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Остров Жохова относится к архипелагу Де-Лонга, расположенному в восточном секторе кон-
тинентального шельфа России в пределах Арктического бассейна. Остров представляет собой 
молодой вулканический центр и сложен лавовыми покровами щелочных оливин-порфировых 
базальтов и подчиненных лимбургитов. Проведенное исследование было направлено на выяв-
ление возможных региональных и геодинамических факторов, влияющих на специфику про-
цесса частичного плавления и минеральные превращения в мантийных ксенолитах о-ва Жохова.  
Пять ксенолитов, отобранных из образцов щелочных базальтов о-ва Жохова, были изучены с 
помощью сканирующего электронного микроскопа. Полученные данные позволили прийти к 
выводу, что образование в мантийных ксенолитах о-ва Жохова высоконатровых стекол связано 
с реакционным взаимодействием шпинелевых лерцолитов с магматическим расплавом, роди-
тельским для вмещающих оливиновых базальтов. В то же время высококалиевые стекла, при-
сутствующие внутри мантийных ксенолитов, были образованы in situ при плавлении первичной 
калийсодержащей фазы, которой, возможно, являлся флогопит. Образование в зонах контакто-
вой перекристаллизации мантийных ксенолитов, контрастных по содержанию щелочей стекол, 
обусловлено эволюцией состава, ответственного за эту перекристаллизацию щелочного силикат-
ного расплава, на ранних этапах захвата ксенолитов, характеризующегося натровой спецификой, 
сменяющейся позже на калиевую. На значительной площади Арктического бассейна в пределах 
крупной магматической провинции HALIP устанавливаются признаки активизации молодого 
внутриплитного магматизма, способствующего транспорту к поверхности вещества метасома-
тизированной малоглубинной мантии.
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ВВЕДЕНИЕ

Остров Жохова расположен в восточной аква-
тории Арктического бассейна и относится к архи-
пелагу Де-Лонга, в центральной части которого 
установлены проявления внутриплитного магма-
тизма, связанного, возможно, с молодым (0.4 млн 
лет) мантийным плюмом (Silantyev et al., 2004; 
Silantyev, 2019). По существующим представлениям 
вулканические острова архипелага Де-Лонга отно-
сятся к большой магматической провинции HALIP 
(Высокоширотная арктическая большая магмати-
ческая провинция – The High Arctic Large Igneous 
Province), включающей магматические комплексы 

мелового возраста, распространенные на огром-
ной территории акватории Северного Ледовитого 
океана и прилегающих районов Сибири, Канады 
и Гренландии (Gaina et al., 2014). Лавы щелочных 
оливиновых базальтов и лимбургитов о-ва Жохо-
ва выносят к поверхности ксенолиты мантийных 
и коровых пород. Мантийные ксенолиты о-ва Жо-
хова впервые были описаны в (Савостин и др., 
1988). Как показали более поздние исследования, 
эти породы, являющиеся наиболее северным про-
явлением мантийного вещества в восточном секто-
ре Азии, представляют древний (1.1 млрд лет) ман-
тийный субстрат, обнаруживающий геохимические 
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признаки неистощенной мантии: (La/Sm)cn = 2.38;  
Sm/Nd = 0.217) (Богдановский и др., 1993; Silantyev 
et al., 2004). К ассоциации ксенолитов корово-
го происхождения относятся зеленокаменно-из-
мененные микрогаббро с возрастом 152 млн лет 
(36Ar/40Ar, Silantyev et al., 2004), а также кварциты 
и гранитогнейсы, циркон в которых имеет возраст 
600–660 млн лет (U-Pb, Akinin et al., 2015). Неопро-
терозойский возраст гранито-гнейсов из коровых 
ксенолитов соответствует возрасту фундамента 
арктической акватории Чукотки и о-ва Врангеля, 
что может свидетельствовать об участии этих гра-
нитоидов в строении корового разреза западного 
сектора континентального шельфа Восточно-Си-
бирского моря (Akinin et al., 2015). 

Пять ксенолитов, отобранных из образцов ще-
лочных базальтов о-ва Жохова, были изучены с 
помощью сканирующего электронного микро-
скопа (FEG SEM TESCAN MIRA3). Во всех изу-
ченных ксенолитах было установлено присутствие 

расплавных включений в виде стекла, которые 
послужили предметом изучения. Проведенное ис-
следование было направлено на выявление воз-
можных региональных и геодинамических факто-
ров, влияющих на специфику процесса частичного 
плавления и минеральные превращения в мантий-
ных ксенолитах о-ва Жохова.  

МАТЕРИАЛ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Изученные образцы мантийных ксенолитов 
были отобраны во время двух полевых сезонов на 
о-ве Жохова, которые проводились в 1986 г. и 1988 г.  
в рамках совместной высокоширотной экспеди-
ции ИО АН СССР и ГЕОХИ АН СССР (Саво-
стин и др., 1988; Силантьев и др., 1991). Результаты 
проведенных полевых наблюдений показали, что  
о-в Жохова целиком сложен лавовыми покро-
вами оливин-порфировых базальтов (рис. 1).  
В центральной, наиболее возвышенной части  
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Рис. 1. Расположение островов архипелага Де-Лонга и о-ва Жохова в восточном сегменте континентального шель-
фа Арктического бассейна. 
На врезке – цифрами и пунктирными линиями обозначены маршруты, при проведении которых были отобраны 
изученные образцы. В районах маршрутов 1, 2, 4–6 обнажаются лавовые потоки щелочных оливиновых базальтов; 
маршрут 3 проходил на вершине сопки, сложенной эксплозивными породами, представленными лимбургитами. 
Красным незалитым прямоугольником обозначен район отбора изученных мантийных ксенолитов. 
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о-ва Жохова, увенчанной небольшой сопкой с 
характерными для вулканических построек экс-
плозивными формами рельефа, и к северу от нее 
распространены вулканические породы, представ-
ленные черными, красноватыми и ярко-рыжими 
разновидностями. В этом районе о-ва Жохова от-
мечаются обилие вулканического шлака и фраг-
менты вулканических бомб. По составу эти вул-
канические породы соответствуют лимбургитам.  
Во всех разновидностях базальтоидов о-ва Жохова 
фиксируются мелкие (размером не более 2 × 3 × 5 
см) мантийные ксенолиты, которые резко выделя-
ются на фоне темно-серых и черных вмещающих 
лав своим яблочно-зеленым цветом. 

Вмещающие ксенолиты щелочные базальты 
о-ва Жохова по их минералогическим и структур-
ным признакам можно разделить на три группы. 
К первой из них (наиболее распространенной) 
относятся пироксенсодержащие Ol-порфировые 
базальты, вкрапленники в которых представлены 
оливином, клинопироксеном и ортопироксеном, 
а в некоторых образцах и плагиоклазом. Вторую 
группу вулканитов составляют эффузивы, обнару-
женные только в центральной части острова. Эти 
породы представлены Ol-порфировыми базальтами 
с редкими вкрапленниками клино- и ортопироксе-
на. К третьей группе эффузивов о-ва Жохова отно-
сятся породы, сложенные вулканическим стеклом, 
в котором угадывается флюидальная текстура.  
В стекло погружены редкие вкрапленники оливина 
и пироксена. В работе (Silantyev et al., 2004) породы 
этой группы были отнесены к лимбургитам.  

Мантийные ксенолиты, присутствующие в ба-
зальтовых лавах о-ва Жохова, представлены шпи-
нелевыми лерцолитами. Как следует из врезки на 
рис. 1, их образцы были отобраны в обнажении, 
сложенном оливиновыми базальтами. Ксенолиты 
характеризуются линзовидной формой и обладают 
идиоморфнозернистой структурой. Краевые части 
ксенолитов обнаруживают признаки высокотемпе-
ратурной перекристаллизации, проявленной в об-
разовании вторичного мелкозернистого оливина 
(рис. 2). Изученные в настоящей работе пять об-
разцов шпинелевых лерцолитов характеризуются 
выдержанным минеральным составом и состоят из 
идиоморфного оливина (40–60%), орто- и клино-
пироксена (30–40%) с размерами зерен до 2–3 мм  
и идиоморфной шпинели размерами зерен до 1 мм. 
В петрографическом отношении изученные ксено-
литы достаточно однородны и представлены клас-
сическими шпинелевыми лерцолитами. Вмещаю-
щими породами для всех пяти изученных образцов 
являются темно-серые слабо пористые оливиновые 
базальты. 

Петрографическое изучение пород осуществля-
лось с помощью поляризационного микроскопа 
Olympus BX 51, а определение состава минералов 
и стекол в полированных шлифах проводилось 

с использованием сканирующего электронного  
микроскопа с полевым катодом (FEG SEM) 
TESCAN MIRA, оборудованного энергодиспер-
сионным спектрометром ULTIM MAX 100 (Oxford 
Instruments) в ГЕОХИ РАН (Москва). Количе-
ственный анализ проводился при ускоряющем на-
пряжении 20 кВ и токе зонда 1.4 нА при накопле-
нии в спектре 106–3 × 106 импульсов. Обработка 
данных проводилась под программным управлени-
ем Aztec 5.0. В качестве стандартов использовались 
минералы и соединения элементов. Точность опре-
деления главных элементов составляла около 2 отн. 
%, порог расчетного содержания примесных эле-
ментов составлял 3σ. Для избежания потерь счета 
некоторых элементов, в частности Na, участки 
стекол анализировались на площадках размером 
около 10 × 10 мкм при их сканировании. Анализы 
некоторых участков систематически характеризо-
вались низкими суммами (89–94 мас. %) при сум-
мах на других участках 98–101 мас. %. Мы предпо-
лагаем, что заниженные суммы могут быть связаны 
с содержанием летучих компонентов, в частности 
H2O или групп ОН−, хотя это предположение, без-
условно, требует проверки спектрометрически-
ми методами. Полученные аналитические данные 
свидетельствуют в пользу мнения, что метод ЭДС 
навряд ли применим для определения низких кон-
центраций компонентов (Лаврентьев и др., 2015).

СОСТАВ РАСПЛАВНЫХ ВКЛЮЧЕНИй  
И ПРИзНАКИ ПЕРЕКРИСТАЛЛИзАЦИИ 

МИНЕРАЛОВ В МАНТИйНЫХ 
КСЕНОЛИТАХ О-ВА ЖОХОВА

Признаки перекристаллизации минералов 
в мантийных ксенолитах о-ва Жохова

Практически во всех работах, посвященных 
мантийным ксенолитам шпинелевых лерцоли-
тов, выносимых к поверхности внутриплитными 
магматическими расплавами (например, Leeman,  
Ertan, 1998; Lustrino et al., 1999; Arai et al., 1995; 
Comin-Chiaramonti et al., 2009; Su et al., 2011; 
Wang et al., 2012;  Ашихмин и др., 2018; Yudalevich, 
Vapnik, 2018), отмечаются признаки их перекри-
сталлизации. Согласно цитируемым авторам, эта 
перекристаллизация отражает или декомпресси-
онное плавление материала ксенолитов по мере их 
транспорта, или его взаимодействие с вмещающим 
расплавом. Характерной особенностью перекри-
сталлизации минеральных зерен внутри изученных 
ксенолитов, так же как в ксенолитах, упоминаемых 
в процитированных выше работах, являются губча-
тые (spongy) и ситовидные (sieve) структуры, раз-
вивающиеся в зонах перекристаллизации. Пред-
ставительные анализы минеральных фаз мантий-
ных ксенолитов о-ва Жохова приведены в табл. 1.
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Губчатая структура, в строении которой вме-
сте с мелкими выделениями стекла участвует но-
вообразованный высокохромистый клинопирок-
сен, близкий по составу к хромистому авгиту, от-
четливо проявлена в обр. DLA-3 (рис. 3, табл. 1).  
В этом образце вторичный клинопироксен в реакци-
онных каймах вокруг первичного клинопироксена 

обнаруживает, по сравнению с ним, более высо-
кие содержания титана и хрома при более низких 
– алюминия и натрия (рис. 4). Оливин в изученных 
ксенолитах при его перекристаллизации становит-
ся менее магнезиальным и, по сравнению с пер-
вичным оливином, характеризуется более низкими 
содержаниями СаО и NiO (рис. 5). В обр. DLZ-2 

500 мкм

500 мкм

200 мкм

500 мкм

500 мкм

(д)

(в) (г)

(а) (б)

Рис. 2. (а) – обр. DLA-1; (б) – обр. DLA-3 с при-
знаками перекристаллизации пироксена; (в) – обр. 
DLA-4, (г) – обр. DLZ-1, зона контакта ксеноли-
та с вмещающим базальтом с образованием вто-
ричного клинопироксена; (д) – обр. DLZ-2, зона 
контакта ксенолита с вмещающим базальтом с об-
разованием вторичного оливина. Все изображе-
ния в поляризованном свете, николи скрещены. 
Spl – шпинель, Ol – оливин, Cpx – клинопироксен,  
Opx – ортопироксен. 
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наблюдаются ситовидные каймы вокруг первич-
ной шпинели (рис. 6). Вторичная шпинель в этих 
каймах обнаруживает более высокие содержания 
хрома и титана при более низкой магнезиально-
сти по сравнению с первичной шпинелью (табл. 1;  
рис. 7). 

Проявления реакций минералообразования, 
происходящих после захвата ксенолитов распла-
вом, связаны преимущественно с образованием 
вторичных минеральных фаз на границе (контак-
те) ксенолита и базальтового расплава. Наглядно 
эта перекристаллизация проявлена в обр. DLA-4, в 
котором в приконтактовой зоне ксенолита наблю-
дается перекристаллизация крупных зерен ортопи-
роксена с образованием двух реакционных кайм: 
внутренней, состоящей из оливина, клинопирок-
сена и стекла; и внешней – сложенной оливином, 
шпинелью, клинопироксеном и стеклом (рис. 8).  
Оливин во внешней кайме отличается по составу 
от этой фазы, присутствующей во внутренней кай-
ме, более высоким содержанием кальция и мень-
шей магнезиальностью (табл. 1, 2). По сравнению 
с пироксеном из внутренней каймы, пироксен во 
внешней кайме характеризуется более высокими 
содержаниями алюминия, кальция и титана при 
более низком содержании хрома и низкой магнези-
альности. Шпинель во внешней зоне практически 
полностью замещена хромистым титаномагнети-
том. Ранее подобное поведение шпинели в анало-
гичном случае было описано в (Wang et al., 2012). 

Близкие к описанным выше тренды изменения 
состава минералов, слагающих шпинелевые лерцо-
литы из мантийных ксенолитов о-ва Жохова, были 
представлены в работе (Никитина и др., 2023).  
К этому следует добавить, что указанные тренды 
минералообразования являются универсальной 
чертой для мантийных ксенолитов того же петро-
графического типа, что и ксенолиты о-ва Жохо-
ва, связанных с проявлениями внутриплитного 

Рис. 3. Перекристаллизация пироксена в обр. DLA-3 
с образованием губчатой структуры в кайме, обрам-
ляющей первичный клинопироксен и сложенной 
вторичным пироксеном. 
здесь и далее изображение в обратнорассеянных 
электронах. Ol – оливин, Срх1 – первичный клино-
пироксен, Срх2 – вторичный клинопироксен.
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Рис. 4. Вариации содержаний Al2O3 и Cr2O3 (а) и Na2O (б) в клинопироксене из изученных шпинелевых лерцолитов 
при их перекристаллизации.  
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магматизма. Подобные тренды перекристаллизации 
мантийных ксенолитов шпинелевых лерцолитов 
были установлены ранее в (Arai et al., 1995; Lustrino  
et al., 1999; Litasov et al., 2003; Ionov et al., 2005; 
Kovacs et al., 2007; Aliani et al., 2009; Su et al., 2011; 
Wang et al., 2012; Ашихмин и др., 2018).

Состав и происхождение стекол  
из мантийных ксенолитов о-ва Жохова

Во всех изученных ксенолитах было установ-
лено присутствие расплавных включений, обна-
руживающих значительные вариации состава, 
охватывающие широкую область на классифика-
ционной диаграмме (Na2O + K2O)–SiO2 от фоиди-
тов до трахитов (рис. 9, табл. 2). При этом точки 
состава стекол, измеренных во внутренних частях 
ксенолитов, ложатся на тренд, соответствующий 
всему спектру вариаций состава вмещающих оли-
виновых базальтов (табл. 2). Как видно из рис. 9,  
точки состава стекол, присутствующих в зоне 
контакта ксенолита с вмещающими вулканитами 
или вблизи нее (в том числе внутри ксенолита),  
обр. DLA-4, располагаются значительно выше  
(по оси (Na2O + K2O)) относительно указанного 
тренда. Изученные закалочные стекла по соста-
ву могут быть отнесены к двум группам: натро-
вой (Na2O ≥ 4 мас. %) и калиевой, в которой при 
низком содержании натрия (Na2O ≤ 0.3 мас. %)  
содержание K2O варьирует от 10 до 16 мас. %  
(табл. 2, рис. 10). Стекла, присутствующие в из-
ученных образцах, по характеру их локализа-
ции относятся к нескольким  группам: 1) мелкие 
амебовидные формы в минеральных фазах (пре-
имущественно в клинопироксене), слагающих 

ксенолиты; 2) интерстициальные (межзерновые) 
или жильные обособления в ксенолитах (рис. 
12 и 3), мелкие выделения в реакционных зонах 
на контакте ксенолитов и вмещающих оливино-
вых базальтов (рис. 8 и 12). Рисунки 10 и 11 де-
монстрируют вариации состава изученных сте-
кол в зависимости от их локализации. Результаты 
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Рис. 6. Перекристаллизация шпинели в мантийном 
ксенолите, обр. DLZ-2. 
Spl1 – первичная шпинель, Spl2 – вторичная шпи-
нель, Ol – оливин, Gl – стекло.
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сравнительного анализа вариаций состава стекол 
натровой группы, так же как их морфологиче-
ские особенности, позволяют предполагать, что 
они были образованы при взаимодействии ксено-
литов с магматическим расплавом, родительским 
для вмещающих оливиновых базальтов. Аномально 
высокое содержание K2O в стеклах калиевой груп-
пы внутри ксенолитов и то обстоятельство, что, в 

отличие от стекол натровой группы, локализован-
ных в межзерновом пространстве или в жильных 
обособлениях, они образуют разобщенные мелкие 
включения во вмещающих минеральных фазах, 
возможно, свидетельствуют о том, что эти стекла 
были образованы in situ при плавлении первич-
ной калийсодержащей фазы, которой, возмож-
но, являлся флогопит (рис. 11 и 12). По (Lustrino 
et al., 1999) возможная реакция, по которой про-
исходит образование этих стекол, выглядит сле-
дующим образом: 0.9Cpx1 + 0.5Spl1 + 0.7Phl1 = 
= 3.8Cpx2 + 0.6Spl2 + 0.1Ol2 + 1.0K-melt (Стекло),  
где индексы 1 и 2 обозначают первичные и вторич-
ные фазы соответственно. Подобный механизм об-
разования калийсодержащих расплавов в мантий-
ных ксенолитах шпинелевых лерцолитов описан 
во многих работах, посвященных изучению ареа-
лов внутриплитного магматизма (например, Yaxley, 
Kamenetsky, 1999; Ашихмин и др., 2018). Следует 
заметить, что предложенная схема образования вы-
сококалиевых стекол в мантийных ксенолитах о-ва 
Жохова противоречит существующим сведениям о 
присутствии флогопита в мантийных шпинелевых 
лерцолитах преимущественно в виде интерстиций 
между зернами оливина и пироксена или жильных 
обособлений (например, Lustrino et al., 1999), в то 
время как в изученных образцах эти стекла образу-
ют амебовидные формы внутри клинопироксена.

Для реконструкции механизма происхож-
дения расплавных включений различного со-
става, установленных в мантийных ксенолитах 
о-ва Жохова, полезно рассмотреть соотношения 
между ними в различных участках внутри тела 
ксенолитов (см. выше) и в зонах их контакта с 
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данные EPMA (Silantyev et al., 2004)
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Рис. 7. Вариации хромистости и магнезиальности (а); содержание TiO2 (б) в шпинели из изученных ксенолитов.  

Рис. 8. Перекристаллизация ортопироксена в зоне 
контакта мантийного ксенолита с вмещающим оли-
виновым базальтом, обр. DLA-4.  
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вмещающими оливиновыми базальтами. Очень на-
глядно подобного рода соотношения демонстрируют  
рис. 8 и 13, на которых представлена приконтакто-
вая зона ксенолита, обр. DLA-4, в которой прои-
зошла перекристаллизация крупных зерен ортопи-
роксена с образованием вокруг них реакционных 
кайм, в строении одной из которых (внутренней) 
участвует стекло натрового типа, в то время как 
другая (внешняя) сложена стеклом с высоким со-
держанием калия. Вмещающий ксенолит, обр. 
DLA-4, щелочной базальт вблизи области кон-
такта, наряду с оливином и клинопироксеном, 
содержит зерна лейцита, нефелина и плагиоклаза 
андезин-олигоклазового состава (рис. 14, табл. 3).  
Примечательно, что в ранней работе (Silantyev  
et al., 2004) при обычном петрографическом из-
учении щелочных оливиновых базальтов и лим-
бургитов о-ва Жохова присутствие в них лейцита 

и нефелина установлено не было. К этому следует 
добавить, что состав натровых стекол, расположен-
ных внутри ксенолита вблизи зоны контакта в обр. 
DLA-4, воспроизводит стехиометрию нефелина 
(рис. 9, табл. 2) и, возможно, соответствует составу 
расплавных включений во вмещающем базальтои-
де. Обе зоны перекристаллизации ортопироксена 
на контакте с вмещающими базальтами характе-
ризуются четко выраженной губчатой структурой, 
причем внутренняя зона, по сравнению с внеш-
ней, – более мелкозернистая. Во внутренней зоне 
натровое стекло ассоциирует с оливином и высо-
кохромистым клинопироксеном, а высококалиевое 
стекло во внешней – с оливином, менее хроми-
стым клинопироксеном и хром-шпинелью. Cудя 
по существующим данным, подобные описанным 
выше реакционные зоны являются характерным 
признаком взаимодействия ксенолитов мантийных 
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Рис. 9. Вариации содержания (Na2O + K2O) и SiO2 в стеклах из изученных шпинелевых лерцолитов.  
Поля состава вулканических пород различной щелочности приведены по (Cox et al., 1979). Состав вмещающих из-
ученных ксенолитов Ol-базальтов и лимбургитов о-ва Жохова приведены по (Silantyev et al., 2004). Составы стекол 
DLA-1, DLA-3, DLZ-1 и DLZ-2 измерены внутри ксенолитов. 1 – щелочные базальты, вмещающие мантийные 
ксенолиты, Канарские о-ва (Wulff-Pederson et al., 1999). Составы натровых (2) и калиевых (3) расплавных включе-
ний в мантийных ксенолитах, выносимых щелочными базальтами в различных регионах земли (Coltorti et al., 2000).
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шпинелевых лерцолитов со щелочными базаль-
товыми расплавами (Arai, Abe, 1995; Yudalevich, 
Vapnik, 2018). Натровые стекла из внутренней, 
ближней к ортопироксену, каймы отличаются от 
калиевых стекол внешней каймы также более вы-
соким содержанием SiO2 (рис. 10 и 11), что согла-
суется с данными, приведенными в (Litasov et al., 
2003; Miller et al., 2012) и свидетельствующими об 

образовании стекол с подобным составом при ин-
конгруэнтном плавлении ортопироксена. В рабо-
те (Arai, Abe, 1995) предположено, что внутренняя 
зона, окаймляющая ортопироксен, образуется при 
реакционном взаимодействии этой фазы с магма-
тическим расплавом по следующей схеме: ортопи-
роксен + расплав (щелочной базальт) = оливин +  
+ клинопироксен + обогащенный SiO2 расплав. 
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Рис. 10. Вариации содержаний Na2O и K2O (а); Al2O3 и SiO2 (б) в стеклах из изученных шпинелевых лерцолитов.  
Состав нефелина и лейцита приведен в табл. 2. Lct – лейцит, Nph – нефелин.
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Состав флогопита из мантийных шпинелевых лерцолитов приведен по (Yaxley, Kamenetsky, 1999). Составы нефе-
лина и лейцита приведены в табл. 2.  
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Аналогичными минералогическими и геохимиче-
скими чертами характеризуются внутренние ре-
акционные зоны, установленные в мантийных 
ксенолитах о-ва Жохова. Таким образом, можно 
предполагать, что высоконатровые стекла в зонах 
контакта мантийных ксенолитов о-ва Жохова с 
вмещающими оливиновыми базальтами образо-
вались при реакционном взаимодействии орто-
пироксена ксенолитов со щелочным базальтовым 
расплавом. 

В пользу этого механизма образования в ксено-
литах о-ва Жохова стекол с натровой специализа-
цией говорит отмеченное выше совпадение вари-
ации параметров их состава с трендом вариации 
состава оливиновых базальтов, который отражает 
эволюцию их родительского расплава по мере его 
фракционирования. Интерпретация происхожде-
ния высококалиевых стекол из внешних реакцион-
ных зон, развитых по ортопироксену, нуждается в 
более комбинированном подходе. С. Араи и Н. Абэ 
(Arai, Abe, 1995) считают, что хромистая шпинель 
из внешней зоны перекристаллизации ортопирок-
сена была образована из расплава, являющегося 
продуктом смешения обогащенного SiO2 расплава 
из внутренней зоны с более примитивным щелоч-
ным расплавом. Близкая схема образования высо-
кокалиевых стекол в мантийных ксенолитах пред-
ложена в (Coltorti et al., 2000). Авторы цитируемой 
работы полагают, что образование высококалиевых 
стекол в мантийных ксенолитах шпинелевых лер-
цолитов отражает эволюцию состава щелочного 

силикатного расплава, ответственного за пере-
кристаллизацию материала мантийных ксеноли-
тов и имеющего на ранних этапах захвата ксено-
литов натровую специфику, сменяющуюся позже 

Рис. 12. Положение в мантийных ксенолитах о-ва 
Жохова высококалиевых (амебовидные выделения  
в клинопироксене) и высоконатровых (обособления 
в интерстициях и жилах) стекол, обр. DLA-4.  

Рис. 13. Контакт ксенолита с базальтом, обр. DLA-4. 
Орх – ортопироксен ксенолита; 1 – внутренняя 
зона; 2 – внешняя зона; 3 – вмещающий базальт. 
Изображение в обратнорассеянных электронах. 

Рис. 14. Базальт, обр. DLA-4. 
Ol – оливин, Cрx – клинопироксен, Pl – олигоклаз, 
Lct – лейцит, Nph – нефелин. Изображение в обрат-
норассеянных электронах. 
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на калиевую. В пользу этого механизма образова-
ния реакционной зональности, наблюдаемой на 
контакте ксенолитов о-ва Жохова с оливиновыми 
базальтами, говорит контрастный состав стекол 
внутренней и внешней зон вокруг ортопироксена 
и широкое распространение в базальтах контакто-
вой зоны лейцита (табл. 2, рис. 14). К этому следу-
ет добавить, что в изученных образцах установлено 
закономерное увеличение щелочности в стеклах по 
направлению от внутренних частей ксенолитов к 
их контакту с вмещающими вулканическими по-
родами (рис. 9). В этом контексте то обстоятель-
ство, что внутренняя (натровая) кайма на контакте 
ксенолита с вмещающим базальтом предшествует 
по времени своего образования более поздней –  
высококалиевой, также указывает на смену геохи-
мической специализации расплава, участвующего в 
перекристаллизации ксенолита.  Другим подтверж-
дением правдоподобности схемы, предложенной в 
(Coltorti et al., 2000), следует считать установленную 
ранее смену в узком интервале времени геохими-
ческой специализации внутриплитного вулканиз-
ма о-ва Жохова в ряду оливиновые базальты (обр. 
DL-19: SiO2 = 50.40 мас. %, Na2O = 3.83 мас. %,  
K2O = 1.67 мас. %; 5.62–0.53 млн лет) – лимбур-
гиты (обр. DL-34: SiO2 = 42.60 мас. %, Na2O =  
= 4.00 мас. %, K2O = 2.80 мас. %; 4.21–1.90 млн 
лет) (Silantyev et al., 2004). Следует заметить, что 
высокое содержание натрия и калия в реакцион-
ных зонах вокруг ортопироксена нельзя объяс-
нить одним лишь механизмом его инконгруэнт-
ного плавления (Auer et al., 2020). Существенный 
вклад в образование расплавных включений с 
высоким содержанием щелочей, согласно (Shaw, 
1999; Auer et al., 2020), вносят процессы диффузии 
и смешения, происходящие в реакционной зоне и 

сопровождающие частичное плавление мантий-
ных ксенолитов. Представленные выше данные 
о характере локализации и состава стекол в изу-
ченных ксенолитах шпинелевых лерцолитов по-
зволяют предполагать, что контрастность соста-
ва двух зон перекристаллизации ортопироксена в 
обр. DLA-4 отражает эволюцию состава расплава, 
родительского для вмещающих щелочных базаль-
тов по мере его транспорта к поверхности. В то же 
время об этом свидетельствуют тренды изменения 
состава закалочных стекол и характер их соотно-
шений с трендами вариаций состава вмещающих 
оливиновых базальтов и лимбургитов. 

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ СЛЕДСТВИЯ

Ассоциация щелочных базальтов и выносимых 
ими мантийных ксенолитов, установленная на о-ве 
Жохова, в петрографическом и геохимическом от-
ношениях очень напоминает аналогичный ком-
плекс пород, распространенных в северо-западной 
части архипелага Шпицберген, расположенного в 
2800 км к западу от островов Де-Лонга, в западном 
секторе континентального шельфа Арктического 
бассейна (Silantyev, 2019). Оба островных архипе-
лага по существующим представлениям относятся 
к крупной магматической провинции HALIP (на-
пример, Gaina et al., 2014). Архипелаг Шпицберген, 
как и архипелаг Де-Лонга, расположен на внешней 
границе общего для них континентального шель-
фа по соседству со срединно-океаническим хреб-
том (СОХ): Арктический срединно-океанический 
хребет и хр. Гаккеля соответственно. В мировой 
системе СОХ хребет Гаккеля, как и Арктический 
срединно-океанический хребет, относятся к специ- 

Таблица 3. Представительные ЭДС анализы основных минералов из базальта (мас. %), обр. DLA-4

Оксиды Ol Cpx Pl Lct Nph

SiO2 37.88 38.43 49.84 50.09 58.39 62.37 55.06 55.12 47.74 47.45

TiO2 ‹0.1 ‹0.1 2.27 2.25 ‹0.1 ‹0.1 0.1 0.1 ‹0.1 ‹0.1

Al2O3 ‹0.1 ‹0.1 4.91 4.80 25.77 23.65 23.25 23.32 32.46 32.35

Cr2O3 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1

FeO* 22.36 22.48 7.43 7.54 1.03 0.4 0.3 0.2 0.7 0.8

MnO 0.5 0.6 0.2 0.2 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1

MgO 38.22 38.46 13.19 13.42 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1

CaO 0.3 0.2 21.41 21.51 6.14 5.01 0.2 0.1 1.23 1.25

Na2O ‹0.1 ‹0.1 0.7 0.5 6.76 8.01 ‹0.1 ‹0.1 16.82 16.58

K2O ‹0.1 ‹0.1 ‹0.1 0.1 1.36 1.49 21.42 21.57 1.90 2.10

Сумма 99.26 99.74 99.89 100.48 99.45 100.93 100.32 100.43 100.89 100.50

*Все железо представлено как FeO. 
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фическому классу хребтов, характеризующихся 
ультранизкими скоростями спрединга (Dick et al., 
2003; Pedersen et al., 2010). Три четвертичных вул-
канических центра архипелага Шпицберген (Свер-
рефьелл, Сигурдфьелл, Хальвданпигген), образо-
ванных в результате инициации в этом регионе 
активного внутриплитного магматизма,  связан-
ного, возможно, с деятельностью расположенной 
вблизи горячей точки Ермак, выносят к поверхно-
сти ксенолиты мантийных лерцолитов и нижнеко-
ровых пород (Skjelkvale et al., 1989; Treiman, 2012). 
В мантийных ксенолитах архипелага Шпицберген 
фиксируются признаки частичного плавления, 
напоминающие установленные в настоящем ис-
следовании (Ашихмин и др., 2018). Как и в случае 
о-ва Жохова, мантийные лерцолиты архипелага 
Шпицберген представлены породами с четкими 
признаками обогащения сильно несовместимыми 
элементами (Ionov, 1998; Ionov et al., 2002; Silantyev  
et al., 2004; Ашихмин и др., 2018; Ашихмин, Ску-
блов, 2019). Данные, приведенные в (Ionov et al., 
2002; Silantyev et al., 2004), указывают на то, что изо-
топный состав Sr и Nd в породообразующих мине-
ралах лерцолитов из мантийных ксенолитов остро-
вов Жохова и Шпицберген обнаруживает сходство.  
В то же время амфибол, отмеченный в лерцолитах 
архипелага Шпицберген, так же как предполагае-
мое присутствие флогопита в лерцолитах о-ва Жо-
хова, свидетельствуют в пользу метасоматическо-
го преобразования мантийного субстрата в обоих 
регионах.

Геохимические и изотопные особенности вул-
канических пород архипелагов Де-Лонга и Шпи-
цберген указывают на их связь с внутриплитным 
магматизмом, индуцированным мантийным плю-
мом. Щелочные базальты архипелагов Шпицбер-
ген и Де-Лонга перекрываются по возрасту: 1.61–
0.86 млн лет и 5.62–0.53 млн лет соответственно 
(Treiman, 2012; Silantyev et al., 2004). Таким обра-
зом, можно предполагать, что плюмовый магма-
тизм спровоцировал магматическую активизацию 
Арктической пассивной континентальной окраины 
России одновременно на ее западном и восточном 
флангах. 

зАКЛЮЧЕНИЕ

Результаты проведенного исследования позво-
ляют сформулировать ряд выводов, способству-
ющих развитию существующих представлений о 
различных аспектах мантийного магматизма в ак-
ватории современного Арктического бассейна и 
полезных для построения адекватных геодинами-
ческих моделей образования и эволюции крупной 
магматической провинции HALIP. 

Образование в мантийных ксенолитах о-ва Жо-
хова высоконатровых стекол связано с реакцион-
ным взаимодействием шпинелевых лерцолитов с 

магматическим расплавом, родительским для вме-
щающих оливиновых базальтов.

Высококалиевые стекла, присутствующие вну-
три мантийных ксенолитов, были образованы in 
situ при плавлении первичной калийсодержащей 
фазы, которой, скорее всего, являлся флогопит.

Образование в зонах контактовой перекристал-
лизации мантийных ксенолитов, контрастных по 
содержанию щелочей стекол, возможно, обуслов-
лено эволюцией состава, ответственного за эту 
перекристаллизацию щелочного силикатного рас-
плава, имеющего на ранних этапах захвата ксено-
литов натровую специфику, сменяющуюся позже 
на калиевую.

Плюмовый магматизм спровоцировал магма-
тическую активизацию крупной магматической 
провинции HALIP, расположенной в пределах Ар-
ктической пассивной континентальной окраины 
России, одновременно на ее западном и восточном 
флангах. 
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Partial Melting Features in Mantle Xenoliths of Spinel Lherzolites of Zhokhov 
Island, De-Long Archipelago, Eastern Arctic

S. A. Silantyev1, D. D. Badyukov1, A. G. Akhmetshin1, E. A. Krasnova1, 2

1Vernadsky Institute of RAS, Moscow, Russia 
2Moscow Lomonosov State University, Geosciences Department, Moscow, Russia

Zhokhov Island beongs to the De-Long Archipelago located in the Eastern sector of the Russian 
continental shelf within the Arctic Basin. The Island is a young volcanic center and is composed of lava 
flowsalkaline olivine-porphyry basalts and subordanate limburgites. The study was aimed at identifying 
possible regional and geodynamic factors influencing the specifics of the partial melting process and 
mineral transformations in mantle xenoliths of Zhokhov Island. Five xenoliths selected from samples of 
alkali basalts on Zhokhov Island were studied using a scanning electron microscope. The data obtained 
allowed us to conclude that the formation of high-sodium glasses in the mantle xenoliths of Zhokhov 
Island is associated with the interaction between Spinel Lherzolites and parental for host Olivine Basalts 
magmatic melt. At the same time, high-potassium glasses inside mantle xenoliths were formed in situ 
during the melting of a primary potassium-containing pgase which may have been Phlogopite. The 
formation of two distinct contrasting in composition zones of recrystallization in contact between mantle 
xenoliths and host basalt is due to the evolution of composition of the alkaline silicate melt carried 
xenoliths. Signs of activation of young intraplate magmatism facilitating the transport of fragments of 
metasomatized shallow mantle are established in a large area of the Arctic Basin. 

Keywords: mantle xenolith, within-plate magmatism, large igneous province, mantle plume
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Используя созданный нами и постоянно пополняемый банк данных по анализам расплавных 
включений в минералах и стекол магматических пород, рассмотрены составы базальтовых рас-
плавов океанических островов (OIB). Рассчитаны средние содержания главных, редких и лету-
чих компонентов в расплавах для всего массива данных (22550 анализов на 33 островах) и для 
выборок из наиболее хорошо изученных комплексов (Исландия, Гавайи, Канарские острова, 
Галапагосские острова и о. Реюньон). Показано, что по большинству элементов средние со-
ставы заключены в интервал между составами магм срединно-океанических хребтов (наиболее 
обедненных) и внутриплитных континентальных комплексов (наиболее обогащенных). Детально 
рассмотрены вариации отношений элементов в отдельных комплексах и установлено, что они 
могут быть описаны смешением магм из обедненного источника и в различной степени обога-
щенных резервуаров. Рассчитаны содержания редких элементов в предполагаемых мантийных 
источниках. Показано, что обедненный источник, проявленный в наибольшей степени в Ислан-
дии, практически точно соответствует составу обедненной мантии, плавление которой привело 
к образованию базальтов срединно-океанических хребтов.

Ключевые слова: океанические острова, распространенность элементов, базальты, расплавные вклю-
чения, источники магм, обедненная мантия
DOI: 10.31857/S0869590325020022 EDN: UHMDQF

ВВЕДЕНИЕ

Базальтовые породы океанов являются важ-
ными источниками информации о составе и гео-
химической структуре мантии (Sun, McDonough, 
1989; Pearce, 2008). Различие геохимических и 
изотопных характеристик базальтов срединно- 
океанических хребтов (MORB) и океанических 
островов (OIB) свидетельствует о многообразии 
источников магм (White, 1985; Zindler, Hart, 1986; 
Hofmann, 1997; Arevalo, McDonough, 2010). При 
этом OIB оказываются наиболее информативными 
в этом плане, поскольку в их составах проявлены 
как признаки обедненного материала, сходного с 
источником MORB, так и более обогащенных ре-
зервуаров, идентифицируемых в качестве глубин-
ной необедненной мантии, обогащенной мантии и 
рециклированного материала континентальной и 

измененной океанической коры (Hofmann, White, 
1982; Hofmann, 2004; Stracke et al., 2003). Поэтому 
не удивительно, что петрологи и геохимики про-
являют повышенный интерес к породам океани-
ческих островов. Кроме того, эти породы часто 
более доступны и менее изменены по сравнению 
с MORB.

Более 20 лет мы оценивали средние составы 
расплавов и индикаторные отношения редких 
элементов в магмах различных геодинамических 
обстановок на основании анализов расплавных 
включений и стекол основной массы пород (На-
умов и др., 2004, 2010, 2014, 2016а, 2023 и др.). 
Массив данных по всем обстановкам и типам по-
род постоянно пополняется, поэтому периодиче-
ски возникает необходимость обновления оценок 
средних составов и выявления новых аспектов 
поведения элементов в магматических процессах.  
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В настоящей статье мы рассматриваем составы 
магматических расплавов океанических островов 
как глобально, так и на уровне отдельных островов 
Атлантического, Тихого и Индийского океанов. На 
основании этих данных мы оценили содержания 
редких элементов в возможных источниках магм, 
принимая во внимание вероятную гетерогенность 
источников OIB в пределах отдельных остров-
ных систем (Hemond et al., 1993; Ren et al., 2005; 
Pietruszka et al., 2013).

БАЗЫ ДАННЫХ И СРЕДНИЕ 
СОСТАВЫ РАСПЛАВОВ OIB

Базы данных в системе “Paradox for Windows” 
по природным флюидам и магматическим рас-
плавам начали наполняться нами с 1994 г. В эти 
базы заносились как собственные результаты, так 
и многочисленные литературные данные. В насто-
ящее время в базу по магматическим расплавам 
занесено более 165000 анализов стекол гомоген-
ных расплавных включений и закалочных стекол 
пород, по которым получено более 3000000 опре-
делений по 75 элементам. Для рассматриваемых в 
настоящей работе базальтовых расплавов океани-
ческих островов в базу занесено 22550 анализов, 
содержащих 435000 определений по 68 элементам. 
Количество публикаций и анализов для различ-
ных океанических островов приведено в табл. 1.

В наших предыдущих работах (Наумов и др., 
2004, 2010 и др.) было показано, что при расчете 
средних содержаний элементов (Li, B, Cl, Ce, Yb, 
Rb, Zr, Nb и др.) более адекватными по сравнению 
со средним арифметическим являются средние 
геометрические значения, что обусловлено тем, 
что распределение содержаний многих элементов 
близко к логнормальному. К такому же выводу о 
логнормальном распределении содержаний ред-
ких элементов и предпочтительном использовании 
средних геометрических содержаний пришли и 
другие исследователи (Gale et al., 2013 и др.). Сред-
ние геометрические содержания элементов рас-
считывались при условии, что с вероятностью 95% 
величина отдельного определения не отклоняется 
от среднего значения более чем на 2σ. Определе-
ния, которые не удовлетворяли этому условию, от-
брасывались, а величина среднего значения вновь 
пересчитывалась. Для каждого значения среднего 
содержания приведены доверительные интервалы: 
первая цифра – плюс к среднему, вторая цифра – 
минус от среднего.

Данные для базальтовых расплавов Исландии, 
Гавайских, Галапагосских, Канарских островов и 
о. Реюньон включают около 1000 или более ана-
лизов (табл. 1), что позволило детально рассмо-
треть вариации составов. В табл. 2 представлены 
результаты расчета средних содержаний элементов 
для этих объектов, а также для всех океанических 

островов. Нашей задачей являлось выявление об-
щих тенденций вариаций составов расплавов, черт 
сходства и различия, имеющих генетическое зна-
чение. В этом сообщении мы не будем останав-
ливаться на необычных составах, представленных 
одиночными анализами.

На рис. 1 показаны средние содержания элемен-
тов в основных расплавах океанических островов в 

Таблица 1. Количество публикаций и анализов сте-
кол расплавных включений и закалочных стекол ба-
зальтовых расплавов (SiO2 = 40–54 мас. %) в различ-
ных объектах океанических островов и океанических 
плато

Объект
исследований

Количество

публикаций анализов

Hawaii 104 8512

Iceland 59 8214

Galapagos 22 942

Reunion 23 892

Canary 26 874

Samoa 8 360

Salas y Gomes 2 288

Azores 13 270

Shatsky Rise 3 221

Gorgona 4 188

Ontong-Java 6 152

Louiville 1 113

Kerguelen 4 109

Tenerife 2 96

Taney 1 82

Pitcairn 5 81

Ascension Island 3 71

Society Islands 7 70

Sulavesi 3 60

Mangaia 2 50

Raivavae 1 48

Tuvalu 1 48

Marquesas 1 41

Bouvet 2 33

Tristan da Cunha 4 32

Helena 5 19

Другие объекты 7 565
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сравнении со средними составами расплавов сре-
динно-океанических хребтов (MORB) и внутри-
плитных континентальных комплексов (CONT), 
нормализованные к составу примитивной мантии 
(PM). Средний состав расплавов океанических 
островов располагается примерно посередине меж-
ду составами MORB и CONT практически по всем 
элементам. Это особенно отчетливо проявлено 
для наиболее некогерентных элементов, для кото-
рых различия между MORB и CONT максимальны. 
Если мы нанесем на диаграмму средние составы 
расплавов отдельных островных систем, то окажет-
ся, что эти составы занимают и даже немного пе-
рекрывают все поле между MORB и CONT. Веро-
ятно, существуют систематические различия между 
островными системами, связанные с особенностя-
ми источников расплавов. Это предположение яв-
ляется отправной точкой нашего исследования.

На традиционной классификационной диа-
грамме щелочи–кремнезем (рис. 2) рассматрива-
емые составы занимают широкое поле. Большин-
ство расплавов относятся к базальтам, но многие 

точки составов располагаются в поле щелочных 
пород и даже фоидитов. Особенно много щелоч-
ных составов в расплавах Канарских островов. 
Содержание MgO в расплавах варьируют от ~4 до 
~16 мас. %, что связано с разными условиями об-
разования исходных магм и кристаллизационной 
дифференциацией. Тренды кристаллизационной 
дифференциации хорошо проявлены на диаграм-
ме TiO2–MgO (рис. 3). При высоком содержа-
нии MgO вариации составов согласуются с трен-
дом кристаллизации оливина. При содержании  
MgO < 10 мас. % зависимость TiO2–MgO стано-
вится более крутой, что связано с кристаллизацией 
минералов с меньшим содержанием MgO – пирок-
сенов и плагиоклаза. 

Рис. 3 демонстрирует, что не существует единой 
зависимости для всех составов, и присутствуют по 
крайней мере два подмножества, различающиеся 
по уровню содержания TiO2. Сходные закономер-
ности наблюдаются и для других некогерентных 
элементов. Особенно четкое различие отмечает-
ся на диаграмме Sr–MgO (рис. 4), где выделяются 
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Рис. 1. Средние содержания элементов в базитовых расплавах, нормализованные к составу примитивной мантии 
(Palme, O’Neill, 2014). 
MORB и CONT – основные расплавы срединно-океанических хребтов и внутриплитных континентальных ком-
плексов соответственно, оцененные в наших прошлых работах на основании составов расплавных включений и 
стекол пород (Наумов и др., 2023). OIB – средний состав всех основных расплавов океанических островов. Также 
показаны средние составы некоторых отдельных комплексов, для которых имеется около 1000 или более анализов: 
HAW – Гавайи, GAL – Галапагосские острова, REU – о. Реюньон, CAN – Канарские острова и ICE – Исландия. 
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Рис. 2. Классификационная диаграмма щелочи–кремнезем для составов расплавов с океанических островов:  
Исландия (ICE), Гавайи (HAW), о. Реюньон (REU), Галапагосские острова (GAL) и Канарские острова (CAN) (табл. 2).  
Поля пород (Le Maitre et al., 2002): PB – пикробазальт, B – базальт, AB – андезибазальт, TAB – трахиандезибазальт, 
TB – трахибазальт, B–T – базанит и тефрит, PT – фонотефрит, TP – тефрифонолит, F – фоидит.
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Рис. 3. Вариации TiO2 в зависимости от содержания MgO в расплавах океанических островов. 
Стрелки направлены на состав оливина – главного минерала расплавов с высоким содержанием MgO. При содер-
жании MgO < 10 мас. % зависимости становятся более крутыми, что связано в первую очередь с кристаллизацией 
минералов с более низким содержанием MgO (пироксены, плагиоклаз). Условные обозначения см. на рис. 2.
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две контрастные группы анализов с содержанием 
Sr меньше и больше ~250 ppm. Для составов Гавай-
ских островов (HAW) и о. Реюньон (REU) мы име-
ем явное одномодальное распределение с макси-
мальным содержанием Sr около 350 ppm. Для Ис-
ландии и Галапагосских островов распределение 
содержания Sr отчетливо бимодальное. Большая 
часть составов характеризуется низким его содер-
жанием (100–200 ppm), но имеется значительное 
количество анализов, близких по содержанию Sr к 
составам HAW и REU (350 ppm). Поэтому расплавы 
Исландии и Галапагосских островов были разделе-
ны на две группы – низко-Sr (ICE1 и GAL1  соответ-
ственно) и высоко-Sr (ICE2 и GAL2 соответствен-
но). Составы расплавов Канарских островов (CAN) 
резко отличаются от остальных составов значи-
тельно более высоким содержанием Sr (>500 ppm)  
при сопоставимых вариациях MgO. Рисунки 3 и 4 
демонстрируют, что тренды составов разных ком-
плексов различаются по среднему содержанию 
MgO и щелочности, что отражает разные составы 
источников и (или) условия генерации магм. Одна-
ко интервалы в большой степени перекрываются, 
что дает возможность детально сравнивать тренды 
составов.

ВАРИАЦИИ СОДЕРЖАНИЙ 
ЭЛЕМЕНТОВ И ИХ ОТНОШЕНИЙ  

В ЗАВИСИМОСТИ ОТ MgO

Области составов из разных регионов в значи-
тельной степени перекрываются. Для сравнения 
главных трендов изменения составов при измене-
нии содержания MgO проводилось сглаживание 
для каждой из семи выделенных групп анализов 
(HAW, REU, CAN, ICE1, ICE2, GAL1, GAL2). Для 
содержаний всех рассматриваемых элементов рас-
считывались медианные составы при разном содер-
жании MgO с шагом 1 мас. % и окном ±1 мас. %.  
Результаты показаны на диаграмме TiO2–MgO 
(рис. 5). Помимо медианных составов для HAW и 
ICE1 показаны межквартильные интервалы. Диа-
грамма основана на тех же данных, что и рис. 3, но 
основные закономерности выявляются на ней зна-
чительно отчетливее. Содержание TiO2 закономер-
но увеличивается с уменьшением такового MgO во 
всех регионах. Выделяются две контрастные груп-
пы с низким (ICE1 и GAL1) и высоким (HAW, ICE2, 
GAL2, REU) содержанием TiO2 в высокомагнези-
альной области. При низком содержании MgO  
(< 6 мас. %) тренды сближаются, что характерно и 
для других элементов. Данные для CAN располага-
ются значительно выше других трендов, но общий 
характер вариаций для них сохраняется. Причины 
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Рис. 4. Вариации содержания Sr в зависимости от MgO в расплавах океанических островов. 
На диаграмме четко выделяются группы расплавов с низким и высоким содержанием Sr с границей между ними 
при ~260 ppm Sr. Гистограммы показывают, что все расплавы Гавайских островов (HAW) и о-ва Реюньон (REU) 
характеризуются высоким содержанием Sr, в то время как для Исландии и Галапагосского архипелага наблюдается 
бимодальное распределение. В дальнейшем мы рассматриваем отдельно низко-Sr и высоко-Sr составы Исландии 
(ICE1 и ICE2 соответственно) и Галапагосских островов (GAL1 и GAL2 соответственно). Расплавы Канарского ар-
хипелага (CAN) на этом рисунке не показаны, поскольку почти все они характеризуются высоким содержанием 
Sr (>500 ppm).
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контрастных различий трендов на рис. 5 могут быть 
связаны как с разным составом источников, так и 
с разными условиями генерации и эволюции магм. 
Этот вопрос детально обсуждается ниже. Подчер-
кнем пока только существенно разный наклон 
трендов. Для высоко-Ti составов наклон согласу-
ется с кристаллизацией оливина из магнезиального 
расплава, но для составов ICE1 и GAL1 наклон зна-
чительно круче и не может быть результатом только 
кристаллизационной дифференциации.

Вариации содержаний большинства некоге-
рентных элементов сходны с наблюдаемыми на 
диаграмме TiO2–MgO (рис. 5). Одним из наиболее 
важных факторов, определяющих закономерные 
изменения содержаний элементов со снижением 
MgO, является кристаллизационная дифференци-
ация. Для нас более интересной является оценка 
влияния гетерогенности состава источника (источ-
ников). Для этого более информативными явля-
ются вариации отношений элементов, поскольку 
для многих пар элементов отношения концентра-
ций не меняются в ходе дифференциации и близ-
ки к соответствующим отношениям в источниках.  
Анализ вариаций отношений элементов в распла-
вах выявляет ряд интересных закономерностей 
(рис. 6).

Отношения некоторых элементов примерно 
одинаковы во всех рассматриваемых комплексах 
и не зависят от содержания MgO. Таких пар не 
очень много и среди них – отношения наиболее 
некогерентных элементов и менее некогерентных 

геохимически близких элементов, например Zr/P 
(рис. 6). Эти отношения близки к таковым в при-
митивной и обедненной мантии. Отношения, 
включающие хотя бы один элемент, входящий  
в заметных количествах в ранние вкрапленники 
базальтов, характеризуются значительными зако-
номерными изменениями при снижении содержа-
ния MgO. В качестве примера на рис. 6 показаны 
вариации значений Ni/Zr. 

Наиболее интересно поведение отношений 
элементов с близкой степенью некогерентности. 
На рис. 6 приведены примеры отношений эле-
ментов с умеренной (Gd/Sc) и высокой (Sm/Nd) 
степенью некогерентности. Для этих и многих 
других пар элементов наблюдаются примерно по-
стоянные значения в группе расплавов с высоким 
содержанием Sr (HAW, ICE2, GAL2, REU) и зако-
номерно меняющиеся значения для бедных Sr со-
ставов (ICE1, GAL1). В последнем случае тренды 
часто (но не всегда) приближаются к составу обед-
ненной мантии при увеличении содержания MgO. 
При снижении содержания MgO все тренды, кроме 
CAN, сближаются при значениях, близких к соста-
ву HAW. 

Мы предлагаем следующую интерпретацию 
наблюдаемых вариаций. Изменение содержания 
MgO связано в первую очередь с кристаллизаци-
ей расплавов. Поэтому постоянство отношений 
для расплавов HAW, ICE2 и GAL2 свидетельствует 
о том, что при кристаллизации главных минералов 
в широком диапазоне составов расплава (в области 
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Рис. 5. Вариации сглаженных значений TiO2 в зависимости от MgO для различных групп составов расплавов. 
Диаграмма основана на тех же исходных данных, что и рис. 3. Сглаживание заключалось в расчете медианных 
значений TiO2 для значений MgO с интервалом 1 мас. % и окном ± 1 мас. %. Для составов HAW и ICE1 показаны 
также межквартильные интервалы (первый и третий квартили). 
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кристаллизации оливина, пироксенов и плагио-
клаза) соответствующие отношения не меняются. 
Это означает, что эти отношения должны оставать-
ся постоянными и при кристаллизационной диф-
ференциации более обедненных расплавов (ICE1, 
GAL1). Однако для последних мы почти всегда на-
блюдаем закономерные изменения при снижении 
содержания MgO. Вполне вероятно, что эти зако-
номерные тренды являются результатом смешения. 
В настоящей статье мы не обсуждаем природу сме-
шения. Это может быть плавление гетерогенного 
источника, смешение магм из разных источников, 
ассимиляция боковых пород и пр. Разнообразие 
источников и условий эволюции магм подчерки-
вается большим разбросом исходных данных (см., 
например, рис. 3). В качестве крайних членов ло-
гично рассматривать деплетированные составы с 
высоким содержанием MgO и обогащенные с пе-
ременным содержанием MgO. Поскольку с уди-
вительным постоянством тренды приближаются 
к постоянным значениям расплавов типа HAW, 
можно предположить, что обогащенный компо-
нент ICE1 и GAL1 близок к расплавам гавайского 
типа. Таким образом, можно предположить су-
ществование двух источников расплавов – обога-
щенного (M1) и обедненного (M2). Большинство 
из рассматриваемых составов можно получить или 
плавлением источника M1, или плавлением M2 в 
сочетании со смешением с обогащенными распла-
вами из M1. Кроме того, возможно существование 
и более обогащенного источника (M3), представ-
ленного расплавами Канарских островов (CAN). 

Для расплавов CAN не наблюдается закономерных 
вариаций отношений при изменении содержания 
MgO, поэтому для них, так же как для HAW, пред-
полагается присутствие только одного источника.

ОЦЕНКА СОСТАВОВ 
ИСТОЧНИКОВ РАСПЛАВОВ

Попробуем определить составы источников 
M1–M3 на основании наблюдаемых отношений 
элементов. Отношения некогерентных элементов с 
близкими коэффициентами распределения между 
минералами рестита и расплавом примерно равны 
таковым в источнике. Строго говоря, это предпо-
ложение справедливо только для элементов с нуле-
выми валовыми коэффициентами распределения 
или при степени плавления источника, приближа-
ющейся к 100%. Для реальных условий необходимо 
вводить поправки на сохранение элемента в рести-
те. Для этого мы использовали уравнение равно-
весного плавления: Ci

n = 1/[α + (1 − α)Di
b], где Ci

n –  
концентрация элемента i в расплаве, нормализо-
ванная к концентрации в источнике, α – степень 
плавления и Di

b – валовый коэффициент распре-
деления элемента i между минералами рестита и 
расплавом. Таким образом, отношение элементов 
в источнике отличается от отношения в расплаве 
на множитель [α + (1 − α)Dj

b]/[α + (1 − α)Di
b]. Учи-

тывая, что мы имеем дело со средними значениями 
и приблизительными трендами (рис. 6), нет смыс-
ла в подборе строго реалистичных моделей. Для 
оценки влияния степени когерентности элементов 
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Рис. 6. Примеры вариаций сглаженных отношений различных элементов в расплавах океанических островов. 
Диаграммы показывают варианты поведения отношений элементов с разной степенью когерентности. PM и DM –  
составы примитивной и обедненной мантии по (Palme, O’Neill, 2013) и (Salters, Stracke, 2004) соответственно. 
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достаточно задать приблизительные значения па-
раметров. Мы использовали следующие массовые 
доли минералов в рестите (предполагался перидо-
титовый источник, близкий к примитивной ман-
тии, обедненной или обогащенной в различной 
степени): оливин – 0.75, ортопироксен – 0.25, кли-
нопироксен – 0.04 и гранат – 0.01. Степень плав-
ления принималась равной 0.2. Значения D для 
оливина и пироксенов брались из сводки (Гирнис, 
2024), для граната использовались средние экспе-
риментальные данные для базальтовых составов. 
Рассчитанные поправки в большинстве случаев 
были близки к единице, и только для отношений 
элементов с существенно разной степенью коге-
рентности доходили до пяти (например, La/Zn). 

Выявление характеристических постоянных 
отношений в магматических расплавах или ксено-
литах – наиболее распространенный подход при 
определении содержаний редких элементов в ман-
тийных резервуарах (Palme, O’Neill, 2014; Salters, 
Stracke, 2004). При этом выбор отношений явля-
ется до определенной степени субъективным, а 
часть полезной информации, заключенная в дру-
гих отношениях, может теряться. Наши расчеты 
основаны на использовании большого количества 
отношений, для которых наблюдалось примерное 
постоянство значений в составах расплавов группы 
HAW. Неизвестные концентрации двух элементов 
в источнике связаны простым уравнением с на-
блюдаемым значением отношения концентраций  
Ci / Cj = Ri / j . Для линеаризации уравнения лога-
рифмировались, в результате чего для каждого 
источника мы получили следующую систему:
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В нашем анализе мы исключили элементы с 
высокой степенью когерентности (Ni, Cr, Co), по-
скольку для них не соблюдалось постоянство отно-
шений. Кроме того, не рассматривался V, так как 
его концентрация сильно меняется в зависимости 
от летучести кислорода. Некоторые элементы пред-
ставлены только единичными или фрагментарны-
ми данными (As, Sb, Ga, Bi, Te). Исходная выбор-
ка включала 45 элементов, для которых существует 
990 независимых парных отношений. Отметим, 
что все отношения могут быть независимыми, 
поскольку каждое из них основано на собствен-
ном наборе данных. Из этого следует, что в общем 
случае Ri / j  ≠ Ri / k /Rj / k . В расчетах использовались 
только такие отношения, для которых значения в 

выборках HAW, ICE2 и GAL2 были примерно по-
стоянными, а для выборок ICE1 и REU наблю-
далось постоянство отношений или закономер-
ное изменение с уменьшением содержания MgO  
(рис. 6). В результате для каждого из резервуаров 
(M1, M2 и M3) задавалось от 250 до 370 отноше-
ний элементов. Важно, что каждый из рассматри-
ваемых элементов присутствует в нескольких отно-
шениях (от 3 до 45) и, соответственно, в системе 
уравнений (1).

Система уравнений (1) не имеет уникального 
решения даже в смысле наименьших квадратов. 
Если С1*…С45* – решение системы, то nC1*…nC45* 
(где n – произвольный множитель, не равный 0) 
также будет решением системы. Для получения 
уникального решения достаточно задать концен-
трацию одного из элементов. Надо сказать, что та-
кое ограничение не очень важно для наших целей, 
поскольку нас интересуют не столько абсолютные 
значения концентраций, сколько относительные 
(форма спектров на спайдер-диаграммах). Для по-
лучения определенных значений (табл. 3) мы зада-
вали содержание TiO2 в источниках – 0.2 мас. %, 
т. е. примерно как в примитивной мантии (Palme, 
O’Neill, 2014) для M1 и M3 и 0.133 мас. %, как в 
обедненной мантии (Salters, Stracke, 2004) для M2. 

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Результаты расчетов представлены в табл. 3 и на 
рис. 7. Элементы на рис. 7 расположены в порядке 
увеличения нормализованных содержаний в обед-
ненной мантии (DM), по данным (Salters, Stracke, 
2004) с небольшими изменениями. Содержание 
CO2 в обедненной мантии отсутствует в составе, 
приведенном вышеуказанными авторами, и было 
взято из оценки (Saal et al., 2002). Кроме того, при 
использовании данных для DM (Salters, Stracke, 
2004) мы получили значительные аномалии рас-
считанных концентраций Li и Zr. По нашему мне-
нию, эти аномалии связаны с неопределенностью 
в определении состава DM. Данные из (Salters, 
Stracke, 2004) предполагают, что Li является близ-
ким аналогом легких РЗЭ (Ce), а Zr – тяжелых РЗЭ 
(Dy, Ho). Судя по коэффициентам распределения, 
ситуация прямо противоположная – Zr является 
менее когерентным, чем Sm, а Li – умеренно неко-
герентный элемент, сходный с Dy (Ryan, Langmuir, 
1987). Поэтому для DM мы использовали оценки 
из (Marschall et al., 2017) для Li и (Workman, Hart, 
2005) для Zr. В таком варианте аномалии по Li и Zr 
исчезают (рис. 7).

Наиболее контрастно проявлено отличие M2 
от M1 и M3. Состав M2 характеризуется самыми 
низкими концентрациями большинства элемен-
тов, за исключением наиболее когерентных (от 
Yb до Cu в правой части спектра), при этом на-
блюдается очень близкое соответствие M2 составу 
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Таблица 3. Составы источников расплавов океанических островов, основанные на закономерных вариациях 
отношений элементов в расплавах 

Компоненты M1 M2 M3

C доверительный 
интервал 95% C доверительный 

интервал 95% C доверительный 
интервал 95%

TiO2 0.2 – 0.133 – 0.2 –

K2O 0.033 0.029–0.037 0.005 0.004–0.006 0.058 0.048–0.071

P2O5 0.029 0.026–0.033 0.018 0.015–0.021 0.043 0.035–0.052

H2O 0.034 0.030–0.039 0.027 0.022–0.033 – –

Cl 11 9.2–12 4 3–5 20 17–25

F 37 33–43 17 14–21 42 34–51

S 85 74–97 156 130–189 74 60–91

CO2 10 8.6–11.3 87 72–106 – –

Li 0.52 0.45–0.59 1.2 1.0–1.4 0.51 0.42–0.62

Be 0.078 0.068–0.09 0.03 0.025–0.037 – –

B 0.15 0.13–0.17 0.059 0.048–0.07 0.12 0.09–0.14

Sc 5.1 4.5–5.8 20 17–25 1.1 0.9–1.3

Cu 8.1 7.1–9.3 28 23–34 2.1 1.7–2.6

Zn 43 38–49 79 66–95 30 24–36

Ga 2 1.8–2.3 2.5 2.1–3.1 1.3 1.0–1.5

Rb 0.6 0.5–0.7 0.14 0.11–0.17 1.1 0.9–1.4

Sr 24.8 21.7–28.3 13.8 11.4–16.7 34 28–41

Y 2 1.8–2.3 3.3 2.8–4.0 1.5 1.2–1.8

Zr 10 8.8–11.5 3.9 3.2–4.7 11.9 9.8–14.4

Nb 0.9 0.8–1.0 0.17 0.14–0.20 2.5 2.0–3.0

Mo 0.06 0.05–0.07 – – – –

Sn 0.29 0.25–0.33 – – – –

Cs 0.007 0.006–0.008 0.0017 0.0014–0.0021 0.013 0.011–0.016

Ba 6.6 5.8–7.6 1.2 1–1.5 14.5 11.9–17.6

La 0.83 0.73–0.95 0.17 0.14–0.20 1.82 1.50–2.22

Ce 2.1 1.8–2.4 0.50 0.41–0.60 4.1 3.4–5.0

Pr 0.30 0.26–0.35 0.09 0.07–0.11 0.45 0.37–0.56

Nd 1.5 1.3–1.7 0.53 0.43–0.64 2.15 1.76–2.62

Sm 0.39 0.34–0.45 0.25 0.20–0.30 0.42 0.34–0.51
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обедненной мантии. Этот результат замечателен, 
поскольку мы получили состав источника обед-
ненных базальтов срединно-океанических хребтов 
на основании приблизительной оценки одного из 
предполагаемых компонентов в составах распла-
вов океанических островов. При этом расплавы, 
полученные непосредственно из этого источника 
в рассматриваемых выборках, представлены очень 
небольшим количеством анализов, а большая часть 
расплавов ICE1 и GAL1 являются, судя по диаграм-
мам на рис. 6, продуктами смешения с выплавка-
ми из обогащенного материала. Интересно также, 
что очень хорошие результаты были получены для 
наиболее когерентных элементов – тяжелых РЗЭ, 
Y, Sc, Zn и Cu, для которых предполагается мак-
симальный эффект сохранения в рестите. Это оз-
начает, что наши оценки средних коэффициентов 
распределения и пропорций фаз при плавлении 
являются реалистичными.

Составы M1 и M3 заметно обогащены наиболее 
некогерентными элементами и обеднены когерент-
ными и умеренно некогерентными. Разница между 

составами M1 и M3 может быть связана с разли-
чиями в степени плавления и условиях образова-
ния магм. Однако вариации в степени плавления 
и глубине образования магм не могут существенно 
изменить отношения максимально некогерентных 
элементов (например, отношения самых легких 
РЗЭ – Ce/La). Поэтому мы считаем, что различия 
в составах расплавов указывают на существование 
в разной степени обогащенных резервуаров. В от-
личие от деплетированного источника, составы 
M1 и M3 плохо сопоставляются с рассматривае-
мыми в литературе геохимическими источника-
ми OIB. Так, на классификационной диаграмме  
Ce/Rb–100Tb/La–0.2Ba/Nb (Akbari et al., 2023) 
M1 проецируется вблизи границы DMM и EM2,  
а M3 – на границе EM2 и HIMU. Все составы рас-
полагаются на удалении от источника EM1. Таким 
образом, мы не можем однозначно сопоставить 
наши составы с традиционно рассматриваемыми 
мантийными резервуарами. Это связано с тем, что 
наши построения основаны на средних составах, 

Компоненты M1 M2 M3

C доверительный 
интервал 95% C доверительный 

интервал 95% C доверительный 
интервал 95%

Gd 0.41 0.36–0.47 0.36 0.30–0.44 0.35 0.30–0.43

Tb 0.07 0.06–0.08 0.078 0.064–0.095 0.058 0.046–0.072

Dy 0.40 0.35–0.47 0.56 0.46–0.68 0.30 0.24–0.37

Ho 0.08 0.07–0.09 0.14 0.11–0.17 0.060 0.048–0.075

Er 0.21 0.18–0.24 0.38 0.31–0.46 0.14 0.11–0.17

Tm 0.028 0.024–0.032 0.055 0.045–0.067 0.017 0.013–0.021

Yb 0.20 0.17–0.22 0.42 0.35–0.51 0.11 0.09–0.13

Lu 0.028 0.024–0.033 0.058 0.068–0.056 0.015 0.012–0.019

Hf 0.26 0.23–0.30 0.18 0.17–0.14 0.25 0.20–0.30

Ta 0.053 0.047–0.061 0.053 0.043–0.065 0.16 0.13–0.19

W 0.011 0.010–0.013 – – – –

Tl 1.7 1.5–2.0 – – – –

Pb 0.072 0.063–0.082 0.036 0.029–0.043 0.11 0.09–0.14

Th 0.055 0.048–0.063 0.016 0.013–0.019 0.17 0.14–0.21

U 0.019 0.017–0.022 0.0046 0.0038–0.0055 0.05 0.04–0.06

Примечание. C – концентрация компонента, 95%-ный доверительный интервал построен на основании стандартных оши-
бок (2σ) логарифмов концентраций. Содержание TiO2 в источниках принято произвольно на уровне примитивной (M1  
и M3) и обедненной мантии соответственно. Оксиды – в мас. %, остальные элементы – в ppm, за исключением Tl (ppb).

Таблица 3. Окончание
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Рис. 7. Рассчитанные составы трех источников магм океанических островов, нормализованные к содержанию  
в примитивной мантии (Palme, O’Neill, 2014). 
Вертикальные линии – стандартные ошибки (2σ). Показан также состав обедненной мантии – источника базаль-
товых расплавов срединно-океанических хребтов (DM по Salters, Stracke, 2004).
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в образовании которых могли принимать участие 
различные резервуары.

Рассмотрим детальнее некоторые особенно-
сти поведения отдельных элементов. Содержания 
летучих элементов характеризуются наибольши-
ми отклонениями от монотонных зависимостей.  
В большой степени это может быть связано с ана-
литическими проблемами потери летучих при 
кристаллизации, а также изменением состава рас-
плавных включений после захвата. При этом ин-
тересно, что для обедненного резервуара (M2) мы 
получили близкие к данным (Salters, Stracke, 2004) 
концентрации CO2, Cl, F, B и S. Содержание H2O и 
особенно Cl, оказались завышенными, причем для 
CO2 получена значительная отрицательная анома-
лия для источника M1. Однако это не обязатель-
но означает, что источник обогащенных расплавов 
Гавайских островов был намного беднее CO2, чем 
DM. В данном случае можно предположить влия-
ние дегазации и/или аналитических ошибок. Обед-
нение обогащенных резервуаров S, возможно, свя-
зано с отделением сульфидов. Небольшие отклоне-
ния состава M2 от DM (Salters, Stracke, 2004) могут 
быть связаны с оценкой состава DM. Так, несколь-
ко более дифференцированный спектр РЗЭ в M2 
(относительно низкие концентрации легких РЗЭ) 
повторяет почти точно данные другой оценки DM 
(Workman, Hart, 2005). Повышенная концентрация 
P в M2 практически идентична значению, приво-
димому этими исследователями. Таким образом, 
отклонения от DM в значительной мере могут быть 
связаны с неопределенностью определения состава 
самого резервуара DM. 

Иногда отклонения оказываются слишком боль-
шими. В частности, это относится к концентрации 
Ta в M2. Как можно видеть на рис. 6, в отличие 
от других сходных отношений, значения Nb/Ta  
заметно различаются для составов ICE1 и GAL1. 
В составе ICE1 значение отношения увеличива-
ется со снижением содержания MgO, в то время 
как для GAL1 мы наблюдаем постоянное отноше-
ние на уровне обогащенных составов (HAW и др.). 
Такие же различия между ICE1 и GAL1 наблюда-
ются и для отношений Ta с другими элементами, 
что не позволяет надежно определить содержание 
Ta в источнике M2. В результате мы получили зна-
чительную положительную аномалию Ta на рис. 7. 
Концентрация Ta в обедненном источнике оказа-
лась равной его концентрации в обогащенном, что 
вряд ли соответствует действительности. Это под-
черкивается тем, что Nb – геохимический “двой-
ник” Ta – демонстрирует вполне предсказуемое 
поведение с заметным обеднением в источнике M2 
относительно M1. Причина такой аномалии может 
быть связана с большими ошибками при анализе 
низкого содержания Ta в обедненных расплавах 
(практически всегда <2 ppm). 

На рис. 7 обращает на себя внимание также зна-
чительное обеднение источника M3 (Канарские 
острова) Sc и Cu. Возможная причина такой ано-
малии может быть связана с тем, что данные для 
этих элементов в расплавах Канарского архипела-
га имеются только для сильно дифференцирован-
ных расплавов (< 6 мас. % MgO). Обеднение может 
быть связано с особенностями кристаллизацион-
ной дифференциации. Скандий эффективно свя-
зывается в гранате, но удаление граната привело 
бы к сильному обеднению также и тяжелыми РЗЭ,  
что не наблюдается. Сохранение пироксена в ре-
стите также может привести к обеднению Sc. Воз-
можно также удаление Sc за счет кристаллизации 
амфибола, поскольку для базальтовых расплавов 
DSc

Amph-L > DYb
Amph-L (Cannao et al., 2022). Обеднение 

Cu не может быть вызвано кристаллизацией сили-
катов и, возможно, отражает удаление сульфидных 
фаз. В то же время имеется очень небольшое коли-
чество определений Sc и Cu в расплавах Канарских 
островов, поэтому отклонения на рис. 7 могут ока-
заться случайными. Таким образом, имеющиеся 
данные по составам магм океанических островов 
свидетельствуют о присутствии в источнике магм 
обедненного материала, сходного с источником ба-
зальтов срединно-океанических хребтов и в разной 
степени обогащенных источников. 

Гетерогенность источников магм океанических 
островов обосновывалась многими исследовате-
лями (Schilling, 1973; O’Nions et al., 1976; Zindler  
et al., 1984; Weaver, 1991; Luais, 2004; Koornneef  
et al., 2012; Chauvel et al., 2012; White, 2015; Warren, 
2016; Hauri, 2002; Ireland et al., 2009 и др.). Геохими-
ческая и изотопная гетерогенность пород и распла-
вов согласуются с образованиями OIB из источни-
ков, включающих обедненный резервуар (DMM) 
и несколько обогащенных (HIMU, EM1, EM2  
и др.). Возможен вклад и из других источников, на-
пример из зоны на границе мантия–ядро (Mundl  
et al., 2017). Существенный вклад в вариации со-
ставов пород и расплавов может вносить динами-
ка подъема и плавления мантийного плюма (Phipps 
Morgan, 2001; Bianco et al., 2008; Taylor et al., 2020). 

Наши результаты подтвердили дискретность 
трендов составов магм на уровне редких элемен-
тов. Наиболее существенные вариации связаны 
с присутствием источника, близкого к источнику 
MORB, и в различной степени обогащенных со-
ставов. Составы обогащенного компонента могут 
повторяться на разных островах и даже в океанах. 
Показательным в этом отношении является сход-
ство расплавов Гавайских островов и о-ва Реюньон 
по многим элементам (рис. 6), а также сходство 
обедненных компонентов Исландии и Галапагос-
ских островов. В то же время существуют остров-
ные магмы, которые не могут быть получены из 
источника расплавов Гавайского плюма. При-
сутствие нескольких обогащенных компонентов 
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устанавливается на основании изотопных и гео-
химических характеристик (например, Akbari et 
al., 2023). Надо отметить, что наш анализ данных 
по редким элементам в расплавных включениях и 
стеклах дает более грубую картину по сравнению 
с изотопными результатами. Для большинства ис-
пользуемых нами составов в первом приближении 
может быть принята модель двух источников – 
обедненного и обогащенного. Анализ изотопных 
систем позволяет выделить большое количество 
компонент. Так, для Гавайев мы выявили только 
один обогащенный источник, в то время как ин-
терпретация изотопных данных указывает на не-
сколько источников (Hauri, 2002 и др.). 

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В настоящей статье мы привели новые оцен-
ки составов основных магматических расплавов 
океанических островов. Появление новых данных 
позволяет получать все более точные оценки сред-
них концентраций, что особенно важно для ана-
лиза глобального круговорота элементов. В одной 
из предыдущих публикаций (Наумов и др., 2016б) 
мы показали, что средние составы вулканитов 
океанических островов, опубликованные в (Sun, 
McDonough, 1989), сильно смещены в сторону ще-
лочных пород, хотя их объем в океанических ком-
плексах не очень велик. Это объясняется не только 
объективными обстоятельствами, но и особенно-
стями выбора пород для анализа и публикации. За 
прошедшие годы опубликовано большое количе-
ство новых анализов, и полученные нами оценки 
показывают, что в действительности средние со-
ставы ближе к породам нормальной щелочности.  
Однако даже и наши оценки средних концентра-
ций могут быть смещенными. Возрастание доступ-
ности современного аналитического оборудования 
приводит к тому, что выборка аналитических дан-
ных становится более представительной, что по-
зволяет приблизиться к несмещенной оценке сред-
них составов. В этом плане важен анализ измене-
ния рассчитанных составов со временем, поэтому 
мы планируем продолжать наши обобщения пу-
бликаций по составам включений и стекол пород.

Другой интересный результат нашей работы 
связан с расчетом состава источника магм на ос-
новании анализа отношений элементов. В отли-
чие от большинства подобных исследований, мы 
использовали большое количество отношений, 
многие из которых характеризуются значительной 
неопределенностью. Это хорошо видно из рис. 6. 
Другие исследователи тщательно подходили к от-
бору данных для оценки характерных отношений 
элементов, но использовали ограниченное число 
отношений (Palme, O’Neill, 2013; Salters, Stracke, 
2004). По сравнению с ними наши оценки мно-
гих отношений значительно менее точные и часто 

субъективны. Тем не менее полученный состав 
обедненного источника близко воспроизводит со-
став источника N-MORB (Salters, Stracke, 2004; 
Workman, Hart, 2005). Это достигается за счет со-
гласования большого количества независимых от-
ношений, многие из которых можно считать полу-
количественными. Этот результат показывает, что в 
геохимии не следует пренебрегать даже приблизи-
тельными значениями, надо только адекватно оце-
нивать их реальную точность и уточнять оценки, 
используя другие близкие по смыслу параметры. 
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Basaltic Melts of Ocean Islands (OIB) and Their Sources Estimated  
from the Investigation of Melt Inclusions and Quenched Glasses of Rocks

V. B. Naumov1, A. V. Girnis2, V. A. Dorofeeva1 
1Vernadsky Institute of Geochemistry and Analytical Chemistry, Moscow, Russia 

2Institute for Geology of Ore Deposits, Petrography, Mineralogy, and Geochemistry,  
Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia

Using our updated database of published analyses of mineral-hosted melt inclusions and glasses from 
volcanic rocks, the compositions of mafic melts of ocean islands (OIB) were considered. Mean contents 
of major, trace, and volatile elements were calculated for the complete data array and some particular 
comprehensively studied complexes: Iceland, Hawaii, Canaries, Galapagos, and Reunion. It was found 
that the mean contents of most elements fall between the compositions of magmas from mid-ocean 
ridges (most depleted) and intraplate continental environments (most enriched). A detailed analysis 
of element ratios in the magmatic complexes showed that they could be approximated as mixtures of 
magmas from one depleted and two enriched reservoirs. The contents of trace elements in the supposed 
mantle sources were calculated. The depleted source is best manifested in Iceland and almost exactly 
matches the composition of the depleted mantle, from which mid-ocean ridge basalts were derived.

Keywords: ocean islands, element abundances, basalt, magma source, depleted mantle 
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Представлены первые данные по петрографии, минералогии и геохимии жадеититов Эльде-
нырского массива (Чукотка, Россия), а также вмещающих их металерцолитов и амфиболито-
вых включений в жадеититах. Жадеититы сложены ассоциацией жадеита, омфацита, анальци-
ма и пектолита с Ba-Ti-Si акцессорным минералом. Во вмещающих металерцолитах развита 
ассоциация оливина, антигорита, диопсида, хлорита, феррит-хромита, хромистого магнетита 
и акцессорных аваруита, хизлевудита и пентландита. В жадеититах присутствуют включения  
с реликтовой грубозернистой гипидиоморфной структурой, рассматриваемые как реликты ме-
тасоматизированного протолита жадеититов. Этим протолитом, по-видимому, являлись высо-
котемпературные гидротермальные диопсидиты. Во включениях проявлена локальная перекри-
сталлизация первичного диопсида до эгирин-авгита и псевдоморфное развитие по диопсиду/
эгирин-авгиту и ассоциировавшему с ним неустановленному минералу микро-мелкозернистого 
агрегата амфиболов (рихтерита нескольких генераций, актинолита, магнезиокатофорита, K-рих-
терита, экерманнита), омфацита, пектолита, анальцима, флогопита и акцессорных маухерита  
и хизлевудита. Преобразование протолита еще до начала кристаллизации жадеита протекало 
в несколько стадий, включая метасоматическую перекристаллизацию и полное изменение его 
структуры. На последней стадии кристаллизация из флюида идиоморфного концентрически-зо-
нального жадеита с анальцимом и пектолитом сопровождалась перекристаллизацией и раство-
рением последних переработанных реликтов протолита, представленных высококальциевым 
омфацитом в микрозернистых омфацит-жадеитовых агрегатах жадеитита. Формирование жаде-
ититов и сопутствующий метаморфизм вмещающих лерцолитов протекали при 500оС и 8.5 кбар, 
что отвечает параметрам, характерным для метаморфизма перидотитов мантийного клина в ре-
жиме “теплой” субдукции. Присутствие жадеититов в Эльденырском массиве и изученных ранее 
высокобарических метаморфических пород в Усть-Бельском массиве позволяет рассматривать 
Усть-Бельский террейн как меланж зоны субдукции, активной в раннем–среднем триасе, пре-
терпевший дополнительную тектонизацию при его последующей эксгумации в меловое время.

Ключевые слова: жадеитит, омфацит, анальцим, рихтерит, диопсидит, метаморфизм, офиолиты, 
Усть-Бельский террейн, Западно-Корякская складчатая система
DOI: 10.31857/S0869590325020033 EDN: UHLURG

ВВЕДЕНИЕ

Жадеититы, к которым относят редкие поро-
ды, содержащие более 90% (Harlow et al., 2015) или 
более 75% (Hertvig et al., 2021) жадеита, обычно 
присутствуют в виде отдельных блоков в серпен-
тинитовых меланжах, содержащих также блоки 
альбититов и пород, претерпевших метаморфизм 
высокого давления–низкой температуры, – грана-
товых амфиболитов, эклогитов, голубых сланцев 

и др. (Harlow, Sorensen, 2005; Sorensen et al., 2006; 
Tsujimori, Harlow, 2012). Жадеититы также слагают 
жилы или дайки в серпентинитах, при этом харак-
терна ассоциация жадеититов с антигоритовыми 
серпентинитами (Harlow, Sorensen, 2005). Форми-
рование жадеититов, антигоритовых серпентини-
тов и ассоциирующих с ними метаморфических 
пород связывается с интенсивным потоком флюи-
дов над активной зоной субдукции, которые попа-
дали в перидотиты мантийного клина и в пластины 
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океанической литосферы, инкорпорированные 
в меланж зоны субдукции (Sorensen et al., 2006; 
Harlow et al., 2015). При этом формирование жаде-
ититов связывается либо с метасоматическим пре-
образованием пород несерпентинитового состава, 
либо с непосредственной кристаллизацией жаде-
ита и ассоциирующих с ним минералов из гид- 
ротермального флюида, насыщенного жадеитом 
(Harlow, 1994; Yui et al., 2010; Tsujimori, Harlow, 
2012). Последний механизм считается более рас-
пространенным (Harlow et al., 2015). Однако уста-
новление механизма формирования жадеититов 
затрудняется крайней немногочисленностью мест 
находок этих пород (в сводке из работы (Tsujimori, 
Harlow, 2012) отмечено лишь девятнадцать таких 
местонахождений в мире), недостаточной изучен-
ностью или задокументированностью некоторых 
из них, неоднозначностью интерпретаций струк-
турных взаимоотношений минералов в жадеити-
тах, а также обычным отсутствием очевидных ре-
ликтов протолитов этих пород.

В настоящей статье представлены первые дан-
ные по петрографии, минералогии и геохимии жа-
деититов, установленных в Эльденырском массиве 
Усть-Бельского террейна (Чукотка), вмещающих 
их металерцолитов и амфиболитовых включений в 
жадеититах. На основании этих данных обсуждает-
ся вероятный механизм и обстановка формирова-
ния жадеититов.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ

Эльденырский массив был выделен как отдель-
ный тектонический блок в составе Усть-Бельского 
террейна, который считался офиолитовым (Пинус 
и др., 1973; Дмитренко и др., 1990; Palandzhyan, 
Dmitrenko, 1996). Согласно современным пред-
ставлениям, детально изложенным в работах 
(Ledneva et al., 2019; Moiseev et al., 2023), этот тер-
рейн рассматривается как сложный аллохтон с 
серпентинитовым меланжем в основании, надви-
нутый на сеноман-туронские и сантонские вул-
каногенно-терригенные породы Алганского тер-
рейна Анадырско-Корякского складчатого пояса. 
Фактически Усть-Бельский террейн представляет 
собой пакет тектонических пластин, круто пада-
ющих на запад–северо-запад (рис. 1). Отдельные 
пластины сложены плутоническими, вулканиче-
скими, вулканогенно-осадочными и осадочными 
породами разных возрастов от позднего неопро-
терозоя до раннего мела. Ультрамафиты террейна 
сильно различаются по первичной минералогии 
и модальному минеральному составу и представ-
лены шпинелевыми лерцолитами, гарцбургитами, 
дунитами, пироксенитами, хромититами, рогово-
обманковыми перидотитами и горнблендитами 
(Пинус и др., 1973; Дмитренко и др., 1990; Sokolov 
et al., 2003; Паланджян, 2010; Базылев и др., 2009, 

2010). Для части пород характерна интенсивная 
антигоритизация.

Эльденырский массив представляет собой тек-
тоническую пластину размером 15 × 9 км, сложен-
ную преимущественно мантийными шпинелевыми 
лерцолитами, в резко подчиненном количестве в 
массиве присутствуют также шпинелевые гарцбур-
гиты и дуниты (Дмитренко и др., 1990; Sokolov  
et al., 2003; Паланджян, 2010; Базылев и др., 2010). 
Для преобладающих шпинелевых лерцолитов мас-
сива характерны низкая хромистость первичных 
хромшпинелидов (Cr# = Cr/(Cr + Al), 0.15–0.20), 
интервал магнезиальности (Mg# = 100Mg/(Mg + 
+ Fe)) первичных оливинов 90.2–91.1 и умерен-
но-высокие содержания натрия в клинопирок-
сенах (0.66–0.99 мас. % Na2O) при крайне низ-
ких содержаниях в них титана (0.08–0.15 мас. % 
TiO2) (Базылев и др., 2010). По высокой величине  
Na2O/TiO2 в клинопироксенах (5–10), являющейся 
индикатором высокобарического режима частич-
ного плавления мантийного источника, не свой-
ственного перидотитам срединно-океанических 
хребтов (СОХ) (Bazylev et al., 2009), шпинелевые 
лерцолиты Эльденырского массива близки к пе-
ридотитам, представляющим субконтинентальную 
литосферную мантию (“орогенным лерцолитам”). 
В перидотитах Эльденырского массива (как и в пе-
ридотитах Усть-Бельского массива) широко про-
явлена антигоритизация с развитием оливин-ди-
опсид-антигоритовых пород (Паланджян, 2010), 
особенно интенсивная в его краевых частях, при 
этом в его центральной части участками сохрани-
лись практически несерпентинизированные шпи-
нелевые лерцолиты.

В 1981 г. в Эльденырском и Усть-Бельском мас-
сивах были обнаружены валунные россыпи жадеи-
титов (Киевленко, 2001), но каких-либо данных по 
ним не опубликовано.

Исследованные нами жадеититы слагают жилу 
мощностью около 20 см, прослеживающуюся на 
протяжении нескольких метров в глыбах металер-
цолитов (обр. EL8-77) из делювиального шлейфа 
на юго-западном краю Эльденырского массива 
(172о17.225ʹ в.д., 64о51.109ʹ с.ш.). Строение жилы не-
зональное, контакт с вмещающими металерцоли-
тами ровный, без видимой зональности на контак-
те. Жадеититы (обр. EL8-78) представляют собой 
массивные мелкозернистые породы молочно-бе-
лого цвета с зеленоватым оттенком. На отдельных 
участках в жадеититах присутствуют изометрич-
ные или округлые светло-зеленые включения или 
обособления размером до 2–3 см (обр. EL8-78a)  
(рис. 2a, 2б), природа которых вызывает особый 
интерес.
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Рис. 1. Упрощенная схема геологического строения Усть-Бельских и севера Алганских гор (Леднева и др., 2012); 
составлена с использованием оригинальных данных и по материалам работ (Александров, 1978; Некрасов и др., 
2001; Sokolov et al., 2003).
1 – автохтон, вулканогенно-осадочные отложения Алганской зоны (верхняя юра–нижний мел); 2–6 – аллохтон; 
2 – осадочные отложения (верхняя юра–нижний мел), 3 – известняки (нижний карбон), вулканогенные и тер-
ригенные отложения (средний–верхний девон); 4, 5 – породы Усть-Бельского и Эльденырского массивов, в том 
числе 4 – ультрамафиты реститовые и кумулятивные (нерасчлененные) и офиолитовые меланжи неустановленного 
возраста, 5 – преимущественно габброиды (поздний рифей, граница венда–кембрия); 6 – неоавтохтон, осадочные 
толщи и молассы (сеноман, олигоцен–миоцен); 7 – предполагаемый надвиг, разделяющий образования автохтона 
и аллохтона; 8 – крупные разломы; 9 – стратиграфические контакты.
Места отбора жадеитита и изученных ранее (Ledneva et al., 2019) высоко-Р метаморфических пород отмечены стрел-
ками: 1 – обр. EL8-78, жадеитит, 2 – обр. UB8-13, гранатовый амфиболит, 3 – обр. UВ7-60, альбит-цоизит-пара-
гонит-паргаситовая порода. 
На врезке показано положение Усть-Бельского террейна на схеме тектонического районирования региона (Соко-
лов, 2003), расположение офиолитовых комплексов и меланжей приведено по работе (Марков и др., 1982): 1 – пале-
оген–четвертичные отложения чехла, 2–5 – террейны с преобладанием комплексов: 2 – островодужных, 3 – аккре-
ционных призм, 4 – океанических, в том числе вулканических дуг, 5 – терригенных; 6 – ультрамафит-мафитовые 
комплексы, преимущественно офиолиты и меланжи; 7 – сдвиги; 8 – надвиги. Террейны: УБ – Усть-Бельский,  
ГА – Ганычаланский, АМ – Айнынско-Майницкий, АЛ – Алганский, ВЛ – Великореченский, МА – Майниц-
кий, АВ – Алькатваамский, ЭК – Эконайский, ЯН – Янранайский, УК – Укэлаятский и ОЛ – Олюторский;  
ОЧВП – Охотско-Чукотский вулканический пояс.
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Рис. 2. Структура жадеитита и включения в нем: (а, в) – в проходящем свете; (б, г) – в поляризованном свете;  
(д, е) – в обратнорассеянных электронах (BSE).
На этом рисунке и по тексту использованы следующие аббревиатуры (Warr, 2021): Act – актинолит, Aeg-Aug – эги-
рин-авгит, Anl – анальцим, Atg – антигорит, Awr – аваруит, Di – диопсид, Eck – экерманнит, Fchr – феррит-хро-
мит, Hzl – хизлевудит, Jd – жадеит, K-Rct –K-содержащий рихтерит, Mktp – магнезиокатофорит, Mag – магнетит, 
Muc – маухерит, Ol – оливин, Omp – омфацит, Pct – пектолит, Pn – пентландит, Po – пирротин, Px – пироксен, 
Rct – рихтерит, Spl – шпинель.
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АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ

Петрография пород изучалась в прозрачно-по-
лированных шлифах на оптическом микроскопе в 
проходящем и отраженном свете, а также в обрат-
норассеянных электронах на сканирующем элек-
тронном микроскопе (СЭМ) TESCAN MIRA3 в 
ГЕОХИ РАН (Москва). Исследование шлифов на 
СЭМ сопровождалось массовыми определениями 
составов минералов энергодисперсионным ме-
тодом. Микроанализы проводились в точке при 
ускоряющем напряжении 20 кВ с накоплением  
1 млн импульсов, а также при сканировании участ-
ков шлифов в растре. Обработка спектров вы-
полнена в программе AZtec. Составы минералов 
определялись также на микрозонде Cameca-SX100  
в Институте геохимии и аналитической химии 
им. В.И. Вернадского РАН при ускоряющем на-
пряжении 15 кB и токе зонда 30 нА и на микро-
зонде Jeol JXA8200 SuperProbe в Институте химии 
им. Макса Планка (г. Майнц, Германия) при уско-
ряющем напряжении 15 кB и токе зонда 30 нА.  
В обоих случаях использовались натуральные ми-
неральные стандарты Смитсониановского инсти-
тута (Jarosewich et al., 1980). Систематического 
расхождения между составами минералов, опреде-
ленными микрозондовым и энергодисперсионным 
методами, не выявлено, за исключением некото-
рого занижения суммы оксидов в анализах ЭДС, 
что, однако, не искажает стехиометрии минералов.  
В таблицах приведены средние составы минералов, 
рассчитанные по точечным определениям разными 
методами без нормализации.

Для измерения валового состава жадеитита его 
проба (куски сантиметрового размера без включе-
ний) была измельчена в щековой дробилке, кварто-
вана и истерта в агатовой ступке; пробоподготовка 
производилась в ГЕОХИ РАН. Содержания петро-
генных элементов определялись рентгенофлюо-
ресцентным методом на спектрометре Phillips PW-
1600 в ГЕОХИ РАН с калибровкой по российским 
и международным стандартам. Содержания ред-
ких элементов определялись методом ICP-MS на 
приборе Finnigan Element XR в МГУ им. М.В. Ло- 
моносова.

ПЕТРОГРАФИЯ И МИНЕРАЛОГИЯ

Жадеитит (обр. EL8-78)

Текстура породы массивная, хотя на отдель-
ных участках шлифа просматривается слабая 
директивность по преимущественной ориента-
ции удлиненных омфацит-жадеитовых агрегатов  
(рис. 2в). Структура основной массы породы, сло-
женной жадеитом при подчиненном развитии 
анальцима и пектолита, неравнозернистая, мел-
ко-среднезернистая, гипидиоморфная (рис. 2г). 

Омфацит присутствует преимущественно в обосо-
бленных омфацит-жадеитовых агрегатах, обычно 
удлиненных, размером 0.1–0.4 мм × 0.5–1 мм, с 
нечеткими границами (рис. 2д, 2е). В проходящем 
свете (рис. 2в) эти агрегаты плохо различимы – они 
выглядят мутными, буроватыми, а в поляризован-
ном свете (рис. 2г) выглядят как зерна омфацита 
с однородным, реже волнистым или мозаичным 
погасанием. На изображениях в обратнорассеян-
ных электронах, где эти агрегаты различимы луч-
ше, видно, что удлинение омфацит-жадеитовых 
агрегатов имеет предпочтительную ориентировку  
(рис. 2д), которая вблизи включения субпарал-
лельна контакту жадеитита с включением, но вдоль 
контакта сильно варьирует (рис. 2б).

Структура омфацит-жадеитовых агрегатов ми-
крозернистая, а омфацит и жадеит представлены 
мелкими (преимущественно до 10–30 мкм) изо-
метричными зернами, часто без четких границ  
(рис. 3а, 3г, 3е). Жадеит в составе агрегатов преоб-
ладает, а некоторые зерна омфацита выглядят кор-
родированными (рис. 3г). В краевых частях агре-
гатов отмечается некоторое укрупнение зерен ом-
фацита (до 100 мкм) (рис. 3а, 3б, 3д, 3е), при этом 
зерна приобретают таблитчатый габитус. Обычно 
зерна омфацита в агрегатах обрастают (или заме-
щаются) жадеитом, но отмечены и обратные со-
отношения – ядра жадеита в таблитчатых омфа-
цитовых зернах (рис. 3д). Составы омфацитов в 
агрегатах имеют невысокие содержания титана 
(0.06–0.26 мас. % TiO2) (табл. 1) и умеренные со-
держания эгиринового компонента, рассчитан-
ные согласно (Morimoto et al., 1988), до 15 мас. %  
(рис. 4). При этом содержания жадеитового компо-
нента в омфацитах довольно сильно и закономерно 
варьируют (рис. 4): мелкие (преимущественно до 
20 мкм) ксеноморфные (резорбированные) зерна 
имеют пониженные содержания жадеитового ком-
понента (ХJd/(ХJd + ХQz) < 0.5 (генерация Ca-Omp  
в табл. 1)), а укрупненные и более идиоморф-
ные зерна омфацита, в том числе и нарастающие 
на жадеит, – повышенные содержания (Na-Omp  
в табл. 1). Конфигурация сольвуса жадеит-омфацит 
(Green et al., 2007) исключает возможность равно-
весности Ca-омфацитов с жадеитом.

На микрозернистые жадеит-омфацитовые агре-
гаты нарастают крупные (0.2–0.8 мм) чистые идио-
морфные зерна жадеита и их массивные агрегаты, 
слагающие основную массу породы (рис. 3а–3в). 
Зерна жадеита обнаруживают в шлифе призмати-
ческие, ромбические и квадратные сечения, типич-
ное удлинение зерен 1 : 5. В центральных частях 
некоторых зерен жадеита присутствуют мелкие ом-
фацит-жадеитовые агрегаты или отдельные зерна 
омфацита. Зерна жадеита обнаруживают нерегу-
лярную, часто концентрическую зональность, при 
этом в ядрах зерен обычно присутствуют несколько 
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e

Рис. 3. Детали структуры жадеитита (BSE): (а) – микрозернистые омфацит-жадеитовые агрегаты в мелко-сред-
незернистой жадеит-анальцим-пектолитовой основной массе жадеитита; (б) – призматические зерна пектолита  
в анальциме; (в) – агрегат идиоморфных концентрически-зональных зерен жадеита с анальцимовыми интерстици-
ями, нарастающий на микрозернистый омфацит-жадеитовый агрегат; (г) – микроструктура омфацит-жадеитового 
агрегата с проявленной резорбцией зерен омфацита; (д) – укрупненное призматическое зерно омфацита с включе-
ниями жадеита на краю омфацит-жадеитового агрегата; (е) – форма выделений акцессорного Ba-Ti-Si минерала.
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более светлые (в BSE) однородные участки, обога-
щенные кальцием, магнием и железом (рис. 3а–3в) 
(генерация Jd1 в табл. 1). Однако встречаются зер-
на и с обратной зональностью, где темные зерна 
жадеита имеют несколько более светлую кайму 
(рис. 3в). В составе агрегатов на непосредственном 
контакте с омфацитом жадеит также содержит по-
вышенные содержания кальция, магния и железа 
(в среднем XJd /(XJd + XQuad) = 0.85 ± 0.02, генера-
ция Jd1 в табл. 1), в крупных идиоморфных зернах  
и в агрегатах вне зон контакта с омфацитом жа-
деит содержит меньше этих примесей – величина  
(XJd /(XJd + XQuad) составляет 0.90–1.00 (генерация 
Jd2 в табл. 1). Алюминий в тетраэдрической коор-
динации и трехвалентное железо в составах жадеи-
тов отсутствуют, соответственно, чермакитового и 
эгиринового компонентов в их составах нет.

Анальцим слагает ксеноморфные интерстиции 
размером 0.1–0.5 мм преимущественно между иди-
оморфными зернами жадеита (рис. 3а–3в), реже 
тонкие прожилковидные участки между зернами 
жадеита (рис. 3б, 3д). Редкие мелкие зерна аналь-
цима отмечаются также в составе омфацит-жа-
деитовых агрегатов (рис. 3г). В поляризованном 
свете анальцим слабо анизотропный с невысоким  
двупреломлением (рис. 2г). Состав анальцима, из-
меренный в растре 15 мкм, близок к крайнему чле-
ну твердых растворов анальцима (обогащенному 
Na и Al) (Neuhoff et al., 2004), в котором величина х  

в формуле NaxAlxSi3−xO6 × [(3 − x)/2]H2O составляет 
1.17 (табл. 1). Такие составы характерны для наибо-
лее высокотемпературных анальцимов (Liou, 1971).

Пектолит представлен редкими мелкими (пре-
имущественно до 0.1 мм) длиннопризматически-
ми зернами и их агрегатами, обычно в анальциме  
(рис. 3а, 3б). Реже пектолит слагает ксеноморф-
ные интерстиции между идиоморфными зернами 

Таблица 1. Составы минералов и валовый состав жадеитита (обр. EL8-78)

Компоненты
Jd1 Jd2 Anl Pct Na-Omp Ca-Omp Acc* Порода Порода

11 19 5 4 13 18 12 (EDS) (XRF)

SiO2 57.88 58.58 47.11 54.18 55.74 55.44 25.70 58.08 58.26

TiO2 0.08 0.10 0.00 0.01 0.14 0.16 25.94 0.16 0.18

Al2O3 20.72 23.37 26.40 0.02 12.47 9.98 0.29 22.60 22.87

FeO 1.56 1.06 0.04 0.20 4.05 4.40 0.40 1.34 1.36

MnO 0.02 0.01 0.01 0.13 0.10 0.09 0.00 0.02 0.02

MgO 2.29 0.81 0.00 0.10 6.81 8.62 0.08 1.51 1.63

CaO 3.30 1.15 0.02 32.34 10.49 12.83 0.12 2.22 2.67

Na2O 12.65 14.15 15.05 9.17 8.49 7.13 2.36 13.83 12.91

K2O 0.00 0.01 0.08 0.01 0.01 0.01 0.05 0.03 0.08

Cr2O3 0.00 0.01 0.01 0.00 0.01 0.01 0.04 0.20 0.01

NiO 0.01 0.00 0.00 0.01 0.01 0.02 0.00 0.00 0.01

SrO 0.51

BaO 33.29

Сумма 98.50 99.23 88.73 96.15 98.33 98.69 88.78 100.00 100.00

Примечание. Acc – Ba-Ti-Si акцессорный минерал. Компоненты здесь и в последующих таблицах даны в мас. %.
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Рис. 4. Составы пироксенов. Na-Omp и Ca-Оmp из 
жадеитита, остальные из включения в жадеити-
те. Составы жадеитов (не содержащих эгиринового 
компонента) не нанесены.
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жадеита (рис. 3а) или присутствует в виде единич-
ных мелких призматических включений в идио-
морфных зернах жадеита и омфацит-жадеитовых 
агрегатах. Состав пектолита близок к стехиометри-
ческому, примесей практически нет (табл. 1).

Aкцессорная фаза, состав которой по стехио-
метрии близок к (Ba, Na)2Ti2Si3 × xH2O (табл. 1), 
представлена единичными мелкими (до 15–30 мкм) 
резко ксеноморфными изометричными зернами в 
жадеит-анальцимовой основной массе породы с 
прожилковидными апофизами между зернами жа-
деита (рис. 3е). 

За исключением признаков резорбции в части 
зерен омфацита, явных реакционных взаимоот-
ношений (кайм, симплектитов) между разными 
фазами в шлифе не обнаружено, что позволя-
ет считать минеральную ассоциацию жадеитита  
(Jd + Na-Omp + Anl + Pct) близкой к равновесной 
и сформированной в узком диапазоне P–T параме-
тров, однако резорбированные зерна Ca-омфацита 
по особенностям структуры и состава неравновес-
ны с жадеитом, что позволяет рассматривать их как 
реликтовые.

Включение в жадеитите (обр. EL8-78a)

Детально исследованное наиболее крупное  
(2 × 3 см) включение в жадеитите имеет округлую 
форму и на контакте с жадеититом окружено свет-
ло-зеленоватой каймой варьирующей мощности 
(рис. 2а). Во внутренней части включения хорошо 
сохранилась реликтовая структура, различимая в 
проходящем свете (рис. 2а, 5в), поляризованном 
свете (рис. 2б, 5в, 5д) и на изображениях в рассеян-
ных электронах (рис. 5е). Реликтовая структура –  
крупно-грубозернистая (1–4 мм), гипидиоморф-
ная, реликтовая текстура – слабо директивная (по 
преобладающему удлинению таблитчатых первич-
ных зерен). В скрещенных николях (рис. 5г) и на 
изображениях в рассеянных электронах (рис. 5е) 
видно, что крупные зерна первичных минералов в 
большей части включения полностью псевдоморф-
но замещены мелкозернистыми и мелкопластинча-
тыми минеральными агрегатами с гранобластовой 
структурой.

На небольшом участке включения в агрегатах 
таблитчатых идиоморфных зерен сохранились сла-
бозамещенные реликты клинопироксена (диопси-
да) размером до 3 мм, определенно первичного ми-
нерала протолита включения (рис. 5а, 5б). Диопсид 
обнаруживает незначительные вариации состава и 
в среднем имеет магнезиальность Mg# 79.2 при со-
держаниях (в мас. %): CaO 23.4, Al2O3 1.1, Na2O 0.9, 
TiO2 0.02, Cr2O3 0.04 (табл. 2). Эти особенности со-
става диопсида резко отличают его от магматиче-
ских клинопироксенов.

Диопсид претерпевает как перекристаллиза-
цию, так и замещение. При перекристаллизации в 
составе диопсида повышаются содержания натрия 
и железа, так что его состав изменяется до Nа-ди-
опсида и эгирин-авгита (табл. 2). При этом пере-
ход между этими составами иногда является посте-
пенным, без фазовых границ, а иногда – довольно 
четким. Перекристаллизация диопсида и Na-ди-
опсида до эгирин-авгита (имеющего ярко-зеленую 
окраску в проходящем свете и наиболее светлого 
на изображениях в рассеянных электронах) очень 
локальна и обычно происходит в краевых частях 
зерен (с формированием тонкой каймы) и лишь 
изредка – в центральных (рис. 5а, 5б). В отличие от 
диопсида, составы эгирин-авгитов сильно варьиру-
ют, перекрывая всю область составов от диопсида 
до эгирина (рис. 4).

В составе микро-мелкозернистой ассоциации 
минералов, слагающих псевдоморфозы по пер-
вичным минералам включения, установлены ом-
фацит, Ca-, Na-Ca-, K-Na и Na-амфиболы, пекто-
лит, флогопит, анальцим и акцессорные сульфиды 
и арсениды. 

Составы амфиболов во включении разделяют-
ся на несколько дискретных кластеров, наиболее 
отчетливо (рис. 6) – по соотношению содержа-
ний Сa и Al в структурной формуле в пересчете  
на 13 катионов (Leake et al., 1997). Выделяются груп-
пы кальциевых амфиболов со средним составом, 
соответствующим актинолиту (табл. 2) (единичные 
точки в кластере отвечают также Na-тремолиту  
и эдениту), высокоглиноземистых Na-Ca амфи-
болов – магнезиокатофоритов, умеренно-глино-
земистых Na-Ca амфиболов со средним составом, 
отвечающим рихтериту (Rct1) (отдельные точки в 
кластере отвечают также магнезиокатофориту), 
низкоглиноземистых Na-Ca амфиболов со средним 
составом, отвечающим рихтериту (Rct2) (единич-
ные точки в кластере отвечают также экерманни-
ту), Na-амфиболов со средним составом экерман-
нита (единичные точки в кластере отвечают также 
низкокальциевым рихтеритам), а также крайне 
низкоглиноземистых K-cодержащих рихтеритов. 
В последних содержание K в структурной формуле 
варьирует преимущественно в пределах 0.29–0.44, 
что отвечает “potassian richterite” по классифика-
ции (Leake et al., 1997). Содержания фтора и хло-
ра во всех амфиболах ниже предела обнаружения. 
Судя по петрографии включения, среди амфиболов 
резко доминируют рихтериты группы (генерации) 
Rct2, в меньшем количестве присутствуют магне-
зиокатофориты и K-рихтериты; другие группы ам-
фиболов представлены незначительно. На изобра-
жениях в обратнорассеянных электронах зерна Eck  
и Rct2 – наиболее темные, а зерна Act, Mktp, К-Rct  
и Rct1 – более светлые и практически нераз-
личимые друг от друга. Их можно различить и 
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Рис. 5. Реликтовая структура включения в жадеитите: (а, б) – крупные слабозамещенные реликты диопсида;  
(в–е) – “меланократовые” (МР) и “лейкократовые” (LP) псевдоморфозы. (а, в, д) – в проходящем свете,  
(г) – в поляризованном свете, (б, е) – в BSE.
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идентифицировать только на картах распределе-
ния элементов или непосредственным измерени-
ем состава.

Судя по облику в проходящем и поляризован-
ном свете, в рассеянных электронах, а также по 
особенностям строения и минералогии псевдо-
морфоз, протолит включения представлял собой 
биминеральную породу. При этом псевдоморфозы 
по диопсиду (условно “меланократовые”), слагаю-
щие не менее 80% включения, и второму ассоции-
ровавшему с ним первичному минералу протолита 
включения, реликтов которого не сохранилось (ус-
ловно “лейкократовые”), надежно различаются как 
петрографически, так и по минеральному составу.

Замещение диопсида и “меланократовые” 
псевдоморфозы по нему

На начальной стадии замещения зерна диопси-
да замещаются прожилками омфацита, частич-
но развивающимися вдоль границ первичных зе-
рен диопсида (рис. 7б), при этом по диопсиду,  
Na-диопсиду и эгирин-авгиту развиваются мелкие 
(до 50 мкм) удлиненно-округлые зерна амфиболов 
(Mktp, Eck и, вероятно, также Act и Rct1), тонкие 
прожилки пектолита, редкие мелкие участки псев-
доморфного омфацита, развивающегося вдоль 

спайности диопсида (рис. 7а–7в), и мелкие ксено-
морфные зерна и прожилки флогопита (рис. 7г). 
По мере замещения диопсида округло-удлиненные 
зерна амфиболов обрастают рихтеритом (Rct2), при 
этом часть зерен приобретает типичный для амфи-
болов длиннопризматический габитус с ромбиче-
скими сечениями (идиобласты) (рис. 7г).

При полном или почти полном замещении 
по зернам диопсида развиваются гомоосевые 
псевдоморфозы рихтерита (Rct2) и омфацита, 

Таблица 2. Составы минералов и валовый состав включения в жадеитите (обр. EL8-78a)

Компо- 
ненты

Di Na-Di Aeg-Aug Ca-Omp Na-Omp Act Mktp K-Rct Eck Rct1 Rсt2 Phl Pct Anl Порода

25 5 44 51 31 17 18 14 12 12 68 5 23 3 (EDS)

SiO2 53.28 52.58 53.13 55.10 55.90 55.18 49.47 56.33 56.87 53.45 55.58 42.21 53.60 45.69 56.64

TiO2 0.02 0.11 0.37 0.25 0.59 0.04 0.23 0.01 0.19 0.09 0.27 0.01 0.01 0.02 0.29

Al2O3 1.09 1.11 2.38 8.92 11.28 1.55 8.01 0.21 1.05 3.66 2.54 10.47 0.05 25.46 5.84

FeO 6.42 7.49 11.34 4.52 3.74 4.16 6.16 5.48 6.18 5.48 3.81 6.11 0.43 0.14 4.47

MnO 0.20 0.18 0.12 0.11 0.10 0.19 0.13 0.18 0.10 0.14 0.24 0.00 0.27 0.00 0.14

MgO 13.71 13.43 9.58 8.99 7.59 20.59 17.65 20.04 19.46 18.91 20.23 23.17 0.25 0.00 14.87

CaO 23.37 20.68 15.00 12.84 10.47 11.69 7.33 5.66 3.20 5.98 4.33 2.06 32.15 0.04 9.23

Na2O 0.86 2.17 5.32 7.02 8.48 2.33 6.34 5.70 8.36 7.00 8.05 0.43 8.66 14.72 8.01

K2O 0.01 0.01 0.01 0.02 0.01 0.06 0.19 1.82 0.45 0.18 0.15 4.50 0.02 0.02 0.25

Cr2O3 0.04 0.00 0.03 0.03 0.05 0.03 0.05 0.04 0.07 0.02 0.04 0.11 0.00 0.03 0.14

NiO 0.04 0.07 0.08 0.09 0.03 0.11 0.21 0.21 0.12 0.16 0.13 0.15 0.00 0.00 0.11

Сумма 99.04 97.83 97.36 97.91 98.23 95.93 95.78 95.68 96.05 95.06 95.36 89.23 95.45 86.12 100.00

Mg# 79.2 76.2 60.1 78.0 78.3 89.8 83.6 86.7 84.9 86.0 90.5 87.1 85.6
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Рис. 6. Составы амфиболов из включения в жадеитите.
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сохраняющие идиоморфный призматический га-
битус первичных зерен, c амфиболовыми иди-
областами, часто зональными (рис. 8). При этом 
в некоторых псевдоморфозах в том или ином 
количестве присутствует также пектолит. Пек-
толит развивается по реликтам Na-диопси-
да в виде тонких прожилков, а при полном за-
мещении диопсида – в виде участков непра-
вильной формы, обычно в тесной ассоциации 
с омфацитом, а в некоторых псевдоморфозах –  

вдоль контактов гомоосевого омфацита и идиобла-
стов амфибола.

Соотношение количеств омфацита и Rct2 в 
псевдоморфозах сильно варьирует, так что на изо-
бражениях в обратнорассеянных электронах они 
довольно сильно различаются (рис. 8а, 8б), хотя в 
проходящем свете все они выглядят более темны-
ми (рис. 5а, 5в, 5д). Для всех этих псевдоморфоз 
характерны спайность и однородное погасание 

Рис. 7. Характер замещения диопсида и эгирин-авгита: (а) – развитие зерен магнезиокатофорита и прожилков 
пектолита по диопсиду и эгирин-авгиту; (б) – замещение диопсида омфацитом, пектолитом, экерманнитом, рих-
теритом; (в) – фрагмент рис. 7б; (г) – замещение диопсида пектолитом, экерманнитом, рихтеритом, актинолитом, 
флогопитом, омфацитом. (a, б, в) – изображения в BSE, (г) – карта распределения элементов.
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Рис. 8. Строение “меланократовых” псевдоморфоз по диопсиду и эгирин-авгиту: (а) – пектолит-омфацит-амфибо-
ловая псевдоморфоза с реликтами эгирин-авгита и амфиболовыми идиобластами, в левой части – “лейкократовая” 
псевдоморфоза; (б) – рихтеритовая (вверху) и омфацит-рихтеритовая (в центре) псевдоморфозы, слева внизу –  
“лейкократовая” псевдоморфоза; (в) – фрагмент рис. 8б, замещение эгирин-авгита пектолитом, омфацитом и рих-
теритом; (г) – омфацит-рихтеритовая псевдоморфоза, справа – “лейкократовая” псевдоморфоза; (д) – фрагмент 
рис. 8г, реликты диопсида в омфаците и омфацита в рихтерите; актинолит и рихтерит Rct1 в ядрах амфиболовых 
идиобластов; (е) – фрагмент рис. 8г, реликты диопсида и Ca-омфацита в Na-омфаците; (г) – карта распределения 
элементов; (а–в, д–е) – изображения в BSE.
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в пределах псевдоморфозы или ее значительных 
областей. 

Реликты диопсида (чаще Na-диопсида) в псев-
доморфозах (рис. 8д, 8е) имеют корродированные 
границы и сохраняют общее первичное погаса-
ние. Эгирин-авгит, по-видимому, более устойчив 
при замещении, чем диопсид, и его мелкие (до 20 
мкм, редко до 200 мкм) зерна или локальные кай-
мы чаще сохраняются на краевых участках зерен 
псевдоморфоз в виде корродированных включений 
в омфаците или рихтерите (Rct2) (рис. 8а, 8б, 8г). 
Тем не менее эгирин-авгит замещается пектолитом 
и омфацитом и сечется идиобластами рихтерита, 
как и диопсид (рис. 8в).

При псевдоморфном замещении непосред-
ственно по диопсиду развивается низконатровый 
омфацит Ca-Omp с XJd/(XJd + XQuad) < 0.5 (табл. 2), 
который, в свою очередь, замещается высоконатро-
вым омфацитом Na-Omp (с XJd/(XJd + XQuad) > 0.5). 
Иногда участки Ca-Omp, непосредственно приле-
гающие к реликтам диопсида (или эгирин-авги-
та), имеют четкую границу с более удаленными от 
этих реликтов участками, сложенными высокона-
тровым омфацитом (рис. 9в), или участки Ca-Omp 
остаются в виде реликтов в Na-Omp (рис. 8е). Од-
нако чаще в гомоосевых псевдоморфозах омфаци-
та наблюдается переслаивание участков Ca-Omp и 
Na-Omp без четких границ между ними (рис. 8а). 
По соотношению содержаний жадеитового и эги-
ринового компонентов составы омфацитов из жа-
деитита и из включения в жадеитите почти полно-
стью перекрываются (рис. 4), при этом омфациты 
из включения отличаются в среднем повышенны-
ми содержаниями титана (табл. 2).

Структурные взаимоотношения омфацита и 
рихтерита в гомоосевых псевдоморфозах неодно-
значны – чаще отмечаются корродированные ре-
ликты омфацита в рихтерите (рис. 8б, 8д), реже 
реликты рихтерита в омфаците (рис. 8б). Вдоль 
границ “меланократовых” рихтеритовых псевдо-
морфоз во включении местами развивается мелко-
зернистый агрегат омфацита и пектолита (рис. 5е). 

Идиобласты амфибола в псевдоморфозах по 
диопсиду или однородные, сложенные рихтери-
том Rct2 (рис. 8), или обнаруживают зональное  
(рис. 8а, 9б) или концентрически-зональное стро-
ение с внешней каймой Rct2. При этом в цен-
тральных частях концентрически-зональных иди-
областов присутствуют ядра или отдельные зоны 
состава магнезиокатофорита, рихтерита Rct1, экер-
маннита или высоконатрового актинолита (рис. 7г, 
8, 9). По-видимому, амфиболовые идиобласты раз-
виваются не только по диопсиду, но и по ранее за-
местившим диопсид гомоосевым псевдоморфным 
омфациту и рихтериту.

В небольшой части псевдоморфоз по диопсиду 
наряду с вышеописанными минералами присут-
ствует также анальцим, который слагает мелкие 
ксеноморфные и линейные интерстиции между 
зернами омфацита и рихтерита (рис. 9), а также, 
по-видимому, частично замещает эти минералы. 
Такие псевдоморфозы выглядят наиболее темными 
на изображениях в обратнорассеянных электронах 
(рис. 5е), а их особенностью является развитие ом-
фацита не только в форме гомоосевых псевдомор-
фоз, но также и в виде длиннопризматических зе-
рен (рис. 9а, 9в).

В омфаците “меланократовых” псевдоморфоз 
присутствуют единичные мелкие зерна сульфи-
да и арсенида никеля – хизлевудита и маухерита  
(рис. 7б, 7в, табл. 3).

“Лейкократовые” псевдоморфозы

Псевдоморфозы, развивающиеся по ксеномор-
фным зернам второго минерала протолита (релик-
тов которого не сохранилось), – бесцветные или 
слабо окрашенные в проходящем свете (рис. 5а, 
5в, 5д) (условно “лейкократовые”), негомоосевые, 
без спайности. Преобладающая часть псевдомор-
фоз сложена микро-мелкозернистым (20–250 мкм) 
гранобластовым агрегатом разноориентирован-
ных изометричных, удлиненно-округлых, изредка 
короткопризматических зерен амфиболов, часто 
зональных (рис. 5б, 5г, 5е, рис. 8а, 8б, 8г, 9а, 10а). 
Преобладающим минералом (обычно более 50%)  
в агрегате является K-рихтерит, слагающий наибо-
лее крупные короткопризматические зерна. Мень-
шая часть изометричных зерен размером до 50 мкм  
представлена магнезиокатофоритом. Рихтерит  
в агрегате слагает краевые участки зерен К-рихте-
рита и отдельные зоны или участки в зернах магне-
зиокатофорита, а также единичные удлиненно-и-
зометричные зерна размером до 50 мкм (рис. 9а, 
10а). Актинолит слагает единичные изометричные 
зерна с нечеткими или корродированными грани-
цами размером до 50 мкм в ядрах зерен Ca-Na ам-
фиболов и обрастает или замещается ими. Изредка 
в псевдоморфозах отмечается пектолит, слагающий 
немногочисленные удлиненно-ксеноморфные зер-
на размером до 100 мкм (рис. 10а, 10г).

Для “лейкократовых” псевдоморфоз характерно 
отсутствие в них идиобластов амфиболов. Однако 
отдельные зерна K-рихтерита и магнезиокатофо-
рита на краях этих псевдоморфоз служат ядрами 
для идиобластов, растущих от границ псевдомор-
фоз по минералам псевдоморфоз по диопсиду  
(рис. 8а, 8в, 9а, 9б, 9г). Это свидетельствует о том, 
что “лейкократовые” псевдоморфозы формирова-
лись раньше “меланократовых”.

В псевдоморфозах, расположенных вблизи 
края включения, в их составе, наряду с K-Na-Ca  
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и Na-Ca амфиболами, присутствует и омфацит. 
В отличие от псевдоморфоз по диопсиду, здесь 
омфацит представлен отдельными зернами или 
агрегатом мелких изометричных зерен с зубча-
тыми границами, а часть зерен амфиболов, сре-
ди которых преобладает рихтерит, имеет длинно-
призматический габитус (рис. 10б, 10в). В таких 

псевдоморфозах иногда также отмечаются ксено-
морфные интерстиции анальцима и его тонкие 
(первые микрометры) секущие прожилки (рис. 
10в). В единичных случаях прожилки анальцима 
присутствуют и в “лейкократовых” псевдоморфо-
зах без омфацита.

Рис. 9. Строение анальцимсодержащих “меланократовых” псевдоморфоз по диопсиду: (а) – “меланократовая”  
псевдоморфоза (Omp-Rct-Anl c реликтами Act и Aeg-Aug), слева вверху – “лейкократовая” псевдоморфоза (K-Rct, 
Mktp, Rct, Act); (б) – фрагмент рис. 9а, зональные и незональные амфиболовые идиобласты в омфаците, частично 
вдоль спайности замещенном анальцимом; (в) – фрагмент рис. 9а, гомоосевая псевдоморфоза Na-омфацита с ре-
ликтами эгирин-авгита и Ca-омфацита, гомоосевая рихтеритовая псевдоморфоза, зональные и незональные амфи-
боловые идиобласты, замещение псевдоморфных омфацита и рихтерита анальцимом; (г) – зональные идиобласты 
амфиболов с Mktp и Rct1 в ядрах; (а) – карта распределения элементов; (б–г) – изображения в BSE.
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Строение контактовой зоны включения

На краю включения отмечается полная струк-
турная переработка его субстрата – включение 
окаймляется мономинеральной зоной (рис. 11а, 
11в, 11г), сложенной микрозернистым агрегатом 
изометричных зерен омфацита с зубчатыми грани-
цами, в которой местами сохраняются лишь еди-
ничные резорбированные зерна рихтерита (рис.  
11в, 11г). Граница включения на контакте с омфа-
цитовой каймой четкая, но неровная, с признака-
ми резорбции включения, при этом в прилегаю-
щих к кайме областях включения отмечается ин-
тенсивное развитие омфацита в “лейкократовых” 
псевдоморфозах (рис. 11г). Местами эта внутрен-
няя омфацитовая кайма сечется тонкими (первые 
микрометры) извилистыми прожилками анальци-
ма, которые прослеживаются от контакта внутрь 
включения (рис. 11г).

Внутренняя кайма переходит во внешнюю, по-
лиминеральную, которая представляет собой агре-
гат микрозернистых (до 50 мкм) изометричных 
зерен омфацита с зубчатыми границами, тонкими 
прожилками и интерстициями анальцима и мел-
кими выделениями жадеита (рис. 11в, 11г, 11е) и 
крупных (до 2 мм) длиннопризматических зерен 
омфацита со спайностью, удлинение большей ча-
сти которых субпараллельно контакту включения 
(рис. 11а, 11б, 11г). В этих крупных зернах омфа-
цита отмечаются отдельные участки замещения 
омфацита вдоль спайности жадеитом и аналь-
цимом (рис. 11г–11е), и количество таких участ-
ков по мере удаления от контакта увеличивается. 
На большем удалении от контакта в составе этих 
длиннопризматических зерен жадеит уже преоб-
ладает над омфацитом, и они выглядят как удли-
ненные омфацит-жадеитовые агрегаты, а между 

ними появляются участки, сложенные агрегатом 
более крупных идиоморфных зональных зерен жа-
деита с интерстициальным ксеноморфным аналь-
цимом (рис. 11г), типичные для основной массы 
жадеитита.

Последовательность перекристаллизации 
первичных минералов во включении

Судя по структурным соотношениям, К-рихте-
рит, магнезиокатофорит, рихтерит генерации Rct1 
и актинолит (а также, возможно, экерманнит), 
слагающие преимущественно “лейкократовые” 
псевдоморфозы и ядра (включения) в амфиболо-
вых идиобластах “меланократовых” псевдоморфоз, 
кристаллизовались раньше, чем рихтерит генера-
ции Rct2, слагающий краевые части идиобластов 
(или идиобласты целиком), гомоосевые псевдо-
морфозы по диопсиду и каймы вокруг зерен других 
амфиболов в “лейкократовых” псевдоморфозах. 
При этом полное замещение ассоциировавшего с 
диопсидом первичного минерала протолита вклю-
чения происходило еще до начала существенного 
замещения диопсида (рис. 5а, 5б). По-видимому, 
наиболее поздним кристаллизовавшимся минера-
лом во включении является анальцим, но при этом 
он контактирует с рихтеритом генерации Rct2, 
омфацитом и пектолитом и лишь иногда обнару-
живает реакционные взаимоотношения с этими 
минералами.

Вмещающий металерцолит (обр. EL8-77)

Текстура металерцолита массивная, структу-
ра гранобластовая. Первичная структура породы 
грубозернистая, но структурные взаимоотноше-
ния между первичными минералами практически 
полностью затушеваны при их метаморфическом 
замещении (рис. 12а).

Изометрично-ксеноморфные зерна хромшпи-
нелида размером до 2 мм полностью замещены 
хромистым магнетитом с пластинками хлорита, ан-
тигорита и многочисленными округлыми включе-
ниями высокохромистого феррит-хромита разме-
ром до 10 мкм и окружены мощными (1–2 мм) кай-
мами хлорита (рис. 12а, 12б, 12д, 12е). Хромистый 
магнетит имеет однородный состав с содержанием 
Cr2O3 около 3.8 мас. %, примеси других элементов 
незначительны. Феррит-хромит также однороден 
по составу и обнаруживает высокое содержание 
Cr2O3 (56 мас. %) и повышенное содержание цинка 
при низких содержаниях Al2O3 (1.9 мас. %) и маг-
ния (2.4 мас. % MgO) (табл. 4); величина Al/(Cr +  
+ Al + Fe3+) в феррит-хромите составляет 0.042, 
величина Cr/(Cr + Al + Fe3+) – 0.833, величина 
Fe3+/(Cr + Al + Fe3+) – 0.125. Соотношение ко-
личества феррит-хромита и хлорита в псевдомор-
фозах по первичному хромшпинелиду (с резким 

Таблица 3. Составы акцессорных минералов

Компо- 
ненты

EL8-77 EL8-77 EL8-77 EL8-78a EL8-78a
Hzl Pn Awr Hzl Muc

2 1 1 2 2
Si 0.13 0.12 0.15 0.14 0.18
S 27.32 33.39 0.16 28.01 0.00

Fe 1.57 33.19 24.69 0.73 0.82
Co 0.00 0.46 0.11 0.05 0.00
Ni 72.27 33.16 73.88 66.39 60.89
Cu 0.08 0.08 0.24 0.23 0.30
As 0.00 0.00 0.00 0.14 37.28
Se 0.00 0.00 0.00 0.00 0.24
Sb 0.00 0.00 0.00 0.00 0.17

Сумма 101.24 100.42 99.24 95.67 99.87
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преобладанием хлорита) типично для замещения 
высокоглиноземистых первичных хромшпинели-
дов лерцолитов.

Зерна первичных пироксенов размером до 5 мм  
полностью замещены агрегатом пластинчатых 
антигорита, хлорита и призматических зерен ме-
таморфического диопсида размером до 0.4 мм  
(рис. 12а). Псевдоморфозы по пироксенам не 

выглядят баститовыми – зерна вторичных мине-
ралов в них чаще разноориентированы, хотя ино-
гда отмечается и субпараллельная их ориентировка  
в пределах псевдоморфозы или отдельных ее участ-
ков (рис. 12в). Зерен оливина в псевдоморфозах по 
пироксенам нет, при этом псевдоморфозы по кли-
нопироксену и ортопироксену трудноразличимы 
(возможно, различаются лишь по количеству зерен 
диопсида в них).

Рис. 10. Строение “лейкократовых” псевдоморфоз: (а) – амфиболовая псевдоморфоза с пектолитом; (б) – амфи-
бол-омфацитовая псевдоморфоза; (в) – амфибол-омфацитовая псевдоморфоза с анальцимом; (г) – амфибол-пек-
толитовая псевдоморфоза с анальцимом; (а) – карта распределения элементов; (б–г) – изображения в BSE.
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Рис. 11. Строение области контакта включения с жадеититом: (a) – в проходящем свете; (б) – в поляризованном 
свете; (в, г) – на картах распределения элементов; (д) – фрагмент рис. 11г, замещение крупного призматического 
зерна омфацита во внешней кайме включения по спайности анальцимом и жадеитом; (е) – фрагмент рис. 11г, агре-
гат мелких изометричных зерен омфацита с анальцимовыми интерстициями и прожилками на участке внешней 
каймы включения между крупными призматическими зернами омфацита; (д, е) – изображения в BSE. 



60 БАЗЫЛЕВ, ЛЕДНЕВА

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 5 2024

60 БАЗЫЛЕВ, ЛЕДНЕВА

ПЕТРОЛОГИЯ том 33 № 2 2025

Рис. 12. Структура металерцолита (обр. EL8-77): (а) – частично перекристаллизованный и замещенный оливин, 
псевдоморфозы по пироксенам и хромшпинелидам; (б) – хлоритовая (с антигоритом) кайма вокруг замещенно-
го хромшпинелида, идиобласты диопсида и реликты перекристаллизованного оливина в антигорите; (в) – ди-
опсид-антигорит-хлоритовая псевдоморфоза по пироксену; (г) – замещение оливина антигоритом по спайности, 
реликтовые участки первичного оливина; (д) – псевдоморфоза Cr-магнетита c лейстами хлорита и антигорита 
по первичному хромшпинелиду; (е) – фрагмент рис. 12д, выделения феррит-хромита в хромистом магнетите;  
(б) – карта распределения элементов, (а, в–е) – изображения в BSE. Аббревиатуры минералов в скобках  
на рис. 12а – замещенные первичные минералы.
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Зерна оливина размером 2–4 мм содержат мно-
гочисленные разноориентированные пластин-
ки антигорита длиной до 0.2 мм при толщине до 
20 мкм, редкие пластинки хлорита (неотличимо-
го от антигорита ни в оптическом микроскопе, 
ни на изображениях в рассеянных электронах)  
и рассеянные зерна диопсида размером до 0.2 мм –  
призматические или неправильной формы  
(рис. 12б–12г). Часть пластинок антигорита раз-
вивается по определенному направлению в пре-
делах зерна оливина, что создает впечатление 
спайности или отдельности (рис. 12г). В кон-
такте с зернами диопсида, антигорита и хлорита 
оливин (Ol2) имеет довольно железистый состав 
(Mg# 87.5) и повышенное содержание MnO (0.28 
мас. %), характерное для метаморфических оли-
винов (Nozaka, 2018), но при этом обнаруживает 
довольно высокое содержание NiO. Однако но-
вообразованных идиоморфных зерен оливина не 
отмечается – самые мелкие зерна метаморфиче-
ского оливина имеют форму ксеноморфных скри-
нов между идиоморфными пластинками антиго-
рита и хлорита (рис. 12б). Реликты более магне-
зиального оливина (Ol1), соответствующего по 
составу первичным оливинам мантийных шпи-
нелевых лерцолитов (Mg# 89.6, NiO 0.37 мас. %,  
MnO 0.17 мас. %), сохранились лишь на отдель-
ных участках зерен без включений антигорита и 
диопсида; эти участки выглядят более темными на 
изображениях в обратнорассеянных электронах 
(рис. 12г). 

Диопсид имеет высокую магнезиальность  
(Mg# 96.1–96.2), высокое содержание CaO и низ-
кие содержания Al2O3 и Cr2O3, типичные для ме-
таморфических клинопироксенов из шпинелевых 
лерцолитов. В наиболее крупных зернах просле-
живается слабая зональность с обеднением кра-
евых частей (Di2, табл. 4) глиноземом, хромом  
и натрием.

Хлорит имеет довольно выдержанный состав с 
магнезиальностью Mg# 94.4, невысоким содержа-
нием глинозема (12.5 мас. % Al2O3) и умеренным 
содержанием хрома.

Антигорит имеет выдержанную магнезиаль-
ность (Mg# 94–95) и обнаруживает лишь некото-
рые вариации содержаний глинозема и хрома, ко-
торые наиболее высоки в пластинках антигорита  
в хромистом магнетите (Atg1), несколько ниже  
в антигорите из псевдоморфоз по пироксенам 
(Atg2) и наиболее низки в пластинках антигорита, 
развивающихся по оливину (Atg3).

В антигорите присутствуют редкие мелкие (до 
100 мкм) зерна и агрегаты сульфидов неправиль-
ной формы. Агрегаты представляют собой сраста-
ния пентландита и хизлевудита (табл. 3), при этом 
в пентландите присутствуют обильные мелкие 
включения аваруита (Awr). Мелкие идиоморфные 
зерна аваруита отмечаются так же, как включения 
в хромистом магнетите и хлоритовых агрегатах 
вокруг замещенных хромшпинелидов (рис. 12б).  
В псевдоморфозах по пироксенам присутствуют 

Таблица 4. Составы минералов металерцолита (обр. EL8-77)

Компоненты
Ol1 Ol2 Di1 Di2 Chl Atg1 Atg2 Atg3 Fchr Cmag Mag

8 8 2 5 7 2 8 3 5 6 1
SiO2 39.80 39.06 53.15 54.68 32.24 39.27 41.10 42.55 0.15 0.13 0.20
TiO2 0.06 0.02 0.01 0.00 0.01 0.02 0.58 0.30 0.21
Al2O3 0.62 0.11 12.48 2.97 2.11 1.26 1.87 0.04 0.05
FeO 10.03 11.99 1.33 1.28 3.52 4.17 3.32 3.27 34.88 88.46 89.85
MnO 0.17 0.28 0.04 0.04 0.01 0.05 0.08 0.03 1.01 0.08 0.07
MgO 48.62 47.06 18.18 18.07 33.34 35.01 37.29 38.20 2.35 0.40 0.45
CaO 0.00 0.04 23.23 25.17 0.01 0.00 0.08 0.04
Na2O 0.54 0.14 0.07 0.02 0.03 0.02
K2O 0.02 0.01 0.00 0.00 0.01 0.00

Cr2O3 0.18 0.09 2.64 2.30 0.63 0.09 55.87 3.78 0.68
NiO 0.37 0.37 0.03 0.02 0.17 0.16 0.14 0.13 0.06 0.43 0.22
V2O3 0.35 0.04 0.00
ZnO 1.18 0.00 0.00

Сумма 99.00 98.79 97.34 99.61 84.47 83.93 84.80 85.61 98.31 93.65 91.73
Mg# 89.6 87.5 96.1 96.2 94.4 93.7 95.2 95.4
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немногочисленные зерна магнетита, удлиненные 
или пластинчатые, размером преимущественно до 
50 мкм (рис. 12в), имеющие более низкое содержа-
ние хрома, чем в хромистых магнетитах из псевдо-
морфоз по хромшпинелидам.

Талька, амфиболов, петельчатого серпентина 
(лизардита/хризотила) и брусита в образце не об-
наружено, как и каких-либо секущих прожилков.

Судя по петрографии и минералогии, в мета-
лерцолите развита близкая к равновесной мине-
ральная ассоциация Ol + Atg + Di + Chl + Fchr +  
+ Mag/Cmag + Awr, характерная для диопсидовой 
зоны зональных метаморфических ореолов пе-
ридотитов (Khedr, Arai, 2010; Khedr et al., 2010) и 
соответствующая зеленосланцевой и эпидот-ам-
фиболитовой фациям метаморфизма (Liou et al., 
2004). Соотношение магнезиальностей сосуще-
ствующих силикатов (Mg#Di > Mg#Atg ≥ Mg#Chl >  
> Mg#Ol) соответствует обычному в метапе-
ридотитах с данной минеральной ассоциаци-
ей (Trommsdorff, Evans, 1972; Trommsdorff et al., 
1998). Единственным реликтовым первичным ми-
нералом является высокомагнезиальный оливин  
(Ol1 в табл. 4). Явных признаков проявления не-
скольких стадий метаморфической перекристалли-
зации в породе не обнаруживается.

ГЕОХИМИЯ

Состав жадеитита по содержаниям петрогенных 
элементов (табл. 1) близок к составу жадеита; мо-
дальный минеральный состав жадеитита, оценен-
ный масс-балансовым расчетом по средним соста-
вам минералов и валовому составу породы, состав-
ляет (в мас. %): Jd 80, Anl 12, Omp 8, Pct 0.4, Ba-Ti-Si 
акцессорный минерал 0.02, что соответствует пе-
трографическим наблюдениям.

Жадеитит обнаруживает обогащенный спектр 
РЗЭ ((La/Yb)N 5.9; здесь и ниже – нормализа-
ция на состав PM (McDonough, Sun, 1995)), слег-
ка U-образный в области средних–тяжелых РЗЭ  
((Er/Lu)N 0.67), без явной европиевой аномалии 
(Eu/Eu* 0.9) при содержаниях средних и тяжелых 
РЗЭ ниже уровня PM, а легких РЗЭ – немного 
выше этого уровня. При этом состав жадеитита на 
спайдер-диаграмме (рис. 13) характеризуется ин-
тенсивными положительными аномалиями Zr, Hf, 
Ba, Th и U, более слабыми положительными ано-
малиями Pb, Sr и Ti и слабой отрицательной ано-
малией Nb. Примечательно также высокое содер-
жание Li (43 ppm) в жадеитите (табл. 5).

Состав включения в жадеитите ввиду его не-
большого размера не может быть определен тра-
диционными методами, и для его оценки был ис-
пользован энергодисперсионный метод с после-
довательным сканированием отдельных участков 

включения и усреднением полученных составов 
сканированных областей. Для оценки возможных 
погрешностей аналогичным методом был оценен 
состав жадеитита и сопоставлен с его составом, 
измеренным методом XRF. Разница в содержани-
ях петрогенных элементов в жадеитите, оцененных 
разными методами (табл. 1), для большинства ок-
сидов не превышает аналитической погрешности 
метода XRF, за исключением хрома. Последнее (за-
вышенное содержание хрома в анализе энергодис-
персионным методом) обусловлено присутствием 
остатков Cr2O3 из полировочного материала в де-
фектах на поверхности сканированных участков. 
Таким образом, оценка валового состава включе-
ния (табл. 2) представляется достаточно достовер-
ной (за исключением содержания хрома, которое, 
вероятно, завышено).

Модальный минеральный состав включения, 
оцененный масс-балансовым расчетом по сред-
ним составам минералов и валовому составу по-
роды (табл. 2), составляет (в мас. %): Omp 38,  
Rct 41 (включая Rct1, Rct2 и Eck), К-Rct 7.5, Mktp 7.6, 
Pct 4.7, Anl 1.5, Aeg-Aug 0.5, прочие минералы – не 
более доли процента. С учетом того, что в отска-
нированную область включения частично попала 
омфацитовая кайма и не попал участок с много-
численными реликтами диопсида, оцененный мо-
дальный состав соответствует петрографическим 
наблюдениям и позволяет охарактеризовать вклю-
чение как омфацитовый амфиболит.

Валовый состав амфиболита включения (табл. 2)  
обнаруживает противоречивые черты, не позво-
ляющие соотнести его с составами магматических 
пород. Так, высокая магнезиальность (Mg# 85.6) 
не соотносится с крайне высоким содержанием 
натрия (8 мас. % Na2O) и повышенным содержа-
нием калия (0.25 мас. % K2O), а высокое модальное 
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Рис. 13. Спектр содержаний редких элементов в жа-
деитите (обр. EL8-78), нормализованных на прими-
тивную мантию (McDonough, Sun, 1995). Поле со-
ставов жадеититов из Мьянмы по данным (Shi et al., 
2008).
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содержание клинопироксена в протолите не со-
относится с довольно низким содержанием в нем 
титана (0.29 мас. % TiO2) и крайне низким содер-
жанием хрома (измерено 0.14 мас. % Cr2O3; более 
надежная оценка по масс-балансовым расчетам 
0.04 мас. % Cr2O3). Относительно невысокое со-
держание кальция и высокое содержание натрия 
во включении свидетельствуют о том, что еще до 
начала кристаллизации жадеита протолит включе-
ния претерпел сильно неизохимичный метамор-
физм (метасоматизм), проявленный, в частности, 
в очевидном привносе натрия и выносе кальция.

ПАРАМЕТРЫ МЕТАМОРФИЗМА

Температура формирования жадеититов, оце-
ненная по составу жадеита, контактирующего с 

омфацитом (Jd1, XJd 0.85 ± 0.02), и конфигурации 
жадеитовой ветви жадеит-омфацитовых сольвусов 
(Green et al., 2007), составляет 515oC по положению 
сольвуса в магнезиальной системе и 480оС – в же-
лезистой. Трехвалентного железа в составе жаде-
ита нет, а его магнезиальность составляет 72, что 
позволяет оценить вероятную равновесную тем-
пературу как 500оС (с погрешностью ±30оС). При 
этой температуре жадеит и анальцим равновесны 
при 8.5 кбар (расчет для чистых миналов и чисто 
водного флюида по базе данных ThermoCalc 3.33 
(Holland, Powell, 1998)). Эти параметры соответ-
ствуют полю стабильности ассоциации оливин + + 
антигорит + диопсид во вмещающем металерцоли-
те и согласуются с отсутствием в нем брусита (кото-
рый при данном давлении воды должен кристалли-
зоваться при температуре ниже 475оС). Равновес-
ный с жадеитом омфацит при данной температуре, 

Компоненты EL8-77

SiO2 56.94

TiO2 0.177

Al2O3 22.35

FeO 1.32

MnO 0.019

MgO 1.60

CaO 2.61

Na2O 12.62

K2O 0.08

Cr2O3 0.005

P2O5 0.013

П.п.п. 0.99

Сумма 98.72

Li 43.3

Sc 5.4

Ti 1250

V 25

Co 5.2

Ni 66

Cu 54.5

Zn 48.6

Rb 0.53

Компоненты EL8-77
Sr 27.0
Y 0.67
Zr 81.7
Nb 0.377
Ba 72.4
La 0.776
Ce 1.849
Pr 0.256
Nd 1.059
Sm 0.202
Eu 0.052
Gd 0.167
Tb 0.019
Dy 0.125
Ho 0.026
Er 0.080
Tm 0.013

Yb 0.091

Lu 0.017
Hf 2.34
Pb 0.28
Th 0.55
U 0.096

Таблица 5. Состав жадеитита

Примечание. Оксиды даны в мас. %, измерены методом XRF; редкие элементы – в г/т, определялись методом ICP-MS.
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судя по конфигурации омфацитовой ветви сольву-
са (Green et al., 2007), должен иметь состав Na-ом-
фацита с XJd не ниже 0.55–0.58. Омфациты такого 
состава в изученном жадеитите присутствуют (рис. 
4), однако большая часть омфацитов в жадеити-
те обнаруживает более низкие содержания жаде-
итового компонента и не является равновесной с 
жадеитом, что соответствует петрографическим 
наблюдениям.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Особенности жадеититов Эльденырского массива

Нахождение жадеитита в виде жилы в оли-
вин-антигоритовых породах не является необыч-
ным для известных местонахождений жадеититов 
(Harlow, Sorensen, 2005). Отмеченные выше чер-
ты геохимии жадеитита из Эльденырского масси-
ва типичны для жадеититов из других известных 
местонахождений (Sorensen et al., 2006; Morishita  
et al., 2007; Shi et al., 2008; сводка в работе (Harlow 
et al., 2015); Meng et al., 2016; Angiboust et al., 2021a), 
при этом положительные аномалии Zr и Hf при-
сущи собственно жадеиту и омфациту (Morishita  
et al., 2007) и не связаны с акцессорным цирконом. 
Ассоциация жадеита с омфацитом, анальцимом и 
пектолитом также описана в некоторых жадеити-
тах (Harlow, Sorensen, 2005; Goto et al., 2017), как 
и присутствие акцессорных фаз титана и бария 
(Harlow, 1994), хотя акцессорная Ba-Ti-Si фаза 
(табл. 1), по-видимому, обнаружена в жадеититах 
впервые. Оцененные Р–T параметры формирова-
ния жадеитита Эльденырского массива находятся 
в пределах оценок, сделанных для жадеититов из 
других местонахождений (Tsujimori, Harlow, 2012).

К особенностям жадеититов Эльденырского 
массива можно отнести отсутствие обычных для 
жадеититов признаков деформаций (Angiboust  
et al., 2021b) и развития ретроградных минераль-
ных ассоциаций как в жадеититах, так и в не-
посредственно вмещающих их ультрамафитах 
(Harlow, Sorensen, 2005). Эти особенности, по-ви-
димому, обусловлены формированием жадеититов 
во внутренних частях крупной пластины ультра-
мафитов, не претерпевших заметных деформаций  
в ходе эксгумации.

Идиоморфизм зерен жадеита в основной мас-
се жадеитита, концентрическая и местами осцил-
ляторная зональность этих зерен свидетельствуют 
о непосредственной кристаллизации жадеита из 
флюида, как это предполагалось для преоблада-
ющей части известных жадеититов (Harlow et al., 
2015 и ссылки в этой работе). Структурные соот-
ношения минералов в жадеитите свидетельству-
ют о том, что совместно с жадеитом из флюида 
кристаллизовались также анальцим и пектолит. 

Однако низконатровый состав (XJd/(XJd + XQuad) <  
< 0.5) части зерен омфацита в омфацит-жадеито-
вых агрегатах жадеитита, исключающий их равно-
весность с жадеитом, не позволяет предполагать 
для них непосредственную кристаллизацию из 
флюида совместно с жадеитом. Резорбированные 
границы зерен низконатровых омфацитов сви-
детельствуют об их растворении, тогда как идио-
морфный габитус немногочисленных укрупнен-
ных зерен высоконатровых омфацитов и наличие 
включений жадеита в них указывают на то, что рас-
творение низконатровых омфацитов сопровожда-
лось их частичной перекристаллизацией до равно-
весных с жадеитом составов. Действительно, для 
омфацитов, кристаллизовавшихся непосредствен-
но из флюида совместно с жадеитом и анальцимом, 
характерна совершенно иная структура – длинно-
призматический габитус зерен и их идиоморфизм 
относительно анальцима, а также состав, близкий 
к стехиометрическому с XJd/(XJd + XQuad) = 0.5 (Wen  
at al., 2023). Таким образом, омфацит-жадеитовые 
агрегаты в жадеититах Эльденырского массива мо-
гут рассматриваться как наиболее перекристалли-
зованные реликты субстрата, в ходе растворения 
и перекристаллизации которого и формировались 
жадеититы.

Прояснить детали механизма формирования 
жадеититов позволяет присутствие в них включе-
ний с реликтовой структурой и специфической ми-
нералогией, что представляется основной особен-
ностью изученных жадеититов.

Петрогенезис жадеитита

Описанные выше структурные и минерало-
гические особенности позволяют рассматривать 
изученные включения в жадеитите как метасома-
тизированные и недорастворенные реликты суб-
страта, за счет перекристаллизации и растворения 
которого отчасти и образовывались жадеититы. 
Высокое модальное содержание клинопироксена 
в протолите включения, его реликтовая гипидио-
морфная грубозернистая структура (определенно 
не габбровая, учитывая идиоморфизм зерен кли-
нопироксена) и немагматический состав клино-
пироксена позволяют предполагать, что протолит 
представлял собой высокотемпературный гидро-
термальный диопсидит, похожий на диопсидиты, 
слагающие жильные тела в мантийных перидотитах 
офиолитов Омана (Python et al., 2007). В этих ди-
опсидитах с диопсидом, имеющим состав, близкий 
к составу диопсидов изученного включения, ассо-
циируют анортитовый плагиоклаз, высокомагне-
зиальный оливин (Python et al., 2007) и гроссуляр 
(Akizawa, Arai, 2014), и каждый из этих минералов 
потенциально может быть тем, по которому разви-
вались “лейкократовые” псевдоморфозы. Однако 
породы данного типа изучены довольно слабо, и не 
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исключено, что в изученных включениях протоли-
та с диопсидом ассоциировал другой первичный 
минерал, может быть, эденит-паргаситовая рого-
вая обманка немагматического происхождения, 
крупные зерна которой были описаны в некото-
рых жадеититах и интерпретированы как реликты 
их протолита (Kunugiza et al., 2017; Angiboust et al., 
2021a). 

Процесс перекристаллизации протолита опре-
деленно протекал в несколько стадий. На са-
мой ранней стадии происходила частичная пе-
рекристаллизация диопсида до Na-диопсида  
и эгирин-авгита.

На следующей стадии (или стадиях) происхо-
дило псевдоморфное замещение грубозернисто-
го диопсида/эгирин-авгита и ассоциировавшего с 
ними минерала микро- и мелкозернистым агрега-
том Сa-, Na-Ca и K-Na-Ca амфиболов, омфацита, 
пектолита, на отдельных участках также флогопита.  
В структурном плане к этой стадии перекристал-
лизации протолита наиболее близко псевдомор-
фное замещение крупных зерен роговой обманки 
микрозернистым агрегатом омфацита и диопсида, 
описанное в жадеитите из района Итоигава-Оми 
в Японии (Kunugiza et al., 2017), хотя амфиболы и 
пектолит в псевдоморфном агрегате отсутствуют.

Развивавшаяся на этой стадии амфиболсодержа-
щая минеральная ассоциация близка к описанной 
в специфических породах, ассоциирующих с жаде-
ититами из Мьянмы и на 70% сложенных Ca-Na и 
Na амфиболами (Shi et al., 2003). Эти породы, пред-
ставляющие собой роговиковоподобные бесплаги-
оклазовые амфиболиты и названные амфиболовы-
ми фельсами, были изначально интерпретированы 
как продукт метаморфических и метасоматических 
реакций между жадеититами и перидотитами (Shi 
et al., 2003), а позднее – как метасоматизирован-
ные реликты протолита жадеититов (Angiboust et 
al., 2021b). Похожие породы, названные авторами 
темными гранофельсами, описаны в жадеититах 
массива Сыум-Кеу на Полярном Урале (Angiboust 
et al., 2021а). Хотя уместность использования тер-
минов “фельс” и “гранофельс” для этих пород вы-
зывает определенные сомнения, мы используем их 
так, как это делают авторы цитируемых работ. Эти 
породы обнаруживают несколько черт, проявлен-
ных и в изученных нами породах. Во-первых, они 
присутствуют внутри жадеититов как фрагменты с 
четкими границами. Во-вторых, в составе амфи-
боловых фельсов и темных гранофельсов присут-
ствуют многочисленные дискретные по составам 
генерации Na- и Ca-Na амфиболов, как и в изу-
ченных нами включениях. Наконец, характерной 
чертой этих пород является развитие зональных 
идиоморфных порфиробластов амфибола (с бо-
лее глиноземистыми и кальциевыми амфиболами  
в ядре и с менее глиноземистыми и кальциевыми –  

в краевой части) в матриксе амфибола, имеюще-
го тот же состав, что и в краевых зернах порфи-
робластов. Основное отличие от изученных нами 
включений – отсутствие реликтовой структуры  
в фельсах и отсутствие в них реликтов диопсида  
и эгирин-авгита. Кроме того, амфиболы в фель-
сах из Мьянмы и Полярного Урала в целом имеют 
более натровый состав и ассоциируют с жадеитом,  
а не с омфацитом. Вероятно, эти различия обу-
словлены разной интенсивностью и разными P–T 
параметрами перекристаллизации протолита. Тем 
не менее процессы формирования метасоматиче-
ских минеральных ассоциаций с Na- и Ca-Na ам-
фиболами в фельсах из Мьянмы и Полярного Ура-
ла и в изученных нами включениях представляются 
в принципе сходными.

На следующей стадии происходило растворение 
амфиболов и пектолита, формирование мономине-
рального мелкозернистого омфацитового агрегата 
(внутренняя кайма включений) и его перекристал-
лизация в крупные длиннопризматические зерна 
омфацита, субпараллельные контакту включения 
(наружная кайма). Аналогичная мономинераль-
ная кайма микрозернистого омфацита на контакте 
включения с основной массой жадеитита (жаде-
ит-альбитовой) отмечалась и в жадеититах из Ито-
игава-Оми (Kunugiza et al., 2017). Хотя в составе 
серпентинитового меланжа с блоками жадеититов 
в Мьянме также описаны глыбы мономинеральных 
мелкозернистых омфацититов, однако их контак-
тов с амфиболовыми фельсами и жадеититами не 
наблюдалось (Shi et al., 2012).

На следующей стадии происходила резорбция 
крупных призматических зерен омфацита и ча-
стично замещение омфацита жадеитом, частично 
перекристаллизация низконатрового омфацита 
до высоконатрового, равновесного с жадеитом,  
с формированием микрозернистых омфацит-жа-
деитовых агрегатов. Аналогичные микрозерни-
стые омфацит-жадеитовые агрегаты в жадеит-аль-
битовой матрице, которые иногда сохраняют при-
зматический габитус и обнаруживают однородное 
погасание, присутствуют и в жадеититах из Ито-
игава-Оми (Kunugiza et al., 2017). Замещение ом-
фацита жадеитом отмечалось и в омфацититах из 
Мьянмы (Shi et al., 2012). Микрозернистые омфа-
цит-жадеитовые агрегаты c ксеноморфным габи-
тусом зерен и нечеткими границами в основной 
массе более крупных (0.25–0.5 мм) идиоморфных 
зерен жадеита, похожие на присутствующие в жа-
деитите Эльденырского массива, были описаны 
также в жадеититах Кубы (Garcia-Casco et al., 2008). 
Однако авторы интерпретировали эти агрегаты как 
более поздние, развивающиеся по идиоморфному 
жадеиту.

На финальной стадии (возможно, одновре-
менно с предыдущей стадией) происходила 
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непосредственная кристаллизация из флюида жа-
деита (идиоморфные концентрически-зональные 
зерна) и ассоциирующих с ним анальцима, пекто-
лита и Ba-Ti-Si акцессорного минерала.

Таким образом, в качестве перекристаллизован-
ных реликтов протолита в жадеититах может рас-
сматриваться высококальциевый неравновесный с 
жадеитом омфацит, в том числе и присутствующий 
в составе микрозернистых омфацит-жадеитовых 
агрегатов, а не только циркон (или отдельные его 
генерации), ильменит и хромит, как это принято 
полагать (Shi et al., 2012). 

Проведенное исследование жадеитита Эль-
денырского массива свидетельствует о том, что 
механизмы метасоматического замещения и не-
посредственной кристаллизации из флюида, 
предполагавшиеся для формирования жадеити-
тов, не являются альтернативными (Harlow, 1994; 
Tsujimori, Harlow, 2012), а скорее функционируют 
совместно (Angiboust et al., 2021а).

Возраст и обстановка формирования жадеититов

Формирование жадеититов и вмещающих их 
металерцолитов в Эльденырском массиве может 
быть связано с ранне-среднетриасовым этапом вы-
сокобарического метаморфизма, установленным в 
пределах Усть-Бельского массива, где он прояв-
лен в развитии гранатовых амфиболитов по дай-
кам микрогаббро, пород с альбит-цоизит-параго-
нит-паргаситовым парагенезисом по жильным ди-
оритам и ассоциации оливин-антигорит-диопсид 
во вмещающих перидотитах (Ledneva et al., 2019). 
Этот этап метаморфизма связывается с субдук-
цией, в ходе которой, по-видимому, происходило 
затягивание блоков пород древних (неопротеро-
зойских или поздненеопротерозойских–кембрий-
ских) ультрамафит-мафитовых комплексов, ин-
трудированных более молодыми дайками, в зону 
субдукции (Ledneva et al., 2019). Хотя параметры 
метаморфизма, оцененные для гранатовых ам-
фиболитов Усть-Бельского массива (580 ± 33°C,  
13.8 ± 1.7 кбар), заметно выше оцененных для жа-
деититов Эльденырского массива, тем не менее 
и те, и другие соответствуют метаморфизму эпи-
дот-амфиболитовой фации (Liou et al., 2004) и ре-
жиму “теплой” субдукции, отмечаемому для фор-
мирования части известных жадеититов (Tsujimori, 
Harlow, 2012; Angiboust et al., 2021а).

Интерпретация лерцолитов Эльденырского 
массива как пород субконтинентальной литосфер-
ной мантии (Базылев и др., 2010) позволяет пред-
полагать, что на стадии формирования в них жа-
деититов они являлись частью мантийного клина 
над зоной субдукции. Хотя на отдельных участках 
в Усть-Бельском массиве также присутствуют фер-
тильные шпинелевые лерцолиты, соответствующие 

перидотитам субконтинентальной литосферной 
мантии (Базылев и др., 2009; Паланджян, 2010), 
вмещающими породами для гранатовых амфи-
болитов в Усть-Бельском массиве являются мета-
гарцбургиты, рассматриваемые как аналоги абис-
сальных перидотитов (Паланджян, 2010) или над-
субдукционных перидотитов литосферы задуговых 
бассейнов (Базылев и др., 2009). При этом, в отли-
чие от жадеититов, формирование гранатовых ам-
фиболитов происходило в ходе изохимичного ме-
таморфизма (Ledneva et al., 2019). Таким образом, 
образование жадеититов в фертильных лерцолитах 
и гранатовых амфиболитов в гарцбургитах, хотя и 
было обусловлено единым процессом надсубдук-
ционного метаморфизма/метасоматизма, проис-
ходило на разных уровнях глубинности и, по-ви-
димому, в разных частях зоны субдукции.

Интерпретация Усть-Бельского террейна как 
меланжа зоны субдукции, активной в ранне-сред-
нетриасовое время, претерпевшего наложенную 
тектонизацию в ходе эксгумации в мелу, позволяет 
объяснить присутствие в составе террейна мантий-
ных и коровых пород, сформированных в разных 
обстановках и, вероятно, разновозрастных. К их 
числу относятся фертильные шпинелевые лерцо-
литы (породы субконтинентальной литосферной 
мантии), претерпевшие метаморфизм повышен-
ного давления/низкой температуры, лерцолиты и 
гарцбургиты океанического/задугового типа, также 
претерпевшие подобный метаморфизм, и мантий-
но-коровые комплексы задугового/островодужно-
го типа, не испытавшие такого метаморфизма. 

ВЫВОДЫ

Жадеититы, слагающие жилу в металерцолитах 
Эльденырского массива в составе Усть-Бельского 
террейна Западно-Корякской складчатой области, 
сложены ассоциацией жадеита, омфацита, аналь-
цима, пектолита и Ba-Ti-Si акцессорного минерала. 
Во вмещающих металерцолитах развита ассоциа-
ция оливина, антигорита, диопсида, хлорита, фер-
рит-хромита, хромистого магнетита и акцессорных 
аваруита, хизлевудита и пентландита.

В жадеититах присутствуют включения с релик-
товой грубозернистой структурой, рассматривае-
мые как реликты метасоматизированного прото-
лита жадеититов. Этим протолитом, по-видимому, 
являлись высокотемпературные гидротермальные 
диопсидиты. Во включениях проявлена локальная 
перекристаллизация диопсида до эгирин-авгита и 
псевдоморфное развитие по диопсиду/эгирин-ав-
гиту и ассоциировавшему с ним неустановленному 
минералу микро-мелкозернистого агрегата актино-
лита, магнезиокатофорита, K-рихтерита, рихтери-
та нескольких генераций, экерманнита, омфацита, 
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пектолита, анальцима, флогопита и акцессорных 
маухерита и хизлевудита.

Преобразование протолита еще до начала кри-
сталлизации жадеита протекало в несколько ста-
дий, включая метасоматическую перекристалли-
зацию и полную структурную переработку. На 
последней стадии переработки протолита кри-
сталлизация идиоморфного зонального жадеита с 
анальцимом и пектолитом из флюида сопровожда-
лась перекристаллизацией и растворением послед-
них реликтов протолита, представленных высоко-
кальциевым омфацитом в микрозернистых омфа-
цит-жадеитовых агрегатах жадеитита.

Формирование жадеититов и сопутствующий 
метаморфизм лерцолитов Эльденырского масси-
ва с развитием оливин-диопсид-антигоритовой  
ассоциации протекали при 500оС и 8.5 кбар, что 
отвечает параметрам метаморфизма высоко-
го давления–низкой температуры, характерным 
для метаморфизма перидотитов мантийного кли-
на в режиме “теплой” субдукции. Этот же режим 
метаморфизма был установлен ранее в пределах 
Усть-Бельского террейна для отдельных пород из 
Усть-Бельского массива, а возраст метаморфизма 
этих пород определен как ранне-среднетриасовый. 
Таким образом, находка жадеититов является еще 
одним аргументом, позволяющим рассматривать 
Усть-Бельский террейн как меланж зоны субдук-
ции, активной в ранне-среднетриасовое время, 
претерпевший дополнительную тектонизацию при 
его последующей эксгумации.
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Jadeitite in Metalherzolite of the El’denyr Massif, Chukotka:  
Mechanism and Setting of Its Formation

B. A. Bazylev1, G. V. Ledneva2

1Vernadsky Institute of Geochemistry and Analytical Chemistry, Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia 
2Geological Institute, Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia

The paper presents the first data on the petrography, mineralogy, and geochemistry of jadeitites from 
the El’denyr massif, Chukotka, Russia, as well as host metalherzolites and amphibolite inclusions in the 
jadeitites. The jadeitite is composed of an association of jadeite, omphacite, analcime, and pectolite with 
a Ba-Ti-Si accessory mineral. The host metalherzolite is made of an association of olivine, antigorite, 
diopside, chlorite, ferrite-chromite, chromium magnetite, and accessory awaruite, heazlewoodite, and 
pentlandite. The jadeitite contains inclusions with a relict coarse-grained hypidiomorphic-granular 
texture, which are considered to be relics of the metasomatized protolith of the jadeitite. This protolith 
was probably high-temperature hydrothermal diopsidite. The inclusions show local recrystallization 
of primary diopside to aegirine-augite and pseudomorphic development of a fine-grained aggregate 
of amphiboles (several generations of richterite, actinolite, magnesiokatophorite, K-richterite, and 
eckermannite), omphacite, pectolite, analcime, phlogopite, accessory maucherite and heazlewoodite 
after diopside/aegirine-augite and an associated unidentified mineral. The protolith was transformed in 
several stages before the onset of jadeite crystallization, and these transformations included metasomatic 
recrystallization and a complete change in its texture. During the last stage, crystallization of the 
euhedral concentrically zoned jadeite with analcime and pectolite from fluid was accompanied by the 
recrystallization and dissolution of the last reworked relics of the protolith represented by high-calcium 
omphacite in microgranular omphacite-jadeite aggregates of jadeitite. The formation of jadeitites and the 
accompanying metamorphism of the host lherzolites occurred at 500°C and 8.5 kbar, which corresponds 
to P–T conditions typical of the metamorphism of mantle wedge peridotites in the "warm" subduction 
regime. The presence of jadeites in the El'denyr massif and high-pressure metamorphic rocks in the 
Ust’-Belaya massif, which were studied previously, allows us to consider the Ust’-Belaya terrane as a 
mélange of a subduction zone active in the Early–Middle Triassic that was deformed and disintegrated 
during its subsequent exhumation in the Cretaceous.

Keywords: jadeitite, omphacite, analcime, richterite, diopsidite, metamorphism, ophiolites, Ust’-Belaya 
terrane, West Koryak folded system
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линит–ферроточилинит с идеализированной формулой 6FeS·5Mg(OH)2. Они формируются в 
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проводилось с помощью оптического микроскопа, электронного сканирующего микроскопа, 
рамановской и инфракрасной спектроскопии. По значению магнезиальности (ХMg) выделены 
минеральные виды: точилинит и ферроточилинит. Кристаллы, богатые Mg (ХMg = 0.73–0.79), 
установлены в Уктусском массиве и на Верхне-Иусской площади, а бедные (ХMg = 0.15–0.38) – в 
Хабарнинском и Кытлымском массивах. Предположено наличие смешанослойных фаз, пред-
ставляющих собой перемежаемость наноразмерных слоев точилинита или ферроточилинита с 
серпентином. Отмечено наличие хромсодержащих разновидностей. Обсуждаются механизмы 
и химические реакции, ведущие к образованию точилинитов при низкотемпературном преоб-
разовании перидотитов с участием воды. В большинстве случаев это взаимодействие метамор-
фогенной воды с магматогенными сульфидами в процессе серпентинизации перидотитов либо 
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ВВЕДЕНИЕ

Точилинит – редкий гидроксид-сульфид желе-
за и магния из группы валлериита с идеализиро-
ванной формулой 6FeS·5Mg(OH)2. Впервые обна-
ружен С.П. Молотковым в серпентинитах Ниж-
немамонского медно-никелевого месторождения 
и выделен в самостоятельный минеральный вид  
Н.И. Органовой с соавторами (Органова и др., 
1971). В его структуре чередуются сульфидные 
макинавитоподобные (Fe1−xS) и гидроксидные, 
подобные бруситу (Mg(OH)2), пакеты, характер 
упорядочения в которых определяет наличие по-
литипов, объединенных в гомологический ряд: 

2(Fe,Co,Ni)1–xS × n(Mg,Ca,Ni,Fe2+,Fe3+,Аl)(OH)2, 
где 0.08 ≤ x ≤ 0.28 и 1.58 ≤ n ≤ 1.75 (Органова  
и др., 1972, 1973; Zolensky, Mackinnon, 1986 и др.). 
Вариации элементов в составе гидроксидного слоя 
задают наличие видов (Пеков и др., 2012): точи-
линита (Mg > Fe) и ферроточилинита (Fe > Mg). 
Тем не менее насколько сильны отклонения со-
ставов от идеальной формулы и как широко они 
распространены в природе – изучено недостаточ-
но. Далее мы будем использовать, помимо терми-
нов точилинит и ферроточилинит, термин “то-
чилиниты” для обозначения всего ряда составов 
точилинит–ферроточилинит.
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Образование точилинитов связано с низко-
температурным (80–320°C) изменением уль-
траосновных пород, магнезиальных скарнов, 
сульфидных руд, каменных метеоритов в при-
сутствии воды (Harris, Vaughan, 1972; Jambor, 
1976; Muramatsu, Nambu, 1980; Van de Vusse, 
Powell, 1983; Zolensky, 1984; Zolensky, Mackinnon, 
1986; Tomeoka, Buseck, 1985; Matsubara, Kato, 
1992; Beard, 2001; Palmer, Lauretta, 2011; Haack 
et al., 2012; Hewins et al., 2014; Tonui et al., 2014; 
Encheva et al., 2016; Boschi et al., 2017; Suttle et al., 
2021; Kelemen et al., 2021; Органова и др., 1971, 
1988; Никишова и др., 1983; Александров, Се-
нин, 2005; Спиридонов, Гриценко, 2009; Пеков  
и др., 2012). Этот минерал является маркером восста-
новительных условий log f O 2 < −85, Eh < −0.45 мВ,  
нейтральных–щелочных сред рН = 7.8–14 
(Zolensky, 1984; Browning, Bourcier, 1996; Kozerenko 
et al., 1996; Peng et al., 2007; Peng, Jing, 2014; Vacher 
et al., 2019; Bolney et al., 2022 и др.) и может быть 
использован в качестве геотермометра (Vacher  
et al., 2019). 

Практическая и научная значимость точилини-
та и подобного ему валлериита заключается в том, 
что, с одной стороны, эти минералы могут являться 
основными концентраторами S, Fe, Cu в серпенти-
низированных перидотитах океанических рифтов 
и абиссальных равнин (Beard, 2001; Kelemen et al., 
2021), с другой стороны, они же являются причи-
ной ухудшения качества первичных сульфидных 
руд, делая их труднообогатимыми (Александров, 
Сенин, 2005). 

На Урале наличие точилинита подтверждено 
в нескольких крупных гипербазитовых массивах 
(Чащухин и др., 1990; Варлаков, 1995; Попов, 1995). 
В этих работах приведены очень ограниченные 
данные о составе минерала, недостаточны и сведе-
ния о его минеральных ассоциациях. С целью по-
лучения новой информации о точилинитах Урала 
и Зауралья, их использования в качестве маркера 
условий преобразований ультраосновных пород 
авторами был собран и изучен уникальный камен-
ный материал, положенный в основу настоящей 
работы. 

ТОЧИЛИНИТЫ ГИПЕРБАЗИТОВ 
УРАЛА И ЗАУРАЛЬЯ

Урал и его восточная, погружающаяся под че-
хол Западно-Сибирской плиты часть характеризу-
ются широким развитием пород ультраосновного 
состава, которые слагают гипербазитовые масси-
вы, отличные по возрасту и генезису. В наиболее 
крупных и относительно хорошо изученных мас-
сивах (Баженовский, Уфалейский, Джетыгарин-
ский, Хабарнинский, Кемпирсайский) ранее было 
отмечено наличие точилинита в составе “черных” 
серпентинитов, сульфидных руд, родингитов (см. 

обзор в Минералогия …, 2007). Ниже приводятся 
краткие сведения о новых находках точилинитов  
в массивах Урала и Зауралья в последовательности 
с севера на юг (рис. 1).

Верхне-Иусская площадь, Шаимский нефтега-
зоносный район (Ханты-Мансийский АО, Запад-
ная Сибирь). Точилинит встречен в обр. 8003 кер-
на разведочной скважины, вскрывшей доюрский 
фундамент. На глубинах 1314–1324 м он образует 
скопления крупных (но не более 5 мм) расщеплен-
ных пластинчатых кристаллов в кальцитовых про-
жилках среди брекчированных лизардит-антигори-
товых серпентинитов апопикритовой(?) природы 
(рис. 2а). 

Кытлымский массив (Свердловская обл., Север-
ный Урал). Массив принадлежит дунит-клинопи-
роксенит-габбровым комплексам Урало-Аляскин-
ского типа и занимает площадь около 725 кв. км, 
являясь одним из крупнейших в составе Плати-
ноносного пояса Урала (Ефимов, Ефимова, 1967).  
В его состав входят два дунит-клинопироксе-
нит-тылаитовых (Косьвинский и Тылай-Конжа-
ковский) и три преимущественно габбровых блока 
(Серебрянский, Сухогорский и Валенторский), об-
ладающих элементами собственной концентриче-
ски-зональной структуры. 

Образец ПС-54 дунита с точилинитами ото-
бран из Юдинского тела Косьвинского блока (от-
вал штольни на горе Косьвинский Камень). Он об-
ладает черной окраской, местами тектонизирован  
с развитием зеркал скольжения. Дунит серпенти-
низирован с развитием петельчатого лизардита 
двух генераций. Оливин (Fo88–90), хромшпинелид, 
сульфиды (пирротин, пентландит) составляют пер-
вичный реликтовый парагенезис. Встречены зерна 
платины, изоферроплатины, сперрилита. Точили-
ниты связаны с поздним поколением прожилков 
серпентина, образуя в них пылевидные частицы и 
скопления чешуйчатых кристаллов размером менее 
10 мкм (рис. 2б). Местами он замещен магнетитом 
и сопровождается железо-магниевым минералом, 
близким по составу мускокситу.

Образец М-924 слабо сульфидизированного ду-
нита, любезно переданный О.К. Ивановым, также 
отобран из дунитов Юдинского тела (район По-
повского лога). Его изучение показало наличие 
реликтов оливина (Fo88–87) и двух генераций сер-
пентина (рис. 2в). Ранняя генерация серпентина 
непрозрачная, выглядит абсолютно черной. В от-
раженном свете эффектов анизотропии не наблю-
дается. В ее составе присутствует сера, что можно 
интерпретировать как смесь с точилинитом. Ранее 
такие составы были приняты за “сульфат-форсте-
рит” (Иванов и др., 2011). Поздняя генерация сер-
пентина отвечает петельчатому серпентину, содер-
жит вкрапленность сульфидов: пирротина, пирита, 
алабандина.
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Рис. 1. Позиции находок точилинита на тектонической схеме Урала.
ВЕП – Восточно-Европейская платформа, ЗСП – Западно-Сибирская плита, I–V – cтруктурные мегазоны Ура-
ла (I – Западно-Уральская, II – Центрально-Уральская, III – Тагило-Магнитогорская, IV – Восточно-Уральская,  
V – Зауральская). Массивы ультрабазитов показаны черным цветом, гранитоидов – розовым. Звездочками пока-
заны места находок точилинита: Верхне-Иусская площадь (1), Кытлымский (2), Баженовский (3), Уктусский (4), 
Уфалейский (5), Джетыгаринский (6), Хабарнинский (7), Кемпирсайский (8) массивы. 
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Рис. 2. Микрофотографии точилинита в режиме обратнорассеянных электронов (BSE). 
(а) – лейсты точилинита в кальците прожилков из брекчированных серпентинитов (обр. 8003, Верхне-Иусская 
площадь). (б) – прожилки петельчатого серпентина с точилинитом в дуните (обр. ПС-54, Кытлымский массив). 
(в) – две генерации прожилков серпентина в дуните (обр. М-924, Кытлымский массив). Прожилки раннего петель-
чатого серпентина (Srp-1) обогащены серой за счет примеси дисперсного точилинита, прожилки позднего серпен-
тина (Srp-2) не содержат серу, но содержат включения сульфидов. (г) – псевдоморфоза точилинита по пирротину 
(обр. ПС-548, Уктусский массив). (д) – псевдоморфозы петельчатого серпентина с пылевидным точилинитом по 
оливину, образующие “леопардовые” текстуры серпентинита (обр. 465/893, Хабарнинский массив). Участки без 
точилинита сложены хризотилом. (е) – серпентин-точилинитовые псевдоморфозы по оливину, слагающие базис 
серпентинита. В центре фотографии зерно пирротина, раздробленное и сцементированное точилинитом. В верх-
ней части снимка участок брусит-серпентинового состава. (ж) – корродированные зерна пирротина, рассеченные 
прожилками точилинита. Точилинит также входит в состав серпентиновых псевдоморфоз по оливину (правый 
верхний угол снимка). В верхней части снимка видны серпентин-бруситовые срастания. (з) – таблитчатые кри-
сталлы фазы-Х (обр. 6897, Кемпирсайский массив). (и) – таблитчатые и лентообразные изогнутые кристаллы (тот 
же образец). Символы минералов здесь и далее по (Warr, 2021): Brc – брусит, Cro – кронштедтит, Cr-Sp – хромшпи-
нелид, Mag – магнетит, Pyh – пирротин, Ol – оливин, Srp – серпентин, Thi – точилинит. 



 МИНЕРАЛЫ РЯДА ТОЧИЛИНИТ–фЕРРОТОЧИЛИНИТ В ПОРОДАХ УРАЛА И ЗАУРАЛЬЯ 75

ПЕТРОЛОГИЯ том 33 № 2 2025

Обрамление Уктусского массива (Средний Урал, 
Свердловская обл.). В юго-западном контакте Ук-
тусского дунит-клинопироксенит-габбрового мас-
сива Урало-Аляскинского типа, подробно описан-
ного в работе (Пушкарев, 2000), среди меланже-
вого обрамления Сысертского метаморфического 
комплекса карьером месторождения строительного 
камня “Станция Сысерть” вскрыт блок метадуни-
тов и метагабброидов, рассекаемых дайками гра-
нитов. Согласно геологосъемочным материалам 
Г.В. Ярославцева, предполагается, что он является 
тектоническим отторженцем Уктусского массива 
(Ярославцев, 1995). В этой связи в дальнейшем мы 
будем отождествлять его с массивом.

В составе тектонического отторженца изучены 
сульфидизированные дуниты (обр. ПС-548). Их 
первичная структура призматическизернистая, в 
ориентировке преобладает линейность. В составе 
присутствует вторичный низкожелезистый оли-
вин (Fo98–96) с ламелями магнетита, образованный 
вследствие окислительного распада первичного 
оливина. Акцессорный хромшпинелид замещен 
феррихромитом, хроммагнетитом. Метаморфиче-
ские преобразования дунитов выражены в разви-
тии лизардита, пятен талька и клинохлора, магне-
зиолюдвигита. Они отвечают верхам зеленослан-
цевой–низам амфиболитовой фации и связаны 
с региональным метаморфизмом, в том числе с 
внедрением гранитоидов Шабровского массива. 
К участкам поздних разрывных нарушений приу-
рочено развитие антигорита совместно с пирроти-
ном. Петельчатая серпентинизация, сопровожда-
емая образованием точилинитовых псевдоморфоз 
по пирротину (рис. 2г), завершает преобразование 
пород на регрессивном этапе.

Точилинит слагает большую часть псевдомор-
фоз, а также присутствует в составе прожилков пе-
тельчатого серпентина. Преобладают пластинчатые 
кристаллы размером в первые микроны, образую-
щие агрегаты с хаотичной ориентировкой индиви-
дов. Местами среди таких агрегатов присутствуют 
кажущиеся гомогенными участки наноразмерных 
срастаний точилинита с серпентином и участ-
ки скоплений крупных (до 15 мкм) пластинчатых 
кристаллов в форме снопов и пакетов. Троилит в 
псевдоморфозах образует цепочки, прожилки, от-
дельные зерна размером не более 25 мкм. Здесь же 
присутствуют редкие включения никельсодержа-
щего сульфида, химический состав которого может 
быть рассчитан как на формулу пентландита, так и 
хороманита. В отраженном свете этот сульфид чуть 
светлее троилита, эффект анизотропии слабый в 
серых оттенках.

Хабарнинский мафит-ультрамафитовый массив 
(Оренбургская обл., Южный Урал). Массив обра-
зует верхнюю тектоническую пластину площадью 
до 400 км2 в Сакмарской аллохтонной зоне запад-
нее Главного Уральского разлома. В его строении 

принимают участие пять разных магматических 
комплексов и метаморфические породы основания 
аллохтона (Варлаков, 1978; Петрология …, 1991). 
Ультраосновные породы с точилинитом встречены 
в составе офиолитового дунит-гарцбургитового 
комплекса, слагающего центральную часть масси-
ва, и в восточно-хабарнинском дунит-клинопи-
роксенит-габбровом комплексе (ВХК), залегаю-
щем вдоль восточной периферии аллохтона. 

Сульфидизированные дуниты ВХК были описа-
ны А.С. Варлаковым (Варлаков, 1978). Они содер-
жат пирротин, пентландит и халькопирит, цемен-
тирующие оливин. Степень серпентинизации ду-
нитов обычно составляет 30–60% с образованием 
петельчатого серпентина и хризотила; спорадиче-
ски в них встречается брусит. Им свойственна чер-
ная окраска, обусловленная присутствием пыле-
видного тонкочешуйчатого минерала – пигмента, 
предположительно диагностированного как точи-
линит, который сопровождает серпофит и петель-
чатый серпентин. 

Нами изучены сульфидоносные дуниты (обр. 
465/893, 465/940), вскрытые скв. № 465 на глуби-
нах 822–960 м от поверхности в составе офиоли-
тового дунит-гарцбургитового комплекса, залегаю-
щие на обогащенных сульфидами углисто-кремни-
стых сланцах предположительно сакмарской свиты 
силура. Они содержат пентландит и пирротин, за-
ключенные в кристаллах оливина и в интерстициях 
между ними. В процессе низкоградного метамор-
физма эти породы превращены в лизардитовые 
серпентиниты, содержащие пылевидный точили-
нит в количестве менее 1 об. %. Точилинит ассо-
циирован с лизардитом (рис. 2д, 2е) и участками 
развития брусита (рис. 2ж), ферроточилинит за-
полняет трещины в зернах пирротина (рис. 2е, 2ж), 
где образует скопления расщепленных чешуйчатых 
кристаллов размером до 20 мкм. В ряде образцов 
отмечено наличие в серпентинитах глобулярных 
агрегатов кальцита, окруженных точилинитом. 

Кемпирсайский массив (Западный Казахстан, 
Южный Урал). Массив является одним из круп-
нейших на Южном Урале, занимая площадь более 
900 км2. Он сложен преимущественно перидоти-
тами офиолитовой ассоциации. Массив вмещает 
несколько крупных хромитовых месторождений, 
большая часть которых приурочена к его припод-
нятому юго-восточному блоку (Павлов и др., 1968; 
Геология …, 2008). 

Ранее точилинит был встречен в сульфидонос-
ных дунитах “дунит-клинопироксенитового” ком-
плекса и в аподунитовых серпентинитах место-
рождения “Геофизическое XII” убоговкрапленных 
хромитовых руд в юго-восточной части массива 
(Чащухин и др., 1990). В первом случае он входит 
в состав тонких, устанавливаемых только рентге-
носпектральным анализом срастаний с бруситом 
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и серпентином, замещающих троилит, во втором 
случае – в состав агрегата с тонкодисперсным бру-
ситом и серпентином вне связи с троилитом. 

Нами исследован обр. 6897 керна с глубины 240 м  
месторождения “Геофизическое-XII”. Он пред-
ставлен аподунитовым серпентинитом с вкраплен-
ностью хромита. Серпентинит рассечен прожил-
ком офита мощностью 5 мм, в котором отмечены 
редкие полости, инкрустированные диопсидом, 
тремолитом, серпентином и фазой-Х, завершаю-
щей минералообразование. Последняя образует 
черные с бронзовым отливом кристаллы, размер 
которых не превышает 20 мкм по удлинению. Сре-
ди кристаллов можно выделить два типа, отличных 
по размеру, форме и составу. Первый представлен 
таблитчатыми кристаллами (рис. 2з), второй – вы-
тянутыми лентообразными с большей интенсивно-
стью сигнала в отраженных электронах (рис. 2и). 
Химический состав фазы можно интерпретиро-
вать как нерегулярные точилинит-серпентиновые 
срастания (см. далее).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Изучение состава минералов и получение изо-
бражений в режиме обратнорассеянных элек-
тронов было выполнено в Центре коллективного 
пользования “Геоаналитик” Института геологии и 
геохимии УрО РАН (Екатеринбург) на электрон-
ных сканирующих микроскопах JSM-6990LV и 
Tescan Mira, оснащенных энергодисперсионными 
спектрометрами INCA Energy 450 X-Max 80 фир-
мы Oxford Instruments. Ускоряющее напряжение  
20 кВ, время регистрации импульсов 30 с. Исполь-
зованы сертифицированные стандартные образцы: 
диопсид, жадеит, ортоклаз, рутил, родонит, Cr2O3, 
Fe2O3. Результаты измерений состава нормализова-
ны к 100%. Предел обнаружения большинства эле-
ментов составляет 0.2 мас. %. 

Инфракрасные (ИК) спектры зеркального от-
ражения записаны на микроскопе MultiScop, со-
вмещенном с инфракрасным фурье спектроме-
тром Spectrum One Perkin Elmer на полирован-
ных шлифах в диапазоне волновых чисел от 600 
до 4000 см–1 с разрешением 4 см–1 и усреднением 
300 интерферограмм. Измерения проводились 
при комнатной температуре в атмосфере воздуха.  
В зависимости от размеров изучаемой области 
шлифа изменяли размер апертурной диафрагмы. 
Для получения ИК-спектров оптической плот-
ности из спектров зеркального отражения в про-
граммном обеспечении Spectrum проведено ин-
тегрирование Крамерса–Кронига и вычитание 
фоновой линии кусочно-линейной функцией по 
минимумам спектральной линии.

Рамановские спектры получены с исполь-
зованием спектрометра Horiba Lab Ram HR800 
Evolution (дифракционная решетка 1800 штр/мм), 

оборудованного микроскопом Olympus BX-FM 
(объектив Olympus 50 × NA = 0.7) и Ar-лазером 
(длина волны излучения 514 нм, мощность лазера 
~3 мВт) в режиме конфокальной съемки при про-
странственном разрешении 1 мкм. Время накопле-
ния сигнала составляло до 50 с при двух повторе-
ниях на сегмент. 

ДИАГНОСТИКА ТОЧИЛИНИТОВ

Принадлежность исследуемых минералов то-
чилиниту или ферроточилиниту основывалась, 
прежде всего, на их оптических свойствах в отра-
женном свете и химическом составе. Под биноку-
лярным микроскопом эти минералы имеют облик 
пластинчатых кристаллов черной окраски. Поли-
ровку принимают плохо. В отраженном свете они 
обладают тусклой бронзовой окраской, R около 
20% и менее. Двуотражение от желтого до серо-
го, эффекты анизотропии очень сильные в свет-
ло-желтых и темно-серых цветах. 

Дополнительная диагностика включала рентге-
ноструктурный анализ, ИК- и КР-спектроскопию. 
Наиболее интенсивные линии на дифрактограмме 
обр. 8003 (кальцитовый прожилок с черными пла-
стинчатыми кристаллами) принадлежат точилини-
ту: 5.45(100), 10.9(50); менее интенсивные линии –  
кальциту. 

ИК-спектры точилинита получены с полиро-
ванной поверхности обр. 8003, на которой видны 
его пластинчатые кристаллы (до 50 мкм в попереч-
нике) в кальците (рис. 3а). Для ИК-спектров зер-
кального отражения диапазон 400–600 см–1 явля-
ется недоступным, и спектры точилинита в данном 
исследовании ограничены областью 600–4000 см–1.  
Это важный момент, поскольку интенсивные по-
лосы в ИК-спектре порошковых проб, характер-
ные для валентных колебаний Ме-О (Ме = Mg2+  
или Fe2+) точилинитов, расположены в области 
волновых чисел 565 и 477 см–1 соответственно 
(Chukanov, 2014; Пеков и др., 2012). Тем не менее 
высоковолновая область позволяет диагностиро-
вать наличие гидроксильных групп. На рис. 3б и 3в 
полоса 1659 см−1 относится к деформационным ко-
лебаниям ОН-связи, а три полосы в области 3512, 
3589, 3649 см−1 – к валентным колебаниям ОН-
групп. Пики 1153 и 1311 см−1 предположительно 
относятся к обертонам колебаний Ме-О в решетке 
точилинита. Полосы 886 и 1467 см-1 принадлежат 
кальциту, окружающему точилинит. 

КР-спектры получены для трех образцов: 8003  –  
крупные кристаллы; 465/893 – тончайшие ори-
ентированные чешуйки (менее 5 мкм) в составе 
псевдоморфоз петельчатого серпентина по оливи-
ну; М-924 – оптически изотропное вещество то-
чилинит-серпентинового состава. Спектры пред-
ставлены на рис. 3г. Набор линий в образцах 8003 и 
465/893 идентичный, но отличается от точилинита, 
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приведенного в базе данных RRUFF. В обр. 465/893 
дополнительно присутствуют линии, относящиеся 
к серпентину. Учитывая соответствие морфоло-
гических, минераграфических, рентгеноструктур-
ных, химических, включая ИК-спектроскопиче-
ские данные по точилиниту, КР-спектр обр. 8003 
может использоваться в качестве эталона для это-
го минерала. Обращает внимание схожесть спектра 
обр. М-924 с точилинитом в базе RRUFF и их от-
личие от других образцов. Присутствующий в этом 
образце совместно с предполагаемым точилинитом 
серпентин не обнаруживает собственных линий, 
что предположительно указывает на его близкое к 
аморфному состояние. В то же время фаза серпен-
тина на ИК-спектре хорошо диагностируется, тог-
да как точилинитовая – не выражена. 

Суммируя приведенные данные, отметим, что 
КР- и ИК-спектроскопия может помочь в диа-
гностике точилинитов, но при условии наличия 

эталонных образцов. В связи с недостаточностью 
данных (особенно спектров КР) основными диа-
гностическими признаками этих минералов оста-
ются химический состав и свойства в отраженном 
свете. 

ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ ТОЧИЛИНИТОВ

Представительные химические анализы точи-
линитов и фазы-Х представлены в табл. 1. Боль-
шинство анализов демонстрирует принадлежность 
точилиниту, определяемое по доминированию Mg 
над Fe в составе бруситоподобного слоя, и лишь 
отдельные анализы соответствуют ферроточили-
ниту (рис. 4а). Наблюдаемые тончайшие сраста-
ния точилинита с серпентином размерностью в 
первые мкм и менее, а также отмечаемые в литера-
туре срастания с бруситом (например, van de Vusse, 
Powell, 1983) могут сказываться на корректности 
химических анализов. Это побудило провести 
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Рис. 3. ИК-спектр (а–в) и КР-спектры образцов 8003, 465/893, М-920 (г).
(а) – микрофотография обр. 8003 с прямоугольной областью в центре снимка, где зарегистрированы ИК-спектры. 
(б, в) – ИК-спектры в области 500–2000 и 3000–4800 см−1. (г) – КР-спектры образцов в сравнении с “референс-
ным” спектром точилинита, представленным в RRUFF (RRUFF ID: R060887). Спектр обр. 465/893 включает ха-
рактеристические моды матричного серпентина (показаны звездочками). 
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Таблица 1. Представительные химические составы (мас. %) точилинитов (1–25) и фазы-Х (26–30) и их расчет 
на формульные коэффициенты (ф.к.) 

Компо- 
ненты

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

8003* ПС-54 М-924

Fe 49.7 50.7 50.6 48.5 51.9 49.9 46.8 21.9 21.7 17.0 15.8 12.8 11.2 10.8 8.8

Co 0.0 0.0 0.0 0.0 0.5 0.4 0.5 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Ni 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Cr 0.0 0.0 0.0 0.0 1.2 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

S 21.5 22.7 23.0 22.7 19.9 20.4 21.9 11.0 10.7 9.7 8.4 7.2 6.3 5.8 4.6

Mg 8.5 9.6 10.0 10.6 5.5 7.6 11.4 17.9 18.1 18.9 19.6 20.1 20.5 20.7 20.7

Si 0.0 0.0 0.0 0.0 0.5 1.3 0.5 10.2 10.4 12.4 12.5 14.3 15.1 15.9 17.1

O 20.2 17.0 16.4 18.2 20.5 20.4 18.9 39.0 39.1 42.1 43.7 45.6 46.8 46.7 48.8

Сумма 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100

формульные коэффициенты (ф.к.)

Fe 6.0 6.0 6.0 6.0 5.9 5.9 5.9 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0

Co 0.0 0.0 0.0 0.0 0.1 0.1 0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Ni 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Сумма 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0

S 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0

Mg 3.1 3.3 3.5 3.7 2.2 2.9 4.1 12.8 13.3 15.5 18.4 22.2 25.6 28.3 35.6

Fe 2.0 1.7 1.6 1.4 3.1 2.5 1.4 0.8 1.0 0.0 0.4 0.2 0.1 0.4 0.6

Cr 0.0 0.0 0.0 0.0 0.2 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Сумма 5.1 5.0 5.1 5.1 5.5 5.4 5.5 13.7 14.3 15.5 18.9 22.4 25.7 28.7 36.3

Si 0.0 0.0 0.0 0.0 0.2 0.4 0.2 6.3 6.6 8.8 10.1 13.7 16.3 17.9 25.5

ХMg 0.61 0.66 0.69 0.72 0.38 0.51 0.71 0.83 0.81 0.99 0.91 0.96 0.98 0.91 0.88

Миналы (%)

Thi 99 100 100 99 94 95 94 41 40 33 30 24 21 19 15

Srp 0 0 0 0 4 5 3 59 60 67 70 76 79 81 85

Brc 1 0 0 1 2 0 3 0 0 0 0 0 0 0 0
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Компо- 
ненты

16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27 28 29 30

ПС-548 465/893 6897

Fe 45.7 46.0 44.2 43.8 56.2 53.5 50.7 50.5 52.6 49.7 37.7 39.7 36.6 42.3 17.0

Co 0.7 0.6 1.1 0.0 0.5 0.6 0.4 0.5 0.4 0.4 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Ni 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.7 0.3 0.0 0.4 0.4

Cr 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.4 0.0 0.0 0.0 4.8 4.9 4.5 5.5 1.7

S 21.7 22.1 21.8 21.7 21.0 21.2 21.1 21.3 22.3 21.7 21.2 21.0 18.8 18.1 8.3

Mg 9.9 10.4 10.8 11.8 4.4 6.2 7.8 8.8 8.1 9.8 13.1 12.0 12.9 11.8 17.4

Si 0.0 0.0 0.0 0.4 0.0 0.9 0.2 0.9 0.0 0.7 0.9 1.8 3.0 4.0 11.7

O 22.0 20.9 22.1 22.8 17.9 17.6 19.4 18.0 16.6 17.7 21.6 20.3 24.2 17.9 43.5

Сумма 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100

формульные коэффициенты (ф.к.)

Fe 5.9 5.9 5.8 5.9 5.9 5.9 6.0 5.9 5.9 5.9 5.9 6.0 6.0 5.9 5.9

Co 0.1 0.1 0.2 0.0 0.1 0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Ni 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 0.0 0.1 0.1

Сумма 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0

S 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0 6.0

Mg 3.6 3.7 3.9 4.3 1.7 2.3 2.9 3.3 2.9 3.6 4.9 4.5 5.4 5.2 16.5

Fe 1.4 1.3 1.1 1.0 3.3 2.8 2.4 2.2 2.2 1.9 0.2 0.6 0.7 2.1 1.2

Cr 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 0.0 0.0 0.8 0.9 0.9 1.1 0.8

Сумма 5.0 5.0 5.1 5.3 5.0 5.1 5.4 5.5 5.1 5.5 5.9 6.1 7.2 8.6 18.4

Si 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 0.3 0.1 0.3 0.0 0.2 0.3 0.6 1.1 1.5 9.6

ХMg 0.72 0.74 0.78 0.79 0.34 0.43 0.52 0.55 0.56 0.61 0.96 0.89 0.86 0.58 0.76

Миналы (%)

Thi 100 100 99 96 100 96 96 93 99 94 90 87 77 68 30

Srp 0 0 0 3 0 4 2 6 0 5 6 11 19 23 70

Brc 0 0 1 1 0 0 2 1 1 2 4 2 4 8 0

Примечание. 1–4 – Верхне-Иусская площадь, 5–15 – Кытлымский, 16–19 – Уктусский, 20–25 – Хабарнинский,  
26–30 – Кемпирсайский массивы. Составы 5, 21, 22 относятся к ферроточилиниту, остальные – к точилиниту. Миналы: 
Thi – точилинит 6FeS·5(Mg,Fe)(OH)2, Srp – серпентин Mg3Si2O5(OH)4, Brc – брусит Mg(OH)2. ХMg = Mg/(Mg + Fe) = Mg/5. 
*Номер образца.

Таблица 1. Окончание
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расчет составов обогащенных Si, Mg, O на норма-
тивные точилинит 6FeS·5(Mg,Fe)(OH)2, серпентин 
Mg3Si2O5(OH)4, брусит Mg(OH)2 с целью устано-
вить степень неоднородности анализируемого ве-
щества, фаз, срастающихся с точилинитом, коли-
чественных соотношений фаз в срастаниях. Нор-
мативное количество брусита в среднем составило 
не более 2%, и в большинстве случаев им можно 
пренебречь. Напротив, нормативное количество 
серпентина варьирует от 0 до 95%. Расчетные со-
ставы следуют вдоль линии смешения, занимая 
почти весь диапазон от точилинита до серпентина  
(рис. 4б). Отсутствие максимумов аналитических 
точек на линии смешения, соответствующих, 

например, пропорциям 1:1 или 1:2, установлен-
ным для TSI и TCI (Zolensky et al., 1993; Peng  
et al., 2007), предполагает, но не исключает, отсут-
ствие закономерных смешанослойных структур.  
Следовательно, большинство аналитических точек 
характеризуют составы точилинит-серпентиновых 
агрегатов. На точилинит-серпентиновой линии 
располагаются и кристаллы фазы-Х. Последние 
имеют размеры, в десятки раз превышающие ди-
аметр электронного пучка микроанализатора, что 
исключает захват серпентиновой матрицы при ана-
лизе. Следовательно, можно предположить “ком-
позитное” строение кристаллов, представляющее 
собой смешанослойную точилинит-серпентиновую 
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Рис. 4. Диаграммы соотношений Mg–Fe в бруситоподобном слое образцов точилинитов (а, в, г) и соотношений 
нормативных Thi, Srp в составе минеральных смесей (б).
1 – Верхне-Иусская площадь (обр. 8003), 2 – Кытлымский массив (обр. ПС-54), 3 – Кытлымский массив (обр. 
М-924), 4 – Уктусский массив (обр. ПС-548), 5 – Хабарнинский массив (обр. 465/893, 465/940), 6 – Кемпирсай-
ский массив (скв. 8697), 7 – природный точилинит (Harris, Vaughan, 1972; Jambor, 1976; Muramatsu, Nambu, 1980; 
Matsubara, Kato, 1992; Zolensky, Mackinnon, 1986; Beard, 2001; Encheva et al., 2016; Органова и др., 1971; Чащухин и 
др., 1990; Варлаков, 1995; Александров, Сенин, 2005; Пеков и др., 2012), 8 – точилинит метеоритов (Tomeoka et al., 
1989; Palmer, Lauretta, 2011; Haack et al., 2012; Tonui et al., 2014; Hewins et al., 2014), 9 – синтетический точилинит 
(Peng , Jing 2014; Peng et al., 2007; Vacher et al., 2019; Bolney et al., 2022). Представленная на диаграмме (а) выборка 
составов точилинита соответствует табл. 1. 
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структуру, неоднократно описанную в литературе 
(Mackinnon, Zolensky, 1984; Zolensky et al., 1993; 
Tomeoka, Buseck, 1985; Nakamura, Nakamuta, 1996; 
Peng et al., 2007). Однако расчет фазы на нормы не 
демонстрирует закономерности в пропорциях меж-
ду слоями точилинита и серпентина. По-видимо-
му, эти кристаллы представляют собой хаотичную 
слоистую структуру, либо имеем набор кристаллов 
с разным соотношением слоев. 

Вычет Si и Mg, приходящихся на серпентино-
вую фазу, приближает большинство анализов к сте-
хиометрии точилинитов, составы которых следуют 
в координатах Fe–Mg от чистой магнезиальной 
разности до железистой (рис. 4в). Параллельную 
линию формируют фигуративные точки фазы-Х и 
две точки ферроточилинита из Кытлымского мас-
сива. Смещение составов относительно линии то-
чилинит–ферроточилинит обусловлено примесью 
хрома, составляющей около 1 ф.к., равной как для 
магнезиальных, так и для железистых составов.

Наличие максимально богатого магнием точи-
линита (ХMg = 1.0) предполагается по результатам 
нормативного расчета в составе смесей с серпен-
тином (обр. М-924) и “композитных” кристаллов 
фазы-Х (рис. 4в). Расчет последних на нормы по-
казывает возможность существования полной се-
рии составов от точилинита до ферроточилинита  
(ХMg = 0.1–1.0). Кристаллы, богатые Mg (ХMg =  
= 0.73–0.79), установлены в Уктусском массиве  
и на Верхне-Иусской площади, а бедные (ХMg =  
= 0.15–0.38) – в Хабарнинском и Кытлымском 
(обр. ПС-54) массивах. Последние развиты исклю-
чительно на контакте с зернами пирротина. 

К структурным примесям в точилинитах отно-
сятся Ni и Co, входящие в состав сульфидного слоя. 
Несмотря на то что их концентрации в большин-
стве случаев находятся ниже предела обнаружения 
метода, в точилинитах Хабарнинского и Уктусского 
массивов отмечена хорошая положительная корре-
ляция Co-Fe, а в фазе-Х Кемпирсайского массива –  
Ni-Fe (рис. 5а, 5б). Отметим слабую отрицатель-
ную корреляцию Fe-Ni и положительную Mg-Ni 
в ряде образцов, указывающую на возможность 
вхождения никеля не только в сульфидный, но и 
в гидроксидный слой. Впрочем, данное предполо-
жение нуждается в проверке более прецизионными 
методами анализа.

Значимых концентраций хрома в точилинитах 
ранее не отмечалось. Имелись отдельные указания 
на содержание, достигающее 2.6 мас. % Cr в мате-
риале каменных метеоритов, представленном пло-
хо охарактеризованными фазами (PCP), точили-
нит-кронштедтитовыми (TCI) и точилинит-серпен-
тиновыми (TSI) срастаниями (Haack, 2012; Tonui  
et al., 2014; Hewins et al., 2014). В фазе-Х со смеша-
нослойной точилинит-серпентиновой структурой 
содержание Cr достигает 5.5 мас. %. В нескольких 

анализах ферроточилинита Кытлымского массива 
оно составляет 4.5 мас. %. Это самые высокие кон-
центрации Cr, зафиксированные для точилинитов. 
Имеющиеся для фазы-Х положительные корреля-
ции Cr-S, Cr-Fe и отрицательные Cr-O, Cr-Mg,  
Cr-Si (например, рис. 5в, 5г) предполагают вхож-
дение атомов хрома в состав точилинитовых, но не 
серпентиновых слоев. Соответственно, после выче-
та минала серпентина из состава фазы содержание 
хрома в точилинитовых слоях составило 6 мас. %  
или около 1 ф.к. Отрицательная корреляция  
Cr-Mg, аналогичная корреляции Fe-Mg, указывает 
на вхождение Cr в состав бруситоподобного слоя 
точилинита. Способность хрома входить в состав 
данного слоя подтверждается изучением хром-
содержащего валлериита (Nickel, Hudson, 1976; 
Palmer, Lauretta, 2011), к группе которого относится 
точилинит. Кроме того, имеющаяся положительная 
корреляция Cr-Fe в составе фазы-Х предполагает 
присутствие значимой доли Fe3+.

Помимо положительных корреляций Si-O,  
Si-Mg и отрицательной S-Si (рис. 5д–5ж), опреде-
ляемых наличием срастаний точилинита с серпен-
тином, в обр. ПС-54 имеем отрицательную корре-
ляцию S-Fe. Составы точилинита в этом образце 
следуют по направлению к магнетиту (рис. 5з). 
Интерпретацией такого тренда является процесс 
магнетизации точилинита, подтверждающийся 
изменением оптических свойств минерала в отра-
женном свете. Чешуйки точилинита становятся се-
рыми и не проявляют эффектов анизотропии.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Вариации химического состава точилинитов

Сопоставление полученных составов точи-
линитов с литературными данными (рис. 4а, 4г) 
указывает на их близость к таковым из ультраба-
зитовых массивов Казахстана, Кипра, Канады, 
Иберийской абиссальной равнины, кимберлитов 
Якутии (Harris, Vaughan, 1972; Jambor, 1976; Beard, 
2001; Органова и др., 1988; Варлаков, 1995). Отли-
чие заключается в доминировании промежуточных  
Fe-Mg составов, тогда как в приводимых лите-
ратурных данных доминируют либо богатые Mg, 
либо богатые Fe точилиниты. Для уральских об-
разцов характерно отсутствие примеси Al, которая 
фиксируется во многих природных, а также в син-
тетических точилинитах (Jambor, 1976; Muramatsu, 
Nambu, 1980; Zolensky, Mackinnon, 1986; Beard, 
Hopkinson, 2000; Органова и др., 1971; Алексан-
дров, Сенин, 2005; Peng et al., 2007; Bolney et al., 
2022). Отклонения приводимых в литературе дан-
ных от идеализированного состава точилинита мо-
гут быть связаны с наличием гомологов, точилини-
топодобных фаз, но в первую очередь с микро- и 
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наноразмерными срастаниями точилинита с сер-
пентином, кронштедтитом, хлоритом и другими 
минералами. Такие тончайшие срастания отра-
жаются в следовании составов соответствующим 
трендам, показанным на рис. 4г.

Точилинит является продуктом низкотемпера-
турного замещения оливина в присутствии серы 
(Muramatsu, Nambu, 1980; Van de Vusse, Powell, 
1983; Matsubara, Kato, 1992; Beard, 2001; Алексан-
дров, Сенин, 2005 и др.). Его появлению способ-
ствует высокая активность Mg в растворе, особен-
но на контакте с оливином. Появление феррото-
чилинита, напротив, связывают с дефицитом Mg 
при высокой активности Fe2+ и S2–. Такие условия 
создаются в гидротермальной системе на контак-
те с сульфидом (Kozerenko et al., 1996). Это под-
тверждается находками ферроточилинита в Cu-Ni 
сульфидных рудах Джетыгаринского массива и Но-
рильского рудного района (Варлаков, 1995; Пеков 
и др., 2012), связанного с низкоградным метамор-
физмом цеолитовой фации (Спиридонов, Грицен-
ко, 2009). Одна из причин образования феррото-
чилинита в метеоритах, вероятно, та же самая: не-
достаток подвижного Mg, связанного на ранней 
низкотемпературной стадии водного изменения в 
первичных силикатах. Последующая более высо-
котемпературная стадия, включающая серпенти-
низацию, приводит к росту концентрации Mg во 
флюиде и, как следствие, к росту магнезиальности 
точилинита (Mackinnon, Zolensky, 1984; Kozerenko 
et al., 2001; Palmer, Lauretta, 2011; Pignatelli et al., 
2017; Vacher et al., 2019; Suttle et al., 2021 и др.). 

В большинстве изученных нами образцов в со-
ставе серпентиновых псевдоморфоз по оливину 
или прожилков резко доминирует точилинит. По-
явления ферроточилинита отмечено на контакте с 
пирротином. Однако это не является обязательным 
условием. В Уктусском массиве, богатый магнием 
точилинит псевдоморфно замещает пирротин. По-
явление точилинита или ферроточилинита, веро-
ятно, зависит не только от локальных градиентов 
концентрации Fe-Mg во флюиде на контакте с той 
или иной фазой, но и определяется иными факто-
рами, такими как температура, показатель pH. 

Среди примесных элементов в точилините уста-
новлен хром. Его присутствие достигает 1 ф.к., 
что позволяет высказать предположение о нали-
чии хромсодержащих разностей точилинита и 
ферроточилинита.   

Парагенезисы точилинитов

Литературные данные указывают на тесную 
связь точилинита с бруситом и серпентином в усло-
виях водного преобразования ультраосновных по-
род. Примером служат содержащие брусит серпен-
тиниты горы Кит в Западной Австралии, в кото-
рых точилинит замещает пирротин ликвационных 

капель и, в свою очередь, частично замещается 
магнетитом (Van de Vusse, Powell, 1983). Там же он 
является составной частью сетчатых псевдомор-
фоз по оливину. Центры ячеек псевдоморфоз со-
стоят из тонкосросшихся лизардита, брусита, то-
чилинита, которые окружены сетчатыми каймами 
лизардита, содержащими мелкозернистый брусит, 
магнетит, хизлевудит, Cu-, Ni-содержащий точили-
нит, незначительное количество магнезита и анти-
горита. На Иберийской абиссальной равнине по-
явление точилинита отмечено в переходной зоне от 
аваруитсодержащих к пиритсодержащим серпенти-
нитам, в которой происходит изменение химиче-
ского состава флюидов от восстановленных и бед-
ных серой на глубине к более окисленным, бога-
тым серой ближе к поверхности (Beard, Hopkinson, 
2000; Beard, 2001). Здесь точилинит находится в 
виде сростков с андрадитом, хлоритом или сер-
пентином. В уральских гипербазитовых массивах 
точилинит ассоциирует с серпентином (обычно пе-
тельчатым лизардитом), сопровождаясь бруситом, 
кальцитом, магнетитом (Минералогия …, 2007 и 
наши данные). Необходимо отметить, что брусит 
является закономерным продуктом серпентиниза-
ции ультраосновных пород (Штейнберг, Чащухин, 
1977), особенно ранней петельчатой серпентиниза-
ции, при которой его количество может достигать 
20 об. %. Он же является строительным материа-
лом, необходимым для образования точилинита. 
Вероятно, по этой причине брусит не всегда удает-
ся наблюдать микроскопически в составе точили-
нитсодержащих серпентинитовых прожилков.

ферроточилинит норильского рудного района 
заполняет трещины и небольшие полости в мас-
сивной пентландит-мойхукит-кубанитовой руде 
с подчиненным магнетитом и халькопиритом, 
отлагаясь последним вслед за богатыми железом 
филлосиликатами, магнетитом и ферровалерии-
том (Пеков и др., 2012). В каменных метеоритах он 
развивается по хондрам железоникелевых сплавов, 
ассоциируя с кронштедтитом, филлосиликатом, 
магнетитом (Hewins et al., 2014; Suttle et al., 2021). 
ферроточилинит в парагенезисе с кронштедтитом, 
серпентинами, бруситоподобной фазой был полу-
чен и в ряде экспериментов по его синтезу (Peng, 
Jing, 2014; Vacher et al., 2019). 

В процессе водного изменения ультраосновных 
пород в условиях высокой активности CO2 в ассо-
циации с точилинитом широко развиты карбонаты 
Mg, Fe, Ca. Например, в серпентинизированных 
дунитах Монтекастелли точилинит замещает бру-
сит совместно с пироауритом, артинитом или ги-
дромагнезитом (Boschi et al., 2017). В кимберлитах 
Якутии “сажеподобный” точилинит в сопровожде-
нии хризотила отлагается на кальците (Никишова 
и др., 1983). В родингитах Баженовского место-
рождения хризотил-асбеста точилинит нарастает 
на кристаллы кальцита, отложенные после брусита 
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(Попов, 1995). Схожий процесс мы наблюдали в 
брекчированных серпентинитах Верхне-Иусской 
площади и в Хабарнинском массиве, где кальцит 
совместно с точилинитом замещают брусит. В ма-
триксе углистых хондритов, испытавших гидрата-
цию, ферроточилинит срастается с серпентином, 
кальцитом, доломитом в присутствии Fe-Ni суль-
фида, магнетита (Lindgren et al., 2020; Farsang et al., 
2021 и др.). 

Данный обзор позволяет выделить ряд устой-
чивых парагенезисов (рис. 6а): Thi + Srp ± (Brc, 
Mag, FeS) для магнезиальной и Thi + Cro ± (Amk, 
Mag) для железистой системы. С повышением ак-
тивности CO2 реализуются парагенезисы (рис. 6б):  
Thi + Pya(Hmgs); Thi + Сal ± (Mag, FeS). Из диа-
грамм также следует наличие разрешенного пара-
генезиса Thi + Chl + Adr, на который указано в ра-
ботах (Beard, Hopkinson, 2000; Kelemen et al., 2021), 
и запрещенного – Thi + FeS2. 

Условия образования точилинитов

Основными параметрами, определяющими 
поле стабильности точилинитов, являются кон-
центрация сульфидной серы (H2S0 или HS−) в 
растворе и температура (Zolensky, 1984; Zolensky  
et al., 1989, 1997; Browning, Bourcier, 1996; Kozerenko  
et al., 2001; Tonui et al., 2014; Vacher et al., 2019). 
При концентрации S2– между 10−3 и 10−5 моль/л 
ферроточилинит стабилен от 80 до 130°C. Выше 
этой температуры стабильным является минерал с 
переменным содержанием магния в диапазоне от  
0.26 nMg при 160–180°C до 0.66 при 200°C  
(nMg = Mg/5 из расчета минерала на 6 ф.к. S). 
Выше ~320°C эксперименты по нагреву показали, 
что точилинит разлагается до троилита. 

Ранее, используя данные по восьми средним 
составам синтетических точилинитов с величи-
ной nMg в диапазоне 0.00–0.66, было предложено 
уравнение линейной регрессии между температу-
рой и содержанием магния, которое может быть 
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использовано в качестве геотермометра (Vacher  
et al., 2019). Данная регрессия предполагает, что 
точилинит с nMg = 1 (рис. 7а) будет характеризо-
вать пороговую температуру 320°C, выше которой 
этот минерал разлагается (Kozerenko et al., 2001). 
Включение в выборку на основе работы (Vacher  
et al., 2019) такого теоретического состава в качестве 
“якоря” повышает коэффициент линейной корре-
ляции T (°C) = 206.1 × nMg + 93.5 (R² = 0.86) и, 
напротив, добавка дополнительных составов с nMg 
0.00 и 0.51 (Bolney et al., 2022) и nMg 0.65–1.65 (Peng 
et al., 2007; Mikhlin et al., 2023) демонстрирует от-
сутствие корреляционной связи nМg–Т (°C). При-
чину этого мы видим в несоответствии большей 
части синтетических составов стехиометрии точи-
линита. Такие составы должны рассматриваться в 
качестве точилинитоподобных фаз или материалов 
с общей формулой m(Fe1−xS) ⋅ n(Mg,Fe,Al)(OH)2.  
В этой связи мы видим перспективы разработ-
ки данного геотермометра, но при строгом отбо-
ре материала, соответствующего стехиометрии 
точилинита. 

В то же время магний в точилините входит в 
структуру бруситоподобного слоя, а положитель-
ная корреляция ХMg–Т (°C) в брусите предсказа-
на и смоделирована (Page, 1967; Bach, Klein, 2009; 
McCollom, Bach, 2009; Klein et al., 2009, 2014). Это 
может являться доводом в пользу возможности по-
ложительной корреляции ХMg–Т (°C) в бруситопо-
добном слое точилинита. На рис. 7б показаны рас-
четные и эмпирические температурные зависимо-
сти для обоих минералов. Их отличие заключается 

в том, что магнезиальность бруситоподобного слоя 
точилинита всегда ниже магнезиальности брусита 
при заданной температуре и лишь вблизи крити-
ческой точки в 320°C они становятся близки или 
равны. В этой связи интересно проследить корре-
ляцию между составами обеих фаз в природных 
и искусственных обстановках. Например, име-
ются указания на присутствие брусита с величи-
ной ХMg = 0.6–0.8 в геологическом разрезе лизар-
дит-хризотиловых серпентинитов, образованных 
ниже 200°C, и точилинита ХMg = 0.89–0.93 в сер-
пентинитовых брекчиях выше по разрезу (Beard, 
Hopkinson, 2000). На рис. 7б их составы нанесены 
на экспериментальные температурные зависимо-
сти и соединены конодами. Аналогичным спосо-
бом показаны составы точилинита, полученного 
в ходе эксперимента при 160°C, и его побочного 
продукта – брусита, образованного при комнатной 
температуре (Mikhlin et al., 2023). В обоих приме-
рах имеем значительный разрыв по температуре 
между бруситом и точилинитом, предполагающий 
отсутствие физико-химического равновесия между 
фазами, что подтверждается их разобщенностью в 
геологическом пространстве и продуктах экспери-
мента. Напротив, позиция составов точилинита и 
брусита в безмагнетитовом лизардитовом серпен-
тините Хабарнинского массива и в карбонатизи-
рованном магнетитовом лизардит-антигоритовом 
серпентините Верхне-Иусской площади указыва-
ет на их равновесие в температурном интервале  
230–250°C. Равновесие около 100°C демонстриру-
ет позиция составов ферроточилинита и брусита  
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Рис. 7. Содержание магния (nMg) в синтетическом точилините и точилинитоподобных фазах как функция темпе-
ратуры (а) и зависимость магнезиальности (ХMg) от температуры для точилинита и брусита (б).
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W/R – соотношение вода/порода.
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(ХMg = 0.0 и 0.7 соответственно) в метеорите 
Y-82162 (Zolensky et al., 1993). Полученные зависи-
мости между бруситом и точилинитом подтвержда-
ются петрографическими наблюдениями, указыва-
ющими как на их одновременное образование, так 
и разновременное. 

Генезис точилинитов

Литературный обзор совместно с полученны-
ми нами данными указывают на появление точи-
линита в связи с гидратацией пород ультраоснов-
ного состава в ходе их выведения на поверхность 
(регрессивный тренд) либо нагреве в условиях це-
олитовой-зеленосланцевой фации метаморфизма 
(прогрессивный тренд). Источником серы служат 
либо магматогенные сульфиды материнских пород, 
сульфиды или сульфаты пород окружения, либо 
ювенильные, седиментогенные и иные воды. 

Воздействие восстановленного сернистого 
флюида на ультраосновные породы может быть 
описано реакцией: 

 4 4 2Ol Srp Thi+ + +H S H O2 2 → . (1)

Данная реакция предполагает совместную кри-
сталлизацию точилинита и серпентина с обра-
зованием точилинит-серпентиновых агрегатов.  
В зависимости от условий гидратации, например 
значений pH, влияющих на растворимость Si и со-
отношения Mg/Si или Fe/Si в исходных растворах, 
точилинит и серпентин образуют либо раздельные 
фазы, либо TSI (Peng et al., 2007). В случае низкой 
активности SiO2 и низкой концентрации серы за-
кономерным продуктом водного изменения оли-
вина является “железистый” брусит, конкуриру-
ющий с точилинитом в составе апооливиновых 
псевдоморфоз: 

 2 3Оl Srp Brc+ +H O2 → . (2)

Он же является наиболее ранней фазой, нахо-
дящейся в метастабильном равновесии (Klein et al., 
2009) и впоследствии расходуемой на формирова-
ние точилинита в соответствии с реакцией: 

 2 2Brc Thi+ +H S H O2 2→ . (3)

или точилинита совместно с новообразованным 
“магнезиальным” бруситом: 

 3 2Brc Thi Brc+ + +H S  H O2 2→ . (3')

Реакция (3ʹ) объясняет появление точилинита 
с бруситом, магнезиальность которого превыша-
ет таковую в петельчатом серпентине, что мы на-
блюдали в наших образцах. Кроме того, реакции 
(3) и (3ʹ) позволяют предположить образование 

точилинита в результате воздействия сернистого 
флюида на бруситовые серпентиниты или бруси-
товые скарны. 

Повышенное давление CO2 во флюиде способ-
ствует развитию наравне с точилинитом карбона-
тов или гидрокарбонатов Mg, Fe, Ca. Примеры та-
ких реакций приведены ниже. 

 3 32Brc Thi Mag+ + + +H S CO H O2 2→ . (4)

или

2 2 2 42
2Brc Thi Cal+ + + + ++ +H S CO Ca H2 → .  (5)

Образование точилинита в процессе гидратации 
каменных метеоритов при нагреве также связыва-
ют с сернистыми флюидами (Schulte, Shock, 2004; 
Palmer, Lauretta, 2011). Отличие заключается в том, 
что с сернистым щелочным флюидом первыми 
реагируют силикатное стекло и камасит. В зави-
симости от микрохимической среды и локальной 
активности Si, Fe, S образуется богатый никелем 
ферроточилинит в срастаниях с кронштедтитом 
или магнетитом (Palmer, Lauretta, 2011; Suttle et al., 
2021):

10 10 92 2Kam Thi Cro+ + + + +SiO H S H O H2 2 → . (6)

В дальнейшем с повышением температуры запу-
скается процесс изменения оливина, приводя-
щий к росту содержания магния в точилините и 
кронштедтите: 

6 2 12 8 2Kam Оl Thi Cro+ + + + +H S H O    H2 2 → . (7)

Взаимодействие относительно восстановленно-
го водного флюида с пирротином сульфидоносных 
ультраосновных пород в процессе ранней серпен-
тинизации может вызвать его замещение точили-
нитом или растворение с формированием ореолов 
точилинитизации в соответствии с реакцией: 

 Pyh Brc Thi+ → . (8)

В углистых хондритах взаимодействие водного 
флюида с троилитом и камаситом также предпола-
гает появление точилинита:

 2 2Tro Thi+ +H O H S2 2→ ., (9)

 Tro Kam Thi+ + + H O H22 2→ . (10)

Отражением рассмотренных вариантов обра-
зования точилинита является его локализация на 
месте и вблизи выделений сульфидов либо форми-
рование обширных ореолов, линейных и сетчатых 
зон точилинитизации в серпентинитах, отражаю-
щих пути миграции флюида. Они же описывают 
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появление точилинита в ультраосновных породах 
Урала и Западной Сибири. В Уктусском массиве 
точилинит образует псевдоморфозы по пирроти-
ну с ореолом рассеяния, ограниченным первыми 
десятыми миллиметра вокруг протосульфида, что 
позволяет предположить его образование в соот-
ветствии с реакцией (8). В Хабарнинском масси-
ве отмечается формирование обширных ореолов 
рассеяния точилинита в аподунитовых серпенти-
нитах и формирование в структуре гипербазито-
вого массива точилинитсодержащих горизонтов в 
результате миграции сернистого флюида в соот-
ветствии с реакцией (1) или (3). Источником серы 
могли являться магматогенные сульфиды ультраос-
новных пород, на что указывает наличие следов их 
частичного растворения. Они же могли продуци-
ровать ферроточилинит и сернистый флюид в со-
ответствии с реакцией (9). Растворение сульфидов 
и отложение точилинита могут влиять на качество 
руд, их обогатимость, а также играть важную роль  
в перераспределении благородных металлов  
(Au, Ag, PGE).

В дунитах горы Косьвинский Камень (Кытлым-
ский массив) источником сернистого флюида яв-
лялся ангидрит, входящий в состав встречающихся 
здесь плагиоклазитовых жил (Иванов и др., 2010; 
Прибавкин и др., 2018). Взаимодействие ангидри-
та с метаном – газом, образующимся как в ман-
тийных, так и в коровых условиях, в частности при 
ранней серпентинизации ультрабазитов (Etiope, 
Sherwood Lollar, 2013; Прибавкин и др., 2018; Ча-
щухин и др., 2020), продуцировало образование 
кальцита и водного флюида, богатого сероводо-
родом (CaSO4 + CH4 → CaCO3 + H2S + H2O). По-
следний, мигрируя за пределы тел плагиоклазитов, 
согласно реакции (1), может сформировать оре-
ол точилинитизации и иной низкотемпературной 
сульфидной минерализации.

В серпентините Верхне-Иусской площади пер-
вичные сульфиды отсутствуют. Точилинит ассоци-
ирован с кальцитовыми прожилками, что пред-
полагает присутствие S, CO2 в водном флюиде и 
высокое соотношение в нем Ca2+/Mg2+. Брусит в 
таких серпентинитах является реликтовой фазой, 
расходуемой на образование точилинит-кальцито-
вого парагенезиса, согласно реакции (5).

Имеются указания на связь точилинита с вы-
ветриванием ультраосновных пород, включая де-
ятельность микроорганизмов (Boschi et al., 2017; 
Templeton al., 2021; Kelemen et al., 2021). Напри-
мер, формирование точилинита в коре выветри-
вания офиолита Семаил предполагается в резуль-
тате транспортировки растворенного сульфата из 
окисленной “красной” зоны вниз по разрезу до 
тех пор, пока флюиды не восстановятся и в осадок 
не выпадут сульфиды в восстановленной “черной” 
зоне серпентинитов (Kelemen et al., 2021). форми-
рованию точилинита в коре выветривания, с одной 

стороны, не противоречит и его ассоциация с ги-
дромагнезитом, пироауритом в минерализованных 
трещинах (Boschi et al., 2017). С другой стороны, 
нельзя исключать и возможность наличия в коре 
выветривания реликтов более ранних изменений, 
связанных с петельчатой серпентинизацией пери-
дотитов (Beard, Hopkinson, 2000). 

ВЫВОДЫ

В ряде крупных массивов ультраосновных по-
род Урала и в серпентинитах из фундамента За-
падно-Сибирской плиты отмечено наличие мине-
ралов ряда точилинит–ферроточилинит. Впервые 
установлен обширный стометровый ореол точили-
нитизации в составе метадунитов из офиолитово-
го дунит-гарцбургитового комплекса Хабарнинско-
го массива. В Кытлымском и Уктусском массивах 
Урало-Аляскинского типа эти минералы спора-
дически входят в состав ранних или поздних по-
колений прожилков петельчатого серпентина, а в 
образце серпентинита из фундамента Западно-Си-
бирской плиты – в состав поздних карбонатных 
прожилков. Литературный обзор находок точи-
линитов и сделанные нами наблюдения позволя-
ют согласиться с мнением Джеймса Бирда (Beard, 
2001), что эти минералы, по-видимому, не явля-
ются минералогической диковинкой, а являются 
обычным явлением и основными поглотителями 
серы в процессе ранней петельчатой серпентини-
зации перидотитов.

Исследование химического состава точилини-
тов подтверждает широкие вариации содержаний 
Fe и Mg в составе бруситоподобного слоя минера-
ла, что позволяет выделять минеральные виды: то-
чилинит и ферроточилинит. Богатые кремнием со-
ставы могут рассматриваться как “композиты”, со-
стоящие из перемежающихся слоев точилинита и 
серпентина в различных пропорциях. Подтвержде-
на возможность вхождения хрома в гидроксидный 
слой точилинита.

Основываясь на петрографических наблюдени-
ях, предложены химические реакции и механизмы, 
ведущие к образованию точилинитов в перидоти-
тах и каменных метеоритах при их низкотемпера-
турной гидратации.

Представляется перспективным направление 
развития точилинитовой геотермометрии при ус-
ловии учета химического состава минерала и его 
взаимоотношений с бруситом. Остаются неразра-
ботанными вопросы перераспределения благород-
ных металлов в процессе точилинитизации суль-
фидных руд.
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Minerals of the Тochilinite-Ferrotochilinite Series from Rocks of the Urals  
and Trans-Urals: Мineral Аssociations, Сhemical Сomposition, Genesis

S. V. Pribavkin1, E. V. Pushkarev1, I. S. Chashchukhin1, Yu. V. Erokhin1, А. V. Korovkо1 
1A.N. Zavaritsky Institute of Geology and Geochemistry, UB RAS, Yekaterinburg, Russia

The paper presents the results of studying the scarce iron–magnesium sulfide-hydroxides of the 
tochilinite-ferrotochilinite series with the ideal formula 6FeS·5Mg(OH)2. These minerals are formed 
during serpentinization of ultrabasites of different nature and were described in peridotites of the 
Kempirsai, Khabarny, Kytlym and Uktus massifs in the Urals and the Verkhne-Iusskaya area of 
the Shaim petroleum region of Western Siberia. The aim of this work is to examine the poorly 
studied chemical composition of tochilinite, to determine its mineral associations and conditions 
of formation. The minerals were analyzed by optical and electron scanning microscopy, Raman 
and IR spectroscopy. Based on the magnesium number (ХMg), the minerals could be divided into 
tochilinite and ferrotochilinite. High-Mg minerals (ХMg = 0.73–0.79) are found in the Uktus massif 
and in the Verkhne-Iusskaya area, and low-Mg varieties (ХMg = 0.15–0.38) occur in the Khabarny 
and Kytlym massifs. The presence of mixed-layer phases represented by the alternation of nano-scale 
layers of tochilinite or ferrotochilinite with serpentine is assumed. The chromium-bearing varieties 
of tochilinite are noted. Mechanisms and chemical reactions leading to the formation of tochilinites 
during the low-temperature transformation of peridotite in the presence of water are discussed. 
In most cases, this is the interaction of metamorphic water with magmatic sulfides during the 
serpentinization of peridotite, or the influence of sedimentary or another waters containing dissolved 
sulfur on them. It is concluded that tochilinite served as a sulfur absorbent during early reticulate 
serpentinization of ultramafic rocks. Tochilinite could be used as a promising geothermometer for 
low-temperature ultramafic mineral assemblages.

Keywords: dunite, peridotite, tochilinite, ferrotochilinite, brucite, serpentine, genesis 
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ПЕТРОГЕННЫХ КОМПОНЕНТОВ (SiO2, Al2O3, Na2O, CaО, MgO, FeO)  
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Получены новые результаты экспериментальных исследований особенностей встречной хи-
мической диффузии главных петрогенных компонентов (SiO2, Al2O3, Na2O, CaО, MgO, FeO) и 
аниона CO3

2− при взаимодействии базальтовых и кимберлитовых расплавов при давлениях на 
уровне мантии. Исследования проводились методом диффузионных пар с использованием ори-
гинальной установки высокого давления типа разрезная сфера “БАРС” при 5.5 ГПа и 1850оС.  
Показано, что скорость встречной химической диффузии всех основных компонентов распла-
вов (SiO2, Al2O3, Na2O, CaО, MgO, FeO) и аниона CO3

2− практически идентична при взаимо-
действии модельных базальтовых и кимберлитовых карбонатсодержащих расплавов и примерно 
на порядок величины больше скорости диффузии этих компонентов при взаимодействии та-
ких расплавов при умеренных давлениях (100 МПа). Равные скорости диффузии СаО и анио-
на CO3

2−   свидетельствуют о сохранении минального характера диффузии карбоната СаСО3 из 
кимберлитового в базальтовый (модельный и природный) расплав и при столь высоком давле-
нии. Диффузионная картина существенно меняется при взаимодействии расплава природного 
магнезиального базальта и модельного кимберлита, как это имело место при взаимодействии 
таких расплавов при умеренных давлениях. При этом, наряду с минальной диффузией кальцита 
в магнезиальный базальт, скорости диффузии остальных компонентов расплавов становятся су-
щественно выше.  Установлена слабая экспоненциальная концентрационная зависимость всех 
диффундирующих компонентов, которая близка к Di = const и которая имела место при взаимо-
действии таких расплавов при умеренных давлениях. 

Ключевые слова: химическая многокомпонентная диффузия, расплавы базальта, расплав модельного 
кимберлита, высокое давление и температура 
DOI: 10.31857/S0869590325020055 EDN: UHHJMK

ВВЕДЕНИЕ

Диффузия компонентов в силикатных распла-
вах играет решающую роль во множестве магмати-
ческих процессов. Многие силикатные расплавы, 
представляющие геологический интерес, состоят 
из восьми или более оксидных компонентов (на-
пример: SiO2, Al2O3, TiO2, FeO, MgO, CaO, Na2O, 
K2O, CO2 и H2O). Следовательно, диффузия в 

таких расплавах всегда носит многокомпонентный 
характер. Многокомпонентная химическая диф-
фузия включает в себя массовые потоки, управ-
ляемые градиентами химического потенциала, и 
является важным механизмом массопереноса для 
многих транспортных процессов. Поскольку диф-
фузия играет решающую роль во многих геоло-
гических процессах (Bowen, 1921), геологи и гео-
химики часто применяют диффузионные данные 
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при разработке моделей в ряде проблем, включая 
смешивание магм разного состава, особенности 
загрязнения магмы вмещающими породами, рост 
и растворение минералов в магме, контроль разме-
ров пузырьков в вулканических породах и процес-
сов, влияющих на характер вулканических извер-
жений.  Одной из основных проблем, связанных с 
многочисленными приложениями данных о диф-
фузии, является получение надежных эксперимен-
тальных данных (например,  Liang, 2010). Особен-
ности многокомпонентной химической диффузии 
петрогенных и летучих компонентов при взаимо-
действии магматических расплавов изучены недо-
статочно (Richter et al., 1998; Baker, 1990, 1991, 1992; 
Watson, Baker, 1991; Watson, 1994; Kress, Ghiorso, 
1995; Guo, Zhang, 2016). Большинство опублико-
ванных работ по химической диффузии петроген-
ных компонентов в магматических расплавах вы-
полнены методом растворения минералов (Watson, 
Baker, 1991 и др.). Тогда как исследования химиче-
ской встречной диффузии этих компонентов не-
посредственно в расплавах крайне ограничены 
(Yoder, 1973; Watson, Baker, 1991; Персиков и др., 
2011). И практически отсутствуют данные по мно-
гокомпонентной химической диффузии компо-
нентов при взаимодействии базальтовых и ультра-
основных карбонатсодержащих магм.  В недавней 
нашей работе впервые получены эксперименталь-
ные данные по многокомпонентной химической 
диффузии при взаимодействии базальтовых и уль-
траосновных карбонатсодержащих расплавов при 
умеренных давлениях (Persikov et al., 2022). В на-
стоящей работе методом диффузионных пар с ис-
пользованием оригинальной установки высокого 
давления типа разрезная сфера “БАРС” получены 
новые экспериментальные данные по встречной 
химической диффузии петрогенных компонентов 
(SiO2, Al2O3, Na2O, CaО, MgO, FeO) и аниона СО3

2− 
при взаимодействии кимберлитовых и базальтовых 
расплавов при высоком давлении 5.5 ГПа и темпе-
ратуре 1850оС.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ  
И АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ

Диффузионные опыты проводились на ориги-
нальной установке высокого давления типа разрез-
ная сфера “БАРС” в ИГМ СО РАН в платиновых 
ампулах, геометрия которых не изменялась в про-
цессе опыта при высоких давлениях и температурах 
(Sokol, Palyanov, 2008; Persikov et al., 2018). Экспе-
рименты по подготовке стартовых диффузионных 
пар проводились с использованием установки вы-
сокого газового давления с внутренним нагревом, 
снабженной оригинальным внутренним устрой-
ством с уравнителем-разделителем высокого дав-
ления. Методика приготовления стартовых диф-
фузионных пар с использованием этой установки 

подробно была рассмотрена ранее (Persikov et al., 
2022) и в кратком виде изложена ниже. По этой ме-
тодике подготовлены две заваренные платиновые 
ампулы с диффузионными парами: 1 – стекла мо-
дельные базальт–кимберлит (опыт № 2), 2 – стекла 
природный базальт–модельный кимберлит (опыт 
№ 4). Далее платиновая ампула с диффузионной 
парой размещалась в ячейке высокого давления ап-
парата “БАРС”, схема которой приведена на рис. 1.  
После создания необходимого давления в аппара-
те “БАРС” (5.5 ГПа) осуществляли нагрев образца 
с диффузионной парой по схеме, приведенной на 
рис. 2.  

Согласно этой методике, медленный нагрев 
до температуры 1600оС обеспечивал равномер-
ный разогрев образца еще до его плавления при 
практически полном отсутствии диффузии. Далее 
следовал быстрый нагрев (~40 с) до необходимой 
температуры (1800 + 50оС) с последующей выдерж-
кой (180 с в опыте № 2 и 300 с в опыте № 4) при 
указанных температуре и давлении, что обеспе-
чивало процесс диффузии, после чего осущест-
влялась изобарическая закалка при выключенном 
внутреннем нагревателе установки.  Отметим, что 
прибавка 50оС к показанию термопары (см. схему)  
получена путем соответствующей калибровки 

9
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1

Рис. 1. Схема ячейки аппарата – разрезная сфера 
типа “БАРС” с диффузионным образцом.
1 – контейнер ZrO2; 2 – цилиндрический графи-
товый нагреватель; 3 – термопара PtRh6/PtRh30;  
4 – образец (диффузионная пара модельный ба-
зальт–модельный кимберлит, исходное гомогенное 
стекло); 5 – герметичная платиновая ампула (Pt);  
6 – ZrO2 трубка; 7 – MgO трубка; 8 – Mo контакт; 
9 – исходная граница раздела  двух стекол. 
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термопары. После изобарической закалки ячей-
ка извлекалась из аппарата “БАРС”, Pt-ампула с 
диффузионным образцом извлекалась из ячейки, 
и изготовлялась поперечная полированная пла-
стина для последующего микрозондового анали-
за диффузионного профиля, который образовался 
в расплаве во время опыта. В качестве исходных 
образцов для получения стекол, используемых в 
диффузионных опытах, применяли растертые в 
агатовой ступке порошки магнезиального базаль-
та Большого трещинного извержения 1975–1976 гг. 
вулкана Толбачик на Камчатке, а также порошки 
модельных базальта (Ab50Di50 мол. %) и кимберлита 
(силикат 82 + карбонат 18, мас. %). 

Химический состав модельных безводных ким-
берлитовых и базальтовых расплавов (стекол), а 
также стекол природного базальта, используемых 
в работе для характеристики основных особенно-
стей их диффузионного взаимодействия, представ-
лен в табл. 1. Средний состав базальтов (Le Maitre, 
1976) приведен в табл. 1 для сравнения в качестве 
представительного состава базальтовой магмы. Как 
ранее было отмечено (Persikov et al., 2022), состав 
кимберлитовых магм в мантии и при формирова-
нии даек и трубок в земной коре остается пред-
метом многочисленных дискуссий (Wyllie, 1980; 
Sparks et al., 2006, 2009; Kamenetsky et al., 2009; 
Шарыгин и др., 2013 и др.). Изменение температу-
ры и давления, растворение летучих компонентов 
и кристаллизация могут привести к значительным 
изменениям состава кимберлитовых расплавов в 
процессе их эволюции.

Так, например, предполагается, что зарожде-
ние кимберлитовых расплавов происходит за счет 
реакции карбонатитовых расплавов с перидоти-
том вблизи мантийного солидуса и последующе-
го частичного плавления карбонатизированного 
перидотита при очень малых степенях плавления  
(≤ 1.0%), при 6–10 ГПа, глубинах 150–300 км и 
температуре ≤ 1500°С (Wyllie, 1980; Dalton, Presnall, 
1998; Price et al., 2000; Dasgupta Hirschmann, 2006; 

Sparks et al., 2006, 2009; Kopylova et al., 2007; Michell, 
2008; Kavanagh Sparks, 2009; Kamenetsky et al., 2009; 
Шарыгин и др., 2013; Persikov et al., 2018). Поэтому 
неизмененный кимберлит из трубки Удачная-Вос-
точная, Якутия (Kamenetsky et al., 2009; Kopylova 
et al., 2007), выбранный в качестве представи-
тельного состава кимберлитовой магмы, сравни-
вается в табл. 1 с расплавом нашего модельного 
кимберлита (силикат 82 + карбонат 18, мас. %),  
используемого для экспериментального исследова-
ния диффузионного взаимодействия с базальтовы-
ми расплавами. Хотя состав используемого модель-
ного кимберлита не содержит несколько основных 
оксидов (ТіО2, Аl2О3, МgО, К2O, FеO, Fе2О3), и по-
этому не полностью воспроизводит составы при-
родных кимберлитов (табл. 1), ранее мы показали, 
что этот состав соответствует по степени валовой 
основности (100NBO/T = 313) природным кимбер-
литам (Persikov et al., 2018, 2022). 

Полученные данные свидетельствуют о том, что 
значения валовой  основности 100NBO/T = 67–80 
(базальтовый расплав) соответствуют диапазо-
ну основных расплавов (17 ≤ 100NBO/T < 100), а 
значение 100NBO/T = 313 (модельный кимберлит) 
соответствует диапазону ультраосновных распла-
вов (200 ≤ 100NBO/T ≤ 400) (Dingwell et al., 2004; 
Kopylova et al., 2007; Persikov et al., 2022). 

Как и ранее, в опытах при умеренном давлении 
(Persikov et al., 2022) безводные стекла исходного 
модельного базальтового расплава и природного 
базальта синтезированы плавлением порошков сте-
хиометрического состава (Ab50Di50, мол. %) и при-
родного базальта в платиновых ампулах с исполь-
зованием упомянутой установки высокого газового 
давления с внутренним нагревом при 1300оС, дав-
лении аргона 100 МПа, длительности опыта 3 ч, с 
последующей быстрой изобарической закалкой.   
Стекла модельного кимберлитового расплава син-
тезированы плавлением ~1.5 г порошкообразной 
смеси природного альбита и кальцита (Ab38Cal62, 
мас. %) в том же сосуде высокого газового давле-
ния, но под давлением безводного CO2, равным  
100 МПа. Образец выдерживался при 850°C в тече-
ние 1 ч, а затем при 1300°C в течение 3 ч. Затем осу-
ществлялась быстрая изобарическая закалка путем 
выключения внутреннего нагревателя сосуда. Такая 
процедура приводила к быстрой реакции декарбо-
низации (Т = 850оС), выражающейся в потере веса 
(~21 мас. %) для каждого образца. Эта потеря кон-
тролировалась также путем расчета баланса масс  
в каждом таком опыте. 

Концентрацию силикатных (82 мас. %) и кар-
бонатных (18 мас. %) фаз в синтезированных 
стеклах модельного кимберлита и, следовательно, 
концентрацию карбонат-иона СО3

2− (10.4 мас. %) 
в них определяли расчетами на основе получен-
ных данных масс-баланса, которые соответствуют 
реакции декарбонизации в каждом эксперименте 
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Рис. 2. Методика нагрева диффузионного образца  
в опыте № 2 при 5.5 ГПа (горизонтальный участок 
на кривой – интервал диффузии).
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по синтезу этих стекол. Растворение СО2 в распла-
ве, преимущественно в виде карбонат-иона СО3

2−, 

было качественно подтверждено результатами 
спектроскопии комбинационного рассеяния (ра-
мановская спектроскопия), которые представлены 
на рис. 3.

Химический состав закаленных расплавов (сте-
кол) определен с помощью электронно-микрозон-
дового анализа (табл. 1). Сухие стекла были опти-
чески однородными и свободными от пузырьков и 
кристаллитов. Небольшое содержание воды в этих 

стеклах (≤ 0.05 мас. %) определялось методом Кар-
ла Фишера титрования. Эти стекла были извлече-
ны из платиновых капсул и разрезаны на 5-мм ци-
линдры, в которых оба конца были отполированы. 
Из этих цилиндров формировались соответствую-
щие диффузионные пары, которые размещались в 
Pt-ампулах того же диаметра, что и в ампулах, ис-
пользованных при синтезе стартовых стекол. По-
сле этого ампулы герметизировали, приваривая 
плоские крышки к открытым концам ампулы с 
помощью электрода TIG. Приготовленную таким 

Таблица 1. Химический состав и валовая основность (100NBO/T) кимберлитовых и базальтовых расплавов

Компоненты Модельный 
кимберлит* Кимберлит** Базальт***

Базальт
модельный

****

Магнезиальный
базальт*****

SiO2 34.4 26.71 49.2 62.7 49.5

Al2O3 10.3 1.75 15.74 10.65 13.18

Fe2O3 no 2.09 3.79 no 3.18

FeO no 6.00 7.13 no 6.85

MnO no 0.16 0.2 no 0.15

MgO no 31.33 6.73 8.45 9.98

CaO 39.8 12.10 9.47 11.8 12.34

Na2O 4.9 3.23 2.91 6.5 2.18

K2O no 1.33 1.1 no 0.93

TiO2 no 1.25 1.84 no 1.01

P2O5 no 0.49 0.35 no 0.25

Н2О no no 0.95 no no

OH–

(основание) no no 0.48 no 0.29

ОН–

(кислота) 0.05 0.38 no no no

CO2 0.15 no 0.11 no no

CO3
2–

10.4 9.42 no no no

F no 0.15 no no no

Cl no 2.38 no no

Сумма 100 99.26 100 100.1 99.69

100NBO/T 313 352 58 67 80

Примечание. *Модельный кимберлитовый расплав (Sil82Carb18, мас. %) после плавления исходной 

смеси (Ab38Cal62, мас. %) при Т = 1300°C и РСО2 = 100 МПа (настоящая работа).

**Средний состав кимберлита трубки Удачная-Восточная, Якутия (Kamenetsky et al., 2009).

***Средний состав базальта (Le Maitre, 1976).

****Модельный базальт (Ab50Di50, мол. %, настоящая работа).

*****Магнезиальный базальт вулкана Толбачик (настоящая работа).
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образом ампулу с диффузионной парой помещали 
в ячейку высокого давления аппарата типа “БАРС” 
в безградиентную зону (рис. 1). 

Продукты опытов анализировали методом Кар-
ла Фишера титрования с использованием прибо-
ра KFT AQUA 40.00 для определения малого со-
держания воды в синтезированных базальтовых и 
кимберлитовых стеклах (≤ 0.05 мас. %). Спектро-
скопия комбинационного рассеяния была исполь-
зована для качественной иллюстрации концентра-
ции карбонатов, которые были растворены в виде 
аниона CO3

2− (рис. 3). 

Рамановские спектры синтезированных модель-
ных кимберлитовых стекол и стекол после диффу-
зионных опытов на границе Матано (Crank, 1975) 
были получены с помощью спектрометра RENIS/
HAW-1000, оснащенного микроскопом Leica. Ши-
рина зазора для получения спектров составляла  
50 мкм, спектры обрабатывались с помощью стан-
дартной программы GRAMS. 

Химические составы исходных образцов и по-
лученных в опытах стекол с диффузионными па-
рами определяли с помощью цифрового электрон-
ного рентгеновского микроскопа CamScan MV2300 
(VEGA TS 5130 MM), с приставкой для энергодис-
персионного микроанализа INCA Energy 450 и 
WDS Oxford INCA Wave 700. Анализы проводились 
при ускоряющем напряжении 20 кВ,  токе пучка до 
400 pA и времени набора спектров 50–100 с. Сле-
дующие стандарты были использованы: кварц для 
Si и О, альбит для Na, микроклин для K, волла-
стонит для Cа, корунд для Al, чистый марганец для 
Mn, чистое железо для Fe, периклаз для Mg. Для 
стандартизации данных микрозондового анали-
за использовались программы: INCA Energy 200 и 
Nekrasov INCA (табл. 1). 

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ

Два типа диффузионных пар (табл. 2) были ис-
пользованы в экспериментах: 1) безводные стекла 
модельного базальта (Ab50Di50, мол. %) и модель-
ного кимберлита (Sil82Car18, мас. %) вводились в 
контакт и плавились в заваренных платиновых 
ампулах при 5.5 ГПа и 1850оС и длительности 
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Рис. 3. Спектры комбинационного рассеяния в диа-
пазоне 1020–1120 см−1 для диффузионной пары мо-
дельный кимберлит–базальт, иллюстрирующие кар-
бонатные пики (СО3

2−) при 1073 см–1. 
Сплошная кривая – зона кимберлита, пунктирная 
кривая – диффузионная зона, граница Матано. 

Таблица 2. Коэффициенты диффузии петрогенных компонентов и карбонат-иона СО3
2− в модельных распла-

вах системы базальт–кимберлит и в расплавах природный базальт–модельный кимберлит при умеренных 
(Персиков и др., 2022) и высоких давлениях (настоящая работа)

Номер опыта Средние 
значения1 

Опыт № 2 
(настоящая 

работа)

Средние 
значения2 

Опыт № 4
(настоящая 

работа)

Состав диффузионных пар Sil82Carb18–Ab50Di50 Sil82Carb18–Mg-базальт

Оксиды Коэффициенты диффузии оксидов 10−12 м2/с ± 20 отн. %

Na2О 13.0 334 50.0 3188

MgО 14.0 477 105.0 3328

SiО2 11.5 377 29.0 2460

CaО 12.5 405 59.0 2771
CO3

2– 13.0 457 55.5 2752
Al2O3 30.5 2450
FeO 103.0 2937

Примечание. 1, 2Недавние результаты диффузионных опытов при умеренном давлении в 100 МПа (Persikov et al., 2022).
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диффузионного опыта 180 с; 2) безводные стекла 
природного магнезиального базальта и модельного 
кимберлита (Sil82Car18, мас. %) также вводились в 
контакт и плавились в заваренных платиновых ам-
пулах при 5.5 ГПа и 1850оС и длительности диффу-
зионного опыта 300 с.

Распределение петрогенных компонентов вдоль 
диффузионных профилей измерены на рентгенов-
ском микроанализаторе. Результаты измерений 
диффузионных профилей для пары модельные 
базальт–кимберлит представлены на рис. 4, а для 
пары природный базальт–модельный кимберлит 
представлены на рис. 5.

Граница Матано (вертикальная пунктирная 
прямая на рис. 4 и 5) выбрана таким образом, что-
бы заштрихованные для примера площади для 
диффузии SiО2 были равны при постоянном объе-
ме образца и заданном времени диффузии (Crank, 
1975). 

Коэффициенты встречной химической диффу-
зии (D) всех петрогенных компонентов и аниона 
СО3

2− в исследованных расплавах (табл. 2) опреде-
лены в линейном приближении путем минимиза-
ции методом наименьших квадратов функционала:

 S C C x t
i

i i= − ( ) ∑ ,
2
, (1)

где Ci – экспериментально определенные значения 
содержания химического компонента, C(xi, t) –  
значения модельной функции, описывающей диф-
фузионный профиль в точках с координатами xi че-
рез время t.

В качестве модельной функции C(x, t) было ис-
пользовано решение трансцендентного уравнения:

 C x t C C erf
x x

tD C
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−
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где C C C0 2= +( )max min / , ∆C C C= −( )max min / 2 , 
Cmin и Cmax – минимальное и максимальное значе-
ния концентраций компонента, x0 – граница Ма-
тано, t – время опыта, D(C) – функция, которая 
описывает зависимость коэффициента диффузии 
от концентрации компонента.

В настоящей работе преимущественно исполь-
зовалась экспоненциальная зависимость коэффи-
циента диффузии от концентрации компонента,  
т. е.:

 � � � �D C D C( ) = ( )0exp α , (3)

где D0 – начальное значение коэффициента 
диффузии при С = 0, α – показатель экспонен-
ты. Независимость коэффициента диффузии от 
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Рис. 4. Диффузионные профили главных компонентов и аниона СО3
2− при взаимодействии модельных расплавов 

базальта и кимберлита, опыт № 2 при температуре 1850оС и 5.5 ГПа общего давления, длительность опыта 180 с 
(пунктирная линия на диаграмме – граница Матано (Crank, 1975)).
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концентрации компонента использовалась для 
сравнения, т. е. D C( ) = const.

Для оценки полученных результатов по диффу-
зии различных компонентов расплавов использо-
вались средние значения коэффициента диффузии 
для исследованного диапазона составов от Cmin до 
Cmax:

 � Dср D
C C

C C
. =

( ) − ( )
−( )0

exp expmax min

max min

α α
α

. (4)

Анализ полученных результатов позволил сде-
лать следующие выводы. Скорости встречной 
химической диффузии всех петрогенных компо-
нентов (SiО2, Na2О, CaО, MgО, Al2O3, FeО) в пре-
делах ошибки определения (±20  отн. %) практи-
чески идентичны при взаимодействии модельных 
безводных базальтовых и кимберлитовых карбо-
натсодержащих расплавов (табл. 2, рис. 4). Такое 
поведение может свидетельствовать о минальном 
механизме встречной химической диффузии, т. е.  
о встречной диффузии с равными скоростями мо-
лекул кальцита и диопсида в противоположных 
направлениях при диффузионном взаимодействии 
таких расплавов. Характерно, что для диффузион-
ной пары расплавы природного базальта–модель-
ного кимберлита не наблюдается одинаковая ско-
рость встречной химической диффузии всех петро-
генных компонентов (SiО2, Na2О, CaО, MgО, Al2О3, 
FeО), как в случае чисто модельной системы (табл. 
2, рис. 5). При этом диффузионная подвижность 

большинства компонентов в этой паре примерно на 
порядок величины выше по сравнению с чисто мо-
дельной диффузионной парой (табл. 2).  А скорость 
диффузии аниона-сеткообразователя (SiO2) при-
мерно на два порядка величины выше по сравне-
нию с трассерной диффузией (Watson, Baker, 1991). 
Напротив, скорость диффузии катионов-модифи-
каторов (Na2O, CaO, MgO) меньше примерно на 
порядок величины по сравнению с их трассерной 
диффузией (Watson, Baker, 1991). Скорость диффу-
зии аниона Al2O3 не определена для диффузионной 
пары модельные базальт–кимберлит ввиду близ-
кого значения его концентраций в этих модель-
ных расплавах (~10.3 мас. %, табл. 2). Увеличение 
скорости встречной химической диффузии петро-
генных компонентов связано, видимо, с меньшей 
вязкостью граничного расплава (граница Матано 
на рис. 4 и 5), формирующегося при взаимодей-
ствии природного базальтового и модельного ким-
берлитового расплавов. Характерно, что подобная 
особенность многокомпонентной диффузии была 
установлена ранее не только для указанных диффу-
зионных пар при умеренном давлении (100 МПа,  
Persikov et al., 2022), но также была определена при 
изучении многокомпонентной диффузии для пар 
водосодержащих расплавов: модельный андезит–
модельный базальт и модельный андезит–природ-
ный базальт при давлении воды 160 МПа (Пер-
сиков и др., 2011). Механизм этого явления еще 
строго не установлен, и это – предмет дальнейших 
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Рис. 5. Диффузионные профили главных компонентов и аниона СО3
2− при взаимодействии природного расплава 

магнезиального базальта и модельного кимберлита, опыт № 4 при температуре 1850оС и 5.5 ГПа общего давления, 
длительность опыта 300 с (пунктирная линия на диаграмме – граница Матано (Crank, 1975)). 



 ОСОБЕННОСТИ ВСТРЕЧНОЙ ХИМИЧЕСКОЙ ДИФФУЗИИ ПЕТРОГЕННЫХ КОМПОНЕНТОВ 99

ПЕТРОЛОГИЯ том 33 № 2 2025

исследований. Вероятно, что эта особенность мно-
гокомпонентной диффузии связана, прежде всего, 
с различием в структуре расплавов модельного и 
природного базальта (природный базальт более ос-
новной, значения валовой основности 100NBO/T 
см. в табл. 1) и, соответственно, с различием в  зна-
чениях энергии активации вязкого течения и вяз-
кости (ƞ) этих расплавов. Отметим, что на основе 
теоретического анализа многолетних системати-
ческих экспериментальных исследований вязко-
сти магматических расплавов была разработана 
структурно-химическая модель достоверных про-
гнозов и расчетов концентрационной, темпера-
турной и барической зависимостей энергии акти-
вации вязкого течения и вязкости магматических 
расплавов в полном ряду их основности от кислых 
до ультраосновных при термодинамических пара-
метрах земной коры и верхней мантии (Persikov  
et al., 2020). Теоретический анализ ранее получен-
ных данных по многокомпонентной диффузии пе-
трогенных компонентов, а также воды в расплавах 
в ряду андезит–базальт и их вязкости позволил 
установить закономерную взаимосвязь двух важ-
нейших транспортных свойств магм. Эта взаимос-
вязь качественно согласуется с законом Стокса–
Энштейна и соотношением Эйринга об обратно 
пропорциональной зависимости между вязкостью 
жидкости и диффузией компонентов в ней (Перси-
ков и др., 2011). Поэтому для сравнительной оцен-
ки особенностей многокомпонентной диффузии 
при мантийных давлении и температуре (5.5 ГПа 
и 1850оС, настоящая работа) и при умеренных дав-
лении и температуре (100 МПа и 1300оС, Persikov  
et al., 2022) использованы установленные ранее 
обобщенные закономерности температурной и 
барической зависимостей вязкости основных и 
ультраосновных расплавов, детально изложенные 
ранее в работе (Persikov et al., 2020). Напомним 
кратко, что согласно этим закономерностям, вяз-
кость указанных выше расплавов, экспоненциаль-
но уменьшается с ростом температуры и, соответ-
ственно, возрастает диффузионная подвижность 
компонентов в них. Тогда как зависимость вязко-
сти магматических расплавов, а следовательно, и 
диффузионной подвижности компонентов в них от 
давления имеет экстремальный характер. При этом 
было установлено, что значение давления в точках 
минимума вязкости (Рmin) зависит от валовой ос-
новности расплава и значительно уменьшается с 
ее ростом. С использованием упомянутой выше 
структурно-химической модели были получены 
количественные данные по вязкости граничных 
расплавов при мантийных и умеренных давлениях 
(табл. 3).  

Анализ полученных результатов свидетельству-
ет, что определяющее влияние на снижение вязко-
сти этих расплавов и, соответственно, на рост диф-
фузионной подвижности компонентов в них более 

чем на порядок величины оказывает значительное 
увеличение температуры опытов при мантийном 
давлении. Тогда как повышение давления в опытах 
приводит, напротив, к росту вязкости граничных 
расплавов в три с половиной раза и к соответству-
ющему уменьшению диффузионной подвижности 
компонентов в них. 

Концентрационная зависимость диффузионной 
подвижности компонентов установлена на основе 
численных расчетов по принятой методике (выра-
жения (2), (3), (4)). Согласно полученным резуль-
татам, диффузионная подвижность всех компонен-
тов в пределах ошибки определения (±20 отн. %)  
практически не зависит от их концентрации в рас-
плавах диффузионных пар. Так, например, на рис. 6  
представлена концентрационная зависимость диф-
фузии СаО и СО3

2− при взаимодействии модель-
ного кимберлитового и природного базальтового 
расплавов с расчетной погрешностью 1 отн. %, ко-
торая существенно меньше реальной погрешности 
экспериментов (~20 отн. %). Тем не менее даже в 
этом случае два типа концентрационной зависимо-
сти (Di – constant и Di – экспонента) практически 
не различимы.

Отметим новые результаты по диффузионной 
подвижности аниона СО3

2− при взаимодействии 
карбонатсодержащих расплавов с базальтовыми 
модельными и природными расплавами при дав-
лении на уровне мантии. Выше отмечено, что на 
основе результатов спектроскопии комбинаци-
онного рассеяния установлено полное отсутствие 
молекулярного СО2 в процессе взаимодействия 

Таблица 3. Химические составы, валовая основность 
(100NBO/T) и вязкость расплавов на границе Матано

Оксиды Средние 
значения1

Опыт № 2
(настоящая 

работа)

Опыт № 4 
(настоящая 

работа)
Na2O 6.23 4.84 3.53
MgO 4.28 3.61 5.2
SiO2 49.58 46.18 43.02
CaO 25.51 29.94 27.71
FeO 4.97

Al2O3 9.58 9.94 11.62
CO3

2- 5.02 6.48 3.96

Сумма 100 100 100

100NBO/T 161 189 177

Вязкость,
пуаз 22.15 3.9 4.24

Примечание. 1Недавние результаты диффузионных опытов 
при 100 МПа и 1300оС (Persikov et al., 2022). 2 Опыты № 2 и 
№ 4 при 5.5 ГПа и 1850оС. 
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диффузионной пары (рис. 2). Установлено, 
что диффузионная подвижность карбонат-ио-
на (СО3

2−) в этих условиях в пределах ошибки  
(~20 отн. %) равна скорости диффузии CaО  
(табл. 2). Это свидетельствует о минальном харак-
тере диффузии молекул кальцита из карбонат-
содержащего расплава (модельный кимберлит) в 
базальтовый расплав (модельный и природный). 
Подобный характер диффузии карбоната натрия 
с радиоактивной меткой (Na2

14CO3) в модельный 
базальтовый расплав был получен ранее в работе 
(Watson et al., 1982) при 500 МПа. Авторы получи-
ли значение коэффициента диффузии карбоната 
натрия, который примерно на порядок величины 
больше по сравнению с нашими данными по диф-
фузии карбоната кальция (CaCO3) в базальтовые 
расплавы (табл. 2), что прежде всего может быть 
связано с различной вязкостью расплавов в ука-
занных системах.

КРАТКИЕ ВЫВОДЫ

Получены новые экспериментальные данные 
по встречной химической диффузии петрогенных 
компонентов (SiО2, Na2О, CaО, MgО, Al2О3, FeО) 
и аниона СО3

2− при непосредственном взаимодей-
ствии расплавов карбонатсодержащего модельно-
го кимберлита и базальта (модельного и природно-
го) при высоком давлении 5.5 ГПа и температуре 
1850оС. Установлен минальный характер диффузии 
карбоната кальция из расплава модельного ким-
берлита в модельный и природный базальтовые 
расплавы. Слабая экспоненциальная концентра-
ционная зависимость химической диффузии всех 

изученных компонентов взаимодействующих рас-
плавов, близкая к Di = const, характерна как для 
модельной системы, так и для системы модельный 
кимберлит–природный базальт при мантийных 
давлениях.
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Рис. 6. Пример сравнения двух концентрационных 
зависимостей диффузии СаО и СО3
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Features of Counter Chemical Diffusion of Petrogenic Components (SiO2, Al2O3, 
Na2O, CaО, MgO, FeO) and CO3

2– Anion in the Interaction of Basalt  
and Kimberlite Melts At P–Т Parameters of the Upper Mantle (Experimental Study)

E. S. Persikov1, P. G. Bukhtiyarov1, A. G. Sokol2, A. N. Nekrasov1, D. M. Sultanov1

1Korzhinskii Institute of Experimental Mineralogy RAS, Chernogolovka, Moscow District, Russia 
2Sobolev Institute of Geology and Mineralogy, Siberian Branch Russian Academy of Sciences, Novosibirsk, Russia

New results have been obtained from experimental studies of the characteristics of counter 
chemical diffusion of the main petrogenic components (SiO2, Al2O3, Na2O, CaO, MgO, 
FeO) and the CO3

2− anion during the interaction of basalt and kimberlite melts at mantle 
pressures. The studies were carried out by the diffusion pair method using an original high-
pressure installation of the “BARS” type at a pressure of 5.5 GPa and a temperature 1850°C.  
It has been shown that the rate of counter chemical diffusion of all the main components of melts (SiO2, 
Al2O3, Na2O, CaO, MgO, FeO) and the CO3

2− anion is almost identical in the interaction of model basalt 
and kimberlite carbonate-containing melts, and is approximately 1 order of magnitude greater than the 
diffusion rate these components during the interaction of such melts at moderate pressures (100 MPa). 
The equal rates of diffusion of CaO and the CO3

2− anion indicate that the diffusion of carbonate CaCO3 
from the kimberlite into the basaltic (model and natural) melt remains of the minal nature even at such 
a high pressure. The diffusion pattern changes significantly during the interaction of a melt of natural 
magnesian basalt and model kimberlite, as was the case during the interaction of such melts at moderate 
pressures. In this case, along with the minal diffusion of calcite into magnesian basalt, the diffusion rates 
of the remaining components of the melts become significantly higher. A weak exponential concentration 
dependence of all diffusing components has been established, which is close to Di = const, and which 
occurred during the interaction of such melts at moderate pressures. 

Keywords: chemical multicomponent diffusion, basalt melts, model kimberlite melts, high pressure and 
temperature
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