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Исследован Велиткенайский монцонит-гранит-мигматитовый массив, обнажающийся на арктическом
побережье Чукотки, в ядре одноименного гранит-метаморфического купола. В исследованных породах
прослеживается эволюция неопротерозойского протолита и альбских магматических событий террейна
Арктическая Аляска–Чукотка, которая реконструирована на основе данных изотопной геохимии пород
(Sr, Nd, Pb), а также возраста и геохимии циркона (U-Pb, Hf-, O-изотопные системы, SIMS-метод). В
разной степени деформированные монцонитоиды ранней стадии формирования массива с возрастом
от 106 до 103 млн лет выплавлялись под воздействием мелового андерплейтинга из относительно зрелого
корового субстрата с валовыми изотопными метками (εNd(i) от –5.5 до –7.9; TNd(DM-2st) = 1.4–1.6 млрд
лет) и изотопными параметрами циркона (εHf(i) от –11 до –7, δ18O от 10 до 8.4). Лейкограниты поздней
фазы c возрастом от 102 до 101 млн лет (εNd(Т) от –3.8 до –6.7, TNd(DM-2st) = 1.2–1.4 млрд лет) форми-
ровались за счет неопротерозойских ортогнейсов с ювенильными мантийными метками циркона
(εHf(i) от +11 до +13, δ18O ~ 5.8) и отличаются от монцонитоидов ранней фазы систематическим присут-
ствием унаследованных неопротерозойских (660–600 млн лет) доменов в ядрах кристаллов циркона.
Мигматизированные неопротерозойские ортогнейсы слагают центральную часть купола, на бортах ко-
торого обнажаются девонские парагнейсы. Внедрение монцонитоидных магм происходило на ранних
стадиях становления Велиткенайского купола, в условиях конкурирующих процессов фракционной
кристаллизации и ассимиляции, на фоне деформационного стресса и мигматизации. Лейкогранитная
поздняя фаза внедрялась после консолидации купола в условиях тектонического покоя. Формирование
Велиткенайского монцонит-мигматитового купола происходило на посторогенной стадии, в геодина-
мических условиях постколлизионного растяжения и региональных правосторонних сдвиговых дефор-
маций. Обобщение U-Pb изотопно-геохронологических данных позволяет выделить семь эпизодов гра-
нитоидного магматизма, из которых три главных по объему (аптская Билибинская, альбская Чаунская
и турон-коньякская Охотско-Чукотская субпровинции гранитоидного магматизма) отражают макси-
мальные темпы роста и модификации коры на Чукотке. Реконструируются также магматические собы-
тия неопротерозойского, девонского, пермо-триасового, позднеюрского и валанжин-готеривского воз-
раста, которые представлены фрагментарно.

Ключевые слова: континентальная кора, гранитоидный магматизм, изотопная геохимия, циркон,
U-Pb датирование, изотопный состав Hf и O, SIMS-метод, террейн Арктическая Аляска–Чукотка,
Арктика
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ВВЕДЕНИЕ

Вопросы реконструкции процессов корообра-
зования, механизмов транспорта коровых рас-

плавов к поверхности, а также оценка временных
рамок становления гигантских по объему грани-
тоидных плутонов в верхней коре являются фун-
даментальными и до сих пор привлекающими
внимание многих петрологов. Особый интерес
представляет исследование плутонов, где в обнаже-
ниях вскрыты мигматиты. Такие геологические

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна
doi: 10.31857/S0869590322030025 для авторизованных поль-
зователей.
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комплексы отражают суммарную серию процессов
от парциального плавления протолитов до дефор-
маций в средне- и верхнекоровых условиях, позво-
ляют оценить общую длительность и способы фор-
мирования сложно построенных гранито-мета-
морфических структур (куполов), исследовать
палингенез (Sederholm, 1923; Коржинский, 1952;
Sawer, 1996; Brown et al., 1995). Генетическая эво-
люция магмы начинается, когда ее протолит пре-
терпевает частичное плавление, и заканчивается,
когда все ее продукты полностью кристаллизуют-
ся. Мигматиты – породы, которые были частич-
но расплавлены, тогда как гранитные интрузии
отражают структуры, сформированные в процес-
се кристаллизации магмы (Vigneresse et al., 1996).
Несмотря на задокументированные переходы не-
которых мигматитов в граниты (Solar, Brown,
2001; Milord et al., 2001), механизмы, с помощью
которых анатектические магмы, образовавшиеся
в более глубокой коре, эволюционировали до гра-
нитных магм, локализованных в верхней коре, до
сих пор слабо изучены.

Частичное плавление земной коры может при-
водить к появлению гранитных тел, размеры кото-
рых варьируют от сантиметровых лейкосом у миг-
матитов до крупных интрузивных плутонов, пред-
ставляющих собой площадь в несколько тысяч км2.
Анатексис может проявляться множеством раз-
личных способов, которые в значительной степе-
ни зависят от исходного состава, условий давления
и температуры флюида во время высокотемпера-
турного метаморфизма (например, Stevens, Cle-
mens, 1993; Clemens, Droop, 1998). Таким образом,
области мигматизации представляют собой пер-
спективные объекты для изучения связи между
метаморфизмом высокой степени, процессом ча-
стичного плавления и происхождением разнооб-
разных гранитных тел (например, Brown, 2001).

Большая часть отечественных работ в этом на-
правлении посвящена исследованию архейских
сильно метаморфизованных комплексов (напри-
мер, Судовиков, 1955; Мигматизация …, 1985; Бал-
тыбаев, 2012), где реконструкция эволюции грани-
тоидных расплавов в силу их наложенных преобра-
зований осложнена. Более перспективным может
быть исследование относительно молодых и слабо
измененных комплексов (например, Yakumchuk
et al., 2015; Brown et al., 2016).

В арктической части России похожий объект
известен на арктическом побережье Чукотки,
около мыса Биллингса (в 100 км к востоку от пос.
Певек) и именуется Велиткенайским массивом
(Милов, Иванов, 1965). Этот массив является уни-
кальным примером масштабного проявления ме-
ловых мигматитов в тесной ассоциации с интру-
зивными кислыми и средними субщелочными
породами. Структурно район относится к Кууль-
скому поднятию (рис. 1) в кристаллическом бло-

ке или литостратиграфическом террейне Аркти-
ческая Аляска–Чукотка (AAЧ) (Churkin et al.,
1985; Miller et al., 2010). Этот континентальный кри-
сталлический фрагмент расположен между Северо-
Азиатским (Сибирским) и Северо-Американским
кратонами, разделяет современные Тихий и Аркти-
ческий океаны, географически включает россий-
ско-аляскинскую континентальную окраину (п-ов
Сьюард, хр. Брукса и Северный склон на Аляске,
о-ва Де-Лонга, большую часть Чукотки от пос.
Билибино до пос. Провидения, о. Врангеля) и
прилегающие шельфы арктических морей (Чу-
котский бордерленд). U-Pb датирование цирко-
нов (Akinin et al., 2011, 2015; Amato et al., 2009,
2014; Luchitskaya et al., 2017) указывает на мезо- и
неопротерозойский возраст протолита фунда-
мента ААЧ, который перекрывается палеозой-
скими и мезозойскими осадками. Анализ узоров
на гистограммах возрастных популяций детритовых
цирконов в триассовых и палеозойских осадках
указывают на то, что ААЧ, скорее всего, являлся в
палеозое частью Балтики и не имеет никакого отно-
шения к Лаврентии (Amato et al., 2009; Miller et al.,
2011). Слабо исследованная история формирова-
ния этого террейна имеет важное значение для
фундаментального вопроса реконструкции кон-
фигурации и распада суперконтинента Родиния,
палеогеографических связей между крупными
палеоконтинентальными массами, такими как
Лаврентия, Балтика и Сибирь.

Предполагается, что в поздней юре–раннем
мелу ААЧ был аккретирован к Колымо-Омолон-
скому супертеррейну и Аляске, в качестве сутур-
ных зон выделяют офиолитовый пояс Ангаючам
на Аляске и Южно-Анюйскую зону на Чукотке
(Парфенов, 1984; Nokleberg et al., 1998; Соколов и
др., 2001). Последующие процессы растяжения,
магматизма и деформации в мелу существенно
модифицируют раннюю архитектуру ААЧ. Таким
образом, исследование меловых тектоно-магма-
тических событий в ААЧ может быть использова-
но в целях реконструкции эволюции раскрытия
Амеразийского бассейна и формирования ги-
гантской магматической провинции Арктики
(HALIP), сформировавшейся около 124 млн лет
назад (Corfu et al., 2013).

В настоящей статье мы представляем петролого-
геохимическую характеристику горных пород,
слагающих Велиткенайский гранит-мигматито-
вый массив, включая первые сведения об изотоп-
ном составе (Sr, Nd, Pb) и распределении примес-
ных элементов в породах. Новый блок информации
в статье представляет изотопно-геохимическое ис-
следование цирконов, выполненное локальными
методами SIMS и LA-ICP-MS, которые позволили
в одних и тех же точках кристаллов получить
U-Pb возраст, изучить изотопный состав гафния
и кислорода, распределение примесных элемен-
тов. Акцент был сделан на исследовании унасле-
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дованных ядер кристаллов циркона, как источни-
ков принципиальной информации о составе и
возрасте протолита магм. Полученные данные
позволили надежно обосновать альбский возраст
формирования гранит-мигматитового комплекса
в целом, разделить интервалы кристаллизации
двух интрузивных фаз массива, выявить неопро-
терозойский возраст протолита, предметно обсу-
дить возможные механизмы фракционирования
магм, а также место и время формирования мигма-
титов и сопутствующих деформаций в приложе-
нии к тектоно-магматической эволюции кристал-
лического блока Арктическая Аляска–Чукотка. В
этом блоке выделено семь эпизодов гранитоид-

ного магматизма, отражающих рост и эволюцию
континентальной коры.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
Структурные наблюдения и отбор образцов

горных пород были выполнены в процессе поле-
вых работ 2011 г. на трех участках Велиткенайско-
го массива: на правобережье р. Кувет (в бассейнах
ручьев Прямой и Верховый, юго-восточная часть
Велиткенайского массива, рис. 2), в бассейне
верхнего течения р. Сквозной, на береговых об-
нажениях мыса Энмыттагын (арктическое побе-
режье Чукотки, северная часть Велиткенайского

Рис. 1. Cхема тектонического районирования Чукотки. 
1 – выступы и гранито-гнейсовые купола с протерозойским протолитом (верхняя амфиболитовая фация метаморфиз-
ма); 2 – палеозойские отложения (зеленосланцевая и нижняя амфиболитовая фации); 3 – триасовые турбидиты и оси
антиклиналей и синклиналей в них; 4 – позднеюрско-раннемеловые впадины с осадочным выполнением; 5 – фрагмен-
ты позднеюрско-раннемеловых вулканических дуг; 6 – аккреционные комплексы Корякско-Камчатской области; 7 –
окраинно-континентальный Охотско-Чукотский вулканогенный пояс (ОЧВП); 8 – раннемеловые интрузии гранитои-
дов Чаунской (а) и Билибинской (б) субпровинций и позднемеловые гранитоиды ОЧВП (серым), (в) – пермо-триасовые
габбро-диабазы, (г) – выходы ультраосновных пород; 9 – границы крупных тектонических единиц: ЧУ – кристалличе-
ский блок Чукотка, K-M – Колючинско-Мечигментская рифтовая зона; ЮАЗ – Южно-Анюйская сутурная зона,
ОЛ – Олойская зона, ЯР – Яракваамский океанический террейн, КО – Корякско-Камчатская аккреционная область.
Карта Велиткенайского монцонит-гранит-мигматитового массива (рис. 2) показана квадратом. Цифрами показаны
U-Pb датировки по циркону из раннемеловых гранитоидных массивов Чукотки: [1] – (Akinin et al., 1997), [2] – (Тихоми-
ров и др., 2011), [3] – (Miller et al., 2009), [4] – (Tikhomirov et al., 2008), [5] – (Pease et al., 2018), [6] – http://geochron-atlas.
vsegei.ru/, [7] – (Лучицкая и др., 2019); отсутствие цифр в квадратных скобках – данные настоящей работы.
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массива). Для петрографического анализа пород
в шлифах были отобраны 315 образцов, из них в
84 образцах измерено содержание главных и при-
месных элементов, в 17 образцах исследован изо-
топный состав Rb-Sr, Sm-Nd, U-Pb систем. В 25
образцах гранитоидов, монцонитоидов, мигма-
титов и парагнейсов были датированы цирконы
U-Pb (SHRIMP-RG) методом (в 8 из них в цирко-
нах изучены изотопные Lu-Hf и 18O/16O системы,
а также примесные элементы c помощью SIMS и
LA-ICP-MS методов).

Рентгенофлюоресцентный анализ горных по-
род на главные и примесные элементы выполнен

в СВКНИИ ДВО РАН (г. Магадан) на спектро-
метрах SRM-25 и VRA-30 с использованием ру-
тинного анализа, при этом погрешности опреде-
ления стандартов по главным элементам не пре-
вышали 0.4% для SiO2 и 0.2% для остальных
оксидов, для примесных элементов (Rb, Sr, Zr)
погрешность не превышала 5–6%. ICP-MS ана-
лиз пород на примесные элементы выполнен в
Центре коллективного пользования ИТиГ ДВО
РАН (г. Хабаровск), повторяющиеся измерения
стандартов BHVO-1, AGV-1 и BIR-1 показали по-
грешности не более 5–10%.

Рис. 2. Геологическая карта юго-восточной части Велиткенайского массива. 1 – девонские биотит-полевошпат-квар-
цевые кристаллические сланцы, парагнейсы (метаморфизованы в зеленосланцевой и нижней амфиболитовой фа-
ции); 2 – каменноугольные кристаллические сланцы; 3 – верхнепермские-триасовые осадочные породы; 4 – верхне-
меловые вулканические породы Охотско-Чукотского вулканогенного пояса; 5 – силлы пермско-триасовых габбро-
диабазов; 6 – зона развития иньекций монцонитоидов ранней фазы Велиткенайского массива; 7 – граниты и лейко-
граниты поздней фазы Велиткенайского массива; 8 – неразделенные неопротерозойские мигматизированные орто-
гнейсы и прорывающие их маломощные штоки лейкогранитов поздней фазы (голубая пунктирная линия – зона на-
двига с будинами гарцбургитов и симплектитовых гранат-анортозитовых габбро-амфиболитов; 9 – разрывные нару-
шения; 10 – элементы залегания слоев (а), сланцеватости и линейности метаморфических минералов (б); 11 – находки
фауны. Звездами  отмечены места отбора проб и их номера.
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Rb-Sr, Sm-Nd и U-Pb изотопные анализы в вало-
вом составе пород и монофракции калиевого поле-
вого шпата проведены в ИГГД РАН (г. Санкт-Пе-
тербург) на 8-коллекторном масс-спектрометре
Triton TI в статическом режиме по стандартным
методикам. Концентрации элементов определены
с точностью ±0.5 отн. %. Погрешности значений
(2σ) для 87Rb/86Sr и 147Sm/144Nd не превышают
0.5 отн. %, для 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd соответ-
ственно 0.050 и 0.005 отн. %. Для U и Pb уровень
холостого опыта составляет 0.005 нг и 0.1 нг соот-
ветственно. Воспроизводимость содержаний Pb и
U на основании анализов международного стан-
дарта BCR-1 составляет 1 и 0.5% соответственно.
Вариации главных и примесных элементов, а так-
же изотопных отношений изверженных пород в
координатах времени представляют один из путей
предметного обсуждения петрогенезиса, таких как
вклад мантийных компонентов, природа взаимо-
действия коры и мантии и в итоге реконструкция
эволюции глубоких частей земной коры.

Особый акцент в исследованиях был направ-
лен на изучение циркона, исключительно устой-
чивого акцессорного минерала, который несет в
себе информацию о длительной истории форми-
рования и эволюции магматической системы.
Как показывают современные исследования цир-
кона локальными методами, он часто бывает изо-
топно неоднородным, демонстрируя значительно
более сложную историю, чем это представлялось
ранее (пионерные исследования навесок цирко-
на с помощью ТИМС). Циркон, кроме собствен-
но магматического, может быть ксенокристовым
или унаследованным перитектическим, отража-
ющим возраст источника, из которого выплавля-
лась магма, а также может быть доинтрузивным
или интрателлурическим (antecrystic), отражаю-
щим интервал времени глубинной кристаллиза-
ции исходной магматической системы до момен-
та начала сегрегации, подъема и кристаллизации
интрузий в верхнекоровых камерах (Charlier et al.,
2006). Таким образом, циркон, кроме рекон-
струкции собственно магматической истории,
может быть использован как микроксенолит, за-
писывающий раннюю доинтрузивную историю
пород, позволяет в итоге реконструировать эво-
люцию роста и модификации земной коры (на-
пример, Charlier et al., 2006; Bryan et al., 2007).

Цирконы для U-Pb датирования и Lu-Hf-O
изотопного исследования были выделены с ис-
пользованием стандартной техники дробления,
разделения в тяжелых жидкостях и электромагнит-
ной сепарации. Перед анализом были получены
изображения кристаллов в катодолюминесцентном
излучении и обратно-рассеянных электронах на
сканирующем электронном микроскопе JEOL JSM
5600, что позволило выявить характер зональности
и внутреннюю структуру до- и синмагматических

доменов в кристаллах циркона, наметить точки
анализа без дефектов и микровключений. Изо-
топный анализ цирконов исследован преимуще-
ственно в одних и тех же участках кристаллов в
следующей последовательности: U-Pb датирова-
ние (SHRIMP-RG) – изотопный состав кислорода
(SIMS) – Lu-Hf изотопный состав (LA-ICP-MS).

U-Pb изотопные измерения in situ были проведе-
ны на SHRIMP-RG (чувствительный высокоразре-
шающий ионный микрозонд обратной геометрии)
в микроаналитическом центре Стэнфордского уни-
верситета (Williams, 1998). Детали аналитических
измерений можно найти в (Акинин, Миллер, 2011).
Для определения U-Pb возраста цирконов исполь-
зовали стандарт R33 (кварцевый диорит комплек-
са Брэйнтри, Вермонт: Braintree complex, Ver-
mont; Black et al., 2004) с принятым возрастом 419
млн лет, который анализировали систематически
в течение аналитической сессии, а также стандарт
TEMORA2. Концентрации урана и тория калиб-
рованы по стандарту CZ3 (550 ppm U), а Pb/U от-
ношение в образце калиброваны с использовани-
ем эмпирического квадратического соотношения
между 206Pb+/U+ и UO+/U+ и нормализованного к
206Pb/U в стандарте. Обработку результатов изме-
рений осуществляли с помощью программ Squid
и Isoplot (Ludwig, 2003). Традиционно для моло-
дых цирконов опирались только на 206Pb/238U
возраст. Полученные 206Pb/238U возрасты скор-
ректированы на 207Pb (Williams, 1998), допуская,
что небольшая дискордантность цирконов явля-
ется следствием простого смешения обыкновен-
ного и радиогенного Pb. Воспроизводимость
SHRIMP-RG анализа для изотопного отношения
238U/206Pb в стандарте составляет порядка 1–2%,
что эквивалентно расхождению фанерозойских
дат на 1–3 млн лет и меньше. В кристаллах цирко-
на практически в тех же точках, где производи-
лось U-Pb датирование, в отдельной сессии (ток
первичных ионов кислорода 1–2 нA, напряжение
10 кВ, диаметр микрозонда ~15–17 мкм) был из-
мерен широкий круг примесных элементов (всего
37 масс от 7Li до 254UO2), используя хорошо охарак-
теризованный гомогенный стандарт MAD-green
(4196 ppm U) (Barth, Wooden, 2010). Все измерения
были выполнены при разрешении масс M/DM =
= 10500–11000 (10% высоты пика), что позволяет
исключить интерференцию молекулярных частиц,
особенно для 45Sc, 48Ti и REE. HREE анализирова-
лись в оксидной форме, что позволило избежать
неразрешимых изобарных интерференций для
простых ионов металлов. Погрешность опреде-
ления концентрации Ti оценена в 5%, на основе
повторяющихся измерений стандарта MAD-green
(Coble et al., 2018).

Изотопное отношение 18O/16O в цирконах бы-
ло проанализировано в Университете Лос-Ан-
джелеса (UCLA) c помощью ионного микрозонда
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Cameca 1270 IMS по стандартной процедуре, при-
нятой в лаборатории (Trail et al., 2007). В качестве
первичного использован стандарт циркона R33
(Black et al., 2004), в качестве вторичного – 91500
(Wiedenbeck et al., 2004). Данные представлены в
виде δ18O (VSMOW) – отношения 18O/16O (±2 σ)
относительно среднего состава морской воды
(Valley, 2003). В нашей аналитической сессии
среднее значение δ18O для 42 валидных измере-
ний стандарта R33 составило +6.0 ± 0.2‰. Все
результаты для наших образцов были скорректи-
рованы на величину 1.09, для достижения таблич-
ной средней величины стандарта R33 в +5.57‰
(Black et al., 2004). Среднее значение для вторич-
ного стандарта 91500 в нашей сессии составило
+10.5 ± 0.3‰, что приближается к табличному
+9.86 ± 0.11‰ (Wiedenbeck et al., 2004). Точность
для измеряемых образцов циркона рассчитана
как геометрическое среднее стандартного вос-
произведения и погрешности.

Исследование Lu-Hf изотопной системы в цир-
конах выполнены в Вашингтонском университе-
те с помощью метода LA-MC-ICP-MS (лазер New
Wave 213 nm Nd:YAG, диаметр пучка около 40 мкм).
Измерения и обработка данных проведена в со-
ответствии с принятым протоколом лаборато-
рии (Fisher et al., 2014). В качестве первичного
стандарта использован стандарт циркона “Mud-
tank” (176Hf/177Hf = 0.282507), в качестве вторич-
ных – R33 и 91500. Изотопное отношение
176Hf/177Hfinitial, а также εHf(i) рассчитано с исполь-
зованием измеренного U-Pb возраста и констан-
ты λ = 1.867 × 10–11/лет–1, современные отноше-
ния 176Lu/ 177HfCHUR = 0.0336 и 176Hf/177HfCHUR =
= 0.282785. Для измеренного отношения 176Hf/177Hf
был использован коэффициент коррекции
1.00011248. Среднее значение εHf(i) в нашей ана-
литической сессии для стандарта R33 составило
+7.1 ± 0.9, для стандарта 91500 составило +6.3 ±
± 1.3 (при табличном +8.0 ± 0.7 и +6.9 ± 0.4 соот-
ветственно (Fisher et al., 2014)).

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ

Исследуемая территория относится к наибо-
лее приподнятой северо-восточной части Чаун-
ской складчатой зоны, в пределах которой выде-
ляется крупное Куульское поднятие, протягива-
ющееся с запада на восток от мыса Кибер до мыса
Шмидта (рис. 1). Центральная часть поднятия
сложена нижне-среднедевонскими терригенными
отложениями лонговской, верхнедевонской пегты-
мельской свит (известковистые и аркозовые песча-
ники, углисто-кремнистые сланцы, алевролиты с
линзами известняков) и нижнекаменноугольны-
ми известняками, конгломератами, гравелитами
и песчаниками юнонской свиты (Желтовский,
1980). Возраст палеозойских отложений обосновы-

вается плохо сохранившимися и редкими находка-
ми фауны в линзах известняков. Метаморфизован-
ные в амфиболитовой и зеленосланцевой фациях
отложения свит смяты в крупные (ширина 1–5 км)
линейные складки северо-восточного простира-
ния, осложненные на крыльях изоклинально-че-
шуйчатой складчатостью. Суммарная мощность
верхнепалеозойских отложений в Куульском под-
нятии оценивается в 4.2 км (Желтовский, 1980). В
краевых частях поднятия верхнепалеозойские от-
ложения трансгрессивно перекрываются пермско-
нижнетриасовыми углисто-глинистыми сланцами,
алевролитами и известковистыми песчаниками
гысмыткунской свиты и песчаниками с прослоя-
ми гравелитов, конгломератов геунтовской свиты
раннего триаса (рис. 2).

В центральной части Куульского поднятия
гранитоиды двухфазного Велиткенайского гра-
нит-мигматитового массива прорывают и мета-
морфизуют верхнепалеозойские отложения на
площади около 1450 км2 (Милов, 1975). На Чукот-
ке такие поднятия c крупными гранитными мас-
сивами в их центральных частях рассматриваются
как меловые гранитно-метаморфические валы и
купола (Гельман, 1996; Akinin et al., 1997).

Первые сведения о Велиткенайском массиве
появились в 1934–1935 гг. в работах В.Г. Дитмара,
планомерное изучение началось с геологосъе-
мочных и геолого-поисковых работ масштаба
1 : 50000 и крупнее, проводимых в период с 1942 г.
по 1977 г. М.Н. Злобиным, И.М. Романовым,
М.Е. Городинским, А.М. Дискиным, В.П. Полэ и
Г.И. Левиным, Н.М. Саморуковым. В 1962 г.
А.П. Миловым и В.С. Ивановым был подробно
охарактеризован петрографический состав и внут-
реннее строение массива (Милов, Иванов, 1965).
По результатам этих работ, с одной стороны, Ве-
литкенайский массив представлял собой двух-
фазную пластообразную интрузию, на крыльях
которой развиты мигматиты, с другой – в массиве
выявлены черты сходства с типичными гнейсо-
выми куполами, а именно: антиклинальное стро-
ение, слоистый характер с переслаиванием мета-
морфических и изверженных пород, обилие миг-
матитов, редко содержащих небольшие линзы и
блоки ультраосновных пород (по результатам
геологического картирования Н.М. Саморукова в
1977 г.). По представлениям И.В. Тибилова Ве-
литкенайский массив является автохтонным об-
разованием, сформировавшимся по зонам смя-
тия и рассланцевания в процессе гранитизации
изначально литологически неоднородных оса-
дочных толщ (Тибилов, 2005).

Представления о возрасте пород Велиткенай-
ского массива до недавнего времени основывались
на геологических данных и геохронологических да-
тировках K-Ar методом по валу. В базе данных
ГЕОХРОН (Акинин, Котляр, 1996) для этого объ-
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екта имеется 17 K-Ar датировок из коллекций
С.Ф. Лугова, М.Е. Городинского, А.П. Милова,
В.Г. Романчука (1961–1962 гг.) с возрастным ин-
тервалом от 98 до 55 млн лет. Первые U-Pb опре-
деления возраста циркона SHRIMP-методом по-
казали значения от 105 до 100 млн лет (Ползунен-
ков и др., 2011; Тихомиров и др., 2011).

Наши полевые наблюдения показали, что в ядре
Велиткенайского гранит-мигматитового массива
наблюдается сложная композиция мигматитов и
магматических инъекций: маломощные силлооб-
разные и дайкообразные тела гранитоидов, монцо-
нитов и мигматитов насыщены шлирами и анкла-
вами (реликтовыми пластинами/блоками) вмеща-
ющих кристаллических сланцев и ортогнейсов и
формируют структуру типа сложного “слоистого
пирога” на общей площади около 1450 км2 (рис. 2,
3). Во многих случаях наблюдения указывают на
мигматизированную структуру большей цен-
тральной части массива, с признаками магмати-
ческого и постмагматического замещения вме-
щающих пород in situ с сохранением исходной
слоистой структуры рамы (рис. 3а).

В целом Велиткенайский массив в его юго-во-
сточной части представляет собой структурный
блок, круто наклоненный на юго-запад. В его се-
веро-восточной эндоконтактовой части вскрыты
наиболее глубинные горизонты гранит-мигмати-
тового комплекса. Среди мигматитов мы выдели-
ли три основных типа – метатектиты (послойные
мигматиты), агматиты (глыбовые мигматиты) и
диатектиты (теневые мигматиты) (рис. 4д, 4е).
Диатектиты традиционно относятся к индикато-
рам наиболее глубинных условий формирования
(Mehnert, 1968), их выходы приурочены к северо-
восточной части массива, где в поле их развития
установлена зона надвига с будинами гарцбурги-
тов и симплектитовых гранат-анортитовых габб-
ро (рис. 2). Метатектиты и менее развитые агма-
титы, напротив, локализованы в юго-западной
части массива, где пространственно связаны с ги-
гантопорфировыми роговообманково-биотито-
выми кварцевыми диоритами, сиенитами и мон-
цонитоидами ранней фазы становления массива.
Вдоль юго-западного экзоконтака Велиткенайско-
го массива вмещающие парагнейсы, относимые к
карбону и девону, круто падают на юго-запад, ли-
нейность метаморфических минералов в них субго-
ризонтальна, вытягиваясь вдоль простирания гра-
нитного плутона, что указывает на правосторон-
нюю сдвиговую кинематику (Miller et al., 2018). На
северо-восточном фланге комплекса обнажаются
более молодые (80–90 млн лет) вулканические по-
роды Охотско-Чукотского вулканического пояса,
которые опущены относительно гранитоидов по
системе сбросов, т.е. залегают гипсометрически ни-
же. Это свидетельствует о возможном СВ-ЮЗ рас-
тяжении, следующим за формированием ОЧВП,
уже в кампане–маастрихте.

В трех коренных обнажениях в верховьях ру-
чьев Верховый, Белый и Пыркэчгойгын задоку-
ментированы соотношения главных интрузив-
ных фаз Велиткенайского массива и их соотно-
шения с палеозойскими парагнейсами. Среди
магматических пород различаются две главные
фазы: 1) ранняя представленна многочисленными
маломощными жилообразными и силлобразными
иньекциями крупно- и гигантопорфировых рого-
вообманково-биотитовых монцонитов, кварцевых
монцонитов, деформированных в разной степени с
образованием гнейсовидных разностей (рис. 4а),
и обнажается, главным образом, в южной части
массива; 2) более поздняя, образующая штокооб-
разные тела и дайки недеформированных мелко-
и среднезернистых биотитовых лейкогранитов,
которые тяготеют к центральной части Велитке-
найского массива (рис. 4б). Редко попадаются
высокоглиноземистые гранат-мусковитовые лей-
кограниты. Породы ранней фазы характеризуют-
ся порфировидными, монцонитовыми, грано- и
лепидобластовыми структурами (рис. 4а, 4б), не-
постоянством минеральных соотношений квар-
ца, калиевого полевого шпата и плагиоклаза, по-
вышенным содержанием сфена до 1.5%, наличием
флюорита. Плагиоклазы по большей части одно-
родны и относятся к андезину An31–39. Калиевые
полевые шпаты представлены ортоклазом (Ab =
= 6–12%), который формирует крупные (от 1 до
10 см) порфировидные выделения, деформирован-
ные и насыщенные многочисленными включения-
ми минералов матрикса – амфибола, биотита, пла-
гиоклаза, кварца (рис. 5а). Такие особенности
указывают на порфиробластическую природу ор-
токлаза, позволяют предполагать, что он кристал-
лизовался на субсолидусной стадии в условиях
стресса. Амфиболы относятся к обыкновенным
роговым обманкам. Биотиты из гранитоидов ран-
ней фазы относятся к магнийсодержащим сиде-
рофиллитам и железосодержащим флогопитам
гранитоидов I-типа известково-щелочной серии.
Для гранитоидов поздней фазы характерны равно-
мернозернистые структуры и постоянство мине-
ральных соотношений кварца, калиевого полевого
шпата и плагиоклаза (рис. 5б). Биотитовые граниты
в незначительных количествах содержат гранат и
ортит, а для гранат-мусковитовых лейкогранитов
характерно наличие мусковита, граната и турмали-
на. В мигматитах и мигматизированных ортогнейсах
хорошо проявлена директивная структура (рис. 5в).

РЕЗУЛЬТАТЫ МИНЕРАЛЬНОЙ 
ТЕРМОБАРОМЕТРИИ

Оценки давления и температуры минеральных
равновесий проводились по амфибол-плагиокла-
зовому термобарометру (Anderson, Smith, 1995;
Blundy, Holland, 1990), а также термометру “Ti-в
цирконе” (Ferry, Watson, 2007). И чермакитовая,
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Рис. 3. Взаимоотношения и характер внедрения гранитоидов и монцонитов Велиткенайского массива. 
(а) – 20-ти метровый останец (координаты: 69.27306 с.ш., 176.82639 в.д.) крупнопорфировых амфибол-биотитовых
монцонитов ранней фазы (пятнистый фон с субгоризонтальной слоистостью, обр. 6001), рассекаемый мелкозерни-
стыми биотитовыми гранитами поздней фазы (светлый фон, обр. 6000); (б) – 5-ти метровый коренной выход иньек-
ционных мигматитов (координаты: 69.22455 с.ш., 177.13647 в.д.), представленных кристаллическими сланцами дево-
на, смятыми в изоклинальные складки (темный фон), пронизанных мелкозернистыми биотитовыми гранитами
поздней фазы (светлый фон, обр. 3600).

(б)

(а)
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и эденитовая схемы замещения широко проявле-
ны в амфиболах монцонитоидов Велиткенайско-
го массива, качественно указывая на изменения
давления и температуры при кристаллизации
магмы. Детальное изложение ограничений амфи-
бол-плагиоклазовых версий термобарометров дано
в работе (Ползуненков, 2018). Кристаллизация
монцонитов ранней фазы на основе этого парагене-
зиса протекала при температурах 823–684 ±12°С, и,
главным образом, в условиях мезоабиссальной фа-
ции глубинности при давлениях от 2.2 до 4.2 кбар
(Ползуненков, 2018).

В цирконах из трех образцов монцонитоидов
ранней фазы (обр. 3500, 4600gm, 4600Kfs) и трех
образцов лейкогранитов поздней фазы (обр. 4504,
6000, 3300) были измерены концентрации примес-
ных элементов на ионном зонде SHRIMP-RG. В 55
исследованных кристаллах циркона для монцо-
нитов ранней фазы концентрация титана варьи-
рует от 30 до 4 ppm, а расчетная температура кри-
сталлизации по геотермометру (Ferry, Watson,
2007) варьирует от 850 до 700°С (медианы для трех
образцов – 830, 780, 750°С). Для лейкогранитов
поздней фазы, напротив, концентрация Ti в цир-
коне существенно меньше (от 8 до 3 ppm), соот-

Рис. 4. Текстурные разности гранитоидов и мигматитов Велиткенайского комплекса. 
(а, б) – крупнопорфировые амфибол-биотитовые монцонитоиды ранней фазы; (в, г) – мелкозернистые биотитовые
граниты поздней фазы (светлое) рассекают и включают в себя ксенолиты крупнопорфировых амфибол-биотитовых
монцонитоидов ранней фазы (темное); (д, е) – метатектиты (птигматиты, обр. 5600 – неосома, обр. 5601 – палеосома)
и диатектиты (обр. 4719), см. рис. 2, табл. 1.

(a) (б)

(в) (г)

(д) (е)
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Рис. 5. Представительные микрофотографии шлифов горных пород Велиткенайского массива. 
(а) – деформированный порфировидный монцонитоид ранней фазы, обр. 11А; (б) – биотитовый лейкогранит поздней
фазы, обр. 4504; (в) – гнейсоватая директивная структура в неосоме мигматита, обр. 4900.

0.5 мм 0.5 мм 0.5 мм

(a) (б) (в)

ветственно, расчетные температуры кристаллиза-
ции составили от 760 до 670°С. Активность крем-
ния в расплаве (αSiO2) была принята за единицу,
учитывая присутствие кварца в парагенезисе, а
активность титана (αTiO2) была принята за 0.7,
учитывая отсутствие рутила. Таким образом, судя
по термометрии Ti в цирконе, температура кри-
сталлизации расплава монцонитоидов ранней
фазы была определенно выше, чем расплава гра-
нитов поздней фазы. Что может объяснять со-
хранность унаследованных древних ядер в цирко-
нах последних (см. ниже).

Геохимия

Горные породы Велиткенайского массива харак-
теризуются широкими вариациями главных и при-
месных элементов. По содержанию SiO2 амфибол-
биотитовые монцонитоиды (53.2–66.4 мас. %) за-
метно отличаются от биотитовых (73.2–79.1 мас. %)
и гранат-мусковитовых гранитоидов (74.5–
75.6 мас. %) (рис. 6). По соотношению SiO2 и K2O
большая часть амфибол-биотитовых монцонито-
идов и гранодиоритов ранней фазы относятся к
шошонитовой серии, остальные к высококалие-
вой известково-щелочной серии (рис. 7, табл. 1).
Гранат-мусковитовые гранитоиды отвечают вы-
сококалиевой известково-щелочной серии.

На диаграммах Б.Р. Фроста с соавторами (Frost
et al., 2001) практически все амфибол-биотитовые
монцонитоиды относятся к магнезиальным (Fe# =
= FeOt/(FeOt + MgO) = 0.53–0.79), преимуществен-
но щелочным, щелочно-известковым и металюми-
ниевым образованиям (индекс глиноземистости
ASI < 1.0) (рис. 7). Для части образцов (с повышен-
ным количеством порфировых вкрапленников) ин-
декс глиноземистости ASI > 1.0 (пералюминиевые),
но не превышает значения в 1.1. Биотитовые-грани-
тоиды преимущественно относятся к магнезиаль-
ным (Fe# = 0.60–0.91), щелочным, щелочно-извест-

ковым, пералюминиевым образованиям (индекс
глиноземистости ASI > 1.0, рис. 7). Гранат-муско-
витовые гранитоиды характеризуются как желе-
зистые, щелочно-известковые и пералюминие-
вые образования.

Вариации главных элементов в зависимости от
содержания SiO2 (диаграммы Харкера, рис. 6) де-
монстрируют более или менее хорошо выражен-
ные тренды с обратной зависимостью, обычные
для гранитоидов известково-щелочных серий и
отражающие изменяющиеся пропорции фракци-
онирующих породообразующих минералов и раз-
ную долю ассимиляции боковых пород (процесс
AFC). Cодержания большинства главных элемен-
тов, а также Rb, Sr и Sc согласуются, главным об-
разом, с фракционированием полевых шпатов,
магнетита и амфибола (рис. 6). Для мигматитов
характерны широкие вариации состава, однако
примечательным является намечаемое сходство в
основном с составами лейкогранитов поздней
фазы, что предполагает их генетическую связь.
Вариации примесных элементов в целом не такие
ясные, из наиболее примечательных можно отме-
тить относительно широкие вариации Rb в био-
титовых лейкогранитах поздней фазы (рис. 6).

Широкие вариации содержания главных эле-
ментов находят свое отражение и в поведении
примесных некогерентных элементов. Большин-
ство монцонитоидов ранней фазы отличаются са-
мыми высокими суммарными концентрациями
примесных элементов в целом и Th и REE, в част-
ности обогащены LREE, в них наблюдается четко
выраженные отрицательные аномалии Nb, Ta, Eu
и Hf (REEсум. = 285–790 ppm; (La/Lu)N = 9.7–46.72;
(La/Sm)N = 3.29–6.57; (Gd/Lu)N = 2.17–5.45;
Eu/Eu* = 0.35–0.63; рис. 8, 9). В них также отме-
чаются повышенные концентрации Сo, Ni, Cr, V
в сравнении с лейкогранитами поздней фазы.
Биотитовые лейкограниты поздней фазы, напро-
тив, характеризуются более низкими суммарны-
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Рис. 6. Вариации главных и примесных элементов относительно SiO2 в горных породах Велиткенайского массива. 
1 – монцонитоиды ранней фазы, 2 – граниты и лейкограниты поздней фазы, 3 – высокоглиноземистые гранат-муско-
витовые лейкограниты поздней фазы, 4 – мигматиты, 5 – вмещающие девонские кристаллические сланцы, парагней-
сы. Оксиды даны в мас. %, Rb, Sr, Sc – в г/т. Стрелками показаны генеральные тренды эволюции остаточного расплава
при фракционировании минералов из монцонитов (Pl – плагиоклаз, Kfs – калиевый полевой шпат, Amf – амфибол,
Bt – биотит, Mag – магнетит, Сpx – клинопироксен). Длина стрелок отражает приблизительный вклад минерала в ко-
эффициент распределения кристалл–расплав.
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ми концентрациями примесных элементов, в них
наблюдаются более широкие вариации элемен-
тов и глубокие негативные аномалии Ta, Hf и Ti
(рис. 9). Для гранат-мусковитовых лейкогранитов,
нормализованных по составу к верхней континен-
тальной коре, на спайдерграммах характерны глу-
бокие минимумы по Ba, Sr, LREE и Ti, высокие
положительные аномалии Сs, Rb, K, Ta (рис. 9).

Мигматиты выделяются в целом сильно диффе-
ренцированным спектром распределения при-
месных некогерентных элементов, с хорошо про-
явленными негативными аномалиями Ta и Hf,
большими вариациями суммарных концентра-
ций HREE (рис. 8, 9). Гранитоиды в остальных
изученных массивах чаунской провинции по ха-
рактеру распределения редкоземельных элемен-
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Рис. 7. Химический состав пород Велиткенайского массива на классификационных и дискриминантных диаграммах
(Streckeisen, LeMaitre, 1979; Shand, 1943; Middlemost, 1985; Peccerillo, Taylor, 1976; Pearce et al., 1984; Batchelor, Bowden,
1985). 
Поля составов чукотских гранитоидов показаны для сравнения: чаунская субпровинция – точечная черная линия (ав-
торские данные), билибинская субпровинция – зеленая пунктирная линия (Лучицкая и др., 2010), гранитоиды
о. Врангеля – серая сплошная линия (Luchitskaya et al., 2017). Цифры на рис. (а): 2 – щелочно-полевошпатовый гра-
нит, 3 – гранит, 4 – гранодиорит, 5 – тоналит, 6 – щелочно-полевошпатовый сиенит, 7 – сиенит, 8 – монцонит, 9 –
(а) монцодиорит/(б) монцогаббро, 10 – (а) диорит/(б)габбро, *кварцевый(ое). Условные обозначения точек см. на рис. 6.
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Таблица 1. Химический состав горных пород Велиткенайского монцонит-гранит-мигматитового массива
Группа 1 1 1 1 1 1 1 2 2 2

Образец EGC11A EGC15 EGC33A 3500 4005 4600A 4600Agm EGC33B 4504 5100

Порода1 МО МО ДИ ГД МО МО МО ГР ГР ГР

SiO2 58.05 62.11 61.19 63.75 53.18 57.79 63.33 70.67 70.51 76.49
TiO2 1.01 0.83 0.81 0.58 1.02 0.62 0.61 0.40 0.26 0.06
Al2O3 16.31 16.15 16.03 15.68 16.99 18.37 17.40 14.64 15.36 12.67
FeOобщ 13.99 4.42 5.51 3.96 7.02 4.67 3.57 1.71 1.85 1.08
MgO 3.69 2.55 3.08 2.12 4.65 2.21 2.07 0.76 0.48 0.13
MnO 0.10 0.06 0.10 0.08 0.11 0.09 0.07 0.02 0.03 0.01
CaO 6.06 3.97 4.97 3.91 6.00 3.21 3.98 1.27 1.68 0.59
Na2O 3.34 3.00 3.72 3.65 2.99 3.60 4.58 2.39 3.77 2.59
K2O 2.42 5.46 2.97 2.73 5.35 6.90 2.49 7.15 5.28 6.09
P2O5 0.31 0.27 0.29 0.23 0.60 0.40 0.24 0.09 0.10 0.01
П.п.п. 0.84 0.50 0.63 2.76 1.00 1.00 1.15 0.50 0.35 0.08
Сумма 99.97 99.99 99.98 99.97 99.98 99.96 99.96 99.96 99.99 100.00
Cr 66 38 48 40 40 10 33 8 — 4
Ni 32 14 20 15 13 10 29 3 — 7
Sc 14 9 17 8 20 10 10 2 — 1
Rb 179 292 233 181 204 322 278 314 — 163
Cs 21.0 21.1 16.6 15.2 6.9 4.3 7.7 8.5 — 2.0
Ba 624 1560 530 695 2979 2486 589 1442 — 779
Sr 480 688 555 480 1403 1231 967 610 — 78
Ta — 2.8 3.5 3.5 1.2 2.0 2.7 2.9 — 0.2
Nb 17 17 19 19 18 19 16 14 14 7
Hf — 1 1 1 2 2 1 2 — 1
Zr 344 298 233 254 298 359 192 322 210 115
Y 40 41 75 40 43 46 41 61 — 7
Pb 32.0 51.1 32.9 36.2 51.3 62.8 38.5 63.2 — 32.7
Th — 53.4 40.9 50.9 24.5 95.5 55.1 157.1 — 17.0
U 5.2 6.5 5.5 10.7 5.2 9.5 4.7 6.9 — 0.7
La 88.8 113.8 94.8 95.0 92.6 287.7 193.6 332.0 — 11.9
Ce 157.7 233.7 196.7 195.4 232.6 507.6 340.0 587.4 — 35.0
Pr — 24.90 21.42 19.69 24.02 56.87 40.48 67.15 — 3.54
Nd 64.6 91.0 80.4 69.2 92.4 191.8 143.6 227.0 — 14.20
Sm — 16.06 16.01 11.40 17.40 28.57 22.88 36.64 — 3.36
Eu — 2.27 1.93 1.42 3.22 4.66 3.14 2.42 — 0.45
Gd — 16.32 17.79 12.30 17.34 26.52 20.00 35.80 — 3.20
Tb — 1.81 2.42 1.45 1.93 2.37 2.10 3.52 — 0.41
Dy — 8.83 13.67 7.62 9.35 10.19 10.56 15.12 — 2.08
Ho — 1.53 2.63 1.39 1.70 1.57 1.79 2.32 — 0.38
Er — 4.45 7.93 4.37 4.68 4.90 5.52 6.45 — 1.06
Tm — 0.58 1.09 0.61 0.61 0.55 0.74 0.71 — 0.14
Yb — 3.76 7.38 4.35 3.83 3.97 5.28 4.60 — 0.88
Lu — 0.50 1.01 0.61 0.54 0.53 0.73 0.55 — 0.13

Расчетные параметры
Щелочность2 В-K И Ш В-K И В-K И Ш Ш В-K И Ш Ш Ш
Глиноземистость3 М М М М М М М П П П
K2O/Na2O 2.42 5.46 2.97 2.73 5.35 6.90 2.49 7.15 5.28 6.09
Сумма REE — 519 465 425 503 1128 790 1322 — 77
Th/U — 8.2 7.4 4.75 4.7 10.0 11.6 22.7 — 24.1
La/Sm — 7.09 5.92 8.34 5.32 10.0 8.46 9.06 — 3.54
La/Yb — 30.3 12.8 21.9 24.2 72.5 36.7 72.1 — 13.6
Nb/Zr 0.05 0.06 0.08 0.07 0.06 0.05 0.08 0.04 0.07 0.06
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Примечание. Группа: 1 – ранняя интрузивная фаза, 2 – поздняя интрузивная фаза массива, 2-Al – высокоглиноземистые
жильные фации, МИ – мигматиты. 1ГР – гранит, ГД – гранодиорит, МО – монцонит, ДИ – диорит, МД – монцодиорит,
МИ – мигматит. 2И – известково-щелочная, В-K И – высоко-калиевая известково-щелочная, Ш – шошонитовая. 3 П –
перглиноземистые, М – метаглиноземистые. Главные элементы в мас. % (XRF), примесные элементы в г/т (ICP-MS); про-
черк – не определялось.

Группа 2 2 2 2-Al 2-Al 2-Al 2 MИ MИ MИ
Образец 5600 6000 EGC36n EGC30 3300 7701 EGC31 EGC35A 4719 5601

Порода1 ГР ГР ГР ГР ГР ГР МД МИ МИ МИ

SiO2 73.44 73.87 75.92 74.33 75.00 74.01 51.48 67.05 69.81 76.73
TiO2 0.10 0.13 0.17 0.11 0.04 0.02 0.90 0.66 0.21 0.17
Al2O3 15.18 14.01 12.68 14.01 14.07 15.12 17.65 14.68 16.37 11.29
FeOобщ 1.13 0.76 1.79 1.15 0.65 0.93 7.38 5.18 1.41 2.68
MgO 0.31 0.47 0.30 0.16 0.09 0.11 3.81 2.09 0.54 0.80
MnO 0.02 0.01 0.03 0.06 0.12 0.15 0.11 0.10 0.02 0.04
CaO 2.25 0.75 1.13 0.63 0.47 0.46 5.70 1.58 1.54 0.95
Na2O 5.70 2.13 3.83 3.72 3.50 4.90 2.49 3.34 4.05 2.80
K2O 1.27 7.25 3.55 4.98 5.70 3.70 6.39 3.91 4.89 3.86
P2O5 0.02 0.07 0.03 0.03 0.00 0.20 1.03 0.07 0.04 0.02
П.п.п. 0.42 0.34 0.29 0.66 0.00 0.00 1.75 0.69 0.97 0.31
Сумма 99.99 99.98 99.96 99.99 100.01 100.00 99.95 99.99 100.01 100.00
Cr 4 5 4 2 6 17 3 60 7 6
Ni 2 2 1 0 1 1 — 20 4 16
Sc 2 1 3 5 6 2 15 16 4 6
Rb 53 387 157 498 454 342 198 284 188 193
Cs 1.3 9.3 4.0 40.5 12.1 65.0 3.4 11.0 5.6 2.0
Ba 140 1109 612 164 103 29 4272 441 474 438
Sr 249 496 74 60 29 13 3027 142 184 109
Ta 0.3 0.4 1.5 7.9 11.9 4.5 0.5 2.4 0.5 0.3
Nb 6 8 9 21 33 11 14 20 3 10
Hf 0 2 0 2 1 1 2 0 0 0
Zr 93 136 157 117 68 34 77 178 10 256
Y 5 9 49 16 64 5 38 7 11 6
Pb 19.6 87.5 19.1 48.7 92.1 21.7 64.0 29.5 26.6 28.7
Th 7.7 64.1 14.6 41.8 12.6 2.4 10.9 12.1 12.3 10.1
U 0.8 3.9 2.2 10.5 32.2 1.9 1.3 3.3 2.3 0.7
La 14.4 53.8 41.3 27.8 7.7 2.02 143.4 25.3 27.9 24.1
Ce 32.0 219.7 94.6 62.2 13.4 4.46 327.0 54.6 49.8 52.4
Pr 3.53 14.19 9.56 6.80 1.46 0.54 40.94 5.98 6.31 5.81
Nd 13.90 48.96 38.03 25.47 6.20 2.08 169.94 23.59 22.83 23.32
Sm 2.84 8.24 8.96 5.96 2.86 0.78 28.40 4.62 4.48 4.66
Eu 0.64 1.84 0.91 0.40 0.18 0.06 5.82 1.01 0.91 0.71
Gd 3.00 7.33 10.87 5.97 5.17 0.86 25.59 4.96 4.18 4.81
Tb 0.34 0.65 1.67 0.79 1.30 0.17 2.27 0.55 0.49 0.51
Dy 1.49 2.95 10.24 4.04 10.03 1.08 9.84 2.32 2.33 2.04
Ho 0.22 0.46 1.95 0.69 2.34 0.17 1.38 0.31 0.39 0.28
Er 0.51 1.37 5.60 2.03 8.54 0.52 4.18 0.38 1.04 0.60
Tm 0.06 0.17 0.72 0.28 1.49 0.09 0.40 0.07 0.12 0.05
Yb 0.42 1.20 4.44 1.97 12.76 0.74 2.65 0.52 0.74 0.39
Lu 0.05 0.18 0.54 0.27 1.86 0.09 0.34 0.07 0.10 0.05

Расчетные параметры
Щелочность2 И Ш В-K И В-K И Ш В-K И Ш В-K И Ш В-K И
Глиноземистость3 П П П П П П М П П П
K2O/Na2O 1.27 7.25 3.55 4.98 5.70 3.70 6.39 3.91 4.89 3.86
Сумма REE 73 361 229 145 75 14 762 124 122 120
Th/U 9.2 16.6 6.6 3.9 0.4 1.31 8.58 3.68 5.30 14.84
La/Sm 5.08 6.53 4.61 4.67 2.71 2.59 5.05 5.47 6.22 5.17
La/Yb 34.11 44.79 9.3 14.13 0.61 2.72 54.21 48.40 37.41 61.62
Nb/Zr 0.06 0.06 0.06 0.18 0.48 0.32 0.18 0.11 0.29 0.04

Таблица 1. Окончание
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тов в целом сходны с велиткенайскими лейкогра-
нитами поздней фазы (рис. 8).

В целом химический состав изученных монцо-
нитоидов и гранитоидов отличает повышенная
калиевость и слабовыраженные негативные Nb–Ta
аномалии на спайдерграммах. На дискриминант-
ных диаграммах Дж. Пирса (Pearce et al., 1984)
точки составов монцонитоидов ранней фазы по-
падают в область постколлизионных гранитои-
дов, а гранитоиды поздней фазы, главным обра-
зом, располагаются в поле синколлизионных гра-
нитоидов. При этом на диаграмме З. Батчелора и
П. Боудена (Batchelor, Bowden, 1985) фигуратив-
ные точки монцонитоидов ранней фазы занима-
ют область постколлизионных и позднеорогенных
гранитоидов, а лейкограниты поздней фазы – по-
сторогенных гранитоидов (рис. 7е). Такие геохи-
мические характеристики позволяют предполагать
их формирование в посторогенной геодинамиче-
ской обстановке, в условиях постколлизионного
растяжения.

Изотопно-геохимические
характеристики источников магм

Магматические породы и мигматиты Велитке-
найского массива характеризуются достаточно
существенными вариациями изотопных отноше-
ний Sr, Nd и Pb (табл. 2, рис. 10). Изотопные от-
ношения (87Sr/86Sr)i, пересчитанные на возраст
108 млн лет (возраст большинства гранитоидных
плутонов Чукотки), в монцонитоидах, гранитах и
мигматитах массива варьируют от 0.713359 до
0.715114 при εNd(i) от –1.8 до –7.9 и в модельных
двустадийных возрастах от 1070 до 1580 млн лет. В
высокоглиноземистых мусковит-гранат-турма-
линовых гранитах жильной фации установлен
близкий параметр εNd(i) = –5.9 при значительно
более высоком Rb/Sr отношении (обр. 7701 в
табл. 2). Мезопротерозойские Nd-модельные
возрасты хорошо согласуются с возрастом древ-
нейших пород в фундаменте террейна Арктиче-
ская Аляска–Чукотка (Akinin et al., 2011; Amato
et al., 2014).

Такие изотопные метки характерны для коровых
магм с достаточно высокой долей ассимиляции,

Рис. 8. Распределение редкоземельных элементов в горных породах Велиткенайского массива. 
Нормализовано к примитивной мантии (РМ) по (McDonough, Sun, 1995). Серым фоном показан интервал составов
всех гранитоидов и ортогнейсов Чукотского п-ва и о. Врангеля.
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значительно отличаются от таковых для вмещаю-
щих девонских парагнейсов и триасовых песчани-
ков и филлитов (87Sr/86Sr)(108) = 0.716725–0.761369;
εNd(i) = –9.0…–10.5, TNd(DM-2st) = 1650–1790 млн
лет), которые прорываются интрузиями. Двухста-
дийный Nd-модельный возраст характеризует
возраст, при котором изотопный состав образца,
предположительно, был идентичен модельному
резервуару CHUR или деплетированной мантии
и компенсирует эффект возможного вторичного
Sm/Nd фракционирования как результат корово-
го парциального плавления (Liew, Hoffman,
1988). В сравнении с другими гранитными плу-
тонами Чукотки (Чаунская и Билибинская про-
винции, граниты мыса Кибер), велиткенайские
магматические породы (за исключением мигма-
тита, обр. 5601, табл. 2) характеризуются чуть бо-
лее радиогенным составом Sr. В изотопном соста-
ве источника велиткенайских магм доля зрелого
корового компонента составляет около 70–80%,
судя по модельным кривым смешения (рис. 10а).
В качестве гипотетических мантийных компо-
нентов смешения на этих кривых взяты составы

раннемеловых габброидов Телекайского района
Чукотки (Ефремов, 2012) и средний состав нижне-
коровых ксенолитов континентального обрамле-
ния Северо-Востока Азии (Акинин и др., 2013), а в
качестве коровых компонентов смешения – не-
опротерозойский ортогнейс Кооленьского купола
(Aкинин, 2012; Rowe, 1998) и девонские парагнейсы
Куульского поднятия, в котором обнажается Ве-
литкенайский массив (обр. ELM11C2, табл. 2).
Примечательно, что изотопный состав гранитои-
дов Чаунской провинции (массивы Певекский,
Лоотайпынский, Янранайский) на диаграмме
87Sr/86Sr–εNd формирует слабовыраженный тренд
в направлении компонента EMII и состава па-
леопротерозойского ортогнейса Омолонского
массива (рис. 10а), что позволяет предполагать
наличие древнего фундамента в коре певекского
блока Чукотки.

На диаграмме в координатах 206Pb/204Pb–
207Pb/204Pb (рис. 10б) точки составов велиткенай-
ских магматических пород находятся между полями
гранитоидов Кооленьского купола и западной ча-
сти Куульского поднятия (массив Кибер), форми-

Рис. 9. Распределение примесных некогерентных элементов в горных породах Велиткенайского массива. 
Нормализовано к модельному составу верхней континентальной коры (UC) по (Taylor, McLennan, 1995). Серым фо-
ном показан интервал составов всех гранитоидов и ортогнейсов Чукотского п-ва и о. Врангеля.
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Рис. 10. Изотопный состав горных пород Велиткенайского массива и вмещающих его пород в сравнении с апт-альб-
скими гранитоидами Билибинской и Чаунской провинций. 
Изотопные отношения (87Sr/86Sr) и величина εNd пересчитаны на возраст 108 млн лет. Велиткенайский массив и по-
роды его обрамления: 1 – монцониты ранней фазы, 2 – лейкограниты поздней фазы, 3 – мигматит, 4 – жильные фа-
ции высокоглиноземистых Grt-Мs лейкогранитов, 5 – триасовые песчаники и филлиты, 6 – девонские парагнейсы.
LC – средний состав нижней коры Северо-Востока РФ по данным изучения глубинных ксенолитов в щелочных ба-
зальтах (Акинин и др., 2013). Поля составов горных пород для сравнения: Кооленьский гранито-гнейсовый купол, Во-
сточная Чукотка (Rowe, 1998; неопубликованные данные авторов), альбская Чаунская провинция гранитоидов (Еф-
ремов, 2012; неопубликованные данные авторов), аптская Билибинская провинция гранитоидов (Лучицкая и др.,
2010), девонские гранитоиды мыса Кибер и Куэквуньского поднятия (Лучицкая и др., 2017). Омолонский палеопро-
терозойский ортогнейс, авторские данные (обр. ОМ111): 87Sr/86Sr = 0.7210, εNd(i) = –28. Кривые с бергштрихами –
модельные кривые смешения между средним составом нижней коры, нижнемелового габбро Чукотки (Е) и протеро-
зойского ортогнейса из фундамента Кооленьского купола. NHRL – линия сравнения северного полушария
(Hart, 1984); S-K – линия эволюции  свинца Земли по двухстадийной модели (Stacey, Kramers, 1975).
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руют линейный тренд, который вытягивается вдоль
модельной изохроны с возрастом 660 млн лет
(рис. 10б). Несмотря на то, что виртуальные точки
велиткенайских пород на диаграмме аппрокси-
мируются изохроной такого возраста с большой
погрешностью, эта дата примечательна тем, что
совпадает с возрастом унаследованных древних
ядер в цирконах гранитоидов (обсуждение см. ни-
же), отражая гипотетический возраст протолита.

U-Pb геохронология
Изотопный состав циркона был исследован в

22 образцах Велиткенайского массива (из них 15
образцов – новые данные авторов) и 15 образцах
гранитоидов из различных массивов чаунской
провинции арктической Чукотки, включая 13 об-
разцов из нашей коллекции (табл. 3; см. Supple-
mentary 1, ESM_1.xlsx2).

В девяти исследованных нами гранитоидных
массивах арктической части Чукотки 206Pb/238U воз-
раст циркона варьирует от 109 до 104 (±1–2) млн лет
(рис. 1, табл. 3). Важно отметить, что такой альб-
ский возрастной интервал гранитоидов характе-
рен именно для массивов, обнаженных в север-
ной прибрежной арктической части Чукотки, в
юго-западной части Чукотки возраст гранитои-
дов – аптский, от 123 до 112 млн лет (рис. 1). Это
обстоятельство позволяет нам впервые выделять
среди чукотских гранитоидов две субпровинции
– альбскую Чаунскую и аптскую Билибинскую.

В пятнадцати датированных образцах грани-
тоидов и мигматитов двухфазного Велиткенай-
ского массива средневзвешенные 206Pb/238U воз-
расты циркона магматической стадии кристалли-
зации варьируют от 106 до 100 (±1–2) млн лет в
общей датированной популяции из 300 кристал-
лов (Suppl. 1, ESM_1.xlsx). При этом выявилось
характерное различие в возрасте ранней и позд-
ней фаз гранитоидов. Средневзвешенные значе-
ния U-Pb возраста цирконов в монцонитах и гра-
нодиоритах ранней фазы варьируют от 106 до 103
(±1–2) млн лет, без признаков древних унаследо-
ванных ядер в кристаллах (табл. 3, рис. 11, 12, 13).
В цирконах лейкогранитов, высокоглиноземи-
стых гранитов поздней фазы, напротив, U-Pb
возраст моложе – около 99–101 млн лет, а в ядрах
кристаллов циркона систематически устанавли-
ваются древние унаследованные домены с воз-
растом около 630–590 млн лет (табл. 3, рис. 11, 12,
13). Таким образом, судя по разнице в возрасте

2 В Дополнительных материалах к русской и английской он-
лайн-версиям статьи на сайтах https://elibrary.ru/ и
http://link.springer.com/ соответственно приведены:
ESM_1.xlsx (Suppl. 1) – Результаты U-Pb SHRIMP-RG да-
тирования циркона Велиткенайского монцонит-гранит-
мигматитового комплекса и гранитных массивов Чукотки;
ESM_2.xlsx (Suppl. 2) – Изотопный состав Hf и O в цирко-
нах из гранитоидов и ортогнейсов Чукотки.

автокристов и антекристов циркона, характери-
зующих магматическую стадию сегрегации и кри-
сталлизации, время кристаллизации магмы Ве-
литкенайского монцонит-гранитного плутона
можно оценить в 6–7 млн лет, близкий интервал
намечается и для датированных нами массивов
чаунской провинции гранитоидов (табл. 3).

В велиткенайских мигматитах обнаружены
цирконы также с унаследованными неопротеро-
зойскими ядрами, для неосомы характерно пре-
обладание цирконов с альбским возрастом, а для
палеосомы – с неопротерозойским (табл. 3,
рис. 11, 12, 13; Suppl. 1, ESM_1.xlsx).

Неопротерозойские U-Pb возрасты (660–612 млн
лет) установлены также в цирконах ортогнейсов,
встречающихся в виде ксенолитов в лейкограни-
тах поздней фазы Велиткенайского массива
(табл. 3, рис. 12). Это обстоятельство позволяет
заключить, что такие ортогнейсы могут высту-
пать в качестве протолита для выплавления ве-
литкенайских магм. Примечательно, что неопро-
терозойские цирконы обнаружены в комплексе
уникальных симплектитовых гранатовых габбро-
амфиболитов, которые слагают вместе с аподуни-
товыми серпентинитами и гарцбургитами мегак-
сенолиты в центральной части Велиткенайского
гранит-мигматитового комплекса (рис. 2, Suppl. 1,
ESM_1.xlsx). Цирконы в габбро-амфиболите
(обр. 5310, Suppl. 1, ESM_1.xlsx) установлены
in situ в шлифах, как продукты проградного мета-
морфизма и распада более ранних магматических
и метаморфических минеральных ассоциаций.
Исследованные цирконы большей частью показы-
вают нарушенные U-Pb изотопные отношения,
формируя дискордию с неопротерозойским U-Pb
возрастом для верхнего пересечения (около 670–
560 млн лет), нижнее пересечение устанавливается
только по одному кристаллу циркона, для которо-
го 206Pb/238U возраст составил 103 ± 4 млн лет.

Вмещающие парагнейсы или биотит-кварц-
полевошпатовые кристаллические сланцы, судя
по наиболее молодым детритовым популяциям
циркона в них, имеют девонский и карбоновый
возраст, что хорошо согласуется с геологически-
ми данными (Желтовский, 1980). Девонские даты
установлены также в ортогнейсах Куэквуньского
массива, обнажающегося недалеко от Велиткеная
в Куульском поднятии (рис. 1, табл. 3, обр. KU-1).
Эдиакарские и девонские даты были надежно
установлены в ортогнейсах Кооленьского, Неш-
канского, Сенявинского и Куульского метамор-
фических куполов и поднятий, а также Чукотско-
го бордерленда (Akinin et al., 1997; Natal’in et al.,
1999; Акинин, 2012; Лучицкая и др., 2015; Brumley
et al., 2015). Эти данные позволяют надежно выде-
лять инициальные байкальские и каледонские
магматические и метаморфические события в
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фундаменте террейна Арктическая Аляска–Чу-
котка.

Изотопный состав Hf и O циркона

Вариации изотопного состава гафния
(176Hf/177Hf) и кислорода (δ18O) были исследованы
в цирконах из трех образцов монцонитоидов ран-
ней фазы, трех образцов лейкогранитов и высо-
коглиноземистых гранитов поздней фазы (табл. 3,
Suppl. 2, ESM_2.xlsx), а также двух образцов орто-
гнейсов из фундамента Куульского поднятия (по-
следние взяты из работы (Gottlieb et al., 2018)).
Для каждого из образцов изотопные характери-
стики измерены не менее чем в 7–10 индивиду-
альных кристаллах циркона. С целью сравнения и
исследования источников велиткенайских магм
были изучены изотопные характеристики цирко-
нов также в трех образцах ортогнейсов Коолень-
ского купола и Куэквуньского поднятия (Suppl. 2,
ESM_2.xlsx). Значение параметра εHf(i) в велит-
кенайских монцонитоидах ранней фазы варьирует
от –11 до –7.4, а δ18O от 9.9 до 8.4 (табл. 3, рис. 14),
указывая на существенную долю зрелого корово-
го материала в источнике магм. Модельные Hf
возрасты циркона для этих пород составляют от
1.2 до 1.1 млрд лет. В лейкогранитах поздней фа-

зы, напротив, эти значения отличаются, демон-
стрируя тренд в направлении более ювенильных
мантийных значений (εHf(i) от –4.7 до –1.5; δ18O
от 8.7 до 5.8; Suppl. 2, ESM_2.xlsx, рис. 14), для мо-
дельных Hf возрастов, главным образом, в интер-
вале от 900 до 800 млн лет. Примечательно, что
неопротерозойские унаследованные ядра в цир-
коне велиткенайских гранитоидов, а также цир-
коны из ортогнейсов Кооленьского купола, Ку-
ульского поднятия и фундамента о-ва Жохова
(Akinin et al., 2015) имеют самые высокие юве-
нильные мантийные изотопные метки, достига-
ющие величин εHf(i) +11 и +13 при δ18O от 4.9 до
6.2 (рис. 14). Расчетные Hf-модельные возрасты
при таких параметрах достигают 2.1–1.4 млрд лет.

ОБСУЖДЕНИЕ
Этапы гранитоидного магматизма террейна 

Арктическая Аляска–Чукотка
В кристаллическом блоке Арктическая Аляска–

Чукотка (AАЧ) (о-ва Де-Лонга, Чукотка, о. Вранге-
ля, п-ов Съюард на Аляске, Чукотский бордер-
ленд) на основании надежных U-Pb изотопных да-
тировок по циркону, полученных в последние два
десятилетия, можно выделить следующие семь эта-
пов гранитоидного магматизма, которые отражают

Рис. 11. U-Pb возраст циркона из гранитоидов Чаунской провинции Чукотки. 
Номера образцов соответствуют таковым с приведенными U-Pb возрастами в табл. 3. Возраст унаследованных ядер в
цирконе показан внизу соответствующим для породных групп цветом.
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Рис. 12. Диаграммы с конкордией для цирконов Велиткенайского монцонит-мигматитового массива в представи-
тельных образцах (см. табл. 3). 
Черные точки – измеренные изотопные отношения в индивидуальных кристаллах циркона (SHRIMP-RG инстру-
мент). Цветные области – плотность распределения точек с учетом погрешности измерений 2σ (алгоритм по Sircombe,
2007). T – cредневзвешенный конкордантный возраст, СКВО – среднеквадратичное взвешенное отклонение, p – ве-
роятность.
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Рис. 13. Изображение кристаллов велиткенайских цирконов в катодолюминесцентном излучении для каждой из вы-
деленных породных групп, представительные образцы (см. табл. 3). 
Кружками разного цвета показаны области анализа и значения U-Pb возраста (206Pb/238U дата, скорректированная на
207Pb), величины εHf(i) и δ18O. Примечательны ювенильные мантийные значения изотопных отношений Hf и O в уна-
следованных ядрах циркона из мигматизированных ортогнейсов и лейкогранитов поздней фазы.
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эволюцию и рост континентальной коры в этом
террейне: неопротерозойский (710–600 млн лет),
девонско-раннекарбоновый (390–350 млн лет),
позднеюрский (146–145 млн лет), валанжин-готе-
ривский (135–131 млн лет), аптский (125–112 млн
лет), альбский 108–100 млн лет), турон-коньяк-
ский (93–85 млн лет) (Akinin et al., 1997, 2011, 2012,

2015, 2020; Brumley et al., 2015; Gottlieb et al., 2018;
Miller et al., 2009; Pease et al., 2018; Tikhomirov et al.,
2008; Катков и др., 2007; Лучицкая, Соколов,
2021; Лучицкая и др., 2015, 2019; Тихомиров и др.,
2008). Кроме этих коровых проявлений магматиз-
ма, известен еще крупный этап внутриплитных
позднепермских (~252 млн лет) габбо-диабазов,

Рис. 14. Вариации εHf(i) и δ18O в исследованных цирконах Чукотки и магматических поясах Северо-Востока Азии.
Велиткенайский купол, Кооленьский купол и Куэквуньский ортогнейс – данные настоящей работы. Остальное лите-
ратурные источники: [1] – (Akinin et al., 2015); [2] – (Akinin et al., 2020); [3] – (Gottlieb et al., 2018); [4] – (Лучицкая и др., 2020).
Примечательны ювенильные мантийные значения εHf(i) в цирконах из ортогнейсов Кооленьского и Велиткенайско-
го купола, ксенолитов фундамента о. Жохова (архипелаг Де-Лонга), а также в унаследованных ядрах в велиткенайских
ортогнейсах, мигматитах и лейкогранитах поздней фазы.
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синхронных проявлению Сибирского суперплю-
ма (Леднева и др., 2021). Неопротерозойские и де-
вонские гранитоиды и ортогнейсы впервые были
надежно датированы U-Pb методом на о. Вранге-
ля (Kos’ko et al., 1993), затем близкие U-Pb дати-
ровки были воспроизведены практически на всей
площади террейна Арктическая Аляска–Чукотка:
в куполе Киглуайк (Amato et al., 2014), Коолень-
ском куполе и Куульском поднятии (Akinin et al.,
2011; Natal’in et al., 1999), в фундаменте о-ва Жо-
хова (Akinin et al., 2015). В настоящей статье мы
показали, что неопротерозойские ортомагматиты
могут являться протолитом и для выплавления
альбских гранитоидов, что фиксируется система-
тическим обнаружением унаследованных ядер в
цирконе велиткенайских лейкогранитов и миг-
матитов. Позднеюрские гранитоиды и ассоции-
рующие риолиты задокументированы только в
одном из участков центральной части Чукотки
(Tikhomirov et al., 2008), а валанжин-готеривские
только в двух участках на восточной части Чукот-
ки (Лучицкая и др., 2013; Pease et al., 2018). Апт-
ские граниты распространены, главным образом, в
юго-западной части Чукотки (в субмеридиональ-
ной полосе к северу от Южно-Анюйской сутурной
зоны, примерно параллельно ей) и на п-ве Съюард.
Альбские и позднемеловые гранитоиды широко
распространены по всей площади арктического по-
бережья Якутии, Чукотки и Аляски. На территории
Чукотки гранитоидные интрузии такого возраста
значительно преобладают, их закономерное распо-
ложение в пространстве позволяет нам впервые вы-
делить в регионе три субпровинции – аптскую Би-
либинскую, альбскую Чаунскую и турон-коньяк-
скую Охотско-Чукотскую (рис. 1). Вероятнее
всего, такое расположение связано с миграцией
коровых источников магм под воздействием ини-
циирующих плавление тектонических событий –
формирования тытыльвеемского посторогенного
коллапса орогена в апте (Тихомиров и др., 2017) и
регионального растяжения в альбе (Miller, Verzh-
bitsky, 2009).

Ранее, на основе K-Ar и Rb-Sr методов, в со-
ставе чаунских гранитоидов (район пос. Певек)
выделяли как альбские, так и берриас-баррем-
ские гранитные интрузии (Ефремов, 2009; Ми-
лов, 1975; Дудкинский и др., 1997); всего выделя-
лось до четырех магматических этапов, начиная
от 147–140 млн лет до 85–78 млн лет (Ефремов,
2012). Однако более надежные датировки по цир-
кону U-Pb методом в дальнейшем такую стадий-
ность в этом районе не воспроизвели, среди наи-
более древних были выявлены только альбские и
аптские интрузии (Катков и др., 2007; Тихомиров
и др., 2011; Лучицкая и др., 2019; Akinin et al., 2012,
2020; Miller et al., 2009). При этом надо понимать,
что более молодые турон-кампанские интрузии
явно характеризуют совершенно иной этап гео-
динамического развития, связанный с формиро-

ванием надсубдукционного Охотско-Чукотского
вулканогенного пояса (Акинин, Миллер, 2011).
Судя по составу пород и ювенильным мантийным
меткам Hf в исследованных нами цирконах, не-
опротерозойские гранитоиды и ортогнейсы фор-
мировались в рифтогенной обстановке, на стадии
раскола и растяжения террейна Арктическая
Аляска-Чукотка. Девонские граниты связаны с
проявлениями различных фаз элсмирской ороге-
нии, широко проявленной в Арктическом регио-
не (Лучицкая, Соколов, 2021). Аптский и альб-
ские этапы вулканизма и монцонит-гранитного
интрузивного магматизма связаны с постороген-
ным этапом растяжения (Miller, Verzbitsky, 2009;
Miller et al., 2009). Наконец, сеноман-кампанские
известково-щелочные комплексы Охотско-Чу-
котского вулканогенного пояса формировались в
надсубдукционной обстановке (Акинин, Мил-
лер, 2011).

Возраст древнейших метаморфических
пород Чукотки

Обнаруженные в ядрах кристаллов велитке-
найских цирконов неопротерозойские домены (с
ювенильными изотопно-геохимическими характе-
ристиками) заставляют обратиться к обзору возрас-
та и природы древнейших метаморфических по-
род, обнаженных на Чукотке. В работах (Akinin
et al., 1997, 2011; Amato et al., 2014; Kos’ko et al.,
1993; Natal’in et al., 1999) впервые на основе пре-
цизионных U-Pb датировок выделяется неопро-
терозойский и девонский эпизоды гранитоидно-
го магматизма в Кооленьском куполе на Чукотке,
на о-ве Врангеля и п-ве Съюард, Аляска. В даль-
нейшем этот этап задокументирован в ксеноли-
тах фундамента о-ва Жохова (Akinin et al., 2015) и
повторно описан на о-ве Врангеля и в Куульском
поднятии на побережье арктической части Чу-
котки (Gottlieb et al., 2018; Luchitskaya et al., 2017).
В драгированных породах Чукотского бордерлен-
да древнейшие ортометаморфические породы
описаны авторами как кембрийско-ордовикские
(Brumley et al., 2015; O’Brian, Miller, 2014). Одна-
ко, судя по приведенным данным, в них широко
распространены также конкордантные цирконы
с возрастом до 600–660 млн лет, что не исключает
их неопротерозойский возраст.

Для оценки возраста наиболее древних ком-
плексов, вовлеченных в формирование и после-
дующую деструкцию континентальной коры
ААЧ, мы провели U-Pb датирование детритовых
популяций циркона из парагнейса Кооленьского
купола (обр. N20, район оз. Коолень) и из параг-
нейсов Куульского поднятия (в южном и юго-за-
падном обрамлении Велиткенайского массива).
В первом датировки 21 кристалла циркона пока-
зали конкордантные возрасты с кластерами око-
ло 1.7–1.6 млрд лет, 1.3–1.2 млрд лет и единичные
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даты неопротерозойского (547 ± 42 млн лет) и де-
вонского (370 ± 51 млн лет) возраста (207Pb/206Pb
возраст, SHRIMP-RG). В Куульском поднятии
датировки цирконов из пяти биотит-кварц-поле-
вошпатовых кристаллических сланцев показали
три хорошо выделяющихся кластера возрастов:
1.8–1.3 млрд лет, 1240–860 млн лет и 700–370 млн
лет (481 кристалл, LA-ICP-MS). Три наиболее
древних кристалла циркона имеют конкордант-
ный возраст 2.77–2.74 млрд лет. Неопротерозой-
ско-девонский кластер наиболее представитель-
ный, в него входит 283 датированных кристалла
циркона. Таким образом, установлено, что ис-
точником размыва и переотложения в ААЧ явля-
лись неопротерозойские магматические породы
(ортогнейсы), которые теперь надежно установ-
лены в комплексах гранитно-метаморфических
куполов Чукотки. Судя по возрасту докембрий-
ских цирконов в детритовых популяциях велит-
кенайских девонских парагнейсов, преобладаю-
щими являются мезопротерозойские кристаллы
(от 1 до 1.6 млрд лет), палеопротерозойские цир-
коны (1.6–1.8 млрд лет) встречаются значительно
реже. Учитывая, что популяции с возрастным ин-
тервалом от 1 до 1.6 млрд лет характеры для Бал-
тики, а популяций, характерных для Сибири
(1.8–2 млрд лет, Safonova et al., 2010), практически
не обнаружено, наиболее подходящим источни-
ком сноса является Балтийский щит (например,
Miller et al., 2011, 2018).

Модель эволюции Велиткенайского монцонит-
мигматитового купола

Полученные данные позволяют нам выделять
в центральной части Куульского поднятия Велит-
кенайский монцонит-гранит-мигматитовый ку-
пол, эволюция которого может быть прослежена
в характеристике следующих геологических ком-
плексов (рис. 15). В центральной части купола об-
нажаются мигматизированные неопротерозой-
ские ортогнейсы, U-Pb возраст циркона в
палеосоме которых составляет от 660 до 600 млн
лет (εNd(i) от –1.8 до –3.8), а в неосоме – около
103 ± 2 млн лет. Циркон ортогнейсов характери-
зуется ювенильными изотопными характеристи-
ками (εHf(i) от +11 до +8.5 при δ18O от 6.4 до 5.9),
указывая на существенную долю мантийной ком-
поненты в протолите. Ортомагматическая приро-
да мигматизированных гнейсов подчеркивается
относительно узким интервалом возрастов цир-
кона, что нехарактерно для парагнейсов, для ко-
торых следовало бы ожидать наличия детритовых
популяций циркона с обширным интервалом
возрастов от архея и моложе. Такие детритовые
популяции с возрастами от 2.7 млрд лет до
370 млн лет мы установили для цирконов из де-
вонских парагнейсов, которые обнажаются на
крыльях Велиткенайского купола и характеризу-

ются коровыми Nd-изотопными характеристика-
ми и наиболее древними модельными возрастами
(εNd(i) от –1.8 до –3.8; TNd(DM-2st) = 1.6–1.7 млрд
лет, рис. 15).

В составе комплекса неопротерозойских миг-
матизированных ортогнейсов закартированы ме-
гаксенолиты или будины офиолитов (выходы
апогарцбургитовых серпентинитов и гранат-ам-
фиболовых метагаббро), возраст которых также
неопротерозойский. Учитывая то, что эти породы
обнажаются в виде серии небольших выходов
(первые десятки метров) вдоль узкой полосы, не
исключено, что они были выведены на поверх-
ность в виде будин по зоне надвига или глубинно-
го разлома (рис. 15).

Монцонитоиды ранней фазы Велиткенайско-
го массива внедрились на ранних стадиях подъ-
ема купола, приблизительно от 106 до 103 ±1 млн
лет назад. Выплавлялись эти породы из относи-
тельно зрелого корового субстрата (в породах
εNd(i) от –5.5 до –7.9; TNd(DM-2st) = 1.4–1.6 млрд
лет, в цирконах εHf(i) от –11 до –7 при δ18O от 10
до 8.4). Примечательным является отсутствие
унаследованных древних доменов в ядрах цирко-
на монцонитоидов. Это обстоятельство наталки-
вает на мысль, что, вероятно, древний протолит
был уже переплавлен полностью в мелу при ан-
дерплейтинге базитовых магм в нижней коре. Та-
кой сценарий не является уникальным: меловой со-
став нижней коры на континентальных окраинах
Северо-Востока Азии был установлен по результа-
там изучения циркона из нижнекоровых ксеноли-
тов в поздненеогеновых щелочных базальтах (Аки-
нин и др., 2013). Вариации концентраций главных и
примесных элементов в монцонитоидах ранней фа-
зы согласуются с моделью фракционной кристал-
лизации (флотации) полевых шпатов, магнетита и
амфибола, привнос калия флюидами играл, по-ви-
димому, также важную роль в петрогенезисе. Учи-
тывая, что монцонитоиды нередко имеют гнейсо-
вую и директивную структуру, мы заключаем, что
их внедрение происходило в условиях деформа-
ционного стресса (правые сдвиги).

Более молодые лейкограниты поздней фазы
(102–101 ± 1 млн лет), напротив, отличаются тем,
что систематически содержат цирконы с унаследо-
ванными древними доменами в ядрах (630–308 млн
лет), которые к тому же характеризуются юве-
нильными мантийными метками Hf и O (εHf(i) от
+11 до +13, при δ18O около 5.8) такими же, как и в
неопротерозойских ортогнейсах. Это однозначно
указывает на то, что последние являются прото-
литом для выплавления лейкогранитов поздней
фазы. Сохранность древних унаследованных ядер
циркона в лейкогранитах связана с более низко-
температурным и, вероятно, сухим характером
этих магм в отличие от монцонитоидов ранней
фазы. В отличие от монцонитоидов, в лейкогра-
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нитах устанавливаются более низкие значения
εNd(i) от –3.8 до –6.7 и расчетные Nd-модельные
двустадийные возрасты (TNd(DM-2st) = 1.2–
1.4 млрд лет). Такие же тенденции выявлены и
для изотопного состава Hf и O в цирконах (рис. 15).
Процессы AFC – конкурирующих ассимиляции
и фракционной кристаллизации играли более
значительную роль в петрогенезисе гранитов
поздней фазы, в отличие от монцонитоидов ран-
ней фазы.

Выведение комплексов Велиткенайского ку-
пола на поверхность завершилось до 93 млн лет,
судя по возрасту перекрывающих вулканических
пород Охотско-Чукотского вулканогенного ком-
плекса (рис. 15). Этому не противоречат данные
по 40Ar/39Ar датированию биотита и амфибола в

гранитоидах и мигматите, которые составили от
100 до 95 млн лет (Miller et al., 2018).

Велиткенайский монцонит-мигматитовый ку-
пол был сформирован на посторогенной стадии,
в геодинамических условиях постколлизионного
растяжения и региональных правосторонних
сдвиговых деформаций. Такой вывод согласуется, с
одной стороны, с результатами структурных на-
блюдений в регионе (Miller, Verzhbitsky, 2009), с
другой стороны, подтверждается нашими полевы-
ми наблюдениями, однозначно указывающими на
сдвиговый характер южной границы Велиткенай-
ского массива (рис. 2). Геохимические характери-
стики изученных гранитоидов с применением
дискриминантных геодинамических диаграмм не
противоречат такому выводу (рис. 7е).

Рис. 15. Модельный разрез через Велиткенайский купол, арктическая часть Чукотки. 
Обобщенные параметры возраста и изотопных меток показаны для каждой из исследованных породных групп. Воз-
раст и изотопные параметры для ортогнейсов включают кроме велиткенайских данные по Кооленьскому куполу.
MASH – предполагаемая область плавления, ассимиляции, сегрегации и гомогенизации магм. Геохимические пара-
метры пород комплексов (εNd) и цирконов из них (U-Pb возраст, εHf, δ18O): 1) – ортогнейсы фундамента, U-Pb воз-
раст равен 660–600 млн лет, εHf(i) = +11…+3.4, δ18O = 6.4–4.8; 2) – мигматизированные ортогнейсы (εNd =
= ‒3.8…+2.4, TNd(DM-2st) = 1.0–1.2 млрд лет), U-Pb возраст неосомы ~103 ± 2 млн лет, U-Pb возраст палеосоме ~660–
612 млн лет, εHf(i) = +11…+3.4, δ18O = 6.4–4.8; 3) – девонские парагнейсы (εNd = –8.7…–10.4, TNd(DM-2st) = 1.6–
1.7 млрд лет), U-Pb возраст осадконакопления ~370 млн лет, U-Pb возраст детритовых популяций ~2.7–0.7 млрд лет;
4) – будины офиолитов, U-Pb возраст кристаллизации габбо-амфиболитов ~670–560 млн лет; 5) – монцонитоиды
ранней фазы (εNd = 7.3…–7.9, TNd(DM-2st) = 1.4–1.6 млрд лет) U-Pb возраст кристаллизации ~106–103 (±1) млн лет,
εHf(i) = –11…–7, δ18O = 10–8.4; 6) – лейкограниты поздней фазы (εNd = –3.8…–6.7, TNd(DM-2st) = 1.2–1.4 млрд лет),
U-Pb возраст кристаллизации ~102–101 (±1) млн лет, εHf(i) = –4.7…–1.5, δ18O = 8.7–5.8, U-Pb унаследованных ядер
~630–608 млн лет, εHf(i) = +11…+13, δ18O = 5.8; 7) – вулканические накопления Охотско-Чукотского вулканогенного
пояса, U-Pb возраст кристаллизации составляет 93–88 млн лет.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ
1. Обобщение результатов петролого-геохроно-

логического изучения гранитоидов и древнейших
ортометаморфических пород террейна Арктиче-
ская Аляска–Чукотка позволяет выделить семь эта-
пов гранитоидного магматизма, которые отражают
эволюцию и рост континентальной коры в этом
террейне: неопротерозойский (710–600 млн лет),
девонско-раннекарбоновый (390–350 млн лет),
позднеюрский (146–145 млн лет), валанжин-готе-
ривский (135–131 млн лет), аптский (125–112 млн
лет), альбский 108–100 млн лет), турон-коньяк-
ский (93–85 млн лет). На Чукотке максимальные
темпы роста коры регистрируются в мелу, когда
были сформированы три широко проявленные
гранитоидные субпровинции – аптская Били-
бинская, альбская Чаунская и турон-коньякская
Охотско-Чукотская.

2. Формирование Велиткенайского монцонит-
гранит-мигматитового комплекса или купола ре-
конструируется в три этапа (рис. 15): 1) плавление в
нижней коре в результате магматического подслаи-
вания (андерплейтинга) мафических магм, сегрега-
ция и гомогенизация расплава в зоне MASH, внед-
рение и кристаллизация монцонитоидов ранней
фазы около 106 ± 2 млн лет назад на фоне дефор-
мационного стресса сдвиговой природы; 2) миг-
матизация блоков древнего неопротерозойского
протолита ортогнейсов около 103 ± 2 млн лет на-
зад; 3) ремобилизация и анатектическое плавле-
ние блоков древнего неопротерозойского прото-
лита, внедрение и кристаллизация лейкогранитов
поздней фазы около 100 млн лет назад (унаследо-
ванные домены соответствующего возраста си-
стематически встречаются в ядрах цирконов миг-
матитов и лейкогранитов).

3. Протолитом для выплавления велиткенай-
ских монцонитоидов ранней фазы (TNd(DM-2st) =
= 1.4–1.6 млрд лет) служили протерозойские поро-
ды фундамента ААЧ. В цирконах монцонитоидов
не обнаружено древних унаследованных доментов в
ядрах, что может быть объяснено переплавлением
древнего протолита в результате мелового ан-
дерплейтинга в нижней коре. Протолитом для
велиткенайских лейкогранитов поздней фазы
(TNd(DM-2st) = 1.2–1.4 млрд лет) служили не-
опротерозойские ортогнейсы, которые слагают
центральную часть мигматизированного ядра Ве-
литкенайского купола. В цирконах лейкогранитов
и мигматитов систематически обнаруживаются
унаследованные ядра (660–600 млн лет), которые
характерны для ортогнейсов в фундаменте блока
Арктическая Аляска-Чукотка (Кооленьский ку-
пол, Нешканское и Сенявинское поднятия).
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Cretaceous Monzonite-Granite-Migmatite Velitkenay Complex: Petrology, 
Geochemistry of Rocks and Zircons (U-Pb, Hf, O) as Application to the Reconstruction 

of Magmatism and Continental Crust Evolution in Artic Alaska–Chukotka Block
V. V. Akinin1, 2, G. O. Polzunenkov1, E. S. Gottlieb3, 4, and E. L. Miller3
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The Velitkenai monzonite-granite-migmatite massif exposed on the Arctic coast of Chukotka in the core of
the granite-metamorphic dome of the same name has been investigated. In the studied rocks and zircon, the
history of the Neoproterozoic protolith and Albian magmatic events of the Arctic Alaska–Chukotka terrane
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is traced, which was reconstructed on the basis of isotopic geochemistry of rocks (Sr, Nd, Pb) as well as the
age and geochemistry of zircon from them (U-Pb, Hf, O isotope systems, SIMS method). To varying degrees,
deformed monzonitoids of the early phase of the massif with ages from 106 to 103 Ma were melted from a rela-
tively mature crustal source with bulk composition εNd(i) from –5.5 to –7.9; TNd(DM-2st) = 1.4–1.6 Ga, and
zircon composition εHf(i) from –11 to –7, δ18O from 10 to 8.4. Late phase leucogranites with an age from
102 to 101 Ma (εNd(i) from –3.8 to –6.7, TNd(DM-2st) = 1.2–1.4 Ga), formed from melting of Neoprotero-
zoic orthogneisses with mantle-like zircon (εHf(i) from +11 to +13, δ18O ~ 5.8) and differ from the early
phase monzonitoids by the systematic presence of inherited Neoproterozoic (660–600 Ma) domains in the
cores of zircon crystals. Migmatized Neoproterozoic orthogneisses compose the central part of the dome, on
the sides of which Devonian paragneisses are exposed. The intrusion of monzonitoid magmas took place at
the early stages of the uplift of the Velitkenai dome under conditions of competing processes of fractional
crystallization and assimilation, against the background of deformation stress, the leucogranite phase of mag-
ma intruded after the consolidation of the dome under conditions of tectonic relaxation. The formation of
the Velitkenai monzonite-migmatite dome took place at the post-orogenic stage, under the geodynamic con-
ditions of post-collisional extension and regional dextral strike-slip deformations. The Velitkenai monzonite-
migmatite dome was formed at the post-orogenic stage, under the geodynamic conditions of post-collisional
extension and regional right lateral strike-slip deformations. U-Pb isotope-geochronological data makes it
possible to distinguish seven episodes of granitoid magmatism, of which three major in terms of volume (Ap-
tian Bilibino, Albian Chaun and Turonian-Coniacian Okhotsk-Chukotka subprovince of granitoid magma-
tism) reflect the maximum rates of growth and modification of the Chukotka crust. Magmatic events of the
Neoproterozoic, Devonian, Permian-Triassic, Late Jurassic and Valanginian-Hauterivian age are also recon-
structed, which are presented fragmentarily.

Keywords: continental crust, granitoid magmatism, isotopic geochemistry, zircon, U-Pb, Hf and O isotope
systems, SIMS method, Arctic Alaska–Chukotka terrane, Arctic
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С мезозойскими магматическими поясами Восточной Якутии в обрамлении Колымо-Омолонского
террейна пространственно и во времени связаны различные рудные месторождения, главным обра-
зом золота и олова. В статье обсуждается металлогеническое значение окислительно-восстанови-
тельных условий в рудно-магматических процессах с учетом соотношения окисного и закисного
железа в магматических породах. Установлено, что магматические породы Главного и Северного
батолитовых поясов, поперечные ряды (западное продолжение Колымской петли) и небольшие зо-
ны в юго-западном обрамлении Главного батолитового пояса кристаллизовались в восстановитель-
ных условиях (ильменитовая серия). В их надинтрузивной зоне сосредоточены все месторождения
и рудопроявления олова и вольфрама. Породы ильменитовой серии обрамляются магматическими
образованиями, формирование которых происходило в окислительных условиях (магнетитовая се-
рия). С ними связаны концентрации халькофильных элементов и золота. В рамках рассматривае-
мого мезозойского этапа магматизма положение границы между ильменитовой и магнетитовой се-
риями не зависит от возраста пород, глубины их кристаллизации и петрохимического состава. Раз-
личные окислительно-восстановительные условия предшествовали магматизму и существовали по
мел включительно.

Ключевые слова: Восточная Якутия, окислительно-восстановительные условия, мезозой, магмати-
ческие пояса, металлогения
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ВВЕДЕНИЕ
Восточная Якутия в мезозое представляла собой

арену интенсивного гранитоидного магматизма. На
ее территории в обрамлении Колымо-Омолонского
составного террейна формировались протяженные
магматические пояса, с которыми пространственно
и во времени были связаны различные гидротер-
мальные рудные месторождения. Магматизму,
тектонике и металлогении этого интереснейшего
региона посвящены многочисленные моногра-
фические описания, насыщенные аналитически-
ми данными (Тектоника …, 2001; Трунилина и
др., 2007, 2013; Бахарев, 1988; Рудич, 1959, 1966;
Флеров и др., 1979; Ненашев, 1979; Ненашев, Зай-
цев, 1980; Akinin et al., 2020). Многие исследователи,
за редким исключением (Трунилина, 1991), изучая
геохимические процессы, учитывали только содер-
жание элементов, не беря во внимание состояние
поливалентных рудных элементов. Наш и мировой
опыт показывают, что валентные формы зачастую
кардинально отличаются по своей активности в

геохимических процессах (Печерский, 1964; Ля-
хович, 1965; Дубинчик, Путинцев, 1971; Романов-
ский, 1987; Эйриш, 1983; Мишин, Романовский,
1992; Борисов и др., 1991; Кадик, Луканин, 1986;
Кигай, 2011; Рябчиков, Когарко, 2010; Ishichara,
1977; Gastil, 1990; Hart et al., 2004; Sato, 2012). С
этих позиций в настоящей работе рассматривает-
ся распределение поливалентных элементов в ме-
зозойских магматических образованиях Восточ-
ной Якутии.

К МЕТОДИКЕ ИЗУЧЕНИЯ 
ОКИСЛИТЕЛЬНО-ВОССТАНОВИТЕЛЬНЫХ 

УСЛОВИЙ ФОРМИРОВАНИЯ 
МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД

Большинство элементов характеризуются пе-
ременной валентностью. Переход из одного ва-
лентного состояния в другое связан с окислитель-
ными условиями по следующей схеме (Johnston,
1965):

УДК 550.4:552.11

EDN: YYEVTW
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(1)

где n – количество электронов.
Следовательно, зная валентное состояние эле-

мента, можно решать обратную задачу прогнози-
рования окислительных условий кристаллизации
магматических пород, т.е. определять фугитив-
ность кислорода (fO2). По экспериментальным
данным (Fudali, 1965; Лебедева и др., 2001; Ни-
кольский, 1978) для петрографически ограничен-
ных групп пород, например океанических базаль-
тов, отмечается прямо пропорциональная зави-
симость значений –lgfO2 от окисленности железа
(рис. 1).

Однако, в рамках магматических серий – от
базальтов к риолитам и от габбро к гранитам, на
редокс-состояние железа кроме fO2 влияют до-
полнительные факторы. Влияние этих факторов
описывается эмпирическим уравнением (Бори-
сов, Шапкин, 1989):

(2)

где h, k, s – константы, зависящие от температуры,
давления и состава расплава, T – температура (K).
Применительно к известково-щелочным магма-
тическим породам влияние факторов, таких как
давление и щелочность расплава, крайне незна-
чительное, исключение представляет лишь ос-
новность магматических пород. От риолитов к
базальтам и от гранитов к габбро отмечается замет-
ное снижение окисленности железа. При составле-
нии карты окислительных условий формирования
мезозойских магматических образований Восточ-
ной Якутии, чтобы включить в выборку весь ряд
пород, можно использовать эмпирическую фор-
мулу для коэффициента окисленности железа (f'),
учитывающую угол наклона тренда от основных
пород к кислым. Формула принимает наиболее
удобный вид, если f привести к предельным зна-
чениям с учетом регрессии в риолитах и гранитах
с содержанием SiO2 = 76 мас. % (Мишин, 1994).

(3)

Пользуясь формулой (3), можно в единой си-
стеме сопоставлять окисленность железа в поро-
дах независимо от содержания в них SiO2. Коэф-
фициент f ' отражает фугитивность кислорода, но
в условных единицах со значениями от 0 до 1.

С окисленностью железа связан комплекс гео-
химических и петрофизических особенностей
при кристаллизации магматических пород. В
условиях высокой фугитивности кислорода желе-
зо приобретает преимущественно трехвалентную
форму (рис. 2). Трехвалентное железо имеет низ-
кую растворимость в силикатных расплавах и уже
на ранней стадии кристаллизации связывается в
магнетите – это, как правило, хорошо оформлен-
ные кристаллы и их гломеропорфировые срост-

2
( ) 2–M 4O M 2O ,m m nn n+ + ++ = +

3 2
2( )lg Fe Fe lg O ,h T k f s+ + = + +

2 3 2 3 2' Fe O Fe O FeO( ) (0.38 S 0 .)iO 2 0f = + + −

ки. Содержание магнетита даже в породах кисло-
го состава нередко достигает до процента.

Наиболее отчетливо ранняя кристаллизация
магнетита просматривается в слабо раскристалли-
зованных породах. Например, в Ульинском проги-
бе, в верховьях р. Ядра в дацитах магнетитовой се-
рии с микролитовой основной массой вкрапленни-
ки представлены одним магнетитом. По внешнему
облику и магнитной восприимчивости эти даци-
ты близки даже базальтам.

Из-за ранней кристаллизации магнетита оста-
точный расплав обедняется железом, и кристал-
лизующиеся вслед за магнетитом темноцветные
минералы (биотит, роговая обманка, пироксены
и оливин) характеризуются пониженной желези-
стостью (Ляхович, 1965; Дубинчик, Путинцев,
1971; Мишин, 1994, рис. 3). Это еще один допол-
нительный признак для диагностики пород маг-
нетитовой серии.

Преимущественно магнетитовый состав ак-
цессорного рудного минерала и его высокое со-
держание создают повышенную магнитную вос-
приимчивость пород (MS), позволяющую с по-
мощью каппаметра уже непосредственно в поле
картировать принадлежность магматических об-
разований к той или иной серии пород (рис. 4).
Это особенно актуально в тех случаях, когда гра-
ница между окислительным и восстановитель-
ным флюидными фронтами пересекает однород-
ные в возрастном и петрографическом отноше-
нии изолированные тела гранитов. Типичные
примеры: Аксакинский, Южный Сидимийский и
Приисковый гранитоидные массивы в Сихотэ-

Рис. 1. Зависимость окисленности железа от значе-
ний –lgfO2 океанических базальтов. 
1 – (Fudali, 1965), 2 – (Лебедева и др., 2001).
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Алине (Мишин и др., 2020), граниты в зоне пере-
хода между ильменитовой и магнетитовой серия-
ми в Калифорнии (Gastil, 1990), гранитоиды в Ла-
хланском складчатом поясе Юго-Восточной Ав-
стралии (Sаto, 2012), на Аляске (Hart et al., 2004;
рис. 5).

В восстановительных условиях железо нахо-
дится преимущественно в подвижной двухва-
лентной форме и концентрируется главным обра-
зом в темноцветных минералах. И лишь избыток
его после кристаллизации темноцветных минера-
лов связывается в ильмените и магнетите, как
правило, в виде единичных мелких зерен. Имен-
но такой процесс обуславливает низкую, часто
почти нулевую магнитную восприимчивость маг-
матических пород ильменитовой серии. Наряду с
железом и другие поливалентные элементы (Sn,
Cu, Eu и др.) могут выступать в качестве индика-
торов окислительно-востановительных условий
кристаллизации магматических пород (Борисов
и др., 1991; Мишин, 2010).

Положение границы между магнетитовой и
ильменитовой сериями, определенное по маг-
нитной восприимчивости пород, хорошо корре-
лирует с границей, определенной по значению
коэффициента окисленности железа (рис. 6). Эти

данные получены при анализе окислительно-вос-
становительных условий формирования гранито-
идных массивов Сихотэ-Алиньского орогенного
пояса, пересекаемых границей между магнетитовой
и ильменитовой сериями. Магнитная восприим-
чивость измерялась каппаметром КТ-5, Fe3+ опре-
делялось трилонометрическим методом, Fe2+ – би-
хроматным методом (аналитик В.Е. Зазулина).

Таким образом, граница между магнетитовой
и ильменитовой сериями хорошо фиксируется и
по магнитной восприимчивости, и по окисленно-
сти железа в породах. Фиксируемый интервал не-
определенности (0.3–0.5) объясняется наличием
постепенного перехода между окисленными и
восстановленными породами. При построении
карты окислительных условий формирования
мезозойских магматических образований Во-
сточной Якутии для разграничения магнетитовой
и ильменитовой серии использовано предельное
значение коэффициента окисленности железа
(f ' = 0.3), что хорошо контролируется распределе-
нием оловоносности в регионе.

Окислительно-восстановительные условия, в
которых происходила кристаллизация магмати-
ческих пород, определяемые преобладанием со-
единений кислорода (окислительные) или соеди-

Рис. 2. Влияние окислительных условий на состав и последовательность кристаллизации рудных и темноцветных ми-
нералов.
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нений водорода (восстановительные) однажды
возникнув, существуют, по-видимому, длитель-
ное время: например, в восточном Забайкалье с
позднего палеозоя по нижний мел включительно
(Мишин и др., 2019), в Сихотэ-Алиньском оро-
генном поясе – от 130 млн лет по кайнозой вклю-
чительно (Мишин и др., 2020).

Редокс-условия накладывают свой отпечаток
на геохимический состав пород и минералов
(магнетитовая и ильменитовая серии) независи-
мо от глубины их кристаллизации: интрузивы,
дайки, субинтрузии или вулканические покровы.

Соотношение окисного и закисного железа –
первичный основной признак для выделения по-
род магнетитовой и ильменитовой серий. Однако
содержание железа определяется не в монофрак-
ции, а в пробе с валовым составом; и могут возни-
кать ошибки, обусловленные наложенными про-
цессами – выветривание и гидротермальные из-
менения искажают первичное соотношение

окисного и закисного железа. К этому добавляет-
ся и систематическая погрешность химического
метода. Более надежный результат дает анализ
монофракций породообразующих и акцессорных
рудных минералов. Под микроскопом можно
полностью отбраковать зерна минералов, подвер-
женные вторичным изменениям. В условиях Во-
сточной Якутии, где климат резко-континенталь-
ный, фактор выветривания сводится к минимуму. В
других районах с резко-континентальным клима-
том (Северо-Восток России, север Хабаровского
края и Забайкалье) результаты анализов на окис-
ное и закисное железо дают также неплохие пока-
затели при определении магнетитовой и ильме-
нитовой серий магматических пород (Мишин
и др., 2003, 2019, 2020).

При детальном картировании зоны перехода
между породами ильменитовой и магнетитовой
серий наиболее надежные результаты дает ис-
пользование комплекса признаков. Самые прак-

Рис. 3. Гистограммы распределения (FeO + Fe2O3) во вкрапленниках темноцветных минералов вулканических пород:
(а) – биотиты, (б) – клинопироксены, (в) – ортопироксены (Мишин, 1994).
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тичные из них – магнитная восприимчивость по-
род, измеряемая в коренных выходах и образцах
каппаметром, вес магнитной фракции, соотно-
шение в магматических породах окисного и за-
кисного железа и железистость темноцветных
минералов. Несмотря на постепенный переход
(первые десятки метров), граница между магне-
титовой и ильменитовой сериями достаточно
точно определяется статистическим распределе-
нием значений магнитной восприимчивости по-
род (см. рис. 4, 5) и по соотношению окисного и
закисного железа (рис. 6).

При составлении карты окислительных усло-
вий формирования мезозойских магматических
образований Восточной Якутии в выборку вклю-
чался весь ряд магматических пород, за исключе-
нием ультрабазитов, метаморфических и метасо-
матически измененных пород. Учитывая наличие
регрессии от риолитов и гранитов к базальтам и
габбро, данные по окисленности железа пересчи-
тывались по вышеприведенной формуле (3).
Банк аналитических данных составили силикат-
ные анализы пород, в которых раздельно опреде-

лялись содержания окисного и закисного железа:
пояснительные записки к геологическим картам
масштаба 1 : 200000 и монографические работы
(Флеров и др., 1979; Трунилина и др., 2007, 2013;
Трунилина, Роев, 2018; Бахарев и др., 1988; Ми-
шин, 1994; Рудич, 1959, 1966). Общее количество
анализов, использованных при подготовке ста-
тьи, составило 1150 шт (рис. 7).

В распределении окисленности железа имеет
место четкий минимум, поэтому к ильменито-
вой серии отнесены магматические породы со
значениями f ' < 0.3, к магнетитовой – f ' > 0.3.
Этому минимуму окисленности железа соответ-
ствует значение магнитной восприимчивости
(0.5–0.6) × 10–3 ед. СИ (рис. 4, 5; Мишин и др.,
2020; Hart et al., 2004).

КРАТКИЙ ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК 
МЕЗОЗОЙСКИХ МАГМАТИЧЕСКИХ 
ОБРАЗОВАНИЙ ВОСТОКА ЯКУТИИ

Рассматриваемая территория располагается на
границе Сибирского континента и составного

Рис. 4. Гистограммы распределения магнитной восприимчивости в магматических породах Сихотэ-Алиньского оро-
генного пояса (Мишин и др., 2020). Полная выборка (а) и интервал 0–1 (б). Красная зона – граница между ильмени-
товой и магнетитовой сериями.
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Колымо-Омолонского супертеррейна. Описание
мезозойских магматических образований востока
Якутии приводится в работах (Тектоника …, 2001;
Флеров и др., 1979; Бахарев и др., 1988; Трунили-
на и др., 1985, 2007, 2013).

Крайнее восточное положение на западной
границе Омолонского террейна занимает Уянди-
но-Ясачненский вулкано-плутонический пояс
(УЯВПП). Уяндино-Ясачненский пояс протяги-
вается почти непрерывно на 1000 км при ширине

Рис. 5. Гистограммы распределения магнитной восприимчивости в плутонических породах Юкона (Hart et al., 2004).
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150 км, обрамляя с запада Колымо-Омолонский
террейн (Трунилина и др., 2007, рис. 8). Возраст
вулканитов по Rb-Sr изотопным данным варьи-
рует от 162 до 152 млн лет, а по U-Pb датировкам по
цирконам – около 150 млн лет (Prokopiev et al.,
2007; Akinin et al., 2020). Пояс характеризуется
пестрым петрографическим составом вулканиче-
ских пород с некоторым преобладанием в низах
разреза пород основного и среднего состава, а в
верхах – риолитов, в том числе игнимбритов. С
вулканическими породами пространственно и по
времени ассоциируют многочисленные малые
интрузии и субвулканические тела основного и
среднего состава, выделенные как габбро-тона-
лит-гранодиоритовая и тоналит-гранодиорит-
плагиогранитная ассоциации (Трунилина и др.,
2013). Большинство исследователей в настоящее
время связывают образование магматических по-
род УЯВПП с зоной субдукции.

В юго-западном и северном обрамлении Колы-
мо-Омолонского террейна параллельно УЯВПП
простирается гигантский по протяженности пояс
гранитных батолитов – Главный и Северный.

Главный батолитовый пояс прослеживается на
1100 км вдоль границы Иньяли-Дебинского син-
клинория с Колымо-Омолонским супертеррей-
ном. 40Ar-39Ar датированием установлен узкий
возрастной интервал образования гранитоидов

пояса – 143–138 млн лет (Layer et al., 2001). По ре-
зультатам более надежного U-Pb датирования по
цирконам, основной объем батолитов и даек поя-
са сформирован около 150 ± 3 млн лет (Акинин и
др., 2009) и его возраст близок возрасту вулкани-
ческих пород УЯВПП (Prokopiev et al., 2007; Aki-
nin et al., 2020).

Северный батолитовый пояс простирается в
субширотном направлении на 700 км вдоль север-
ного обрамления Колымо-Омолонского супертер-
рейна. В составе Главного и Северного батолитовых
поясов выделяют гранодиорит-гранитную, диорит-
гранодиорит-гранитную и гранит-лейкогранито-
вую ассоциации гранитоидов (Флеров и др., 1979;
Трунилина и др., 2013) и крупные субвулканиче-
ские массивы кислого состава (Рудич, 1966). Мас-
сивы гранодиоритового и гранитного состава
преобладают в составе батолитовых поясов. В ос-
новном гранитоиды данной ассоциации представ-
лены роговообманковыми, реже биотитовыми раз-
ностями с фазовыми и фациальными переходами
между ними. В западном направлении в обоих
поясах начинают преобладать лейкократовые и
двуслюдяные высокоглиноземистые граниты. В
Северном поясе дополнительно выделяются суб-
щелочные граниты латитового ряда (Трунилина и
др., 2013). Оба пояса по форме выходов гранитных
массивов на поверхность и составу пород близки
между собой. Это система относительно узких, но
протяженных выходов гранитоидов. Было установ-
лено морфологическое разнообразие форм гранит-
ных тел с преобладанием межформационных пла-
стовых залежей (Некрасов, 1962, 1984; Флеров и др.,
1979; Молчанова, 1981; Трунилина и др., 1996,
1999).

Главный и Северный магматические пояса в
западном направлении в районе Колымской пет-
ли постепенно “расщепляются” (шарнир Колым-
ской петли), образуя уже общую дугообразную
зону, состоящую из значительного количества
более изометричных и более мелких по площади
выходов гранитоидов (см. рис. 8). Вмещающие
породы в этой зоне отличаются напряженной
складчатостью и сильной катаклазированностью
пород.

Сравнивая Главный и Северный батолитовые
пояса с зоной рассеянного магматизма западного
шарнира Колымской петли, можно отметить от-
носительно слабый эрозионный срез гранитов в
этой зоне Колымской петли. Об этой тенденции
свидетельствует смена на запад гранитных масси-
вов отдельными апикальными выступами грани-
тов и свитами даек. В бассейне верхнего течения
р. Селеннях (северный фланг Колымской петли),
где известны многочисленные оловорудные ме-
сторождения, лишь в немногих из них на поверх-
ности вскрыты апикальные части гранитных плу-
тонов. Самое крупное в России касситерит-сили-

Рис. 6. Коэффициент окисленности железа в грани-
тоидных массивах Сихотэ-Алиньского орогенного
пояса, расположенных в зоне перехода ильменито-
вая–магнетитовая серии. 
Массивы: Аксакинский (1), Южный Сидимийский (2),
Приисковый (3). 4 – граница между ильменитовой
(ИС) и магнетитовой (МС) сериями.
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катно-сульфидное месторождение Депутатское
расположено в надинтрузивной зоне гранитного
массива, площадь которого по геофизическим
данным составляет 550 км2. Кровля гранитного
массива вскрыта скважинам на глубинах 230–375 м
от поверхности. Граниты плутона датированы
Rb-Sr методом – 122–116 млн лет (Ненашев, Зай-
цев, 1980).

В западном направлении зона рассеянного
магматизма Колымской петли наращивается об-
ширной дугообразной (в плане) зоной, контроли-
руемой поперечной системой радиальных магма-
тических поясов и разломов, протяженностью
каждого до 300 км. Общая площадь распростра-

нения магматических образований в этой зоне
составляет около 180000 км2 (см. рис. 8).

Если ориентироваться только на 40Ar-39Ar ме-
тод, то магматические породы радиальных зон
имеют такой же возраст, как и Главный батолито-
вый пояс, что, однако, не подтверждается более
точными данными U-Pb датирования по циркону
(Akinin et al., 2020). При этом в пределах наиболее
изученного радиального Дербеке-Нельгесинского
пояса устанавливается направленное уменьшение
возраста пород от 132 млн лет на северо-восточном
фланге до 124 млн лет на юго-западном его окон-
чании (Layer et al., 2001). В этом же направлении
возрастает мощность кровли над интрузивами и

Рис. 7. Карта фактического материала Восточной Якутии. 
1 – зона распространения восстановительных (установленная (а), предполагаемая (б)) и окислительных (в) условий
формирования магматических пород; 2 – месторождения Sn (а), рудопроявления Sn (б); 3 – средние значения коэф-
фициента окисленности железа (f') в магматических породах для планшетов масштаба 1 : 200000; в числителе – сред-
нее значение коэффициента окисленности железа, в знаменателе – количество проб.
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на поверхности гранитоидные массивы сменяют-
ся поясами даек.

Зона магматических пород, контролируемая ра-
диальными разломами, далее на запад обрамляется
синскладчатыми дуговыми по форме разломами и
дайковыми поясами с отдельными небольшими по
размеру выходами гранитных интрузивов.

Тас-Кыстабытский магматический пояс пред-
ставляет собой прерывистую полосу мезозойских
магматических образований, протягивающуюся
на 300 км субпараллельно Главному батолитово-
му поясу. В его пределах установлены различные
по составу и возрасту магматические образования

(Рудич, 1959; Попов, Кузнецов, 1987; Шкодзин-
ский и др., 1992; Мишин, 1994; Бахарев и др.,
1997, 2005; Layer et al., 2001). Возраст по цирконам
(U-Pb, SHRIMP) для Тас-Кыстабытского ком-
плекса составляет 149 ± 2, 151 ± 1, а для Нелькан-
ского 144 ± 1.4, 145 ± 2 млн лет (Герцева, Сысоев,
2021). В составе пояса известны застывшие пото-
ки базальтов, дайки, силы и штоки субщелочных
долеритов и габбро-диабазов, а также реликты тол-
щи риолитов и риолитовых и дацитовых туфов. Ин-
трузивные образования в составе пояса образуют
спектр от диоритов до лейкократовых с мускови-
том гранитов. В осевой части Тас-Кастабытского

Рис. 8. Карта окислительно-восстановительных условий формирования мезозойских магматических пород Восточ-
ной Якутии. Геологическая основа (Третьяков, 2019) с добавлениями авторов. 
1 – интрузивные; 2 – субвулканические; 3 – вулканические породы (цифры в кружках – вулканические поля УЯВПП:
1 – Салтага-Тасское, 2 – Сыачанское, 3 – Кыра-Суордахское, 4 – Догдинское, 5 – Умбинское, 6 – Интахское); 4 – зона
распространения восстановительных (установленная (а), предполагаемая (б)) и окислительных (в) условий формиро-
вания магматических пород; 5 – месторождения Sn; 6 – условная схема трещиноватости, радиальных и дуговых раз-
ломов по материалам (Третьяков, 2019; Трунилина и др., 1985).
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пояса расположен батолитоподобный (площадью
1500 км2) Тарынский субвулканический массив,
вытянутый в северо-западном направлении на
100 км. Ильменитовые дациты Тарынского субвул-
кана с возрастом около 152 млн лет (Akinin et al.,
2020) и ассоциирующие с ними безкорневые тела
гранодиорит-порфиров, концентрирующиеся в
осевой зоне массива, имеют идентичный петро-
химический и геохимические составы. Вкраплен-
ники в дацитах представлены лабрадором, ром-
бическим и монклинным пироксенами в микро-
литовой основной массе, по химическому составу
отвечающей кварц-полевошпатовой эвтектике с
содержанием SiO2 = 76 мас. % (Мишин, 1994).

ОКИСЛИТЕЛЬНО-ВОССТАНОВИТЕЛЬНЫЕ 
УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ 
МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД

ВОСТОЧНОЙ ЯКУТИИ
Уяндино-Ясачненский вулкано-плутонический

пояс в современном срезе представляет серию
разобщенных полей, сложенных близкими по со-

ставу свитами терригенных и вулканогенных по-
род. В ее пределах значения коэффициента окис-
ленности пород возрастают в направлении от за-
падного изгиба к северному и к южному крылу
пояса (рис. 9).

Максимальной окисленностью характеризу-
ются вулканические породы южных Интахского
и Умбинского полей. Магматические породы
Кыра-Суордахского и частично Догдинского по-
лей, занимающих крайнее западное положение в
шарнире Колымской петли, наименее окислен-
ные. Кыра-Суордахское поле вулканитов про-
странственно расположено в переходной зоне
между породами магнетитовой и ильменитовой
серий (рис. 9).

Для Салтага-Тасского и Сыачанского полей
окисленность пород на рис. 9 вынесена раздельно
по свитам. Оказалось, что отличия в окислитель-
ных условиях кристаллизации между разновоз-
растными и разными по петрографическому со-
ставу свитами вулканических пород в этих полях
отсутствуют полностью.

Рис. 9. Коэффициент окисленности железа в магматических породах Уяндино-Ясачненского вулкано-плутоническо-
го пояса. 
1 – мугдуканская свита, 2 – эмтанджинская свита, 3 – догдинская и кыринская свиты (вулканические образования в
пределах Догдинской, Интакской и Умбинской зон посвитно не расчленены).
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Рис. 10. Чаркынский вулкано-плутонический пояс: (а) – схема расположения магматических образований по (Труни-
лина и др., 2003), (б) – коэффициент окисленности железа в магматических породах пояса. 
1 – вмещающие юрские толщи, 2 – позднеюрский вулканический комплекс, 3 – раннемеловые гранитоиды. Цифры
в кружках на рис. (а) соответствуют таковым на рис. (б): 1 – хангасская и безымянинская свиты, 2 – Северный Хан-
гасский массив, 3 – Южно-Хангасский массив, 4 – Безымянный массив и высота 789.0, 5 – Наледный массив, 6 – Му-
очуньинский субвулкан, 7 – Оньохский субвулкан, 8 – Чибагалахский массив.
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Рис. 11. Западное выклинивание Северного батолитового пояса: (а) схема геологического строения (Трунилина и др.,
2007), (б) коэффициент окисленности железа в гранитоидных массивах. 
1 – кайнозойские отложения наложенных впадин; 2 – вулканиты K2 Джахтардахского поля; 3 – вулканиты K1b-br-K2s;
4 – юрские отложения Полоусненского синклинория; 5 – позднетриасовые терригенные образования; 6 – палеозойские
терригенно-карбонатные породы; 7 – гранит- и риолит-порфиры; 8 – раннемеловые гранитоиды (цифры в кружках
на рис. (б): 1 – Саханьинский, 2 – Кинели-Тасский, 3 – Коханахский, 4 – Депутатское рудное поле, 5 – Укачилканский,
6 – Бакынский, 7 – Куранахский, 8 – Североэликчагский, 9 – Верхнеэликчанский); 9 – магматические тела, показанные
вне масштаба; 10 – основные разломы.
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Рис. 12. Дербеке-Нельгесинская зона: (а) по материалам (Трунилина, Роев, 2014) с упрощениями, (б) коэффициент окис-
ленности железа в магматических породах зоны. 
1 – юрские и триасовые вмещающие алевро-песчаниковые толщи; 2 – массивы гранитоидов (цифры в кружках на рис. (б):
1 – Безымянный, 2 – Хатакчанский, 3 – Бургочанский; 4–7 – дайки и мелкие массивы юго-западного фланга зоны:
4 – Кондеканский и его дайки, 5 – Бурдогарский, 6 – Сэкэтский, 7 – Дьялчанский); 3 – подземный контур массивов гра-
нитоидов по геофизическим данным на глубине >500 м; 4 – пояса гранитоидов: а – продольные и б – поперечные; 5 – рас-
пространение основных складчатых структур; 6 – граница Колымо-Омолонского микроконтинента.
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Магматические образования Главного и Се-
верного батолитовых поясов, независимо от фор-
мационного состава и возраста, характеризуются
восстановительными условиями формирования.
И лишь в их обрамлении и восточном выклини-
вании фиксируется переход к гранитам магнети-
товой серии.

Примером периферийной зоны Главного ба-
толитового пояса является Чаркынский магмати-
ческий пояс, надстраивающий к западу самый
протяженный Чибагалахский массив (рис. 10).
Возможно, незначительные по размерам выходы
магматических пород Чаркынского пояса обу-
словлены слабым их эрозионным срезом, на это,
в частности, указывают петрографические особен-
ности пород – широкое распространение субвул-
канических образований и реликтов вулканиче-
ских покровов. Гранитоиды Чаркынского пояса
(это типично магнетитовая серия пород) резко
контрастируют на фоне Главного батолитового
пояса (рис. 10). Второй пример поперечной зо-
нальности окислительных условий – это запад-
ное окончание Северного батолитового пояса,
бассейн р. Селенях (рис. 11).

В этой части Колымской петли гранитные тела
не вскрыты эрозией или слабо эродированы, по-
этому обнажены отдельные незначительные по
площади апикальные выступы гранитных масси-
вов, например ареал Такалканского рудного поля
(рис. 11), или гранитоиды, вскрытые скважина-
ми, например кровля Депутатского гранитного
массива вскрыта скважинами на глубине 236–380 м.
В пределах этого сегмента Колымской петли ста-
новление магматических массивов происходило
исключительно в восстановительной среде, обу-
славливающей насыщенность данного района
крупными оловорудными месторождениями (см.
рис. 7, 8). Северный фланг пояса с учетом геофи-
зических данных сложен гранитами магнетито-
вой серии, содержит полиметаллическую мине-
рализацию и перекрыт рыхлыми отложениями.

В западном направлении от шарнира Колым-
ской петли выделяется обширный ареал гранито-
идов, контролируемых радиальной системой раз-
ломов и приуроченных к ним радиальных зон
магматических пород, формирование которых
происходило в основном в восстановительной
среде с погружающейся на запад кровлей. Наибо-
лее изучена в петрохимическом и металлогениче-
ском отношении самая южная Дербеке-Нельге-
синская радиальная зона (Трунилина и др., 1985;
Трунилина, Роев, 2014; рис. 12). В ее пределах
магматические породы, включая дайки, относят-
ся к ильменитовой серии. Некоторое исключение
представляет самый восточный и наиболее эро-
дированный в составе пояса Безымянный массив
гранитов, формирование которого происходило
на фоне изменчивого окислительного флюидного

режима. Крайний западный фланг Безымянного
массива полностью не вскрыт эрозией и, судя по
окисленности дайкообразных апофиз и металло-
гении, формировался на фоне восстановительно-
го флюидного режима.

На западном фланге ильменитовая область,
контролируемая радиальными разломами, об-
рамляется уже субсогласными со складчатостью
дуговыми разломами и магматическими зонами.
Магматические породы представлены в этой зоне
дайками и мелкими интрузивными телами, обра-
зующими зоны, субсогласные по простиранию со
складчатостью и перпендикулярные радиальной
системе. Формирование их отличается невыдер-
жанностью окислительных условий, что обуслови-
ло тесную перемежаемость магматических пород
ильменитовой и магнетитовой серий (см. рис. 8).

СВЯЗЬ МЕТАЛЛОГЕНИЧЕСКОЙ 
СПЕЦИАЛИЗАЦИИ МАГМАТИЧЕСКИХ 

ПОРОД С ОКИСЛИТЕЛЬНЫМИ 
УСЛОВИЯМИ ИХ ФОРМИРОВАНИЯ

Как уже отмечалось во Введении, с окисли-
тельными условиями связано валентное состоя-
ние поливалентных элементов. Изменение ва-
лентности и, следовательно, изменение заряда и
радиуса ионов приводит к кардинальному изме-
нению геохимических особенностей данного эле-
мента и определяет его растворимость в силикат-
ных расплавах (Борисов и др., 1991). По экспери-
ментальным исследованиям растворимость SnO в
силикатных расплавах на три порядка выше рас-
творимости SnO2 (Некрасов, 1984; Linnen et al.,
1996). Эта закономерность подтверждается на ма-
териалах конкретных магматических поясов
Юго-Востока России (Мишин, Романовский,
1992; Мишин и др., 2003, 2019, 2020; Меркулова,
Мишин, 2015). Содержание олова в магматиче-
ских породах направленно увеличивается с воз-
растанием восстановленности пород (рис. 13а). В
противоположность олову содержание меди воз-
растает от восстановленных пород к окисленным
(рис. 13б).

Вся оловоносность в исследуемом районе, за
редким исключением, сосредоточена в магмати-
ческих поясах, сложенных породами ильменито-
вой серии, но распределение рудной минерализа-
ции в них неравномерное. В Главном и Северном
батолитовых поясах, сложенных магматическими
образованиями, сформировавшимися в восста-
новительной обстановке, практически отсутству-
ют значительные проявления олова. Все место-
рождения олова и сопутствующего вольфрама со-
средоточены, главным образом, в пределах
западного и северо-западного обрамления Ко-
лымской петли, где интрузивные массивы слабо
эродированы и контролируются системой ради-
альных разломов, поперечных к складчатости,
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или не обнажены на поверхности. Можно пола-
гать, что западное обрамление Колымской петли
с системой радиальных разломов, поперечных к
складчатости, – это обширная область растяже-
ния, в которую поступает восстановленный флю-
ид (Шкодзинский, 1992; Тектоника …, 2001). За-
падное замыкание зоны растяжения контролиру-
ется уже системой дуговых разломов, согласно
залегающих со складчатостью. Эта область отли-
чается тесным чередованием зон с восстанови-
тельными и окисленными условиями и соответ-
ствующей им комплексной металлогенией.

К юго-западу от Главного батолитового пояса
среди пород магнетитовой серии выделяются
лишь разрозненные выходы гранитов ильменито-
вой серии с рудопроявлениями олова. На южном
фланге это Тас-Кыстабытский магматический
пояс, включающий гигантский (1500 км2) Тарын-
ский субвулканический массив дацитов (рис. 9;
Мишин, 1994) и серию более мелких оловонос-
ных массивов, сконцентрированных преимуще-
ственно вдоль границы с Au-Sb рудным поясом.
Основное пространство рассматриваемой метал-
логенической зоны, судя по составу разрознен-
ных выходов магматических пород, представляло
зону окислительного флюидного режима. Среди

магматических пород широко распространены
субвулканические образования с повышенными
содержаниями полиметаллов (Трунилина и др.,
2007). В контурах Тарынского субвулкана изве-
стен ряд проявлений серебряно-полиметалличе-
ской с оловом минерализации, такие как место-
рождения Купольное и Хара-Тас.

В обрамлении магматических поясов ильмени-
товой серии с оловорудной, олово-вольфрамовой и
олово-полиметаллической минерализациями рас-
пространены магматические породы магнетитовой
серии, с которыми пространственно и по возрасту
ассоциируют различные рудные месторождения и
проявления преимущественно халькофильного
профиля. В отличие от олова и сопутствующему
ему вольфрама халькофильные элементы и золо-
то не обнаруживают такой тесной зависимости от
окислительных условий, более тесная связь с
окислительными условиями наблюдается на
формационном уровне для конкретных металло-
генических зон и поясов.

В Уяндно-Ясачненском вулкано-плутониче-
ском поясе геохимическую специализацию вулка-
нитов Салтага-Тасского поля определяют золото и
серебро, в Кыра-Суордахском поле к ним присо-
единяются Mo, As и Bi. Гранитоиды, ассоциирую-
щие с вулканитами УЯВПП, специализированы на
Au, Bi, As, менее – W, Ag, Sb (Трунилина и др.,
2007; Тектоника …, 2001).

В северо-восточном обрамлении Главного ба-
толитового пояса в зоне распространения магма-
тических пород магнетитовой серии выделяется
протяженная (900 км при ширине 80 км) Селе-
няхская металлогеническая зона с эпитермаль-
ными Au-Hg, Au-Ag-Sb, Hg-Au-Ag (Тектоника …,
2001).

В юго-западном обрамлении Главного батоли-
тового пояса выделяется Адыча-Нерский метал-
логенический пояс (Горячев, 1998) в состав кото-
рого входит Адыча-Тарынская золото-сурьмяная
зона протяженностью до 500 км и шириной около
5–10 км, включающая два крупнейших место-
рождения сурьмы Сырылах и Сентачан (Стогний
и др., 2003) и Чабагалахскую Au-редкометальную
зону.

Куларская металлогеническая зона с Au-квар-
цевыми месторождениями прослеживается в се-
веро-восточном направлении на 150 км при ши-
рине 30–40 км (Тектоника …, 2001). Простран-
ственно рудные поля в этой зоне сопряжены с
выходами гранитов магнетитовой серии, занима-
ющих пограничное положение относительно
восстановленных пород ильменитовой серии.

Полоусная металлогеническая зона (Au-Cu,
Au-Cu-W, Au) протягивается в субширотном на-
правлении на 200 км при ширине около 70 км в
обрамлении Северного батолитового пояса.

Рис. 13. Соотношение содержаний Sn (а) и Cu (б) и
коэффициента окисленности железа в магматиче-
ских породах Северного батолитового пояса. Исполь-
зованы данные (Бахарев и др., 1988).
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ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Мезозойские магматические пояса на востоке

Якутии имеют дуговую форму и в плане практиче-
ски полностью повторяют простирание осадочных
комплексов внешнего обрамления Колымо-Омо-
лонского террейна. Из рис. 9 можно сделать вывод,
что окисленность магматических пород Уянди-
но-Ясачненского пояса в пределах отдельно взя-
тых полей не зависит ни от стратиграфического
положения пород, ни от их петрографического
состава. Наиболее отчетливое изменение окис-
ленности пород проявляется в латеральном на-
правлении между вулканическими полями. Более
ясно эта тенденция просматривается в юго-во-
сточной ветви пояса – от Кыра-Суордахского по-
ля к Умбинскому резко возрастает окисленность
железа.

В пределах Кыра-Суордахского и частично
Догдинского полей (крайний западный фланг
Колымской петли) граница между ильменитовой
и магнетитовой сериями частично пересекает вул-
канические поля. Отмеченный факт свидетельству-
ет, что зональный редокс-фон возник еще до воз-
никновения магматических пород Уяндино-Ясач-
ненского вулкано-плутонического пояса.

Главный и Северный батолитовые пояса, соеди-
няясь на западных их флангах, образуют общую ду-
гу, параллельную УЯВПП. Протяженность этого
дугового пояса превышает 2200 км. Осевая зона его
сложена восстановленными породами ильменито-
вой серии, которые обрамляются в свою очередь
породами магнетитовой серии. В составе юго-за-
падного и северного обрамлений батолитовых
поясов, наряду с гранитами, значительный объем
занимают вулканические и субвулканические по-
роды, свидетельствуя о слабом эрозионном срезе
пород в этом направлении.

В западном направлении от зоны схождения
Главного и Северного батолитовых поясов произо-
шло максимальное растяжение с образованием об-
ширной веерообразной зоны радиальных разломов
(Третьяков, 2019; Трунилина и др., 2007). Часть из
таких радиальных разломов контролируют выходы
магматических пород. Протяженность радиаль-
ных зон магматических образований достигает до
300 км при ширине около 30 км. В западном на-
правлении в этих зонах отмечается погружение
кровли гранитных массивов и смена интрузивов
свитами даек, количество которых в каждом из-
меряется сотнями (Трунилина и др., 1985), и в
этом же направлении происходит омоложение
возраста (Layer et al., 2001).

По В.С. Шкодзинскому (1992), радиальная си-
стема формировалась в зонах раздвигов и сопро-
вождалась декомпрессией. Основанием для такого
вывода является отсутствие механических воздей-
ствий магмы на вмещающие породы, слабая рас-
кристаллизация эндоконтактовых фаций грани-

тоидов, низкая упорядоченность структуры поле-
вых шпатов.

Наиболее детально изучена Дербеке-Нельге-
синская радиальная зона (Тектоника …, 2001;
Трунилина и др., 1985, 2014). К ее восточному
флангу приурочен Безымянный массив, сложен-
ный (как исключение) гранитоидами магнетито-
вой серии. И лишь в самом его юго-западном
окончании последние сменяются породами иль-
менитовой серии. В их составе преобладают (око-
ло 90%) диориты, гранодиориты и граниты. По
геофизическим данным, вертикальная протяжен-
ность гранитных тел достигает 20 км. Типомор-
физм породообразующих минералов и состав
ксенолитов (Trunilina et al., 1994) также соответ-
ствуют генерации материнских магм в глубоких
горизонтах земной коры.

Причины возникновения окислительно-восста-
новительных условий давно являются предметом
дискуссии в литературе. Японскими исследовате-
лями была выдвинута гипотеза образования пород
ильменитовой серии при ассимиляции магмой уг-
лерода вмещающих пород (Ishihara, 1977). С. Иши-
хара полагает, что магнетитовая серия гранитов
генерируется на больших глубинах, где отсутству-
ют углеродсодержащие вмещающие породы, в то
время как магма ильменитовой серии выплавля-
лась на относительно небольших глубинах, где
вмещающие осадочные породы содержат повы-
шенные содержания углерода. Этот подход к об-
разованию магнетитовой и ильменитовой серий
разделяют многие исследователи (Sato, 2012;
Takаnashi et al., 1980; Gastil, 1990; Hart et al., 2004;
Романовский, 1987; Кигай, 2011).

Изучение окислительных условий формирова-
ния мезозойских магматических образований поз-
волило выявить целый комплекс особенностей
формирования и состава магнетитовой и ильме-
нитовой серий пород (Мишин, 1994; Мишин, Ро-
мановский, 1992; Мишин и др., 2003, 2019, 2020;
Меркулова, Мишин, 2015; Талтыкин и др., 2020).

Во-первых, магнетитовая и ильменитовая се-
рии, наряду с гранитоидами, включают вулкани-
ческие и субвулканические породы. Типичный
пример это порфиро- и кристаллокластические
игнимбриты магнетитовой серии юго-западного
сектора Ульинского прогиба (Тоттинский ком-
плекс) и аналогичные по петрографическому соста-
ву, структурным особенностям и возрасту порфиро-
и кристаллокластические игнимбриты ильменито-
вой серии Куйдусунского зоны (северо-западный
фланг Ульинского прогиба). Вкрапленники в отме-
ченных вулканических и субвулканических породах
имеют интрателлурическое происхождение и обра-
зовались на глубине, скорее всего в промежуточной
камере (Мишин, 2009), следовательно, окисли-
тельно-восстановительные условия их формиро-



276

ПЕТРОЛОГИЯ  том 30  № 3  2022

МИШИН и др.

вания имеют глубинную, а не поверхностную
природу.

Во-вторых, окислительно-восстановительный
характер среды магмообразования имеет регио-
нальный характер. Главный и Северный батоли-
товые пояса, соединяясь, образуют дуговой пояс,
протягивающийся на расстояние более 2200 км.
Осевую его зону, независимо от петрографиче-
ского состава и возраста, слагают восстановлен-
ные породы ильменитовой серии.

Этот пояс субсогласно залегает со стратифи-
цированными осадочными комплексами. Можно
с большой долей условности предполагать связь
окислительных условий с составом вмещающих
пород, однако во внешнем ее обрамлении, прак-
тически в тех же осадочных комплексах магмати-
ческие породы представлены преимущественно
магнетитовой серией.

Особенно показательна поперечная зона рас-
тяжения, ориентированная на запад от изгиба по-
яса. В данной части региона радиальная система
разломов и приуроченные к ней магматические
породы ильменитовой серии пересекают в суб-
широтном направлении сложно дислоцирован-
ные террейны с возрастом от позднего палеозоя
по юру включительно. Весьма показательно в
этом отношении соотношение зональности окис-
лительных условий с вмещающими породами
Сунгари-Селитканского вулканического пояса;
для Северо-Восточного его сегмента (Баджальская,
Ям-Алиньская, Эзопская и Комсомольская зоны)
вмещающими породами является юрский акреци-
онный комплекс, а в юго-западном продолжении
(Хингано-Олонойская, Яуринская, Каменушин-
ская и Таланджинская вулканические зоны) вме-

щающими породами является кристаллический
комплекс Буреинского массива (палеозойские гра-
нитоиды и архейские и протерозойские метамор-
фические породы (Мишин и др., 2003)). При де-
тальном изучении гранитных массивов Сихотэ-
Алиня, расположенных в зоне перехода от магне-
титовой серии к ильменитовой, установлено, что
граница между этими сериями пересекает одно-
родные в петрографическом и петрохимическом
отношениях одновозрастные гранитные масси-
вы. Сама зона постепенного перехода между по-
родами магнетитовой и ильменитовой сериями
составляет первые десятки метров (Мишин и др.,
2020).

В Тас-Кыстабыском поясе в плутонах, сло-
женных породами ильменитовой серии (Одон-
канский, Труд, Капризный), и в Тарынском да-
цитовом субвулканическом массиве установлены
включения графита в виде отдельных чешуек раз-
мером 1–2 мм до желваков размером 5–7 см (Ми-
шин, 1994; Бахарев и др., 2005). Отмечается также
присутствие включений графита внутри зерен ка-
лишпата и в других минералах, что указывает на
относительно раннюю кристаллизацию графита
(Бахарев и др., 2005).

По заключению (Кадик, Луканин, 1986), если
графит сохраняется до приповерхностного уровня,
то fO2 в магме понижается до значения такого
уровня, что железо может восстановиться до ме-
таллического состояния, при этом состав отде-
лившихся от расплава газов должен отличатся
резким преобладанием CO и H2. Таким образом,
присутствие в магме элементарного углерода мо-
жет определять состав газов, выносимых магмой
к поверхности, и ее окислительно-восстанови-
тельное состояние. Приведенные в работе значе-
ния окисленности железа в магматических поро-
дах, содержащих включения графита, и в породах
без графитовых включений, подтверждают выше-
приведенное заключение – породы, содержащие
включения графита, характеризуются большей
восстановленностью (рис. 14).

Все приведенные особенности состава и струк-
туры зон с окислительным и восстановительным
режимами формирования магматических пород
свидетельствуют о глубинной природе их форми-
рования и ни в коем случае не связаны с осадоч-
ными породами верхней оболочки земной коры.

Структура западного обрамления Колымо-
Омолонского составного террейна связана с его
поступательным движением в направлении Си-
бирского континента. В результате этого движе-
ния происходило формирование напряженной
складчатости, которая сопровождалась образова-
нием радиальной системы раздвигов, способству-
ющих поступлению к поверхности глубинных вос-
становленных флюидов и магмы (рис. 15).

Рис. 14. Гистограммы распределения значений коэф-
фициента окисленности железа в магматических по-
родах Тас-Кыстабытского пояса. 
Магматические породы с включениями графита (1) и
без включений графита (2).
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ВЫВОДЫ
Имеющиеся на сегодня данные абсолютного

возраста вулканических пород Уяндино-Ясачнен-
ского вулкано-плутонического пояса и гранитоид-

ных батолитов свидетельствуют о том, что возник-
новение дифференцированного окислительно-вос-
становительного флюидного режима по времени
предшествовало этапу мезозойского магматизма.

Рис. 15. Возникновение ильменитовой (H), магнетитовой (O) и переходной (O/H) зон в литосфере Верхояно-Колым-
ской складчатой системы на рубеже J2–K1, согласно схеме Ф.Ф. Третьякова (Третьяков, 2019) с добавлениями авто-
ров. 1 – море; 2 – каменноугольно-мезозойские отложения; 3 – океаническая кора (а) и ее фрагменты (б); 4 – земная
кора островодужных зон; 5 – вулканы (а) и вулканические образования (б); 6 – континентальная кора Сибирского
континента; 7 – новообразованная континентальная кора Верхояно-Колымской системы мезозоид; 8 – гранитоиды
коллизионные (а), локальные ильменитовые (б) и локальные магнетитовые (в) тела; 9 – складчатые структуры: силь-
нодеформированные (а), среднедеформирвоанные (б), слабодеформированные (в); 10 – направление движения Ко-
лымо-Омолонского блока; 11 – зоны восстановленного (а) и окисленного (б) фона. Буквенные обозначения: SC – Си-
бирский континент, VPM – Верхоянская пассивная окраина, КОS – Колымо-Омолонский супертеррейн, UYVA –
Уяндино-Ясачненский вулкано-плутонический пояс, SAО – Южно-Анюйский океан, SP – Сибирская платформа,
ОVA – Олойская вулканическая дуга, VKMS – Верхояно-Колымская система мезозоид.
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Зона с восстановительным флюидным режи-
мом, занимающая осевую зону магматических
поясов, возникла при движении Колымо-Омо-
лонского террейна в западном направлении. Это
движение сопровождалось образованием в об-
рамлении террейна, и особенно в его головной
части, обширной зоны протяженных раздвигов,
сопровождавшихся декомпрессией и явившихся
путями движения магмы и глубинного флюида.

Все оловорудные иногда с вольфрамом ме-
сторождения и проявления ассоциируют с маг-
матическими породами ильменитовой серии, но
не все выходы магматических пород ильменито-
вой серии оловоносны. Последнее обстоятель-
ство связано с различной глубиной эрозионного
среза, в первую очередь это относится к Главному
и Северному батолитовым поясам, отличающих-
ся максимальным поднятием и эррозией.

Золото и халькофильные элементы в качестве
примеси отмечаются в магматических породах
ильменитовой серии, однако образование место-
рождений и протяженных металлогенических зон
перечисленных элементов происходило исклю-
чительно в ассоциации с окисленными породами
магнетитовой серии.

Благодарности. Авторы выражают искреннюю
благодарность рецензентам за сделанные замеча-
ния, которые позволили существенно улучшить
статью, а также В.А. Трунилиной, С.П. Роеву,
Ю.С. Орлову за предоставленные материалы.

Источники финансирования. Исследования бы-
ли выполнены по Государственному заданию
ИТиГ ДВО РАН № 075-00378-21-01.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
Акинин В.В., Прокопьев А.В., Торо Х. и др. U-Pb-
SHRIMP-возраст гранитоидов Главного батолитового
пояса (Северо-Восток Азии) // Докл. АН. 2009. Т. 426.
№ 2. С. 216–221.
Бахарев А.Г., Зайцев А.И., Ненашев Н.И., Избеков П.Э.
Строение и магматизм Верхнеиндигирской кольцевой
структуры // Отечеств. геология. 1997. № 9. С. 15–19.
Бахарев А.Г., Гамянин Г.Н., Горячев Н.А., Половинкин В.Л.
Магматические и рудные формации хребта Улахан-
Тас (Северо-Восточная Якутия). Якутск: Якутский
филиал СО АН СССР, 1988. 198 с.
Бахарев А.Г., Шкодзинский В.С., Жданов Ю.Я. Графит-
содержащие кислые породы Тас-Кыстабытского маг-
матического пояса Верхояно-Колымской складчатой
области // Отечеств. геология. 2005. № 5. С. 54–57.
Борисов А.А., Жаркова Е.В., Кадик А.А. и др. Флюиды и
окислительно-восстановительные равновесия в маг-
матических системах. М.: Наука, 1991. 256 с.
Борисов А.А., Шапкин А.И. Новое эмпирическое урав-
нение зависимости отношения Fe3+/Fe2+ в природных
расплавах от их состава, летучести кислорода и темпе-
ратуры // Геохимия. 1989. № 6. С. 892–898.
Герцева М.В. Сысоев И.В. Этапы формирования Глав-
ного колымского плутонического пояса // Петрология

и геодинамика геологических процессов: Материалы
XIII Всероссийского петрографического совещания (с
участием зарубежных ученых). Иркутск: Ин-т геогра-
фии им. В.Б. Сочавы СО РАН, 2021. Т. 1. С. 141–145.
Горячев Н.А. Геология мезозойских золото-кварцевых
жильных поясов Северо-Востока Азии. Магадан:
СВКНИИ ДВО РАН, 1998. 210 с.
Дубинчик Э.Я., Путинцев В.К. Плотность и магнитная
восприимчивость гранитоидных комплексов южной ча-
сти Дальнего Востока как показатели условий их форми-
рования // Советская геология. 1971. № 12. С. 30–43.
Кадик А.А., Луканин О.А. Дегазация верхней мантии
при плавлении. М.: Наука, 1986. 96 с.
Кигай И.Н. Редокс-проблемы “металлогенической спе-
циализации” магматитов и гидротермального рудообра-
зования // Петрология. 2011. Т. 19. № 3. С. 316–334.
Лебедева С.М., Симонов В.А., Быков В.Н., Кабанова Л.Я.
Степень окисления железа и фугитивность кислорода
в базальтовых стеклах района тройного сочленения
Буве // Уральский минералогический сборник. 2001.
№ 11. С. 270–281.
Ляхович В.В. О зависимости содержаний акцессорных
минералов в гранитоидах от состава биотита // Геоло-
гия и геофизика. 1965. № 8. С. 97–105.
Меркулова Т.В., Мишин Л.Ф. Окислительно-восстанови-
тельные процессы в мезозойско-кайнозойских вулкано-
плутонических системах и их роль в формировании реги-
ональных гравитационных и магнитных аномалий Даль-
него Востока // Тихоокеанская геология. 2015. Т. 34. № 5.
С. 112–124.
Мишин Л.Ф. Субвулканические интрузии кислого со-
става. М.: Недра, 1994. 207 с.
Мишин Л.Ф. Эвтектоидный и котектоидный петрогра-
фические типы вулканических и субвулканических
пород кислого состава окраинно-континентальных
вулканических поясов (на примере Востока Азии) //
Тихоокеанская геология. 2009. Т. 28. № 2. С. 69–85.
Мишин Л.Ф. Геохимия европия в магматических поро-
дах окраинно-континентальных вулканогенных поя-
сов // Геохимия. 2010. № 6. С. 618–630.
Мишин Л.Ф., Романовский Н.П. Окислительно-восста-
новительные обстановки формирования и металлоге-
ническая специализация рудномагматических систем
юга Дальнего Востока // Тихоокеанская геология.
1992. № 6. С. 31–42.
Мишин Л.Ф., Чжао Ч., Солдатов А.И. Мезозойско-
кайнозойские вулкано-плутонические пояса и систе-
мы в континентальной части Востока Азии и их зо-
нальность // Тихоокеанская геология. 2003. Т. 22. № 3.
С. 28–48.
Мишин Л.Ф., Кириллова Г.Л., Меркулова Т.В., Коновало-
ва Е.А. Окислительные условия формирования пост-
коллизионного магматизма и металлогении западного
сектора Монголо-Охотского орогенного пояса // Ти-
хоокеанская геология. 2019. Т. 38. № 4. С. 3–13.
Мишин Л.Ф., Коновалова Е.А. Талтыкин Ю.В. и др.
Окислительные условия и связанная с ними геохимиче-
ская и металлогеническая зональности магматических
образований Сихотэ-Алиньского орогенного пояса //
Тихоокеанская геология. 2020. Т. 39. № 3. С. 51–67.
Молчанова Т. В. Мезозойские гранитоиды северо-за-
пада Тихоокеанского пояса. М.: Наука, 1981. 151 с.
Некрасов И.Я. Магматизм и рудоностность северо-за-
падной части Верхояно-Чукотской складчатой обла-
сти. М.: Изд-во АН СССР, 1962. 332 с.



ПЕТРОЛОГИЯ  том 30  № 3  2022

ВЛИЯНИЕ ОКИСЛИТЕЛЬНЫХ УСЛОВИЙ 279

Некрасов И.Я. Олово в магматическом и постмагмати-
ческом процессах. М.: Наука, 1984. 238 с.
Ненашев Н.И. Магматизм и развитие рудно-магмати-
ческих узлов Восточной Якутии. Новосибирск: Наука,
1979. 142 с.
Ненашев Н.И., Зайцев А.И. Геохронология и проблема
генезиса гранитоидов Восточной Якутии. Новоси-
бирск: Наука, 1980. 240 с.
Никольский Н.С. Термодинамика минеральных равно-
весий базитов. М.: Наука, 1978. 177 с.
Попов Л.Н., Кузнецов Ю.В. Возраст магматических
комплексов хребта Сарычева // Советская геология.
1987. № 12. С. 91–96.
Печерский Д.М. Магнитные свойства гранитоидов Се-
веро-Востока СССР. Магнитные свойства извержен-
ных пород. Магадин: СО АН СССР, 1964. С. 6–158.
Романовский Н.П. Петрофизика гранитных рудно-маг-
матических систем Тихоокеанского пояса. М.: Наука,
1987. 190 с.
Рудич К.Н. Магматизм и особенности тектонического
строения хребта Сарычева. М.: Государственное науч-
но-техническое издательство литературы по геологии
и охране Недр, 1959. 184 с.
Рудич К.Н. Вулкано-плутонические формации цепи
Черского. М.: Наука, 1966. 127 с.
Рябчиков И.Д., Когарко Л.Н. Окислительно восстано-
вительный потенциал мантийных магматических си-
стем // Петрология. 2010. Т. 18. № 3. С. 257–269.
Стогний Г.А., Стогний В.В., Бабкина Т.Г. Адыча-Та-
рынская золото-сурьмяная зона: геолого-геофизиче-
ский аспект // Отечеств. геология. 2003. № 6. С. 75–77.
Талтыкин Ю.В., Мишин Л.Ф., Коновалова Е.А. Окисли-
тельно-восстановительный фон в земной коре Си-
хотэ-Алиньского орогенного пояса при кристаллиза-
ции магматитов мел-палеогенового возраста: связь с
геодинамикой // Вестник Северо-Восточного НЦ
ДВО РАН. 2020. № 4. С. 24–38.
Тектоника, геодинамика и металлогения территории
Республики Саха (Якутия) // Отв. ред. Л.М. Парфенов,
М.И. Кузьмин. М.: МАИК “Наука/Интерпериодика”,
2001. 570 с.
Третьяков Ф.Ф. Террейны Верхоянского складчато-на-
двигового пояса (Восточная Якутия) // Природные ре-
сурсы Арктики и Субарктики. 2019. Т. 24. № 4. С. 67–78.
Трунилина В.А. Оловоносные рудно-магматические
системы Восточной Якутии // Геология и геофизика.
1991. № 9. С. 98–105.
Трунилина В.А., Роев С.П. К петрологии магматических
образований Дербеке-Нельгесинской рудно-магмати-
ческой зоны // Отечеств. геология. 2014. № 5. С. 80–88.
Трунилина В.А., Роев С.П. Петрология и рудоносность
магматических образований Укачилканского рудного
поля (северо-восток Якутии) // Природные ресурсы
Арктики и Субарктики. 2018. Т. 23. № 1. С. 16–29.
Трунилина В.А., Роев С.П., Орлов Ю.С. Гранитоиды и
связь с ними касситерит-сульфидного оруденения.
Новосибирск: Наука, 1985. 206 с.
Трунилина В.А., Орлов Ю.С., Роев С.П. Геология и рудо-
носность магматитов хр. Полоусного. Якутск: ЯНЦ,
1996. 132 с.
Трунилина В.А., Орлов Ю.С., Роев С.П., Осман В.С. Маг-
матизм различных геодинамических обстановок (зона
сочленения Верхоянской окраины Сибирского конти-

нента и Колымо-Омолонского микроконтинента).
Якутск: ЯНЦ СО РАН, 1999. 168 с.
Трунилина В.А., Роев С.П., Орлов Ю.С. и др. Вулкано-
плутонические пояса северо-востока Якутии. Якутск:
ГУП НИПК “Сахаполиграфиздат”, 2007. 151 с.
Трунилина В.А., Роев С.П., Орлов Ю.С. Гранитоиды ба-
толитовых поясов Северо-Востока Верхояно-Колым-
ских мезозоид. Якутск: Медиа-холдинг “Якутия”,
2013. 186 с.
Флеров Б.Л., Трунилина В.А., Яковлев В.А. Оловянно-
вольфрамовое оруденение и магматизм Восточной
Якутии. Новосибирск: Наука, 1979. 275 с.
Шкодзинский В.С., Недосекин Ю.Д., Сурнин А.А. Петро-
логия позднемезозойских магматических пород Во-
сточной Якутии. Новосибирск: Наука, 1992. 237 с.
Эйриш Л.В. О связи золотого оруденения с магнитны-
ми гранитоидами (на примере Дальнего Востока) //
Тихоокеанская геология. 1983. № 4. С. 64–68.
Akinin V.V., Miller E.L., Toro J. et al. Episodicity and the
dance of late Mesozoic magmatism and deformation along
the northern circum-Pacifc margin: North-eastern Russia
to the Cordillera // Earth Sci. Rev. 2020. V. 208.
https://doi.org/10.1016/j.earscirev.2020.103272
Gastil G. The boundary between the magnetic-series and il-
menite-series granitic rocks in peninsular California. Recent
advances in concepts concerning zoned plutons in Japan and
Southern and Baja California. Tokyo, 1990. P. 91–100.
Fudali R.F. Oxygen fugacities of basaltic and andesitic
magmas // Geochim. Cosmochim. Acta. 1965. V. 29. I. 9.
P. 1063–1075.
Hart C.J.R., Goldfarb R.J., Lewis L.L., Mair J.L. The north-
ern cordilleran mid-cretaceous Plutonic Province: Ilmen-
ite/magnetite-series granitoids and intrusion-related mine-
ralisation // Resour. Geol. 2004. V. 54. № 3. P. 253–280.
Ishihara S. The magnetite-series and ilmenite-series grani-
tic rocks // Mining Geology. 1977. № 27. P. 293–305.
Johnston W.D. Oxidation-reduction equilibria in molten
Na2O2SiO2 glass // J. Amer. Ceram. Soc. 1965. V. 48.
P. 184–190.
Layer P.W., Newberry R., Fujita K. et al. Tectonic setting of
the plutonic belts of Yakutia, Northeast Russia, based on
40Ar/39Ar and trace element geochemistry // Geology.
2001. V. 29. P. 167–170.
Linnen R.L., Pichavant M., Holtz F. The combined effects of
fO2 and melt composition on SnO2 solubility and tin diffu-
sivity in haplogranitic melts // Geochim. Cosmochim. Ac-
ta. 1996. V. 60. № 24. P. 4965–4976.
Prokopiev A.V., Toro J., Miller E.L. et al. Granitoids of the
Main Batholith Belt and volcanics of Uyandina-Ya-
sachnaya Arc (Northeast Asia): New U-Pb SHRIMP geo-
chronological and geochemical data // Large Igneous Prov-
inces of Asia, Mantle Plumes and Metallogeny. Novosi-
birsk: Publ. House SB RAS, 2007. P. 51–54.
Sato Kohei. Sedimentary Crust and Metallogeny of Granitoid
Affinity: Implications from the Geotectonic Histories of the
Circum-Japan Sea Region, Central Andes and Southeastern
Australia // Resour. Geol. 2012. V. 62. № 4. 329–351.
Takahashi M., Aramaki S., Ishihara S. Magnetite-series/Il-
menite-series vs. I-type/S-type granitoids // Mining Geol.
Spec. Iss. 1980. № 8. P. 13–28.
Trunilina V.A. Geodynamic position, genesis and criteria
for ore content of tin-bearing granitoids from the Yana-
Kolyma region // Metallogeny of collisional orogens.
Czech. Geologycal Survey. Prague. 1994. P. 430–434.



280

ПЕТРОЛОГИЯ  том 30  № 3  2022

МИШИН и др.

Influence of Oxidizing Conditions on Geochemical and Metallogenic Zoning
on the Example of the Mesozoic Magmatic Belts of Eastern Yakutia

L. F. Mishin1, E. A. Konovalova1, and Y. V. Taltykin1

1 Institute of Tectonics and Geophysics named after Yu.A. Kosygin FEB RAS, Khabarovsk, Russia

Various ore deposits, mainly gold andtinare spatially and temporally associated with the Mesozoic magmatic
belts of Eastern Yakutia in the frame of the Kolyma-Omolon terrane. The article discusses the metallogenic
significance of redox conditions in ore-magmatic processes. The ratio of oxide and ferrous iron in igneous
rocks is used for this. It has been established that igneous rocks of the Main and Northern batholith belts,
transverse rows (western continuation of the Kolyma loop) and small zones in the southwestern framing of
the Main batholith belt crystallized in reducing conditions (ilmenite series). All deposits and ore occurrences
of tin and tungsten are concentrated above their intrusive zone. Ilmenite series rocks are framed by magnetite
series rocks, the formation of which took place under oxidizing conditions. The concentrations of chalcophil-
ic elements are associated with magnetite rocks. The boundary position of ilmenite and magnetite series rocks
distribution does not depend on the age of the rocks, the crystallization depth and petrochemical composition
within the Mesozoic magmatism. Zoning of oxidizing conditions arose before the formation of igneous rocks
and existed through the Cretaceous and include it.

Кeywords: Eastern Yakutia, redox conditions, redox background, Mesozoic, magmatic belts, metallogeny
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ЧАСТИЧНОЕ ПЛАВЛЕНИЕ КАРБОНАТ-БИОТИТОВОГО ГНЕЙСА
В УСЛОВИЯХ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ: ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ
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Одним из механизмов, объясняющих связь богатых CO2 флюидов и гранитоидных магм в условиях
высокотемпературного метаморфизма в коре, является плавление субстратов, изначально содер-
жавших карбонатные минералы. С целью изучения сопряженных процессов дегидратации/декар-
бонатизации и плавления проведены эксперименты с карбонат-биотитовым гнейсом из архейского
зеленокаменного пояса при давлениях 6, 10 и 15 кбар в температурном интервале 800–950°C и мо-
делирование фазовых отношений в этой породе посредством метода псевдосечений. Эксперименты
и моделирование выявили субвертикальный положительный dP/dT наклон солидуса породы. В
сравнении с рассчитанными температурами солидуса эксперименты показали более высокие тем-
пературы начала плавления (~800°С при 6 кбар и ~850°С при 10 и 15 кбар). В продуктах опытов при
давлениях 6 и 10 кбар и температурах >850°С выявлены ассоциации клинопироксена, ортопироксе-
на и ильменита, а при давлении 15 кбар ортопироксен и ильменит отсутствуют, но стабильны каль-
циевый гранат и рутил. Первые порции расплава вблизи солидуса при 6 и 10 кбар представляют со-
бой бедные SiO2 (44–50 мас. %) расплавы, формирование которых обусловлено участием карбонат-
ных фаз в реакциях плавления. С повышением температуры расплавы приобретают гранитный
состав, который близок к составу расплавов, образующихся при плавлении ассоциации плагиоклаз +
+ биотит + кварц без участия карбонатов. С расплавами сосуществует (водно-)углекислый флюид,
содержащий Ca–Mg–Fe карбонатные компоненты. Полученные в экспериментах фазовые ассоци-
ации и составы гранитных расплавов согласуются с результатами моделирования. Сравнение ре-
зультатов экспериментов с литературными данными по частичному плавлению ассоциации плагио-
клаз + биотит + кварц без участия карбонатов позволяет сделать предварительный вывод о том, что
Ca–Mg–Fe карбонаты способствуют понижению температуры плавления. Эксперименты проде-
монстрировали возможность образования гранитных магм совместно с (водно-)углекислыми флю-
идами в карбонатсодержащем источнике в условиях высокотемпературного метаморфизма в сред-
ней и нижней коре. Присутствие клинопироксена или двупироксеновых ассоциации в гранитоидах
может рассматриваться как минералогический индикатор этого процесса.

Ключевые слова: метаморфизм, гранитоидные расплавы, водно-углекислые флюиды, карбонатсо-
держащие породы, флюидно-минеральные реакции, эксперимент, термодинамическое моделиро-
вание
DOI: 10.31857/S0869590322030062

ВВЕДЕНИЕ
Гранитоидный магматизм – это процесс, веду-

щий к образованию континентальной коры и
способствующий перераспределению материала
в ее пределах (Sawyer et al., 2011; Brown, 2013). Об-
разование гранитоидных магм обычно связывают
с процессами высокотемпературного метамор-
физма и анатексиса в нижней и средней коре, где

минеральные ассоциации метаморфических по-
род могут выступать как реститы от частичного
плавления разнообразных коровых субстратов.
Метаморфизм в низах коры характеризуется спе-
цифическим флюидным режимом, в котором за-
метную роль играет CO2 (например, Newton et al.,
1980; Santosh, Omori, 2008; Touret, Huizenga, 2011;
Huizenga, Touret, 2012). Первичные флюидные

УДК 552.13

EDN: BLEPPG



282

ПЕТРОЛОГИЯ  том 30  № 3  2022

МИТЯЕВ и др.

включения, содержащие CO2 и/или дочерние
карбонатные фазы (Konnerup-Madsen, 1977, 1979;
Frost et al., 2000; Santosh et al., 1991, 2005; Frezzotti
et al., 1994; Safonov et al., 2014, 2018a, 2018б, 2020;
Сафонов и др., 2018) и графит (Duke, Rumble,
1986; Safonov et al., 2018б), в гранитоидах из раз-
личных геотектонических обстановок указывают
на связь между гранитообразованием и наличием
углекислых флюидов в областях высокотемпера-
турного метаморфизма. Сосуществование включе-
ний силикатных расплавов (“наногранитоидов”) и
включений, содержащих CO2 и/или карбонатные
фазы и графит, в минералах мигматитов наглядно
подтверждает эту связь (Cesare et al., 2015; Ferrero
et al., 2016; Tacchetto et al., 2019; Bartoli, Cesare,
2020; Carvalho et al., 2020 и ссылки в этих работах).
Ряд экспериментальных исследований в модельной
системе KMASH–CO2, т.е. K2O–MgO–Al2O3–SiO2–
H2O–CO2 (Wendlandt, 1981; Grant, 1986; Peterson,
Newton, 1989, 1990), действительно демонстриру-
ют, что присутствие CO2, снижая температуру
плавления, способствует процессу образования
недосыщенных водой гранитоидных магм (нап-
ример, чарнокитов). Однако другие исследовате-
ли (Clemens, 1992, 1993; Clemens et al., 1997; Ste-
vens, Clemens, 1993) категорически отвергают
этот вывод, основываясь на малой растворимости
CO2 в силикатных расплавах (Papale et al., 2006;
Ni, Keppler, 2013; Duncan, Dasgupta, 2014) и хорошо
известном факте, что присутствие СО2, понижая
активность H2O, негативно влияет на плавление
пород в гранитных системах (например, Ebadi, Jo-
hannes, 1991).

Одним из перспективных направлений в ре-
шении вопроса связи углекислых флюидов и гра-
нитоидных магм может быть модель, согласно ко-
торой источником для магм и флюидов в отдель-
ных случаях могли служить породы, изначально
содержавшие карбонатные минералы (Holloway,
1976; Lowenstern, 2001). Карбонатно-силикатные
породы и мраморы широко представлены в мета-
морфических комплексах высоких ступеней ме-
таморфизма, и они неоднократно рассматрива-
лись как источники CO2 для образования чарно-
китов по гнейсам (Glassley, 1983; Harley, Santosh,
1995; Satish-Kumar, Santosh, 1998; Santosh, Omori,
2008). Согласно расчетам, объем CO2, выделяю-
щегося в ходе карбонатно-силикатных реакций в
условиях гранулитового метаморфизма, пример-
но равен объему изначально содержавшихся в по-
родах карбонатов (Glassley, 1983). Очевидно, что
силикатные породы, содержащие карбонатный
материал, могут также подвергаться плавлению,
образуя силикатные расплавы и флюиды, обога-
щенные CO2 и растворенными карбонатами. Если
CO2 изначально присутствовал в источнике магм,
то он будет сопровождать эти магмы в ходе всей
их эволюции, влияя на их физические свойства,

буферируя низкую активность H2O и способствуя
продвижению магм к поверхности (Holloway, 1976;
Frost, Frost, 1987; Frost et al., 1989; Farquhar,
Chacko, 1991; Lowenstern, 2001). Ситуация, когда
карбонатсодержащие породы могут стать источни-
ками гранитоидных магм и углекислых (водно-уг-
лекислых) флюидов в пределах континентальной
коры, возможна при погружении низкометамор-
физованных пород, обычно богатых карбонатами
гидротермального и/или морского происхождения,
под блоки горячих высокометаморфизованных
пород в ходе континентальной коллизии или ак-
креции. Примером такого взаимодействия служат
Гималаи, где коллизионный метаморфизм знаме-
новался не только обильным лейкогранитным
магматизмом (например, Le Fort et al., 1987), но и
выделением колоссального объема CO2 (напри-
мер, Kerrick, Caldeira, 1998) из погруженных под
ороген низкометаморфизованных карбонатсо-
держащих пород. Примером подобного взаимо-
действия в докембрии является гранулитовый
комплекс Лимпопо (ЮАР), подъем которого со-
провождался метаморфизмом пород зеленокамен-
ных комплексов сопряженного кратона Каапвааль,
способствовавшим массивной флюидной прора-
ботке и образованию гранитоидных магм в грану-
литовом комплексе (см. обзор и ссылки в van Re-
enen et al., 2011, 2019). Погружение и прогрев карбо-
натсодержащих низкометаморфизованных пород
можно также ожидать при гравитационном пере-
распределении вещества в коре (сагдукции), харак-
терном для докембрийских гранит-зеленокамен-
ных комплексов (например, Perchuk, Gerya, 2011).

Экспериментальные данные по плавлению
различных по составу метаморфических пород
(см. обзоры в работах Moyen, Stevens, 2006; Wein-
berg, Hasalova, 2015; White et al., 2017; Gao et al.,
2016) в интервалах давлений и температур, соответ-
ствующих средней и нижней континентальной ко-
ре, объясняют процессы образования различных
типов гранитоидов. Однако экспериментальные
данные по плавлению метаморфических субстра-
тов, содержащих карбонаты, в этих условиях отсут-
ствуют. Эксперименты с карбонатсодержащими
субстратами проводились при давлениях более
20 кбар, моделируя их преобразования в ходе суб-
дукции (Grassi, Schmidt, 2011; Thomsen, Schmidt,
2008; Tsuno, Dasgupta, 2011, 2012; Hammouda, Ke-
shav, 2015; Mann, Schmidt, 2015; Skora et al., 2015).
Они подтверждают возможность генерации разно-
образных гранитоидных расплавов, сосуществую-
щих с флюидом CO2 при повышенных давлениях, и
раскрывают влияние карбонатной составляющей
на температуру плавления различных субстратов
и на составы образующихся расплавов.

Для решения задач генерации гранитных магм
в карбонатсодержащих субстратах интересны ре-
зультаты экспериментов с карбонатсодержащи-
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ми метапелитами (Grassi, Schmidt, 2011; Thomsen,
Schmidt, 2008; Tsuno, Dasgupta, 2011, 2012; Mann,
Schmidt, 2015; Skora et al., 2015). При наличии H2O
эти ассоциации богаты слюдами, что дает воз-
можность проанализировать влияние карбонатов
на процессы дегидратационного плавления (de-
hydration melting, f luid-absent melting), что частью
исследователей рассматривается как главный ме-
ханизм генерации гранитоидных расплавов в
континентальной коре (Thompson, 1982; Vielzeuf,
Holloway, 1988; Clemens, 1990; Brown, 2007). Экс-
перименты при 20–30 кбар демонстрируют, что
плавление карбонатсодержащих метапелитов,
содержащих H2O только в составе слюд (т.е. без
участия свободного водного флюида), начинается
при температурах более 800°С (Thomsen, Schmidt,
2008; Tsuno, Dasgupta, 2012; Mann, Schmidt, 2015;
Skora et al., 2015). Однако плавление таких суб-
стратов не всегда можно охарактеризовать как де-
гидратационное, поскольку оно зависит от ста-
бильности карбонатных фаз, способных генери-
ровать водно-углекислый флюид при реакциях с
водными силикатами в субсолидусе. Увеличение
содержания карбонатов относительно водосодер-
жащих минералов повышает температуру солиду-
са метапелитов (Thomsen, Schmidt, 2008; Tsuno,
Dasgupta, 2012; Mann, Schmidt, 2015; Skora et al.,
2015). Повышение температур солидусов карбо-
натсодержащих метапелитов относительно соли-
дусов метапелитов, не содержащих карбонаты,
объясняется (например, Tsuno, Dasgupta, 2012)
пониженной активностью воды в водно-углекис-
лом флюиде (Ebadi, Johannes, 1991) и негативным
влиянием CO2 на растворимость H2O в расплавах
кислого состава (Papale et al., 2006; Ni, Keppler,
2013; Duncan, Dasgupta, 2015). Эксперименты при
давлениях более 20 кбар демонстрируют положи-
тельный dP/dT наклон солидусов карбонатсодер-
жащих метапелитов (Grassi, Schmidt, 2011; Thomsen,
Schmidt, 2008; Mann, Schmidt, 2015) и возможность
сосуществования карбонатов с расплавом гранито-
идного состава (Tsuno, Dasgupta, 2012; Thomsen,
Schmidt, 2008; Mann, Schmidt, 2015; Skora et al.,
2015).

Все эти особенности плавления карбонатсо-
держащих метапелитов при повышенных давле-
ниях могут быть экстраполированы на давления
до 15 кбар. Однако процессы плавления пород с
участием карбонатов в условиях континенталь-
ной коры должны заметно отличаться от таковых
при более высоких давлениях из-за меньшей рас-
творимости CO2 в водосодержащих гранитоид-
ных расплавах (Papale et al., 2006; Ni, Keppler,
2013; Duncan, Dasgupta, 2015) и более ограничен-
ной стабильности карбонатных минералов в при-
сутствии кислых силикатных расплавов. Пони-
женная активность воды в водно-углекислых
флюидах оказывает сильное влияние на плавле-

ние метапелитов при относительно низких давле-
ниях (Clemens, 1993; Clemens et al., 1997). Термо-
динамическое моделирование равновесий в кар-
бонатсодержащих метапелитах (Groppo et al.,
2020) показывает, что присутствие кальцита су-
щественно меняет фазовые соотношения в мета-
пелитах, снижая роль слюд (прежде всего, муско-
вита) и повышая роль полевых шпатов. Продук-
тивность таких субстратов в отношении расплава
понижается, сближая по этой характеристике
карбонатсодержащие метапелиты с метаграувак-
ками (Groppo et al., 2021).

С целью изучения сопряженных процессов гене-
рации водно-углекислого флюида и гранитоидных
расплавов в карбонатсодержащем метаморфиче-
ском субстрате в условиях континентальной коры в
настоящей работе приведены результаты экспери-
ментов по дегидратации/декарбонатизации и ча-
стичному плавлению карбонат-биотитового гнейса
при давлениях 6, 10 и 15 кбар. Они сравниваются с
результатами моделирования фазовых отноше-
ний в этой породе посредством метода миними-
зации энергии Гиббса (метод псевдосечений).

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ ИЗУЧЕНИЕ 
ЧАСТИЧНОГО ПЛАВЛЕНИЯ КАРБОНАТ-

БИОТИТОВОГО ГНЕЙСА

Исходный материал

В качестве объекта исследования был использо-
ван образец карбонатсодержащей породы MAS-18
из зеленокаменного пояса Гияни (Сазерлэнд)
кратона Каапвааль, ЮАР (McCourt, van Reenen,
1992; Перчук и др., 1996; Perchuk et al., 2000; van
Reenen et al., 2011, 2019). Эта мелко-среднезерни-
стая порода состоит из плагиоклаза (45%), биоти-
та (20%) и кварца (20%), содержит 2% мусковита,
а также акцессорные апатит, ильменит, циркон и
монацит (рис. 1, табл. 1). Содержание карбонатов
в породе составляет 7–10 об. % (рис. 1). Наряду с
кальцитом (XCa > 0.9) в породе присутствуют кар-
бонат доломит-анкеритового ряда (XCa = 0.5, XMg =
= 0.35, XFe = 0.15), который образует как вростки в
кальците, так и отдельные зерна (рис. 1). Гнейсо-
видная полосчатая текстура породы выражена в
чередовании лейкократовых (кварц + плагио-
клаз) и меланократовых (биотит + мусковит) про-
слоев (рис. 1). Карбонаты присутствуют как в ме-
ланократовых, так и в лейкократовых прослоях, но
в меланократовых их содержание больше (рис. 1).
Следуя особенностям минерального состава и
текстуры, порода образца MAS-18 может быть оха-
рактеризована как карбонат-биотитовый гнейс.
Изотопный состав углерода и кислорода карбоната
из обр. MAS-18 (δ13С = −2.2 ‰, δ18O = 17.5‰) ука-
зывает на его осадочное происхождение (Митяев
и др., 2020). Валовый химический состав породы
близок к грауваккам (табл. 1). Однако по сравне-
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нию с ними порода несколько обеднена SiO2, но
обогащена CaO и CO2 (табл. 1) вследствие присут-
ствия кальцита и карбоната доломит-анкерито-
вого ряда.

В экспериментах использовался порошок по-
роды, обр. MAS-18, который готовился с исполь-
зованием планетарной мельницы с агатовыми
стаканами и шариками в качестве мелящих ком-
понентов (рис. 1).

Процедура экспериментов

Порошок породы, обр. MAS-18, помещался в
золотые капсулы длиной 4–6 мм, диаметром 3 мм
и толщиной стенки 0.2 мм. Капсулы запаивались
вольфрамовым электродом с использованием
импульсной электродуговой сварки Lampert PUK
04 в среде аргона, не допускающей прогрева кап-
сул и потери флюида. Перед загрузкой в ячейку
высокого давления ампулы спрессовывались по
вертикальной оси для уменьшения свободного
объема.

Эксперименты (табл. 2) проводились на уста-
новке цилиндр–поршень (ЦП-40) в ИЭМ РАН
(Черноголовка). Использовались ячейки из прессо-
ванного NaCl, оснащенные вставками из керамики
MgO в качестве передающей давление среды и гра-
фитовыми нагревателями. Капсулы со стартовыми
веществами размещались в центре ячейки. Давле-

ние в ячейке при повышенных температурах калиб-
ровалось по равновесиям альбит = жадеит + кварц
(Holland, 1980) и брусит = периклаз + H2O
(Aranovich, Newton, 1996). Температура в экспе-
риментах измерялась с помощью термопары
WRe(20/5) со спаем на верхнем конце ампулы.
Продолжительность всех экспериментов состав-
ляла семь суток (табл. 2).

Аналитические методы
После экспериментов капсулы помещались в

полистироловые шашки, распиливались вдоль
вертикальной оси и полировались с использова-
нием шлифовальной бумаги и алмазных паст без
применения воды. Исследования составов про-
дуктов опытов, полученных в ходе эксперимен-
тов, проводились с использованием сканирую-
щего электронного микроскопа Tescan VEGA-II
XMU (Tescan Orsay Holding, Brno, Czech Republic,
https://www.tescan.com), оснащенного энергодис-
персионной аналитической приставкой INCA-
Energy-450 и волновой аналитической пристав-
кой Oxford INCA Wave 700 в ИЭМ РАН. Анализы
кристаллических фаз производились при ускоря-
ющем напряжении 20 кВ, силе тока 10 нA (WDS)
и 150–300 пА (EDS), диаметре электронного пуч-
ка 160 нм (зона возбуждения до 3 мкм), время ана-
лиза составляло 100 с для всех элементов. В каче-
стве стандартов использовались кварц для Si и O,
альбит для Na, микроклин для K, волластонит для
Ca, корунд для Al, металлические марганец, же-
лезо и титан для Mn, Fe и Ti, соответственно, пе-
риклаз для Mg, галит для Cl, флюорит для F и
LaPO4 для P. Для того чтобы избежать потери Na,
стекла анализировались сканированием по пло-
щадкам размером от 20 × 20 до 180 × 180 мкм. Для
исключения диффузионных эффектов в пленках
стекла на контактах с кристаллическими фазами
(например, Acosta-Vigil et al., 2006) анализирова-
лись наиболее обширные участки стекла. Исклю-
чение составляют продукты опытов вблизи соли-
дуса (6 кбар/800°С, 10 кбар/850°С, 15 кбар/850°С,
табл. 2), где стекла образуют тонкие пленки вдоль
контактов зерен. Эти пленки анализировались в
точках.

Фазовые ассоциации в продуктах опытов
Фазовые ассоциации в продуктах эксперимен-

тов закономерно меняются в зависимости от темпе-
ратуры и давления (табл. 2). Главной структурной
особенностью продуктов опытов при 6 кбар/800°С
и 10 кбар/850°С являются тонкие каймы силикат-
ных минералов вокруг реликтовых зерен карбо-
ната на их контактах с биотитом и плагиоклазом
(рис. 2а, 2б). Преобладающей фазой в этих кай-
мах является клинопироксен, но в продуктах
опыта при 6 кбар/800°C встречена фаза со стехио-

Рис. 1. Минеральный состав и структура карбонат-
биотитового гнейса, обр. MAS-18, использованного в
экспериментах.
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метрией волластонита. Листочки биотита также
окружены тонкими каймами, фазовый состав ко-
торых, однако, определить трудно из-за размеров
(рис. 2а). Согласно полуколичественным микро-
зондовым анализам, эти каймы содержат клино-
пироксен. Описанные текстурные особенности
указывают на протекание при указанных выше Р-Т
параметрах реакций декарбонатизации и дегид-
ратации с участием биотита и Ca-карбоната.

Эти реакции сопровождаются образованием
водно-углекислого флюида, присутствие которо-
го проявляется в виде мелких округлых пор, трас-
сирующих границы зерен (рис. 2а). Форма пор
указывает на то, что они заключены в тонких
пленках стекла (рис. 2а, 2б). В продуктах опытов
при 6 кбар/800°С и 10 кбар/850°С (табл. 2) такие
пленки возникают на границах между биотитом,
плагиоклазом и кальцитом, но они редки вокруг

Таблица 1. Валовый химический состав (мас. %) и представительные составы породообразующих минералов об-
разца MAS-18, использованного в экспериментах

Примечание. Валовый анализ породы производился методом РФА (XRF) на спектрометре PW2400 (Philips Analytical) в
ИГЕМ РАН; н.о. – компонент не определялся.

* Содержание оксида железа в анализе приведено в виде Fe2O3, в анализах минералов – в виде FeO.
В породе присутствуют CO2 и H2O, содержания которых не измерялись. Для сравнения в таблице приведены средние составы
граувакк (P75, Pettijohn, 1975) и докембрийских метаграувакк (S86, Sawyer, 1986); #предполагаемые концентрации H2O.

Компоненты Порода P75 S86 Pl Bt Ms Ap Ilm

SiO2 59.11 66.7 64.72 62.10 36.71 43.73 1.23 0.68
TiO2 1.03 0.6 0.56 0.00 2.49 0.63 0.06 52.65
Al2O3 15.62 13.5 15.36 23.80 16.48 31.21 0.00 0.29
FeO* 5.24 5.1 6.6 0.55 19.68 3.53 0.00 42.46
MnO 0.01 н.о. 0.09 0.03 0.09 0.03 0.08 1.45
MgO 2.22 2.1 2.76 0.10 10.58 1.23 0.20 0.26
CaO 5.73 2.5 2.77 5.47 0.00 0.00 51.58 0.14
Na2O 4.37 2.9 3.49 8.13 0.00 0.51 0.08 0.00
K2O 2.02 2.0 2.36 0.12 10.02 10.57 0.10 0.00
P2O5 0.46 н.о. 0.17 0.00 0.00 0.00 43.74 0.00
F н.о. н.о. н.о. 0.00 0.00 0.00 2.75 0.00
S 0.02 н.о. н.о. 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
П.п.п. 3.92 1.50# 1.50# – – – – –

Сумма 99.74 96.90 100.38 100.30 96.05 91.44 99.82 97.93
Формульные количества

O 8 11 11 13 3
Si 2.759 2.780 3.092 0.124 0.017
Ti 0.000 0.142 0.033 0.005 1.004
Al 1.246 1.470 2.600 0.000 0.009
Fe 0.010 1.246 0.209 0.000 0.900
Mn 0.007 0.006 0.000 0.007 0.031
Mg 0.017 1.194 0.130 0.030 0.010
Ca 0.260 0.000 0.000 5.584 0.004
Na 0.700 0.000 0.070 0.016 0.000
K 0.007 0.968 0.953 0.013 0.000
P 0.000 0.000 0.000 2.842 0.000
F 0.000 0.000 0.000 0.879 0.000
XMg 0.488
XAl 0.215
XCa 0.269
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Таблица 2. Параметры и продукты экспериментов

Примечание. Продолжительность всех экспериментов составляла 7 суток. В скобках показаны минералы, изначально при-
сутствовавшие в образце; состав некоторых из них изменился в соответствии с условиями экспериментов (см. текст).
* Тонкие пленки расплава (эксперименты вблизи солидуса).

Номер эксперимента Давление, кбар Температура, °C Продукты экспериментов

MAS18-6/800 6 800 Cpx + стекло* + (Bt + Pl + Qz + Cb + Ilm + Ap)
MAS18-6/900 6 900 Cpx + Opx + стекло + (Bt + Pl + Qz + Ilm + Ap)
MAS18-10/850 10 850 Cpx + стекло* + (Bt + Pl + Qz + Cb + Ilm + Ap)
MAS18-10/900 10 900 Cpx + Opx + стекло + (Bt + Pl + Qz + Ilm + Ap)
MAS18-10/950 10 950 Cpx + Opx + стекло + (Bt + Pl + Qz + Ilm + Ap)
MAS18-15/850 15 850 Grt + Cpx + Rt + стекло* + (Bt + Pl + Qz + Ilm + Ap)
MAS18-15-900 15 900 Grt + Cpx + Rt + стекло + (Bt + Pl + Qz + Ilm + Ap)

зерен кварца (рис. 2а, 2б). Местами в плагиокла-
зовой матрице вблизи реликтовых зерен карбоната
присутствуют участки шириной не более 10 мкм,
сложенные стеклоподобным агрегатом, к которо-
му также приурочены отдельные поры (рис. 2а).
Эти наблюдения указывают на то, что температу-
ры 800 и 850°C близки к солидусу породы при 6 и
10 кбар соответственно. В этих условиях расплав
сосуществует с флюидом.

В продуктах опытов при 6 кбар/900°C,
10 кбар/900°C и 10 кбар/950°C (табл. 2) карбонат
отсутствует, и образуются хорошо различимые
участки стекла (рис. 2в, 2г). Биотит разлагается с
образованием мелких кристалликов ильменита и
ортопироксена, а на контакте стекла с биотитом и
плагиоклазом образуется клинопироксен (рис. 2в,
2г). С повышением температуры количество пи-
роксенов и расплава увеличивается. В стеклах
присутствуют поры от пузырей, свидетельствую-
щие о наличии свободной флюидной фазы в ходе
эксперимента (рис. 2в–2д). Поры содержат зака-
лочные кальцит, доломит или магнезит (рис. 2д),
что указывает на активное перераспределение Ca,
Mg, и отчасти Fe, в водно-углекислый флюид.

В продуктах экспериментов при 15 кбар (850 и
900°С) появляется гранат, ортопироксен отсут-
ствует, а ильменит замещается рутилом (табл. 2).
В них не обнаружены карбонатные фазы (рис. 2е).
Агрегаты кристаллов клинопироксена и граната
расположены в контактах зерен плагиоклаза и
биотита (рис. 2е). Гранат также образует отдельные
идиоморфные кристаллы размером 5–20 мкм,
центральные зоны которых содержат мелкие
включения (рис. 2е). Количество биотита заметно
уменьшается с увеличением температуры за счет
увеличения количества граната и клинопироксе-
на, а также расплава. Однако в продуктах опыта
при 15 кбар/850°С обнаружены лишь отдельные
пленки стекла, а содержание стекла в продуктах
опыта при 15 кбар/900°C не превосходит 2–3 об. %
(рис. 2е). Пленки стекла сопровождаются пора-

ми, указывающими на сосуществование расплава
и флюида (рис. 2е).

Составы кристаллических фаз в продуктах опытов

Состав биотита в продуктах опытов заметно
отличается от состава исходного биотита (табл. 1).
Его закономерные вариации указывают на пере-
уравновешивание минерала в соответствии с Р-Т
условиями экспериментов. При всех значениях
давления магнезиальность биотита увеличивает-
ся с температурой (рис. 3а). Магнезиальность
биотита в продуктах опытов при 15 кбар/850°C и
10 кбар/950°C близка и составляет 0.48–0.56 и
0.48–0.59 форм.ед. соответственно (рис. 5а). При
6 кбар и 900°C магнезиальность биотита максималь-
на (0.66–0.72, рис. 3а). Содержание Ti в биотите
из продуктов опытов при 6 и 10 кбар сопостави-
мо с содержанием Ti в исходном биотите (0.14–
0.16 форм. ед., табл. 1, табл. 3, рис. 3б). Содержа-
ние этого компонента в биотите в продуктах
опытов при 15 кбар заметно выше и достигает
0.40–0.45 форм. ед. при 900°С (рис. 3б). Хотя ис-
ходный биотит не содержит фтор (табл. 1), в био-
тите в продуктах некоторых опытов фтор присут-
ствует (табл. 3). Биотит из продуктов опытов при
10 кбар/900°C и 15 кбар/950°C содержит 0.5–
1.2 мас. % F, а максимальное содержание фтора
(до 2 мас. %) отмечено в биотите в продуктах опыта
при 900°C и 6 кбар, что коррелируется с его макси-
мальной магнезиальностью (табл. 3, рис. 3а).

Содержание анортитовой составляющей в
плагиоклазе, равновесном с расплавом, мало от-
личается от XCa в исходном плагиоклазе (XCa =
= 0.21–0.27, табл. 1, табл. 4). Наблюдается слабая
тенденция к увеличению этого параметра с увели-
чением степени плавления (температуры) при всех
значениях давления. Максимальное значение XCa в
плагиоклазе (0.29–0.30) отмечено в плагиоклазе из
продуктов опытов при 10 кбар и 950°С. Содержание
ортоклазовой составляющей в плагиоклазе в про-
дуктах всех опытов выше (рис. 4), чем в исходном
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Рис. 2. Фазовые ассоциации в продуктах опытов. 
(а) Тонкие каймы силикатных фаз (клинопироксен и волластонит) вокруг реликтовых зерен карбоната в продуктах
опыта при 6 кбар и 800°С; листочки биотита также окружены каймами, фазовый состав которых трудно определить;
участки стекла на границах зерен трассируются мелкими цепочками пор от пузырей флюида (голубые стрелки).
(б) Каймы клинопироксена вокруг реликтовых зерен карбоната и биотита в продуктах опыта при 10 кбар и 850°С; за-
каленный расплав (L) образует тонкие каймы вдоль границ зерен. (в) Ассоциация Cpx + Opx + Ilm + Pl, сосуществую-
щая с расплавом (L) в продуктах опыта при 6 кбар и 900°С; в стекле присутствуют поры от пузырей флюида (голубые
стрелки). (г) Ассоциация Cpx + Opx + Ilm + Pl в обширных зонах плавления в продуктах опыта при 10 кбар и 900°С.
(д) Закалочные карбонатные фазы в порах от пузырей флюида в стекле из продуктов опыта при 10 кбар и 900°С.
(е) Ассоциация Grt + Cpx + Pl в продуктах опыта при 15 кбар и 900°С; пленки закаленного расплава, развитые по грани-
цам зерен, часто ассоциируются с округлыми порами от пузырей флюида. Символы минералов по (Whitney, Evans, 2010).
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(~0.009, табл. 1, табл. 4). Вне зависимости от дав-
ления оно повышается и достигает 13 мол. % при
температуре 950°C (рис. 4).

Клинопироксен присутствует в продуктах всех
опытов (табл. 1). Его магнезиальность уменьша-
ется с давлением: самая высокая магнезиальность
(XMg = 0.64–0.66) характерна для клинопироксена
из опыта при 900°C/6 кбар, при 10 кбар она сни-
жается до XMg = 0.52–0.64, а при 15 кбар составляет
лишь XMg = 0.49–0.61 (табл. 5). Составы клинопи-
роксена в продуктах опытов при 10 и 15 кбар содер-
жат не более 10 мол. % энстатит-феросиллитовой
составляющей, причем наблюдается тенденция к
увеличению ее содержания с температурой (рис. 5).
Составы клинопироксена из продуктов опытов при
6 кбар сильно отклоняются от конноды Di–Hd
(рис. 5). Обогащение кальцием клинопироксена
из опыта при 800°С (рис. 5), по-видимому, связа-
но с наложением состава волластонита, который
сосуществует с клинопироксеном в продуктах
этого эксперимента (рис. 2а). Клинопироксен из
опыта при 900°С, наоборот, обеднен Ca, что соот-
ветствует содержанию энстатит-феросиллитовой
составляющей до 30 мол. % (рис. 5). Это также
связано с наложением составов орто- и клинопи-
роксена, тесно ассоциирующих в продуктах этого

эксперимента (рис. 2в). Содержание Al в клино-
пироксене при 6 и 10 кбар варьирует в пределах
0.09–0.22 форм.ед. на 6 атомов О (рис. 6). Однако
при 15 кбар содержание Al в клинопироксене за-
метно выше (0.22–0.46 форм.ед.), причем в кли-
нопироксене, образованном при 850°С, содержа-
ние Al больше, чем в клинопироксене, кристал-
лизовавшемся при 900°С (рис. 6). Содержание Al
в клинопироксене коррелирует с содержанием
Na, указывая на вариации жадеитовой составля-
ющей (рис. 6). Тем не менее соотношение Na/Al в
клинопироксенах из продуктов всех опытов за-
метно меньше 1, свидетельствуя о присутствии
Ca-молекулы Чермака (CaAl2SiO6) в твердом рас-
творе (рис. 6).

Магнезиальность ортопироксена увеличивает-
ся с повышением температуры (рис. 5, табл. 5).
Содержание Al в ортопироксене в продуктах всех
опытов составляет 0.09–0.13 форм.ед.

Составы граната в продуктах опытов при 850 и
900°С при 15 кбар похожи (рис. 5, табл. 6). Тем не
менее наблюдается увеличение XMg = Mg/(Mg +
+ Fe + Mn + Ca) (от 0.14–0.18 до 0.18–0.21) и XFe =
= Fe/(Mg + Fe + Mn + Ca) (от 0.51–0.54 до 0.54–0.57)
за счет значительного уменьшения XCa = Ca/(Mg +
+ Fe + Mn + Ca) (от 0.27–0.32 до 0.20–0.24) и не-
значительного уменьшения XMn = Mn/(Mg + Fe +
+ Mn + Ca) с повышением температуры (рис. 5).
Таким образом, с повышением температуры
уменьшается доля гроссуляровой составляющей в
гранате (рис. 5). Для граната характерно высокое со-
держание TiO2, 0.9–1.3 мас. % (0.05–0.08 форм.ед.).
Пониженное содержание Al (<1.9 форм. ед.) при
высоком содержании Ca указывает на присут-
ствие Fe3+ в гранате в виде андрадитовой состав-

Рис. 3. Зависимость магнезиальности (а) и содержа-
ния Ti (форм.ед. на 11 атомов О) (б) в биотите в про-
дуктах опытов от температуры.
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Таблица 3. Представительные составы биотита из продуктов опытов

Компоненты 800/6 900/6 850/10 900/10 950/10 850/15 900/15

SiO2 34.77 37.98 35.19 35.72 35.38 36.68 36.34
TiO2 2.38 2.72 2.24 2.78 2.6 4.22 6.78
Al2O3 16.14 16.7 16.23 15.65 15.97 16.45 14.53
FeO 18.94 12.39 18.47 15.77 15.47 16.82 16.19
MnO 0.15 0.00 0.00 0.04 0.22 0.40 0.00
MgO 10.5 16.52 10.41 11.84 13.02 10.28 10.43
CaO 0.34 0.81 0.24 0.28 0.12 0.24 0.30
Na2O 0.70 0.83 0.63 0.63 0.42 0.53 0.70
K2O 9.59 8.74 9.43 9.54 9.99 9.48 9.17
Cr2O3 0.28 0.03 0.17 0.13 0.27 0.14 0.63
F 0.00 1.71 0 0.59 1.17 0.00 1.13
Сумма 93.79 98.43 93.01 92.97 94.63 95.66 96.2

Формулы, нормализованные на 11 атомов O
Si 2.73 2.75 2.84 2.78 2.73 2.78 2.75
Ti 0.14 0.15 0.14 0.16 0.15 0.24 0.39
Al 1.49 1.43 1.54 1.44 1.45 1.47 1.29
Fe 1.24 0.75 1.13 1.03 1.00 1.07 1.02
Mn 0.02 0.00 0.00 0.00 0.01 0.04 0.00
Mg 1.23 1.78 1.26 1.37 1.50 1.16 1.18
Ca 0.03 0.06 0.02 0.02 0.01 0.02 0.02
Na 0.11 0.12 0.11 0.09 0.06 0.08 0.10
K 0.96 0.81 0.92 0.95 0.98 0.92 0.89
Cr 0.03 0.00 0.02 0.01 0.02 0.01 0.06
F 0 0.39 0 0.15 0.29 0 0.28
XMg 0.497 0.701 0.527 0.573 0.600 0.521 0.532

Таблица 4. Представительные составы плагиоклаза из продуктов опытов

Компоненты 800/6 900/6 850/10 900/10 950/10 850/15 900/15

SiO2 62.86 63.08 62.62 62.04 62.26 62.11 62.46
Al2O3 22.21 22.79 22.42 22.96 22.42 21.42 22.55
CaO 4.44 4.64 4.83 5.07 5.86 3.46 2.86
Na2O 7.52 6.3 7.06 7.56 7.25 8.45 6.99
K2O 1.32 2.44 0.17 0.23 1.46 1.58 2.39
Сумма 98.35 99.25 97.1 97.86 99.25 97.02 97.25

Формулы, нормализованные на 8 атомов O
Si 2.83 2.76 2.74 2.75 2.79 2.80 2.83
Al 1.18 1.25 1.25 1.25 1.21 1.19 1.18
Ca 0.19 0.26 0.27 0.26 0.26 0.22 0.21
Na 0.71 0.59 0.71 0.71 0.61 0.74 0.60
K 0.06 0.11 0.01 0.02 0.10 0.07 0.12
An 0.196 0.270 0.271 0.265 0.271 0.210 0.226
San 0.064 0.111 0.011 0.020 0.099 0.063 0.132
Ab 0.740 0.619 0.716 0.712 0.626 0.727 0.642
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ляющей, содержание которой немного возрастает
с повышением температуры. Содержание Na2O
0.08–0.46 мас. % в гранате может быть связано с
включениями (рис. 2е). Зональность в новообра-
зованных кристаллах граната отсутствует.

Составы расплавов в продуктах опытов

Тонкие пленки на границах зерен в продуктах
опытов при 6 кбар/800°C, 10 кбар/850°C и
15 кбар/850°C являются первыми порциями рас-
плава, образованными при частичном плавлении
породы вблизи солидуса. Эти пленки отсутствуют
вблизи зерен кварца в продуктах опытов при
6 кбар/800°C и 10 кбар/850°C. Они обеднены SiO2

(44–50 мас. %) (рис. 7, табл. 7), но содержат высо-
кие концентрации Al2O3, CaO, MgO, FeO и пока-
зывают высокое суммарное содержание Na2O и
K2O (рис. 7). Нормативные составы этих распла-
вов лежат ниже конноды Ab–Or на треугольнике
Nph–Kls–Qz (рис. 8). Расплавы, возникшие вбли-
зи солидуса при 15 кбар содержат 61–64 мас. %
SiO2 (табл. 7) Они также обогащены (хотя и в
меньшей степени) Al2O3 (17–20 мас. %) и щелоча-
ми (рис. 7, табл. 7), особенно K2O. В отличие от
близсолидусных расплавов при 6 и 10 кбар они
содержат меньше CaO, MgO, FeO (табл. 7). Эти
особенности расплавов коррелируют с отсутстви-
ем реликтов карбонатных фаз в продуктах опыта
при 15 кбар и 850°С, но с присутствием богатого

Рис. 5. Тройная диаграмма Mg–Fe–Ca, иллюстрирующая вариации составов пироксена и граната в продуктах опытов.
Серое поле (PB) обозначает составы граната из продуктов экспериментов А. Патино Дуче и Дж. Берда (Patiño Douce,
Beard, 1995).
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15 кбар/850°С6 кбар/900°С

15 кбар/900°С

15 кбар/850°С 6 кбар/900°С

10 кбар/900°С
10 кбар/950°С

15 кбар/900°С

10 кбар/950°СРВ – Patino Douce,
Beard (1995)
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Ca граната и клинопироксена. Нормативные со-
ставы близсолидусных расплавов при 15 кбар ле-
жат чуть выше конноды Ab–Or и смещены в сто-
рону Or на треугольнике Nph–Kls–Qz (рис. 8).

Увеличение степени плавления с повышением
температуры при всех значениях давления приво-
дит к образованию расплавов, содержащих более
69 мас. % SiO2 (рис. 7, табл. 7), нормативный со-
став которых соответствует гранитам (рис. 8).
При 10 и 15 кбар это известково-щелочные и ще-
лочно-известковые гранитные расплавы (MALI =
= 4–8 при SiO2 = 69–75 мас. %) со значением от-
ношения FeO/(FeO + MgO) > 0.8 и показателем
A/CNK < 1 (рис. 9). Составы расплавов, образую-
щихся при 6 кбар и 900°C, близки к составам рас-
плавов, образованных при 10 и 15 кбар в интерва-
ле температур 900–950°C, но значение отноше-
ния FeO/(FeO + MgO) в них чуть меньше 0.8.
Содержание SiO2 в расплавах уменьшается с по-
вышением давления (рис. 10а–10г). Самые бога-
тые SiO2 расплавы (74–76 мас. %) присутствуют в
продуктах опытов при 900°C и 6 кбар, а в распла-
вах при 15 кбар содержание SiO2 понижается до
71–72 мас. % (табл. 7). Одновременно содержания
Al2O3 и CaO в расплавах проявляют тенденцию к
росту с увеличением давления (рис. 10а, 10б).

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКОЕ 
МОДЕЛИРОВАНИЕ ФАЗОВЫХ 

АССОЦИАЦИЙ КАРБОНАТ-БИОТИТОВОГО 
ГНЕЙСА В СРАВНЕНИИ С РЕЗУЛЬТАМИ 

ЭКСПЕРИМЕНТОВ

С целью получения дополнительной информа-
ции о реакциях и минеральных ассоциациях, со-
провождающих частичное плавление карбонат-
биотитового гнейса, обр. MAS-18, и сравнения с
полученными экспериментальными данными
проведено моделирование фазовых ассоциаций в
этой породе для Р-Т условий экспериментов. Мо-
делирование проводилось посредством метода
минимизации энергии Гиббса (метода псевдосе-
чений) для валового состава образца (табл. 1) с
помощью программного комплекса PERPLEX_X
(Connolly, 2005) в версии 6.7.7. Для моделирования
использовались модели твердых растворов биоти-
та Bi(W), диоктаэдрической слюды Mica(W), орто-
пироксена Opx(W) и граната Gt(W) из работы
(White et al., 2014). Для описания твердого раствора
полевых шпатов применялась модель feldspar
(Elkins, Grove, 1990), Ca–Mg–Fe карбоната – мо-
дель Cc(AE) (Anovitz, Essene, 1987), ильменита –
модель Ilm(WHP) (White et al., 2000), клинопи-
роксена – модель Cpx(HP) (Holland, Powell, 1996).
Для силикатного расплава использовалась мо-

Таблица 5. Представительные составы пироксена из продуктов опытов

Примечание. Wol – фаза, стехиометрия которой близка к волластониту.

Компоненты
800/6 900/6 900/10 950/10 850/15 900/15

Cpx Wol Cpx Opx Cpx Opx Cpx Opx Cpx Cpx

SiO2 49.38 45.16 55.29 53.71 50.91 53.09 49.79 50.08 49.39 51.07
TiO2 0.31 0.13 0.70 0.19 0.33 0.18 0.61 0.33 0.62 0.88
Al2O3 2.03 0.07 3.84 2.31 3.11 2.41 3.15 2.67 10.18 6.44
FeO 12.21 4.52 11.34 26.28 10.82 26.29 13.73 24.17 11.89 15.21
MnO 0.60 0.97 0.54 0.53 0.29 0.69 0.73 0.47 0 0.21
MgO 10.21 0 11.87 14.1 10.09 14.7 11.68 18.21 7.8 8.49
CaO 24.27 45.16 14.31 1.33 18.37 1.25 17.72 2.65 15.99 15.45
Na2O 0.46 0.12 0.89 0.29 0.94 0.31 0.81 0.21 1.95 1.65
Сумма 99.47 96.13 98.78 98.74 94.86 98.92 98.22 98.79 97.82 99.4

Формулы, нормализованные на 6 атомов O
Si 1.915 1.887 2.050 2.065 2.001 2.054 1.922 1.928 1.883 1.929
Ti 0.007 0.003 0.020 0.006 0.007 0.006 0.018 0.011 0.016 0.025
Al 0.093 0.003 0.168 0.116 0.147 0.118 0.143 0.111 0.457 0.287
Fe 0.396 0.158 0.351 0.911 0.364 0.912 0.443 0.805 0.379 0.481
Mn 0.020 0.034 0.017 0.022 0.101 0.024 0.024 0.023 0.000 0.006
Mg 0.590 0.000 0.655 0.897 0.606 0.909 0.672 1.057 0.443 0.478
Ca 1.008 2.024 0.528 0.049 0.793 0.046 0.733 0.063 0.653 0.625
Na 0.035 0.010 0.064 0.023 0.073 0.024 0.061 0.201 0.144 0.121
XMg 0.598 0.000 0.651 0.496 0.624 0.499 0.602 0.568 0.539 0.499
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дель melt(W) (White et al., 2014). В расчетах приня-
то 0.1 мас. % свободного O2 для учета Fe2O3 в мине-
ралах. Содержания H2O и CO2 в системе определя-
лись путем подбора оптимальных значений, при
которых воспроизводятся как минеральная ассо-

циация, так и объемные соотношения мусковита,
биотита и карбонатов в исходном образце. Для
окончательного расчета были выбраны 0.7 мас. %
H2O и 2.5 мас. % CO2. Суммарное количество
H2O + CO2 (3.2 мас. %) близко к количеству лету-

Рис. 6. Соотношения Al–Na (форм.ед. на 6 атомов О) в пироксенах из продуктов опытов. Пунктирная линия Na/Al = 1
отражает присутствие в твердом растворе клинопироксена жадеитовой составляющей.
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Рис. 7. Диаграмма SiO2–(Na2O + K2O), характеризующая составы расплавов в продуктах опытов.
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чих, определенных методом измерения потерь при
прокаливании (3.92 мас. %, табл. 1).

Диаграмма на рис. 11а демонстрирует мине-
ральные ассоциации, соответствующие валовому
составу породы образца MAS-18 в Р-Т интервале,
включающем условия экспериментов. Клинопи-
роксен присутствует почти во всех рассчитанных
минеральных ассоциациях (рис. 11а). При давле-
нии ниже ~8 кбар он появляется в субсолидусе
согласно реакции:

(1)

Клинопироксен также образуется в субсолиду-
се при давлениях выше 7.5–8 кбар в ассоциации
со слюдами и карбонатами, свидетельствуя о ре-
акции:

(2)

( ) ( ) 22 2CO .Mst Sid Cal Qz Di Hed− + + = − +

( )
( ) ( )

22CO
2 ,

Phl Ann An
Ms Mst Sid Di Hed

− + + =
= + − + −

сопряженной с реакцией:

(3)

Реакции (2) и (3) стабилизируют карбонаты относи-
тельно CO2-содержащего флюида в субсолидусе
при давлениях более 8 кбар. Ниже этого давления
существует водно-углекислый флюид, в присут-
ствии которого начинается частичное плавление
породы (рис. 11а). Согласно диаграмме (рис. 11а),
плавление в интервале давлений до 6.8 кбар осу-
ществляется в присутствии только флюида без
участия карбоната, а в интервале давлений 6.8–
8.8 кбар на солидусе с расплавом сосуществуют
как флюид, так и Mg–Fe–Ca карбонат (рис. 11а).
Эксперимент при 6 кбар и 800°C (табл. 2) под-
тверждает, что плавление может осуществляться
с участием карбоната в присутствии водно-угле-
кислого флюида. В его продуктах каймы клино-

( )
( )

21 3 1 3 4 3CO
1 3 1 3 2 3 .

Phl Ann An
Ms Mst Sid Cal Qz

− + + =
= + − + +

Таблица 6. Представительные составы граната из продуктов опытов

Компоненты 850/15 850/15 900/15 900/15

SiO2 38.76 37.84 38.03 37.12
TiO2 1.21 0.87 1.04 1.34
Al2O3 20.6 19.98 19.98 19.53
FeO 24.75 23.46 26.51 27.01
MnO 1.34 1.06 0.89 0.44
MgO 3.63 3.89 5.54 5.74
CaO 10.1 10.89 8.00 8.15
Na2O 0.25 0.06 0.25 0.46
Cr2O3 0.00 0.15 0.00 0.00
Сумма 100.64 98.20 100.25 99.79

Формулы, нормализованные на 12 атомов O
Si 3.02 3.02 2.98 2.94
Ti 0.07 0.05 0.06 0.08
Al 1.89 1.88 1.85 1.82
Fe 1.61 1.57 1.74 1.79
Mn 0.09 0.07 0.06 0.03
Mg 0.42 0.46 0.65 0.68
Ca 0.84 0.93 0.67 0.69
Na 0.04 0.01 0.04 0.07
Cr 0.00 0.03 0.00 0.00
XMg 0.15 0.16 0.21 0.21
XCa 0.29 0.31 0.22 0.22
Andr 0.20 1.00 3.10 5.00
Alm 54.2 50.90 53.70 52.90
Spss 3.00 2.40 2.00 1.00
Prp 14.30 15.50 21.70 22.80
Grs 28.30 30.20 19.50 18.30
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пироксена (и волластонита) вокруг зерен карбо-
ната, выражающие реакцию (1), сопровождаются
тонкими пленками расплава с мелкими порами,
трассирующими контакты зерен (рис. 2а).

Солидус в интервале давлений до 8.8 кбар имеет
субвертикальный отрицательный наклон (рис. 11а),
характерный для силикатных систем в присут-
ствии водно-углекислого флюида с относительно
высоким значением отношения CO2/H2O (Ebadi,
Johannes, 1995). При давлениях более 8.8 кбар соли-
дус приобретает положительный наклон (рис. 11а),
характерный для реакций дегидратационного
плавления (например, Weinberg, Hasalova, 2015).
За изменение наклона солидуса ответственны
реакции (2) и (3), стабилизирующие в субсолиду-
се Mg–Fe–Ca карбонат в ассоциации со слюдами
и клинопироксеном. При давлениях более 8.8 кбар
плавление начинается без участия свободного
флюида. Флюид CO2 в равновесии с расплавом
появляется выше солидуса, и в узком интервале
температур силикатный расплав сосуществует с
CO2 и карбонатом (рис. 11а). Этот результат моде-
лирования подтверждается результатами экспе-
римента при 10 кбар и 850°С (табл. 2), в продуктах
которого присутствуют карбонат и пленки расплава
с порами от пузырей флюида (рис. 2б). Согласно
диаграмме рис. 11а интервал сосуществования кар-
боната с расплавом уменьшается с увеличением
давления (~50°С при давлении ~8.8 кбар и ~10°С
при давлении >14.3 кбар). Действительно, в про-
дуктах опытов при 10 и 15 кбар и температуре

900°С карбонаты не обнаружены (рис. 2в, 2г, 11а,
табл. 2).

Результаты моделирования и экспериментов
демонстрируют, что клинопироксен равновесен с
расплавом во всем исследованном Р-Т интервале.
Ортопироксен появляется лишь при температу-
рах выше 850–900°С (рис. 11а). Он сменяется гра-
натом, а ильменит замещается рутилом при дав-
лениях порядка 13–14 кбар (рис. 11а), отражая со-
пряженные реакции (Bohlen et al., 1983; Bohlen,
Liotta, 1986):

(4a)

(4б)
Результаты моделирования в этом совпадают с
экспериментами при 15 кбар (рис. 2е, 11а). Содер-
жание гроссуляровой составляющей в гранате,
согласно моделированию, достигает значений
более 20 мол. % вблизи субсолидуса (при 15 кбар).
Близкие концентрации гроссуляровой составля-
ющей в гранате получены в экспериментах (рис. 5,
табл. 6). Появление граната выражается в увели-
чении угла положительного наклона солидуса
при давлении ~14 кбар (рис. 11а).

Таким образом, моделирование минеральных
ассоциаций карбонат-биотитового гнейса, обр.
MAS-18, демонстрирует в целом положительный
dP/dT наклон солидуса породы (рис. 11а). Это со-
гласуется с результатами экспериментов, по-
скольку первые порции расплава в продуктах
опытов при 10 и 15 кбар зафиксированы при боль-
шей температуре (850°C), чем при 6 кбар (800°C).

( ) ( )6 3 2 3 ,En Fs An Prp Alm Grs Qz− + = − + +

6 3 2 6 .Ilm An Qz Alm Grs Rt+ + = + +

Таблица 7. Средние составы расплавов (нормализованные к 100%), мас. %

Примечание. #FeO = FeO/(FeO + MgO).
* Условия эксперимента (например, 800/6 – 800°C и 6 кбар).

** Количество анализов.

Компоненты
800/6* 900/6 850/10 900/10 950/10 850/15 900/15

6** 8 13 13 12 3 8

SiO2 47.17 75.45 48.05 73.51 72.57 64.87 72.09
TiO2 0.54 0.41 0.54 0.39 0.36 0.08 0.34
Al2O3 29.63 12.70 31.25 13.91 14.31 19.71 14.79
FeO 6.23 1.50 4.74 1.62 1.87 0.38 1.75
MnO 0.02 0.03 0.10 0.06 0.10 0.01 0.08
MgO 1.93 0.48 1.70 0.22 0.33 0.22 0.32
CaO 9.25 1.00 4.32 1.10 1.90 2.00 2.10
Na2O 3.70 2.65 6.32 3.96 3.45 4.24 3.20
K2O 1.33 5.71 2.85 5.16 5.06 8.44 5.25
Cr2O3 0.20 0.07 0.13 0.07 0.05 0.05 0.08
#FeO 0.76 0.77 0.73 0.88 0.85 0.64 0.85
A/CNK 0.92 0.83 2.36 0.84 0.80 0.80 0.81
A/NK 4.12 1.00 1.24 1.02 1.12 1.04 1.16
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Эксперименты же демонстрируют более высокие
температуры начала плавления породы, обр.
MAS-18, в сравнении с рассчитанными темпера-
турами солидуса (рис. 11а). Различия в рассчитан-
ных и экспериментальных температурах составля-
ют ~50°С при 15 кбар и ~150°С при более низких
давлениях (рис. 11а). Причиной таких различий
могут быть как кинетические особенности экспе-
риментов вблизи солидуса, так и недоучет отдель-
ных композиционных факторов при построении
псевдосечения (рис. 11а). Фотографии рис. 2а и 2б
демонстрируют, что образование новых кристалли-
ческих фаз в продуктах опытов вблизи солидуса при
6 и 10 кбар локализованы вдоль границ зерен пер-
вичных минералов породы образца MAS-18 в виде
тонких кайм. Моделирование для условий этих экс-
периментов предсказывает образование 7–10 об. %
расплава, что заметно больше суммарного объема
пленок стекла в продуктах опытов. Вероятно, что
локализация реакций разложения биотита и кар-
бонатов приводила к образованию лишь малых
порций водно-углекислого флюида, недостаточных

для производства большего объема расплава. Одна-
ко в продуктах опыта вблизи солидуса при 15 кбар
степень преобразований намного выше (рис. 2е),
но объем продуктов плавления все также меньше
объема расплава, предсказанного моделировани-
ем (~10 об. %). Это означает, что кинетические
особенности реакций в условиях опытов не явля-
ются первостепенными для объяснения различий
рассчитанного и экспериментального солидусов
(рис. 11а).

Важнейшим композиционным фактором, влия-
ющим на температуру солидуса, является раствори-
мость CO2 в силикатном расплаве, не учитываемая в
модели melt(W) (White et al., 2014), использованной
в расчетах. CO2 негативно влияет на содержание
воды в гранитоидных расплавах (Papale et al.,
2006; Ni, Keppler, 2013), что выражается в повы-
шении температуры солидуса. Еще один ведущий
фактор, влияющий на температуру солидуса, –
это стабильность водосодержащих фаз. Модели-
рование предсказывает присутствие мусковита на
солидусе породы при давлениях более 8.8 кбар

Рис. 8. Диаграмма Nph–Kls–Qz, характеризующая нормативный состав расплавов в продуктах опытов. 
Серое поле охватывает составы природных гранитных, нефелин сиенитовых и фонолитовых расплавов (Hamilton,
McKenzie, 1965).
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(рис. 11а). Мусковит обычно обуславливает появ-
ление расплава при более низких температурах
(например, Gardien et al., 1995). Однако термоди-
намические расчеты в карбонатсодержащих пе-
литах (Groppo et al., 2021) показывают, что при
содержании кальцита 6–9 об. % дегидратационное
плавление с участием мусковита может не дости-
гаться, поскольку он исчезает ниже солидуса. Дей-
ствительно, в продуктах опытов вблизи солидуса
мусковит отсутствует, а распределение продуктов
плавления (стекла) указывает на появление распла-
ва за счет реакций с участием биотита (рис. 2а–2г).
Согласно результатам моделирования, биотит ис-
чезает в температурном интервале 830–870°C
(рис. 11а), но в продуктах экспериментов биотит
присутствует при температурах 900°C и более при
всех значениях давления (рис. 2а–2г, 2е, 11а), а
его состав закономерно зависит от Р-Т условий
экспериментов (рис. 3а и 3б). Биотит в продуктах
опытов заметно более магнезиальный, чем исход-
ный биотит (рис. 3а, табл. 1, табл. 3), с повышен-
ным содержанием титана (рис. 3б). Особенно это
характерно для биотита из продуктов опытов при
15 кбар (рис. 3б), что, по-видимому, определяется
стабилизацией вместо ортопироксена граната,

более эффективно удаляющего Al из биотита.
Особое внимание обращает на себя содержание
фтора в биотите из продуктов опытов. Если ис-
ходный биотит породы, обр. MAS-18, не содер-
жит фтор (табл. 1), то биотиты в продуктах неко-
торых опытов содержат фтор от 0.5 до 2 мас. %
(табл. 3). Согласно данным в табл. 3, фтор появ-
ляется в биотите из продуктов опытов выше соли-
дуса, но отсутствует в биотите из продуктов опы-
тов на солидусе (6 кбар/800°С, 10 кбар/850°С и
15 кбар/850°С), где он, очевидно, представляет
реликты изначального биотита. Так что накопле-
ние фтора в биотите определяется увеличением
степени плавления и определенно обусловлено
участием в реакциях апатита – единственной фа-
зы, которая в исходной ассоциации содержит до
3 мас. % F (табл. 1). Фтор не учтен в модели твер-
дого раствора биотита Bi(W) (White et al., 2014), а
значит при построении диаграммы не учитывался
хорошо известный эффект расширения поля ста-
бильности биотита за счет этого компонента (см.
обзор и ссылки в статье (Aranovich, Safonov,
2018)). Эффект уменьшения продуктивности по-
род по отношению к расплаву за счет стабилиза-
ции фторсодержащего биотита хорошо известен

Рис. 9. Диаграмма A/CNK–A/NK для расплавов в продуктах экспериментов по плавлению карбонат-биотитового
гнейса. Близсолидусные расплавы в продуктах опытов при 10 кбар/850°С и 6 кбар/800°С не показаны. 
Серые поля – расплавы, образующиеся при плавлении ассоциации Bt + Pl + Qz ± Ms ± Ilm, несодержащие карбонаты,
при давлениях 5–15 кбар (MV – Montel, Vielzeuf, 1997; PB – Patiño Douce, Beard, 1995; G – Gardien et al., 1995). Верти-
кальная сплошная линия на A/CNK = 1.0 разделяет поля низкоглиноземистых (1) и высокоглиноземистых (плюмази-
товых) (2) гранитов (Frost et al., 2001; Chappell et al., 2012); вертикальная пунктирная линия на A/CNK = 1.1 разделяет
поля гранитов типа I и гранитов типа S (Chappell, White, 2001; Chappell et al., 2012); горизонтальная сплошная линия
на A/NK = 1.0 разделяет поля низкоглиноземистых (1) и агпаитовых (3) гранитов (Frost et al., 2001); диагональная
сплошная линия соответствует равным значениям A/CNK и A/NK.
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из экспериментальных данных по плавлению ме-
тапелитов и биотитсодержащих гнейсов (Patiño
Douce, Johnston, 1991; Skjerlie, Johnston, 1993; Pa-
tiño Douce, Beard, 1995).

Рассчитанное содержание SiO2 в расплавах со-
ставляет 69–75 мас. %, уменьшаясь с температу-
рой и давлением (рис. 11б). Содержание Al2O3
(12–16 мас. %) увеличивается с давлением, но
уменьшается с температурой (рис. 11б). Похожие
закономерности наблюдаются в экспериментах
(табл. 7, рис. 10а). Рассчитанное содержание CaO
в расплавах (0.3–1.1 мас. %, рис. 11в) немного ни-
же, чем содержание этого компонента в распла-
вах из продуктов экспериментов (0.8–1.9 мас. %,
табл. 7, рис. 10б). Эти различия объяснимы недо-
учетом участия апатита в плавлении. Содержание
P2O5 в стеклах 0.1–0.5 мас. % (табл. 7) указывает на
активное участие апатита в реакциях плавления, что
усиливает перераспределение CaO в расплав. Рас-
считанное суммарное содержание (K2O + Na2O) в
расплавах (8.8–10.8 мас. %, рис. 11в) также сопо-
ставимо с (K2O + Na2O) в расплавах из продуктов
экспериментов (8–9 мас. %, табл. 7, рис. 10г).

Моделирование не воспроизводит составы
близсолидусных бедных SiO2 расплавов, обнару-
женных в виде пленок в продуктах опытов при
10 кбар/850°C и 6 кбар/800°C (рис. 2а, 2б, 7, 8).
Этот расплав образуется в ходе реакций плавле-
ния с участием карбонатов, которые не могут
быть смоделированы с использованием модели
melt(W) (White et al., 2014), неучитывающей рас-
творимость CO2 в расплаве.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Сравнение результатов экспериментов 

с опубликованными экспериментальными данными 
по плавлению ассоциации плагиоказ+ биотит + 

+ кварц в интервале давлений 5–15 кбар
Плавление ассоциации Pl + Bt + Qz ± Ms в диа-

пазоне давлений 5–15 кбар контролируется пери-
тектическими реакциями:

(5a)

(5б)

(5в)
в зависимости от валового состава породы, давле-
ния и присутствия водного флюида (Vielzeuf, Hol-
loway, 1994; Vielzeuf, Montel, 1994; Montel, Vielze-
uf, 1997; Patiño Douce, Beard, 1995, 1996; Patiño
Douce, 1996; Gardien et al., 1995, 2000; Nair,
Chacko, 2002; Johnson et al., 2008). В. Гардиен и др.
(Gardien et al., 1995) указывают, что первые пор-
ции расплава в этой ассоциации обуславливаются
реакцией (5а), а ортопироксен и/или гранат появ-
ляются с увеличением температуры. Калиевый
полевой шпат отсутствует в продуктах опытов в

( ) ( )-оксиды ,Bt Pl Qz Kfs Ti L+ + = ± +
( -оксиды) ,Bt Pl Qz Opx Ti L+ + = ± +
( -оксиды)Bt Pl Qz Grt Ti L+ + = ± +

Рис. 10. Бинарные диаграммы SiO2–Al2O3 (а), SiO2–
CaO (б), SiO2–(FeO + MgO) (в) и SiO2–(K2O + Na2O) (г)
для расплавов в продуктах экспериментов по плавле-
нию карбонат-биотитового гнейса. 
Близсолидусные расплавы в продуктах опытов при
10 кбар/850°С и 6 кбар/800°С не показаны. Серые по-
ля (см. рис. 9).
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образце породы MAS-18, хотя наблюдается за-
метное увеличение содержания ортоклазовой со-
ставляющей в новообразованном плагиоклазе
(рис. 4). Вероятно, это является свидетельством
нестабильности калиевого полевого шпата по от-
ношению к плагиоклазу в богатых CaO карбонат-
содержащих породах (Groppo et al., 2021), како-
вой является порода, обр. MAS-18. Ортопироксен
присутствует в продуктах экспериментов с этой
породой при 6 и 10 кбар (рис. 2в, 2г, 11а), указывая
на реакцию (5б). Однако он отсутствует в продук-
тах опытов вблизи солидуса, а его появлению
предшествует клинопироксен (рис. 11а). Несмотря
на различия температур рассчитанного и экспери-
ментального солидусов, эта последовательность по-
явления пироксенов отражена и в результатах мо-
делирования (рис. 11а). Клинопироксен не обра-
зуется при плавлении ассоциации Pl + Bt + Qz без
участия флюида при давлениях ниже 15 кбар
(Vielzeuf, Montel, 1994; Montel, Vielzeuf, 1997; Pa-
tiño Douce, Beard, 1995, 1996; Patiño Douce, 1996;
Gardien et al., 1995; Johnson et al., 2008). Однако
клинопироксен, содержащий жадеитовую состав-
ляющую, отмечен в экспериментах при 15 кбар
(Patiño Douce, Beard, 1995), где он сосуществует с
ортопироксеном, богатым кальцием гранатом и
рутилом. Эта ассоциация очень похожа на ту, что
была получена при 15 кбар в составе породы об-
разца MAS-18 (рис. 11а, 2е). Отсутствие ортопирок-
сена при 15 кбар и стабилизация клинопироксена
при более низких давлениях (рис. 11а) в продуктах
плавления образца породы MAS-18 определяется
высоким содержанием CaO в породе (табл. 1) и ха-
рактеризует участие Ca-карбонатов в реакции
плавления:

(6a)

Образование обедненных SiO2 расплавов
вблизи солидуса (рис. 7, 8) указывает, что плавле-
ние начиналось с участием карбонатов, но, по-ви-
димому, при малом участии кварца. Хотя этот факт

( )
( ) ( )2 2 флюид H O CO .

Bt Pl Cal Qz
Cpx Ilm L

+ + + =
= ± + + −

не установлен в экспериментах, моделирование
предсказывает, что клинопироксен мог появиться
уже в субсолидусе за счет реакций декарбонатиза-
ции и являться исходным компонентом для реак-
ций плавления. Из сравнения результатов экспе-
риментов по плавлению ассоциации Pl + Bt + Qz
без участия карбонатов (Vielzeuf, Montel, 1994;
Montel, Vielzeuf, 1997; Patiño Douce, Beard, 1995,
1996; Patiño Douce, 1996; Gardien et al., 1995) с ре-
зультатами экспериментов в образце породы
MAS-18 следует вывод, что с увеличением содер-
жания Ca-карбонатной составляющей в породах
реститовые ассоциации, сосуществующие с гра-
нитоидными расплавами, будут трансформиро-
ваться из Opx-содержащих (±Kfs) в двупироксе-
новые (±Pl).

При 15 кбар появляется кальциевый гранат, а
ильменит сменяется рутилом благодаря реакциям
(4а, 4б). Реакцию плавления можно представить в
виде:

(6б)

Опять же, термодинамическое моделирование
предсказывает, что гранат может быть как про-
дуктом, так и исходной фазой близсолидусного
плавления, поскольку возможна его кристаллиза-
ция еще в субсолидусе за счет карбонатно-сили-
катных реакций. В отношении барического преде-
ла появления граната, результаты экспериментов в
образце породы MAS-18 сопоставимы с результа-
тами экспериментов А. Патино Дуче и Дж. Берда
(Patiño Douce, Beard, 1995) с синтетическим био-
титовым гнейсом Bt + Qz + Pl + Ilm, где богатый
Ca и Ti гранат появляется лишь при давлениях
12.5 и 15 кбар и в температурном интервале 950–
1000°С. Эти серии экспериментов сопоставимы
также в отношении появления рутила, который в
экспериментах А. Патино Дуче и Дж. Берда (Pa-
tiño Douce, Beard, 1995) образуется за счет ильме-
нита при 10–15 кбар.

2 2

( )
( флюид H O CO ).) (

Bt Pl Cal Qz
Cpx Grt Rt L

+ + + =
= + + ± + + −

Рис. 11. Результаты термодинамического моделирования минеральных ассоциаций карбонат-биотитового гнейса в
сравнении с результатами экспериментов.
(а) Р-Т псевдосечение, демонстрирующее рассчитанные минеральные ассоциации и солидус породы (желтая линия).
Фазовые ассоциации, отмеченные на диаграмме номерами:
1. Grt Ms Cb Cpx Kfs Qz Rt; 2. Pl Grt Ms Cb Cpx Kfs Qz Rt; 3. Pl Grt Ms Bt Cb Cpx Qz Rt; 4. Pl Grt L Ms Cb Cpx Qz Rt; 5. Pl Grt L
Ms Bt Cb Cpx Qz Rt; 6. Pl Grt L Ms Bt Cb Cpx Qz Rt CO2; 7. Pl Grt L Ms Bt Cpx Qz Rt CO2; 8. Pl Grt L Cpx Ilm Qz Rt CO2; 9. Pl
Grt L Cpx Ilm Qz CO2; 10. Pl Grt L Bt Cpx Ilm Qz Rt CO2; 11. Pl L Opx Bt Cpx Ilm Qz CO2; 12. Pl Grt L Opx Bt Cpx Ilm Qz CO2;
13. Pl Ms Bt Cb Cpx Ilm Qz Rt; 14. Pl Ms Bt Cb Ilm Qz Rt; 15. Pl Ms Bt Cb Ilm Qz Rt H2O; 16. Pl Bt Cb Ilm Qz Rt H2O; 17. Pl Bt Cb
Cpx Ttn Qz Rt CO2; 18. Pl Bt Cb Cpx Qz Rt H2O CO2; 19. Pl Bt Cb Cpx Ttn Qz H2O CO2; 20. Pl Bt Cpx Ttn Qz H2O CO2; 21. Pl
L Bt Cpx Ttn Qz CO2; 22. Pl L Bt Cpx Ilm Ttn Qz CO2; 23. Pl L Bt Cpx Ilm Ttn Qz Rt CO2; 24. Pl L Bt Cpx Ttn Qz Rt CO2; 25. Pl
L Ms Bt Cb Cpx Qz Rt; 26. Pl L Ms Bt Cb Cpx Qz Rt CO2; 27. Pl L Ms Bt Cb Cpx Ilm Qz Rt; 28. Pl L Bt Cb Cpx Ilm Qz Rt; 29. Pl L
Bt Cb Cpx Ilm Qz Rt CO2; 30. Pl L Bt Cpx Ilm Qz Rt CО2. Cb – Ca–Mg–Fe карбонат. Круги с секторами показывают фазо-
вые ассоциации, выявленные в продуктах экспериментов. Красная штриховая линия обозначает предположительный
солидус породы, согласно экспериментальным данным. Белая точечная линия (PB) обозначает солидус синтетиче-
ского биотитового гнейса Bt + Qz + Pl + Ilm, использованного в экспериментах А. Патино Дуче и Дж. Берда (Patiño
Douce, Beard, 1995). (б) Изоплеты содержаний (мас. %, приведенные к 100% без учета H2O) SiO2 (красные линии) и
Al2O3 (синие линии) в расплаве. (в) Изоплеты содержаний (мас. %, приведенные к 100% без учета H2O) CaO (розовые
линии) и K2O+Na2O (оранжевые линии) в расплаве.
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Температуры дегидратационных солидусов
пород, в которых преобладает ассоциация Pl + Bt +
+ Qz ± Ms, находятся в диапазоне 800–950°C для
давлений 5–15 кбар (Vielzeuf, Montel, 1994; Patiño
Douce, Beard, 1995, 1996; Patiño Douce, 1996; Gar-
dien et al., 1995, 2000). Вариации температур соли-
дусов обусловлены магнезиальностью (Mg# =
= MgO/(MgO + FeO), мас. %) в породах, количе-
ственными соотношениями водосодержащих
минералов, составом плагиоклаза. Например, в
указанной ассоциации с Mg# = 0.29–0.34 и XCa
плагиоклаза 0.22–0.27 в отсутствие мусковита
первые порции расплава появляются в интервале
температур 800–890°C (Vielzeuf, Montel, 1994;
Gardien et al., 1995). Экспериментальный солидус
карбонатсодержащей породы, обр. MAS-18, для
которой ассоциация Pl (XCa = 0.27) + Bt + Qz ± Ms
с Mg# ~ 0.3 (табл. 1) является породообразующей,
находится в интервале температур 800–850°C
(рис. 11а). Он аналогичен температурам плавления
подобных ассоциаций с близкими значениями
Mg# и составом плагиоклаза (Vielzeuf, Montel, 1994;
Gardien et al., 1995), несмотря даже на более высо-
кое валовое содержание CaO (5.96 мас. %, табл. 1),
обусловленных присутствием Ca-карбонатов.

Сравнение опытов по частичному плавлению
ассоциации Pl + Bt + Qz без участия карбонатов с
результатами экспериментов в образце породы
MAS-18 показывает, что фазовые отношения в
образце породе MAS-18 сопоставимы с таковыми
в экспериментах А. Патино Дуче и Дж. Берда (Pa-
tiño Douce, Beard, 1995) с синтетическим биоти-
товым гнейсом Bt + Qz + Pl + Ilm. Для указанной
ассоциации с Mg# = 0.38 были получены наибо-
лее высокие температуры начала плавления:
875°С при 5 кбар и 950°С при 15 кбар (Patiño
Douce, Beard, 1995; см. белую пунктирную линию
на рис. 11а), что связано с несколькими причина-
ми. Одна из них – более кальциевый состав пла-
гиоклаза (XCa = 0.38). Однако главной причиной
является расширение области стабильности био-
тита за счет повышенных концентраций в нем
TiO2 и F (4–8 мас. % и 0.5–2 мас. % соответствен-
но), источниками которых были исходные биотит,
ильменит и апатит. Важная роль TiO2 в фазовых
отношениях в экспериментах А. Патино Дуче и
Дж. Берда (Patiño Douce, Beard, 1995) подчерки-
вается также высокой концентрацией этого ком-
понента (1.2–1.7 мас. %) в богатом гроссуляровой
составляющей гранате (рис. 5), образующемся
при 12.5 и 15 кбар в равновесии с рутилом. Все
указанные особенности фазовых соотношений и
составов фаз характерны для продуктов экспери-
ментов в образце породы MAS-18, которая также
содержит ильменит (рис. 1, табл. 1). Это дает ос-
нование сравнивать температуры солидусов этих
двух систем. Температура солидуса породы образ-
ца MAS-18 на 50–100°С ниже, чем температура

солидуса ассоциации Bt + Qz + Pl + Ilm в экспери-
ментах А. Патино Дуче и Дж. Берда (Patiño Douce,
Beard, 1995) (рис. 11а). Эти различия могут быть свя-
заны с различиями в составе плагиоклаза и валового
значения Mg#, наличием/отсутствием клинопи-
роксена. Однако нельзя исключать, что различия
определяются именно присутствием Ca-карбона-
тов в образце породы MAS-18, и, таким образом,
предположить положительное влияние карбонат-
ных фаз на плавление пород, содержащих ассо-
циацию Pl + Bt + Qz. Однако это вывод следует
считать предварительным, требующим дальней-
шего систематического экспериментального ис-
следования.

При плавлении пород с ассоциацией Pl + Bt +
+ Qz ± Ms образуются гранитные расплавы с ши-
рокими вариациями содержаний Al2O3, CaO,
(K2O + Na2O), (FeO + MgO) (рис. 10а–10г), варьи-
рующие от высокоглиноземистых (A/CNK > 1) до
низкоглиноземистых (A/CNK < 1) разностей
(рис. 9). Гранитные расплавы, образовавшиеся при
плавлении карбонатсодержащей породы, обр.
MAS-18, близки по композиционным характери-
стикам к расплавам, образующимся при плавле-
нии ассоциации Pl + Bt + Qz без участия карбона-
тов (рис. 10а–10г, табл. 7). Суммарное содержание
(K2O + Na2O) в них находится в пределах наиболее
высоких значений (8–9.5 мас. %), характерных
для расплавов из экспериментов по плавлению
ассоциации Pl + Bt + Qz (рис. 10г), хотя значения
отношения K2O/Na2O в них похожи (1.2–3.5).
Расплавы характеризуются более низким содер-
жанием Al2O3 (рис. 10а) и являются низкоглино-
земистыми (метаглиноземистыми) (рис. 9, табл. 7).
Несмотря на высокое содержание CaO в породе,
они обеднены этим компонентом (рис. 10б) и со-
поставимы с расплавами из экспериментов
Д. Вильзефа и Ж.-М. Монтеля (Vielzeuf, Montel,
1994; Montel, Vielzeuf, 1997), в которых использо-
вались стартовые составы с наиболее низким со-
держанием CaO. Расплавы, образовавшиеся при
плавлении образца породы MAS-18, сравнимы
также с расплавами из экспериментов Д. Вильзе-
фа и Ж.-М. Монтеля (Vielzeuf, Montel, 1994; Mon-
tel, Vielzeuf, 1997) по суммарному содержанию
(MgO + FeO) (рис. 10в), которое заметно меньше,
чем в расплавах из экспериментов других авторов
(Patiño Douce, Beard, 1995; Gardien et al., 1995).
Причина обеднения расплавов CaO, MgO и FeO –
это их равновесие с пироксенами. Стабилизация
клинопироксена часто рассматривается как фак-
тор, способствующий смещению состава расплава в
сторону более высокоглиноземистых разностей
(например, Zen, 1986; Patiño Douce, Beard, 1995). В
случае расплавов, образующихся при плавлении
образца породы MAS-18, несмотря на широкую
область стабильности клинопироксена (рис. 11а)
и общее увеличение содержания Al2O3 с повыше-
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нием давления (рис. 10а), они все же остаются ме-
таглиноземистыми при всех исследованных зна-
чениях давления и температуры (рис. 9).

Сравнение результатов экспериментов 
с опубликованными экспериментальными данными
по плавлению карбонатсодержащих метапелитов

Для выявления возможных эффектов от нали-
чия карбонатных фаз результаты экспериментов
в образце породы MAS-18 могут быть сопоставле-
ны с результатами экспериментов в модельной
системе KMASH–CO2 (Wendlandt, 1981; Grant,
1986; Peterson, Newton, 1989, 1990; Clemens et al.,
1997), а также экспериментов с карбонатсодержа-
щими метапелитами при давлениях 20 и более
кбар (Grassi, Schmidt, 2011; Thomsen, Schmidt,
2008; Tsuno, Dasgupta, 2011, 2012; Mann, Schmidt,
2015; Skora et al., 2015).

Эксперименты с карбонатсодержащими мета-
пелитами при высоких давлениях демонстриру-
ют, что увеличение содержания карбонатов отно-
сительно водосодержащих минералов повышает
температуру солидусов метапелитов на 50–80°C
(Tsuno, Dasgupta, 2012; Skora et al., 2015). Экспери-
ментальные температуры солидуса карбонатсодер-
жащей породы, обр. MAS-18 (рис. 3а) находятся в
интервале температур солидусов карбонатсодержа-
щих метапелитов при >20 кбар и 820–900°C (Thom-
sen, Schmidt, 2008; Tsuno, Dasgupta, 2011, 2012;
Mann, Schmidt, 2015; Skora et al., 2015). Однако ли-
нейная экстраполяция этих солидусов (например,
Thomsen, Schmidt, 2008) на область давлений ниже
15 кбар указывает на интервал температур 750–
800°С, который сопоставим или даже ниже тем-
ператур дегидратационных солидусов метапели-
тов и метаграувакк, несодержащих карбонаты
при давлениях 5–15 кбар (Vielzeuf, Holloway, 1988;
Le Breton, Thompson, 1988; Patiño Douce, John-
ston, 1991; Vielzeuf, Montel, 1994; Montel, Vielzeuf,
1997; Gardien et al., 1995, 2000; Patiño Douce,
Beard, 1995, 1996; Patiño Douce, 1996; Stevens et al.,
1997; Nair, Chako, 2002).

В экспериментах по плавлению карбонатсо-
держащих метапелитов при давлениях более 20 кбар
установлена возможность генерации силикатных
расплавов совместно с флюидом CO2 (Grassi,
Schmidt, 2011; Thomsen, Schmidt, 2008; Tsuno,
Dasgupta, 2011, 2012; Mann, Schmidt, 2015; Skora et al.,
2015) и/или несмесимыми карбонатными распла-
вами (Thomsen, Schmidt, 2008; Skora et al., 2015). В
подавляющем большинстве силикатные распла-
вы имеют гранитоидный состав и по главным ха-
рактеристикам сопоставимы с расплавами, полу-
ченными при плавлении образца породы MAS-18
(рис. 12а–12в). В экспериментах по плавлению
карбонатсодержащих пелитов (Thomsen, Schmidt,
2008; Skora et al., 2015) наиболее богатые SiO2 рас-

Рис. 12. Бинарные диаграммы SiO2–Al2O3 (а), SiO2–
CaO (б) и SiO2–(K2O + Na2O) (в), сопоставляющие
составы расплавов в продуктах экспериментов по
плавлению карбонатсодержащей породы, обр. MAS-18,
с составами расплавов, образующихся при плавле-
нии карбонатсодержащих пелитов при давлениях
25–30 кбар (TS – Thomsen, Schmidt, 2008; TD – Tsu-
no, Dasgupta, 2012; S – Skora et al., 2015). 
Черные стрелки на диаграмме SiO2–CaO указывают
на содержания CaO (27 и 22 мас. %, соответственно) в
расплавах, содержащих 50 и 54 мас. % SiO2, из экспе-
риментов С. Скора с соавторами (Skora et al., 2015)
при 1100 и 1200°С.
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плавы образуются вблизи солидуса, а с повышени-
ем температуры содержание SiO2 в расплавах пони-
жается, и в ряде случаев высокотемпературные рас-
плавы имеют содержание SiO2 менее 65 мас. % и
обогащены MgO, FeO и CaO (рис. 12а–12в). Ха-
рактер эволюции расплавов не зависит от изна-
чального содержания карбонатов в ассоциации
(Skora et al., 2015). Такую эволюцию расплавов ав-
торы (Thomsen, Schmidt, 2008; Skora et al., 2015)
объясняют равновесием силикатных расплавов с
карбонатами, которые стабильны выше солидуса
и исчезают лишь при повышении температуры,
добавляя в силикатные расплавы, указанные вы-
ше компоненты.

Расплавы, образующиеся при плавлении об-
разца породы MAS-18 вблизи солидуса (рис. 7, 8),
в целом сопоставимы с бедными SiO2 расплава-
ми, образующимися в карбонатсодержащих пе-
литах при высоких давлениях и температурах
(рис. 12а–12в). Согласно экспериментам по плав-
лению карбонатсодержащих пелитов (Thomsen,
Schmidt, 2008; Skora et al., 2015), такие расплавы
формируются в условиях предельной стабильности
карбонатных фаз в равновесии с силикатным рас-
плавом. Если для пелитов, в упомянутых выше ис-
следованиях, при 25 и 30 кбар (Thomsen, Schmidt,
2008; Skora et al., 2015) температурный интервал со-
существования карбонатов с силикатным распла-
вом составляет от 150°С и более, то для образца по-
роды MAS-18 в диапазоне давлений 6–15 кбар он
значительно меньше (рис. 11а). Плавление карбо-
натсодержащих метапелитов при 25 и 30 кбар про-
исходит в ходе перитектической реакции:

(7)

где первостепенную роль играют фенгит и кварц
(коэсит), образующие калиевый гранитный рас-
плав, сосуществующий с карбонатами в широком
интервале температур (Thomsen, Schmidt, 2008;
Tsuno, Dasgupta, 2011, 2012; Skora et al., 2015). В
случае же образца породы MAS-18 карбонат исче-
зает уже в ходе перитектических реакций (6а, 6б)
вблизи солидуса, обуславливая образование пер-
вых порций бедного SiO2 и богатого MgO, FeO,
CaO расплава, дальнейшая эволюция которого с
ростом температуры определяется большим уча-
стием силикатов.

Таким образом, характер начала плавления
образца породы MAS-18 регулируется поведени-
ем карбонатных фаз и компонентов. Здесь может
играть роль возможность образования низкотем-
пературных (~600°С) Ca–Mg водно-карбонатных
жидкостей с невысокой концентрацией SiO2, по-
добной той, что известна из экспериментов в мо-
дельной системе CaO–MgO–SiO2–CO2–H2O при
давлениях 6 и 10 (и, возможно, выше) кбар (на-
пример, Boettcher et al., 1980). Нельзя исключать
положительное влияние щелочно-карбонатных

( ) ( ) ,Ph Cpx Qz Coe Cal Grt Ky L+ + + = ± +

компонентов (например, Na2CO3), образование
которых возможно в ходе обмена с плагиоклазом,
на плавление кварц-полевошпатовой составляю-
щей породы (например, Шапошников, Арано-
вич, 2015). Более низкие температуры плавления
ассоциации карбонатсодержащей породы, обр.
MAS-18, по отношению к похожим ассоциациям,
несодержащим карбонаты (Patiño Douce, Beard,
1995), а также образование вблизи солидуса недо-
сыщенных SiO2 расплавов согласуются с резуль-
татами экспериментов по плавлению в системе
KMASH–CO2 при давлениях 6–10 кбар (Peter-
son, Newton, 1989, 1990). Эти эксперименты устано-
вили, что температуры плавления снижаются с до-
бавлением CO2. Дж. Петерсон и Р.С. Ньютон (Pe-
terson, Newton, 1990) объясняют этот эффект
большей растворимостью CO2 в виде комплек-
сов MgCO3 в богатых MgO “мафических” (бед-
ных SiO2) расплавах, образующихся в KMASH–
CO2 системе при  ~ 0.4. Однако Дж. Клеменс
с соавторами (Clemens et al., 1997) не подтверди-
ли этот результат, показав, что в указанной систе-
ме образуются “гранитные” расплавы, а темпера-
тура плавления увеличивается с ростом соотно-
шения H2O/CO2 во флюиде.

Карбонатсодержащие метаморфические породы 
как источники сосуществующих водно-углекислых 

флюидов и гранитоидных магм

Если активность воды в гранитоидах можно
оценить на основе равновесий слюд и амфиболов,
то активность CO2 в гранитоидах оценить невоз-
можно из-за отсутствия первичных CO2-содержа-
щих минеральных фаз в этих породах. Единствен-
ным свидетельством участия CO2 в эволюции гра-
нитоидных магм остаются находки включений
этого газа в минералах гранитных пород (Kon-
nerup-Madsen, 1977, 1979; Frost et al., 2000; Santosh
et al., 1991, 2005; Frezzotti et al., 1994; Safonov et al.,
2014, 2018a, 2018б, 2020; Сафонов и др., 2018), а
также изредка графита (Duke, Rumble, 1986; Sa-
fonov et al., 2018б).

Включения карбонатных фаз в минералах гра-
нитоидов уникальны (Frost et al., 2000; Safonov et al.,
2020). Мы описали такие включения в гранатах из
лейкократовых гранитоидов Южной Краевой Зоны
(ЮКЗ) неоархейского комплекса Лимпопо, ЮАР
(Safonov et al., 2020). Следуя выводам некоторых
исследований (Herms, Schenk, 1992; Tsunogae
et al., 2002; Tacchetto et al., 2018; Carvalho et al.,
2020), эти включения были интерпретированы
как продукты взаимодействия высокоплотного
флюида CO2 с гранатом-хозяином. Однако, осно-
вываясь на расчетах реакции богатого альманди-
ном граната с CO2, был сделан вывод об избыточ-
ных содержаниях MgCO3 и CaCO3 во включениях

2COX
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(Safonov et al., 2020). Водно-углекислый флюид с
растворенными MgCO3 и CaCO3, по нашему мне-
нию, мог возникнуть во внешнем источнике, из-
начально содержащем карбонаты, растворимость
которых во флюиде довольно высока в условиях
средней–нижней коры (например, Tiraboschi et al.,
2018). В качестве такого источника были предло-
жены карбонатсодержащие породы зеленокамен-
ных поясов кратона Каапвааль, на которые были
надвинуты гранулиты ЮКЗ. Близость изотопно-
го состава углерода флюидных включений и гра-
фита в лейкократовых гранитоидах ЮКЗ (Safonov
et al., 2018б) с изотопным составом углерода кар-
бонатов из пород зеленокаменных поясов (Митя-
ев и др., 2020) является еще одним аргументом в
поддержку этой модели. Проведенные экспери-
менты наглядно показали, что при плавлении
карбонатсодержащего субстрата образуются си-
ликатные расплавы, равновесные с флюидами,
насыщенными карбонатными компонентами.
Эти компоненты высаживаются из флюида в виде
дочерних фаз при остывании (рис. 2д).

В отличие от самих гранитоидов, включения
карбонатных фаз в минералах мигматитов и в
кварц-полевошпатовых породах гранулитовой
фации метаморфизма широко известны (Lamb,
2005 и ссылки в этой работе; Herms, Schenk, 1992,
1998; Srikantappa et al., 1992; Bolder-Schrijver et al.,
2000; Tsunogae et al., 2002; Lamadrid et al., 2014;
Ferrero et al., 2016; Tacchetto et al., 2018; Carvalho et
al., 2020). Их интерпретация очень разнообразна.
В некоторых исследованиях карбонаты рассмат-
риваются в качестве составляющих компонентов
минеральных ассоциаций пиковых условий мета-
морфизма, хотя термодинамические расчеты не
всегда подтверждают этот вывод (Lamb, 2005).
Поскольку карбонатные фазы присутствуют в ви-
де включений в силикатных минералах и отсут-
ствуют в матрице пород, то одной из интерпрета-
ций может быть то, что эти карбонаты являлись
реликтовыми фазами, которые исчезали в процес-
се прогрессивного метаморфизма и частичного
плавления, образуя углекислый флюид или даже
несмесимые карбонатные расплавы. Последний
вариант рассматривался С. Ферреро с соавторами
(Ferrero et al., 2016), которые выявили ассоциа-
цию “Ca-карбонатитовых” и “наногранитных”
расплавных включений в гранатах из мигматитов
района Оберпфальц, Богемский массив. Эту ассо-
циацию авторы интерпретировали как “синхрон-
ное плавление двух протолитов, тесно ассоциирую-
щихся в пространстве” (“…the syn-chronous melting
of two different protoliths closely associated in space”,
Ferrero et al., 2016, p. 128), в качестве которых они
рассматривают метапелиты с линзами мраморов.
В продуктах экспериментов в образце породы
MAS-18 несмесимые расплавы не были обнаруже-
ны, вероятно, из-за узкого интервала сосущество-
вания карбонатов и силикатного расплава вблизи

солидуса. Однако такие примеры известны из экс-
периментов по плавлению карбонатсодержащих
метапелитов при давлениях более 20 кбар (Thom-
sen, Schmidt, 2008; Scora et al., 2015).

Возможность сосуществования гранитоидных
расплавов с карбонатитовыми расплавами обсуж-
далась Б.Р. Фростом с соавторами (Frost et al.,
2000) для неоархейских гранитоидов батолита Лу-
ис-Лэйк, Вайоминг, США. Такой вывод авторы
сделали на основе находок включений Ca-карбо-
натов, ассоциирующих с включениями CO2, в
кварце и полевых шпатах из этих гранитоидов.
Гранитоиды батолита Луис-Лэйк является метагли-
ноземистыми, а доминирующими Fe-Mg минера-
лами в них являются орто- и клинопироксены. Р-Т
условия их образования оцениваются как 5–
7 кбар и 800 ± 50°С (Frost et al., 2000). Эти харак-
теристики типичны для условий и продуктов плав-
ления карбонат-биотитового гнейса, обр. MAS-18.
Как было показано выше, на основе сравнения
результатов экспериментов по плавлению ассо-
циации Pl + Bt + Qz без участия карбонатов (Viel-
zeuf, Montel, 1994; Montel, Vielzeuf, 1997; Patiño
Douce, Beard, 1995, 1996; Patiño Douce, 1996; Gar-
dien et al., 1995) с результатами экспериментов в
образце породы MAS-18 минеральные ассоциации,
сосуществующие с гранитоидными расплавами, бу-
дут трансформироваться из Opx-содержащих в дву-
пироксеновые с увеличением содержания карбо-
натной составляющей в источнике. При этом сни-
жение температуры способствует формированию
расплавов, равновесных только с клинопироксе-
ном (рис. 11а). Увеличение доли карбонатной со-
ставляющей в субстрате будет способствовать не
только трансформации Opx-содержащих ассоци-
аций в Cpx-содержащие, но и снижению содержа-
ния SiO2 и увеличению содержаний CaO, FeO,
MgO (увеличению “мафичности”) в расплавах,
равновесных с ними (рис. 13). Авторы исследования
(Frost et al., 2000) делают вывод о двух источниках
корового материала для гранитоидов батолита Лу-
ис-Лэйк – высокоглиноземистого и низкоглинозе-
мистого, причем эволюция гранитоидных магм, по
мнению авторов, проходила в условиях насыщения
CO2 флюидом. Таким образом, генезис гранитои-
дов батолита Луис-Лэйк может быть интерпретиро-
ван как плавление субстратов по-разному обога-
щенных Ca-карбонатной составляющей (рис. 13).

Еще одним примером тесных взаимоотноше-
ний Opx и Cpx-содержащих гранитоидов могут
служить пироксенсодержащие тоналит-трондье-
мит-гранодиоритовые (ТТГ) гранитоиды ЮКЗ
неоархейского гранулитового комплекса Лимпопо,
ЮАР (van Reenen et al., 2011, 2019). Ранее (например,
Bohlender et al., 1992) эти породы рассматривались
как ТТГ-гнейсы гранулитовой фации. Однако
Х.М. Раджеш с соавторами (Rajesh et al., 2019)
определили, что пироксены в этих породах были
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равновесны с расплавами, а сами породы представ-
ляют собой продукты кристаллизации магм, сфор-
мировавшихся в ходе плавления метабазитового
субстрата при 800–900°С в обстановке океаническо-
го плато. Следуя геохимическим характеристикам
пород, авторы (Rajesh et al., 2019) предположили, что
подобно низкобарическим и высокобарическим
ТТГ-магмам (например, Moyen, Stevens, 2006;
Moyen, Martin, 2012), Cpx-содержащие гранито-
идные магмы выплавлялись на меньших глуби-
нах, чем Opx-содержащие магмы, а магмы с двумя
пироксенами являлись продуктом их смешения.
Однако результаты экспериментальных исследо-
ваний по плавлению метабазальтов демонстриру-
ют, что метабазальтовые субстраты производят
заметный объем расплава при более высоких тем-
пературах, а ведущей фазой рестита в таких суб-
стратах является не ортопироксен, а клинопирок-
сен, роль которого возрастает с давлением (напри-

мер, Rapp, Watson, 1995). Альтернативной моделью
взаимоотношений пироксенсодержащих гранито-
идов в ЮКЗ комплекса Лимпопо в свете проведен-
ных экспериментов может быть плавление более
фельзических (например, метаграувакковых) суб-
стратов, по-разному обогащенных Mg–Fe–Ca кар-
бонатами. Следуя этой модели, увеличение доли
карбонатной составляющей в субстрате способ-
ствует трансформации не только Opx-содержащих
ассоциаций в Cpx-содержащие, но и увеличению
их “мафичности” (рис. 13). Такие взаимоотноше-
ния действительно характеризуют переходы от
Opx-содержащих гранитоидов (72–74 мас. % SiO2)
через двупироксеновые (63–68 мас. % SiO2) в
Cpx-содержащие (~59 мас. % SiO2) (Rajesh et al.,
2019; рис. 13). Эксперименты показали возмож-
ность образования таких обедненных SiO2 распла-
вов при плавлении биотитового гнейса, содержа-
щего карбонаты.

Рис. 13. Сравнение валовых составов пироксенсодержащих гранитоидов батолита Луис-Лэйк, Вайоминг, США (Frost
et al., 2000) и Южной Краевой Зоны комплекса Лимпопо, ЮАР (Rajesh et al., 2019) с составами расплавов, полученных
в экспериментах по плавлению карбонат-биотитового гнейса (серые поля).
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Безусловно, описанные выше примеры двупи-
роксеновых гранитоидных ассоциаций могут иметь
и иные интерпретации. Однако модели, учитываю-
щие участие карбонатсодержащих субстратов, мо-
гут служить связующим звеном, которое способно
объяснить не только вариации химического и ми-
нерального состава специфических типов грани-
тоидов, но и флюидный режим их образования и
эволюции. Этот вывод побуждает к новым экспе-
риментальным исследованиям плавления карбо-
натсодержащих ассоциаций различного состава
при Р-Т условиях континентальной коры.
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Partial Melting of a Carbonate-Biotite Gneiss at the Conditions 
of the Continental Crust: Experimental and Thermodynamic Modeling
А. S. Mityaev1, 2, О. G. Safonov1, 2, 3, D. А. Varlamov2, and D. D. van Reenen3

1 Lomonosov Moscow State University, Geological Faculty, Moscow, Russia
2 Korzhinskii Institute of Experimental Mineralogy, Russian Academy of Science, Chernogolovka, Moscow district, Russia

3 Department of Geology, University of Johannesburg, Johannesburg, South Africa

One of the mechanisms explaining the relationship of CO2-rich fluids and granitoid magmas under conditions
of high-temperature metamorphism in the crust is the melting of sources that originally contained carbonate
minerals. In order to study the conjugate processes of dehydration/decarbonation and melting, experiments on
a carbonate-biotite gneiss from the Archean greenstone belt at pressures of 6, 10 and 15 kbar in the temperature
range of 800–950°C and modeling of phase relations in this rock using the pseudo-section method were per-
formed. Experiments and modeling revealed a subvertical positive dP/dT slope of the solidus of the rock. In com-
parison with the calculated solidus temperatures, the experiments showed higher melting temperatures (~800°C
at 6 kbar and ~850°C at 10 and 15 kbar). In the products of experiments at pressures of 6 and 10 kbar and tem-
peratures >850°C, assemblages of clinopyroxene, orthopyroxene and ilmenite were found, and at 15 kbar ortho-
pyroxene and ilmenite were absent, but calcium garnet and rutile were stable. The first portions of the near-sol-
idus melts at 6 and 10 kbar are poor SiO2 (44–50 wt %), their formation is due to the participation of carbonate
phases in melting reactions. With an increase of temperature, the melts acquire a granite composition that is close
to the composition of melts formed during the melting of the carbonate-free plagioclase + biotite + quartz as-
semblage. An (aqueous-) carbonic fluid containing Ca–Mg–Fe carbonate components coexists with the melts.
The phase assemblages and compositions of the granite melts obtained in the experiments are consistent with the
results of the modeling. Comparison of the experimental results with the published data on the partial melting of
the carbonate-free plagioclase + biotite + quartz assemblages allows a preliminary conclusion that Ca–Mg–Fe
carbonates contribute to a decrease in the melting temperature. Experiments have demonstrated the possibility
of the formation of granite magmas together with (aqueous-)carbonic fluids in a carbonate-bearing source under
conditions of high-temperature metamorphism in the middle and lower crust. The presence of clinopyroxene or
two-pyroxene assemblages in granitoids can be considered as a mineralogical indicator of this process.

Keywords: metamorphism, granitoid melts, aqueous-carbonic f luids, carbonate-bearing rocks, f luid-mineral
reactions, experiment, thermodynamic modeling
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Представлены численные модели метасоматических процессов, протекающих при сопряженном
переносе тепла и растворенного вещества от гранитного источника во вмещающий метапелит за-
данного состава в режиме фронтального и сфокусированного движения вертикального потока
флюида. Изменение температуры рассчитано по уравнениям кондуктивного и адвективного рас-
пространения тепла в проницаемой среде, а результаты взаимодействия флюида и породы – сред-
ствами программного комплекса HCh. Минеральный состав пород, глубина их преобразования,
степень неравновесности флюида и протолита зависят от величины флюидного потока, времени и
расстояния от источника. При величине потока 10–10 м/с образуются только многофазные мине-
ральные ассоциации, характерные для контактово-метаморфической зональности. В проницаемых
каналах при величине потока 10–8–10–6 м/с формируется вертикальная метасоматическая зональ-
ность, изменяющаяся со временем по мере прогрева канала и повышения отношения флюид/поро-
да. Скорость движения фронтов замещения в этой зональности различается на несколько порядков.
При заданном составе и температуре источника и составе протолита образование конкретных мета-
соматических парагенезисов определяется главным образом двумя факторами: объемным отноше-
нием флюид/порода за все время процесса и разностью температур между источником и флюидом.
Повышение кислотности флюида с понижением температуры в наибольшей степени проявляется в
узких одиночных каналах, где преобладает кондуктивный перенос тепла, а градиент температуры
сохраняется длительное время. В широких сближенных каналах температура определяется адвек-
тивным переносом тепла флюидом, ее градиент исчезает, и преобладающим становится влияние
состава источника флюида.

Ключевые слова: метасоматоз, численное моделирование, теплоперенос, массоперенос, флюидный
поток, кислотность, зональность
DOI: 10.31857/S0869590322030049

УСЛОВНЫЕ ОБОЗНАЧЕНИЯ:
a – активность частиц во флюиде (моль/кг)
AR – безразмерные параметры, характеризующие
химический потенциал компонентов R2O, RO во
флюиде и равновесной с ним породе
ΔAR – разность между AR флюида, равновесного с
новообразованным парагенезисом при данных Р,
Т  и AR порового флюида без добавок СО2 и
H2S, равновесного с протолитом при тех же Р,

Т

CP, f – изобарная удельная теплоемкость флюида
(Дж/г ∙ К)

CP, r – изобарная удельная теплоемкость породы
(Дж/г ∙ К)
d – половина расстояния между соседними кана-
лами (м)
Deff – эффективный коэффициент диффузии во
флюиде (м2/с)
i – число ячеек в многоволновом проточном сту-
пенчатом реакторе
k – термический градиент (К/м)
m – полуширина канала (м)
n – пористость породы
N – число волн (порций флюида) в многоволно-
вом проточном ступенчатом реакторе

( )R
fA

( )R
rA

УДК 550.41+553.22+552.16

EDN: UVFIUO
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ΔрН – разность между pH флюида, равновесного
с новообразованным парагенезисом при данных
Р, Т (ΔрНf) и рН порового флюида без добавок
СО2 и H2S, равновесного с протолитом при тех же
Р, Т (ΔрНr)
q – удельный флюидный поток (отражает ско-
рость фильтрации флюида через проницаемую
породу). Объем флюида, протекающего через
единичное поперечное сечение породы за едини-
цу времени (м/с)
t – время (с)
T – температура (К)
Ts – температура источника тепла (К)
Tz – температура протолита на расстоянии z от ис-
точника тепла при t = 0 (К)
T0 – температура протолита на контакте с источ-
ником тепла при t = 0 (К)
T ' – безразмерная температура (T – Tz)/(Ts – Tz)
W – отношение флюид/порода. Отношение объ-
ема флюида, прошедшего через единичное попе-
речное сечение породы на расстоянии z от источ-
ника за время t, к объему породы, через который
прошел флюид
x – половина мощности пластового тела, являю-
щегося источником тепла (м)
z – расстояние от источника тепла и флюида (м)
κ – температуропроводность пород, равная отно-
шению теплопроводности к теплоемкости (м2/с)
ρf – плотность флюида (г/м3)
ρr – плотность породы (г/м3)
Использованные в тексте символы минералов со-
ответствуют (Whitney, Evans, 2010).

ВВЕДЕНИЕ
Метаморфические и метасоматические про-

цессы развиваются в тепловом поле, создаваемом
магматическими очагами или ювенильными теп-
ловыми потоками. В свою очередь, при концен-
трировании в проницаемых зонах флюид любого
происхождения может являться теплоносителем
и трансформировать это поле (Brady, 1988;
Hoisch, 1991; Thompson, Connolly, 1992; Polyansky,
Reverdatto, 2006; Ague, 2014). При фильтрации
флюида вдоль температурного градиента проис-
ходят разнообразные процессы диссоциации
кислот и оснований во флюиде, смещения равно-
весий гидролиза, изменения растворимости ми-
нералов, контролирующие характер метасомато-
за и рудообразования (например, Наумов В.Б.,
Наумов Г.Б., 1980; Bushmin, 2000; Bushmin et al.,
2004; Кольцов, 2006, 2015; Азимов, Бушмин, 2007;
Ague, 2014, Steele-MacInnis, Manning, 2020). Это
определяет необходимость исследования сопря-
женного тепломассопереноса для выявления за-

кономерностей преобразования пород нагреты-
ми флюидными потоками.

Во многих работах исследована роль тепло-
проводности пород, рассеянного и концентриро-
ванного флюидного потока в распространении
тепла над интрузивными магматическими телами
и в условиях регионального метаморфизма (Жда-
нов, Харченко, 1982; Bickle, McKenzie, 1987; Brady,
1988; Жариков и др., 1988; Thompson, Connolly,
1992; Polyansky et al., 2003; Polyansky, Reverdatto,
2006). Проведено экспериментальное (Зарайский,
1989, 2007; Zharikov, Zaraisky, 1991; Метасома-
тизм …, 1998) и численное моделирование взаи-
модействия флюид–порода и образования мета-
соматической зональности при постоянной или
произвольно изменяющейся температуре (Clever-
ley, Oliver, 2005; Dolejs, Wagner, 2008; Борисов,
2000; Гричук, 2000; Кольцов, 2006, 2015). К насто-
ящему времени имеются лишь единичные иссле-
дования, в которых построены модели сопряжен-
ного тепломассопереноса и отложения вещества
для конкретных объектов: урановых руд над прони-
цаемыми зонами (Арсеньев, Пэк, 1991; Мальков-
ский и др., 2010) и гидротермальных железо-мар-
ганцевых построек на дне океанов (Grichuk, 2012).

В настоящей работе сделана попытка объеди-
нить тепловую и физико-химическую модели взаи-
модействия флюид–порода. Цель работы – выяв-
ление закономерных связей между распределением
температуры, изменением геохимических характе-
ристик флюида и образованием метасоматитов раз-
личного типа вдоль флюидного потока в зависимо-
сти от длительности процесса.

МЕХАНИЗМЫ ПЕРЕНОСА ТЕПЛА
Перенос тепла в горных породах может осу-

ществляться посредством кондуктивного меха-
низма за счет теплопроводности пород и адвек-
тивного механизма вместе с потоком флюида.
Соотношение этих процессов характеризуется

тепловым числом Пекле  где z – расстоя-

ние от источника тепла, q – удельный флюидный
поток, κ – температуропроводность породы. Ес-
ли PeT  1, то преобладает кондуктивный перенос
тепла, а если PeT  1 – адвективный перенос. Тем-
пературопроводность флюидонасыщенных гор-
ных пород с пористостью ниже 0.1% меняется ма-
ло и принята нами вслед за (Bickle, McKenzie,
1987) постоянной и равной 10–6 м2/с. Тогда для
любого заданного z число Пекле зависит только
от величины q. Эта величина, напротив, может
меняться весьма значительно в зависимости в
первую очередь от проницаемости пород. Оценки
проницаемости ненарушенных кристаллических
пород составляют не ниже 10–18 м2 (Etheridge et al.,
1983) и не выше 10–17 (Brace, 1980), что соответ-

  ,T
zqPe =
κ

!

@



ПЕТРОЛОГИЯ  том 30  № 3  2022

МЕТАСОМАТОЗ В ТЕРМОГРАДИЕНТНЫХ УСЛОВИЯХ 311

ствует q = 10–10–10–9 м/с. В зонах разрывных на-
рушений и пластах пористых пород, а также за
счет потенциально высокой растворимости по-
род во флюиде q может быть на несколько поряд-
ков выше.

Как показано в (Bickle, McKenzie, 1987), эф-
фективный коэффициент диффузии Deff (с учетом
пористости) для водных частиц приблизительно
на пять порядков ниже, чем температуропровод-
ность пород. Тогда при любых значениях q и z

концентрационное число Пекле  будет

на пять порядков больше, чем PeT. Отсюда следу-
ет, что диффузионный метасоматоз всегда проис-
ходит в условиях кондуктивного переноса тепла,
но инфильтрационный метасоматоз может осу-
ществляться как в кондуктивном тепловом поле
при слабом флюидном потоке, так и при адвек-
ции тепла мощным флюидным потоком (Bickle,
McKenzie, 1987).

Согласно (Шестаков, 1979; Brady, 1988), пол-
ное выражение закона сохранения энергии для
теплового потока во флюидонасыщенных поро-
дах имеет вид:

(1)

где n – пористость, ρf и ρr, CP, f и CP, r – плотность
и удельная теплоемкость флюида и породы соот-
ветственно. Если вслед за (Bickle, McKenzie,
1987) принять ρf = 106 г/м3, ρr = 2.8 × 106 г/м3, CP, f =
= 3.8 Дж/г ∙ К, CP, r = 1.3 Дж/г ∙ К, то, учитывая
весьма малую пористость пород, можно прибли-
женно принять коэффициент при первом терме в
(1) равным 1:

(2)

Аналитические решения уравнения (2) зависят
от ряда граничных условий, в том числе от гео-
метрии объектов, между которыми происходит
теплообмен, и получены для некоторых наиболее
простых случаев.

Если поверхность источника тепла плоская, ее
температура Ts постоянна, а тепло распространя-
ется в непроницаемую бесконечную среду с темпе-
ратурой T0, то изменение относительной (безраз-
мерной) температуры в этой среде описывается
уравнением кондуктивного переноса (Карслоу,
Егер, 1964):

(3)

где z = 0 на поверхности источника тепла.
Этому уравнению соответствует кривая 1 на гра-

фике зависимости T ' от z для некоторого времени

eff

 C
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t = 1 и 3 тыс. лет (рис. 1). Ее характерная черта – по-
степенное уменьшение градиента температуры с
увеличением расстояния и времени.

Если источником тепла является пластовое те-
ло мощностью 2x, то решение приобретает вид
(Карслоу, Егер, 1964):

(4)

где z = 0 относится к центру пласта. Характер из-
менения температуры в окружающей среде подо-
бен предыдущему, но с учетом постепенного
остывания пластового тела. Температура поверх-
ности тела определяется как

(5)

и при бесконечно большой мощности тела

(6)

Если от плоской поверхности источника в
проницаемую среду распространяется нагретый
флюид, то в ней возникает флюидный поток ве-
личиной q, а температура среды определяется
уравнением (Шестаков, 1979):

(7)

Параметр q характеризует скорость фильтра-
ции флюида через пористую породу. Он связан с
истинной скоростью движения флюида в тонких

порах Q соотношением  где n – пористость.

С увеличением q и/или t в прилегающей к источ-
нику области T ' → 1, кривая T = f(z) выполажива-
ется, а далее температура быстро падает, прибли-
жаясь к фоновой (рис. 1, кривая 2). В результате
эта кривая приобретает вид тепловой волны, дви-
жущейся от источника, что характерно для адвек-
тивного теплопереноса.

Для исследования теплопереноса при метасо-
матозе важное значение имеет модель, включаю-
щая концентрирование флюидного потока в ло-
кальной проницаемой зоне или канале, который
сложен той же породой, но более пористой, чем
окружающая среда. Канал имеет форму пластины
с плоскопараллельными стенками шириной 2m и
протяженностью z, причем m  z. Изменение
температуры в таком канале происходит главным
образом вследствие потерь тепла в его стенки.
Принимая, что во вмещающей среде перенос теп-
ла от источника происходит только кондуктив-
ным путем, можно использовать уравнение (Lau-
werier, 1955) для приращения температуры отно-
сительно вмещающей среды
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κ κ
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(8)

где  а T' определяется уравнениями

(3) или (4). Как видно на рис. 1 (кривая 3), темпе-
ратура в канале понижается быстрее, чем в
предыдущем случае, но медленнее, чем при кон-
дуктивном переносе. При этом сохраняется вол-
нообразная форма кривой, характерная для ад-
вективного переноса тепла.

Приведенные уравнения позволяют рассчи-
тать варианты профилей температуры, различаю-
щиеся величиной и характером изменения ее гра-
диента, а также моделировать процессы взаимо-
действия флюид–порода в реальном масштабе
пространства и времени.

МЕТОД МОДЕЛИРОВАНИЯ
В основе моделирования взаимодействия

флюид–порода при сопряженном переносе флю-
идом тепла и растворенного вещества выбран
сценарий распространенного геологического
процесса, при котором горячие флюиды из гра-
нитной магматической камеры после прохожде-

( )
" erfc ,

2
zT

m q qt z
κ=

−

'
" ,

's

T T
T

T T
−

=
−

ния через краевую зону закристаллизовавшегося
гранита взаимодействуют с относительно холод-
ной вмещающей породой. В дальнейшем этот го-
рячий гранит, с которым флюид на выходе равно-
весен по химическому составу, мы будем называть
“источником”. В качестве типичной вмещающей
породы разных геологических ситуаций исполь-
зуем метапелит, который будем называть “прото-
литом” по отношению к новым минеральным ас-
социациям, возникающим в результате взаимо-
действия флюидного потока с протолитом.

Расчет минерального состава пород и химиче-
ского состава равновесного с ними солевого
флюида проводили методом многоволнового
проточного ступенчатого реактора (МПСР) (Бо-
рисов, 2000; Гричук, 2000), реализованным в про-
граммном комплексе HCh (Шваров, 1999). Ис-
пользованы термодинамические константы твер-
дых фаз из (Berman, 1988) с изменениями для K-
и Na-содержащих минералов, предложенными в
(Sverjensky et al., 1991). Учитывалась переменная
степень упорядоченности альбита и калиевого
полевого шпата (Berman, 1988; Salje et al., 1985).
Применены модели твердых растворов: плагио-
клаза – субрегулярный раствор (Аранович, 1991),
мусковита, биотита, хлорита и кордиерита – од-
но- или многопозиционные идеальные растворы.

Рис. 1. Зависимость безразмерной температуры (Т') от расстояния (z) от источника тепла через 1 тыс. лет (пунктирные
линии) и 3 тыс. лет (сплошные линии) в условиях переноса тепла: 1 – кондуктивным потоком, 2 – фронтальным флю-
идным потоком при q = 10–8 м/с, 3 – потоком флюида в широком (m = 1 м) одиночном канале при q = 10–6 м/с. Кривая 2
также приближенно отражает режим переноса тепла по множеству сближенных каналов (Hoisch, 1991) с теми же па-
раметрами каналов и флюидного потока, что и для кривой 3.
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Необходимые константы миналов этих раство-
ров, отсутствующие в (Berman, 1988), взяты из
(Кольцов, 2002) или получены, исходя из условия
нулевого энтальпийного эффекта внутрикристал-
лических обменных реакций (Holland, Powell,
1990). Использованы константы HCl (aq) из (Sver-
jensky et al., 1991), NaAl(OH)4 (aq) – из (Pokrovskii,
Helgeson, 1995), остальных частиц флюида – из
(Shock et al., 1997; Sverjensky et al., 1997). Перечень
водных частиц приведен в Приложении (табл. 4).
Модельный биотитовый гранит, заданный в виде
набора минералов QzKfsPlBt1, однозначно опре-
делил компонентный состав равновесного с ним
исходного флюида. Для протолита (метапелита)
принят химический состав глинистого сланца из
(Кольцов, 2002). Такой выбор пород позволил
проследить как формирование ряда типичных
метасоматитов, образовавшихся по метапелитам,
так и влияние различий в составе источника и
протолита.

Для флюида, который уравновешивался с грани-
том, принят состав 1 M NaCl, 5 M CO2, 0.03 M H2S (в
мольных долях Н2О = 0.90, СО2 = 0.08, NaCl = 0.02),
отвечающий области характерных составов маг-
матогенных коровых флюидов (например, Yard-
ley, Bodnar, 2014). Присутствие H2S обеспечивало
возможность отложения пирита ниже 300–350°С.
1 кг этого флюида уравновешивался с модельным
гранитом при температуре источника Ts и Р = 2 кбар,
а затем полученный флюид пропускался волнами
(порциями) числом N через некоторое количе-
ство ячеек i, содержащих от 3 до 300 кг сланца в
зависимости от того, какую величину удельного
флюидного потока необходимо получить. Алго-
ритм движения флюида предусматривал, что
каждая порция флюида поступает в ячейку i вол-
ны N из предшествующей ячейки i – 1 предше-
ствующей волны N – 1, где она пришла в равнове-
сие с находящейся там породой, а сама порода пе-
реносится из той же ячейки i предшествующей
волны N – 1 и, следовательно, была уже изменена
всеми предыдущими волнами. Таким путем обес-
печивается нарастающее изменение породы в
каждом сечении и одновременно изменение со-
става флюида по мере прохождения им серии яче-
ек. Объемное отношение флюид/порода в первой
ячейке первой волны W0, а во всех последующих

ячейках  Рассчитанный состав породы

и флюида в ряду ячеек каждой волны моделирует
их изменение в пространстве в определенный мо-
мент времени (зональность), а в одной ячейке
разных волн – эволюцию конкретного сечения
зональности во времени (стадийность). Если за-
дать шаг реактора (расстояние между ячейками)

1 Состав Pl: Na0.8Ca0.2Al1.2Si2.8O8, Bt: K(Mg1.35Fe1.35Al0.3)
[Al1.3Si2.7O10](OH)2.

0 .NW W
i

=

z0, то для любой ячейки z = z0i. Поскольку соглас-

но определению  то каждой волне соот-

ветствует время  Подставляя это выра-

жение в уравнение, применимое для описания
теплового потока в конкретной модели, можно
получить зависимость температуры от новой пе-
ременной N и распределить температуру по ячей-
кам и волнам МПСР. Это обеспечивает согласо-
вание времени в моделях тепло- и массопереноса.
Кроме того, отдельно рассчитывался минераль-
ный состав протолита и равновесный с ним соле-
вой флюид 1 M NaCl без добавок СО2 и H2S при T
и P, полученных для ряда значений z и t, и низком
отношении W = 0.1. Такой расчет моделирует
близкий к изохимическому метаморфизм прото-
лита. В этом случае Na–K–Ca обмен между флю-
идом и породой (Аранович, 2017) существенно не
изменяет состав породы вследствие относительно
малого количества флюида. Сопоставление ре-
зультатов этих двух серий расчетов позволило
оценить характер и степень преобразований, про-
исходящих с протолитом и флюидом в различных
режимах распространения тепла и флюидного
потока.

РЕЗУЛЬТАТЫ МОДЕЛИРОВАНИЯ
В ходе моделирования получен большой объем

информации для каждой ячейки МПСР, включая
значения T, P, W, минеральный состав породы и
химический состав флюида (валовый и концен-
трации всех частиц). В Приложении (табл. 4–9)
представлены данные о минеральных парагенези-
сах пород для ряда значений времени и расстояния
от источника. Наиболее подходящими для характе-
ристики кислотно-основных свойств флюида и
равновесных с ним парагенезисов минералов явля-

ются параметры  (R =

= K, Na, Ca, Mg, Fe), представляющие собой эк-
вивалент химических потенциалов компонентов
ROn/2 в системе флюид–порода (Кольцов, 2015).
Кислотность либо основность флюида (f) по от-
ношению к протолиту (r) можно оценить по знаку
и величине разности  Отрицатель-
ные значения ΔAR отвечают условиям кислотного
метасоматоза для K, Na и дебазификации для Ca,
Mg, Fe; положительные значения – условиям ще-
лочного метасоматоза и базификации, соответ-
ственно. Эти показатели также приведены в При-
ложении (табл. 5–9).

Модель 1 (слабый фронтальный поток)
Тепло и флюидный поток распространяются

от горизонтальной плоской поверхности источ-

,qtW
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ника фронтально вверх на расстояние z = 1000 м в
холодную бесконечную малопроницаемую среду.
На поверхности источника (z = 0) поддерживает-
ся Ts = 600°C при Р = 2 кбар, что при плотности
пород 2.8 г/см3 соответствует глубине 7.14 км. Та-
кой уровень глубинности характерен для многих
золоторудных месторождений (например, Bush-
min, Glebovitsky, 2016; Prokofiev, Naumov, 2020).
До начала распространения тепла и флюида во
вмещающих породах принят термический гради-
ент k = 30°/км, отсюда на контакте с источником
Т0 = 214°С, а на расстоянии z Tz = T0 – kz. При на-
личии геотермического градиента и влияния зем-
ной поверхности использовать решения для бес-
конечной среды с однородной начальной темпера-
турой нельзя. При небольшой величине градиента
по сравнению с разностью температур источника и
протолита здесь и ниже принято допущение, что
вклад градиента в изменение температуры может
быть приближенно учтен соотношением T ' =

 Таким образом, полученные ре-

зультаты применимы к тем условиям глубинно-
сти, где влиянием холодной земной поверхности
можно пренебречь. В модели 1 использовано
уравнение (7), приняты κ = 10–6 м2/с, q = 10–10 м/с
(далее – слабый поток). Последняя величина со-
ответствует оценке проницаемости ненарушен-
ных массивных пород 10–18 м2 (Etheridge et al.,
1983; Brady, 1988).

В условиях данной модели образуются много-
минеральные парагенезисы, которые воспроиз-
водят типичную метаморфическую зональность в
метапелитах (Приложение, табл. 5). Так, при t =
= 30 тыс. лет, z = 600 м образуется парагенезис
QzPlMsBtChl (зона биотита), z = 300 м – QzPlMsAndBt
(зона андалузита), z = 100 м – QzPlMsCrdBt (зона
кордиерита), z = 10 м – QzKfsPlCrdBt (зона кали-
шпата). При этом со временем в пределах каждой
зоны, кроме последней, относительное количе-
ство минералов остается постоянным, т.е. при-
вноса или выноса вещества не происходит. В
ближней зоне (z = 10 м) отношение флюид/поро-
да (W) повышается до значения 3 через 10 тыс.
лет, а через 100 тыс. лет достигает 30. В этих усло-
виях наблюдается постепенное увеличение коли-
чества калиевого шпата от 20 до 48 мас. % за счет
привноса калия из гранита, однако парагенезис
сохраняется. Отклонение параметров AR для
флюида от таковых для протолита (исходного ме-
тапелита) весьма мало или отсутствует (флюид
равновесен с породой). Увеличение времени ин-
фильтрации до 1 млн лет не приводит к каким-
либо качественным изменениям состава пород.

Значительное увеличение флюидного потока q
и отношения флюид/порода W, необходимые для
метасоматических преобразований пород, дости-
гается при концентрировании флюида в локаль-

0

0

( ) .
( )s

T T kz
T T kz

− −=
− −

ных проницаемых зонах (Thompson, Connolly,
1992; Ague, 2014; Evans, Tomkins, 2020). Ниже рас-
сматриваются различные варианты моделей со
сфокусированным флюидным потоком. Они раз-
личаются количеством каналов, их шириной и
величиной потока.

Модель 2 (умеренный одноканальный
поток шириной 2 м)

Модель включает остывающее полупростран-
ство, заполненное гранитным расплавом с Т =
= 700°С в начальный момент времени, непроница-
емую холодную среду (метапелит) с кондуктивным
переносом тепла (уравнение (3)) и вертикальную
проницаемую зону (канал) во вмещающем метапе-
лите протяженностью z = 1000 м и полушириной
m = 1 м. На контакте в соответствии с уравнением
(6) Тs = 457°С. Флюидный поток q = 10–8 м/с (да-
лее – умеренный поток), отделяющийся от ис-
точника, сфокусирован в этой зоне. Изменение
его температуры вдоль потока определяется урав-
нением (8).

За 3 тыс. лет в данной модели, как и в модели 1,
формируются многоминеральные парагенезисы,
не характерные для метасоматитов, однако в еще
не прогретой части канала проявляется карбона-
тизация с образованием брейнерита, доломита,
кальцита (Приложение, табл. 6). Через 10 тыс. лет
в приконтактовой зоне (z = 100 м) начинается об-
разование калиевого полевого шпата, который за-
тем полностью замещает плагиоклаз. В этой зоне
отмечаются положительные величины ΔAK (ще-
лочной процесс). При удалении от контакта, где
температура ниже 350°С, а величина отношения
флюид/порода (W) достигает 10 и выше, появляет-
ся парагенезис QzMsCbPy2, типовой для низкотем-
пературных метасоматических пород (например,
кварц-карбонат-серицитовых метасоматитов, бе-
резитов) по метапелитам. Область формирования
этого парагенезиса по мере прогрева канала сме-
щается вверх и затем полностью вытесняется из
него. Для этой области характерны отрицатель-
ные величины ΔAR (кислотный процесс). Через
300 тыс. лет температура вдоль канала заметно
выравнивается, так что ее разность в нижней и
верхней точках не превышает 80°С. Степень не-
равновесности флюида и протолита, выражаемая
ΔAR, уменьшается. Образующиеся здесь параге-
незисы отличаются от таковых протолита только
отсутствием плагиоклаза, замещаемого мускови-
том. В целом принятая в модели 2 величина флю-
идного потока оказывается недостаточной для
формирования типичных метасоматитов.

2 Символ Cb в настоящей работе используется для обозначе-
ния Fe-Mg карбонатов переменного состава от брейнерита
до сидерита.
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Модель 3 (мощный одноканальный
поток шириной 2 м)

В данной модели сфокусированный поток в
100 раз выше, чем в модели 2 (q = 10–6 м/с, далее –
мощный поток), геометрия канала и тепловые ха-
рактеристики пород те же. Источником тепла и
флюида является пластовое тело мощностью 2 км.
Распределение температуры в этом теле и вмеща-
ющих породах описывается уравнением (4), в ка-
нале – уравнением (8). На контакте в соответ-
ствии с уравнением (5) температура остается
практически постоянной и равной 457°С в тече-
ние около 10 тыс. лет, а за последующие 20 тыс.
лет понижается лишь на 2°С.

В отличие от предшествующей модели, преоб-
разования пород в условиях мощного флюидного
потока происходят эффективно, повсеместно и
разнообразно. Уже через 300 лет на всем протяже-
нии канала наблюдается полное замещение ис-
ходного сланца метасоматитами состава QzMsCbPy
(Приложение, табл. 7). Они образуются в услови-
ях температур не выше 320°С и небольших вели-
чин отношения флюид/порода (W) от 3 до 200.
Параметры AR демонстрируют отрицательное от-
клонение от равновесных с протолитом (кислот-
ный процесс). С течением времени эта зона сме-
щается вверх по каналу и исчезает. Ее замещает
зона QzMsChlPy/Mag, для которой характерны
T = 350‒400°C, W = 120–400. Параметры ΔAR
здесь остаются отрицательными, но сравнитель-
но невелики (слабокислотный процесс). Эта зона
сохраняется на протяжении 600–4800 лет. Затем в
середине канала в области T = 280–430°С и W =
= 300–1000 появляется зона QzMsPy/Mag, кото-
рая затем распространяется почти на весь канал.
Ее можно с учетом упрощенного состава модель-
ной системы сопоставить с кварц-серицитовы-
ми/мусковитовыми метасоматитами (с пиритом)
и грейзенами (с магнетитом). В пределах этой зо-
ны по мере понижения температуры вверх по ка-
налу отрицательное отклонение всех параметров
AR непрерывно возрастает, указывая на усиление
кислотного выщелачивания и дебазификации.
Ближе к контакту на расстоянии z = 200 м при t >
> 4 тыс. лет, W > 600 развивается зона QzMsBtMag,
а еще ближе при t > 2 тыс. лет, W > 600 появляется
калиевый полевой шпат, замещающий мусковит,
однако этот процесс протекает крайне медленно
и не доходит до конца. Здесь характерны: темпе-
ратура около 450°С, близкая к температуре кон-
такта, положительные величины ΔAK, характери-
зующие калиевый щелочной метасоматоз. Общей
особенностью описываемых модельных продук-
тов является полное отсутствие плагиоклаза на
всем интервале времени и расстояния.

Модель 4 (мощный одноканальный
поток шириной 0.2 м)

В данной модели сфокусированный поток той
же величины (q = 10–6 м/с) и с теми же тепловыми
параметрами источника, что и в модели 3, но ка-
нал в 10 раз более узкий (полуширина m = 0.1 м).
В соответствии с уравнением (8) вклад сфокуси-
рованного потока в перенос тепла оказывается
практически равным нулю почти на всем протя-
жении канала вследствие полной потери тепла в
боковые стенки. Таким образом, флюидный по-
ток в канале распространяется вдоль кондуктив-
ного профиля температуры (рис. 1, кривая 1). Ис-
ключением является приконтактовая область, где
при длительности более 10 тыс. лет температура в
канале становится выше на 4–5°С. Как следствие,
в каждом сечении температура оказывается ниже,
чем на тот же момент времени в модели 3 (Прило-
жение, табл. 8).

Преобразования пород в целом сходны с на-
блюдаемыми в модели 3. Здесь также широкое
развитие получает зона QzMsCbPy, которая посте-
пенно смещается вверх по каналу и вытесняется
зоной QzMsPy/Mag. Различия заключаются в бо-
лее ограниченном развитии зоны QzMsBt и более
позднем появлении приконтактовой зоны кали-
шпатизации (t > 10 тыс. лет, соотношение флю-
ид/порода W > 3000). Кроме того, на верхней гра-
нице канала через 12 тыс. лет, когда температура
еще остается низкой, но W возрастает до 400, разви-
вается зона с каолинитом, замещающим мусковит,
что характерно для таких кислотных метасомати-
тов, как аргиллизиты. Параметры ΔAR здесь дости-
гают максимально отрицательных значений, ука-
зывая на интенсивное кислотное выщелачивание
и дебазификацию.

Модель 5 (мощный многоканальный
поток с каналами шириной 2 м)

Флюидный поток (q = 10–6 м/с) распространя-
ется от того же источника по множеству парал-
лельных каналов полушириной m = 1 м. Если эти
каналы расположены не слишком далеко друг от
друга так, что выполняется условие d/z < 0.2, где
d – половина расстояния между каналами, то
вследствие теплового взаимодействия разница
температур внутри каналов и между ними стано-
вится мала, а режим распространения тепла вдоль
каналов приближается к фронтальному (Hoisch,
1991). Например, если задать d/m = 100, то сфоку-
сированный поток величиной q = 10–6 м/с будет
по тепловому эффекту эквивалентным фронталь-
ному потоку с q = 10–8 м/с (Hoisch, 1991). В этом
случае тепловой поток в канале можно описать
уравнением (7) для адвективного фронтального
потока, а взаимодействие флюид–порода, как и
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ранее – условиями реального сфокусированного
потока.

Характер распределения температуры, хими-
ческих потенциалов компонентов и минералооб-
разования в многоканальной модели сходен с на-
блюдаемым в единичном канале лишь на самой
ранней стадии процесса. В течение первых 100–
300 лет высокий температурный градиент (до
160°C/100 м) сосредоточен в узкой приконтакто-
вой зоне, выше он быстро уменьшается. На фоне
низких температур и невысоких отношений флю-
ид/порода (W) это приводит к карбонатизации, пи-
ритизации сланцев и слабому кислотному выщела-
чиванию с образованием парагенезиса QzMsCbPy
(Приложение, табл. 9). В дальнейшем температура в
нижней части канала быстро повышается, и через
канал проходит тепловая волна (рис. 1, кривая 2).
Через 1 тыс. лет в приконтактовой области гради-
ент падает до 13°/100 м, затем в средней части до-
стигает 50°/100 м, а в верхней части понижается
до 18°/100 м. Как следствие, кислотное выщела-
чивание затухает, параметры ΔAR уменьшаются
по абсолютной величине (уменьшается степень
кислотности процесса), а затем становятся поло-
жительными (начинается щелочной процесс). По
мере прогрева канала зона QzMsCbPy замещается
зоной QzMsChl, а затем – зоной QtzMsBt, но, в от-
личие от моделей 3 и 4, зона QtzMs не возникает.
Через 10 тыс. лет температура выравнивается по
всему каналу, процесс приобретает слабощелоч-
ной характер, происходит фельдшпатизация по-
род с тенденцией к образованию гранитного па-
рагенезиса QzKfsPlBt, однако это замещение про-
текает крайне медленно и за указанный период
времени не завершается.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Минеральная зональность и ее эволюция

В случае фронтального распространения тепла
и флюида от нагретой плоской поверхности через
малопроницаемые породы (q = 10–10 м/с) (модель 1)
тепловое число Пекле PeT = 0.1. Это означает, что
поток вещества движется вдоль профиля темпе-
ратуры, сформированного преимущественно
кондуктивным потоком тепла. Действительно,
можно убедиться, что температуры, рассчитан-
ные по уравнениям (3) и (7), различаются не бо-
лее чем на 0.01 ед. T' или на 2–3°C. С учетом вели-
чины эффективного коэффициента диффузии во
флюиде Deff = 10–11 м2/с (Bickle, McKenzie, 1987)
концентрационное число Пекле PeC = 104, т.е. ин-
фильтрационный перенос вещества полностью
преобладает над диффузионным, и последним
можно пренебречь. Таким образом, в этой модели
кондуктивный перенос тепла сочетается с ин-
фильтрационным переносом вещества. Вместе с
тем величины отношения флюид/порода W оста-

ются слишком низкими для обеспечения метасо-
матических преобразований. На максимальном
удалении z = 1 км W не поднимается выше 0.3 да-
же через 100 тыс. лет. Такой порядок величин W
характерен для изохимического метаморфизма
(Ферри, 1989). Лишь при повышении W до 3–30
(z = 10 м, t = 10–100 тыс. лет) происходит заметная
калишпатизация пород за счет привноса K2О из
гранита. Иначе говоря, происходит изменение хи-
мического состава породы под действием инфиль-
трационного потока вещества без изменения ее
минерального состава. Такие преобразования по-
род часто описываются как аллохимический ме-
таморфизм, однако четкое разграничение с мета-
соматозом проводится не всегда. Во избежание
терминологической неопределенности следует,
видимо, термин “аллохимический метаморфизм”
использовать только для метаморфических про-
цессов с изменением химического состава без из-
менения минерального состава породы, т.е. без
перехода компонентов во вполне подвижное со-
стояние.

Во всех моделях со сфокусированным флюид-
ным потоком образуются различающиеся по ми-
неральному составу зоны, которые со временем
перемещаются вверх по каналу и уходят за его
верхнюю границу, а внизу появляются новые.
Это дает возможность реконструировать полную
вертикальную минеральную зональность в каж-
дой модели (табл. 1). Как видно, отличительной
особенностью модели с умеренным флюидным
потоком является отсутствие наиболее метасома-
тически измененной зоны QzMs и сохранение
слабоизмененного парагенезиса QzMsBtChl, от-
личающегося от протолита (состав QzPlMsBtChl)
только отсутствием плагиоклаза. В модели мно-
гоканального мощного потока зона QzMs также
отсутствует, но и слабоизмененных разновидно-
стей не наблюдается. Наиболее интенсивное кис-
лотное выщелачивание с образованием зоны
QzMs, а местами в низкотемпературной части –
каолинита наблюдается в одноканальных моде-
лях с мощным потоком. В таблице 1 в скобках
указана зона QzMsChl, исчезающая через 4 тыс.
лет так, что нижележащая зона QzMs ± Mag,Py
кверху сменяется сразу зоной QzMsCb. Все вари-
анты зональности объединяет наличие калишпа-
тизации в приконтактовой области и устойчивое
формирование парагенезиса QzMsCb, появляю-
щегося уже на самой ранней стадии процесса, ко-
гда породы еще не прогреты, а отношение флю-
ид/порода W еще невелико.

Полученная в моделях с мощным сфокусирован-
ным потоком зональность согласуется с многократ-
но наблюдавшейся вертикальной зональностью ме-
тасоматических ореолов плутоногенных рудонос-
ных гидротермально-метасоматических формаций
(например, Плющев и др., 2012), в особенности свя-
занных с кислыми и ультракислыми гранитами. В
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нижней части таких ореолов обычно располагают-
ся кварц-биотит-полевошпатовые метасоматиты,
выше они сменяются кварц-мусковитовыми
(грейзенами), затем кварц-карбонат-серицитовы-
ми/мусковитовыми метасоматитами (березита-
ми). Их внешние части представлены различными
парагенезисами слабо проявленного метасоматоза.

Одной из особенностей полученной верти-
кальной зональности является переход от мало-
минеральных зон к многоминеральным по на-
правлению к ее тыловой части. Так, в моделях 3 и
4 зона QzMs сменяется зоной QzMsBt. В модели 2
зона QzMsCb переходит в четырех- и даже пяти-
минеральную зону (QzMsBtChl, QzMsKfsBtChl).
Это явление, невозможное в классической изо-
барно-изотермической колонке, по-видимому,
обычно и закономерно для термоградиентных ко-
лонок с реальной динамикой теплопереноса.
Действительно, флюид не может сформировать
зону с более высокой кислотностью, чем его соб-
ственная. Если кварц-мусковитовая зона харак-
теризуется кислотностью, выраженной в единицах
ΔAK, Na, близкой к максимальной (Приложение,
табл. 7, 8), то вниз по каналу в условиях непре-
рывного прогрева наблюдается понижение кис-
лотности. Это происходит, очевидно, вследствие
уменьшения разности температур и, следователь-
но, разности химических потенциалов компо-
нентов во флюиде в источнике и в данном сече-
нии канала.

Обращает на себя внимание присутствие в ми-
неральной зональности пород, отличающихся от
метаморфических аналогов отсутствием только
одного минерала. Как правило, это упомянутые
выше парагенезисы, в которых плагиоклаз заме-
щен мусковитом и при более низких температу-
рах хлорит замещен карбонатом при сохранении
других минералов метаморфического протолита.
Такие образования хорошо известны в природе и
иногда описывались как субметасоматические

породы (Коренбаум, 1990). Отмечалась их зако-
номерная приуроченность к внешним ореолам
гидротермально-метасоматических систем (на-
пример, Плющев и др., 2012). Величина флюид-
ного потока q в этих ореолах снижается вслед-
ствие рассеивания флюида во вмещающих поро-
дах, и этим условиям отвечает модель 2 с
умеренным потоком. Полученные данные пока-
зывают, однако, что породы без плагиоклаза (па-
рагенезис QzMsBtChl) встречаются в нижней ча-
сти канала также в условиях мощного потока (мо-
дели 3–5). Там они образуются в условиях
низкого градиента температуры и малых отрица-
тельных величин ΔAR (процесс в условиях, при-
ближающихся к равновесию между флюидом и
протолитом). Такие образования часто встреча-
ются также в зонах дислокационного метамор-
физма. Тем не менее их следует отличать от про-
дуктов изо- и аллохимического метаморфизма по
характерным минеральным преобразованиям и
приуроченности к проницаемым зонам с повы-
шенным отношением флюид/порода.

Скорость переноса тепла, движения фронтов 
замещения и их связь с минеральной зональностью

Вертикальная зональность, особенно ее эволю-
ция во времени, во многом определяется скоростью
переноса тепла и движения фронтов замещения.
Полученные данные позволяют измерить эту ско-
рость (табл. 2). Если при увеличении числа волн
МПСР от N до N + ΔN изотерма или фронт переме-

щаются из ячейки i в i + Δi, то 

Как видно в табл. 2, в моделях со сфокусиро-
ванным флюидным потоком тепло распростра-
няется со скоростью на 2–3 порядка меньшей
скорости потока. Это означает, что каждая пор-
ция флюида в любой из моделей испытывает зна-
чительное охлаждение, пока не произойдет вы-

0

.iqz
t NW

ΔΔ= =
Δ Δ

v

Таблица 1. Обобщенная вертикальная минеральная зональность в моделях сфокусированного флюидного потока

Примечание. Второстепенные минералы не показаны. В скобках указаны зоны, исчезающие внутри колонки со временем.
Направление флюидного потока снизу вверх.
* Парагенезис протолита при температуре T0.

Умеренный 
одноканальный поток, 

модель 2

Мощный одноканальный 
поток, широкий канал, 

модель 3

Мощный одноканальный 
поток, узкий канал, 

модель 4

Мощный 
многоканальный поток, 

модель 5

QzMsAbChl* QzMsAbChl* QzMsAbChl* QzMsAbChl*
QzMsAbCb QzMsCb QzMsCb QzMsCb
QzMsCb (QzMsChl) (QzMsChl) QzMsChl
QzMsBtChl QzMs QzMsKln (QzMsBtChl)
QzMsBt (QzMsBtChl) QzMs QzMsBt
QzKfsPlMsBt (QzMsBt) (QzMsBt) QzKfsMsBt
QzKfsMsBt QzKfsMsBt QzKfsMsBt QzKfsPlBtMs
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равнивания температуры, причем последнее тре-
бует много больше времени, чем необходимо для
фильтрации этой порции через весь канал. Уси-
ление мощности потока увеличивает скорость пе-
реноса тепла, однако в одноканальных моделях со
временем эта скорость снижается. Во многоканаль-
ном варианте отмечается некоторое ускорение дви-
жения изотермы 400°, что приводит к выполажива-
нию профиля температуры (см. рис. 1, кривая 2).

Фронты замещения различаются по скорости
весьма значительно и могут быть разделены на
три группы (табл. 2): со скоростями, приближаю-
щимися к скорости флюидного потока; со скоро-
стями, равными скорости переноса тепла; с раз-
личными скоростями, отличающимися от скоро-
сти переноса тепла.

К первой группе относятся фронты низкотемпе-
ратурного замещения хлорита железо-магнезиаль-
ными карбонатами и альбита мусковитом (серици-
тизация плагиоклаза). Карбонатизация протекает
сразу после взаимодействия первых порций богато-
го СО2 флюида с протолитом и в условиях умерен-
ного флюидного потока (модель 2) приводит к по-
явлению субметасоматического парагенезиса
QzMsAbCb уже при сравнительно низких величи-
нах отношения флюид/порода (W = 0.5–5). Это
объясняет широкое распространение таких низ-
котемпературных карбонатизированных пород в
разных геологических обстановках, в том числе и
в отсутствие других проявлений метасоматоза.
Фронт мусковитизации в модели 2 хотя движется
сравнительно быстро, но появляется позже, лишь
через 10 тыс. лет, что связано, по-видимому, с не-
достаточно высокой кислотностью флюида на

начальных стадиях процесса. В условиях мощно-
го флюидного потока (модели 3–5) указанные
фронты сближены, и оба процесса протекают по-
чти одновременно, что обусловливает формиро-
вание березитоподобного парагенезиса QzMsCb с
новообразованными мусковитом и карбонатами.
Со временем эти фронты смещаются в область
все более низких температур.

Во вторую группу входят фронты, разделяющие
зоны QzMsCb и QzMsChl, а также зоны QzMsChl и
QzMsBt. Они приурочены к изотермам 350 ± 4°C и
445 ± 1°C соответственно и перемещаются со
скоростью этих изотерм. Их, очевидно, следует
рассматривать как фронты проградных реакций
декарбонатизации и дегидратации, зависящих
только от температуры.

К третьей группе относятся фронты, на кото-
рых протекают различные реакции гидролиза, не
приуроченные к определенным температурам.
Так, фронт, разделяющий зоны QzMsChl и QzMs,
движется быстрее изотермы 350°C, что приводит
со временем к исчезновению зоны QzMsChl.
Фронт замещения мусковита калиевым полевым
шпатом, представляющий реакцию щелочного
К-метасоматоза, в одноканальных моделях имеет
весьма низкую скорость, что обусловлено, по-ви-
димому, сохранением здесь градиента температу-
ры, повышающего кислотность флюида и пре-
пятствующего этому процессу. Напротив, во
многоканальном варианте, где со временем уста-
навливаются изотермические условия, эта реак-
ция протекает не только с заметно более высокой,
но и возрастающей скоростью.

Таблица 2. Скорости флюидного, теплового потоков и фронтов замещения минералов (м/с)

Примечание. Интервал значений скорости отвечает их изменению во времени. В обозначении фронтов слева указан замеща-
емый, справа – замещающий минерал.

Умеренный 
одноканальный поток, 

модель 2

Мощный одно-
канальный поток, 
широкий канал, 

модель 3

Мощный одно-
канальный поток, 

узкий канал, модель 4

Мощный много-
канальный поток, 

модель 5

Флюидный 
поток

10–8 10–6 10–6 10–6

И
зо

те
рм

ы 300°C 4 × 10–9–6 × 10–10 10–8–10–9 4 × 10–9–<10–9 10–8

400°C 5 × 10–10–8 × 10–11 3 × 10–9–6 × 10–10 ≤6 × 10–10 6 × 10–9–8 × 10–9

Ф
ро

нт
ы

за
м

ещ
ен

ия

Chl|Cb 10–8 6 × 10–7–10–6 5 × 10–7 5 × 10–7

Ab|Ms 3 × 10–9 2 × 10–7 3 × 10–7 3 × 10–7

Cb|Chl 2 × 10–9–3 × 10–10 5 × 10–9–2 × 10–9 2 × 10–9–10–9 9 × 10–9

Chl|Bt 4 × 10–10–6 × 10–11 – – 4 × 10–9–10–8

Chl|Ms – 8 × 10–9 2 × 10–9 –

Ms|Kfs <8 × 10–11 <4 × 10–10 <3 × 10–10 3 × 10–9–10–8
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Полученные данные позволяют оценить вре-
мя, необходимое для прохождения фронтов заме-
щения по всей длине канала. В случае умеренного
потока (модель 2) это время составляет для низ-
котемпературной карбонатизации и серицитиза-
ции группы 1 3–10 тыс. лет. Для замещений при
проградных реакциях декарбонатизации и дегид-
ратации группы 2 – 30–200 тыс. лет, а для кали-
шпатизации (группа 3) – более 500 тыс. лет. В
условиях мощного потока замещения группы 1
завершаются уже за 50–120 лет. Для других заме-
щений требуется от 4 до 20 тыс. лет. Исключение
составляет калишпатизация в одноканальных мо-
делях 3 и 4, для распространения которой по всей
колонке необходимо более 100 тыс. лет. Приве-
денные величины укладываются в интервал оце-
нок длительности процессов инфильтрации (102–
105 лет), контролируемых трещинными и ослаб-
ленными зонами в различных областях гидротер-
мальной активности (Ague, 2014 и ссылки в ней).

Физико-химические параметры флюида,
их изменение в пространстве и времени

Перечисленные и ряд других особенностей из-
менения минерального состава пород находятся в
тесной связи с эволюцией физико-химических
параметров флюида. К таким параметрам, кроме
Т и Р, относятся также AR, эквивалентный химиче-
ским потенциалам компонентов системы флюид–
порода. Чтобы избежать рассмотрения большого
объема числовой и графической информации для
пяти компонентов (см. табл. 5–9 в Приложении) и
учитывая, что основной вклад в изменение пара-
метра AR вносит изменение  в дальнейшем ис-
пользуется величина рН флюида, равновесного с
новообразованным парагенезисом и ΔрН – ее от-
клонение от величины рН флюида, равновесного
с протолитом при данных Р, Т и отсутствии СО2 и
H2S. Отрицательная или положительная величи-
на ΔрН указывает на кислотные или щелочные
условия относительно принятого протолита. Зна-
чение ΔрН ближе всего к таковому ΔANa, так как
параметр  в рассматриваемых моделях наиме-
нее изменчив. Различия в изменении величин
ΔрН и ΔACa, Mg, Fe значительно более заметны.

На рис. 2 показано изменение ΔрН вдоль канала
в моделях 2–5 для ряда моментов времени и 10 сече-
ний канала через 100 м как функция отношения
флюид/порода (W). В каждый момент времени с
удалением от источника W уменьшается, а с течени-
ем времени в каждом сечении канала W увеличива-
ется. В условиях умеренного флюидного потока на-
блюдается небольшое повышение кислотности (на
рис. 2 увеличение отрицательных значений ΔрН) на
ранней стадии, однако дальнейшего развития этот
процесс не получает, а через 100 тыс. лет, несмотря
на достижение W > 100, затухает (рис. 2а). При

+H ,a

+Naa

мощном одноканальном потоке также происхо-
дит быстрое, но более интенсивное повышение
кислотности по мере охлаждения флюида вслед-
ствие опережающей диссоциации HCl относи-
тельно диссоциации солей и оснований (Коль-
цов, 2015). Однако, в отличие от предшествующей
модели, при продолжающейся фильтрации кислот-
ность продолжает возрастать, ΔрН достигает –2, об-
ласть максимальной кислотности сосредоточена в
верхней части канала (рис. 2б, 2в). Ей соответствует
зона QzMs, а в модели с узким каналом – зона
QzMsKln. От верхнего конца канала к источнику
кислотность последовательно понижается, и че-
рез 3 тыс. лет в приконтактовой зоне ΔрН перехо-
дит через 0, когда достигается нейтральность
флюида относительно протолита. Затем под вли-
янием гранитного источника в этой зоне значе-
ния ΔрН становятся слабо положительными, и в
породах проявляется калишпатизация. В много-
канальной модели (рис. 2г) первоначальное рез-
кое повышение кислотности происходит на про-
тяжении не более 1 тыс. лет, а затем сменяется
быстрым снижением кислотности после прохожде-
ния тепловой волны и выравнивания температуры.
Через 10 тыс. лет весь канал характеризуется значе-
ниями ΔрН = 0.17 и присутствием в породах калие-
вого шпата и плагиоклаза. Эта величина равна раз-
ности pH флюидов, равновесных с гранитом и ме-
тапелитом при температуре источника.

Диаграмма W–ΔТ для анализа модельных 
парагенезисов, их зональности и стадийности
Анализируя приведенный материал, можно

заметить, что независимо от конкретных условий
модели (геометрия, величина потока) формирова-
ние метасоматитов определенного состава зависит
от сочетания трех параметров: Т, W и кислотности
(AR или приближенно рН). По мере увеличения W
со временем проявляются два конкурирующих
взаимно противоположных процесса. Первый:
при сохранении пониженной по сравнению с ис-
точником температуры пород в канале флюид-
ный поток обеспечивает протекание реакций
гидролиза с повышением кислотности при охла-
ждении флюида, переход компонентов во вполне
подвижное состояние, образование зон кислот-
ного выщелачивания с уменьшением числа фаз.
Этот процесс преобладает в узких одиночных ка-
налах на удалении от источника. Второй: тот же
флюидный поток обусловливает постепенный
прогрев канала, ведущий к уменьшению степени
неравновесности флюида и протолита, кислотно-
сти флюида. Реакции гидролиза затухают, фор-
мируются многоминеральные зоны. Такой про-
цесс преобладает в сближенных каналах, вблизи
источника и в условиях слабого потока.

Исходя из сказанного, можно предположить,
что кислотность флюида определяется преиму-
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щественно двумя факторами – разностью темпе-
ратур между источником и породой в канале ΔТ и
отношением флюид/порода W. Тогда различные
типы метасоматитов, субметасоматические поро-
ды (с одним замещенным минералом), а также
метасоматически неизмененные многофазные
образования должны занять определенные поля в
координатах W–ΔТ, а кислотность должна за-
кономерно изменяться в зависимости от этих
величин.

Действительно, можно убедиться, что на диа-
грамме W–ΔТ (рис. 3) поля разных пород практи-
чески не перекрываются. При этом, учитывая,
что в исследованных моделях температуры источ-
ника и фона были постоянными, величина ΔТ од-
нозначно определяет и величину Т. Левую часть
диаграммы с низкими величинами W независимо
от ΔТ занимают многоминеральные метаморфи-
ческие, правую часть – метасоматические породы.

Между ними располагается поле парагенезисов,
которые предлагается выделять как субметасома-
тические. Под этим названием объединены обра-
зования состава QzMsAbCb в верхней части поля и
QzMsBtChl в нижней его части. Для них характер-
ны промежуточные значения W от единиц до де-
сятков, свойственные для условий умеренного
флюидного потока, и до 100 – в условиях мощно-
го потока. Область малых ΔТ и высоких W отвеча-
ет кварц-мусковит-биотитовым и калишпатизи-
рованным метасоматитам, образующимся при
слабо повышающейся щелочности. По мере уве-
личения ΔТ они сменяются кварц-мусковит-хло-
ритовыми и кварц-мусковит-карбонатными ме-
тасоматитами, а при максимальных значениях
W – кварц-мусковитовыми и каолинизирован-
ными образованиями. В этом направлении рН
флюида непрерывно понижается (табл. 3). На
рис. 3 видно также, что при заданной величине

Рис. 2. Зависимость ΔpH = pHf – pHr от отношения флюид/порода W при разной продолжительности фильтрации в
моделях сфокусированного флюидного потока: (а) – умеренного (10–8 м/с); (б–г) – мощного (10–6 м/с): (б) – в оди-
ночном широком (m = 1 м) канале, (в) – в одиночном узком (m = 0.1 м) канале, (г) – многоканального (m = 1 м). Точки
на кривых отвечают сечениям z от 100 до 1000 м от источника.
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ΔТ, т.е. в изотермических условиях, последова-
тельность пород по мере возрастания W отвечает
зонам изотермической колонки с уменьшением
числа минералов. Так, при ΔТ = 70°C (Т = 377°C)
получим зональность QzPlMsChlBt → QzMsChlBt →
→ QzMsChl → QzMs.

Для всех типов модельных пород (метаморфиче-
ских, субметасоматических и метасоматических)
характерна тенденция к смещению полей в сторону
более высоких значений W по мере уменьшения ΔТ,
которое происходит с приближением к источнику и
со временем. Так, если в низкотемпературной обла-
сти для образования кварц-карбонат-мусковито-
вых метасоматитов (березитов) достаточна величи-
на W около 10, то в приконтактовой зоне, где ΔТ
уменьшается, при том же значении W сохраняется
метаморфический парагенезис QzPlMsBtChl.

На диаграмме удобно проследить эволюцию со-
става пород и параметров флюида во времени для

Рис. 3. Диаграмма W–ΔТ параметров образования модельных пород и их изменения во времени. 
1–8 – разновидности пород: 1 – многофазные метаморфические, 2 – субметасоматические с замещенным хлоритом
или плагиоклазом, 3 – калишпатизированные кварц-мусковит-биотитовые, 4 – кварц-мусковит-биотитовые, 5 –
кварц-мусковит-хлоритовые, 6 – кварц-мусковит-карбонатные, 7 – кварц-мусковитовые, 8 – каолинизированные кварц-
мусковитовые; 9–11 – траектории эволюции параметров в сечении z = 1000 м от источника в моделях: 9 – умеренного
сфокусированного потока (q = 10–8 м/с), 10 – мощного потока (q = 10–6 м/с) в узком (m = 0.1 м) канале, 11 – мощного
потока в сближенных широких (m = 1 м) каналах. Стрелками показано направление сопряженных изменений разно-
сти температур с источником и отношения флюид/порода со временем.
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Таблица 3. рН флюида, равновесного с парагенезиса-
ми зон в исследованных моделях

Примечание. ММР – группа парагенезисов многоминераль-
ных метаморфических пород; SMP – группа парагенезисов
субметасоматических пород, включающих низкотемпера-
турные QzMsAbCb и более высокотемпературные QzMsBtChl.

Парагенезис Пределы 
изменения

Среднее 
значение

ММР 4.81–5.62 5.14

SMP 4.70–5.29 5.11

QzKfsBtMs 4.89–4.91 4.90

QzMsBt 4.71–4.88 4.83

QzMsChl 4.31–4.81 4.57

QzMsCb 3.61–5.17 4.22

QzMs 3.28–4.78 3.86

QzMsKln 3.26–3.29 3.28
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разных моделей, отвечающую стадийности метасо-
матического процесса. Эта эволюция изображается
на рис. 3 линиями для сечения z = 1000 м, где изме-
нения наиболее контрастны. Как видно, при уме-
ренном флюидном потоке траектория эволюции
остается в пределах поля субметасоматических
пород, несмотря на значительную продолжитель-
ность фильтрации, поскольку значения W остаются
небольшими, а прогрев за это время препятствует
образованию низкотемпературного парагенезиса
QzMsCb. Напротив, при мощном одноканальном
потоке линия эволюции остается в области высо-
ких ΔТ вследствие высокой теплоотдачи, и при
быстро возрастающем W направлена через поле
QzMsCb в область кварц-мусковитовых каолинизи-
рованных пород с максимальной кислотностью.
Если же фильтрация протекает по сближенным ка-
налам, то траектория эволюции приобретает харак-
терную для фронтального переноса тепла сигмои-
дальную форму с субгоризонтальными участками в
начале и конце процесса и крутым подъемом темпе-

ратуры между ними, который приходится на зна-
чения W около 100. Это обусловливает смену
кварц-мусковит-карбонатных пород кварц-му-
сковит-хлоритовыми, кварц-мусковит-биотито-
выми и калишпатизированными метасоматита-
ми. Поле кварц-мусковитовых метасоматитов в
этом случае не достигается.

Представляет интерес также оценка влияния на
вертикальную зональность величины потока и гео-
метрии модели. Если при мощном потоке 10–6 м/с
за 1 тыс. лет через единицу поперечного сечения ка-
нала фильтруется объем флюида qt = 31500 м3, то
при умеренном потоке 10–8 м/с для фильтрации
того же объема требуется 100 тыс. лет. Значения
W для любого сечения z будут одинаковыми, од-
нако температура и состав пород оказываются
различными. На рис. 4 линии отвечают сопря-
женным изменениям W и ΔТ вдоль канала для
указанных моментов времени. Как видно, при од-
ном и том же общем объеме флюида умеренный и

Рис. 4. Диаграмма W–ΔТ параметров образования модельных пород и их изменения в пространстве. 
1–3 – траектории изменения параметров на расстоянии z от 100 до 1000 м от источника после фильтрации 31500 м3/м2

флюида в моделях: 1 – умеренного сфокусированного потока (q = 10–8 м/с), 2 – мощного потока (q = 10–6 м/с) в узком
(m = 0.1 м) канале, 3 – мощного потока в сближенных широких (m = 1 м) каналах. Обозначения пород см. на рис. 3.
Стрелками показано направление сопряженных изменений разности температур с источником и отношения флю-
ид/порода вдоль канала.
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длительный поток обусловливает существенно
иные преобразования пород, чем мощный и крат-
ковременный. В первом случае за счет кондук-
тивного теплопереноса во вмещающих породах
температурные различия вдоль канала в значи-
тельной степени сглаживаются, и при сравни-
тельно невысоких значениях W образуются пре-
имущественно субметасоматические породы, а
также кварц-мусковит-биотитовые и калишпати-
зированные метасоматиты в приконтактовой зоне.
Во втором случае контрастные различия температу-
ры между нижним и верхним концами канала со-
храняются, при тех же значениях W формируются
более кислотные кварц-мусковит-карбонатные
метасоматиты. Кроме того, в условиях многока-
нальной модели за счет более эффективного про-
грева канала флюидом получают развитие более
высокотемпературные кварц-мусковит-хлорито-
вые метасоматиты.

Охарактеризованные выше преобразования
пород возможны при наличии необходимых ре-
сурсов флюида в источнике. Если вслед за (Бер-
нэм, 1982) принять, что объем гранитного распла-
ва высотой 10 км и поперечным сечением 1 м2 вы-
свобождает при кристаллизации 730 м3 воды, то
при мощности флюидного потока 10–10 м/с (мо-
дель 1) время исчерпания этого объема составит
230 тыс. лет. Этого достаточно для повышения ве-
личины W до нескольких десятков при z = 10 м и
аллохимического процесса калишпатизации в
приконтактовой области (Приложение, табл. 5).
В условиях многоканального потока мощностью
10–6 м/с (модель 5), когда расход флюида макси-
мальный, это предельное время составляет 2.3 тыс.
лет, но при мощности пластины 2 км, принятой в
модели, оно уменьшается до 460 лет. В этом слу-
чае процесс завершится образованием низкотем-
пературных березитоподобных метасоматитов
почти на всем протяжении канала (Приложение,
табл. 9). В случае одноканального потока оценка
времени существования флюидного потока вклю-
чает неопределенность размеров области, с кото-
рой флюид может быть собран в канале. Если
принять, что флюид поступает в канал из колон-
ны расплава шириной по 100 м в обе стороны от
канала, то при q = 10–6 м/с получим для широкого
канала (модель 3) то же максимальное время 460
лет и для узкого канала (модель 4) – 4.6 тыс. лет, а
значения W – от нескольких десятков до несколь-
ких сотен. Этого недостаточно для образования
полного набора метасоматитов (Приложение,
табл. 7, 8). Между тем такие глубоко преобразо-
ванные породы, как кварц-мусковитовые метасо-
матиты, для формирования которых требуются W
выше 300 (рис. 3, 4), распространены в природе

очень широко. Можно полагать, что большие объе-
мы флюида, необходимые для их образования, бы-
ли мобилизованы либо из более обширных магма-
тических очагов, либо имели иной источник.

ВЫВОДЫ
В результате численного моделирования мета-

соматических процессов в условиях умеренных
глубин (~6–8 км), протекающих при сопряжен-
ном переносе тепла и растворенного вещества
флюидным потоком из гранитного источника во
вмещающие метапелиты, получены данные о
распределении температуры, минерального со-
става пород и параметров флюида, характеризую-
щих его кислотно-основные свойства.

1. В условиях слабого фронтального флюидно-
го потока (10–10 м/с) метасоматические измене-
ния вмещающих пород отсутствуют, происходит
изохимический метаморфизм с образованием
температурной зональности. При достаточной
длительности процесса, когда в приконтактовой
области величина отношения флюид/порода до-
стигает нескольких десятков, наблюдается алло-
химический метаморфизм. Для него характерно
изменение химического состава пород вследствие
переноса вещества из гранита во вмещающие ме-
тапелиты без изменения их минерального состава
и перехода компонентов во вполне подвижное
состояние.

2. При переходе к условиям сфокусированного
потока и его увеличении до 10–8‒10–6 м/с метамор-
фические парагенезисы метапелитов сменяются
субметасоматическими с одним замещенным ми-
нералом, а затем типично метасоматическими с
формированием термоградиентной зональности,
изменяющейся со временем. Для образования
субметасоматических пород благоприятны усло-
вия умеренного флюидного потока (10–8 м/с) при
невысоком отношении флюид/порода порядка
единиц – десятков, а также условия мощного по-
тока (10–6 м/с) в приконтактовой зоне, где пони-
жение температуры флюида и его отклонение от
равновесия с протолитом невелики.

3. Кислотность флюида и последовательность
зон определяются, главным образом, разностью
температур между источником и породой в дан-
ном сечении канала ΔТ и объемным отношением
флюид/порода W. В свою очередь, оба эти пара-
метра в значительной степени зависят от величи-
ны и геометрии флюидного потока. Кислотное
выщелачивание с наибольшим понижением рН
флюида в максимальной степени проявляется в
узких одиночных каналах с мощным флюидным
потоком (10–6 м/с) и сосредоточено на удалении
от источника. Для него благоприятно сочетание
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Таблица 4. Перечень водных частиц, участвующих во взаимодействии флюид–порода

H+ K+ MgSO4 (aq) AlOOH (aq) Fe3+

OH– KOH (aq) MgCl+ FeOH2+

CO2 (aq) Cl– MgCl2 (aq) AlOH2+ FeO+

HCl (aq) KHSiO3 (aq) Ca2+ AlO+ FeOOH (aq)

Na+ KHSO4 (aq) CaOH+ Fe2+

SiO2 (aq) NaOH (aq) KCl (aq) CaCO3 (aq) FeOH+ FeCl2+

KAlO2 (aq) FeO (aq) CH4 (aq)

O2 (aq) NaHSiO3 (aq) Mg2+ CaSO4 (aq) FeOOH–

H2 (aq) MgOH+ CaCl+ FeSO4 (aq)

H2S (aq) NaCl (aq) MgCO3 (aq) CaCl2 (aq) FeCl+

HS– NaAlO2 (aq) Al3+ FeCl2 (aq)

2
4SO −

4HSO−
2AlO−

4KSO−

2
3CO −

3HCO−
2FeO−

3HSiO−
3NaCO−

3CaHCO+

4NaSO−

3MgHCO+

высоких значений ΔТ и W. В этом случае перено-
симое флюидом тепло полностью поглощается
вмещающими породами, и флюидный поток рас-
пространяется по профилю температуры, созда-
ваемому кондуктивным прогревом пород источ-
ником. С увеличением ширины каналов и их
сближением, обеспечивающим тепловое взаимо-
действие, распространение тепла при мощном
потоке приобретает характер фронтального ад-
вективного и приобретает форму тепловой волны
с быстрым ростом температуры. Повышение кис-
лотности прекращается и сменяется субизотер-
мическими условиями, когда характер преобра-
зований пород определяется только разностью
химических потенциалов компонентов между ис-
точником и протолитом. В условиях умеренного
сфокусированного флюидного потока необходи-
мо больше времени для достижения достаточно
высоких значений W, однако при этом кондук-
тивный прогрев пород уменьшает ΔТ и препят-
ствует развитию кислотного выщелачивания.
Здесь преобладают субметасоматические породы.

4. Образование метасоматической зонально-
сти и ее последующее изменение контролируется
соотношением скоростей движения флюида, теп-
ла и фронтов замещения. Тепло распространяет-
ся вдоль канала на 2–3 порядка медленнее флюи-
да, что определяет охлаждение последнего. Ско-
рость продвижения первой метасоматической
зоны, включающей кварц, мусковит и Fe–Mg
карбонат, лишь немного уступает скорости филь-
трации флюида, и для ее формирования в мас-
штабах канала протяженностью до 1 км достаточ-
но первых сотен лет. Другие фронты движутся на
несколько порядков медленнее. Наименьшей
скоростью характеризуется фронт калишпатиза-

ции в приконтактовой части канала. Для его про-
движения на 100 м от источника требуется не ме-
нее 3 тыс. лет.

5. Характерной чертой модельных термогради-
ентных колонок в отличие от изобарно-изотерми-
ческих является как уменьшение, так и увеличение
количества минералов в зонах по направлению к
источнику. Отмеченное явление в качественной
форме было рассмотрено Д.С. Коржинским (1982).
Оно является следствием изменяющихся соотно-
шений между ΔТ и W вдоль канала и должно учи-
тываться при анализе природной метасоматиче-
ской зональности.

Рассмотренные модели представляют один
наиболее простой вариант соотношения между
распространением тепла и флюида, когда эти
процессы начинаются одновременно в одной
точке и имеют один источник. Возможны и дру-
гие варианты, включающие образование конвек-
тивных ячеек по мере остывания предварительно
прогретой толщи пород, рециркуляцию флюида и
его смешение с метеорными водами. Эти более
сложные модели являются предметом дальней-
ших исследований. 
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Таблица 6. Параметры состава пород и флюида в модели 2 (сфокусированный флюидный поток 10–8 м/с; источ-
ник – остывающее полупространство с постоянной T = 457°C на контакте)

z, м W T, °C Минеральный 
парагенезис (+Qz)

ΔAK ΔANa ΔACa ΔAMg ΔAFe ΔpH

t = 1 тыс. лет
100 3 379 PlMsBtChlMagPy –0.03 –0.02 –0.08 –0.02 –0.04 0.04
300 1 260 AbMsCbDolPy –0.10 –0.03 –1.37 0.09 –0.41 –0.32
600 0.5 200 AbMsChlCalCbPy –0.01 –0.02 –1.04 –0.11 –0.11 –0.14

1000 0.3 184 AbMsChlCalPy –0.01 –0.02 –0.09 –0.10 –0.09 0.06
t = 3 тыс. лет

100 9 414 PlMsBtChlMag –0.02 –0.08 0.52 0 0.05 0
300 3 330 AbMsCbCalPy –0.41 –0.17 –0.99 –0.11 –0.66 –0.18
600 1.5 243 AbMsCbDolPy 0.08 –0.03 –2.67 –1.06 –1.70 –0.33

1000 1 191 AbMsCbPy 0.22 –0.01 –2.65 –1.03 –1.72 –0.23
t = 10 тыс. лет

100 32 432 KfsPlMsBtMag 0.25 0.01 0.74 0 –0.10 0.12
300 10 382 PlMsBtChlPyMag –0.03 –0.02 –0.08 –0.02 –0.04 0.04
600 5 313 MsCbCalPy –0.56 –0.33 –1.19 –0.17 –0.74 –0.33

1000 3 240 AbMsCbDolPy 0.05 –0.04 –2.51 –0.96 –1.60 –0.31
t = 30 тыс. лет

100 94 443 KfsPlMsBtMag 0.27 0.01 0.78 0.01 –0.12 0.12
300 31 413 MsBtMag 0.08 –0.13 0.25 0.01 –0.08 –0.02
600 15 368 MsBtChlPyMag –0.02 –0.18 –0.25 0 –0.05 –0.08

1000 9 310 MsCbPy –0.60 –0.80 –2.27 –0.11 –0.65 –0.73
t = 100 тыс. лет

100 315 449 KfsMsBtMag 0.27 0 0.77 0.04 –0.15 0.11
300 105 433 MsBtMag 0.20 –0.05 0.54 0 –0.09 0.06
600 52 408 MsBtChlMag –0.03 –0.24 –0.04 –0.01 –0.04 –0.13

1000 32 372 MsBtChlPy –0.03 –0.19 –0.29 –0.02 –0.03 –0.09

Таблица 5. Параметры состава пород и флюида в модели 1 (фронтальная фильтрация потока 10–10 м/с от источ-
ника с постоянной T = 600°C)

z, м W T, °C Минеральный 
парагенезис (+Qz)

ΔAK ΔANa ΔACa ΔAMg ΔAFe ΔpH

10 тыс. лет
10 3 596 KfsPlCrdBtMag 0.03 0.03 0.03 0.04 0.03 –0.01

100 0.3 563 PlBtCrdMs 0.05 0.02 0.02 0.02 0.02 0.05
300 0.1 488 PlMsBtChl –0.04 –0.02 –0.09 –0.03 –0.03 0.04
600 0.05 383 PlMsBtChlPy –0.05 –0.03 –0.03 –0.16 –0.07 0.10

1000 0.03 276 MsAbCbChlCalPy –0.09 0.03 –1.14 –1.37 1.14 0.10
30 тыс. лет

10 10 598 KfsPlCrdBtMag 0.03 0.03 0.03 0.06 0.02 -0.02
100 1 579 PlMsCrdBt 0.05 0.02 0.02 0.02 0.02 0.05
300 0.3 535 PlBtAndMs 0.05 0.02 0.02 0.02 0.02 0.05
600 0.15 469 PlMsBtChl –0.04 –0.04 –0.19 –0.19 –0.18 0.14

1000 0.1 385 MsKfsPlChlCalPy –0.01 –0.02 –0.15 0.01 –0.17 0.14
100 тыс. лет

10 30 599 KfsPlCrdBtMag 0.03 -0.01 0.47 0.11 –0.02 –0.03
100 3 589 KfsPlCrdBt 0.03 0.03 0.04 0.03 0.05 0.05
300 1 568 PlMsCrdBt 0.05 0.02 0.02 0.02 0.04 0.05
600 0.5 533 PlAndMsBt 0.05 0.02 0.01 0.02 0.02 0.05

1000 0.3 485 PlMsBtChl –0.04 –0.02 –0.09 –0.03 –0.03 0.04
300 тыс. лет

10 100 599.5 KfsPlCrdBtMag 0.04 –0.02 0.59 0.18 –0.09 –0.04
100 10 598 KfsPlCrdBtMag 0.04 0.04 0.08 0.10 0.09 0.03
300 3.3 593 KfsPlCrdBt 0.04 0.03 0.03 0.01 0.05 0.05
600 1.6 585 MsPlCrdBt 0.05 0.02 0.02 0.02 0.03 0.05

1000 1 575 MsPlCrdBt 0.05 0.02 0.02 0.02 0.02 0.05



326

ПЕТРОЛОГИЯ  том 30  № 3  2022

КОЛЬЦОВ, БУШМИН

Таблица 7. Параметры состава пород и флюида в модели 3 (флюидный поток 10–6 м/с в широком канале m = 1 м;
источник – остывающее пластовое тело)

z, м W T, °C Минеральный 
парагенезис (+Qz)

ΔAK ΔANa ΔACa ΔAMg ΔAFe ΔpH

t = 100 лет

100 32 300 MsCbPy –0.50 –0.73 –2.44 –0.05 –0.54 –0.77

300 10 205 MsCbDolPy –0.12 –0.98 –2.86 –1.38 –2.00 –1.08

600 5 196 MsCbDolPy –0.69 –0.94 –2.95 –1.49 –2.14 –1.14

1000 3 184 MsAbCbDolPy 0.29 0.01 –2.93 –1.51 –2.19 –0.39

t = 300 лет

100 94 386 MsBtChlMag –0.04 –0.11 –1.01 –0.01 0.04 –0.16

300 31 219 MsCbPy –0.45 –1.26 –4.02 –1.23 –1.87 –1.38

600 16 196 MsCbPy –0.48 –1.42 –4.29 –1.52 –2.23 –1.51

1000 9 184 MsCbPy –0.47 –1.50 –4.41 –1.68 –2.41 –1.58

t = 1 тыс. лет

100 315 433 MsBtMag 0.02 –0.12 –0.53 0.11 –0.06 –0.12

200 158 373 MsChlPy –0.26 –0.32 –1.52 –0.07 –0.02 –0.37

300 105 306 MsCbPy –0.41 –0.79 –2.51 –0.38 –0.68 –0.81

600 52 204 MsCbPy –0.50 –1.37 –4.21 –1.44 –2.05 –1.47

1000 32 184 MsCbPy –0.49 –1.57 –4.53 –1.80 –2.50 –1.64

t = 3 тыс. лет

100 945 447 KfsMsBtMag 0.27 0.09 0.10 0.06 –0.06 0.11

300 315 388 MsChlPyMag –0.30 –0.38 –1.42 –0.03 –0.07 –0.41

600 158 273 MsCbPy –0.62 –1.13 –3.60 –1.16 –0.87 –1.22

1000 94 195 MsCbPy –0.63 –1.59 –4.61 –1.96 –2.11 –1.68

t = 10 тыс. лет

100 3150 450 KfsMsBtMag 0.27 0.09 0.12 0.06 –0.07 0.11

200 1575 439 MsBtMag 0.21 0.05 –0.04 0.07 –0.06 0.06

300 1050 429 MsMag 0.09 –0.05 –0.34 –0.12 –0.07 –0.05

600 525 370 MsMag –0.76 –0.82 –2.43 –1.54 –0.06 –0.87

1000 315 280 MsPy –1.43 –1.88 –4.89 –3.75 –3.17 –1.93
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Таблица 8. Параметры состава пород и флюида в модели 4 (флюидный поток 10–6 м/с в узком канале m = 0.1 м;
источник – остывающее пластовое тело)

z, м W T, °C Минеральный 
парагенезис (+Qz)

ΔAK ΔANa ΔACa ΔAMg ΔAFe ΔpH

t = 100 лет

100 32 264 MsCbPy –0.40 –0.93 –3.19 –0.53 –1.10 –1.02

300 10 205 MsCbDolPy –0.12 –0.99 –2.90 –1.36 –2.05 –1.09

600 5 196 MsCbDolPy –0.71 –0.97 –3.00 –1.56 –2.21 –1.17

1000 3 184 MsAbCbDolPy 0.31 0.01 –2.98 –1.55 –2.24 –0.40

t = 300 лет

100 94 326 MsCbPy –0.47 –0.61 –2.32 0.04 –0.36 –0.68

300 31 212 MsCbPy –0.49 –1.29 –4.08 –1.23 –1.89 –1.41

600 16 196 MsCbPy –0.51 –1.45 –4.34 –1.53 –2.24 –1.54

1000 9 184 MsCbPy –0.51 –1.53 –4.47 –1.70 –2.42 –1.61

t = 1 тыс. лет

100 315 381 MsChlMag –0.22 –0.30 –1.26 –0.05 0 –0.33

300 105 264 MsCbPy –0.42 –1.02 –3.60 –0.77 –1.21 –1.17

600 52 201 MsCbPy –0.50 –1.40 –4.25 –1.46 –2.08 –1.50

1000 32 184 MsCbPy –0.50 –1.53 –4.46 –1.71 –2.39 –1.61

t = 3 тыс. лет

100 945 413 MsBtMag 0.02 –0.12 –0.56 0.11 –0.06 –0.12

200 472 369 MsChlPyMag –0.46 –0.52 –1.88 –0.32 0.07 –0.57

300 315 329 MsCbPy –0.78 –0.92 –2.94 –0.96 –0.15 –0.99

600 158 240 MsCbPy –0.59 –1.29 –4.14 –1.46 –1.37 –1.43

1000 94 190 MsCbPy –0.55 –1.52 –4.46 –1.74 –2.21 –1.61

t = 10 тыс. лет

100 3150 438 KfsMsBtMag 0.23 0.07 –0.04 0.05 –0.05 0.08

300 1050 381 MsMag –0.37 –0.45 –1.60 –0.88 –0.07 –0.49

600 525 314 MsPy –1.23 –1.44 –3.88 –2.80 –1.82 –1.48

1000 315 241 MsCbPy –0.94 –1.62 –4.81 –3.51 –1.22 –1.77

t = 12.5 тыс. лет

1000 400 258 MsKlnPy –1.36 –1.95 –5.47 –4.05 –3.77 –2.10
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Metasomatism in the Thermogradient Conditions:
Models for the Coupled Heat Transfer and Fluid‒Rock Interaction

A. B. Kol’tsov1 and S. A. Bushmin1

1 Institute of Precambrian Geology and Geochronology, Russian Academy of Sciences, St. Petersburg, Russia

Numerical models are presented for the processes occurring during the coupled heat and dissolved matter
transfer from a granite source to the host metapelites in the mode of a pervasive and channelized fluid f low.
The temperature change is calculated by the equations of conductive and advective heat transport in a per-
meable medium, and the results of f luid-rock interaction are calculated by means of the HCh software pack-
age. The mineral composition of rocks, the extent of their transformation, and the degree of nonequilibrium
between the f luid and the protolith depend on the f luid f lux, time and distance from the source. At a f low
flux of 10–10 m/s, only multiphase mineral assemblages characteristic for zoning of contact metamorphism
are formed. In permeable channels, at a f low f lux of 10–8–10–6 m/s, a vertical metasomatic zoning is formed,
changing over time as the channel is heated up and the f luid/rock ratio increases. The velocity of substitution
fronts in this zoning differs by several orders of magnitude. With a given composition and temperature of the
fluid source and the composition of the protolith, the formation of the specific metasomatic assemblages is
mainly determined by two factors: the volume fluid/rock ratio and the temperature difference between the
source and the f luid. The increase in the acidity of the f luid with a decrease in temperature is most pro-
nounced in narrow single channels, when conductive heat transfer prevails, and the temperature gradient per-
sists for a long time. In wide channels with small spacing, the temperature is determined by advective heat
transfer by the f luid, its gradient disappears, and the influence of the f luid source composition becomes pre-
dominant.

Keywords: metasomatism, numerical modeling, heat transfer, f luid f low, acidity, zoning
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Представлены первые результаты экспериментальных исследований особенностей встречной хи-
мической диффузии главных петрогенных компонентов (SiO2, Al2O3, Na2O, CaО, MgO, FeO) и кар-
бонат-аниона  при взаимодействии базальтовых и кимберлитовых расплавов при умеренном
давлении. Исследования проводились с использованием оригинальной установки высокого газового
давления при давлении Ar или CO2, равном 100 МПа, и температуре 1300°С с применением метода диф-
фузионных пар. Установлено, что скорость встречной химической диффузии всех основных компонен-
тов расплавов (SiO2, Al2O3, Na2O, CaО, MgO) и карбонат-аниона  практически идентична при вза-
имодействии модельных базальтовых и кимберлитовых карбонатсодержащих расплавов и примерно на
порядок величины больше скорости диффузии этих компонентов при взаимодействии расплавов в бо-
лее полимеризованной модельной системе андезит–базальт (Ab75Di25–Ab50Di50). Последнее обусловле-
но существенно меньшей вязкостью граничного расплава (граница Монтана), который образуется
при взаимодействии модельных базальтового и кимберлитового расплавов. Равные скорости диф-
фузии СаО и карбонат-аниона  свидетельствуют о минальном характере диффузии карбоната
СаСО3 из кимберлитового в базальтовый (модельные и природные) расплав. Диффузионная карти-
на существенно меняется при взаимодействии расплава природного магнезиального базальта и мо-
дельного кимберлита. При этом сохраняется минальный характер диффузии кальцита в магнези-
альный базальт. Тогда как скорость диффузии остальных компонентов расплавов (SiO2, MgO и
FeO) становится существенно выше. Установлена также слабая экспоненциальная концентрацион-
ная зависимость всех диффундирующих компонентов, которая близка к D(i) = constant.

Ключевые слова: химическая многокомпонентная диффузия, природный и модельный расплавы ба-
зальта, модельный кимберлит, высокие давление и температура
DOI: 10.31857/S0869590322020066

ВВЕДЕНИЕ
Давно признано, что диффузия компонентов в

силикатных расплавах играет решающую роль во
множестве магматических процессов (Bowen,
1921). Многие силикатные расплавы, представля-
ющие интерес, состоят из трех или более оксид-
ных компонентов (например, SiO2, Al2O3, TiO2,
FeO, MgO, CaO, Na2O, K2O, CO2 и H2O). Химиче-
ская диффузия в таких системах называется
“многокомпонентной диффузией”. Многоком-
понентная диффузия включает в себя массовые
потоки, управляемые градиентами химического

потенциала, и является важным механизмом мас-
сопереноса для многих транспортных процессов.
Хотя диффузия является микроскопическим про-
цессом, она может привести к макроскопическим
эффектам. Например, начальная фаза взрывных
вулканических извержений (или более часто встре-
чающихся извержений типа шампанского) зависит
от скорости роста пузырьков и, в свою очередь, кон-
тролируется диффузией, которая приводит молеку-
лы газа в пузырьки. Поскольку диффузия играет ре-
шающую роль во многих геологических процессах,
петрологии и геохимии, эти данные часто исполь-
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зуют при разработке различных моделей, включая
интерпретацию возраста горных пород и тепловых
событий, условий формирования и сохранения хи-
мического состава и изотопного фракционирова-
ния минералов, контроля размеров пузырьков в
вулканических породах и процессов, влияющих на
характер вулканических извержений.

Одной из основных проблем, связанных с мно-
гочисленными приложениями данных о диффузии,
является получение надежных экспериментальных
данных, так как диффузионные свойства, опреде-
ленные в разных лабораториях, могут отличаться на
порядки (например, Liang, 2010). Особенности
многокомпонентной химической диффузии пет-
рогенных и летучих компонентов при взаимодей-
ствии магматических расплавов были изучены
недостаточно (например, Watson, Baker, 1991;
Watson, 1994; Kress, Ghiorso, 1995). Большинство
опубликованных работ по химической диффузии
петрогенных компонентов в магматических рас-
плавах выполнены методом растворения минера-
лов (Watson, Baker, 1991 и др.). Тогда как исследо-
вания химической встречной диффузии этих
компонентов непосредственно в расплавах край-
не ограничены (Yoder, 1973; Watson, Baker, 1991).
И практически отсутствуют данные по много-
компонентной химической диффузии компонен-
тов при взаимодействии базальтовых и ультраос-
новных карбонатсодержащих магм. В настоящей
работе методом диффузионных пар, с использо-
ванием уникальной установки высокого газового
давления, получены новые экспериментальные
данные по встречной химической диффузии пет-
рогенных компонентов (SiO2, Al2O3, Na2O, CaО,

MgO, FeO) и карбонат-аниона  при взаимо-
действии кимберлитовых и базальтовых расплавов
при умеренном давлении 100 МПа и температуре
1300°С.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ
И АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ

Эксперименты проводились на уникальной
установке высокого газового давления с внутрен-
ним нагревом, снабженной оригинальным внут-
ренним устройством с уравнителем-разделителем
высокого давления. Диффузионные опыты про-
водились в платиновых ампулах, геометрия кото-
рых не изменялась в процессе опыта при высоких
давлениях и температурах (рис. 1). Внутренний
объем реактора (5) с заваренной платиновой ам-
пулой со стартовой диффузионной парой (6) и
уравнителем-разделителем (9) под поршнем (10)
заполняли Ar или СО2 при давлении 10 МПа с ис-
пользованием специальной системы.

Собранное таким образом устройство вместе с
внутренним нагревателем (2) размещали внутри
сосуда высокого газового давления так, чтобы ам-

2
3СО −

пула с образцом (6) находилась в безградиентной
температурной зоне нагревателя. За счет перемеще-
ния поршня (10) давление аргона в сосуде в процес-
се опыта всегда сохранялось равным давлению Ar
или СО2 во внутреннем объеме реактора (5). В нача-
ле эксперимента давление аргона в сосуде и, соот-
ветственно, в реакторе (5) поднимали в течение од-
ного часа до необходимого значения – 100 МПа.
Далее повышали температуру опыта до 1100°С, и
выдерживали опыт в течение двух часов в автома-
тическом режиме. При этих параметрах, т.е. еще
до плавления образцов, скорость взаимной диф-
фузии была очень мала. Далее в течение 1–2 мин
температуру быстро увеличивали до нужного зна-
чения (1300°С) и выдерживали параметры в тече-
ние необходимого времени диффузионных опы-
тов (180 и 360 с в первой серии опытов или 80 и
120 с во второй), после чего осуществлялась изо-
барическая закалка при выключенном внутрен-
нем нагревателе установки. При этом достигалась
достаточно высокая скорость закалки расплава
(~300°С/мин), которая обеспечивала сохранение
стекол без кристаллизации расплава. Погреш-
ность измерения температуры опыта составляла
±5°С, а давления Ar или CO2 – ± 0.1 отн. %. После
изобарической закалки устройство извлекали из
сосуда, Pt-ампулу с образцом вынимали из мо-
либденового реактора и далее изготовляли поли-
рованную с одной стороны поперечную пластину
для последующего анализа диффузионного про-
филя, возникшего в расплаве во время опыта. В
качестве исходных образцов для получения сте-
кол, используемых в диффузионных опытах, при-
меняли растертые в агатовой ступке порошки
магнезиального базальта Большого трещинного
извержения 1975–1976 г. вулкана Толбачик на
Камчатке (Большое …, 1984), а также порошки
модельных базальта (Ab50Di50, мол. %) и кимбер-
лита (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 особенностей
их диффузионного взаимодействия, представлен в
табл. 1. Средний состав базальтов (Le Maitre,
1976) приведен также в табл. 1 в качестве предста-
вительного состава базальтовой магмы для срав-
нения. Отметим, что состав кимберлитовых магм
в мантии и при формировании даек и трубок в
земной коре остается предметом многочислен-
ных дискуссий (Wyllie, 1980; Sparks et al., 2006,
2009; Kamenetsky et al., 2009; Шарыгин и др.,
2013). Изменение температуры и давления, рас-
творение летучих компонентов и кристаллизация
могут привести к значительным трансформациям
состава кимберлитовых расплавов в процессе их
эволюции.
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Рис. 1. Схема оригинального внутреннего устройства (уравнитель-разделитель) установки высокого газового давле-
ния с нагревателем. 
1, 3 – изоляторы; 2 – двухсекционный нагреватель; 4 – измерительные термопары; 5 – молибденовый реактор; 6 –
Pt-ампула с расплавом диффузионной пары; 7 – регулирующие термопары; 8 – заглушка; 9 – корпус уравнителя-
разделителя; 10 – поршень; 11 – вентиль; 12 – датчик положения поршня; 13 – крышка; 14 – Pt-ампула с кислород-
ным буфером (Persikov et al., 2018).
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Например, предполагается, что зарождение
кимберлитовых расплавов происходит за счет ре-
акции карбонатитовых расплавов с перидотитом
вблизи мантийного солидуса и последующего ча-
стичного плавления карбонатизированного перидо-
тита при очень малых степенях плавления (≤1.0%),
при давлениях (6–10 ГПа), глубинах ~(150–300) км
и температурах ≤1500°С (Wyllie, 1980; Dalton, Pres-
nall, 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-Восточная, Якутия, Россия (Kamenetsky
et al., 2009; Kopylova et al., 2007), выбранный в ка-
честве представительного состава кимберлитовой
магмы, сравнивается в табл. 1 с расплавом нашего
модельного кимберлита (силикат 82 + карбонат
18, мас. %), используемого для экспериментального
исследования диффузионного взаимодействия с

базальтовыми расплавами. Хотя состав используе-
мого модельного кимберлита не содержит некото-
рых основных оксидов (ТіО2, Аl2О3, МgО, К2O,
FеO, Fе2О3), и поэтому не полностью воспроизво-
дит составы природных кимберлитов (табл. 1), мы
показали ранее, что этот состав соответствует по
степени деполимеризации (100NBO/T = 313) при-
родным кимберлитам (Persikov et al., 2018). Было
установлено, что этот параметр правильно и с
должной чувствительностью отражает особенно-
сти структуры и химического состава магматиче-
ских расплавов (Persikov, 1998; Persikov et al.,
2018). Расчет этого параметра производится по
химическому составу расплава, выраженному в
мас. % оксидов, по методике (Persikov, 1998;
Persikov et al., 2018) с помощью следующего урав-
нения:

(1)( )100NBO T 200 O 2T T,= −

Таблица 1. Химический состав и структурно-химический параметр (100NBO/T) кимберлитовых и базальтовых 
расплавов

* Модельный кимберлитовый расплав (Sil82Carb18, мас. %) после плавления исходной смеси (Ab38Cal62, мас. %) при
1300°C и при давлении СО2, равном 100 МПа (настоящая работа).

** Средний состав кимберлита тр. 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).

Компоненты Модельный 
кимберлит* Кимберлит** Базальт*** Базальт 

модельный****
Магнезиальный 

базальт*****

SiO2 34.4(5) 26.71 49.2 62.7 49.5
Al2O3 10.3(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(5) 12.10 9.47 11.8 12.34
Na2O 4.9(2) 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(1) 0.38 no no no
CO2 0.15 no 0.11 no no

10.4(5) 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

2
3CO −
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где T – общее число грамм-ионов сеткообразую-
щих катионов (Si4+, Al3+, Fe3+, Ti4+, P5+, B3+), ко-
торые находятся в тетраэдрической координации
по кислороду и входят в анионную часть структу-
ры расплава; О – общее количество грамм-ионов
кислорода в расплаве.

Полученные данные свидетельствуют о том, что
значения 100NBO/T = 67–80 (базальтовый расплав)

соответствуют диапазону основных расплавов (17 ≤
≤ 100NBO/T < 200), а значение 100NBO/T = 313
(модельный кимберлит) соответствует диапазону
ультраосновных расплавов (200 ≤ 100NBO/T ≤ 400)
(Persikov, 1998; Dingwell et al., 2004; Kopylova et al.,
2007) (табл. 1).

Безводные стекла исходного модельного ба-
зальтового расплава и природного базальта син-
тезированы плавлением порошков стехиометри-
ческого состава (Ab50Di50, мол. %) и природного
базальта в платиновых ампулах с использованием
вышеупомянутой установки высокого газового
давления при 1300°С, давлении аргона 100 МПа,
длительности опыта 3 ч, с последующей быстрой
изобарической закалкой. Стекла модельного ким-
берлитового расплава синтезированы плавлением
~1.5 г порошкообразной смеси природного альбита
и кальцита (Ab38Cal62, мас. %) в том же сосуде вы-
сокого газового давления с внутренним нагревом
под давлением безводного CO2, равном 100 МПа.
Образец выдерживался при температуре 850°C в
течение 1 ч, а затем при температуре 1300°C в те-
чение 3 ч. Затем осуществлялась быстрая изоба-
рическая закалка путем выключения внутреннего
нагревателя сосуда. Такая процедура приводила к
быстрой реакции декарбонизации (Т = 850°С),
выражающейся в потере веса (~21 мас. %) для
каждого образца. Эта потеря определялась путем
расчета баланса масс для каждого опыта. Потеря
массы образцов (в виде СО2) при плавлении соот-
ветствовала следующей реакции декарбонизации
(Persikov et al., 2018):

(2)
[ ]3 8 3 2 2 7 5 2 7 3 2 2 4 9 22NaAlSi O 5CaCO Ca Al SiO 0.5 (Ca Si O CO Na Si O 0.5CaO( )

albite calcite gehlenite tilleyite tetrasilicate oxide

распл

4CO

ав

+ = + + + +

Концентрацию силикатных (82 мас. %) и кар-
бонатных фаз (18 мас. %) в синтезированных
стеклах модельного кимберлита и, следовательно,
концентрацию карбонат-аниона  (10.4 мас. %)
в них определяли с помощью расчетов на основе
полученных данных масс-баланса, которые соот-
ветствуют реакции декарбонизации (2) в каждом
эксперименте по синтезу этих стекол. Растворение
СО2 в расплавах преимущественно в виде карбо-

нат-аниона  было качественно подтвержде-
но результатами спектроскопии комбинацион-
ного рассеяния, которые представлены на рис. 2.

Химический состав закаленных расплавов
(стекол) определен с помощью электронно-мик-
розондового анализа (табл. 1). Сухие стекла были
оптически однородными и свободными от пу-
зырьков и кристаллитов. Небольшое содержание
воды в этих стеклах (≤0.05 мас. %) определялось

2
3СО −

2
3СО −

методом Карл–Фишер титрования. Эти стекла
были извлечены из платиновых капсул и разреза-
ны на 5 мм цилиндры, в которых оба конца были
отполированы. Из этих цилиндров формировали
соответствующие диффузионные пары, которые
размещали в Pt-ампулах того же диаметра, что и в
ампулах, использованных при синтезе стартовых
стекол. После этого ампулы герметизировали,
приваривая плоские крышки к открытым концам
ампулы с помощью электрода TIG. Приготовлен-
ную таким образом ампулу с диффузионной парой
помещали в молибденовый реактор внутреннего
устройства сосуда высокого давления в безгради-
ентную зону (рис. 1).

Продукты опытов анализировали методом
Карла–Фишера титрования с использованием
прибора KFT AQUA 40.00 для определения мало-
го содержания воды в синтезированных базальто-
вых и кимберлитовых стеклах (≤0.05 мас. %).

Рис. 2. Спектры комбинационного рассеяния (рама-
новская спектроскопия) в диапазоне 1020–1120 см–1

для диффузионной пары модельные кимберлит–ба-
зальт, иллюстрирующие карбонатные пики ( )
при 1073 см–1. 
Сплошная линия – зона кимберлита, пунктирная –
диффузионная зона, граница Монтана.
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Спектроскопия комбинационного рассеяния
(рамановская спектроскопия) была использована
для качественной иллюстрации концентрации
карбонатов, которые были растворены в виде
карбонат-аниона  в стеклах модельного
кимберлита (рис. 2).

Рамановские спектры синтезированных мо-
дельных кимберлитовых стекол и стекол после
диффузионных опытов на границе Монтана
(Crank, 1975) были получены с помощью спектро-
метра RENIS/HAW-1000, оснащенного микроско-
пом Leica. Ширина зазора для получения спектров
составляла 50 мкм, спектры обрабатывались с по-
мощью стандартной программы GRAMS.

Химические составы исходных образцов и по-
лученных в опытах стекол с диффузионными па-
рами определяли с помощью цифрового элек-
тронного рентгеновского микроскопа CamScan
MV2300 (VEGA TS 5130 MM) с приставкой для
энерго-дисперсионного микроанализа INCA En-
ergy 450 и WDS Oxford INCA Wave 700. Анализы
проводились при ускоряющем напряжении 20 кВ
с током пучка до 400 нA и время набора спектров
составляло 50–100 с. Были использованы следую-
щие стандарты: кварц для Si и О, альбит для Na,
микроклин для K, волластонит для Cа, корунд для
Al, чистый марганец для Mn, чистое железо для Fe,
периклаз для Mg. Для стандартизации данных мик-
розондового анализа применяли программы: INCA
Energy 200 и Nekrasov INCA (см. табл. 1).

ПОЛУЧЕННЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ
И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ

Два типа диффузионных пар (табл. 2, 3) были
использованы в экспериментах длительностью
80–360 с:

1) безводные стекла модельного базальта
(Ab50Di50, мол. %) и модельного кимберлита

2
3СО −

(Sil82Carb18, мас. %) вводили в контакт и плавили в
заваренных платиновых ампулах при давлении ар-
гона 100 МПа и 1300оС, длительность диффузион-
ных опытов составляла 180 и 360 с; 2) безводные
стекла природного магнезиального базальта и мо-
дельного кимберлита (Sil82Carb18, мас. %) также вво-
дили в контакт и плавили в заваренных платиновых
ампулах при давлении аргона 100 МПа и 1300°С,
длительность диффузионных опытов составляла
80 и 120 с.

Распределение петрогенных компонентов вдоль
диффузионных профилей было измерено на
рентгеновском микроанализаторе. Представлены
результаты измерений диффузионных профилей
для пары модельные базальт–кимберлит (рис. 3,
опыты 2131 и 2141) и для пары природный ба-
зальт–модельный кимберлит (рис. 4, опыты 2146
и 2147).

Коэффициенты встречной химической диф-
фузии (D) всех петрогенных компонентов и кар-
бонат-аниона  в исследованных расплавах
(табл. 2, 3) определены в линейном приближении
путем минимизации методом наименьших квад-
ратов функционала:

(3)

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

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

(4)

2
3СО −

2, ,[ ( )]i i
i

S C C x t= −

( )
( )

 −= + Δ ×  
 

0
0,    erf ,

2
x xC x t C C

tD C

Таблица 2. Коэффициенты диффузии петрогенных компонентов и карбонат-аниона  в модельных распла-
вах системы базальт–кимберлит

* Состав диффузионных пар.

Компоненты

Опыт 2131 Опыт 2141 Среднее

*Sil82Carb18–Ab50Di50

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

Na2О 12.0 14.0 13.0
MgО 14.0 14.0 14.0
SiО2 12.0 11.0 11.5
CaО 14.0 11.0 12.5

13.0 13.0 13.0
Al2O3

FeO

2
3СО −

2
3CO −
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где C0 = (Cmax + Cmin)/2, ΔC = (Cmax – Cmin)/2, Cmin
и Cmax – минимальное и максимальное значения
концентраций компонента, x0 – граница Монтана,
t – время опыта, D(C) – функция, описывающая
зависимость коэффициента диффузии от кон-
центрации компонента.

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

(5)
где D0 – начальное значение коэффициента диф-
фузии при С = 0, α – показатель экспоненты, и
для сравнения учитывалась независимость коэф-
фициента диффузии от концентрации компонен-
та, т.е. D(C) = constant.

Для сравнения/оценки полученных результа-
тов по диффузии различных компонентов рас-
плавов использовалось среднее значение коэф-
фициента диффузии для исследованного диапа-
зона составов от Cmin до Cmax:

(6)

Анализ полученных результатов позволил сде-
лать следующие выводы. Скорости встречной хи-
мической диффузии всех петрогенных компонен-
тов (SiО2, Na2О, CaО, MgО), в пределах ошибки
определения (±20 отн. %), практически идентичны
при взаимодействии модельных безводных ба-
зальтовых и кимберлитовых карбонатсодержа-
щих расплавов (табл. 2) и примерно на порядок
величины больше скоростей диффузии компо-
нентов в модельной системе (Ab75Di25–Ab50Di50,
Персиков и др., 2011). Столь значительное увеличе-
ние скорости встречной химической диффузии пет-
рогенных компонентов связано, прежде всего, с су-

0 exp( ) ( ),D C D C= α

( ) ( )
( )
max min

ср. 0
max min

exp exp
.

C C
D D

C C
α − α=
α −

щественно меньшей вязкостью граничного рас-
плава, формирующегося при взаимодействии
модельных базальтового и кимберлитового распла-
вов. Оценка вязкости этого расплава по нашей мо-
дели прогноза вязкости магматических расплавов
(Persikov et al., 2020), с учетом новых экспери-
ментальных данных по вязкости базальтовых и
кимберлитовых расплавов (Persikov et al., 2018),
подтверждает это предположение. По этим
оценкам вязкость граничного расплава (граница
Монтана, Crank, 1975) модельной системы ба-
зальт–кимберлит на порядок величины меньше
вязкости граничного расплава модельной систе-
мы (Ab75Di25–Ab50Di50) при заданных параметрах
настоящего эксперимента. А равные скорости
встречной химической диффузии всех петроген-
ных компонентов (SiO2, Na2O, CaO, MgO) свиде-
тельствуют о минальном механизме встречной
химической диффузии, т.е. о встречной диффу-
зии с равными скоростями молекул диопсида и
кальцита в противоположных направлениях при
взаимодействии модельных базальтовых и карбо-
натсодержащих кимберлитовых расплавов. При
этом скорость диффузии аниона-сеткообразова-
теля (SiO2) примерно на два порядка величины
выше по сравнению с трассерной диффузией
(Watson, Baker, 1991). Напротив, скорость диффу-
зии катионов-модификаторов (Na2O, CaO, MgO)
меньше примерно на порядок величины по срав-
нению с их трассерной диффузией (Watson, Baker,
1991). Соответственно, минальный характер диф-
фузии молекул альбита, ранее обнаруженный при
взаимодействии модельных расплавов системы
андезит–базальт (Персиков и др., 2011), не имеет
место в системе модельные базальт–кимберлит.

Характерно, что для диффузионной пары рас-
плавы природного базальта–модельного кимбер-
лита не наблюдается одинаковая скорость встреч-
ной химической диффузии всех петрогенных ком-

Таблица 3. Коэффициенты диффузии петрогенных компонентов и карбонат-аниона  в расплавах системы
природный базальт–кимберлит

* Состав диффузионных пар.

Компоненты

Опыт 2146 Опыт 2147 Среднее

*Sil82Carb18–Mg-базальт

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

Na2О 55.0 45.0 50.0
MgО 102.0 109.0 105.0
SiО2 31.0 27.0 29.0
CaО 60.0 58.0 59.0

55.0 56.0 55.5

Al2O3 31.0 30.0 30.5
FeO 100.0 106.0 103.0

2
3СО −

2
3CO −
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понентов (SiО2, Na2О, CaО, MgО, Al2О3, FeО), как в
случае чисто модельной системы. При этом диф-
фузионная подвижность большинства компонен-
тов в этой паре примерно в четыре раза выше по
сравнению с чисто модельной диффузионной па-
рой (табл. 3, 4), в виду более низкой вязкости гра-
ничного расплава (граница Монтана, Crank, 1975)
этой пары. Оценка вязкости этого расплава, по
нашей модели прогноза вязкости магматических

расплавов (Persikov et al., 2020) и с учетом новых
экспериментальных данных по вязкости базаль-
товых и кимберлитовых расплавов (Persikov et al.,
2018), подтверждает это предположение (табл. 2).

Концентрационная зависимость диффузионной
подвижности компонентов установлена на основе
численных расчетов по принятой методике (выра-
жения (3), (4), (5)). Согласно полученным результа-
там, диффузионная подвижность всех компонентов

Рис. 3. Диффузионные профили главных компонентов и карбонат-аниона  при взаимодействии модельных рас-
плавов базальта и кимберлита при 1300°С и 100 МПа общего давления (пунктирные линии на диаграммах – граница
Монтана (Crank, 1975). 
(а) – время диффузионного опыта 360 с, (б) – время диффузионного опыта 180 с.
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в пределах ошибки определения (±20 отн. %) прак-
тически не зависит от их концентрации в распла-
вах диффузионных пар (рис. 5, 6). Так, например,
на рис. 6 представлена концентрационная зави-
симость диффузии СаО и  при взаимодей-2

3СО −

ствии кимберлитового и базальтового расплавов с
расчетной погрешностью 1 отн. %, которая суще-
ственно меньше реальной погрешности экспери-
ментов (~20 отн. %). Тем не менее даже в этом
случае два типа концентрационной зависимости

Рис. 4. Диффузионные профили главных компонентов и карбонат-аниона  при взаимодействии природного рас-
плава магнезиального базальта и модельного кимберлита при 1300°С и 100 МПа общего давления (пунктирные линии
на диаграммах – граница Монтана, Crank, 1975). 
(а) – время диффузионного опыта 80 с; (б) – время диффузионного опыта 120 с.
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(D(i) – constant и D(i) – экспонента) практически
не различаются.

Особый интерес представляют новые результаты
по диффузионной подвижности карбонат-аниона

 при взаимодействии карбонатсодержащих
расплавов с базальтовыми модельными и природ-

2
3СО −

ными расплавами. На основе результатов спектро-
скопии комбинационного рассеяния установлено
полное отсутствие молекулярного СО2 в процессе
взаимодействия диффузионной пары (рис. 2).
Установлено, что диффузионная подвижность

карбонат-аниона ( ) в этих условиях в пределах2
3СО −

Рис. 5. Пример аппроксимации диффузионных профилей всех компонентов при взаимодействии расплавов кимбер-
лита и базальта (пунктирная линия практически не видна, при условии D(i) = constant, а сплошные линии при условии
D(i) – слабая экспоненциальная зависимость). Обе аппроксимации реально совпадают.
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литового и базальтового расплавов (опыт 2146, сплошные линии параллельны оси абсцисс – D(i) = сonstant, пунктир –
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ошибки (~20 отн. %) равна скорости диффузии CaО
(табл. 2, 3). Это свидетельствует о минальном ха-
рактере диффузии молекул кальцита из карбонат-
содержащего расплава (модельный кимберлит) в
базальтовый расплав (модельный и природный).
Подобный характер диффузии карбоната натрия
с радиоактивной меткой ( 14CO3) в модельный
базальтовый расплав получен ранее в работе
(Watson et al., 1982) при давлении 500 МПа. Авто-
ры получили значение коэффициента диффузии
карбоната натрия примерно на порядок величи-
ны большим по сравнению с нашими данными по
диффузии карбоната кальция (CaCO3) в базальто-
вые расплавы (табл. 2, 3).

ВЫВОДЫ
Получены новые экспериментальные данные

по встречной химической диффузии петроген-
ных компонентов (SiО2, Na2О, CaО, MgО, Al2О3,

FeО) и карбонат-аниона  при непосред-
ственном взаимодействии расплавов карбонатсо-
держащего модельного кимберлита и базальта
при умеренном давлении 100 МПа и температуре
1300°С. Установлен минальный характер диффу-
зии карбоната кальция из расплава модельного
кимберлита в модельный и природный базальтовые
расплавы. Слабая экспоненциальная концентраци-
онная зависимость химической диффузии всех изу-
ченных компонентов взаимодействующих распла-
вов, близкая к D(i) = constant, характерна как для
модельной системы, так и для системы модель-
ный кимберлит–природный базальт.
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Experimental Study of Multicomponent Chemical Diffusion of Petrogenic Components 
(SiO2, Al2O3, Na2O, CaO, MgO, FeO) and Anion  in the Interaction

of Basalt and Kimberlite Melts at Moderate Pressure
E. S. Persikov1, P. G. Bukhtiyarov1, and A. N. Nekrasov1

1 Korzhinskii Institute of Experimental Mineralogy, Russian Academy of Sciences, Chernogolovka, Moscow district, Russia

The paper presents the first results of experimental studies of features counter chemical diffusion of the major

components (SiO2, Al2O3, Na2O, CaO, MgO, FeO) and anion  in the interaction of basalt and kimber-
lite melts at moderate pressures. The research was carried out using the original high gas pressure apparatus
at pressures Ar or CO2 equal to 100 MPa and temperature 1300°С with the use of the method of diffusion
pairs. It is established that the speed of the oncoming chemical diffusion of all major components of melts

(SiO2, Al2O3, Na2O, CaO, MgO) and anion  is almost identical in the interaction of model basalt and
kimberlite carbonate-containing melts. And about 1 order of magnitude greater than the diffusion rate of
these components during the interaction of melts in a more polymerized model system of andesite-basalt.
The latter is due to the significantly lower viscosity of the boundary melt (Montana boundary), which is

formed during the interaction of model basalt and kimberlite melts. Equal diffusion rates of СaO and 
anion indicate a minal character diffusion of СaCO3 carbonate from kimberlite to basalt (model and natural)
melts. The diffusion pattern changes significantly with the interaction of the melt of natural magnesian basalt
and model kimberlite. At the same time, the minal character of diffusion of calcite into magnesian basalt is
preserved. Whereas speeds diffusion of other components of melts (SiO2, MgO and FeO) become significant-
ly higher. A weak exponential concentration dependence of all diffusing components, which is close to D(i) = con-
stant, was also established.

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