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Выполнены геохимические, геохронологические (U-Pb по цирконам ID-TIMS) и изотопно-геохи-
мические (Nd, Pb) исследования гранитоидов кодарского комплекса, развитых в западной части
Алданского щита. Установлено, что они могут быть классифицированы как постколлизионные граниты
рапакиви А-типа, образующие с мафит-ультрамафитовыми породами чинейского комплекса единую
магматическую ассоциацию, сформированную в возрастном интервале 1876 ± 4–1859 ± 2 млн лет. Мас-
сивы этой ассоциации входят в состав гигантского Южно-Сибирского магматического пояса протяжен-
ностью более 2500 км, формирование которого происходило на завершающей стадии эволюции па-
леопротерозойского орогена (1.88–1.84 млрд лет) в процессе коллапса сформированных орогенических
сооружений. В глобальном плане этот пояс представляет собой крупнейшую сшивающую тектониче-
скую структуру, фиксирующую становление Сибирского кратона и вхождение его в палеопротеро-
зойский суперконтинент Нуна. Формирование исходных магм гранитоидов кодарского комплекса
происходило в результате мантийно-корового взаимодействия при смешении первичных базито-
вых мантийных магм или их производных и вторичных анатектических расплавов, возникших в ре-
зультате парциального плавления вещества архейской нижней континентальной коры региона при
термальном воздействии базитовых магм. Коровый компонент в составе источника явно преобла-
дает и имеет гетерогенную природу. В составе мантийного компонента смешения доминирует ве-
щество древней обогащенной мантии, не исключается также присутствие вещества типа OIB.
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ВВЕДЕНИЕ
Граниты кодарского комплекса, распростра-

ненные в западной части Алданского щита в пре-
делах Чара-Олекминского геоблока, издавна
привлекали внимание геологов, исследовавших
этот регион, спецификой текстурных и минера-
лого-геохимических особенностей, сближающих
их с гранитами рапакиви, а также громадными
размерами массивов. Граниты рапакиви интересны
в первую очередь тем, что с ними ассоциирует ши-
рокий круг разнообразных полезных ископаемых,
нередко образующих крупные и даже уникальные
по масштабам месторождения. К таковым относят-
ся оловорудные месторождения провинций Питин-
га и Рондония в Бразилии, превративших эту стра-

ну в число мировых лидеров по запасам и добыче
олова (Bettencourt et al., 1999), Cu-U-Au-Ag-REE
месторождение Олимпик-Дам в Австралии, ред-
кометальное месторождение Стрэндж-Лейк в Ка-
наде и др. Граниты рапакиви достаточно широко
распространены на древних платформах мира, где
они образуют протяженные трансконтиненталь-
ные магматические пояса протерозойского воз-
раста. Для них весьма характерна ассоциация с ав-
тономными анортозитами, которые так же как и
граниты рапакиви, образуют крупные, а зачастую
и гигантские плутоны. На Сибирской платформе
граниты рапакиви известны в юго-восточной ее ча-
сти, где они входят в состав Улкан-Джугджурской
анортозит-рапакивигранит-щелочногранитной
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магматической ассоциации (1.74–1.70 млрд лет;
Ларин, 2014) и в юго-западной ее части, где они
входят в состав Южно-Сибирского магматиче-
ского пояса (1.88–1.84 млрд лет), протягивающе-
гося более чем на 2500 км по ее южному обрамле-
нию от Енисейского кряжа и до Алданского щита
(Ларин и др., 2003). Наряду с гранитами кодар-
ского комплекса к гранитам рапакиви в пределах
этого пояса принадлежат и граниты приморского
комплекса, развитые в центральной его части
(рис. 1).

Кодарский комплекс впервые был выделен
М.М. Мануйловой в 1960 г. как комплекс рапаки-
виподобных гранитов (Мануйлова, 1960). Позже
детальную геологическую и петрохимическую ха-
рактеристику эти граниты получили в моногра-
фии Л.И. Салопа (Салоп, 1967), который также
рассматривал их как граниты рапакиви. В.Т. Сви-
риденко (Свириденко, 1975) относил граниты ко-
дарского комплекса к формации гранитов рапаки-
ви, а В.С. Федоровский (Федоровский, 1985) – к
анортозит-рапакивигранитной формации. Одна-
ко первые достоверные сведения о возрасте этих
гранитоидов (1876–1873 млн лет) были получены
сравнительно недавно (Ларин и др., 2000). То же
касается и степени геохимической и изотопно-
геохимической изученности этих гранитоидов
(Ларин и др., 1999, 2012). К сожалению, накоп-
ленных на сегодняшний день геохронологиче-
ских, геохимических и изотопно-геохимических
данных явно недостаточно для того, чтобы оце-

нить условия формирования этих гранитоидов,
идентифицировать их источники и определить
геодинамическую обстановку их образования, что
является необходимым условием для разработки
непротиворечивой модели эволюции палеопроте-
розойского магматизма в истории геологического
развития Алданского щита. В настоящей статье
обсуждаются особенности геологического положе-
ния и результаты новых U-Pb геохронологических
(ID-TIMS), геохимических и изотопно-геохимиче-
ских (Sm-Nd и Pb-Pb) исследований гранитоидов
кодарского комплекса Чара-Олекмиского геоблока
Алданского щита.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
ГРАНИТОВ КОДАРСКОГО КОМПЛЕКСА
Гранитоиды кодарского комплекса образуют

серию крупных массивов (рис. 2) в юго-западном
обрамлении Чара-Олекминского геоблока и тяготе-
ют к Кодаро-Удоканскому прогибу, выполненному
палеопротерозойскими метаосадочными породами
удоканской серии. Наиболее крупные массивы ком-
плекса: Кодарский (2400 км2), Кеменский (860 км2)
и Каларский (752 км2), по мнению В.С. Федоров-
ского (1985), сливаются на глубине в единый ги-
гантский Кодаро-Кеменский лополит. Они про-
рывают архейские метаморфические породы и
породы ТТГ-ассоциации Олекминской гранит-
зеленокаменной области, а также палеопротеро-
зойские гранитоиды и метаосадочные породы

Рис. 1. Геологическое положение Южно-Сибирского постколлизионного магматического пояса (1.88–1.84 млрд лет)
в складчатом обрамлении Сибирской платформы.
1 – осадочный чехол Сибирской платформы; 2 – Центрально-Азиатский складчатый пояс; 3, 4 – неопротерозойские
тектонические структуры: 3 – перикратонные прогибы, 4 – складчато-надвиговые пояса на раннедокембрийском ос-
новании; 5–8 – палеопротерозойские тектонические структуры: 5 – Южно-Сибирский магматический пояс, 6 – эпи-
кратонные бассейны, 7 – фрагменты складчатых поясов, 8 – сутурная зона (Пристановой пояс гранулитов); 9 – ар-
хейские краевые выступы Сибирской платформы. Кд – кодарский комплекс, Пр – приморский комплекс.
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удоканской серии. Контакты с вмещающими по-
родами резкие интрузивные, как правило, кру-
тые, местами они имеют тектонический характер
(Салоп, 1967). Граниты имеют явно посттектони-
ческий характер и секут складчатую структуру ра-
мы. Для них характерны массивные текстуры и
только в редких случаях отмечаются слабо выра-
женная гнейсовидность и структуры течения.
Контактовое воздействие на вмещающие породы
выражается в образовании различного рода рогови-
ков (биотит-гранатовых, биотит-кордиеритовых,
эпидотсодержащих и др.), а также скарноидов (ди-
опсидовых, диопсид-гранатовых и др.). Ореолы
контактовых роговиков представляют собой
сравнительно узкие зоны. В зоне ближайшего
экзоконтакта проявлены процессы фельдшпа-
тизации, выражающиеся в образовании по рого-
викам порфиробластового калиевого полевого
шпата и реже плагиоклаза.

Возрастное положение гранитов кодарского
комплекса, согласно геологическим данным, опре-
деляется прорыванием ими метаосадочных пород
верхних и средних частей разреза удоканской серии
(чинейской и кеменской подсерий), а также син-
метаморфических (синколлизионных) гранитов
куандинского и ничатского комплексов. Соглас-
но данным (Ковач и др., 2018), основанным на
геохронологических (U-Th-Pb LA-ICP-MS) ис-
следованиях детритовых цирконов, отложение
осадочных пород чинейской и кеменской подсе-
рий могло происходить не раньше 1.9 млрд лет назад.
Возраст гранитов ничатского комплекса составляет
1906 ± 4 млн лет (Ларин и др., 2006). Таким образом,
нижняя возрастная граница гранитов кодарского
комплекса не превышает 1.9 млрд лет. Верхняя
возрастная граница определяется прорыванием
гранитов Каларского массива дайками диабазов
доросского комплекса, возраст которых состав-
ляет по результатам датирования Sm-Nd методом
1055 ± 69 млн лет (Иванов и др., 1995). Последние
геохронологические исследования (Ларин и др.,
2000) показали, что граниты Кеменского массива
кодарского комплекса имеют возраст 1876 ± 4 млн
лет. Практически такой же возраст был установ-
лен и для гранитов Ханинского массива – 1873 ±
± 2 млн лет, который некоторые исследователи
(Государственная …, 2010) рассматривают в со-
ставе пуричиканского комплекса.

В составе плутонов кодарского комплекса выде-
ляется две интрузивные фазы: (1) грубозернистые
порфировидные биотит-амфиболовые и биотито-
вые граниты, реже гранодиориты и кварцевые сие-
ниты; (2) мелкозернистые порфировидные биоти-
товые лейкократовые граниты, образующие не-
большие штокообразные и плитообразные тела.
Породы первой фазы явно доминируют. В эндо-
контактовых зонах иногда отмечаются диориты и
монцониты. Чаще они встречаются в виде мафи-
ческих инклавов среди гранитов, образуя струк-

туры минглинга. Граниты второй фазы развиты
весьма неравномерно. Наибольшим распростране-
нием они пользуются в Каларском массиве, наиме-
нее эродированном массиве комплекса. Он содер-
жит большое количество ксенолитов и крупные
провесы кровли вмещающих пород удоканской се-
рии. Из жильных пород в массивах комплекса раз-
виты в основном мелкозернистые лейкограниты,
гранит-порфиры и мусковит-альбитовые граниты.
Последние наиболее характерны для Каларского
массива и локализованы как в его краевых частях,
так и в апикальных зонах. Пегматиты редки.

Гранитоиды имеют, как правило, массивные и
порфировые текстуры. Характерной особенно-
стью гранитоидов этого комплекса является нали-
чие маргинационных текстур, выражающихся в
наличии крупных таблитчатых или овоидных
вкрапленников микроклин-пертита, нередко име-
ющих олигоклазовые оболочки. Это, а также ряд
особенностей минерального состава, таких как на-
личие порфировых выделений дипирамидального
дымчатого кварца, постоянное присутствие вы-
сокожелезистых железо-магнезиальных силика-
тов (моноклинный и ромбический пироксен, ам-
фибол и биотит), а также флюорита, сближает эти
породы с гранитами рапакиви. Среди полевых
шпатов в гранитоидах, как правило, преобладает
микроклин-пертит. Плагиоклаз варьирует по со-
ставу от олигоклаза до олигоклаз-андезина. Альбит
присутствует главным образом в альбит-мускови-
товых жильных гранитах. Акцессорные минералы
представлены цирконом, апатитом, сфеном, ор-
титом, магнетитом, ильменитом, рутилом, мо-
либденитом и флюоритом.

Постмагматические процессы в гранитах выра-
жаются в альбитизации, мусковитизации, грейзени-
зации и флюоритизации. Наиболее интенсивно они
проявлены в Каларском плутоне, где зоны проявле-
ния этих метасоматических процессов ассоцииру-
ют с телами альбит-мусковитовых гранитов.

С гранитоидами кодарского комплекса связа-
на разнообразная минерализация: золотая, мо-
либденовая, редкометальная, олово-вольфрамо-
вая, свинцово-цинковая, флюоритовая и урановая.
Наиболее интересны урановые месторождения в
апоскарновых альбитовых метасоматитах. В 40–50-х
годах прошлого века некоторые из них (Мрамор-
ное, Сюльбан, Хадатканда и др.) прошли стадию
разведки и даже разрабатывались вручную.

Массивы гранитов этого типа, по мнению
Л.И. Салопа (1967), являются типичными тре-
щинными малоглубинными интрузиями, внед-
рившимися на заключительном этапе периода
складкообразования (позднеорогенные интрузии).
С гранитами кодарского комплекса ассоциируют
мафит-ультрамафитовые расслоенные плутоны
чинейского комплекса аналогичного возраста –
1867 ± 3 млн лет (Попов и др., 2009).
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АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДИКИ

Определение содержаний главных элементов в
породах выполнено рентгенофлюоресцентным ме-
тодом, а содержаний элементов-примесей методом
ICP-MS с относительной погрешностью 3–5%.

Выделение акцессорного циркона проводи-
лось по стандартной методике с использованием
тяжелых жидкостей. Выбранные для U-Pb гео-
хронологических исследований (ID-TIMS) кри-

сталлы циркона подвергались многоступенчато-
му удалению поверхностных загрязнений в спир-
те, ацетоне и 1 M HNO3. При этом после каждой
ступени они промывались особо чистой водой.
Химическое разложение циркона и выделение U и
Pb выполнялись по модифицированной методике
Т.Е. Кроу (Krogh, 1973). Для изотопных исследова-
ний использовался смешанный изотопный инди-
катор 235U-202Pb. Определения изотопного состава
Pb и U выполнялись на многоколлекторных масс-

Рис. 2. Схема размещения массивов гранитоидов кодарского комплекса в пределах Чара-Олекминского геоблока Ал-
данского щита.
1 – рифты и наложенные впадины постраннедокембрийского возраста; 2 – фанерозойские гранитоиды; 3 – рифей-
ские дайки базитов доросского комплекса; 4–8 – палеопротерозойские геологические образования: 4, 5 – постколли-
зионная чиней-кодарская магматическая ассоциация (1.88–1.86 млрд лет): 4 – гранитоиды кодарского комплекса
(массивы: Кд – Кодарский, Км – Кеменский, Кл – Каларский, Хн – Ханинский), 5 – расслоенные интрузии чиней-
ского комплекса; 6 – синколлизионные граниты куандинского комплекса (~1.9 млрд лет); 7 – анорогенные щелочные
граниты катугинского комплекса (2.07 млрд лет); 8 – метаосадочные породы эпикратонных впадин Удоканского типа;
9 – архейские тоналит-трондьемит-гнейсовый комплекс и зеленокаменные пояса Олекминской гранит-зеленокамен-
ной области; 10, 11 – архей-палеопротерозойские геологические образования: 10 – высокобарические гранулиты Ку-
рультинского блока Станового сутурной зоны; 11 – метаморфические и ультраметаморфические породы станового ком-
плекса Джугджуро-Станового супертеррейна; 12 – разрывные нарушения; 13 – места отбора геохронологических проб.
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спектрометрах TRITON TI и Finnigan МАТ-261 в
статическом и динамическом (с помощью элек-
тронного умножителя) режимах. Точность опре-
деления содержаний U и Pb и U/Pb отношения
составила 0.5%. Холостое загрязнение не превы-
шало 15 пг Pb и 1 пг U. Обработка эксперимен-
тальных данных проводилась при помощи про-
грамм “PbDAT” (Ludwig, 1991) и “ISOPLOT”
(Ludwig, 2003). При расчете возрастов использо-
вались общепринятые значения констант распада
урана (Steiger, Jager, 1976). Поправки на обычный
свинец вводились в соответствии с модельными
величинами (Stacey, Kramers, 1975). Все ошибки
приведены на уровне 2σ.

Sm-Nd и Pb-Pb изотопные данные получены в
Институте геологии и геохронологии докембрия
РАН (г. Санкт-Петербург). Навески около 100 мг
растертых в пудру образцов горных пород, к кото-
рым добавлялись смешанные трассеры 149Sm-150Nd
и 85Rb-84Sr, разлагались в тефлоновых бюксах в
смеси HCl + HF + HNO3 при температуре 110°C.
Полнота разложения проверялась под бинокуля-
ром. Редкоземельные элементы выделялись по-
средством стандартной катионо-обменной хро-
матографии на колонках смолы BioRad AG1-X8
200–400 меш, а Sm и Nd – с помощью экстракци-
онной хроматографии на колонках LN-Spec
(100–150 меш) фирмы Eichrom. Изотопные соста-
вы Sm и Nd измерялись на многоколлекторном
масс-спектрометре Triton TI в статическом режи-
ме. Измеренные отношения 143Nd/144Nd норма-
лизовались к отношению 146Nd/144Nd = 0.7219 и
приводились к отношению 143Nd/144Nd = 0.512115
в Nd стандарте JNdi-1. Средневзвешенное значение
143Nd/144Nd в Nd стандарте JNdi-1 за период изме-
рений составляло 0.512108 ± 7 (n = 10). Точность
определения концентраций Sm и Nd – ±0.5%,
изотопных отношений 147Sm/144Nd – ±0.5%,
143Nd/144Nd – ±0.005% (2σ). Уровень холостого
опыта не превышал 0.2 нг Sm и 0.5 нг Nd.

При расчете величин εNd(Т) и модельных возрас-
тов ТNd(DM) использовались современные значе-
ния однородного хондритового резервуара (CHUR)
по (Jacobsen, Wasserburg, 1984) (143Nd/144Nd =
= 0.512638, 147Sm/144Nd = 0.1967) и деплетирован-
ной мантии (DM) по (Goldstein, Jacobsen, 1988)
(143Nd/144Nd = 0.513151, 147Sm/144Nd = 0.21365). Для
учета возможного фракционирования Sm и Nd во
внутрикоровых процессах для коровых (S-тип)
гранитоидов и осадочных пород рассчитывались
двустадийные (“коровые”) Nd-модельные возрас-
ты ТNd(C) (Keto, Jacobsen, 1987) с использованием
среднекорового отношения 147Sm/144Nd = 0.12 (Tay-
lor, McLennan, 1985).

Для измерения изотопного состава обыкно-
венного Pb пород использовались полевые шпаты
и галенит как минералы с наиболее низкими зна-

чениями μ (238U/204Pb). Образцы полевых шпатов
выделялись по стандартным методикам. После
чего фракции отмывались от поверхностных за-
грязнений 10% раствором двунатриевой соли
этилендиаминтетрауксусной кислоты, затем рас-
тирались в пудру. После этого фракции полевых
шпатов выщелачивались 0.5 N плавиковой кис-
лотой при температуре 20°С 10 мин, 11 N HCl 4 ч
при температуре 80°С, затем примерно 12 ч при
температуре 20°С, затем по такой же схеме они
выщелачивались 16 N HNO3. Выщелачивание
производилось для того, чтобы удалить возможно
присутствующий радиогенный Pb. Остаток после
выщелачивания разлагался при температуре 110°C
смесью концентрированных HF и HNO3. Хими-
ческое выделение Pb и U из пород проводилось на
анионообменной смоле Bio-RadAG1-X8 в раство-
рах кислот HBr-HCl, согласно методике (Manhes
et al., 1984). Изотопный анализ Pb и U выполнял-
ся в остатках от выщелачивания и выщелоках на
многоколлекторном масс-спектрометре Finnigan
MAT-261 в режиме одновременной регистрации
ионных токов исследуемых элементов с погрешно-
стью внутри опыта 0.01% (2σ). Изотопный состав Pb
и U измерялся в одноленточном режиме на рение-
вых испарителях. Для измерений использовался си-
ликатный эмиттер в смеси с H3PO4. Общий уровень
лабораторного загрязнения Pb и U не превышал 0.1
и 0.01 нг соответственно. Поправка изотопных от-
ношений Pb на фракционирование проводилась
по методике двойного изотопного разбавления с
использованием трассера 235U-204Pb-207Pb (Мель-
ников, 2005). Ошибки измерения изотопных от-
ношений 206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb и 208Pb/204Pb,
определенные по серии параллельных анализов
стандарта породы BCR-1, не превышали 0.03, 0.03
и 0.05% соответственно. Расчеты изотопных от-
ношений и содержаний Pb и U проводились с ис-
пользованием программы PBDAT (Ludwig, 1991),
модельных параметров – с помощью программы
“ISOPLOT” (Ludwig, 1988).

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ 
ГРАНИТОИДОВ КОДАРСКОГО 

КОМПЛЕКСА

Гранитоиды кодарского комплекса изменяют-
ся по составу от гранодиоритов и кварцевых сие-
нитов до лейкогранитов при явном преобладании
гранитов (рис. 3а, табл. 1), среди которых наиболь-
шим распространением пользуются умеренно- и
высокоглиноземистые (A/CNK) = 0.99–1.30) и вы-
сокожелезистые (f = 0.77–0.99) породы. В коор-
динатах (K2O + Na2O)–SiO2 составы этих грани-
тоидов распределены между полями умеренно-
щелочных пород и пород нормального ряда. Для
них характерны варьирующие, но в целом повы-
шенные содержания щелочей (K2O + Na2O = 6.0–
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9.78 мас. %), повышенная агпаитность (NK/A =
= 0.63–0.87) и преимущественно калиевый тип
щелочности (K2O/Na2O = 0.89–2.40). На диа-
грамме K2O–SiO2 составы этих гранитоидов рас-
пределяются между полями пород высококалиевой
и шошонитовой серий (рис. 3б). В координатах
(K2O + Na2O – CaO)–SiO2 составы этих грани-
тоидов распределены между полями известково-
щелочных и щелочно-известковых пород (рис. 3в).
Глиноземистость, железистость и степень агпаит-
ности возрастают от более примитивных пород по-
вышенной основности главной фазы к более диф-
ференцированным лейкогранитам второй фазы.
Содержание фтора в гранитах комплекса повы-
шенное – 0.1–0.23 мас. %.

Жильные альбитовые граниты Каларского
массива несколько отличаются от остальных гра-
нитов массива повышенной кремнекислотностью

(SiO2 = 74.12–74.72 мас. %), высоким содержанием
Na2O при пониженном отношении K2O/Na2O
(4.20–4.26 и 0.96–1.09 соответственно), низким
содержанием CaO (0.47–0.71 мас. %). Для них ха-
рактерны также более высокие содержания фтора
(до 0.5 мас. %).

Граниты кодарского комплекса отличаются
обогащенностью некогерентными элементами и
высокой степенью дифференцированности. От
наиболее геохимически примитивных мезокра-
товых кварцевых сиенитов и гранодиоритов к
поздним лейкогранитам наблюдается последова-
тельное увеличение содержаний таких типичных
литофильных элементов, как Rb, Cs, U, Th, Pb, а
также Nb, Ta, Y, LREE, Sn, и снижение Fe, Mg, Ti,
Ca, P, Ba, Sr, Zr, Hf и Eu. Для REE спектров наибо-
лее основных пород главной фазы (рис. 4) харак-
терно умеренное обогащение LREE ((La/Yb)N =

Рис. 3. Классификационные петрохимические диаграммы для гранитоидов кодарского комплекса: (а) – (Na2O +
+ K2O)–SiO2, (б) – K2O–SiO2, (в) – (Na2O + K2O – CaO)–SiO2 (Frost, Frost, 1997), (г) – FeO*/(FeO* + MgO)–Al2O3
(Dall’Agnol, Oliveira, 2007).
1–4 – массивы кодарского комплекса: 1 – Каларский, 2 – Кеменский, 3 – Кодарский, 4 – Ханинский.
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= 14.28–23.30), относительно пологий наклон
графика в области MREE-HREE ((Gd/Yb)N = 2.38–
2.23), отсутствие или умеренная отрицательная
Eu-аномалия (Eu/Eu* = 1.02–0.55) и углубление
этой аномалии до 0.36 в гранитах. По мере увели-
чения степени дифференцированности гранитов,
при переходе к лейкогранитам второй фазы, про-
исходит, как правило, обогащение LREE относи-
тельно HREE ((La/Yb)N = 22.5–38.3) и углубление
Eu-аномалии до 0.38–0.06.

Спайдерграммы (рис. 4), демонстрирующие
плавное снижение содержаний элементов в ряду
усиления совместимых свойств элементов, с рез-
кими негативными аномалиями для Sr, P, Ti и ме-
нее выраженными для Ba, Ta, Nb и Eu в гранитои-
дах первой фазы типичны и для гранитов А-типа. В
мелкозернистых лейкогранитах отрицательные
аномалии Ba, Sr, P, Ti и Eu еще больше углубля-
ются. Несколько иное распределение некогерент-
ных элементов наблюдается в мелкозернистых гра-
нитах Ханинского массива. Для них характерно
общее параллельное снижение содержаний практи-
чески всех элементов, исключая Rb и Th, а также
обеднение LREE относительно HREE, (La/Yb)N
снижается до 8.7 (рис. 4).

Наиболее дифференцированными гранитами
кодарского комплекса являются жильные альби-
товые граниты Каларского массива, значение от-
ношения Rb/Sr в них достигает 224, а Zr/Hf –
снижается до 10–12. Столь высокие значения
Rb/Sr и низкие Zr/Hf отношений характерны уже
для редкометальных гранитов, с которыми ассо-
циируют месторождения Sn, Mo, W, Be (см. За-
райский и др., 2009). Эти граниты отличаются
также значительным обогащением такими эле-
ментами, как Rb, Nb, Ta, Y, HREE, Sn, Cu, Zn, и
деплетацией по Ba, Sr, P, Ti, Zr, Hf, LREE и Eu
(табл. 1, рис. 4). График распределения REE в
этих гранитах (рис. 4) характеризуется “равно-
плечностью” и даже существенной обогащенно-
стью HREE ((La/Sm)N = 1.18–0.87 и (Gd/Yb)N =
= 0.69–0.47) и сильно выраженной отрицательной
Eu-аномалией (Eu/Eu* = 0.09–0.01). Подобный
спектр REE наиболее характерен для Li-F грани-
тов и онгонитов.

Небольшой шток биотитовых гранитов (сателлит
Каларского массива) по своим геохимическим ха-
рактеристикам близок к типичным гранитам кодар-
ского комплекса, несколько отличаясь лишь весьма
низким содержанием Ba (163–198 мкг/г) (табл. 1).

На дискриминационных диаграммах (Whalen
et al., 1987) гранитоиды кодарского комплекса ло-
жатся в поле гранитов А-типа, исключение со-
ставляют лишь наиболее дифференцированные
альбитовые граниты и некоторые лейкограниты
поздней фазы Каларского и Ханинского массивов
(рис. 5). В координатах FeO*/(FeO* + MgO)–Al2O3
(Dall’Agnol, Oliveira, 2007) граниты кодарского

комплекса распределены почти поровну между
полями восстановленных и окисленных гранитов
А-типа (рис. 3г).

Грубая оценка температур ликвидуса исследу-
емых гранитов была проведена с использованием
уравнений цирконового геотермометра (Watson,
Harrison, 1983; Watson, 1987). Установлено, что среди
гранитоидов главной фазы наиболее высокотемпе-
ратурными являются граниты Кодарского и Ханин-
ского массивов – 845–900 и 870–900°C соответ-
ственно. Для гранитоидов Каларского и Кеменского
массивов эти цифры несколько ниже – 855 и 835–
860°C. Для лейкогранитов второй фазы температуры
начальных стадий кристаллизации еще ниже – 725–
820°C.

РЕЗУЛЬТАТЫ U-Pb (ID-TIMS) 
ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

Акцессорный циркон в кварцевом сиените
Кодарского массива (проба 4184-1) представлен
субидиоморфными и идиоморфными прозрач-
ными и полупрозрачными кристаллами вишне-
вого цвета. Габитус кристаллов изменяется от ко-
роткопризматического до игольчатого, размер
составляет 50–300 мкм, огранка представлена
призмами {100}, {110} и дипирамидами {101}, {111}
(рис. 6, I–IV). В режиме катодолюминесценции
наблюдается тонкая магматическая зональность
(рис. 6, V–VIII), а в проходящем свете в отдель-
ных зернах обнаруживаются реликты унаследо-
ванных ядер.

U-Pb изотопные исследования были проведе-
ны для трех микронавесок (20–40 кристаллов)
наиболее прозрачного идиоморфного циркона
длиннопризматического облика из размерных
фракций 100–150 и >150 мкм (рис. 7, табл. 2). Как
видно на рис. 7а, точки изотопного состава изу-
ченного циркона аппроксимируются дискорди-
ей, верхнее пересечение которой с конкордией
отвечает возрасту 1867 ± 5 млн лет (СКВО=0.02),
возраст нижнего пересечения практически отве-
чает нулю (57 ± 500 млн лет).

Из крупнозернистого порфировидного биоти-
тового гранита Каларского массива (проба А-1010)
выделены зерна циркона, среди которых преоблада-
ют прозрачные и полупрозрачные идиоморфные и
субидиоморфные кристаллы розового цвета. Об-
лик кристаллов изменяется от короткопризмати-
ческого до игольчатого. Основными элементами
огранки этих кристаллов являются сочетание гра-
ней призм {100}, {110} и дипирамид {101}, {111},
{211} (рис. 6, IX–XII), их размер изменяется от 50
до 500 мкм, а коэффициент удлинения составляет
1.0–5.0. Внутреннее строение этого циркона харак-
теризуется наличием тонкой четко проявленной
магматической зональности (рис. 6, XIII–XVI).
При микроскопическом изучении в некоторых
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Рис. 4. Спайдерграммы и графики распределения REE в гранитоидах кодарского комплекса.
Нормировано: примитивная мантия по (Sun, McDonough, 1989), хондрит по (Taylor, McLennan, 1985). Породы: 1 –
крупнозернистые порфировидные биотитовые и биотит-амфиболовые гранитоиды, 2 – мелкозернистые порфиро-
видные биотитовые граниты, 3 – альбитовые и альбит-мусковитовые граниты, 4 – гранит-порфир дайковый.
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Рис. 5. Дискриминационная диаграмма [(K2O +
+ Na2O)/CaO]–(Zr + Nb + Ce + Y) для гранитоидов
(Whalen et al., 1987).
Условные обозначения см. рис. 3г.
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кристаллах обнаруживаются реликты унаследо-
ванных ядер.

U-Pb геохронологические исследования про-
ведены как для необработанных, но наиболее
идиоморфных и прозрачных кристаллов циркона
из размерных фракций 85–100 и 100–150 мкм
(№ 4, 5, табл. 2), так и для циркона из фракции
100–150 мкм, подвергнутого предварительной
кислотной обработке (Mattinson, 1994), (№ 6,
табл. 2). Циркон характеризуется незначительной
(3–4%) прямой возрастной дискордантностью,
однако при этом обладает близкими значениями
U/Pb отношения, вследствие чего величины воз-
растов, определяемых пересечением дискордии с
конкордией, рассчитываются с большими погреш-
ностями (1916 ± 150 и 1098 ± 1100 млн лет соответ-
ственно). Значение возраста, рассчитанное по изо-
топному соотношению 207Pb/206Pb, составляет 1859 ±
± 2 млн лет (СКВО = 2.6) (рис. 7б) и может быть
использовано в качестве оценки возраста кри-
сталлизации циркона из расплава.

В среднезернистых биотитовых гранитах са-
теллита Каларского массива (проба 15115) изучен
акцессорный циркон, который представлен иди-
оморфными и субидиоморфными длинноприз-
матическими и призматическими прозрачными
редко полупрозрачными кристаллами желтого и
коричневого цвета. Циркон огранен призмами
{100} и {110} и дипирамидой {101} (рис. 6, XVIII–
XX), а его размер изменяется от 80 до 300 мкм, коэф-
фициент удлинения – от 2.0 до 4.0. Для изученного
циркона характерно тонкозональное внутреннее
строение (рис. 6, XXI–XXIV), обилие минеральных,
расплавных и газово-жидких включений.

Для U-Pb изотопных геохронологических иссле-
дований нами были использованы три микронавес-
ки наиболее крупных идиоморфных прозрачных
необработанных кристаллов из размерной фракции
100–150 мкм. На диаграмме с конкордией (рис. 7в)
точки изотопного состава изученного циркона
(№ 7–9) образуют линию регрессии, верхнее пе-
ресечение которой с конкордией отвечает возрас-
ту 1864 ± 8 млн лет (нижнее пересечение – 527 ±
± 440 млн лет, СКВО = 0.18).

Совокупность морфологических особенно-
стей циркона из изученных гранитов кодарского
комплекса свидетельствует о его кристаллизации
из расплава и отсутствии более поздних суще-
ственных посткристаллизационных потерь ра-
диогенного свинца. Таким образом, полученные
для этих цирконов оценки возрастов 1867 ± 5,
1859 ± 2 и 1864 ± 8 млн лет отвечают возрасту кри-
сталлизации расплавов, родоначальных для этих
гранитов.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗОТОПНО-
ГЕОХИМИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

Sm-Nd изотопная систематика. Результаты Sm-
Nd изотопных исследований рассматриваемых
гранитоидов приведены в табл. 3 и на рис. 8. Зна-
чение 147Sm/144Nd отношения в них варьирует в
пределах 0.0853–0.1158, что в целом близко к
среднекоровому значению (0.11 ± 0.02 млн лет;
Millisenda et al., 1998). Гранитоиды имеют мало-
радиогенный изотопный состав Nd и характери-
зуются вариациями величин εNd(Т) от –11.5 до
‒6.1 и Nd-модельными возрастами TNd(DM) от
3.2 до 2.6 млрд лет. В то же время коровые Nd-мо-
дельные TNd(C) возрасты этих гранитоидов со-
ставляют 3.3–2.9 млрд лет. На диаграмме εNd(Т)–
Возраст (рис. 8) точки изотопных составов грани-
тоидов этого комплекса располагаются в верхней
части поля эволюции изотопного состава Nd по-
род архейского основания Чара-Олекминского
геоблока (Neymark et al., 1993; Сальникова и др.,
1996; Котов, 2003) и выше, между полями архей-
ского основания и вмещающих палеопротеро-
зойских метаосадочных пород Кодаро-Удокан-
ского прогиба (Подковыров и др., 2006; Ковач
и др., 2017). Еще выше располагаются точки изо-
топных составов когенетичных мафических по-
род Чинейского массива. Первичные значения
параметра εNd в этих породах варьируют от –5.2 до
–2.5 (Гонгальский и др., 2008, неопубликованные
данные А.Н. Тимашкова, ВСЕГЕИ).

Pb-Pb изотопная систематика. Исследовались
полевые шпаты, как минералы гранитоидов с
наиболее низким U/Pb соотношением и относи-
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Рис. 6. Микрофотографии кристаллов циркона из гранитов кодарского комплекса, выполненные на сканирующем
электронном микроскопе ABT-55.
Кодарский массив (проба 4184-1): I–IV – в режиме вторичных электронов, V–VIII – в режиме катодолюминесценции.
Каларский массив (проба А-1010): IX–XII – в режиме вторичных электронов, XIII–XVI – в режиме катодолюминес-
ценции. Cателлит Каларского массива (проба 15115): XVII–XX – в режиме вторичных электронов, XXI–XXIV – в ре-
жиме катодолюминесценции.
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Рис. 7. Диаграммы с конкордией для цирконов из гра-
нитоидов кодарского комплекса: (а) – Кодарский
массив, проба 4184-1; (б) – Каларский массив, проба
А-1010; (в) – сателлит Каларского массива, проба
15115.
Номера точек на диаграммах соответствуют порядко-
вым номерам в табл. 2.
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тельно высоким содержанием свинца, т.е. в
первую очередь калиевые полевые шпаты, а так-
же галениты из кварцевых прожилков в гранитах
Кодарского массива. Pb изотопные данные для
галенитов и остатков от кислотного выщелачива-
ния микроклинов и плагиоклазов представлены в
табл. 4 и на рис. 9. В координатах 207Pb/204Pb–
206Pb/204Pb фигуративные точки изотопных соста-
вов Pb остатков выщелачивания и выщелоков по-
левых шпатов и галенитов лежат вдоль линии,
угол наклона которой отвечает возрасту 1.9 млрд
лет, сходному с возрастом гранитов кодарского
комплекса. Такое соответствие указывает на то,
что Pb-Pb изотопная система в полевых шпатах из
гранитов различных массивов кодарского ком-
плекса оставалась закрытой с момента их кри-
сталлизации. Относительно небольшие вариации
изотопных отношений Pb как в полевых шпатах,
так и в галенитах, близость значений модельных
возрастов и возрастов кристаллизации гранитов
кодарского комплекса, а также близкие и относи-
тельно низкие значения параметра μ2 предпола-
гают несущественную добавку радиогенного Pb c
момента кристаллизации полевых шпатов и гале-

Рис. 8. Диаграмма εNd(T)–Возраст для гранитоидов
кодарского комплекса.
Условные обозначения см. рис. 3г, ромб – габброиды
Чинейского массива чинейского комплекса. 1, 2 –
поля эволюции изотопного состава Nd: 1 – метаоса-
дочных пород удоканской серии палеопротерозой-
ского Кодаро-Удоканского прогиба (Подковыров и
др., 2006; Ковач и др., 2017), 2 – архейской континен-
тальной коры Олекминской гранит-зеленокаменной
области (Чара-Олекминский геоблок) (Сальникова и
др., 1996; Котов, 2003; Neymark et al., 1993).
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Таблица 3. Sm-Nd изотопные данные для гранитоидов кодарского комплекса

Проба Возраст,
млн лет

Sm,
мкг/г

Nd,
мкг/г

147Sm/144Nd
143Nd/144Nd,

±2σизм.
εNd(Т) ТNd(DM),

млн лет
ТNd(С),
млн лет

Кеменский массив
U-75 1876 16.70 110.0 0.0915 0.511012 ± 8 –6.4 2655 2891
А-985 1876 12.73 85.9 0.0896 0.510977 ± 6 –6.6 2657 2909
А-986 1876 9.30 65.9 0.0853 0.510949 ± 2 –6.1 2601 2868
U-74 1876 11.87 73.5 0.0977 0.511073 ± 1 –6.7 2715 2914
А-1012 1876 10.46 67.1 0.0942 0.511034 ± 1 –6.7 2688 2910

Ханинский массив
Х-8 1873 10.56 60.5 0.1056 0.511128 ± 2 –7.6 2835 2983
Х-1-11А 1873 9.05 50.7 0.1079 0.511081 ± 1 –9.1 2965 3105
БН 1873 2.79 14.95 0.1130 0.511020 ± 3 –11.5 3204 3303

Каларский массив
85 1866 6.74 33.4 0.1220 0.511297 ± 7 –8.3 3062 3037
118 1866 5.65 38.7 0.0883 0.510803 ± 3 –9.9 2837 3165
А-1010 1866 4.32 28.4 0.0921 0.510989 ± 2 –7.2 2696 2943

Кодарский массив
51-1 1867 19.82 125.2 0.0957 0.511051 ± 1 –6.8 2699 2914
4184-1 1867 10.91 63.9 0.1032 0.511142 ± 2 –6.8 2758 2916
4198-2 1867 16.17 84.4 0.1158 0.511261 ± 4 –7.5 2924 2972
Ч-07 1867 17.21 108.3 0.0961 0.511052 ± 1 –6.8 2705 2919

Таблица 4. Pb-изотопные данные для полевых шпатов и галенитов гранитоидов кодарского комплекса

Примечание. Модельные параметры были вычислены по (Stacey, Kramers. 1975), μ2 = 238U/204Pb и κ2 = 232Th/238U в источни-
ке в настоящее время. gn – галенит, fsp – микроклин-пертит, rst – остаток после выщелачивания, leach – выщелок.

Проба Массив Минерал 206Pb/204Pb 207Pb/204Pb 208Pb/204Pb μ2 κ2

Модельный 
возраст,
млн лет

52-4a Кодарский gn 15.334 15.220 35.093 9.64 3.90 1893

52-4b Кодарский gn 15.341 15.228 35.117 9.69 3.92 1900

4-07 Кодарский fsp(rst) 15.497 15.234 35.224 9.49 3.86 1777

4-07 Кодарский fsp(leach) 16.136 15.323 35.919

4184-1 Кодарский fsp(rst) 15.257 15.206 35.004 9.67 3.89 1939

4184-1 Кодарский fsp(leach) 15.212 15.173 35.004 9.49 3.93 1923

U-74 Кеменский fsp(rst) 15.192 15.152 35.071 9.37 4.01 1906

А-1012 Кеменский fsp(rst) 15.106 15.158 34.979 9.57 4.02 1991

А-1012 Кеменский fsp(leach) 15.722 15.245 35.760

А-1010 Каларский fsp(rst) 15.153 15.170 35.153 9.57 4.16 1969

Х-1-11-А Ханинский fsp(rst) 14.929 15.140 35.192 9.79 4.48 2120

Х-1-11-А Ханинский fsp(leach) 15.829 15.250 35.795

БН Ханинский fsp(rst) 14.865 15.212 35.697 10.6 5.19 2287

БН Ханинский fsp(leach) 15.670 15.295 36.362
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Рис. 9. Диаграмма 207Pb/204Pb–206Pb/204Pb (а) и 208Pb/204Pb–206Pb/204Pb (б) для полевых шпатов и галенитов из гра-
нитоидов кодарского комплекса.
1–4 – массивы гранитоидов кодарского комплекса: 1 – Каларский, 2 – Кеменский, 3 – Кодарский, 4 – Ханинский
(крупные знаки – калиевый полевой шпат, остатки после выщелачивания; мелкие знаки – калиевый полевой шпат,
выщелоки); 5 – галенит из кварцевых жил Кодарского массива; 6, 7 – Олекминская гранит-зеленокаменная область
(Neymark et al., 1993): 6 – порода в целом, 7 – плагиоклаз, остаток после выщелачивания. Модельные тренды эволю-
ции изотопного состава Pb (цифры против узлов отвечают возрасту в млрд лет.): КК – в источнике гранитов кодарско-
го комплекса; КТ – в верхней мантии, согласно модели (Kramers, Tolstikhin, 1997); ВК – в верхнекоровом источнике;
ВКМ – в верхнекоровом источнике, претерпевшем этап метаморфического преобразования во время М. Линия
3.0 млрд лет – регрессия, аппроксимирующая данные для пород Олекминской гранит-зеленокаменной области.
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нита. Таким образом, приведенные изотопные
составы свинца в этих минералах с большой до-
лей уверенности можно рассматривать как отве-
чающие составу обыкновенного Pb в источнике
этих гранитов.

Из рис. 9 видно, что первичные изотопные от-
ношения в различных массивах комплекса доста-
точно близки и исключение составляют граниты
Ханинского массива. Первичные изотопные от-
ношения Pb в полевых шпатах гранитов этого
массива на диаграммах 207Pb/204Pb–206Pb/204Pb и
208Pb/204Pb–206Pb/204Pb смещены в область более вы-
соких значений отношений U/Pb и Th/U. Модель-
ные параметры μ2 = (238U/204Pb) и κ2 = (232Th/238U),
вычисленные по модели Стейси–Крамерса (Sta-
cey, Kramers, 1975), для всех массивов кроме Ха-
нинского характеризуются величинами 9.37–9.69
и 3.86–4.16 соответственно (табл. 4), что в целом
близко к средним значениям этих параметров для
континентальной коры (9.73 и 3.78). Гранитоиды
Ханинского массива отличаются несколько более
высокими значениями этих параметров – 9.79–
10.60 и 4.48–5.19. Для них характерны также и бо-
лее древние значения модельного возраста –
2.12–2.29 млрд лет (табл. 4).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Представленные в статье новые геохронологи-

ческие данные свидетельствуют о том, что все
гранитоиды кодарского комплекса имеют доста-
точно близкие значения возраста и были сформи-
рованы в пределах сравнительно узкого проме-
жутка времени от 1859 ± 2 до 1876 ± 4 млн лет.
Возраст гранитов кодарского комплекса полно-
стью соответствует второму по величине пику U-
Pb возраста цирконов в гранитоидах и детритовых
цирконов в разновозрастных песчаниках (Condie,
Aster, 2010), что указывает на его формирование в
одно из главнейших орогенических событий пла-
неты. В Сибирском кратоне становление гранитои-
дов кодарского комплекса полностью укладывается
в возрастной интервал формирования Южно-Си-
бирского постколлизионного магматического поя-
са (1.84–1.88 млрд лет) (Ларин и др., 2003). Как уже
было сказано выше, возраст гранитоидов кодар-
ского комплекса полностью соответствует воз-
расту расслоенных плутонов чинейского ком-
плекса, что позволяет рассматривать их как еди-
ную когенетичную магматическую ассоциацию.
Геохимические особенности рассматриваемых
гранитоидов свидетельствуют об их принадлеж-
ности к гранитам А-типа.

Источники вещества
Одной из важнейших задач, встающих перед

исследователями магматических пород, является
проблема источников вещества. Рассматриваемая

магматическая ассоциация имеет явно выражен-
ный бимодальный характер. При этом большин-
ство исследователей рассматривает генезис грани-
тов А-типа исключительно в связи с базитовым
магматизмом. В этом случае связи кислых и бази-
товых магм ограничиваются тремя вариантами: (1)
базитовые магмы – источник тепла для плавле-
ния коровых пород (Collins et al., 1982; Skjerlie,
Johnston, 1992; Rämö, Haapala, 1996); (2) кислые
магмы нормального и умеренно-щелочного типа
образуются в ходе фракционирования толеито-
вых магм (Великославинский и др., 1978; Weaver
et al., 1992; Kleeman, Twist, 1989); (3) комбиниро-
ванные модели, когда привлекаются мантийный
и коровый источники (Barker al., 1975; DePaolo,
1981; Poitrasson et al., 1995; Bonin, 2004, 2007). Рас-
смотрим возможные изотопные и геохимические
ограничения для формирования исходных магм
гранитоидов кодарского комплекса.

Родоначальные магмы как умеренно-щелоч-
ных, так и щелочных гранитоидов А-типа отлича-
ются высокими температурами и “сухостью” (An-
derson, 1983; Frost, Frost, 1997; Litvinovsky et al.,
2002 и др.), что накладывает ограничения на вы-
бор петрогенетических моделей. При высоких
температурах (>900°С) и средних или низких дав-
лениях (<5 кбар) любой потенциальный магмо-
образующий субстрат, содержащий водосодержа-
щую фазу (слюды, амфиболы), будет полностью
плавиться (Clemens, Vielzeuf, 1987). Таким обра-
зом, породы верхней континентальной коры как
возможный магмообразующий субстрат для гра-
нитоидов А-типа исключаются. Это соответству-
ет представлениям большинства исследователей
о том, что в качестве возможного корового источ-
ника для гранитоидов А-типа могут быть только
породы нижней континентальной коры (Ander-
son, 1983; Collins et al., 1982; Creaser et al., 1991;
Skjerlie, Johnston, 1992; Haapala, Rämö, 1992).

При использовании Sm-Nd изотопных данных
с целью идентификации источников и изучения
процессов мантийно-корового взаимодействия
при формировании исходных магм гранитоидов
крайне важно обращать внимание на интервал
времени между формированием континенталь-
ной коры данного региона и их внедрением. В
рамках Sm-Nd изотопной систематики ювениль-
ная новообразованная кора (особенно нижние ее
части) по своим изотопным характеристикам ма-
ло отличается от мантии (Li�geois et al., 1998), что
в первую очередь обусловлено очень большим пе-
риодом полураспада 147Sm. В связи с этим для изу-
чения процессов мантийно-корового взаимодей-
ствия при формировании исходных магм грани-
тоидов наибольший интерес представляют те из
них, которые приурочены к областям развития
древней континентальной коры, где возраст ста-
новления магматических комплексов и возраст
проявления корообразующих процессов часто су-
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щественно отличаются. Гранитоиды кодарского
комплекса полностью соответствуют данному
ограничению. Они расположены в пределах Ча-
ра-Олекминского геоблока Алданского щита, об-
разование континентальной коры которого за-
вершилось к 3.0 млрд лет (Сальникова и др., 1996;
Котов, 2003; Котов и др., 2006).

Изотопные характеристики Nd рассматривае-
мых гранитоидов (рис. 8, табл. 3) указывают на обра-
зование исходных магм в результате смешения ве-
щества по крайней мере из двух источников. Один
компонент – это, безусловно, породы архейской
континентальной коры, образующей фундамент
Чара-Олекминского геоблока. Второй компонент
может быть представлен как веществом некоего
ювенильного источника, так и метаосадочными по-
родами палеопротерозойского Кодаро-Удоканско-
го прогиба. Источниками последних послужили
породы архейской континентальной и ювениль-
ной палеопротерозойской коры (Подковыров и др.,
2006; Ковач и др., 2017). Однако нижняя граница
распространения отложений Кодаро-Удоканско-
го прогиба не опускается ниже 11 км (Федоров-
ский, 1985), что исключает возможность привле-
чения этих пород в качестве потенциального ис-
точника гранитоидов кодарского комплекса, так
как, согласно расчетным данным, для гранитов
А-типа глубина зарождения магматического очага
оценивается как минимум в 20 км (Bonin, 2007).
Как нам представляется, наиболее вероятным
претендентом на роль второго компонента сме-
шения является вещество мантийного происхож-
дения (Ларин и др., 1999, 2012). В пользу этого
предположения свидетельствует и ассоциация гра-
нитоидов кодарского комплекса с идентичными по
возрасту расслоенными мафитовыми интрузиями
чинейского комплекса, а также достаточно широко
развитые явления гибридизма кислой и базитовой
магм. Значения εNd(Т) в основных породах Чи-
нейского массива варьируют в пределах от –5.2 до
–2.5 (Гонгальский и др., 2008; неопубликованные
данные А.Н. Тимашкова, ВСЕГЕИ). На возмож-
ную примесь мантийного компонента типа OIB в
источнике гранитоидов кодарского комплекса
указывают также и геохимические данные. Кано-
нические соотношения несовместимых элемен-
тов свидетельствуют в пользу мантийно-корового
взаимодействия при формировании исходных
магм этих гранитоидов. Например, на диаграм-
мах Ce/Pb–Zr/Nb и Nb/U–Zr/Nb точки их соста-
вов лежат вблизи области средних составов кон-
тинентальной коры (Taylor, McLennan, 1985; Rud-
nic, Gao, 2004), в то время как пониженные
значения Yb/Ta и Y/Nb отношений (0.8–3.2 и
0.8–2.8) указывают на примесь компонента типа
OIB, а низкие величины Zr/Nb (3.5–19.3) практи-
чески исключают участие источника типа IAB.
На диаграмме Y–Nb–Zr/4 (рис. 10а) точки соста-
вов рассматриваемых гранитов распределены

между полями гранитов А1 и А2, которые пред-
ставляют собой соответственно дифференциаты
магм, отделенных от источников типа OIB и от
континентальной или андерплейтовой коры (Eby,
1992). В координатах Y/Nb–Yb/Ta (рис. 10б) они
образуют тренд от поля OIB в сторону к полю IAB,
интерпретируемый как тренд смешения мантий-
ного источника типа OIB и континентальной ко-
ры (Eby, 1992).

Для оценки роли и типа возможных коровых
источников, определявших изотопные характе-
ристики Pb в гранитах кодарского комплекса, на
диаграммы в координатах 206Pb/204Pb–207Pb/204Pb
и 206Pb/204Pb–208Pb/204Pb (рис. 9) вынесены изо-
топные характеристики как исследуемых грани-
тоидов, так и пространственно ассоциирующих с
ними архейских пород Чара-Олекминского геоб-
лока (Олекминской гранит-зеленокаменной об-
ласти) (Neymark et al., 1993). Изотопные характе-
ристики Pb архейских пород в координатах
206Pb/204Pb–207Pb/204Pb образуют линейную регрес-
сию, угол наклона которой отвечает возрасту этих
пород 3.0 млрд лет (Neymark et al., 1993). Эта регрес-
сия хорошо аппроксимируется кривой эволюции
изотопного состава Pb, отвечающей значению μ =
= 9.5 и времени отделения от деплетированной
мантии – не моложе 3.6 млрд лет по модели Кра-
мерса–Толстихина (Kramers, Tolstikhin, 1997).

Этой же кривой эволюции Pb отвечает поло-
жение фигуративных точек изотопного состава
Pb в полевых шпатах из гранитов кодарского ком-
плекса. При этом положение фигуративных точек
этих гранитов находится вблизи точки, соответ-
ствующей возрасту 1.9 млрд лет, который совпа-
дает с возрастом этих гранитов. Для полученного
значения μ = 9.5 и возраста отделения от мантии
(≥3.6 млрд лет) линия эволюции изотопного со-
става Pb на диаграмме в координатах 206Pb/204Pb–
208Pb/204Pb (рис. 9б) должна отвечать параметру
κ = 4.0 и проходить выше модельной линии эво-
люции изотопного состава Pb в деплетированной
мантии, согласно модели Крамерса–Толстихина
(Kramers, Tolstikhin, 1997).

Таким образом, изотопные характеристики Pb
в гранитных массивах кодарского комплекса указы-
вают на то, что эти граниты образовались, главным
образом, за счет плавления вещества архейской ко-
ры, по своим изотопным параметрам близкой к
коре Олекминской гранит-зеленокаменной об-
ласти. Этому не противоречат и Nd изотопные
данные, указывающие на древний коровый ис-
точник как доминирующий для рассматривае-
мых гранитов. При этом мантийный источник
раннеархейской коры, представленной порода-
ми Олекминской гранит-зеленокаменной обла-
сти, принимавшей участие в формировании гра-
нитов кодарского комплекса, характеризовался
U/Pb и Th/U соотношениями, отличными от та-
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ковых в деплетированной мантии, отвечающей
общепринятой модели Крамерса–Толстихина
(Kramers, Tolstikhin, 1997), и имел допалеоархей-
скую историю (≥3.6 млрд лет). Таким источником,
согласно имеющейся точке зрения (Shirey et al.,
2008; O’Neil, Carlson, 2017), могла быть перерабо-
танная гадейская мафическая кора c близким к
мантийному соотношением Sm/Nd.

Некоторое исключение в рассматриваемой со-
вокупности составляют граниты Ханинского
массива. Изотопные характеристики Nd в этих
гранитах указывают на участие в их формировании
несколько более древнего источника (TNd(С) =
= 3.0–3.3 млрд лет) относительно остальных мас-
сивов комплекса (TNd(С) = 2.9–3.1 млрд лет). Либо
этот источник имел более низкое значение отноше-
ния Sm/Nd на момент формирования 2.9–3.1 млрд
лет. В целом же для гранитов комплекса фиксирует-
ся некоторая изотопная зональность в направлении
с запада на восток. Она выражается в последова-
тельном снижении 206Pb/204Pb и 208Pb/204Pb отно-
шений и уменьшении значений параметра εNd(T)
от –6.3…–7.5 до –7.5…–11.5 от Кодарского масси-
ва к Ханинскому (рис. 11). При этом в Ханинском
массиве эти изменения выражены наиболее кон-
трастно. Изотопные характеристики Pb в грани-
тах Ханинского массива указывают на то, что в
формировании этих гранитов принимал участие
источник с более высокими значениями отноше-
ний U/Pb и Th/U. Таким параметрам могла отве-

чать древняя, раннеархейская кора, в результате
дифференциации которой на раннем этапе ее суще-
ствования сформировался коровый компонент с
повышенным U/Pb соотношением. Повышенное
значение отношения Th/U в этом компоненте мо-
жет быть результатом последующего метаморфи-

Рис. 10. Дискриминационные диаграммы Y–Nb–Zr/4 (а) и Y/Nb–Yb/Ta (б) и для гранитов A-типа, по (Eby, 1992).
Условные обозначения см. рис. 3г. A1 – A-граниты, представляющие собой дифференциаты магм, отделенных от ис-
точников, близких к таковым для OIB; A2 – A-граниты, представляющие собой магмы, отделенные от континенталь-
ной коры, или андерплейтовой коры, которая прошла через цикл континентальной коллизии или островодужного
магматизма; СС – континентальная кора (среднее значение).
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Рис. 11. Диаграмма εNd(T)–206Pb/204Pb для различ-
ных массивов гранитоидов кодарского комплекса.
1 – εNd(T), 2 – 206Pb/204Pb. Массивы: Кд – Кодарский,
Км – Кеменский, Кл – Каларский, Хн – Ханинский.

Кд Км Кл Хн

–12 14.8

–11 14.9

–10 15.0

–9 15.1

–8 15.2

–7 15.3

–6 15.4

–5 15.5

206Pb/204PbεNd

З

1 2

В



358

ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 4  2021

ЛАРИН и др.

ческого преобразования, приведшего к частич-
ной потере U (рис. 9а, 9б).

Таким образом, на основании анализа приве-
денных геохимических и изотопных (Nd и Pb)
данных, можно полагать, что формирование ис-
ходных магм гранитоидов кодарского комплекса
происходило в результате мантийно-корового
взаимодействия, при смешении первичных бази-
товых мантийных магм или их производных и
вторичных анатектических расплавов, возник-
ших в результате парциального плавления веще-
ства архейской нижней континентальной коры
региона при термальном воздействии базитовых
магм. Коровый компонент в составе источника
явно преобладает и имеет гетерогенную природу,
которая отражается в изотопной зональности в
породах различных массивов кодарского ком-
плекса. Мантийное вещество представлено обо-
гащенной мантией с пониженным, относительно
деплетированной мантии, соотношением Sm/Nd
и повышенным U/Pb. При этом это должен быть
долгоживущий мантийный источник с раннеар-
хейским возрастом. Возможность участия ман-
тийного компонента типа OIB определяется ис-
ключительно геохимическими данными.

Геодинамическая обстановка формирования 
гранитоидов кодарского комплекса

Тектоническое положение гранитоидов ко-
дарского комплекса контролируется Становым

структурным швом. Массивы этих гранитов тяго-
теют к южной краевой части Чара-Олекминского
террейна и располагаются почти исключительно
в пределах Кодаро-Удоканского прогиба. Как
зеркальное их отражение с противоположной
стороны Станового структурного шва, в Иликан-
ском блоке Джугджуро-Станового супертеррейна
локализованы гранитоиды А-типа балыктахского
комплекса. Они имеют такой же возраст (1866 ±
± 3 млн лет), как и кодарские граниты, и геохи-
мически также очень близки к ним (Ларин и др.,
2012). Становление массивов гранитоидов кодар-
ского и балыктахского комплексов, скорее всего,
отвечает заключительным этапам проявления
коллизионных процессов, обусловленных столк-
новением Алданской и Джугджуро-Становой кон-
тинентальных плит с раннедокембрийскими кон-
тинентальными блоками Байкальской складчатой
области. Массивы этих гранитоидов относятся к
восточному окончанию Южно-Сибирского пост-
коллизионного магматического пояса, протягива-
ющегося по юго-западному обрамлению Сибир-
ской платформы от Алданского щита до Ангаро-
Канского блока Енисейского кряжа более чем на
2500 км. Формирование этого пояса происходило
в течение короткого возрастного интервала
(1.88–1.84 млрд лет) на завершающей стадии эво-
люции палеопротерозойского орогена, в процес-
се коллапса сформированных орогенических со-
оружений. Необходимо отметить, что магматизм
этого этапа и этого пояса был для раннего проте-
розоя Сибирского кратона наиболее масштаб-
ным (Донская, 2019). При этом проявления ини-
циального субдукционного магматизма имели
место в интервале 2.06–2.02 млрд лет (Неймарк
и др., 1998; Котов, 2003; Великославинский и др.,
2006; Донская и др., 2013), а завершение коллизи-
онных процессов происходило в южной части
кратона в интервале 1.95–1.90 млрд лет (Котов
и др., 1999; Котов, 2003; Ларин и др., 2006; Глебо-
вицкий и др., 2008).

Геохимические характеристики гранитоидов
кодарского комплекса наиболее близки к грани-
там посколлизионного типа. На тектономагмати-
ческой диаграмме Rb–(Y + Nb) Дж. Пирса (Pearce
et al., 1984) они тяготеют к полю постколлизион-
ных гранитов (рис. 12). На дискриминационной
диаграмме для гранитоидов А-типа (рис. 13) они
отвечают постколлизионным гранитам и отлича-
ются от внутриплитных гранитов. Кристаллиза-
ция магмы для этих гранитов происходила в усло-
виях несколько более высокой степени ее окис-
ленности (рис. 3г) по сравнению с типичными
внутриплитными “восстановленными” гранита-
ми ильменитовой серии, такими, например, как
граниты анортозит-рапакивигранитных ассоциа-
ций (Frost, Frost, 1997). Окислительные условия
кристаллизации выше FMQ буфера более харак-

Рис. 12. Дискриминационная диаграмма Rb–(Y +
+ Nb) для гранитоидов кодарского комплекса, по
(Pearce et al., 1984).
Условные обозначения см. рис. 3г, ромб – сателлит
Каларского массива.
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терны именно для постколлизионных гранитов
А-типа (Ларин, 2011; Dall’Agnol, Oliveira, 2007).

Постколлизионный магматизм Кодаро-Удо-
канского района происходил в дискретном режи-
ме. В частности, здесь в краевой части Чара-
Олекминского блока Алданского щита в зоне со-
членения с Нечерским поднятием Байкальской
складчатой области развиты граниты березовско-
го комплекса (1894 ± 4 млн лет; неопубликован-
ные данные авторов), фиксирующие магматиче-
ский импульс, предшествующий гранитам кодар-
ского комплекса всего на 20–30 млн лет. Эти
граниты по своим текстурно-структурным, пет-
рографическим и геохимическим характеристи-
кам близки гранитам кодарского комплекса, от-
личаясь лишь несколько более низкими содержа-
ниями большинства некогерентных элементов.
Кроме того, следует отметить, что и в кодарском
комплексе намечается слабовыраженная диа-
хронность: Кеменский и Ханинский массивы
формировались в интервале 1873–1876 млн лет, а
Кодарский и Каларский (и его сателлит) массивы –
1859–1867 млн лет.

Многочисленные геохронологические данные
(Донская и др., 2003, 2005, 2008, 2019; Ларин и др.,

2000, 2003, 2006; Левицкий и др., 2002; Ножкин
и др., 2003; Неймарк и др., 1991; Туркина и др.,
2006; Poller et al., 2005 и др.), полученные для маг-
матических комплексов Южно-Сибирского поя-
са, свидетельствуют о том, что причленение кон-
тинентальных блоков и террейнов к Сибирскому
кратону осуществлялось последовательно – с во-
стока (1.88–1.87 млрд лет) на запад (1.84 млрд лет),
что дает возможность в первом приближении оце-
нить продолжительность закрытия палеопротеро-
зойского океана и вхождения Сибирского кратона
в суперконтинент Нуна. При этом следует отме-
тить, что такая тенденция однонаправленного из-
менения возраста постколлизионных магматиче-
ских и метаморфических образований типична
для транспрессионных орогенов. Палеомагнит-
ные данные также подтверждают представления о
формировании гранитов кодарского комплекса в
постколлизионную (посторогенною) стадию тек-
тонического развития региона в условиях лито-
сферного растяжения. Они говорят о становле-
нии жесткой структуры этой части кратона по
крайней мере с 1.87 млрд лет (Водовозов, Зверев,
2015).

Южно-Сибирский постколлизионный магма-
тический пояс в глобальном плане представляет

Рис. 13. Дискриминантная диаграмма SiO2–F (а) и распределение значений F для гранитоидов кодарского комплекса (б). 
1, 2 – гранитоиды A-типа: 1 – внутриплитные, 2 – постколлизионные; 3 – гранитоиды кодарского комплекса. WP –
внутриплитные гранитоиды, PColl – постколлизионные гранитоиды.
F = 0.0055Y + 0.52FeO* + 0.009Nb + 0.019Na2O + 0.31SiO2 + 1.3TiO2 + 0.36K2O + 0.28Al2O3 + 0.29CaO – 0.0014Rb +
+ 0.046Yb – 0.24MgO – 0.0013Ce + 0.095Eu – 0.0002Zr + 0.029Sm – 0.0084Nd + 0.0033La – 30.9, FeO* = 0.9Fe2O3 + FeO,
петрогенные элементы в мас. %, редкие элементы – мкг/г. Заштрихованная область неопределенности ограничена 95%
распределения фигуративных точек внутриплитных и постколлизионных гранитоидов. Источники данных – много-
численные публикации, в меньшей степени база данных GEOROC.
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собой крупнейшую сшивающую тектоническую
структуру, фиксирующую становление единого
Сибирского кратона (Ларин и др., 2003; Ларин,
2011; Gladkochub et al., 2006), а также вхождения
его в палеопротерозойский суперконтинент Нуна
(Колумбия) (Ларин, 2011; Донская, 2019).

Присутствие мантийного компонента типа
OIB в источниках гранитоидов кодарского ком-
плекса, в целом не типичного для постколлизи-
онного магматизма, по-видимому, можно объяс-
нить их положением в пределах Кодаро-Удокан-
ского эпикратонного прогиба, представляющего
собой южное окончание палеопротерозойского
авлакогена, который протягивается в субмериди-
ональном направлении от Станового структурно-
го шва, палеопротерозойской сутурной зоны (Гу-
сев, Хаин, 1995), вглубь Сибирского кратона. По
сути дела, этот прогиб отвечает точке тройного
сочленения авлакогена и двух лучей закрывшего-
ся к 1.9 млрд лет океанического бассейна. Эта
точка контролирует проявление весьма специфи-
ческого палеопротерозойского внутриплитного
магматизма: пикритов, резко обогащенных HFS-
элементами (~2.2 млрд лет; Пухтель, Журавлев,
1992), щелочных гранитов катугинского ком-
плекса (2.07 млрд лет), расслоенных интрузий чи-
нейского комплекса (1.87 млрд лет; Попов и др.,
2009), гранитоидов кодарского комплекса (1.88–
1.86 млрд лет) и даек лампроитов (~1.87 млрд лет;
Богатиков и др., 1991). Специфика этой зоны трой-
ного сочленения подчеркивается формированием в
том же возрастном интервале (2.2–1.9 млрд лет) ши-
рокого круга рудных месторождений (Cu, Fe, Ti,
V, PGE, Ta, Nb, Sn-W, REE, Au, U), среди которых
известны такие гиганты, как платиноносные Fe-
Ti-V месторождения Этырко и Магнитное и суль-
фидное Сu-Ni-Pd Чинейское месторождение в
основных породах чинейского комплекса, редко-
метальное месторождение Катугин в щелочных
гранитах, месторождения медистых песчаников
Удоканского рудного района Кодаро-Удоканского
прогиба. Скорее всего, это связано с активностью
мантийного суперплюма в интервале 2.2–2.1 млрд
лет, которая привела к внутриконтинентальному
рифтингу и открытию океанского бассейна. Поэто-
му можно предполагать, что геохимические “сле-
ды” источника OIB-типа в гранитоидах кодарского
комплекса являются унаследованными от деятель-
ности предшествующего мантийного суперплюма.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
1. Граниты кодарского комплекса имеют ми-

нералого-петрографические и геохимические ха-
рактеристики существенно калиевых постколли-
зионных гранитов A-типа и могут быть классифи-
цированы как граниты рапакиви. Они образуют с
мафит-ультрамафитовыми породами чинейского
комплекса единую чиней-кодарскую магматиче-

скую ассоциацию, сформированную в возраст-
ном интервале 1876 ± 4–1859 ± 2 млн лет.

2. Массивы гранитов кодарского комплекса
входят в состав гигантского Южно-Сибирского
магматического пояса протяженностью более
2500 км, формирование которого происходило на
завершающей стадии эволюции палеопротерозой-
ского орогена (1.88–1.84 млрд лет) в процессе кол-
лапса сформированных орогенических сооружений.
В глобальном плане этот пояс представляет собой
крупнейшую сшивающую тектоническую структу-
ру, фиксирующую становление Сибирского крато-
на и вхождение его в палеопротерозойский су-
перконтинент Нуна.

3. Формирование исходных магм гранитоидов
кодарского комплекса происходило в результате
мантийно-корового взаимодействия при смеше-
нии первичных базитовых мантийных магм или их
производных и вторичных анатектических распла-
вов, возникших в результате парциального плавле-
ния вещества архейской нижней континентальной
коры региона при термальном воздействии базито-
вых магм. Коровый компонент в составе источ-
ника явно преобладает и имеет гетерогенную при-
роду. В составе мантийного компонента смешения
доминирует вещество древней обогащенной ман-
тии, не исключается также присутствие вещества
типа OIB.
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Rapakivi Granites of the Kodar complex (Aldan shield):
Age, Sources and Tectonic Setting

A. M. Larin1, A. B. Kotov1, V. P. Kovach1, E. B. Sal’nikova1, D. P. Gladkochub2, V. M. Savatenkov1,
S. D. Velikoslavinskii1, T. M. Skovitina2, N. G. Rizvanova1, N. A. Sergeeva1, and V. Yu. Vodovozov3, 4

1Institute of Precambrian Geology and Geochronology, Russian Academy of Science, Saint-Petersburg, Russia
2Institute of Earth Crust, Siberian Branch of the Russian Academy of Science, Irkutsk, Russia

3Lomonosov Moscow State University, Moscow, Russia
4Geological Institute, Russian Academy of Science, Moscow, Russia

Geochemical, geochronological (U-Pb on zircon ID-TIMS) and isotope-geochemical (Nd, Pb) studies of
granitoids of the Kodar complex developed in the western part of the Aldan shield have been carried out. It
has been established that they can be classified as postcollisional rapakivi A-type granites, forming a single
magmatic association with mafic-ultramafic rocks of the Chinea complex, formed in the age interval 1876 ±
± 4–1859 ± 2 Ma. The massifs of this association are part of the giant South Siberian magmatic belt over 2500 km
in length, which was formed at the final stage (1.88–1.84 Ga) of the evolution of the Paleoproterozoic orogen.
Globally, this belt is the largest stitch tectonic unit that marks the formation of the Siberian craton and its en-
try into the Paleoproterozoic supercontinent Nuna. The formation of the initial magmas of the granitoids of
the Kodar complex occurred because of mantle-crustal interaction, during the mixing of primary basic man-
tle magmas or their derivatives and secondary anatectic melts that formed as a result of partial melting of the
Archean lower continental crust of the region under the thermal influence of basic magma. The crustal com-
ponent in the composition of the source clearly predominates and has a heterogeneous nature. The material
of the ancient enriched mantle dominates the composition of the mantle component; the presence of the
OIB-type material is also possible.

Keywords: granitoids, rapakivi, source, continental crust, mantle, postcollisional geodynamic setting, geo-
chronology, isotopic geochemistry, petrogenesis, Aldan shield, Siberian craton
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В работе суммированы данные по содержанию главных и редких элементов и Sm-Nd изотопному
составу метабазитов Урикского зеленокаменного пояса (Шарыжалгайский выступ, ЮЗ Сибирского
кратона). Архейские метабазиты (амфиболиты и гранатовые амфиболиты) стратифицированного
комплекса и субпластовых тел включают четыре типа. К первому типу относятся низкотитанистые
амфиболиты участка Урик, их характерные черты – отчетливое обеднением легкими РЗЭ ((La/Sm)n =
= 0.8–1.1), отсутствие Nb-минимума и положительные значения εNd(Т) (до +4.1). Второй тип – уме-
ренно-титанистые амфиболиты участка Урик. Они отличаются от пород первого типа повышенны-
ми (La/Sm)n (1.0–1.5), Th, Zr, Nb, Y и пониженными εNd(Т) (+0.4…–1.6), но подобно низкотитани-
стым амфиболитам не обнаруживают обеднения Nb. К третьему типу относятся амфиболиты участ-
ка Тагна, которые характеризуются непрерывным ростом концентраций TiO2, легких РЗЭ, Th, Zr,
Nb с уменьшением Mg# и имеют εNd(Т) от +1.3 до –0.5. Они отличаются повышенными (La/Sm)n (1.1–
2.3), Zr, Nb и наличием отчетливого Nb-минимума. Четвертый тип включает все высокотитанистые
амфиболиты субпластовых тел, которые обогащены легкими РЗЭ ((La/Sm)n = 1.9–3.4), Th, Zr, Nb,
имеют повышенные (Gd/Yb)n (1.4–2.0), резкий Nb-минимум и отрицательные εNd(T). Результаты
расчетного моделирования, характерные черты редкоэлементного и изотопного состава свидетель-
ствуют о формировании низко- и умеренно-титанистых метабазальтов участка Урик из слабо де-
плетированного и близкого к примитивному мантийных источников соответственно. Их базальто-
вые протолиты отвечают породам океанической коры. Метабазальты участка Тагна образовались из
слабо деплетированного и гидратированного мантийного источника, контаминированного коровым
материалом. Обогащение источника некогерентными элементами могло быть связано с субдукцией
осадков и непосредственно предшествовало формированию вулканитов. Метабазиты субпластовых
тел произошли из обогащенного источника с длительной предысторией, подобного субконтинен-
тальной литосфере. Вероятными современными аналогами этих пород являются внутриплитные
континентальные базальты. Ни один из трех доминирующих типов метабазитов Урикского ЗКП не
обнаруживает признаков источников с резко деплетированными или обогащенными геохимиче-
скими характеристиками, что свидетельствует о слабой дифференциации мантии к рубежу мезо- и
неоархея (~2.8 млрд лет). С рубежа ~2.8 млрд лет фиксируется формирование литосферной мантии
с надсубдукционными характеристиками (гидратированная мантия). Резкие различия в веществен-
ных и изотопных характеристиках метабазальтов Урикского ЗКП служат обоснованием модели
формирования Булунского блока в результате аккреционных процессов, которые привели к текто-
ническому совмещению в его структуре фрагментов океанической коры, океанической островной
дуги и более древней континентальной коры, представленной ТТГ-комплексом на рубеже ∼1.86–
1.82 млрд лет.

Ключевые слова: архей, метабазальты, мантийные источники
DOI: 10.31857/S0869590321040075

ВВЕДЕНИЕ
Архейские гранит-зеленокаменные провинции

образованы двумя главными породными ком-
плексами: тоналит-трондьемит-гранодиорито-
выми (ТТГ) плагиогнейсами и плагиогранитои-

дами и осадочно-вулканогенными ассоциациями
зеленокаменных поясов (ЗКП) (Condie, 1981).
Среди вулканитов большинства ЗКП доминиру-
ющими являются базальты. Интерпретация про-
исхождения вулканитов ЗКП в значительной сте-

УДК 552.4
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пени базируется на геохимических и изотопных
данных. Детальные исследования вещественных
характеристик основных вулканитов ЗКП выяви-
ли широкое разнообразие их состава, по которо-
му они сопоставляются с современными базаль-
тами океанических плато, субдукционных обста-
новок и континентальных рифтов (De Wit et al.,
2011; Furnes et al., 2015; Condie, 1994; Polat et al.,
1999; Green et al., 2000; Black et al., 2004; Komiya et al.,
2004; Щипанский, 2008; Jenner et al., 2009; Thur-
ston, 2015; Sappin et al., 2018; Turkina et al., 2020).
Возможность использования геохимической ин-
формации для анализа геодинамических условий
генерации архейских базальтов, так же как и их
сопоставление по геохимическим параметрам с
современными вулканитами различных геодина-
мических обстановок, остаются остро дискуссион-
ными. Архейские базальтовые ассоциации ЗКП об-
наруживают как сходство, так и отличие от более
молодых основных вулканитов, которые обусловле-
ны как иным температурным режимом архейской
мантии, так и особенностями состава мантийных
источников. Например, Н. Арндтом было показа-
но, что архейские толеитовые базальты отлича-
ются от современных базальтов океанических
хребтов, океанических островов и островных дуг
повышенными содержаниями SiO2 и FeO (Arndt
et al., 1997). По данным (Condie, 2018), раннеархей-
ские базальты не обнаруживают резко выраженных
геохимических характеристик, обусловленных ге-
нерацией из обогащенных или деплетированных
мантийных резервуаров. Геохимические сигнату-
ры, присущие обогащенным, деплетированным и
гидратированным (преобразованным под действи-
ем флюида) мантийным источникам, становятся
более отчетливыми у базальтов, формировавшихся
в течение переходного периода геологической ис-
тории от 3 до 2 млрд лет. В целом геохимические
и изотопные характеристики базальтов ЗКП слу-
жат главным источником информации о составе
архейской мантии, ее гетерогенности и эволюции
во времени.

На юго-западе Сибирского кратона (Шары-
жалгайский выступ) исследованы метабазальто-
вые ассоциации в Урикском и Онотском зелено-
каменных поясах (Ножкин и др., 2001; Туркина,
Ножкин, 2008; Turkina et al., 2020). Урикский зе-
ленокаменный пояс Булунского блока на северо-
западе Шарыжалгайского выступа имеет протя-
женность около 170 км и сложен преимущественно
амфиболитами и гранатовыми амфиболитами,
протолиты которых по составу отвечают базальтам.
На основании характера породных ассоциаций и их
вещественных характеристик для метабазальтов
южной части Урикского ЗКП предполагалось сход-
ство с базальтами океанического дна (Туркина,
Ножкин, 2008). В настоящей работе представлены
геохимические и изотопные (Sm-Nd) данные по
метабазальтам центральной части ЗКП (р. Тагна) и

дополнительная информация по редкоэлемент-
ному и изотопному составу пород его южной части
(р. Урик). Полученные результаты использованы
чтобы: 1) охарактеризовать основные метабазито-
вые ассоциации Урикского ЗКП, 2) определить ха-
рактер их мантийных источников, 3) оценить веро-
ятные современные аналоги метабазальтов.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
УРИКСКОГО ЗЕЛЕНОКАМЕННОГО ПОЯСА

Шарыжалгайский выступ является южным об-
наженным окончанием Тунгусской провинции
фундамента Сибирской платформы (рис. 1а). Он
состоит из четырех блоков (с северо-запада на
юго-восток): Булунского, Онотского, Китойского
и Иркутного, их границами служат региональные
разломы северо-западного и субмеридионального
простирания. Булунский блок охватывает северо-
западную часть Шарыжалгайского выступа к се-
веро-западу от субмеридионального Онотского
глубинного разлома (Грабкин, Мельников, 1980).
Структура Булунского блока (рис. 1б) определя-
ется сочетанием узких тектонических пластин и
блоков с общей преимущественно северо-запад-
ной ориентировкой их тектонических контактов,
а также гнейсовидности и полосчатости метамор-
фических толщ и плагиогранитоидов, которые
субпараллельны границам блока. Среди метамор-
фических пород Булунского блока выделено три
породные ассоциации. Две доминирующие ассо-
циации представлены плагиогнейсами и плагио-
гранитоидами тоналит-трондьемит-гранодиори-
тового состава (ТТГ-комплекс) и метабазальтами
(амфиболитами, гранатовыми амфиболитами) с
редкими линзами кварц-слюдистых кристалличе-
ских сланцев (рис. 2). Третья ассоциация включает
гранатсодержащие биотитовые и биотит-амфибо-
ловые кристаллические сланцы, содержащие буди-
ны гранатовых амфиболитов. ТТГ-комплекс сло-
жен полосчатыми, нередко мигматизированными
биотитовыми плагиогнейсами, гнейсовидными
до массивных плагиогранитами и редкими гнейса-
ми монцодиоритового состава (Туркина, Ножкин,
2008). Возраст гнейсовидных плагиогранитов и
монцодиоритогнейсов составляет ~3.33 млрд лет,
плагиогнейсы подвергались метаморфизму около
3.25 млрд лет назад (Туркина и др., 2009, 2013).
Возраст амфиболитов (2887 ± 140 млн лет) оценен
Sm-Nd методом по изохроне (Туркина, Ножкин,
2008). Цирконы с возрастом 2814 ± 18 млн лет (U-Pb
SHRIMP) установлены в гранатовых амфиболи-
тах в центральной части ЗКП (Галимова и др.,
2012). В пределах ошибки эти оценки согласуются
с определением U-Pb возраста циркона (U-Pb
SHRIMP) – 2791 ± 13 млн лет из гранат-биотитовых
сланцев, протолиты которых отвечают вулканоген-
ным грауваккам (Туркина и др., 2014). Верхняя воз-
растная граница отложений ЗКП фиксируется
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временем их метаморфизма, которое определено
Sm-Nd, Rb-Sr и Pb-Pb методами по породообра-
зующим минералам из биотит-гранатового пла-
гиогнейса, в интервале 1824–1863 млн лет (Ризвано-
ва и др., 2012). Эта возрастная оценка коррелирует с
возрастом постскладчатых гранитов Аларского
массива – 1853 ± 11 млн лет, прорывающих амфи-
болиты (Туркина, Капитонов, 2017).

При геологическом картировании породные
ассоциации Булунского блока отнесены к двум
свитам сходного литологического состава с доми-
нирующими плагиогнейсами и амфиболитами и
увеличением доли последних до 40% вверх по раз-
резу (Галимова и др., 2012). Нижняя ерминская
свита сложена биотитовыми и биотит-амфиболо-
выми гнейсами, амфиболитами и гранатовыми
амфиболитами и картируется в виде полосы шири-
ной 10–12 км и протяженностью до 170 км вдоль
юго-западной границы Булунского блока (рис. 1б).
Породы таргазойской свиты распространены в
виде полосы шириной 10–15 км от водораздела
рр. Онот–Урик до правобережья р. Ока вдоль во-
сточной границы Булунского блока. В составе
свиты преобладают амфиболиты, гранатовые ам-
фиболиты (до 40%) и биотитовые плагиогнейсы
(до 50%), в подчиненном количестве (около 10%) –
гранат-биотитовые гнейсы, редко встречаются
гранат-кианитовые кристаллические сланцы и
кварцито-сланцы. Авторами биотитовые и биотит-
амфиболовые плагиогнейсы на основании состава
и палеоархейского возраста совместно с гнейсовид-
ными плагиогранитами выделены в ТТГ-комплекс
(Туркина, Ножкин, 2008). Близкий литологиче-
ский состав с преобладанием плагиогнейсов и
амфиболитов имеет и онотская свита, картируе-
мая в южной части Булунского блока (рис. 1б).

В южной части зеленокаменного пояса амфи-
болиты изучены по коренным обнажениям в ле-
вобережье р. Урик от Аларского гранитного мас-
сива до северо-западной границы Булунского
блока (Туркина, Ножкин, 2008). В западной части
разреза по р. Урик, которая по данным геологиче-
ского картирования отнесена к ерминской свите,
доминируют амфиболиты, содержащие субпласто-
вые тела биотитсодержащих амфиболитов, кото-
рые сменяются мощной пластиной, сложенной
породами ТТГ-комплекса (рис. 2). В центральной
части разреза наиболее широко распространены
гранатовые амфиболиты с прослоями кианитсодер-
жащих и гранат-слюдяных сланцев и кварцито-
сланцев, которые включают пластину видимой
мощностью до 1 км, сложенную гранатсодержа-
щими биотитовыми и амфибол-биотитовыми кри-
сталлическими сланцами. Последние содержат
линзы и будины гранатовых амфиболитов. Эта
часть разреза закартирована в составе таргазой-
ской свиты. В восточной части разреза доминиру-
ют плагиогнейсы и гнейсовидные плагиограниты.
Отдельные пластины гранатовых амфиболитов

трассируют северо-восточную границу Булунского
блока, вдоль которой палеархейские породы ТТГ-
комплекса надвинуты на неопротерозойские оса-
дочные отложения чехла Сибирской платформы.

В центральной части зеленокаменного пояса
амфиболиты и гранатовые амфиболиты были
изучены в приустьевой части р. Белая Тагна (меж-
ду ее левыми притоками рр. Ангаш и Бол. Хун-
дэй) по керну скважин глубиной от 36 до 56 м,
пройденных в породах таргазойской свиты (рис. 1в).
По данным геологического картирования, в ниж-
ней толще таргазойской свиты в этом районе до-
минируют гранатовые амфиболиты (до 90–95%),
в резко подчиненном количестве встречаются
биотитовые и гранит-биотитовые плагиогнейсы.
Во всех скважинах преобладают гранатовые ам-
фиболиты, безгранатовые разности составляют
не более 20%. В одной из скважин доминируют
ультрамафиты, которые сложены серпентином и
рудным минералом.

АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ
Содержание главных и редких элементов в по-

родах определены в ЦКП многоэлементных и
изотопных исследований СО РАН (г. Новосибирск)
рентгенофлюоресцентным методом на спектромет-
ре ARL-9900 XL и методом ICP-MS на масс-спек-
трометре высокого разрешения ELEMENT (Finigan
Mat) с ультразвуковым распылителем U-5000AT+
по методике (Николаева и др., 2008). На стадии
химической подготовки образцов использовали
сплавление с особо чистым метаборатом лития
при 1050°С в платиновых тиглях с последующим
растворением полученного сплава в разбавленной
азотной кислоте. Для обеспечения стабильности по-
лученного раствора поддерживали общую кислот-
ность на уровне 5% HNO3 и добавляли следовые ко-
личества HF, что необходимо для корректного опре-
деления высокозарядных элементов. Сплавление
при высокой температуре обеспечивает разложение
практически всех наиболее трудновскрываемых
минералов, которые могут быть концентраторами
редкоземельных и высокозарядных элементов, а
повышение кислотности и добавки HF в качестве
комплексообразователя стабилизируют эти рас-
творы и минимизируют потери высокозарядных
элементов, которые могут происходить в резуль-
тате гидролиза при низкой кислотности. Пределы
обнаружения редкоземельных и высокозарядных
элементов составляют от 0.005 до 0.1 мкг/г. Точ-
ность анализа составляла в среднем 2–5 отн. %.

Определения концентраций и изотопного со-
става Sm и Nd проведены методом TIMS на муль-
тиколлекторном термоионизационном масс-спек-
трометре двойной фокусировки TRITON Plus в
ЦКП “Геоаналитик” Института геологии и геохи-
мии им. акад. А.Н. Заварицкого Уральского отделе-
ния Российской академии наук (ИГГ УрО РАН, г.
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Рис. 1. (а) Главные тектонические элементы Сибирского кратона: 1 – выступы фундамента, 2 – палеопротерозойские
орогенные пояса. Звездочкой показано положение Булунского блока (схема (б)).
(б) Геологическая схема Булунского блока Шарыжалгайского выступа, составлена на основе (Галимова и др., 2012).
Архейские метаморфические толщи Урикского зеленокаменного пояса: 1 – ерминская (биотит-амфиболовые гнейсы,
амфиболиты и гранатовые амфиболиты), 2 – онотская (плагиогнейсы, амфиболиты), 3 – таргазойская (амфиболиты,
гранатовые амфиболиты, гранатсодержащие гнейсы и сланцы); 4 – палеоархейский ТТГ-комплекс, 5 – палеопроте-
розойские гранитоиды, 6 – палеозойские гранитоиды, 7 – неогеновые базальты; 8 – архейский гранулитогнейсовый
комплекс Китойского блока. Контур Г – карта на рис. 2. 
(в) Геологическая схема центральной части Бурунского блока (р. Тагна), составлена с использованием материалов
геологической съемки. 1 – биотитовые, амфибол-биотитовые гнейсы, амфиболиты (ерминская толща), 2 – гранато-
вые амфиболиты, амфиболиты, пачки гранатсодержащих биотитовых и амфиболовых кристаллических сланцев (тар-
газойская толща); 3 – палеоархейский ТТГ-комплекс, 4 – архейские гранитоиды, 5 – положение скважин.
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Рис. 2. Геологическая схема юго-восточной части Булунского блока, по (Туркина, Ножкин, 2008). 
1 – платформенные отложения; 2, 3 – породные ассоциации Урикского зеленокаменного пояса: 2 – биотитовые, амфибол-
биотитовые гнейсы, амфиболиты (ерминская толща), 3 – гранатовые амфиболиты, амфиболиты, пачки гранатсодержащих
биотитовых и амфиболовых кристаллических сланцев, прослои кианитсодержащих сланцев и кварцитосланцев (таргазойская
толща); 4 – биотитовые плагиогнейсы и плагиогранитогнейсы (ТТГ-комплекс); 5 – палеопротерозойские граниты; 6 – палео-
архейские плагиогранитоиды; 7 – тектонические границы (а), прочие границы геологических тел (б); 8 – элементы залегания.
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Екатеринбург) в статическом режиме по методи-
ке, описанной в работе (Аникина и др., 2018). Хо-
лостое внутрилабораторное загрязнение состави-
ло 0.07 нг для Sm и 0.4 нг для Nd. Точность опре-
деления концентраций Sm и Nd составляет ±1%
(2σ), изотопных отношений 147Sm/144Nd ± 0.3%
(2σ), 143Nd/144Nd ± 0.003% (2σ) (см. табл. 2). Изме-
ренные отношения 143Nd/144Nd нормализованы к
148Nd/144Nd = 0.241572. Оценка качества измере-
ний контролировалась по изотопному стандарту
JNdi-1, за период исследования средневзвешен-
ное значение (N = 16) отношения 143Nd/144Nd со-
ставило 0.512109 ± 6 (2σ). Для деплетированной
мантии (DM) приняты параметры: 147Sm/144Nd =
= 0.2136 и 143Nd/144Nd = 0.51315 (Goldstein, Jacobsen,
1988), значения величины εNd определены относи-
тельно CHUR (147Sm/144Nd = = 0.1967, 143Nd/144Nd =
= 0.512638) (Jacobsen, Wasserburg, 1984).

ПЕТРОГРАФИЯ МЕТАБАЗИТОВ

На юго-востоке Булунского блока (р. Урик) по
минеральному составу выделяются амфиболиты
и гранатовые амфиболиты. Первые доминируют
в западной части разреза, тогда как вторые в цен-
тральной и восточной. Амфиболиты это мелко-
зернистые, гнейсовидные породы, которые сло-
жены роговой обманкой (∼50–60%), основным
плагиоклазом (35–45%), кварцем (<2–3%), руд-
ным минералом, сфеном и апатитом. В единичных
случаях они содержат мелкие порфиробласты гра-
ната, содержание которого не превышает 10%.
Гранатовые амфиболиты имеют более массивную
текстуру и среднезернистые до крупнозернистых
структуры. Они сложены роговой обманкой (40–
50%), гранатом (10–30%) и плагиоклазом, содер-
жание последнего варьирует от 5–10 до 30%. В ка-
честве второстепенных фаз присутствуют кварц и
рудный минерал. Среди амфиболитов встречаются
биотитсодержащие разности с содержанием био-
тита до 5–10%, слагающие субпластовые или сил-
лоподобные тела, согласнозалегающие с общим
простиранием метаморфической толщи. Грана-
товые амфиболиты ассоциируют с маломощными
прослоями и линзами кианитсодержащих слан-
цев и кварцитосланцев. Мелкие линзы и будины
гранатовых амфиболитов встречаются в пачках
гранатсодержащих биотитовых и амфибол-био-
титовых кристаллических сланцев.

Среди изученных амфиболитов в центральной
части Булунского блока на участке Тагна резко
преобладают гранатовые разности, редко встре-
чаются меланократовые амфиболиты без граната
или с единичными его зернами, а также лейко-
кратовые биотитсодержащие гранатовые амфи-
болиты. Гранатовые амфиболиты – это средне-
зернистые породы с минеральной ассоциацией
Grt + Hrb + Pl + Qtz. Они имеют неоднородную

текстуру с обособлением кварц-полевошпатовых
агрегатов. Гранат образует мелкие или крупные
порфиробласты в плагиоклаз-амфиболовом мат-
риксе. Крупные порфиробласты граната окружены
келифитовыми кварц-плагиоклазовыми оторочка-
ми и иногда замещены вторичными сине-зеленым
амфиболом или бурым биотитом. Буро-коричне-
вый биотит замещает амфибол и составляет до 5%.
Кварц-плагиоклазовый агрегат образует обособ-
ления, в которых встречаются редкие мелкие зерна
циркона. Акцессорные минералы представлены
апатитом, сфеном и ильменитом. Меланократо-
вые амфиболиты имеют более массивную, равно-
мернозернистую текстуру и сложены бледно-зе-
леным амфиболом (до 60–70%), плагиоклазом
(до 40%) и кварцем (до 3%), редко содержат мелкие
зерна граната. Акцессорные минералы представле-
ны сфеном и апатитом. Отдельные субпластовые
тела сложены лейкократовыми гранатовыми амфи-
болитами, обогащенными акцессорными апати-
том и рудным минералом (ильменит). Лейкокра-
товые амфиболиты содержат буро-коричневый
биотит, замещающий амфибол и составляющий
до 5–7%.

ГЕОХИМИЯ МЕТАБАЗИТОВ
Участок Урик. Среди гранатовых и безгранато-

вых амфиболитов р. Урик выделяется три типа:
низко- (TiO2 = 0.66–0.91 мас. %), умеренно- (TiO2 =
= 1.1–1.5 мас. %) и высокотитанистый (TiO2 =
= 1.5–2.0 мас. %) (табл. 1, рис. 3). Низко- и уме-
ренно-титанистые породы соответствуют ряду от
базальтов до андезибазальтов нормальной щелоч-
ности и имеют диапазон магнезиальности (Mg#)
65–52 и 50–36 соответственно. Они характеризу-
ются увеличением железистости с ростом SiO2,
т.е. фенеровским трендом фракционирования, и
низким содержанием P2O5, возрастающим с ро-
стом TiO2 от 0.03–0.07 до 0.12–0.14 мас. % от пер-
вого ко второму типу. Высокотитанистые метаба-
зиты (TiO2 = 1.5–2.0 мас. %) представлены био-
титсодержащими разностями, образующими
субпластовые тела. Эти породы перекрываются
по диапазону Mg# = 52–33 с умеренно-титани-
стыми, но отличаются повышенным содержанием
щелочей и обогащением P2O5 (0.2–0.64 мас. %).
Резкое различие в составе между амфиболитами
первой–второй и третьей групп предполагает
формирование их протолитов из разных исход-
ных магм.

Низко- и умеренно-титанистые метабазальты
характеризуются обедненными и слабо обогащен-
ными легкими РЗЭ спектрами: (La/Sm)n = 0.8–1.1 и
1.0–1.5 соответственно (рис. 4а). Значение отно-
шения (Gd/Yb)n для метабазальтов близко к хон-
дритовому (0.6–1.3). С ростом TiO2 и снижением
магнезиальности увеличивается содержание лег-
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Таблица 1. Содержания петрогенных (мас. %) и редких (ppm) элементов в представительных пробах амфиболи-
тов и гранатовых амфиболитов Урикского зеленокаменного пояса

Компоненты
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

14-06 9-06 18-06 15-06 22-06 16-06 17-06 1-06 2-06 13-06 21-06
SiO2 48.86 49.06 46.51 45.62 49.66 49.66 47.67 50.97 54.20 51.21 50.61
TiO2 0.38 0.72 0.87 1.22 1.15 1.05 1.30 1.41 1.22 1.23 1.83
Al2O3 11.8 14.85 12.5 14.77 15.56 15.66 15.72 15.16 13.85 15.01 14.38
Fe2O3* 12.2 10.51 13.79 13.53 13.56 13.83 14.78 14.32 13.51 14.31 13.88
MnO 0.25 0.17 0.29 0.18 0.23 0.15 0.19 0.20 0.19 0.20 0.22
MgO 11.86 9.01 7.13 6.96 7.94 7.19 7.22 6.21 5.83 5.69 5.37
CaO 10.35 11.62 11.94 10 8.40 8.48 10.17 8.06 8.12 9.31 8.28
Na2O 2.2 2.47 2.14 2.89 3.05 3.44 2.54 3.27 2.62 2.53 2.34
K2O 0.66 0.54 0.67 0.64 0.37 0.45 0.30 0.28 0.35 0.41 1.00
P2O5 0.02 0.06 0.06 0.13 0.08 0.10 0.11 0.12 0.10 0.11 0.49
П.п.п. 2.25 1.2 3.34 3.47 1.02 1.74 1.90 0.53 2.44 1.81 1.11
Сумма 100.83 100.2 99.24 99.41 99.57 99.40 99.23 99.92 100.0 99.59 99.73
Th 0.68 0.61 0.47 1.02 0.74 0.51 1.57 1.73 3.0 0.88 –
Rb 16.1 18.8 17.4 22 8.4 11.0 8.2 5.4 10.7 10.4 –
Ba 160 185 33 107 61 61 49 44 83 80 –
Sr 113 275 170 196 67 127 109 72 59 106 –
La 3.5 3.7 3.5 11.4 4.8 4.4 10.1 8.5 11.6 5.9 –
Ce 6.6 9.0 8.7 25 12.0 11.2 24 21 25 14.5 –
Pr 0.88 1.41 1.34 3.6 1.87 1.62 3.2 2.8 3.2 2.1 –
Nd 3.7 6.7 6.4 16.1 8.9 8.1 14.0 12.3 14.0 10.5 –
Sm 0.95 1.88 1.94 3.6 2.5 2.6 3.8 3.6 3.7 3.1 –
Eu 0.32 0.74 0.67 1.29 0.84 1.05 1.22 1.04 1.04 0.94 –
Gd 1.20 2.3 2.6 4.2 3.3 3.2 4.5 4.3 4.1 3.5 –
Tb 0.23 0.45 0.44 0.77 0.64 0.62 0.84 0.80 0.79 0.67 –
Dy 1.60 2.9 3.2 4.9 4.2 4.0 5.5 5.0 5.2 4.4 –
Ho 0.34 0.64 0.70 1.03 0.93 0.88 1.24 1.16 1.15 1.01 –
Er 1.02 1.84 2.0 3.1 2.7 2.4 3.6 3.4 3.4 2.9 –
Tm 0.15 0.28 0.32 0.45 0.41 0.36 0.56 0.49 0.50 0.44 –
Yb 1.09 1.78 2.1 3.0 2.7 2.3 3.4 3.1 3.2 2.8 –
Lu 0.16 0.26 0.32 0.45 0.40 0.35 0.53 0.47 0.49 0.42 –
Zr 23 52 45 92 80 71 112 107 160 87 –
Hf 0.61 1.35 1.21 2.6 1.98 1.68 2.7 2.4 3.7 2.1 –
Ta 0.10 0.23 0.19 0.30 0.25 0.19 0.34 0.34 0.43 0.25 –
Nb 1.40 2.6 2.3 5.6 4.1 3.2 5.5 6.2 6.3 4.4 –
Y 10.6 18.1 21 31 27 24 35 33 33 28 –
Cr 742 890 305 312 411 289 235 165 183 239 –
Ni 145 188 128 135 180 145 146 110 106 126 –
Co 62 46 61 56 54 45 55 53 45 52 –
V 191 188 198 248 266 279 293 295 255 292 –
Mg# 68 66 53 53 57 54 52 49 49 47 46
(La/Yb)n 2.2 1.4 1.1 1.2 1.3 2.6 2.0 1.9 2.5 1.4 –
(La/Sm)n 2.3 1.2 1.1 1.2 1.1 2.0 1.7 1.5 2.0 1.2 –
(Gd/Yb)n 0.9 1.1 1.0 1.0 1.1 1.2 1.1 1.1 1.1 1.0 –
(Nb/La)PM 0.38 0.68 0.63 0.83 0.70 0.47 0.52 0.69 0.52 0.71 –
(Nb/Th)PM 0.25 0.51 0.59 0.66 0.75 0.66 0.42 0.43 0.25 0.59 –
Nb/Nb* 0.33 0.63 0.65 0.79 0.77 0.60 0.50 0.58 0.38 0.69 –
(Th/La)PM 1.6 1.3 1.1 1.3 0.9 0.7 1.3 1.6 2.1 1.2 –
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Компоненты
12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22

12-06 20-6 11-06 70-04 71-04 72-04 49-04 5-04 52-04 41-04 12-04
SiO2 53.39 54.05 52.50 48.7 47.85 49.75 50.23 50.01 49.9 50.91 50.25
TiO2 1.77 1.68 2.38 0.68 0.58 0.74 0.73 0.91 0.66 1.10 1.50
Al2O3 15.05 14.40 11.59 11.41 15.92 12.64 15.64 14.14 15.75 14.01 13.4
Fe2O3* 12.98 11.50 22.18 13.13 11.95 13.35 12.28 13.12 11.99 13.60 17.1
MnO 0.28 0.19 0.37 0.246 0.20 0.27 0.18 0.223 0.264 0.20 0.277
MgO 5.00 5.72 2.72 12.28 10.10 8.35 7.84 7.4 6.51 6.89 5.13
CaO 7.63 7.99 6.21 11.4 8.92 12.76 10.21 9.84 10.14 9.01 8.74
Na2O 2.38 3.44 1.24 1.71 1.94 1.35 2.47 2.82 3.22 2.54 2.27
K2O 1.08 0.56 0.38 0.27 0.71 0.24 0.18 0.59 0.15 0.19 0.89
P2O5 0.44 0.46 0.44 0.03 0.05 0.052 0.055 0.069 0.052 0.14 0.122
П.п.п. 2.06 1.17 1.60 0.59 1.62 0.76 0.58 0.68 1.19 1.45 0.7
Сумма 99.25 99.52 99.25 100.4 100.0 100.3 100.4 99.81 99.92 100.2 100.4
Th 4.4 3.3 3.7 0.19 – 0.21 0.27 0.27 0.20 0.32 0.55
Rb 27 9.8 11.0 13.2 – 4.6 4.4 18.5 3.6 3.8 24
Ba 634 136 108 12.6 – 24 50 48 16.0 32 81
Sr 366 423 65 60 – 94 227 75 138 117 55
La 59 62 21 1.95 – 2.3 2.9 2.4 1.70 4.1 3.2
Ce 123 125 52 4.6 – 5.7 6.6 6.3 3.9 10.2 8.8
Pr 15.1 15.6 7.6 0.74 – 0.86 1.08 0.96 0.54 1.59 1.6
Nd 60 62 35 4.1 – 4.5 5.2 5.3 3.0 8.2 8.6
Sm 10.8 12.1 9.8 1.49 – 1.55 1.59 1.75 1.10 2.3 3.1
Eu 2.6 2.6 2.8 0.47 – 0.58 0.62 0.62 0.59 0.94 1.2
Gd 9.4 9.6 11.8 2 – 2.0 2.1 2.3 2.3 3.4 5.2
Tb 1.47 1.44 2.2 0.42 – 0.37 0.37 0.43 0.47 0.60 0.94
Dy 8.3 8.4 14.9 2.7 – 2.7 2.7 3.3 3.6 4.2 6.2
Ho 1.77 1.74 3.3 0.55 – 0.60 0.62 0.75 0.93 0.87 1.4
Er 4.8 5.0 9.3 1.82 – 1.79 1.67 2.3 2.9 2.6 4.2
Tm 0.72 0.72 1.38 0.27 – 0.27 0.27 0.38 0.45 0.42 0.67
Yb 4.5 4.5 8.9 1.7 – 1.73 1.8 2.5 3.0 2.6 4.1
Lu 0.66 0.66 1.35 0.24 – 0.26 0.26 0.37 0.46 0.42 0.62
Zr 313 292 402 44 – 42 44 63 40 72 87
Hf 6.6 6.1 9.3 1.26 – 1.06 1.22 1.64 1.13 1.76 2.7
Ta 0.74 0.70 1.03 0.27 – 0.11 0.14 0.21 0.062 0.19 0.31
Nb 14.3 13.4 17.0 1.89 – 1.85 2.0 2.6 1.77 3.2 4.5
Y 50 48 93 18.7 – 16.8 18.1 26 26 26 34
Cr 181 253 22 – – 485 – – 279 235 –
Ni 120 106 11.6 – – 142 – – 106 133 –
Co 38 33 40 – – 58 – – 49 50 –
V 245 226 102 – – 294 – – 423 249 –
Mg# 44 50 20 65 63 56 56 53 52 50 38
(La/Yb)n 8.9 9.4 1.6 0.8 – 0.9 1.1 0.6 0.4 1.1 0.5
(La/Sm)n 3.4 3.2 1.4 0.8 – 0.9 1.1 0.9 1.0 1.1 0.6
(Gd/Yb)n 1.7 1.7 1.1 0.9 – 0.9 0.9 0.7 0.6 1.0 1.0
(Nb/La)PM 0.23 0.21 0.77 0.93 – 0.79 0.66 1.04 1.00 0.74 1.35
(Nb/Th)PM 0.39 0.48 0.55 1.19 – 1.03 0.88 1.15 1.03 1.17 0.98
Nb/Nb* 0.32 0.34 0.70 1.12 – 0.96 0.82 1.17 1.09 0.99 1.23
(Th/La)PM 0.6 0.4 1.4 0.8 – 0.8 0.8 0.9 1.0 0.6 1.4

Таблица 1. Продолжение
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Примечание. 1–14 – участок Тагна: умеренно- (1–11) и высокотитанистые (12–14). 15–33 – участок Урик: низко- (15–22), умерен-
но- (23–27) и высокотитанистые (28–33). Mg# – магнезиальный номер. Fe2O3* – общее железо. Прочерк – нет данных.

Компоненты
23 24 25 26 27 28 29 30 31 32 33

7-04 2-04 1-04 37-04 17-04 3-04 4-04 6-04 11-04 42-04 43-04
SiO2 50.02 51.15 51.25 52.65 55.37 53.01 51.59 53.05 49.0 54.96 46.53
TiO2 1.48 1.46 1.39 1.38 1.141 1.98 1.74 1.78 1.70 1.48 1.95
Al2O3 13.55 13.14 13.48 12.76 15.48 16.63 17.29 16.8 15.65 14.63 15.99
Fe2O3* 17.11 15.6 15.0 16.15 11 12.55 11.6 11.71 14.75 11.16 13.87
MnO 0.255 0.225 0.21 0.225 0.276 0.183 0.2 0.218 0.276 0.156 0.23
MgO 5.33 5.01 4.83 4.48 4.27 3.4 3.07 2.58 4.4 6.06 6.36
CaO 9.22 9.19 9.21 9.8 8.09 7.53 7.66 7.21 8.79 7.41 10.04
Na2O 2.43 3.2 2.42 2.14 3.27 3.22 4.27 4.51 2.48 1.84 1.98
K2O 0.68 0.77 0.89 0.42 0.87 0.99 0.94 1.33 1.8 0.51 0.48
P2O5 0.129 0.13 0.122 0.144 0.208 0.635 0.62 0.635 0.203 0.439 0.54
П.п.п. 0.48 0.4 0.65 0.01 0.47 0.54 0.55 1.03 1.03 0.82 1.42
Сумма 100.7 100.3 99.45 100.2 100.7 99.59 100.9 100.1 100.7 99.5 99.67
Th 0.52 1.1 1 1.3 – 2 2.5 2.3 1.0 3.7 1.05
Rb 20 21 30 12.5 – 44 43 72 129 12.3 10
Ba 55 68 90 50 – 96 111 137 103 381 242
Sr 118 193 138 227 – 275 287 334 143 406 278
La 5.5 8.7 7.0 10 – 14 15.0 16 24 47 27.03
Ce 16 21 18 22 – 31 35 34 46 98 55.65
Pr 2.5 3.4 3.1 3.2 – 4.6 4.6 5.0 7.1 12.5 8.36
Nd 12 14 14 15.2 – 19 19.2 21 29 49 27.99
Sm 3.5 3.8 3.7 4.2 – 4.5 4.6 4.4 7.2 9.8 6.16
Eu 1.3 1.3 1.2 1.3 – 1.7 1.93 1.9 2.0 2.3 1.67
Gd 5.2 5.0 4.8 4.7 – 5.7 5.0 5.8 7.6 8.7 5.43
Tb 0.96 0.87 0.78 0.87 – 0.86 0.76 0.86 1.23 1.27 0.85
Dy 6.1 5.3 4.9 5.8 – 4.9 4.6 4.7 7.5 7.5 5.58
Ho 1.3 1.1 1.0 1.23 – 1.0 0.83 0.93 1.54 1.49 1.20
Er 4.0 3.4 3.1 3.6 – 2.9 2.4 2.6 4.7 4.3 3.67
Tm 0.59 0.55 0.47 0.59 – 0.45 0.35 0.35 0.70 0.63 0.53
Yb 4.1 3.4 3.1 3.8 – 2.6 2.3 2.3 4.4 4.1 3.17
Lu 0.63 0.47 0.47 0.52 – 0.39 0.34 0.33 0.68 0.60 0.58
Zr 83 89 80 135 – 101 71 61 166 234 149
Hf 2.5 2.5 2.2 3.6 – 2.6 1.91 1.7 4.2 5.8 3.41
Ta 0.37 0.47 0.47 0.42 – 0.55 0.59 0.62 0.72 0.61 0.27
Nb 4.6 8.3 7.3 6.9 – 6.4 7.3 8 11.1 11.3 7.50
Y 31 28 26 40 – 25 23 23 45 40 41
Cr – – – – – – 48 – 55 295 –
Ni – – – – – – 53 – 22 121 –
Co – – – – – – 32 – 46 41 –
V – – – – – – 71 – 355 236 –
Mg# 38 39 39 36 44 35 35 31 37 52 48
(La/Yb)n 0.9 1.7 1.5 1.8 – 3.6 4.3 4.5 3.6 7.7 5.8
(La/Sm)n 1.0 1.4 1.2 1.5 – 1.9 2.0 2.2 2.1 3.0 2.8
(Gd/Yb)n 1.0 1.2 1.3 1.0 – 1.8 1.7 2.0 1.4 1.7 1.4
(Nb/La)PM 0.81 0.92 1.01 0.66 – 0.45 0.47 0.49 0.46 0.23 0.27
(Nb/Th)PM 1.05 0.90 0.87 0.63 – 0.38 0.34 0.41 1.33 0.36 0.85
Nb/Nb* 0.99 0.97 1.00 0.69 – 0.44 0.43 0.48 0.83 0.31 0.51
(Th/La)PM 0.8 1.0 1.2 1.1 – 1.2 1.4 1.2 0.3 0.6 0.3

Таблица 1. Окончание
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ких РЗЭ, Zr, Nb, Th (рис. 5). Мультиэлементные
спектры этих пород “плоские” со слабым обога-
щением Rb и Ba и без отчетливых Nb-аномалий:
(Nb/La)PM = 0.7–1.3; (Nb/Th)PM = 0.6–1.2) (рис. 4б).
Значение отношения (Th/La)PM слабо возрастает
от низкотитанистого (Th/La)PM = 0.6–1.0) к уме-
ренно-титанистому (0.8–1.4) типу.

Высокотитанистые метабазиты имеют наибо-
лее высокое содержание несовместимых элемен-
тов (рис. 5). Редкоземельные спектры этих пород
демонстрируют обогащение легкими лантанои-
дами (La/Sm)n = 1.9–3.0 и фракционированное
распределение тяжелых РЗЭ (Gd/Yb)n = 1.4–2.0
(рис. 4в). Фракционированные мультиэлемент-
ные спектры с отрицательной Nb-аномалией:
(Nb/La)PM = 0.23–0.49 и (Nb/Th)PM = 0.34–1.3 и
слабым обогащением Th относительно легких
РЗЭ или без него: (Th/La)PM = 0.3–1.4 (рис 4г).

Участок Тагна. Амфиболиты участка Тагна по
содержанию петрогенных элементов отвечают
базальтам, реже лейкобазальтам нормальной ще-
лочности (табл. 1, рис. 3). Породы характеризу-
ются широким диапазоном Mg# от 68 до 46 и ро-
стом железистости с увеличением SiO2, что соот-
ветствует породам толеитовой серии. По составу
обособляются две группы амфиболитов: низко- и
высокотитанистые. Доминирующие породы пер-
вой группы по минеральному составу представлены
преобладающими гранатовыми и меланократовы-
ми безгранатовыми амфиболитами, отвечающими
железистым и более редким магнезиальным ба-

зальтам. Они имеют низкие содержания TiO2
(0.39–1.42 мас. %) и P2O5 (0.02–0.14 мас. %) (рис. 3).
Содержание TiO2 в этих метабазальтах повышает-
ся при снижении магнезиальности и росте кон-
центрации FeO*. Немногочисленные образцы
второй группы установлены в скважине 3 и верх-
ней части разреза скважины 6, где они образуют
субпластовое тело среди низкотитанистых амфи-
болитов. Эти породы перекрываются по диапазо-
ну Mg# (52–46) с низкотитанистыми метабазаль-
тами, но имеют повышенные содержания TiO2
(1.68–1.86 мас. %) и P2O5 (0.44–0.5 мас. %). В этой
группе контрастно выделяется обр. 11-06 с низ-
ким значением Mg# (21) и аномально высокими
содержаниями FeO* (20 мас. %) и TiO2 (2.4 мас. %).
Концентрации Cr, Ni, V снижаются от низко- к
высокотитанистым метабазитам (рис. 5). Резко
различное содержание TiO2 и P2O5 при перекры-
вающемся диапазоне Mg# предполагает образо-
вание протолитов каждой из групп из самостоя-
тельной магмы.

Метабазальты низкотитанистой группы харак-
теризуются ростом концентраций легких РЗЭ,
Nb, Zr при уменьшении Mg#, что может отражать
дифференциацию исходной магмы (рис. 5). Они
демонстрируют слабофракционированное рас-
пределение редкоземельных элементов: (La/Sm)n =
= 1.1–2.3 и (La/Yb)n = 1.1–2.6. Значение отношения
(Gd/Yb)n для метабазальтов близко к хондритовому
(0.9–1.2) (рис. 6а). Высокомагнезиальный амфи-
болит (обр. 14-06) контрастно выделяется крайне

Таблица 2. Sm-Nd изотопные данные для амфиболитов и гранатовых амфиболитов Урикского ЗКП

Примечание. 1–11– Урикский участок, 12–16 – Тагнинский участок. Для расчета εNd(Т) принят возраст 2.8 млрд лет.

№
п/п

Номер
образца

Геохимический
тип Sm, ppm Nd, ppm 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd εNd(Т)

1 72-04 1 1.65 4.59 0.21720 0.513041 ± 17 0.5
2 52-04 1 1.19 3.05 0.23617 0.513576 ± 12 4.1
3 49-04 1 1.52 4.95 0.18590 0.512585 ± 17 2.9
4 70-04 1 1.57 4.70 0.20237 0.512899 ± 24 3.1
5 5-04 1 1.58 4.63 0.20594 0.512873 ± 7 3.1
6 12-04 1 2.99 8.62 0.20996 0.513072 ± 18 3.7
7 7-04 2 3.30 10.40 0.19182 0.512568 ± 12 0.4
8 2-04 2 3.12 11.56 0.16262 0.512002 ± 28 –0.1
9 37-04 2 4.38 17.86 0.16471 0.511967 ± 12 –1.6

10 4-04 4 4.44 18.87 0.14241 0.511428 ± 11 –4.1
11 43-04 4 7.81 38.46 0.12275 0.511158 ± 11 –2.2
12 1-06 3 3.96 13.53 0.17715 0.512334 ± 13 1.1
13 9-06 3 2.24 7.42 0.18584 0.512450 ± 9 1.3
14 17-06 3 4.04 14.83 0.16483 0.512024 ± 19 –0.5
15 18-06 3 1.82 5.84 0.18876 0.512526 ± 19 0.7
16 20-06 4 11.08 61.93 0.10818 0.510871 ± 9 –2.6
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низким содержанием РЗЭ при повышенном
(La/Sm)n (2.3). Высокотитанистые метабазиты в
целом имеют повышенные содержания легких РЗЭ,
Th, Zr, Nb, но различаются по характеру спектров
РЗЭ. Два образца резко обогащены легкими РЗЭ
и демонстрируют фракционированное распреде-
ление как легких ((La/Sm)n = 3.2–3.4), так и тяже-
лых ((Gd/Yb)n = 1.7) лантаноидов (рис. 6в). Напро-
тив, амфиболит с максимальным содержанием
TiO2 (обр. 11-06) имеет слабофракционированный
спектр – (La/Yb)n = 1.6.

Низкотитанистые метабазальты характеризу-
ются слабофракционированными мультиэлемент-
ными спектрами с отчетливым Nb-минимумом
((Nb/La)PM = 0.38–0.83, (Nb/Th)PM = 0.25–0.75)
(рис. 6б). Большинство метабазальтов обогащены
Th относительно легких РЗЭ ((Th/La)PM = 0.7–2.1).

Высокотитанистые метабазиты имеют более
фракционированные мультиэлементные спектры
с резким Nb-минимумом: (Nb/La)PM = 0.21–0.23
и (Nb/Th)PM = 0.39–0.48 и отличаются низким
значением отношения (Th/La)PM = (0.4–0.6)
(рис. 6г). Высокотитанистый амфиболит (обр.
11-06) с низким (La/Yb)n имеет плоский мульти-
элементный спектр без Nb-аномалии.

ИЗОТОПНЫЙ Sm-Nd СОСТАВ 
МЕТАБАЗИТОВ

На Урикском участке низкотитанистые амфи-
болиты характеризуются положительными значе-
ниями εNd(Т) от 4.1 до 0.5, а умеренно-титанистые
разности имеют εNd(Т) от +0.4 до –1.6 (табл. 2, рис. 7).
Снижение величин εNd(Т) от первой ко второй

Рис. 3. Диаграммы SiO2–(Na2O + K2O), SiO2–FeO*/MgO, Mg#–TiO2, Mg#–P2O5 для метабазитов Урикского ЗКП.
Участок Урик: 1 – низко-, 2 – умеренно- и 3 – высокотитанистые; участок Тагна: 4 – умеренно- и 5 – высокотитани-
стые. Поля базальтов на рис. (б): Т – толеитовой и ИЩ – известково-щелочной серий.
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группе коррелирует с ростом содержания легких
РЗЭ, Th, Zr, Nb в последних. Наименее радиоген-
ный изотопный состав Nd имеют высокотитани-
стые амфиболиты – εNd(Т) = –2.2 и –4.1, обога-
щенные некогерентными элементами. Низкоти-
танистые амфиболиты участка Тагна
характеризуются диапазоном значений εNd(Т) от
+1.3 до –0.5, высокотитанистый амфиболит имеет
отрицательную величину εNd(Т), равную –2.6. Та-
ким образом, источником метабазитов Урикского
ЗКП служила как деплетированная, так и слабо
обогащенная мантия.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Влияние метаморфизма на распределение
редких элементов

При низком отношении вода/порода наиболее
инертными являются тяжелые РЗЭ, Zr, Hf, Nb,

Ta, тогда как более подвижными – легкие РЗЭ и Th
(Ludden, Gelinas, 1982; Humphris, 1984). Широкий
диапазон потерь при прокаливании (П.п.п.) для
изученных амфиболитов, отражающий интен-
сивность низкотемпературных изменений, поз-
воляет в первом приближении оценить подвиж-
ность редких элементов. Такие элементы, как Zr
и легкие РЗЭ, не обнаруживают корреляции с
П.п.п. и имеют ограниченный диапазон концен-
траций, различный для выделенных групп амфи-
болитов. При отсутствии зависимости от П.п.п.
для Th и Nb характерен более широкий диапазон
концентраций, что, вероятно, связано с неоднород-
ным распределением главного минерала-носителя
этих элементов – сфена, связанным с его образова-
нием при высокотемпературном метаморфизме. О
возможном локальном перераспределении Th и Nb
свидетельствуют слабо выраженные тренды отно-
сительно Mg# (рис. 5). Таким образом, распреде-
ление Ti, РЗЭ, Zr в амфиболитах отражает их кон-

Рис. 4. Редкоземельные и мультиэлементные спектры для метабазитов участка Урик: (а, б) – низко- и умеренно-тита-
нистые, (в, г) – высокотитанистые.
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центрации в протолитах и может быть использова-
но для анализа их мантийных источников, тогда
как ввиду локального перераспределения Th и Nb
более представительной оценкой может служить
их среднее содержание.

Роль фракционной кристаллизации
Метабазальты участка Тагна характеризуются

непрерывным рядом составов с накоплением не-
совместимых элементов при снижении Mg#, что
позволяет предполагать их образование в резуль-
тате дифференциации одной магмы. Для провер-
ки этого предположения выполнено расчетное
моделирование фракционной кристаллизации, в
качестве исходного расплава принят состав обр.
9-06 (Mg# = 63), наиболее фракционированным яв-
ляется обр. 2-06 (Mg# = 46) с максимальными кон-

центрациями несовместимых элементов (табл. 3).
Потенциальными кристаллизующимися фазами
являются оливин и клинопироксен. Кристалли-
зация оливина приводит к накоплению несовме-
стимых элементов в остаточном расплаве без из-
менения их отношений, например (La/Sm)n и
(Nb/La)PM равны 1.23 и 0.68 соответственно.
Фракционирование клинопироксена при реаль-
ных степенях кристаллизации от 10 до 50% сопро-
вождается слабым увеличением (La/Sm)n (1.3–1.5)
при практически неизменном значении (Nb/La)PM
(0.68–0.70). Результаты моделирования не вос-
производят диапазон концентраций легких РЗЭ и
значений (La/Sm)n (1.2–2.0) и не обеспечивают
снижения (Nb/La)PM (0.68–0.52) в метабазальтах
участка Тагна, следовательно, фракционная кри-
сталлизация не была ведущим процессом при их

Рис. 5. Вариационные диаграммы редких элементов для метабазитов Урикского ЗКП.
Участок Урик: 1 – низко-, 2 – умеренно- и 3 – высокотитанистые; участок Тагна: 4 – умеренно- и 5 – высокотитанистые.
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образовании. Вариации величин εNd(Т) от +1.3 до
–0.5 и концентраций несовместимых элементов в
этих породах, скорее, указывают на гетероген-
ность их мантийного источника.

Мантийные источники метабазальтов
Редкоэлементный состав. Особенности распре-

деления главных и редких элементов позволяют
выделить среди метабазитов Урикского ЗКП че-
тыре типа, отчетливо различающихся на усред-
ненных или крайних мультиэлементных спектрах
(рис. 8). Первый тип включает низкотитанистые
амфиболиты участка Урик, характерные черты
которых – низкие концентрации несовместимых
элементов, обеднение легкими РЗЭ и отсутствие
Nb-минимума на мультиэлементных спектрах.
Второй тип – умеренно-титанистые амфиболиты
участка Урик. Они отличаются от пород первого
типа более высоким уровнем концентраций лег-

ких РЗЭ и других некогерентных элементов при
отсутствии переходных разностей, но подобно
низкотитанистым амфиболитам не обнаружива-
ют отчетливого обеднения Nb относительно Th и
La. К третьему типу относятся доминирующие
амфиболиты участка Тагна, которые характеризу-
ются непрерывным ростом концентраций TiO2,
легких РЗЭ, Th, Zr, Nb с уменьшением магнезиаль-
ности (рис. 6). В целом они сопоставимы по составу
с низко- и умеренно-титанистыми амфиболитами
участка Урик, но отличаются наличием отчетливого
Nb-минимума на мультиэлементных спектрах (рис.
8). К четвертому типу отнесены все высокотитани-
стые амфиболиты субпластовых тел, которые обо-
гащены некогерентными элементами и имеют рез-
кий Nb-минимум. Следует отметить, что породы
четвертого типа имеют наиболее широкие вариа-
ции в распределении редких элементов (рис. 4, 6).
Установленные для четырех типов метабазитов
геохимические различия не могут быть результа-

Рис. 6. Редкоземельные и мультиэлементные спектры для метабазитов участка Тагна: (а, б) – низко- и (в, г) – высо-
котитанистые.
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том дифференциации одного исходного расплава
и, очевидно, обусловлены различным составом
их материнских магм, а следовательно, и соста-
вом мантийных источников. Резкое отличие ман-
тийных источников проявляется в изотопном со-
ставе Nd, породы первых трех типов имеют пре-
имущественно положительные εNd(Т), а
четвертого типа – только отрицательные.

Для анализа мантийных источников метабази-
тов Урикского ЗКП выполнено моделирование
немодального плавления1 лерцолитового источ-
ника, по редкоэлементному составу отвечающего
примитивной (PM) или слабо деплетированной
(DepM) мантии. Параметры, использованные в
расчетах, приведены в табл. 4, концентрации ред-
ких элементов в модельных расплавах – в табл. 5
и на рис. 9. Полученные результаты свидетель-
ствуют о формировании исходных для метабази-
тов магм из разных мантийных источников. Для
метабазальтов первого типа (участок Урик) наи-
лучшее соответствие получено при плавлении
(F = 0.2) деплетированного источника (рис. 9а).
Судя по низким концентрациям тяжелых РЗЭ,
образование наиболее высокомагнезиального
метабазальта (участок Тагна, обр. 14-06) также
происходило из подобного деплетированного ис-
точника при более высокой степени плавления
(F = 0.4) или из наиболее обедненного мантийно-
го источника, тогда как повышенное содержание
в этом метабазите легких РЗЭ и Th, вероятно,
обусловлено привносом этих элементов, предше-
ствующим плавлению. Метабазиты второго типа

1 Cl/Co = 1/Do(1 – PF/Do)1/P – 1

(участок Урик) по редкоэлементному составу от-
вечают расплавам из примитивно-мантийного
источника. Породы третьего типа (участок Таг-
на), судя по результатам моделирования и низко-
му (Nb/Zr)PM < 1, формировались из слабо депле-
тированной мантии. В отличие от метабазитов
участка Урик отчетливое обогащение метабази-
тов третьго типа легкими РЗЭ и Th и обеднение
Nb в сравнении с модельными расплавами, по-
видимому, связано с контаминацией их источни-
ка коровым материалом. Метабазиты четвертого
типа с максимальными концентрациями несов-
местимых элементов могут быть продуцированы
только из обогащенной мантии.

Заключение о характере мантийных источни-
ков по результатам расчетного моделирования
согласуется с положением точек метабазитов на
диаграммах (рис. 10). На диаграмме Nb/Yb–
Th/Yb метабазиты первого и второго типов груп-

Рис. 7. Диаграмма Т–εNd(Т) для метабазитов Урик-
ского ЗКП.
Участок Урик: 1 – низко- и 2 – умеренно-титани-
стые; 3 – низкотитанистые участок Тагна; 4 – высо-
котитанистые, участки Урик и Тагна; 5 – палеоархей-
ские породы ТТГ-комплекса, 6 – сланцы (метаграув-
акки) Урикского ЗКП.
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Рис. 8. Усредненные мультиэлементные спектры че-
тырех типов метабазитов Урикского ЗКП.
(а) – участок Урик: U1, U2, U3 – низко-, умеренно- и
высокотитанистые метабазиты, соответствующие ти-
пам 1, 2 и 4. (б) – участок Тагна: обр. 14-06, 9-06, 2-06 –
низкотитанистые метабазальты, тип 3, T2 – высоко-
титанистые метабазиты, тип 4.
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Таблица 3. Результаты расчета модели фракционной кристаллизации для метабазальтов (участок Тагна)

Примечание. Cl (0.1) и Cl (0.5) концентрации (ppm) в расплаве при степени кристаллизации 10 и 50% при фракционировании
клинопироксена. Образцы 9-06 и 2-06 с минимальным и максимальным содержанием несовместимых элементов. Здесь и в
табл. 4 коэффициенты распределения из (White, 2009). Использовано уравнение Cl = CloF(D – 1), Сl – концентрация в рас-
плаве, Clo – концентрация в исходном расплаве, F – количество расплава, D – валовый коэффициент распределения.

Компоненты
Kd

Cl (0.1) Cl (0.5) 9-06 2-06
Ol Cpx

Th 0.000052 0.014 0.7 1.2 0.6 3.0
Nb 0.00005 0.004 2.9 5.2 2.6 6.3
La 0.00044 0.049 4.1 7.1 3.7 11.6
Ce 0.00019 0.079 9.9 17 9.0 25
Nd 0.00020 0.178 7.3 11.9 6.7 14
Sm 0.000445 0.294 2.0 3.1 1.88 3.7
Zr 0.00068 0.2 56 90 52 160
Gd 0.00025 0.41 2.6 4.7 2.3 4.1
Tb 0.0007 0.38 0.47 0.67 0.45 0.79
Y 0.0098 0.412 1.9 28 18.1 33
Yb 0.023 0.455 1.9 2.7 1.78 3.2
Lu 0.00852 0.449 0.3 0.38 0.26 0.49
(La/Sm)n 1.27 1.46 1.23 2.0
(Nb/Zr)PM 0.68 0.7 0.68 0.52

пируются вдоль мантийного тренда: низкотита-
нистые метабазальты располагаются в диапазоне
от NMORB до EMORB, тогда как умеренно-тита-
нистые тяготеют к области EMORB. На диаграм-
ме Zr/Y–Nb/Y низкотитанистые метабазальты
располагаются между PM и глубинным деплети-
рованным источником (DEP), тогда как умерен-
но-титанистые близки к PM. Аналогично на диа-
грамме Nb/Th–Zr/Nb большинство этих пород
концентрируются вблизи примитивно-мантий-
ного состава. Точки метабазальтов третьего типа
на диаграмме Nb/Yb–Th/Yb смещены относи-
тельно главного мантийного тренда в область по-
вышенных значений Th/Yb и располагаются суб-
параллельно к нему, что характерно для совре-
менных субдукционных базальтов. На диаграмме
Zr/Y–Nb/Y эти породы группируются вдоль
тренда от точки PM к обогащенному мантийному
компоненту. В координатах Nb/Th–Zr/Nb точки
метабазальтов смещены относительно PM в об-
ласть гидратированного мантийного источника.
Высокотитанистые метабазиты (четвертый тип)
отклоняются от главного мантийного тренда в
область повышенных значений Th/Yb, образуя
тренд от PM к обогащенному компоненту, и по-
падают в область гидратированного мантийного
источника с пониженным Nb/Th. Кроме того, эти
метабазиты, судя по повышенному (Gd/Yb)n = 1.4–
2.0, выплавлялись в более глубинных условиях, в
области устойчивости граната. Таким образом,
метабазальты участка Урик имеют слабо деплети-

рованный до примитивного источник и не обна-
руживают вклада гидратированного компонента,
тогда как большинство метабазальтов участка
Тагна образовались из слабо деплетированного
мантийного источника с участием гидратирован-
ного компонента, обогащение которого легкими
лантаноидами и Th относительно Nb обусловле-
но, вероятно, воздействием флюидной фазы.
Субщелочные высокотитанистые метабазальты
из субпластовых тел формировались из мантий-
ного источника, резко обогащенного несовме-
стимыми элементами (Th, легкие РЗЭ), возмож-
но, под действием флюидной фазы.

Изотопный состав. Низкотитанистые амфибо-
литы первого типа с положительными значения-
ми εNd(Т) (от +4.1 до +0.5) были образованы из де-
плетированного источника, что согласуется с их
низкими значениями (La/Sm)n ≤ 1 и подтвержда-
ется результатами расчетного моделирования и
величинами индикаторных отношений редких
элементов (рис. 10). Максимальные значения ве-
личины εNd(Т) (+4.1) этих пород отражают депле-
тированный источник с длительной предыстори-
ей. Умеренно-титанистые амфиболиты второго
типа имеют εNd(Т) от близких к CHUR (+0.4) до
слабых отрицательных (–1.6), т.е. формировались
из слабо гетерогенного мантийного источника.
Такой изотопный состав не противоречит редко-
элементным характеристикам, предполагающим
отделение магмы от примитивно-мантийного ре-
зервуара. Отсутствие обратной корреляции меж-
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Таблица 4. Граничные параметры модели частичного плавления примитивного (PM) и деплетированного (DepM)
мантийных источников

Примечание. Соотношения фаз при немодальном плавлении: в источнике – Ol (0.57), Opx (0.25), Cpx (0.16), при образовании
расплава – Spl (0.02), Ol (0.07), Opx (0.25), Cpx (0.8). Spl (0.02) по (Pfänder et al., 2002). Использовано уравнение: Cl/Co = 1/Do(1 –
‒ PF/Do)1/P – 1, где концентрации в расплаве (Cl) и источнике (Co), валовые коэффициенты распределения исходных фаз (Do) и
плавящихся фаз (P), F – степень плавления.

Компоненты
Kd

Do P PM DepM
Ol Opx Cpx Spl

Th 0.000052 0.006 0.014 0.0037 0.0126 0.085 0.051
Nb 0.00005 0.004 0.004 0.001 0.0019 0.0044 0.713 0.428
La 0.00044 0.016 0.049 0.0006 0.0121 0.0432 0.687 0.481
Ce 0.00019 0.009 0.079 0.0006 0.0129 0.0634 1.78 1.246
Nd 0.00020 0.009 0.178 0.0006 0.0309 0.1446 1.35 1.08
Sm 0.000445 0.02 0.294 0.0006 0.0523 0.2402 0.444 0.4
Zr 0.00068 0.014 0.2 0.07 0.0373 0.1649 11.2 10.08
Gd 0.00025 0.098 0.41 0.0006 0.0900 0.3522 0.596 0.536
Tb 0.0007 0.06 0.38 0.0015 0.0762 0.3190 0.108 0.097
Y 0.0098 0.022 0.412 0.01 0.0772 0.3346 4.55 4.095
Yb 0.023 0.042 0.455 0.0045 0.0965 0.3730 0.493 0.444
Lu 0.00852 0.045 0.449 0.0045 0.0880 0.3699 0.074 0.067
(La/Sm)PM 1.5 0.80

(Nb/Zr)PM 0.06 0.707

Таблица 5. Сравнение концентраций редких элементов (ppm) в метабазитах Урикского ЗКП и модельных рас-
плавов из примитивного (PM) и деплетированного (DepM) мантийных источников

Примечание. Концентрации в модельных расплавах (Cl) из PM и DepM. Типы метабазальтов: участок Урик: U1 – тип 1, U2 – тип 2;
участок Тагна: T3 – тип 3.

Компоненты

PM

U2 T3
(обр. 9-06)

T3
(обр. 2-06)

DepM

U1 T3
(обр. 14-06)Cl (0.1) Cl (0.15) Cl (0.2) Cl

(0.15)
Cl

(0.2)
Cl

(0.4)

Th 0.8 0.6 0.4 0.9 0.61 3.0 0.3 0.26 0.13 0.2 0.68

Nb 7.1 4.8 3.6 6.3 2.6 6.3 2.9 2.1 1.07 1.9 1.4

La 6.9 4.6 3.4 6.9 3.7 11.6 3.2 2.4 1.2 2.2 3.5

Ce 18 12 8.9 17.2 9.0 25 8 6.2 3.12 5.4 6.6

Nd 13 9.0 6.7 12.6 6.7 14.0 7.2 5.4 2.0 4.4 3.7

Sm 4.1 2.9 2.2 3.7 1.88 3.7 2.6 2.0 1.0 1.5 0.95

Zr 109 75 56 95 52 160 67 50 25 47 23

Gd 4.5 3.7 2.9 5.0 2.3 4.1 3.3 2.6 1.32 2.1 1.2

Tb 0.9 0.7 0.5 0.9 0.45 0.79 0.6 0.5 0.24 0.4 0.23

Y 37 29 23 32 18.1 33 26 20 10.2 21 10.6

Yb 3.6 3.0 2.4 3.7 1.78 3.2 2.7 2.2 1.09 2.1 1.09

Lu 0.6 0.5 0.4 0.5 0.26 0.49 0.4 0.3 0.17 0.3 0.16

(La/Sm)PM 1.7 1.6 1.5 1.2 1.27 1.72 0.81 0.80 0.80 0.97 2.39

(Nb/Zr)PM 1.08 1.01 1.0 1.05 0.79 0.77 0.71 0.71 0.71 0.63 0.96
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ду (La/Sm)n и (Nb/La)PM (рис. 11) противоречит
значимой роли контаминации коровым материа-
лом их мантийного источника и, скорее, отражает
его исходную гетерогенность.

Рис. 9. Мультиэлементные спектры модельных рас-
плавов из примитивного и слабо деплетированного
мантийных источников в сравнении с метабазитами
четырех типов Урикского ЗКП. 
(а) – участок Урик: U1, U2, U3 – низко-, умеренно- и
высокотитанистые, соответствующие типам 1, 2 и 4.
(б) – участок Тагна: обр. 14-06, 9-06, 2-06 – низкоти-
танистые, тип 3, T2 – высокотитанистые, тип 4. Рас-
четные концентрации в расплавах из примитивного
(Cl) и деплетированного (Cl DepM) источников. По-
яснения см. в табл. 4 и 5.
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Рис. 10. Индикаторные диаграммы состава мантий-
ных источников для метабазитов Урикского ЗКП.
Участок Урик: 1 – низко-, 2 – умеренно- и 3 – высо-
котитанистые метабазиты; участок Тагна: 4 – низко-
и 5 – высокотитанистые метабазиты.
(а) Мантийные источники: PM – примитивный,
DM – деплетированный, DEP – глубинный деплети-
рованный, EM – обогащенный, REC – рециклиро-
ванный; (б) NMORB и EMORB – нормальные и обо-
гащенные базальты срединно-океанических хребтов,
OIB – базальты океанических островов; (в) Мантий-
ные источники: PM – примитивный, HM – гидрати-
рованный, DM – деплетированный, EM – обогащен-
ный; CC – континентальная кора (Condie, 2018).
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Метабазальты участка Тагна (третий тип) об-
ладают диапазоном εNd(Т) от +1.3 до –0.5, что
позволяет предполагать мантийный источник,
подобный умеренно-титанистым метабазитам.
Ключевое отличие пород третьего типа – это
обеднение Nb относительно La и Th, что было
следствием вклада гидратированного компонен-
та. Как показано выше, накопление этих элемен-
тов не было результатом фракционной кристал-
лизации. Если обогащение La и Th было связано
с процессом, подобным субдукционному, то при-
внос некогерентных элементов в область плавле-
ния непосредственно предшествовал формирова-
нию основных вулканитов, поскольку не нашел
отражения в изотопном составе, который близок
метабазитам второго типа, лишенным Nb-мини-
мума. Отчетливая обратная зависимость между
(La/Sm)n и (Nb/La)PM (рис. 11), так же как и
(Th/La)PM > 1, свидетельствует в пользу обогаще-
ния мантийного источника за счет субдукции
осадочных пород. Предполагаемые субдуцирую-
щие осадки не идентичны парагнейсам, ассоции-
рующим с метабазитами, из-за малой разницы их
изотопного состава Nd с породами третьего типа
(рис. 7). Более вероятно, что источником осадоч-
ного материала был палеархейский ТТГ-ком-
плекс, породы которого к рубежу 2.8 млрд лет
приобрели εNd(Т) до –6.7, что обеспечивает сни-
жение этого параметра для метабазитов при ми-
нимальном вкладе осадков.

Метабазиты четвертого типа, согласно высо-
ким концентрациям несовместимых элементов и
отрицательным εNd(Т), произошли из обогащен-
ного источника с длительной предысторией, в ка-
честве которого могла служить субконтиненталь-
ная литосферная мантия, и, скорее всего, были
оторваны по времени от предшествующего ба-
зальтового вулканизма. Такой источник не мог
быть сформирован при участии корового матери-
ала, подобно мантийному источнику для пород
третьего типа, поскольку метабазиты субпласто-
вых тел имеют низкое значение (Th/La)PM < 1 в
отличие от терригенных осадочных пород с
(Th/La)PM > 1, скорее, его образование связано с
воздействием флюидов/расплавов, обогащенных
некогерентными элементами. Отметим, что эти
метабазиты наиболее широко распространены на
участке Урик, и для литосферной мантии этого
региона нет свидетельств вклада осадочного ма-
териала. Корректно оценить время формирова-
ния обогащенного источника мешает отсутствие
данных о возрасте метабазитов четвертого типа.

Таким образом, доминирующие метабазиты
участка Урик имели от слабо деплетированного
до примитивного мантийный источник, тогда как
для метабазитов участка Тагна источник был сла-
бо деплетированный, но контаминированный
осадочным материалом.

Обстановки образования метабазальтов
и модель образования коры Булунского блока

Как отмечалось ранее, возможность использо-
вания геохимической информации для анализа
геодинамических условий генерации архейских ба-
зальтов остается остро дискуссионным вопросом
ввиду отличия температурного режима и, вероятно,
состава архейской мантии от современной. Вместе с
тем это не исключает сопоставления архейских ба-
зитов с современными вулканитами различных
геодинамических обстановок по геохимическим
параметрам, характеру ассоциаций и вероятным
источникам.

Метабазальты участка Урик содержат прослои
кианитсодержащих и гранат-слюдяных сланцев и
кварцито-сланцев, протолиты которых отвечают
терригенным осадочным породам, подобным глу-
боководным осадкам (Туркина, Ножкин, 2008).
Низкие концентрации некогерентных элементов
в этих сланцах не предполагают в качестве источни-
ка сноса породы континентальной коры. В совокуп-
ности с редкоэлементным составом метабазальтов
первого и второго типов, которые обнаруживают
сходство с базальтами архейской океанической
коры (Herzberg et al., 2010) и не имеют признаков
вклада корового материала в их генезис, это пред-
полагает океаническое происхождение мафиче-
ских пород на удалении от континентальных бло-
ков. Напротив, метабазальты участка Тагна (третий
тип) демонстрируют типичное для субдукцион-
ных базальтов низкое Nb/Nb*, попадают в поле гид-
ратированного источника на диаграмме Nb/Th–
Zr/Nb, имеют геохимические признаки контами-

Рис. 11. Диаграмма (La/Sm)n–(Nb/La)PM для метаба-
зитов Урикского зеленокаменного пояса.
Участок Урик: 1 – низко- и 2 – умеренно-титани-
стые; участок Тагна: 3 – низкотитанистые; 4 – высо-
котитанистые. Для сравнения показаны средние со-
ставы: 5 – сланцев (метаграувакк) Урикского ЗКП,
6 – палеоархейских пород ТТГ-комплекса.
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нации их мантийного источника коровым мате-
риалом. Вероятными современными аналогами
метабазитов субпластовых тел (четвертый тип)
являются внутриплитные континентальные ба-
зальты, образующиеся при участии субконтинен-
тальной литосферы (Farmer, 2003), с этими порода-
ми их сближает наличие Nb-минимума и повышен-
ное (Gd/Yb)n. Такое сходство позволяет связывать
их образование с обстановками растяжения, это,
в свою очередь, согласуется с предположением о
том, что они были оторваны по времени от пред-
шествующего базальтового вулканизма.

Резкие различия в вещественных и изотопных
характеристиках метабазальтов Урикского ЗКП
позволяют предполагать, что аккреционные про-
цессы привели к тектоническому совмещению в
структуре Булунского блока фрагментов океаниче-
ской коры, островной дуги и более древней кон-
тинентальной коры, представленной ТТГ-ком-
плексом. Время аккреционных процессов фикси-
рует возраст метаморфизма (1824–1863 млн лет) и
прорывающих гранитов (∼1.85 млрд лет) (Ризва-
нова и др., 2012; Туркина, Капитовов, 2017). Это-
му рубежу отвечает и метаморфизм в трех других
блоках Шарыжалгайского выступа (Туркина, Ка-
питонов, 2019), а также время завершения колли-
зионных процессов в фундаменте Сибирского
кратона (Donskaya, 2020). Все это предполагает
связь аккреционных процессов в Булунском бло-
ке с амальгамацией блоков Шарыжалгайского су-
пертеррейна и Сибирского кратона в целом.

Геохимические и изотопные параметры
мезо-неоархейской мантии

Каким же был состав мантии, продуцировавшей
базальты Урикского ЗКП? Проведенный анализ
показывает, что ни один из типов метабазитов
Урикского ЗКП не обнаруживает признаков источ-
ников с резко деплетированными (подобно совре-
менной DM) или обогащенными геохимическими
характеристиками. Мантийные источники исследо-
ванных метабазальтов варьируют от примитивных
до слабо деплетированных. Формирование архей-
ской континентальной коры, представленной поро-
дами ТТГ-комплекса, происходило путем плавле-
ния базитов ранней океанической коры, образова-
ние последних, в свою очередь, должно неизбежно
приводить к формированию литосферы с депеле-
тированными характеристиками. Почему наряду
с деплетированным в образовании базальтов
Урикского ЗКП участвовал примитивно-мантий-
ный источник? Возможное объяснение следует из
интерпретации результатов моделирования обра-
зования раннеархейских ТТГ. Согласно (Sizova et al.,
2015), параллельно с эволюцией субконтинен-
тальной литосферной мантии инициация серии
спрединговых центров в результате многократных
мантийных апвеллингов приводит к генерации

мощной базальтовой коры и подстилающих де-
плетированных мантийных перидотитов, что со
временем формирует плиту с литосферой океани-
ческого типа. Действие мантийных апвеллингов
предполагает образование базальтовых расплавов
из недеплетированных источников, наряду с
плавлением зарождающейся деплетированной
океанической литосферы. Таким образом, сам
механизм формирования океанической коры в
условиях горячей мантии допускает участие в ее
генерации как примитивно-мантийных, так и де-
плетированных источников. Близкий к прими-
тивно-мантийному характер источников предпо-
лагается для неоархейских базальтов, долеритов и
габбро зеленокаменного пояса Гейта на северо-
западе кратона Танзания (Cook et al., 2016). Ре-
зультаты исследования метабазитов Урикского
ЗКП свидетельствуют о слабой дифференциации
океанической литосферной мантии к рубежу ме-
зо- и неоархея (~2.8 млрд лет). Анализ веществен-
ных характеристик базальтов древнейшего зеле-
нокаменного пояса Исуа в Западной Гренландии
(~3.8 млрд лет) выявил гетерогенность их ман-
тийных источников, варьирующих от деплетиро-
ванных до слабо обогащенных (Komiya et al.,
2005), что приводит к генерации двух типов магм.
Вместе с тем Т. Комия с соавторами приходят к
сходному с нами заключению о том, что различия
между этими источниками были относительно
малы в сравнении с таковыми в мантийных ис-
точниках современных базальтов спрединговых
хребтов (MORB) и океанических островов (OIB).

С рубежа ~2.8 млрд лет фиксируются геохими-
ческие признаки формирования литосферной
мантии с надсубдукционными характеристиками
(гидратированная мантия), а также свидетельства
вклада субдуцированных осадков в образование
мафических магм. Сходные геохимические характе-
ристики, предполагающие аналогию с базальтами
современных субдукционных обстановок, установ-
лены для многих базальтовых ассоциаций архей-
ских зеленокаменных поясов, в том числе неко-
торых древнейших базальтов из супракрустального
пояса Исуа (Jenner et al., 2009). К сожалению,
ограниченность изотопных данных для такого
рода базальтовых ассоциаций затрудняет корре-
ляцию геохимических и изотопных параметров и
оценку времени формирования мантийных ис-
точников с обогащенными изотопными характе-
ристиками.

Обогащение мантии некогерентными редки-
ми элементами и ее изоляция от конвекции при-
водит по истечению времени к формированию
изотопно-обогащенных источников в пределах
субконтинентальной литосферы. В последующей
истории такая литосфера могла служить источни-
ком внутриплитных базитовых магм, подобных
метабазитам субпластовых тел Урикского ЗКП. В
образовании последних можно допустить и уча-
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стие мантийных плюмов, обеспечивающих силь-
ное обогащение некогерентными редкими эле-
ментами. Следы древней обогащенной литосферы
прослеживаются в изотопных параметрах мантий-
ных магм на протяжении длительной истории. В
пределах Сибирского кратона их примерами слу-
жат палеопротерозойские габброиды Чинейского
массива (Гонгальский и др., 2008) и магнезиокар-
бонатиты Селигдарского массива Алданского
щита (Doroshkevich et al., 2018) и позднерифей-
ские высокомагнезиальные базиты Йоко-Довырен-
ской интрузии (Арискин и др., 2015). Их изотопный
состав Nd отвечает тренду эволюции изотопного
состава обогащенной литосферной мантии, обособ-
ленной от деплетированной астеносферы в позд-
нем архее.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Архейские амфиболиты и гранатовые амфибо-

литы из центральной (участок Тагна) и южной
(участок Урик) части зеленокаменного пояса Бу-
лунского блока (СЗ Шарыжалгайского выступа)
по составу отвечают базальтам и лейкобазальтам
и включают четыре типа. К первому типу относятся
низкотитанистые амфиболиты участка Урик, для
которых характерны низкие концентрации не-
совместимых элементов, отчетливое обеднение
легкими РЗЭ ((La/Sm)n = 0.8–1.1), отсутствие Nb-
минимума и положительные значения εNd(Т) (до
+4.1). Второй тип – умеренно-титанистые амфи-
болиты участка Урик. Они отличаются от пород
первого типа более высокими концентрациями
легких РЗЭ ((La/Sm)n = 1.0–1.5), Th, Zr, Nb, Y и по-
ниженными εNd(Т) (+0.4…–1.6), но подобно низ-
котитанистым амфиболитам не обнаруживают
отчетливого обеднения Nb. К третьему типу при-
надлежат амфиболиты участка Тагна, которые ха-
рактеризуются непрерывным ростом концентра-
ций TiO2, легких РЗЭ, Th, Zr, Nb с уменьшением
магнезиальности и εNd(Т) от +1.3 до –0.5. Они отли-
чаются более фракционированными спектрами
РЗЭ ((La/Sm)n = = 1.1–2.3), повышенными кон-
центрациями Zr (45–60 ppm), Nb (2.3–6.3 ppm) и
наличием отчетливого Nb-минимума. Четвертый
тип включает все высокотитанистые амфиболиты
субпластовых тел, которые обогащены легкими
РЗЭ ((La/Sm)n = = 1.9–3.4), Th, Zr (61–292 ppm),
Nb (6–14 ppm), имеют повышенное (Gd/Yb)n
(1.4–2.0), резкий Nb-минимум и отрицательные
εNd(Т).

Характерные черты редкоэлементного и изо-
топного состава и результаты расчетного модели-
рования свидетельствуют о формировании двух
типов метабазальтов участка Урик из слабо депле-
тированного и близкого к примитивному мантий-
ных источников. Базальтовые протолиты первых
двух типов сопоставимы с породами архейской оке-

анической коры. Метабазальты участка Тагна
(третий тип) образовались из слабо деплетирован-
ного и гидратированного мантийного источника,
контаминированного коровым материалом. Обога-
щение источника некогерентными элементами
могло быть связано с субдукцией осадков и непо-
средственно предшествовало формированию вулка-
нитов. Метабазиты субпластовых тел (четвертый
тип) произошли из обогащенного источника с дли-
тельной предысторией, представленного древней
литосферой. Вероятными современными аналога-
ми этих пород являются внутриплитные конти-
нентальные базальты.

Ни один из типов метабазитов Урикского ЗКП
не обнаруживает признаков источников с резко
деплетированными или обогащенными геохими-
ческими характеристиками, что свидетельствует
о слабой дифференциации мантии к рубежу мезо-
и неоархея (~2.8 млрд лет). Мантийные источники
этого времени варьируют от слабо деплетирован-
ных до примитивных. С рубежа ~2.8 млрд лет фик-
сируется формирование литосферной мантии с
надсубдукционными характеристиками (гидра-
тированная мантия), эволюция которой во времени
приводит к формированию изотопно-обогащен-
ных источников.

Резкие различия в вещественных и изотопных
характеристиках метабазальтов Урикского ЗКП
позволяют предполагать, что аккреционные про-
цессы привели к тектоническому совмещению в
структуре Булунского блока фрагментов океаниче-
ской коры, океанической островной дуги и более
древней континентальной коры, представленной
ТТГ-комплексом, на рубеже ∼1.86–1.82 млрд лет.
Эти процессы субсинхронны с амальгамацией че-
тырех блоков в структуру Шарыжалгайского су-
пертеррейна, завершением коллизионных про-
цессов в фундаменте Сибирского кратона и фор-
мированием палеопротерозойского суперконти-
нента.
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Metabasites of Greenstone Belt of Bulun Block (South-Western Siberian Craton)
as Indicators of Compositional and Isotopic Features of Archaean Mantle
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1Institute of Geology and Mineralogy of the Siberian Branch, Russian Academy of Sciences, Novosibirsk, Russia
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The paper summarizes major and trace element data and the Sm-Nd isotopic composition of metabasites of
the Urik greenstone belt (Sharyzhalgai uplift, southwestern Siberian craton). The Archean metabasites (am-
phibolites and garnet amphibolites) of the supracrustal complex and sublayer bodies represent four geochemical
types. The first type includes low-Ti amphibolites of the Urik area, their characteristic features are a clear de-
pletion of light REE ((La/Sm)n = 0.8–1.1), the absence of an Nb minimum, and positive εNd(Т) values (up
to +4.1). The second type correspond to moderate titanium amphibolites of the Urik area. They differ from
rocks of the first type in higher (La/Sm)n (1.0–1.5), Th, Zr, Nb, Y and lower εNd(Т) values (+0.4…–1.6), but,
like low-Ti amphibolites, they do not show Nb depletion. The third type includes amphibolites of the Tagna
area, which are characterized by increasing in the concentrations of TiO2, light REE, Th, Zr, and Nb with a
decrease in Mg# and have εNd(Т) values from +1.3 to –0.5. They are characterized by increased (La/Sm)n
(1.1–2.3) and concentrations of Zr, Nb and the presence of a clear Nb minimum. The fourth type includes
all high-Ti amphibolites of sublayer bodies which are enriched in light REE ((La/Sm)n = 1.9–3.4), Th, Zr,
Nb, have an increased (Gd/Yb)n (1.4–2.0), a sharp Nb depletion and negative εNd(Т) values. The results of
geochemical modeling and the characteristic features of the trace element and isotopic composition indicate
the formation of low- and moderate-titanium metabasalts of the Urik area from weakly depleted and close to
primitive mantle sources, respectively. Their basaltic protoliths correspond to the rocks of the oceanic crust.
The metabasalts of the Tagna area were formed from a weakly depleted and hydrated mantle source contami-
nated with crustal material. The enrichment of the source with incompatible elements could be associated
with sediment subduction immediately before basalt formation. Metabasites of the fourth type originated
from an long-lived enriched source such as subcontinental lithospheric mantle. Intraplate continental basalts
are likely modern analogues of these rocks. None of the three dominant types of metabasites of the Urik GB
have derived from sharply depleted or enriched mantle sources, that indicates a weak differentiation of the
mantle towards the Meso- and Neoarchean boundary (~2.8 Ga). From the turn of ~2.8 Ga, the formation of
a lithospheric mantle with suprasubduction characteristics (hydrated mantle) is recorded. Different compo-
sitional and isotopic characteristics of the metabasalts of the Urik GB suggest that the Bulun block form by
accretionary processes that led to the tectonic assemblage of fragments of the oceanic crust, an oceanic island
arc, and an older continental crust composed by the TTG complex at 1.86–1.82 Ga.

Keywords: аrchean, metabasalts, mantle sources
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Для Кольско-Норвежской области Фенноскандинавского щита установлен неоархейский возраст
2718 ± 7 млн лет крупного медно-никелевого Аллареченского месторождения, связанного с мета-
морфизованными и глубоко эродированными вулкано-плутоническими комплексами – возраст-
ными и формационными аналогами зеленокаменных поясов неоархея. Близость состава гиперба-
зитов Аллареченского рудного района и вмещающих метавулканитов аннамской свиты с составом
одновозрастных метавулканитов коматиит-толеитовой серии зеленокаменного пояса Ура-губа–
Колмозеро-Воронья позволила считать их членами коматиит-толеитовой вулкано-плутонической
серии, первичные высокожелезистые коматиитовые расплавы которой являлись продуктом частич-
ного равновесного плавления при повышенных Р-Т параметрах деплетированной (εNd(T) = +7.0 ± 0.4)
верхней мантии. Особенности петрографического и геохимического состава свидетельствуют, что
рудные перидотиты являются кумулятивными производными малоглубинного (Р ~ 4 кбар) фракци-
онирования Ol + Opx ± Pl, Mag минеральных фаз в магматической камере первичного высокожеле-
зистого коматиитового расплава с температурой ликвидуса не менее 1200°С. Геохимия редких и
редкоземельных элементов и изотопный состав Nd, а также гомогенная морфология и изотопный
состав акцессорного магматического циркона в гипербазитах свидетельствуют об отсутствии суще-
ственного участия в их петрогенезисе процессов контаминации мезоархейскими ТТГ-комплекса-
ми. Напротив, данные Re-Os систематики и изотопного состава серы для сульфидных руд свиде-
тельствуют о присутствии не только мантийной компоненты при эволюции сульфидного расплава,
но и, возможно, коровой составляющей. Эти данные указывают на независимую эволюцию сили-
катного и сульфидного расплавов, разделение которых в исходной выплавке из деплетированной
мантии произошло в подкоровых условиях. Полученные данные позволяют полагать, что в преде-
лах Кольско-Норвежской области (в современных ее очертаниях) Фенноскандинавского щита в
интервале времени 2.75–1.9 млрд лет, в масштабах геодинамических процессов плюм-литосферно-
го взаимодействия, практически в одной точке существовала мантийная аномалия в отношении Ni,
Cu и ЭПГ. Минерагеническая продуктивность этой аномалии служила источником рудного веще-
ства для трех раннедокембрийских эпох медно-никелевого рудообразования и формирования
неоархейских (~2750 млн лет) месторождений Аллареченского рудного поля, палеопротерозойских
(~2500 млн лет) месторождений (Мончегорское и Панско-Федоровское) и месторождений Печенг-
ской группы (~1900 млн лет).

Ключевые слова: Фенноскандинавский щит, Аллареченское Cu-Ni месторождение, неоархейские
зеленокаменные пояса, U-Th-Pb возраст циркона, Sm-Nd и Re-Os изотопная систематика, изотоп-
ный состав серы сульфидов, геохимия и петрология коматиит-толеитовой вулкано-плутонической
ассоциации
DOI: 10.31857/S0869590321040087

ВВЕДЕНИЕ
В обширной литературе, посвященной суль-

фидным медно-никелевым месторождениям, су-
ществует несколько классификаций, основанных
на их тектонической позиции и возрасте, морфо-
логии рудных залежей, составе руд и масштабе
оруденения, связи с определенным типом магма-

тизма и т.д. (Чернышов и др., 1991; Налдретт,
2003; Лихачев, 2006; Петров и др., 2013; Konnuna-
ho et al., 2013; Makkonen et al., 2017; Заскинд, Кон-
кина, 2019).

В пределах Карело-Кольского региона Фен-
носкандинавского щита выделение перспективных
районов на медно-никелевое оруденение многие

УДК 552.11+553.061+550.42



ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 4  2021

ВОЗРАСТ, ИЗОТОПНЫЕ ОСОБЕННОСТИИ И ФОРМАЦИОННЫЙ ТИП ПОРОД 389

годы проводилось с применением различных тео-
ретических и методических подходов, однако, в
общем случае, рудоносность оценивалась по крите-
риям подобия тем или иным заведомо рудоносным
формациям или структурам других докембрийских
регионов мира. Для Фенноскандинавского щита
наибольшее экономическое значение имеют ме-
сторождения, ассоциирующие с палеопротеро-
зойскими интрузивными комплексами, которые
подразделяются на три типа: аллареченский (оли-
винит-гарцбургитовая формация), печенгский
(верлит-габбровая формация) и мончегорский
(перидотит-пироксенит-норитовая формация) (Иг-
ревская, 2009). Синвулканические месторожде-
ния вулкано-плутонических комплексов комати-
итовой серии архейских зеленокаменных поясов
(ЗКП) (т. н. Западно-Австралийский формаци-
онный тип), с которыми связано около 10% ми-
ровых запасов никеля (Groves, Hudson, 1981;
Naldrett, 2004), на Фенноскандинавском щите из-
вестны только в ранге рудопроявлений в Карелии
(Сумозерско-Кенозерский и Хаутаваарский ЗКП)
(Иващенко, Голубев, 2011) и небольших место-
рождений в Финляндии (ЗКП Кухмо-Суомуссал-
ми-Типасярви) (Konnunaho et al., 2913; Konnunaho,
2016; Makkonen et al., 2017).

Существует большое количество классифика-
ций сульфидных медно-никелевых месторожде-
ний и предложенных на их основе разнообразных
поисковых признаков и критериев. Однако в по-
следние десятилетия не было открыто каких-ли-
бо значимых медно-никелевых месторождений,
связанных с раннедокембрийскими комплекса-
ми. Более того, для целого ряда месторождений
Кольско-Норвежской провинции Фенносканди-
навского щита возраст, генетическая принадлеж-
ность и геодинамическая позиция остаются пред-
метом дискуссий. В полной мере это относится и
к месторождениям Аллареченского рудного рай-
она (месторождения Аллареченское и Восток),
открытым еще в середине прошлого века и пол-
ностью отработанным к началу нынешнего. Не-
которые исследователи дают положительную
оценку перспективности на Cu-Ni оруденение
Аллареченского района на основе обобщения
всех имеющихся геологоразведочных и научно-
исследовательских данных (Войтеховский и др.,
2008), другие – полностью исключают этот район
из сырьевой базы никеля России при металлоге-
ническом анализе (Петров и др., 2013).

За годы интенсивных геолого-разведочных,
поисковых и научно-исследовательских работ
Аллареченского месторождения внимание иссле-
дователей было сосредоточено на расшифровке
тектонического строения рудных районов, на
изучении состава и морфологии рудных залежей
(Горбунов и др., 1981; Медно-никелевые …, 1985),
на метаморфических и метасоматических преоб-
разованиях пород (Зак, 1980; Турченко, 1978). В

то же время проблемы возраста пород и руд, гео-
логических и генетических взаимоотношений ги-
пербазитов с вмещающими вулканогенно-оса-
дочными толщами, по существу, оставались без
должного внимания исследователей, что определяет
несоответствие между относительной ясностью гео-
логического строения рудных тел, минерального со-
става месторождений и числом гипотез их генезиса,
каждая из которых не может претендовать на уни-
версальность.

Настоящая работа направлена на заполнение
этих пробелов и посвящена определению с ис-
пользованием современных изотопных (U-Th-Pb,
Sm-Nd, Re-Os, δ34S) методов возраста и генезиса
пород и руд Аллареченского месторождения. В
связи с выработкой месторождения, полученные
результаты естественно имеют ограниченное зна-
чение в качестве региональных поисковых при-
знаков и прогнозных критериев, но являются
принципиальной основой для переоценки метал-
логенической эволюции Фенноскандинавского
щита в раннем докембрии.

АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ

Содержания породообразующих оксидов в по-
родах определены методом РФА по стандартной
методике, концентрации редких (Cr, Co, Ni, Rd,
Sr, Y, Zr, Nb) и редкоземельных элементов (РЗЭ) –
методом IСP-MS в Центральной аналитической
лаборатории ВСЕГЕИ (г. Санкт-Петербург).
Масс-спектроскопические измерения проводились
трижды с использованием Rb, Re и In в качестве
внутренних стандартов. Ошибка определения эле-
ментов Th, U, Lu, Yb, Er и Dy методом ICP-MS
оценивается в 10–15%, для остальных редких эле-
ментов, Ti, Zr, Sr, Y не более 5%.

Sm-Nd изотопно-геохимические исследования
выполнены в Институте геологии и геохроноло-
гии докембрия РАН (г. Санкт-Петербург). Изо-
топные составы Sm и Nd измерялись на масс-
спектрометре TRITON TI в статическом режиме.
Измеренные отношения 143Nd/144Nd нормализо-
ваны к отношению 146Nd/144Nd = 0.7219 и приве-
дены к 143Nd/144Nd = 0.511860 в Nd стандарте La
Jolla. Уровень холостого опыта за время исследо-
ваний составил 0.03–0.2 нг для Sm, 0.1–0.5 нг для
Nd. Точность определения концентраций Sm и
Nd составила ±0.5%, изотопных отношений
147Sm/144Nd = ±0.5%, 143Nd/144Nd = ±0.005% (2σ).

При расчете величин εNd(T) и модельных возрас-
тов TNd(DM) использованы современные значения
однородного хондритового резервуара (CHUR) по
(Jacobsen, Wasserburg, 1984) (143Nd/144Nd = 0.512638,
147Sm/144Nd = 0.1967) и DM по (Goldstein, Jacob-
sen, 1988) (143Nd/144Nd = 0.513151, 147Sm/144Nd =
= 0.2137.
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Акцессорные цирконы выделены в минерало-
гической лаборатории Института геологии и гео-
хронологии докембрия РАН (г. Санкт-Петер-
бург) по стандартной методике с использованием
тяжелых жидкостей.

U-Th-Pb датирование цирконов осуществля-
лось на ионном микрозонде SHRIMP-II в Центре
изотопных исследований (ЦИИ) ВСЕГЕИ
(г. Санкт-Петербург). Измерения U-Pb отноше-
ний проводились по стандартной методике (Wil-
liams, 1998). Интенсивность первичного пучка
ионов кислорода составляла 4 нА, а диаметр пятна
(кратера) – 18 мкм. Обработка полученных дан-
ных производилась с использованием программы
SQUID (Ludwig, 2000). U-Pb отношения норма-
лизовались на значение 0.0668, приписанное
стандартному циркону TEMORA (Black et al.,
2003). Погрешности единичных анализов приве-
дены на уровне 1σ, а погрешности возрастов – на
уровне 2σ.

Изотопный состав осмия измерялся на твердо-
фазном мультиколлекторном масс-спектрометре
высокого разрешения Triton (Thermo) (ЦИИ
ВСЕГЕИ) в отрицательно заряженных ионах в
статическом режиме или в динамическом режиме
на ионном счетчике. Для стандартизации условий
измерений во время аналитической сессии произ-
водилось измерение стандарта LO sST с изотоп-
ным отношением 187Os/188Os = 0.106913 ± 0.000022.
Выделенная фракция осмия в форме бромидов
наносилась на Pt ленту испарителя совместно с
0.2 мкл эмиттера Ba(OH)2 + NaOH. Для повыше-
ния эффективности ионизации использовались
установка напуска кислорода (P = 2 × 10–7 бар) в
камеру масс-спектрометра при вакууме 7 × 10–8 бар
и охлаждение жидким азотом. Температура накала
платиновой ленты в ходе измерения составляла
730–750°С. Измерялись ионные токи оксидов
185ReO3, 186OsO3, 187OsO3, 188OsO3, 190OsO3, 192OsO3.
Общие химические бланки на холостой опыт со-
ставили: Re – 70 пг, Os – 1 пг. Данные по стандар-
ту UB-N (серпентинит): Re 0.2218 ± 0.0064 нг/г,
Os 3.65 ± 0.12 нг/г, 187Re/188Os 0.292 ± 0.014,
187Os/188Os 0.127176 ± 0.000091 хорошо согласуют-
ся с литературными данными.

Изотопный состав серы в сульфидах определялся
на масс-спектрометрическом комплексе (ЦИИ
ВСЕГЕИ), состоящем из элементного анализатора
Flash EA 1112 (ThermoQuest, Италия), изотопного
масс-спектрометра DELTA Plus XL (ThermoFin-
nigan, Германия, Бремен) и газового коммуникато-
ра ConFlo III (ThermoFinnigan, Германия, Бремен),
который служит для совместной работы газовых
изотопных масс-спектрометров с элементным
анализатором (ЕА). Навески истертого образца
массой ~0.1–0.6 мг помещались в тигли из оло-
вянной фольги и при следующих параметрах эле-
ментного анализатора: температура реактора –

1000оС, температура хроматографической колон-
ки – 110°С, поток гелия в канале образца –
85 см3/мин, поток гелия в канале сравнения –
50 см3/мин, поток кислорода – 110 см3/мин, время
напуска кислорода – 16 с, время задержки сброса
образца – 20 с. Хроматографически выделенный
и высушенный при помощи перхлората магния
SO2 образец поступал в газовый коммуникатор
ConFlo III, в котором происходит разбавление
пробы вспомогательным потоком гелия, ввод ее в
ионный источник масс-спектрометра и подача в
него газа-стандарта. Регистрацию аналитических
сигналов и получение результатов измерений вы-
полняли при помощи специальной компьютерной
программы ISODAT NT v. 2.5 SP 2.34. Количествен-
ные данные об изотопном составе анализируемых
проб получены с использованием стандартного об-
разца NBS123 (δ13S = +17.1‰ vs CDT, МАГАТЭ, Ав-
стрия, Вена) для сульфидов.

Химический состав силикатных и рудных мине-
ралов и микровключений в них минеральных фаз
изучался в режиме композиционного контраста
на растровом электронном микроскопе JEOL
JSM-6510LA c энергодисперсионным спектро-
метром JED-2200 (JEOL) в ИГГД РАН. Условия
анализа: ускоряющее напряжение 20 кВ, сила тока
1.5 нА, ZAF-метод коррекции матричных эффек-
тов. Микрофотографии выполнены в режимах
композиционного контраста (BEС) и вторичных
электронов (SEI). Использованы следующие
стандартные образцы: оливин (Si, Mg, Fe), керсу-
тит (Al), диопсид (Ca), жадеит (Na), ортоклаз (K),
спессартин (Mn), двуокись титана (Ti).

Содержания редкоземельных (РЗЭ) и редких
элементов (Li, P, Ca, Ti, Sr, Y, Nb, Ba, Hf, Th и U)
в цирконе определялись на микрозонде Саmeca
IMS-4f в Институте микроэлектроники и информа-
тики РАН (г. Ярославль) по стандартной методике
(Федотова и др., 2008) в тех же точках, в которых
была изучена U-Th-Pb изотопная система. Диаметр
анализируемого участка не превышал 15–20 мкм,
относительная ошибка определения концентра-
ций для большинства элементов не превышала
10–15%, порог обнаружения в среднем составлял
10 мг/т. Содержание РЗЭ нормировалось на со-
став примитивной мантии (McDonough, Sun,
1995).

При анализе особенностей химического соста-
ва, кроме оригинальных анализов петрогенных
оксидов, редких и редкоземельных элементов
представительных образцов основных типов по-
род Аллареченского рудного района, также были
использованы опубликованные данные (Зак, 1980;
Болотов и др., 1981).

Несмотря на высокую степень вторичных ме-
таморфических изменений пород, в работе при
таксономической идентификации пород исполь-
зуется кайнотипная терминология, так как осо-
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бенности химического состава пород и сохранность
в ряде случаев первичных минералов и текстур
позволяют достаточно определенно устанавли-
вать первичную природу вулкано-плутониче-
ских комплексов.

Символы минералов приведены по (Whitney,
Evans, 2010).

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ
РАЙОНА И ЕГО ИЗУЧЕННОСТЬ

Аллареченский рудный район расположен в
северо-западной части Кольского блока Коль-
ско-Норвежской области Фенноскандинавского
щита (рис. 1). Месторождения приурочены к об-
ласти развития высокометаморфизованных вул-
каногенно-осадочных образований Каскамско-
Аннамской структуры (Вревский, 1991, 2005),
слагающих узкие синклинали и моноклинали во-
круг куполовидных блоков гранито-гнейсов (Ко-
посовский, Аллареченский, Аннамский и др.)
(рис. 2). Супракрустальные образования достаточно
условно подразделяются на две свиты. Нижняя,
копосовская свита, сложена различными параг-
нейсами и сланцами неустановленной мощности.
Вышележащая аллареченская (или аннамская)
свита состоит из полевошпатовых амфиболитов,
амфиболовых, биотит-амфиболовых и биотито-
вых сланцев, иногда несущих текстурные призна-
ки вулканитов, которые по составу отвечают то-
леитам, андезибазальтам и андезитам с прослоями
туфов. Среди биотитовых и биотит-амфиболовых
сланцев установлены пачки переслаивания мар-
ганцовистых (гранат-куммингтонитовые сланцы),
сульфидно-углеродистых пород и железистых
кварцитов (Болотов и др., 1981). К пачкам полево-
шпатовых амфиболитов приурочены пластовые и
линзовидные тела (всего более 400) гипербазитов,
которые совместно с амфиболитами рассланцо-
ваны и деформированы (Зак и др., 1972).

С гипербазитами (перидотиты и пироксени-
ты), традиционно относящимися к интрузивным
образованиям, связаны два медно-никелевых ме-
сторождения – Аллареченское и Восток – и не-
сколько рудопроявлений (Акким, Аннама, Хихна).
В ряде случаев размещение никеленосных тел ги-
пербазитов имеет литолого-стратиграфический
контроль, выраженный в переслаивании пачек
ультраосновных пород с полевошпатовыми амфи-
болитами, амфиболовыми и биотитовыми сланца-
ми аннамской свиты, иногда с постепенными пере-
ходами между ними (Медно-никелевые …, 1985,
1999; Виноградов и др., 1991), что позволило пред-
положить (Вревский, 1991) связь медно-никеле-
вых месторождений этого района с высокометамор-
физованными и глубоко эродированными аналога-
ми коматиит-толеитовых вулкано-плутонических
комплексов, типичных для многих архейских зеле-
нокаменных поясов мира (Groves, Hudson, 1981),

в том числе Фенноскандинавского щита на тер-
ритории Восточной Финляндии (Moilanen et al.,
2019; Makkonen et al., 2017; Konnunaho, 2016).

В связи с отсутствием до настоящего времени
надежных изотопных данных возраст Алларечен-
ских рудоносных гипербазитов трактуется по-
разному – от неоархейского до палеопротерозой-
ского. Неоднозначность положения сложнодисло-
цированных и полиметаморфических комплексов
Каскамско-Аннамской структуры в целом по шкале
геологического времени определяет широкий диа-
пазон гипотез их тектонической природы, среди
которых одной из наиболее популярных являет-
ся представление о гипербазитах как вскрытых
эрозией подводящих каналов для рудоносной
пикрит-габбро-верлитовой вулкано-плутониче-
ской ассоциации Печенги (Смолькин и др., 2018;
Медно-никелевые …, 1999).

Такая же неоднозначность существует и при
определении возраста и, соответственно, генети-
ческой природы сульфидного медно-никелевого
оруденения – от признания его ликвационно-
магматического генезиса в ребольское (т.е. неоар-
хейское) время (Горбунов и др., 1981) до представ-
лений о преимущественно эпигенетической приро-
де руд, связанной с переотложением первичных
бедных магматических вкрапленных руд при нало-
женных процессах свекофеннского (2.0–1.9 млрд
лет) регионального метаморфизма (Козлов, 1973)
и/или с метасоматическими процессами, в том
числе сульфуризацией (Зак, 1980; Турченко, 1978,
1981). Не существует также четких критериев разде-
ления рудных процессов, связанных с позднемагма-
тическими стадиями эволюции рудно-силикатных
систем и эпигенетического метаморфогенного ру-
дообразования и рудного метасоматоза.

В литературе, посвященной Аллареченскому
медно-никелевому месторождению, большинство
исследователей выделяют три основных морфо-
генетических типа руд в гипербазитах (Зак и др.,
1972; Медно-никелевые …, 1999; Яковлев, 1969;
Яковлев, Яковлева, 1973): сингенетические рас-
сеяно-вкрапленные бедные руды с сидеронито-
вой структурой и содержанием Ni и Cu < 0.8%;
эпигенетические прожилково-вкрапленные бога-
тые (т. н. “серы”) руды с содержанием сульфидов
>25% (Ni до 8% и Cu до 5%) и сульфидно-жиль-
ные богатые (массивные, сплошные или густов-
крапленные) руды с содержанием Ni 13–28%, кото-
рые часто окружены ореолом богатых вкрапленных
руд и в ряде случаев локализованных за предела-
ми тел гипербазитов.

Минеральный состав руд Аллареченского ме-
сторождения типичен для большинства медно-
никелевых сульфидных месторождений мира.
Выделяются пентландит-халькопирит-пирроти-
новые, пентландитовые, пентландит-халькопи-
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ритовые, халькопиритовые и миллерит-борнит-
халькопиритовые разновидности.

КРАТКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ПЕТРОГРАФИЧЕСКОГО

И ГЕОХИМИЧЕСКОГО СОСТАВА 
ОБЪЕКТОВ ИССЛЕДОВАНИЯ

Аллареченское месторождение приурочено к
небольшому (рис. 2) вытянутому в субмеридио-
нальном направлении и крутопадающему на за-
пад пластоподобному телу гарцбургитов варьиру-
ющей мощности от 10 до 200 м. В краевых частях
тел гипербазиты интенсивно серпентинизирова-
ны и амфиболитизированы, а в центральных ча-
стях породы представлены слабо измененными
гарцбургитами с реликтами оливина и ортопи-

роксена среди основной массы, сложенной рого-
вой обманкой.

Гипербазиты Аллареченского месторождения
практически повсеместно содержат неравномерную
вкрапленность сульфидов. Состав руд представлен
халькопирит-пентландит-пирротином-борнитом и
вторичными магнетитом, пиритом, борнитом,
валлеритом и маккинавитом (Gorelov, Turchenko,
1997). Интенсивно оруденелые гипербазиты, гу-
стовкрапленные и богатые сплошные жильные
сульфидные руды сосредоточены в западной и
северной частях рудного тела, где они образуют
придонную залежь богатых сульфидных руд
мощностью более 5 м. В среднем соотношение
Ni/Cu/Co в рудах составляет 80/30/1. По содер-
жанию Ni (до 28% в сплошных рудах и до 13% – в
густовкрапленных) руды Аллареченского место-

Рис. 1 Схематическая карта раннедокембрийских структурно-вещественных комплексов Кольско-Норвежской про-
винции Фенноскандинавского щита.
1 – Мурманский и Центрально-Кольский блоки с корой преимущественно архейского возраста, 2 – Беломорско-Ла-
пландский блок с корой архейского и палеопротерозойского возраста, 3 – неоархейские зеленокаменные пояса (III –
Ура-губа–Колмозеро-Воронья, IV – Терский, V – Аллареченский); 4 – вулканогенно-осадочные комплексы (2.4–1.85
млрд лет) Печенгской (I) и Имандра-Варзугской (II) интракратонных рифтогенных структур, 5 – расслоенные интру-
зии (~2.5 млрд лет), 6 – палеопротерозойский Лапландско-Колвицкий гранулитовый комплекс, 7 – Cu-Ni месторож-
дения (1 – Печенгское, 2 – Мончегорское, 3 – Аллареченское, 4 – Панско-Федоровское).
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Рис. 2. Схематическая геологическая карта Аллареченского месторождения (Зак, 1980, с изменениями). 
1 – биотитовые гнейсы мигматизированные, 2 – жильные и вкрапленные сульфидные руды, 3 – полевошпатовые ам-
фиболиты аннамской свиты, 4 – рудные гипербазиты, 5 – плагиомикроклиновый гранит, 6 – линейность и полосча-
тость, 7 – разломы.
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рождения значительно превосходят руду Печенг-
ских месторождений (3–12% Ni) и не имеют ана-
логов в раннем докембрии Фенноскандинавского
щита (Медно-никелевые …, 1985). В то же время
такие высокие содержания Ni (10–23%) являются
характерной особенностью месторождений, свя-

занных с коматиитами архейских зеленокамен-
ных поясов Агнью и Камбалды (Западная Австра-
лия) и Алексо (Онтарио, Канада) (Gole et al., 1989;
Налдретт, 2003).

В работе для минералогических и изотопно-
геохимических исследований были использова-
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ны следующие представительные образцы руд-
ных гипербазитов из Аллареченского карьера и
вмещающих пород аннамской свиты (рис. 3).

Гарцбургит (обр. alla 19-1, alla 18) с бедной син-
генетической пирротин-пентландитовой вкраплен-
ностью. Минеральный состав: оливин Fo72 (50–60%)
образует крупные до 5 мм частично серпентини-
зированные изометричные зерна и более мелкие
(0.5–0.7 мм) пойкилитовые включения в орто-
пироксене (20–30%), который образует интер-
стиционные выделения среди зерен оливина.
Пойкилитовые структуры и приуроченность пи-
роксена к межзерновым пространствам свидетель-
ствуют о более ранней кристаллизации оливина.
Вторичные минералы представлены серпенти-
ном, актинолитом, хлоритом. Выделения пирроти-
на, пентландита, редко халькопирита, между зерна-
ми силикатов образуют сидеронитовую структуру
вкрапленных руд, а также формируют округлые
сульфидные шлиры. В ряде случаев сидеронито-
вое вкрапленное оруденение постепенно переходит
в богатые прожилково-вкрапленные пентландит-
халькопирит-пирротиновые руды (обр. alla 19-2),
а также в сплошные халькопиритовые руды (обр.
alla 19-3), состоящие на 90% из халькопирита с
примесью (5–10%) пирита, пентландита и пирро-
тина

Особенностью химического состава гипебазитов
Аллареченского месторождения (табл. 1) являются

низкое значение титанистости (TiO2 = 0.32–
0.46 мас. %) и CaO/Al2O3 отношение (~1), повы-
шенная железистость (FeO* = 14–15 мас. %) и, со-
ответственно, магнезиальность (Мg# = 0.83–0.81).
Высокожелезистый состав гипербазитов связан с
составом оливина с большой долей фаялитовой
(Fa24.2–28.3) составляющей (табл. 2). Эти характе-
ристики минералогического и геохимического
состава перидотитов Аллареченского месторож-
дения позволяют отнести их к аналогам кумуля-
тивных разновидностей “Al-деплетированных” и
высокожелезистых (Al2O3/TiO2 < 20, CaO/Al2O3 ~ 1.1,
(Gd/Yb)N = 0.84–1.46, FeO* = 10–15 мас. %, Мg# =
= 0.83–0.81) коматиитов неоархейского зелено-
каменного пояса Ура-губа–Колмозеро-Воронья
(рис. 4), которые в свою очередь являются уни-
кальными по этим параметрам среди коматиитов
архейских зеленокаменных поясов не только
Фенноскандинавского щита, но и других древних
кратонов континентов (Вревский, 2018).

Часть гарцбургитов с пониженной кремнекис-
лотностью (SiO2 ~ 40 мас. %, рис. 4), вероятно,
может быть связанa с их кумулятивной природой
при эволюции первичных рудно-силикатных
расплавов – продуктов частичного плавления
верхнемантийного субстрата или с процессами
серпентинизации, амфиболизации и оталькова-
ния гипербазитов.

Рис. 3. Геологическая схема строения стенки карьера Аллареченского месторождения (Турченко, 1978).
1 – биотитовые и гранат-биотитовые сланцы, 2 – то же с сульфидами, 3 – плагио-микроклиновые граниты, 4 – бога-
тые медно-никелевые руды, 5 – массивные амфиболизированные гипербазиты, 6 – амфиболизированные оливино-
вые пироксениты и биотитизированные гипербазиты, 7 – биотитовые и биотит-гранатовые гнейсы, 8 – породы отва-
лов, 9 – точки опробования.

100 м

С

1 2 3 4 5 6 7 8 9
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Таблица 1. Содержание петрогенных оксидов (мас. %) и редкоземельных элементов (мкг/г) в представительных
образцах пород Аллареченского месторождения

Примечание. 1, 2 – гарцбургит (обр. alla 19-1 и alla 18); 3, 4 – амфиболизированный рудный оливиновый пироксенит (обр. alla
19-1/3а и alla 19-1/3); 5 – актинолитизированный пироксенит (обр. alla 19-1/2); 6 – мономинеральный амфиболит (комати-
итовый базальт) (обр. alla 19-1/4); 7 – гранатсодержащий плагиоамфиболит (базальт аннамской свиты) (обр. alla 19-1/5);
Мg# = MgO × 24.8/(MgO × 24.8 + FeO × 13.9); FeO* = FeO + (Fe2O3 × 0.9).

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7

SiO2 40.15 40.12 47.68 48.62 46.32 52.62 51.42
TiO2 0.46 0.32 0.14 0.26 0.78 0.85 0.53
Al2O3 4.24 2.89 4.89 3.82 9.19 12.35 10.54
Cr2O3 0.84 0.87 0.66 0.54 0.41 0.32
FeO* 13.85 14.88 12.54 13.57 11.09 10.81 16.34
MnO 0.25 0.19 0.21 0.26 0.27 0.26 0.21
MgO 36.89 35.73 26.22 26.17 19.34 11.94 7.83
CaO 1.80 2.22 4.68 4.29 9.13 9.29 10.49
Na2O 0.30 0.29 0.41 0.48 1.13 0.72 1.25
K2O 0.39 0.16 0.58 0.32 0.24 0.10 0.21
P2O5 0.38 0.46 0.21 0.15
NiO 2.56 1.23 1.02 1.34 1.11 0.58 0.63
П.п.п. 0.56 1.23 1.02 1.34 1.11 0.58 0.63
Сумма 100.11 99.36 99.24 99.65 99.01 99.67 99.45
Мg# 0.83 0.81 0.79 0.77 0.76 0.66 0.46
Na2O + K2O 0.42 0.77 0.96 1.12 0.99 0.75 1.00
CaO/Al2O3 9.22 9.03 34.93 14.67 11.74 14.49 19.89
Al2O3/TiO2 9.22 9.03 34.93 14.67 11.74 14.49 19.89
Cr 2385 2185 2415 2276 2055 136 48
Co 83.9 85.3 75.3 74.3 85.7 38.4 58.4
Ni 1587 1407 1085 1048 831 454 105
Rb – 12.9 – – 14.8 20.8 19.4
Sr – 10.1 – – 152.0 2.1 8.4
Y 6.3 5.5 9.8 8.5 8.6 16.2 35.4
Zr 12.8 13.8 21.3 24.8 41.9 47.9 47.3
Nb 2.81 3.2 1.25 1.54 2.15 1.85 1.93
La 0.58 0.99 3.23 5.43 5.12 4.58
Ce 1.57 2.76 9.13 14.60 12.00 11.00
Pr 0.26 0.42 1.25 1.91 1.46 1.67
Nd 1.44 2.06 5.21 7.63 6.64 8.12
Sm 0.39 0.41 1.37 1.71 1.56 2.27
Eu 0.15 0.14 0.40 0.63 0.55 0.87
Gd 0.57 0.43 1.24 2.02 1.70 3.00
Tb 0.10 0.07 0.19 0.36 0.26 0.54
Dy 0.81 0.55 1.16 2.51 1.66 3.85
Ho 0.19 0.13 0.27 0.57 0.37 0.92
Er 0.52 0.37 0.83 1.52 1.01 2.81
Tm 0.08 0.06 0.12 0.22 0.15 0.44
Yb 0.52 0.41 0.76 1.39 0.94 2.54
Lu 0.07 0.06 0.10 0.21 0.18 0.41
(ΣРЗЭ)N 2.92 2.95 7.82 13.07 10.46 16.73
(La/Yb)N 0.77 1.64 2.88 2.65 3.70 1.22
(Ce/Yb)N 0.80 1.77 6.30 2.76 3.35 1.14
(Ce/Sm)N 0.97 1.62 2.81 2.06 1.86 1.17
(Gd/Yb)N 0.89 0.84 1.31 1.18 1.46 0.95
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Гипербазиты характеризуются чрезвычайно
низким общим уровнем содержания РЗЭ
((ΣРЗЭ)N ~ 2.9) (табл. 1) и в целом нефракциониро-
ванным характером распределения РЗЭ ((Ce/Yb)N ~
~ 0.86 ± 0.2). Такие особенности распределения и
низкая концентрация РЗЭ характерна для ранее вы-
деленного (Вревский и др., 2003) первого геохими-
ческого типа коматиитов Полмос-Поросозерской,
Урагубской, Палаламбинской, Совдозерской и Ко-
стамукшской неоархейских зеленокаменных струк-
тур Фенноскандинавского щита.

Амфиболизированный рудный оливиновый пи-
роксенит (обр. alla 19-1/3, alla 19-1/3а и alla 19-1/2)
из краевой части рудного тела в основании Алла-
реченского карьера. Минеральный состав: брон-
зит (20–25%), реликты серпентинизированного
оливина Fo71 (40–70%), плагиоклаз (до 5%), маг-
нетит (10–15%), гранат (Alm52.9 Prp46.6 Grs0.5) (5–
10%) (табл. 2); вторичные минералы: актинолит,
серпентин, тальк, флогопит, клиноцоизит и хло-
рит. Наряду с мелкой рудной вкрапленностью, в
породе появляются участки массивных богатых
руд, состоящих из крупнозернистых агрегатов
рудных минералов пентландита, халькопирита,
пирротина и магнетита, вплоть до формирования
богатых жильных рудных тел.

Пироксениты по сравнению с перидотитами
менее железистые и магнезиальные (Мg# =
= 0.77–0.79), имеют сходные значения отноше-
ний CaO/Al2O3 ≤ 1 и Al2O3/TiO2 < 20 и по составу
петрогенных оксидов могут быть отнесены к ко-
матиитовой серии. Нормированное распределение
РЗЭ в оливиновых пироксенитах характеризуется

умеренно-фракционированным распределением
ЛРЗЭ ((Ce/Sm)N = 1.9–2.8), слабофракциониро-
ванным распределением ТРЗЭ ((Gd/Yb)N = 1.2–1.8)
и невысоким общем уровнем содержания РЗЭ
((ΣРЗЭ)N = 8–13) (табл. 1, рис. 5).

Использование составов ортопироксена из гарц-
бургита и оливинового пироксенита для оценки Р-Т
условий их кристаллизации с использованием
геотермобарометров (Brey, Köhler, 1990; Mercier,
1980) позволило установить температуру ликви-
дуса расплава не менее 1200°С (1211–1445°С) при
давлении в интервале 3.5–4.1 кбар (табл. 3). Полу-
ченные оценки температуры кристаллизации ги-
пербазитов значительно выше расчетных темпе-
ратур ликвидуса (900–1059°С) ортопироксенитов
и норитов Мончетундровского массива (Чащин и
др., 2020) и близки к температурам ликвидуса ко-
матиитов 1500–1600°С (Green, 2015; Sobolev et al.,
2016).

Полевошпатовые амфиболиты (обр. alla 19-1/2,
-1/4, -1/5) аннамской свиты из северной части ка-
рьера (вне рис. 3), окружающие тело рудоносного
гипербазита, по составу варьируют от анхимономи-
неральных (95–80% Hbl + 5–10% Cpx ± Pl, Bt) до
плагиоамфиболитов (30–40% Pl № 35–40) иногда
с гранатом и пироксеном. Вблизи с телами пери-
дотитов в амфиболитах развивается бедное мел-
ковкрапленное пиритовое и халькопиритовое
оруденение.

По составу амфиболиты варьируют от коматиита
с MgO = 19.34 мас. % (обр. alla 19-1/2) и коматиито-
вого базальта (обр. alla 19-1/4 с MgO = 11.94 мас. %)
до толеитового базальта (обр. alla19-1/5) (табл. 1).

Таблица 2. Средние составы (мас. %) породообразующих минералов из оливинового пироксенита (обр. alla 19-1/3) и
гарцбургита (обр. alla 18)

n Минерал Образец SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O NiO Cl Мg#

25 Гранат alla 19-1/3 34.09 15.59 28.06 0.01 13.88 0.21 0.43
4 Плагиоклаз Там же 66.50 21.80 0.21 0.07 1.15 9.87 0.05

11 Амфибол Там же 52.75 0.04 7.01 12.87 0.08 16.88 9.41 0.63 0.14 0.03 0.18
8 Хлорит Там же 30.70 15.59 28.06 0.01 13.88 0.21 0.43
8 Оливин Там же 38.19 0.08 24.70 0.25 36.73 0.24 72.6
2 Оливин alla 18 38.50 25.34 0.19 35.75 0.22 71.6

Таблица 3. Составы (мас. %) ортопироксенов оливинового пироксенита (обр. alla 19-1/3) и гарцбургита (обр. alla 18)
и Р-Т параметры минеральных равновесий

Примечание. Геотермометры Т1 – (Mercier, 1980), Т2 – (Brey, Köhler, 1990); геобарометр (Р) – (Mercier, 1980).

Образец SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Т1, оС Т2, оС P, кбар

alla 19-1/3 55.63 – 0.88 14.65 – 26.79 2.05 1386 1211 3.5
alla 19-1/3 55.09 0.08 0.81 14.45 0.06 27.56 1.96 1359 1202 3.9
alla 18 55.42 0.26 0.81 14.75 0.07 26.42 2.27 1445 1253 4.1
alla 18 54.69 0.42 0.79 14.65 0.02 27.5 1.92 1351 1196 3.8
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Так же, как и гипербазиты Аллареченского место-
рождения, вмещающие амфиболиты аннамской
свиты являются высокожелезистыми метавулкани-
тами, аналогичными коматиит-толеитовой серии
неоархейского зеленокаменного пояса Ура-губа–
Колмозеро-Воронья.

Концентрации и характер спектров распреде-
ления РЗЭ в амфиболите из контакта с рудными
перидотитами существенно отличаются от по-
следних более высоким общим уровнем содержа-
ния ((ΣРЗЭ)N =16.73) и нефракционированным
распределением РЗЭ (Ce/Yb)N = 1.14) (табл. 1,
рис. 5).

На (La/Yb)N/YbN и Y–Zr вариационных диа-
граммах (рис. 6) фигуративные точки составов
пород базит-гипербазитового комплекса Алларе-
ченского рудного района соответствуют трендам
изменения концентраций этих элементов в кома-
тиит-толеитовой серии зеленокаменного пояса
Ура-губа–Колмозеро-Воронья.

РЕЗУЛЬТАТЫ ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ
И ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКИХ 

ИССЛЕДОВАНИЙ
U-Th-Pb датирование (SHRIMP-II) циркона.

Из образца рудного оливинового пироксенита
(обр. alla 19-1/3) массой около 2 кг с богатой пент-

Рис. 4. Вариационные диаграммы петрогенных оксидов для неоархейских базит-гипербазитовых вулкано-плутониче-
ских ассоциаций Каскамско-Аннамской и Ура-губа-Колмозеро-Вороньинской структур Кольско-Норвежской обла-
сти Фенноскандинавского щита. 
1–3 – Каскамско-Аннамская структура (1, 2 – базит-гипербазитовый вулкано-плутоническая ассоциация Алларечен-
ского месторождения: 1 – составы представительных образцов из табл. 1, 2 – литературные данные (Зак, 1980; Болотов
и др., 1981); 3 – метавулканиты аннамской свиты); 4 – коматиит-толеитовая вулкано-плутоническая ассоциация Ура-
губской зеленокаменной структуры, 5 – то же Колмозеро-Вороньинской структуры.

1 5432

M
gO

, м
ас

. %

SiO2, мас. %
38 40 42 44 46 48 50 52 54

3

8

13

18

23

28

33

38

42 44 46
SiO2, мас. %

K
2O

 +
 N

a 2
O

, м
ас

. %

38 40 48 50 52 54
0

1

2

3

4

Fe
O

*,
 м

ас
. %

SiO2, мас. %
38 40 42 44 46 48 50 52 54

8

10

12

14

16

18

20

A
l 2

O
3,

 м
ас

. %

SiO2, мас. %
38 40 42 44 46 48 50 52 54

0
2
4
6
8

10
12
14
16
18
20



398

ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 4  2021

ВРЕВСКИЙ, ТУРЧЕНКО

ландит-пирротиновой минерализацией была вы-
делена однородная по морфологии и строению
популяция кристаллов циркона в количестве бо-
лее 40 зерен и размером 150–250 × 120–150 мкм.
Трещиноватые зерна циркона имеют удлинен-
ный призматический габитус, темно-коричневую
окраску и тонкую осцилляционную зональность.
Кристаллы часто содержат микровключения си-
ликатных и рудных минералов (рис. 7б).

Проведенное U-Th-Pb датирование цирконов
на ионном микрозонде SHRIMP-II позволило
установить, что аналитические точки образуют дис-
кордию с верхним пересечением, соответствующим
возрасту 2718 ± 7 млн лет и нижним – 593 ± 9 млн
лет (СКВО = 1.3) (рис. 7а). Два зерна циркона

(ан. т. 24.1 и 26.1 в табл. 4) имеют конкордантные
значения 207Pb/206Pb возраста – 2720 ± 7 и 2714 ±
± 89 млн лет соответственно.

Полученные результаты коренным образом
отличаются от общепринятых представлений о
возрасте пород и руд Аллареченского рудного
района и естественно определяют критическое
отношение к интерпретации возрастa месторож-
дения. В качестве альтернативной интерпретации
может служить ксеногенное происхождение цир-
кона, захваченного ультраосновными расплава-
ми из вмещающих архейских гнейсов.

Геохимический состав циркона. Учитывая воз-
можность ксеногенного происхождения цирко-
на, захваченного ультраосновными расплавами
из вмещающих архейских гнейсов, для определе-
ния его генетической природы было проведено
исследование состава редких и редкоземельных
элементов в точках локального U-Th-U датирова-
ния (SHRIMP-II), а также химического состава
микровключений рудных и силикатных минера-
лов в цирконе.

В выборке из пяти кристаллов циркона рас-
пределение РЗЭ характеризуется близкими со-
держаниями с фракционированным (магматиче-
ским) (Hoskin, Schaltegger, 2003; Belousova et al.,
2006; Федотова и др., 2008) распределением ТРЗЭ
((Lu/Gd)N = 7–21), положительной Се- (  =
= 1.8–8.8) и отрицательной Eu- (  = 0.64–0.80)
аномалиями (табл. 5, рис. 8), за исключением
аналитической точки 12.1 (  = 1.2), с наиболь-
шим в изученной выборке кристаллов циркона
процентом дискордантности (19%) и повышен-
ными содержаниями, мкг/г: Ca 14.5, Sr 18.82,
Y 1130 и Th 389. Все зерна циркона характеризу-
ются малыми вариациями высокого содержания

N
*Ce

N
*Eu

N
*Eu

Рис. 5. Нормированное к примитивной мантии (ПМ)
распределение редкоземельных элементов в породах
Аллареченского месторождения.
Номера образцов соответствуют таковым в табл. 1.
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Рис. 6. Вариационные диаграммы YbN–(La/Yb)N и Zr–Yb.
Условные обозначения см. на рис. 4.
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Рис. 7. График с конкордией для цирконов из рудного
оливинового пироксенита (alla 19-1/3) Алларечен-
ского месторождения и катодолюминесцентные
изображения циркона (а). Цифры на фото (б) соот-
ветствуют аналитическим точкам в табл. 4, диаметр
кратера ~20 мкм.
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Hf (11170–12790 мкг/г) и низкими значениями
Th/U отношения (0.3–0.4).

Минералогия микровключений в цирконе. Ре-
зультаты изучения микровключений размером
10–20 мкм в кристаллах циркона позволили иден-
тифицировать, наряду с силикатными минерала-
ми (биотит, плагиоклаз и апатит) (табл. 6), при-
сутствие также и рудных минералов (халькопи-
рит, пентландит и алтаит) (рис. 9).

Состав рудных минералов (табл. 7) в микров-
ключениях, в частности пентландита, аналогичен

по содержанию рудных компонентов сульфидам
вкрапленного оруденения (табл. 8, 9). Состав пла-
гиоклаза (An7.6 Ab92.1 Or0.3) в микровключениях
(табл. 6) аналогичен составу плагиоклаза
(An6.0 Ab93.7 Or0.3) вмещающего оливинового пи-
роксенита (табл. 9).

Sm-Nd изотопная систематика. Исследование
Sm-Nd изотопной системы в гипербазитах Алла-
реченского рудного поля (табл. 10) позволило по-
лучить более полную характеристику магматиче-
ских источников ультраосновных пород и их ме-
таморфических преобразований. Интерпретация
результатов Sm-Nd изотопной систематики мета-
гипербазитов Аллареченского рудного района
(Аллареченское, Восток, Хихна, Руниеки) свиде-
тельствует о генерации их первичных расплавов
из мантии, существенно более деплетированной
(εNd(T) = +7.0 ± 0.4), чем мантийные источники
никеленосных вулкано-плутонических комплек-
сов Печенги (εNd(T) от +0.5 до –3.0) (Скуфин, Ба-
янова, 2006; Hanski et al., 2014).

Re-Os изотопная систематика. Re-Os изотоп-
ная система (табл. 11) была изучена в образце ам-
фиболизированного рудного оливинового пи-
роксенита (обр. alla 19-1/3) и выделенных из него
монофракций пентландита и пирита. Получен-
ные значения 187Os/188Os – 0.2270–0.1929 значимо
отличаются как от типично коровых значений
( 1), так и от значений для мантийных перидоти-
тов (0.11163–0.14229) из ксенолитов кимберлитов
Фенноскандинавского щита (Peltonen, Brüg-
mann, 2006), что может означать смешение двух
типов мантийных источников или являться ре-
зультатом аккумуляции радиогенного осмия при
формировании рудных пироксенитов.

@

Рис. 8. Нормированное к примитивной мантии (ПМ)
распределение редкоземельных элементов в цирконе
из рудного оливинового пироксенита (обр. alla 19-1/3)
Аллареченского месторождения.
Цифры соответствуют аналитическим точкам в табл. 4.
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Изотопный состав серы сульфидов в различных
типах руд в гарцбургитах (табл. 12, №№ 1–6) и
рудном оливиновом пироксените (табл. 12,
№№ 7, 8) Аллареченского месторождения варьи-
рует в узких пределах от + 5.5 до + 5.8‰, что
принципиально отличает их от изотопного соста-
ва серы в рудах Печенгских месторождений, ко-

торые существенно обогащены легким изотопом
(от –0.3 до –0.1) (Пушкарев и др., 1984).

Узкий диапазон (±0.3‰) вариаций изотопно-
го состава серы в различных типах руд Алларечен-
ского месторождения указывает на однородный
источник серы и, следовательно, на генетическое
родство всех типов сульфидных руд.

Таблица 5. Содержание (мкг/г) редкоземельных и редких элементов в цирконе из рудного оливинового пирок-
сенита (обр. alla 19-1/3)

Аналит.
точка La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Dy Er Yb Lu

12.1 6.93 85.2 7.84 56.29 38.19 18.40 53.6 110.6 190.0 336.4 54.4
17.1 1.60 44.1 1.82 14.36 12.12 4.95 29.09 94.32 204.4 388.0 63.8
15.1 11.57 93.3 13.40 96.90 42.89 11.14 51.17 86.5 128.1 239.4 43.2
24.1 0.88 25.9 0.58 4.95 5.39 2.04 17.6 62.5 134.11 261.3 45.2
26.1 16.26 83.2 6.28 37.95 17.85 6.96 39.8 117.5 208.421 385.0 62.6

Li P Ca Ti Sr Y Nb Ba Hf Th U

12.1 100.1 72.6 14.5 8.2 18.8 1130 21.2 21.0 11424 379.6 899.8
17.1 44.4 41.3 5.9 5.7 1.3 743 15.0 1.9 11727 74.0 275.0
15.1 43.8 61.9 6.6 6.7 75.3 1094 16.7 12.8 11682 162.0 561.0
24.1 35.1 162.5 0.8 4. 8 2.0 755 8.1 1.7 11169 107.0 374.0
26.1 63.22 73.77 6.6 8.9 36.9 1263 24.1 45.5 12791 152.1 450.0

Th/U Eu/Eu* Ce/Ce* ΣРЗЭ ΣЛРЗЭ ΣТРЗЭ LuN/LaN LuN/GdN SmN/LaN

12.1 0.42 1.2 2.8 957.9 156.2 745.1 75.6 8.2 8.8
17.1 0.27 0.8 6.2 858.5 61.9 779.5 383.4 17.7 12.1
15.1 0.29 0.7 1.8 817.6 215.2 548.3 35.9 6.8 5.9
24.1 0.29 0.6 8.8 560.6 32.3 520.8 494.5 20.8 9.7
26.1 0.34 0.8 1.9 981.9 143.7 813.4 37.1 12.7 1.7

Таблица 6. Состав (мас. %) породообразующих минералов из включений в цирконе (обр. alla 19-1/3) рудного оли-
винового пироксенита

Минерал SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O NiO Сумма

Биотит 48.54 4.47 19.41 9.18 3.37 0 0 11.38 1.13 97.48
Плагиоклаз 67.13 21.23 0.28 1.50 10.09 0.05 100.0
Хлорит 32.73 0.79 13.32 0.02 26.92 12.59 0.96 0.24 87.57

Таблица 7. Состав (мас. %) рудных минералов из включений в цирконе (обр. alla 19-1/3) рудного оливинового пи-
роксенита

Минерал Fe Ni S Co Cu Te Pb

Халькопирит 30.92 33.81 35.27
Халькопирит 29.77 33.57 36.66
Халькопирит 31.30 33.91 34.79
Пентландит 28.47 37.42 33.25 0.87
Пентландит 29.52 35.77 34.42 0.29
Алтаит (PbTe) 0.46 38.23 61.31
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Повышенное относительно мантийного стан-
дарта троилита из железного метеорита “Сanyon
Diablo” (Rye, 2005) содержание тяжелого изотопа
серы находится в пределах вариаций значений
для архейских коматиитов, базальтов СОХ и не-
которых метеоритов (Ripley, Li, 2003), а ограни-
ченное бактериальное изотопное фракциониро-
вание изотопов серы при архейском осадкона-
коплении не позволяет однозначно судить о
природе сульфидных руд. Существуют также
представления (Криволуцкая, 2014) о гетероген-
ности мантии относительно тяжелого изотопа се-
ры для Норильских месторождений. Утяжеление
изотопного состава серы сульфидов может быть
также связано с изотопным фракционированием
при многостадийном плавлении сульфидсодер-

жащего мантийного источника за счет обогаще-
ния легкоплавких базальтовых выплавок легким
изотопом серы (Лихачев, 2006)

Учитывая такого рода генетические неопреде-
ленности, установленные узкие (±0.3‰) вариации
величины δ34S в различных типах руд Алларечен-
ского месторождения могут определенно свиде-
тельствовать, что наложенный высокоградиентный
амфиболитовый метаморфизм дистен-силлима-
нитовой фациальной серии и инфильтрацион-
ный метасоматоз регрессивной стадии не имели
существенного влияния на эпигенетическое пе-
рераспределение рудного вещества и фракцио-
нирование изотопов серы при формировании
сплошных и жильных руд.

Рис. 9. Микрофотографии кристаллов циркона из рудного оливинового пироксенита (обр. alla 19-1/3) Аллареченского
месторождения с минеральными микровключениями в режиме BSE COMPO (JEOL-JSM-6510 LA).
Окружности белого цвета – места локального изотопного анализа (SHRIMP-II). Ap – апатит, Bt – биотит, Pl – пла-
гиоклаз, Pn – пентландит, Ccp – халькопирит, Chl – хлорит.

100 мкм
100 мкм

10 мкм 10 мкм

2721 ± 10 млн лет2721 ± 10 млн лет2721 ± 10 млн лет

2711 ± 27 млн лет2711 ± 27 млн лет2711 ± 27 млн лет

CcpCcpCcp
ChlChlChl

ChlChlChl

ChlChlChl

ChlChlChl

CcpCcpCcp

BtBtBt

ApApAp

ApApAp

PnPnPn

PnPnPn

BtBtBt

ApApAp PlPlPl

ApApAp

Таблица 8. Средние составы (мас. %) борнита, халькопирита и пентландита из массивных руд (обр. alla 19-1/3)
оливинового пироксенита

Минерал n Fe Ni S Co Cu

Борнит 4 18.18 25.05 62.77

Халькопирит 9 30.88 34.54 34.58

Пентландит 8 27.12 35.33 36.03 1.52
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ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Так как для сложнодислоцированных и поли-
метаморфических раннедокембрийских ком-
плексов диапазон условий образования медно-
никелевых руд может быть полигенетическим, от
кристаллизации собственно сульфидного распла-

ва, через высокотемпературное эпигенетическое
перерождение и перераспределение рудного ве-
щества, до их формирования из метасоматиче-
ских и гидротермальных рудных растворов, то ни
одна из соответствующих гипотез генезиса руд в
ограниченной трактовке не может претендовать
на универсальность, так как каждая из них может

Таблица 9. Средние составы (мас. %) сульфидов различных типов руд в гарцбургитах Аллареченского месторож-
дения

Руды Образец Минерал n Fe Ni S Co Cu Ag

Сидеронитовые
рассеянно-вкрапленные

alla19-1 Халькопирит 2 30.82 35.03 34.33

То же alla19-1 Пентландит 2 32.88 33.19 33.88 0.51
То же alla19-1 Пирротин 2 60.73 0.29 38.93

Прожилково-вкрапленные alla19-2 Халькопирит 1 31.66 35.03 34.51
То же alla19-2 Пентландит 7 25.48 35.20 37.70 1.15
То же alla19-2 Пирротин 1 61.88 0.02 39.66

Сплошные жильные alla19-3 Халькопирит 1 30.96 34.24 34.8
То же alla19-3 Пентландит 6 31.97 23.10 33.36 13.54
То же alla19-3 Пирротин 4 60.39 0.11 39.53

Таблица 10. Результаты Sm-Nd изотопных исследований

Район Образец Порода Sm,
мкг/г

Nd,
мкг/г

147Sm/144Nd 143Nd/144Nd ± ε(0)
εNd

(T = 2.72)

Руниеки 1188/159.0 Перитодит 2.579 10.450 0.14966 0.512128 13 –9.9 6.6

Руниеки 1188/163.2 Перитодит 1.953 10.280 0.14855 0.512113 9 –10.2 6.7

Хихна 226/19.1 Перитодит 2.961 14.050 0.12779 0.511777 21 –16.8 7.4

Хихна 226/22.4 Перитодит 1.791 8.110 0.14905 0.512112 7 –10.3 6.5

Восток 821/412.0 Перитодит 1.465 9.180 0.12736 0.511763 6 –17.1 7.3

Алларечка alla 18 Гарцбургит 0.348 2.159 0.09676 0.511211 5 –27.8 7.2

Алларечка alla 19-1/3 Амфиболизированный 
рудный оливиновый 
пироксенит

0.431 1.864 0.14295 0.512050 19 –11.5 7.4

Алларечка alla 19-1/2 Актинолитизированный 
пироксенит

1.435 7.149 0.12142 0.511626 11 –19.7 6.7

Таблица 11. Результаты Re-Os изотопных исследований рудного оливинового пироксенита (обр. alla 19-1/3)

Примечание. 2s – ошибка определения изотопного состава относительная (187Re/188Os) или абсолютная (187Os/188Os), γOs
рассчитан для возраста 2720 млн лет.

Порода/минерал Re, мкг/г Os, мкг/г 187Re/188Os 187Os/188Os 187Os/188Os(T) γOs(T = 2720)

Порода вал 2.91 15.82 0.89024 0.19288 0.1516 39.9

Пирит 71.17 49.72 0.93217 0.20911 0.1659 53.1

Пентландит 145.82 365.80 1.93495 0.22698 0.1373 26.7
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объяснить только одну из стадий формирования
месторождений. Тем не менее полученные изо-
топно-геохимические данные позволяют по-но-
вому интерпретировать возраст, генетическую и
тектоническую природу пород и руд Алларечен-
ского рудного.

Полученный неоархейский возраст (2718 ± 7 млн
лет) для ультрамафитов и связанного с ними син-
генетического Cu-Ni оруденения и особенности
геохимического и изотопного состава базит-гипер-
базитового комплекса Аллареченского рудного
района дают основание рассматривать их в качестве
высокометаморфизованных и глубоко эродиро-
ванных аналогов коматиит-толеитовых вулкано-
плутонических комплексов, типичных для многих
архейских зеленокаменных поясов мира и, в част-
ности, с близкими по возрасту (Вревский, 2018)
комплексами Урагубско-Колмозеро-Вороньин-
ского зеленокаменного пояса Кольско-Норвежской
области Фенноскандинавского щита. Следователь-
но, Аллареченское месторождение сульфидных
Cu-Ni руд можно отнести к синвулканическому
классу (Западно-Австралийский формационный
тип) (Соколова, Рундквист, 1985) со сложной
структурно-метаморфической историей преобра-
зования пород и руд.

Эта аналогия позволяет по-новому проинтер-
претировать и ряд геологических взаимоотноше-
ний пород и руд в Аллареченском рудном районе,
которые многократно описывались в литературе.
Прежде всего, это относится к задокументиро-
ванным примерам согласного залегания гиперба-
зитов и полевошпатовых амфиболитов, мономи-
неральных амфиболитов и биотитовых сланцев
аннамской свиты, иногда с постепенными пере-
ходами между ними (Медно-никелевые …, 1985,
1999; Виноградов и др., 1991). Особенно четко та-

кое взаимоотношениe рудоносных гипербазитов
с пироксенсодержащими амфиболитами выраже-
но в строении горизонта 130 м Аллареченского
месторождения (Медно-никелевые …, 1985)
(рис. 10). Такие взаимоотношения могут рассмат-
риваться как результат переслаивания комати-
итовых и толеитовых гипабиссальных расплавов
при их одновременном внедрении.

Учитывая полихронную историю метаморфи-
ческих преобразований Кольско-Норвежской
области в архее, представляется возможной иная
интерпретация ряда особенностей размещения
рудных залежей и, в частности, локализации руд
за пределами тел гипербазитов во вмещающих
гнейсах и амфиболитах. Такие соотношения
обычно рассматривались как очевидный признак
эпигенетического, метаморфогенного переотложе-
ния первичных бедных магматических вкрапленных
руд при наложенных процессах свекофеннского
(2.0–1.9 млрд лет) регионального метаморфизма
и/или связывались с метасоматическими процесса-
ми, в том числе сульфуризацией. Однако установ-
ленные узкие (±0.3‰) вариации величины δ34S в
различных типах руд Аллареченского месторож-
дения могут определенно свидетельствовать, что
наложенный высокоградиентный амфиболито-
вый метаморфизм дистен-силлиманитовой фа-
циальной серии и инфильтрационный метасома-
тоз регрессивной стадии метаморфизма не имели
существенного влияния на эпигенетическое пе-
рераспределение рудного вещества и фракциони-
рование изотопов серы при формировании сплош-
ных и жильных руд. Кроме того, метаморфическая
регенерация сидеронитовых (первичномагматиче-
ских) руд с высвобождением силикатного Ni при
серпентинизации и сульфуризации должна выра-

Таблица 12. Изотопный состав серы сульфидов различных типов руд в гарцбургит (1–6) и в пироксените (7, 8)

№ 
п/п Образец Минерал δ34S,‰

1 alla 19-1 – рассеянно вкрапленные сидеронитовые руды Пирротин +5.8

2 alla 19-1 – то же Пирит +5.7

3 alla 19-3 – массивные сплошные руды Пирротин +5.3

4 alla 19-3 – то же Пирит +5.5

5 alla 18 – жильные руды Пирротин +5.6

6 alla 18 – то же Халькопирит +5.7

7 alla 19-1/3 – прожилково-вкрапленные руды Пирротин +5.6

8 alla 19-1/3 – жильные руды Пирротин +5.5
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жаться в появлении свободного кремнезема, чего не
наблюдается в Аллареченском месторождении.

Для месторождений, связанных с коматиита-
ми, характерным является строение главных ча-
стей рудных залежей, подчиняющееся динамике
турбулентного движения расплавов, что в целом
свидетельствует о разделении сульфидного и си-
ликатного расплавов еще в глубинных условиях, а
также обуславливает локализацию сульфидных
Cu-Ni руд не только в основании коматиитовых
потоков, но в виде самостоятельных тел за их пре-
делами, что задокументировано в целом ряде слу-
чаев на месторождениях, связанных с коматиита-
ми неоархейских зеленокаменных поясов крато-
на Илгарн. Основной объем руд Аллареченского
месторождения сконцентрирован в придонной
части рудного тела перидотитов, что, вероятно,
обусловлено их кумулятивной природой. Строе-
ние рудных тел Аллареченского месторождения
во многом аналогично геологической ситуации
неоархейского месторождения Агнью (рис. 11),
где сульфидные руды связаны с кумулятивными
дунит-гарцбургитовыми телами из подводящих
каналов (фидеров) коматиитовых потоков (Vuk-
manovic et al., 2014; Cas et al., 2013).

Полученные данные о неоархейском возрасте
гипербазитов Аллареченского медно-никелевого
месторождения и особенности состава метавул-
канитов аннамской свиты, аналогичные таковым
одновозрастных метавулканитов коматиит-толеи-
товой серии Ура-губско-Колмозеро-Вороньинско-
го зеленокаменного пояса, однородный изотопный
состав серы сульфидов всех типов руд с высокими
значениями тяжелого изотопа δ34S – дают основа-
ние полагать, что вулканогенно-осадочные толщи и
ассоциирующие с ними гипербазиты Алларечен-
ского рудного района представляют собой глубо-
ко эродированный аналог неоархейского зелено-
каменного пояса. Высокая концентрация Ni в ру-
дах Аллареченского месторождения также
является характерным признаком для месторож-
дений, связанных c коматиитами архейских зеле-
нокаменных поясов Камбалды (Западная Австра-
лия) и Алексо (Онтарио, Канада) (Налдретт,
2003).

Таким образом, некоторые характерные черты
морфологии рудных тел Аллареченского место-
рождения, скорее всего, связаны с первично-маг-
матическими процессами формирования рудных
концентраций, а свекофеннское тектоно-тер-

Рис. 10. Схема геологического строения (план горизонта 130 м) Аллареченского месторождения (Медно-никелевые …,
1985).
1 – морена, 2 – сплошные сульфидные руды, 3 – интенсивно оруденелые перидотиты, 4 – перидотиты с рядовыми
вкрапленными рудами, 5 – перидотиты, 6 – плагиомикроклиновые гранито-гнейсы, 7 – плагиогранито-гнейсы, 8 –
биотитовые гнейсы, копосовская свита, 9 – полевошпатовые амфиболиты, аннамская свита, 10 – тектонические на-
рушения.
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мальное событие, широко проявленное в Кольско-
Норвежской области Фенноскандинавского щита
и связанное с формированием Пасвик-Полмак–
Печенга–Кеулик-Кенирим интракратонного рифта
и Лапландского гранулитового пояса, в Алларе-
ченском рудном районе привело в основном к
фрагментации и будинированию рудных тел ги-
пербазитов, рассечению их пегматитовыми и гид-
ротермальными эпидот-карбонатными жилами и
высокоградиентному амфиболитовому метамор-
физму. Вероятно, именно с этими процессами
связано присутствие в безрудном амфиболовом
гарцбургите участка Акким акцессорного цирко-
на с U-Pb возрастом 1918 ± 29 млн лет (Скуфьин,
Баянова, 2006), который соответствует интервалу
значений К-Ar изотопного возраста (1810–2130 млн
лет) по амфиболу и биотиту в породах Алларечен-
ского месторождения (Турченко, 1978).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Для Кольско-Норвежской области Фенноскан-
динавского щита установлен неоархейский возраст
крупного медно-никелевого Аллареченского место-
рождения, связанного с метаморфизованными и
глубоко эродированными вулкано-плутоническими
комплексами – возрастными и формационными
аналогами зеленокаменных поясов архея.

Таким образом, можно полагать, что в преде-
лах Кольско-Норвежской области (в современ-
ных ее очертаниях) Фенноскандинавского щита в
интервале времени 2.75–1.9 млрд лет, в масшта-
бах геодинамических процессов плюм-литосфер-
ного взаимодействия, практически в одной точке
существовала мантийная аномалия в отношении
Ni, Cu и ЭПГ. Минерагеническая продуктивность
этой аномалии служила источником рудного веще-

Рис. 11. Геологическая карта южной части рудного района Камбалда и рудных тел Форстер и Джен (Налдрет, 2003).
1 – протерозойские дайки, 2 – интрузии кислого и среднего состава, 3 – кислые вулканиты, переслаивающиеся с
осадками, 4 – перекрывающие коматииты базальты, 5 – ультрамафитовые коматиитовые лавы, 6 – подстилающие ко-
матииты базальты, 7 – пачки осадочных пород, 8 – тела Cu-Ni сульфидных руд, 9 – рудопроявления, 10 – разломы.
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ства трех раннедокембрийских эпох медно-нике-
левого рудообразования и формирования неоар-
хейских (~2750 млн лет) месторождений Алларе-
ченского рудного поля, палеопротерозойских
(~2500 млн лет) месторождений (Мончегорское и
Панско-Федоровское) и месторождений Печенг-
ской группы (~1900 млн лет).

Особенности состава базит-гипербазитового
комплекса Аллареченского рудного района позво-
ляют полагать, что входящие в его состав разновид-
ности пород являются членами коматиит-толеито-
вой вулкано-плутонической серии, первичные вы-
сокожелезистые коматиитовые расплавы которой
являлись продуктом частичного равновесного
плавления при повышенных давлениях и темпе-
ратурах деплетированной (εNd(T) = +7.0 ± 0.4)
верхней мантии, что в целом характерно для
неоархейского мантийного магматизма зеленока-
менных поясов Кольско-Норвежской области
Фенноскандинавского щита (Вревский и др.,
2003). Как было показано ранее (Вревский, 1991),
наиболее эффективным механизмом экстракции
сульфидных рудных компонентов из верхней
мантии при генерации коматиитовых расплавов
является двустадийное частичное плавление, ко-
торое приводит к резкому повышению концен-
трации сульфидов в реститах первого акта плав-
ления. Учитывая необходимое продолжительное
время для диффузионной миграции и коалесцен-
ции сульфидов в значительные массы, которые
способны к перемещению, предпочтительным для
их повышенной концентрации в расплавах являет-
ся плавление первично деплетированного вещества
мантии при давлении >4 ГПa, примером чего явля-
ются перидотиты Аллареченского месторождения.

Несмотря на сложное геологическое строение
базит-гипербазитового комплекса Аллареченско-
го месторождения, связанное с наложенными па-
леопротерозойскими тектоническими процесса-
ми буддинирования и фрагментации (рис. 2, 3)
некогда единого магматического тела, получен-
ные результаты и данные предшествующих ис-
следователей позволяют считать, что сульфидное
оруденение локализовалось в дифференцирован-
ном гипабиссальном теле гипербазитов, варьиру-
ющих по составу от коматиита до коматиитового
базальта.

Петрографический и геохимический состав
рудных гарцбургитов свидетельствует, что они явля-
ются кумулятивными производными малоглубин-
ного (Р ~ 4 кбар) фракционирования Ol + Opx ± Pl,
Mag минеральных фаз в магматической камере
первичного высокожелезистого коматиитового

расплава с температурой ликвидуса не менее
1200°С.

Геохимия редких и редкоземельных элементов
и изотопный состав Nd, а также однородная мор-
фология и изотопный состав акцессорного магма-
тического циркона в оливиновых пироксенитах
свидетельствуют, что в петрогенезисе неоархей-
ского ультрабазит-базитового комплекса Алларе-
ченского рудного района практически не участ-
вовали процессы контаминации мезоархейскими
ТТГ-комплексами коры.

Для сульфидных Cu-Ni руд Аллареченского
месторождения свекофеннские тектоно-термаль-
ные события не имели существенного влияния на
эпигенетическое перераспределение рудного ве-
щества, так как все типы руд (массивные, густов-
крапленные и жильные) имеют сходный изотоп-
ный состав серы (δ34S от +5.5 до +5.8‰), что указы-
вает, во-первых, на однородный источник серы и
генетическое родство всех типов сульфидных руд
и, во-вторых, на вероятное участие не только
мантийной компоненты при генерации и эволю-
ции сульфидного расплава. Возможно, на участие
коровой компоненты в эволюции сульфидно-си-
ликатной системы указывает также присутствие
радиогенного осмия в рудах, связанных с оливи-
новыми пироксенитами.

Эти данные также могут свидетельствовать о
независимой эволюции силикатного и сульфидного
расплавов, разделение которых в исходной выплав-
ке из деплетированной мантии произошло в подко-
ровых условиях. Совместное излияние силикатного
и сульфидного расплавов обуславливало формиро-
вание массивных и густовкрапленных руд, причем
кристаллизация сульфидов предшествовала или
была одновременной с кристаллизацией рудо-
носных оливиновых пироксенитов, о чем свиде-
тельствуют микровключения сульфидов в маг-
матическом цирконе, состав которых подобен
составу сульфидов “сингенетических” вкраплен-
ных сидеронитовых руд.

Проводя аналогию Аллареченского месторож-
дения с Cu-Ni месторождениями, связанными с
коматиитами, нужно отметить, что строение по-
следних во многом определяется динамикой тур-
булентного движения расплава с минимальной
для силикатных магм вязкостью и локализацией
рудных залежей в кумулятивных частях потоков и
в виде самостоятельных сульфидных тел за преде-
лами потоков. Это делает понятным закономер-
ную концентрацию богатых руд Аллареченского
месторождения в “придонной залежи”, а также
позволяет объяснить локализацию жильных бо-
гатых сульфидных руд вне тел перидотитов во
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вмещающих амфиболитах и гнейсах как результа-
та внедрения самостоятельного сульфидного рас-
плава на стадии кристаллизации перидотитов, а
не с позиции метаморфогенного, эпигенетиче-
ского происхождения сульфидно-жильных бога-
тых руд.
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Age, Isotopic Features and Formation Type of Rocks and Ores
of the Allarechka Sulfid Cu-Ni Deposite, Fennoscandian Shield

A. B. Vrevskii1 and S. I. Turchenko1

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

The Neoarchean U-Th-Pb (SHRIMP-II) age of 2718 ± 7 Ma was established for the large copper-nickel Al-
larechka deposit located in the Kola-Norwegian region of the Fennoscandian shield. The deposit is associat-
ed with metamorphosed and deeply eroded volcano-plutonic complex, which is the age and formational ana-
log of the neoarchean greenstone belts. The petrographic and geochemical composition of ore peridotites in-
dicates that they are a cumulate formed during the fractionation of Ol + Opx ± Pl, Mag mineral phases of the
primary high-Fe komatiite melt in a shallow (P ~ 4 kbar) magma chamber with a liquidus temperature of at
least 1200˚С. The absence of a significant crustal contamination by Mesoarchean TTG-complexes in the
petrogenesis of hyperbasites is proved by the geochemistry of trace and rare earth elements, the isotopic com-
position of Nd, as well as the homogeneous morphological and isotopic composition of the accessory mag-
matic zircon. Re-Os geochemistry and sulfur isotopic systematics indicate the independent evolution of sili-
cate and sulphide melts.

Keywords: Fennoscandian shield, Allarechka sulfide Cu-Ni deposit, neoarchean greenstone belts, U-Th-Pb
zircon age, Sm-Nd and Re-Os isotope geochemistry, sulfur isotopic systematics, geochemistry and petrology
of the komatiite-tholeiitic volcano-plutonic association
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Для ультрабазит-базитовых интрузий субдукционного происхождения и ультрабазит-щелочных
интрузий на стадии магматической кристаллизации характерна высокая летучесть кислорода, ис-
ключающая крупномасштабное сульфидообразование. На магматической стадии образования та-
ких интрузий ЭПГ рассеиваются в минералах кумулуса, а не концентрируются в сульфидах. Нами
экспериментально показано, что взаимодействие СО2 с оливином, характерным минералом бази-
товых-ультрабазитовых интрузий, в субсолидусных условиях (Р = 200 МПа, Т = 950°С) ведет к окис-
лению фаялитового минала и восстановлению флюида. Установлено, что в условиях низкой актив-
ности кремнезема во флюиде содержание СО достигает максимального значения 14 мол. %, отвеча-
ющего летучести кислорода QFM-2. При таком содержании СО платина из стенок ампулы
растворяется во флюиде в виде карбонильных комплексов и переотлагается вместе с новообразо-
ванной шпинелью в трещинах в оливине. Экспериментально подтверждено, что при реакции пир-
ротина с флюидом СО2-Н2О в тех же условиях происходит восстановление флюида с понижением
летучести кислорода до уровня, близкого к буферу QFM. Анализ состава этого флюида в ловушке из
альбитового стекла методом микро-рамановской спектроскопии показал наличие насыщенных
(С2Н6 и СН4) и ненасыщенных (функциональные группы СН=СН и =СН2) углеводородов, CO, H2
и сероводорода. Проведение опытов в платиновых ампулах буферировало летучесть серы на уровне
буфера Pt-PtS, что обеспечивало низкое содержание соединений серы во флюиде и растворение пла-
тины в форме карбонила. В эксперименте наблюдалась кристаллизация из такого флюида изоферро-
платины. Получены предварительные данные, указывающие на то, что содержащий СО флюид вы-
щелачивает хром из хромшпинели. Это приводит к увеличению диапазона вариаций соотношения
Cr/(Al + Cr) в поверхностном слое шпинели при постоянном значении отношения Fe3+/(Al + Cr). Все
установленные экспериментально эффекты взаимодействия флюида с минералами кумулуса
ультрабазит-базитовых интрузий наблюдаются в природе. Можно ожидать, что такое взаимодей-
ствие играет важную роль при формировании месторождений ЭПГ малосульфидного типа.

Ключевые слова: ультрабазит-базитовые интрузии, месторождения платины, магматические суль-
фиды, оливин, флюид СО-СО2, шпинель

DOI: 10.31857/S0869590321040063

ВВЕДЕНИЕ
Летучесть кислорода, наряду с температурой и

давлением, диктует растворимость рудных ком-
понентов во флюидно-магматических рудных си-
стемах. Основные компоненты флюида – вода и
углекислота – являются сильными окислителя-
ми. При дегазации расплава выделяются именно

Н2О и СО2, поскольку даже при низкой летучести
кислорода (малой величине отношения Fe3+/Fetot)
содержание восстановленных компонентов си-
стемы С-О-Н, таких как СО, СН4, Н2, очень мало
в связи с их малой растворимостью в расплаве. В
связи с этим, при уравновешивании выделивше-
гося при дегазации флюида с преобладанием во-

УДК 552.1,550.4.02,550.41,552.321.6,553.071
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ды и углекислоты, происходит окисление распла-
ва (Simakin et al., 2012).

Вода и углекислота также образуются при де-
карбонатизации и дегидратации как при контакт-
ном, так и при региональном метаморфизме.
Окисленные компоненты флюида при субсоли-
дусных температурах реагируют с кумулусными
минералами, содержащими закисное железо, и
восстанавливаются. Наибольшую активность в
редокс-реакциях проявляют оливин и сульфиды.
Еще в 1991 г. И. Кармайкл (Carmichael, 1991) пока-
зал, что в магматических расплавах в присутствии
оливина и кварца (в сухих риолитах, пантелеритах)
летучесть кислорода буферируется реакциями, не
зависящими от состава флюида:

(1)

В отсутствие кварца летучесть кислорода буфери-
руется кремнеземом в расплаве. В работе (Carmi-
chael, 1991) показано, что летучесть кислорода в
сухих риолитах Йелоустона ниже QFM буфера. В
пантеллеритах fO2 много ниже (QFM-2.5), что
может быть связано с низкой активностью крем-
незема в щелочном расплаве. По расчетам (Car-
michael, 1991), окисление ферросилитового ми-
нала ортопироксена, типичного минерала уль-
траосновных и основных пород, задает даже
более низкую летучесть кислорода, чем оливин:

(2)

Температуры равновесий (реакции (1), (2)) в мало-
водных кислых расплавах (900–1100°С), рассмот-
ренных в (Carmichael, 1991), приближаются к суб-
солидусным температурам, характерным для ку-
мулуса базит-ультрабазитовых интрузий.

Кумулус базит-ультрабазитовых интрузий
формируется в результате компакции и конвектив-
ного обмена с магмой в широком диапазоне темпе-
ратур, начиная с температуры ликвидуса оливина и
пироксенов и кончая температурой остаточного
расплава. Наглядно это можно проиллюстриро-
вать на результатах термодинамического модели-
рования фракционной кристаллизации одной из
исходных магм (В1, (Barnes et al., 2010)) расслоен-
ной серии Бушвельдского массива при давлении
250 МПа и fO2 = QFM, по (Jolayemi et al., 2020).
Кумулус гарцбургитового состава (Opx + Pl) форми-
руется в температурном интервале 1150–1130°С. Эта
оценка близка температуре равновесия (1150°С)
пироксен–плагиоклаз по изотопам кислорода в
породах рифа Меренского (Бушвельд) (Harris et al.,
2005). Температура уравновешивания изотопного
состава кислорода в паре оливин–пироксен в
нижней зоне Бушвельдского массива также близ-
ка к 1150°С (Harris et al., 2005). По данным термо-
динамического моделирования (Jolayemi et al.,
2020), при фракционной кристаллизации состава
В1 (951°С) остаточный расплав достигает риоли-

2 4,ss 2,fl 3 4,ss 2s3Fe SiO O 2Fe O 3SiO .+ = +

2 2 6,ss 2,fl 3 4,ss 2,m3Fe Si O O 2Fe O 6SiO .+ = +

тового состава (SiO2 = 69 мас. %). Температура
уравновешивания железо-магниевого отношения
клино- и ортопироксенов в Йоко-Довыренской
интрузии (составы минералов из (Кислов, 1998)),
найденная по термобарометру (Putirka, 2005), со-
ставляет 1050–1080°С. Для наших экспериментов
по изучению взаимодействия минералов кумулуса
и флюида мы выбрали температуру 950°С, по-
скольку она близка к температуре окончания маг-
матического этапа формирования ультрабазит-
базитовых интрузий.

При атмосферном давлении окисление оливи-
нов применялось при изучении дефектной струк-
туры как природных, так и деформированных в
эксперименте минералов (Jaoul et al., 1979). Изуче-
ние окисления оливина на воздухе при Т = 900°С
показало, что в основном образуется магнетит, в не-
большой пропорции гематит (Knafelc et al., 2019).
Кристаллы магнетита срастаются с оливином по
кристаллографическим плоскостям с максималь-
ной плотностью кислорода.

Включения шпинели в оливине рассматрива-
ются как проявление повышенной летучести кис-
лорода в мантии или в интрузивах. Тот факт, что
окисление оливина сопровождается восстановле-
нием флюида, не принимается во внимание. Тер-
модинамические расчеты показывают, что при
реакции флюида состава С-О-Н с оливином, ле-
тучесть кислорода понижается вплоть до уровня
QFM-2 (Simakin et al., 2019a). При этом образует-
ся монооксид углерода, который в условиях верх-
ней коры является хорошим растворителем для
платины (Simakin et al., 2016, 2021). При высокой
летучести кислорода в первичном водно-углекис-
лом флюиде также наблюдается повышенная рас-
творимость благородных металлов (Au и PGE) в
виде хлоридных и гидросульфидных комплексов
(Sassani, Shock, 1998; Pokrovski et al., 2008). Таким
образом, поведение благородных металлов в про-
цессе рудообразования на позднемагматической,
посткумулусной стадии определяется редокс-ре-
акциями флюид–порода.

При соблюдении определенных физико-хи-
мических условий: достаточная концентрация се-
ры и железа, низкая степень окисления расплава –
происходит отделение Cu-Ni-Fe сульфидной
жидкости. Сульфидный расплав концентрирует
ЭПГ (элементы платиновой группы). На пост-
магматической стадии сульфидсодержащий ку-
мулус также может окисляться флюидом, а ЭПГ
экстрагироваться, перераспределяться и концен-
трироваться в малосульфидных рудах. Экспери-
ментально было всесторонне изучено взаимодей-
ствие пирротина с низкотемпературными гидро-
термальными растворами и флюидами в условиях
переменных Eh-pH (например, Belzile et al., 2004).
Взаимодействие пирротина с водно-углекислым
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флюидом в субсолидусных условиях не изуча-
лось.

Нами экспериментально исследованы реак-
ции оливина и пирротина с водно-углекислым
флюидом при Т = 950°С и Р = 200 МПа. Метода-
ми микро-рамановской спектроскопии установ-
лено образование СО и углеводородов в процессе
восстановления флюида. Отмечено растворение
платины и кристаллизация минералов системы
Pt-Fe из флюида. Показано, что в процессе окис-
ления оливина его магнезиальность возрастает от
Fo89 до Fo95.

МЕТОДИКА ЭКСПЕРИМЕНТА И АНАЛИЗА

Исходные материалы. В экспериментах ис-
пользовался оливин из перидотитовых ксенолитов
вулкана Авача (Камчатка). Также использовались
природный пирротин и хромшпинель из Хибин-
ского массива, синтетический троилит. В первых
экспериментах в качестве источника водно-угле-
кислого флюида использовался гидромагнезит,
реактив марки ХЧ. В дальнейшем в качестве ис-

точника СО2 использовался природный магнезит
(Южный Урал), любезно представленный нам
Минералогическим музеем им. А.Е. Ферсмана РАН
(Москва). Состав магнезита определялся на мик-
розонде и методом ICP-MS (ИПТМ РАН, Черно-
головка). Сухое альбитовое стекло для флюидной
ловушки получалось из природного альбита из
пегматитов Калбинского хребта (Казахстан). Со-
ставы использованных фаз представлены в табл. 1.
Практически все эксперименты были проведены
с сухим СО2 для того, чтобы избежать эффекта
окисления флюида за счет выравнивания давле-
ния водорода в ампуле и в сосуде высокого давле-
ния. Для просушки все снаряженные капсулы
прогревались до 220°С в течение 1–1.5 ч до экспе-
римента, продувались аргоном и заваривались.

Техника эксперимента. Эксперименты прово-
дились на аппарате высокого газового давления в
ИЭМ РАН (Черноголовка). Сосуд аппарата из не-
ржавеющей стали имел объем 262 см3, рабочая
среда аргон. Температура измерялась и регулиро-
валась с помощью Pt-Rh термопар, длина безгра-
диентной зоны в печи составляла 40–50 мм. Давле-

Таблица 1. Составы исходных материалов (мас. %)

Примечание. Здесь и в последующих таблицах оксиды даны в мас. %, элементы – в ppm.
* Состав рассчитан по химической формуле.

Компоненты MgCO3
(Mg5(OH)2 

(CO3)4 ⋅ 4H2O)* Альбит (10) Оливин (10) FeS (5) FeS (8)

SiO2 6.89 68.66 40.52 –
TiO2 0.001 –
Al2O3 0.00 19.92 –
MgO 44.02 43.10 47.81 –
FeO 0.06 11.07 62.74 61.52
MnO 0.003 0.12 –
CaO 0.93 0.09 0.06 –
Na2O 0.00 11.11 –
K2O 0.00 0.23 –
S 0.00 37.26 37.78
H2O 0.00 19.25 Fe/S (ат.)
СО2 48.10 37.64 0.96 0.93
Sr 3.9 –
Co 1.4 –
Ni 495 4200 –
Cu 0.78 –
Pb 2500
S 95.9 –
Au 2000
Pt 0.89 2500
Cr 6.8
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ние измерялось пьезодатчиком с точностью до 5%.
Температура поддерживалась с точностью ±2.5°C,
давление контролировалось с точностью ±1%.
Закалка осуществлялась за счет отключения на-
грева при продолжающемся водяном охлаждении
со скоростью 150°С/мин. Эксперименты проводи-
лись в платиновых ампулах в основном по двухам-
пульной методике. Альбитовое стекло флюидной
ловушки помещалось в малую открытую ампулу,
закрепленную внутри большой заваренной ампу-
лы с источником флюида и исследуемой фазой.
Флюид заполнял пористое пространство порошка
стекла. Опыты проводились при Т = 950°С и Р =
= 200 МПа в течение 2 ч. При температуре опыта
ниже плавления, но выше Tg порошок спекался в
плотное стекло с пузырями с захваченным экспе-
риментальным флюидом. В некоторых опытах
исследуемая фаза и источник флюида помеща-
лись в одну ампулу и заваривались. Условия опы-
тов представлены в табл. 2.

Рамановская спектроскопия. Включения флю-
ида в альбитовом стекле были проанализированы
в ИГ Коми НЦ УрО РАН (Сыктывкар, ЦКП
Геонаука) на рамановском спектрометре высоко-
го разрешения LabRam HR800 (Horiba, Jobin
Yvon) с использованием внешнего Ar+ лазера

(514.5 нм, мощность 1.2 мВт). Спектрометр со-
пряжен с оптическим микроскопом Olympus BX41,
использовался объектив 50×. Спектры записыва-
лись в диапазоне 100–4000 cм–1 с использованием
решетки спектрометра 600 линий/мм. Размер кон-
фокального отверстия – 300 мкм, щели – 100 мкм.
Поперечник анализируемой области составлял
около 5 мкм. Каждый спектр накапливался в трех
циклах измерений длительностью 10 с. Измерения
проводились при комнатной температуре.

Анализ на микрозонде. Фазовый состав продук-
тов каждого опыта изучался в ИЭМ РАН (Черно-
головка). Образцы для анализа закреплялись в
шашках из полистирола, отполированных с од-
ной стороны. Химические анализы и снимки по-
верхности были выполнены с использованием
SEM CamScan MV2300 и Tescan Vega TS5130MM с
энергодисперсионным спектрометром (INCA
Energy 450). Спектрометр оснащен полупровод-
никовым Si (Li) детектором INCA PentaFET X3.
Все фазы анализировались при ускоряющем на-
пряжении 20 кВ, ток поглощенных электронов на
образце Co составлял 0.1–0.2 нА. Наименьший
диаметр луча составлял 0.2 мкм для точечного фа-
зового анализа; некоторые стекла анализирова-
лись с использованием прямоугольной области

Таблица 2. Условия экспериментов

Опыт Источник флюида ,
мас. %

Фаза Длительность,
час Продукты опыта Комментарий

Ab78 FeCO3 0 Хромшпинель 4

Ямки травления на 
поверхности кристалла 
хромита, шарики 
закалочного стекла

с Ab ловушкой, 
1000°С

Ab85
Гидромагнезит 
(Mg5(OH)2(CO3)44H2O) 19 Пирротин 2

Крупные октаэдры 
шпинели и почковидный 
пирротин c микро-
выделениями PtFe

с Ab ловушкой

O53 MgCO3 0 Троилит + Fe 2

Крупные кристаллы PtFe 
на смеси MgO и FeS, 
кристаллы, близкие к 
Pt3Fe в альбитовой 
ловушке

с Ab ловушкой

O54 MgCO3 0 Оливин 2
Ориентированные
кристаллы шпинели
на поверхности оливина

с Ab ловушкой, оли-
вин в контакте с 
магнезитом

O55 MgCO3 0 Оливин 2
Кристаллы шпинели с 
платиной в трещинах 
оливина

без Ab ловушки, 
оливин и магнезит в 
отдельных ампулах

O64 MgCO3 0 Троилит 2

Ямки растворения на 
поверхности пирро-
тина, кристаллы PtS на 
периклазе

Ab ловушка
не спеклась

2H OC
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сканирования шириной до 50–80 мкм. Результа-
ты измерений обрабатывались программным
комплексом INCA Energy 200.

РЕЗУЛЬТАТЫ ЭКСПЕРИМЕНТА
Реакция оливина и СО2. Состав исходного оли-

вина Fo88.4 ± 0.3, содержание NiO 0.41 ± 0.1 мас. %.
Источником флюида был природный магнезит. В
одном эксперименте оливин и магнезит размеща-
лись в большой ампуле, а в малой ампуле флюид-
ная ловушка из альбитового стекла. Во втором
эксперименте без ловушки оливин и магнезит
размещались в разных ампулах. В обоих случаях
при реакции оливина и углекислого флюида об-
разовалась шпинель с высоким содержанием маг-
незиоферрита (MgFe2O4), а магнезиальность оли-
вина возросла от Fo88 до максимального значения
Fo96. Наиболее распространенное значение Fo95.

(3)

(4)

Также отмечено образование эпитаксических на-
растаний кристаллов оливина состава Fo92 (табл. 3),
образовавшихся из MgO, продукта разложения
магнезита, и кремнезема из флюида. Он содержит
никель на уровне предела обнаружения, что гово-
рит о том, что никель не растворяется во флюиде.
Локально в приповерхностном оливине наблюда-
ется увеличение содержания никеля до 0.8 мас. %
и уменьшение до 0.16 мас. %. При этом среднее
содержание NiO практически не изменилось в
процессе окисления и составило СNiO = 0.40
(11 измерений), но среднеквадратичное отклоне-
ние при этом возросло в два раза до 0.2 мас. %.

Шпинель в эксперименте при механическом
контакте с оливином и магнезитом образовала
систему параллельных кристаллов в поперечнике
несколько микрон и длиной до 30 мкм (рис. 1а).

2 4,ss 2 3 4,ss 2,flFe SiO 1 3O 2 3Fe O SiO ,+ = +

2 4,ss 2 2 4,ss 2,flFe SiO 1 2O MgO MgFe O SiO .+ + = +

Кристаллы шпинели имеют малые размеры, по-
этому методом SEM-EDS нами получены осред-
ненные анализы смеси шпинели и оливина. Ана-
лизы (в ат. %) фаз на поверхности кристалла оли-
вина нанесены на диаграмму Si–(Mn + Fe)–Mg.
Составы отвечают смеси оливина Fo95.0 и шпине-
ли – от чистого магнезиоферрита (Mf) до раствора
с магнетитом Mt0.45Mf0.45 (табл. 4). В опыте без
флюидной ловушки с размещенными раздельно
магнезитом и оливином за два часа образовалось
меньшее количество шпинели, локализованной,
главным образом, в трещинах в оливине (рис. 1б).
Активность кремнезема в экспериментах буфери-
ровалась равновесием MgO–Mg2SiO4 на низком
уровне, в связи с чем не было отмечено образова-
ния высококремнеземистых фаз (пироксенов,
кварца), которые были описаны в окисленных
природных оливинах (Kohlstedt, Vander Sande,
1975). При разрешении в несколько микрон на
BSE отображениях не отмечено соразмерных но-
вообразованной шпинели дополнительных фаз.
Глубина проработки оливина флюидом за два часа
эксперимента составляла около 40 мкм (рис. 1в).
Эти наблюдения позволяют оценить с точностью
до полупорядка, связанной с неопределенностью
ориентировки среза кристаллов оливина, коэффи-
циент диффузии MgO-FeO в lg(D) = –14.7 м2/с.
Расчетные значения по (Dohmen, Chakraborty, 2007)
находятся в диапазоне lg(D) = –(16.1–17.1) м2/с. При
расчетах принимался максимально широкий ин-
тервал изменения параметров, летучесть кисло-
рода в диапазоне от QFM-1 до QFM+3.5 (близко
к чистому СО2), состав оливина от начального до
окисленного. Отсутствие высококремнистых фаз
говорит о повышенной скорости диффузии крем-
незема к границам кристалла, где он растворялся
во флюиде и участвовал в реакции с MgO.

Флюид, захваченный в альбитовую ловушку,
был проанализирован методом микро-раманов-
ской спектрометрии. В спектрах присутствуют

Таблица 3. Состав оливинов

* Новообразованный из MgO оливин.

Компоненты Опыт О54, поверхность Опыт О54, срез

SiO2 38.95* 41.43 41.44 41.46 40.34 40.03 40.83 41.11

Al2O3 0.61 0.21 0.24 0.21 0.12 0.30 0.00 0.24

MgO 52.35 51.32 50.90 52.06 48.33 49.20 53.13 53.49

FeO 7.09 6.55 6.12 5.37 10.61 9.62 5.37 4.88

MnO 0.03 0.08 0.21 0.05 0.10 0.32 0.01 0.05

CaO 0.45 0.01 0.11 0.22 0.04 0.07 0.05 0.05

NiO 0.07 0.40 0.81 0.33 0.35 0.47 0.46 0.16

Pt 0.45 0.00 0.17 0.30 0.13 0.00 0.14 0.00

Mg# 92.9 93.2 93.5 94.5 88.9 89.8 94.6 95.1
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линии СО2 и СО (рис. 2а), отношение CO/(CO2 +
+ CO) = 0.14 ± 0.05. Это значение отношения отве-
чает летучести кислорода fO2 = QFM-1.9. Процесс
восстановления флюида приводит к растворению

платины из стенок ампулы и переносу ее в виде
карбонила. Наблюдается повышенное содержа-
ние платины на срезах внутри кристаллов оливи-
на (рис. 1в). Некоторые трещины в кристалле

Рис. 1. Реакция оливина с СО2.
(а) – поверхность кристалла оливина, оп. О54, ориентированные сростки кристаллов шпинели (светлая фаза), серые
кристаллы – новообразованный оливин и частицы MgO; (б) – поверхность кристалла оливина, оп. О55, в трещине ко-
торого кристаллы шпинели и платина; (в) – BSE изображение среза кристалла оливина, оп. О54, светлые прожилки
шпинели; (г) – результаты микрозондовых анализов срастаний шпинели и оливина, указывающие на крайние соста-
вы фаз. Ширина масштабного прямоугольника на всех снимках 20 мкм.
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Таблица 4. Состав шпинелей

* Составы шпинели из опыта Ab85 измерены на микрозонде, из опытов О54 и О55 оценены по анализам смеси фаз.

Компоненты Опыт Ab85 Опыт О54 Опыт О55

0.32 0.24 0.19 0.55* 1.00* 0.66*
MgO 6.24 4.61 3.71 11.19 21.91 13.67
SiO2 0.01 0.47 0.75
MnO 0.25 0.75 0.55
FeO 93.50 94.18 94.98 88.81 78.09 86.33

2 4MgFe OX
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оливина заполнены шпинелью и обогащены плати-
ной до уровня 0.26 мас. % (2600 ppm, оценки полу-
чены в режиме съемки SEM-EDS). Эти значения
носят индикативный характер, для получения ко-
личественных данных необходимы анализы точ-
ным локальным методом, например LA-ICP-MS.
Растворимость платины во флюиде в зависимо-
сти от содержания СО, наблюдаемого в экспери-
ментах по окислению оливина, варьирует от 15 до
150 ppm (Simakin et al., 2016, 2021), что объясняет
факты кристаллизации платины из флюида.

Реакция FeS и CO2. В эксперименте О53 был ис-
пользован синтетический троилит, содержащий
значительное количество непрореагировавшего
железа. Относительное объемное содержание же-
леза, согласно оцифровке изображения среза аг-
регата FeS-Fe в отраженных электронах, состав-
ляет 28%, а с учетом плотностей фаз троилита и
железа содержание железа составляет 39 мас. %.
При реакции железа с СО2 в присутствии MgO обра-
зуется шпинель и СО. Измеренное значение отно-
шения r = СО/(СО2 + СО) = 0.22 ± 0.04 (максималь-
ное измеренное значение r = 0.27). Это отношение
отвечает летучести кислорода при Т = 950°С и Р =
= 200 МПа, равной QFM-2.25. Достаточно круп-
ных кристаллов шпинели, которые можно про-
анализировать на микрозонде, нами не отмечено.
О протекании реакции СО2 с железом (возможно,
частично с пирротином) можно судить по составу
оксидной матрицы, состоящей из смеси шпине-
ли, периклаза и пирротина. Состав смеси нанесен
на треугольную диаграмму в координатах S–Fe–Mg
(рис. 3в). Вся совокупность хорошо описывается
крайними составами MgO, Fe1–0.096S, MgFe2O4.
На поверхности пирротинового агрегата наблю-
даются многочисленные кристаллы сплава желе-
за и платины с хорошо выраженной огранкой в
форме тетрагональных плоских призм, удлинен-
ных призм размером до 30 мкм (рис. 3а). Соглас-
но SEM-EDS анализам, соотношение Fe/Pt в
этих кристаллах составляет 1.18 ± 0.09. Никаких
соединений серы во флюиде не было отмечено.
Высокое содержание СО во флюиде и наличие са-
мородного железа на начальной стадии экспери-
мента привело к кристаллизации из флюида в аль-
битовой ловушке хорошо ограненных кристаллов
сплава платины и железа (Pt/Fe = 6.9 ± 1.4, ат. %) с
кубической сингонией (рис. 3б). Состав с макси-
мальным содержанием железа Pt/Fe = 5.3 (см.
рис. 3г) при 950°С приближается к изоферропла-
тине Pt/Fe =1.3–4.7 (Massalski, 1990).

Флюид Н2О-СО2. В эксперименте Аb85 исполь-
зован природный пирротин. Для генерации СО2
был использован синтетический гидромагнезит
Mg5(CO3)4(OH)2 4H2O, который при термиче-
ском разложении генерирует флюид состава
(СО2)0.44(Н2О)0.56. В результате окисления пирро-
тина образовались достаточно крупные кристал-

Рис. 2. Рамановские спектры экспериментального
флюида из альбитовой ловушки. 
(а): опыт О54 – оливин + магнезит, пики СО2 и СО;
опыт Ab85 – пирротин + гидромагнезит, флюид СО2
+ Н2О; (б) – пики углеводородов; (в) – восстановлен-
ные компоненты, азот из воздуха в ампуле.
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лы магнетита (рис. 4а), содержащего в среднем
25% магнезиоферрита (табл. 3б). Составы суль-
фидных фаз с высоким содержанием платины на
диаграмме S–Fe–Pt (рис. 4б) ложатся на коноду,
связывающую FeS и FePt. Причем, некоторые со-
ставы близки к стехиометричной тетраферропла-
тине (FePt). Сульфида платины не было отмече-

но, поскольку активность серы в водосодержа-
щем флюиде была недостаточно высока. В
равновесии с сероводородом летучесть серы
меньше, чем в равновесии с COS в сухом флюиде.
В опытах с флюидом H2O-CO2, по данным мик-
ро-рамановского анализа, содержание H2S дости-
гает порядка 1 мол. %, а содержание COS меньше

Рис. 3. Опыт О53, реакция FeS + Fe с СО2.
(а) – BSE снимки тетраферроплатины (удлиненные кристаллы), осажденной из флюида на периклазе; ширина мас-
штабного прямоугольника 30 мкм; (б) – микрокристаллы изоферроплатины, выделившиеся во флюидной ловушке
при медленном изменении содержания СО во флюиде; ширина масштабного прямоугольника 2 мкм; (в) – состав сме-
си оксидной матрицы и пирротина; (г) – состав сплавов платины и железа в смеси с пирротином и шпинелью, составы
различных структурных модификаций сплавов платины и железа по (Massalski, 1990) при Т = 950°С отмечены стрел-
ками вдоль стороны Pt–Fe.
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предела обнаружения. Согласно термодинамиче-
ским оценкам, при Т = 950°С и Р = 200 MПa от-
ношение мольных концентраций H2S/COS, неза-
висимо от летучести кислорода, равно 30 при
примерно равных содержаниях СО2 и Н2О.

Анализ флюида в альбитовой ловушке показал
высокое содержание углеводородов, а также поло-
сы монооксида углерода и водорода (рис. 2б, 2в). В
отдельных пузырях обнаружены СО до 2–3 мол. % и
H2S до 1 мол. %. В спектре на рис. 2б представлена
интенсивная полоса этана  = 2954 см–1. При
разложении пика углеводородов выделяется по-
лоса метана  = 2917 см–1 (Burke, 2001). Две
дополнительные полосы можно связать с функ-
циональными группами ненасыщенных углево-
дородов СН=СН и =СН2 (рис. 2б). Для получе-
ния количественной оценки состава флюида
мольные доли компонентов вычисляются из пло-
щадей пиков рамановского спектра:

(5)

где: Аi – площадь пика компонента i, σi – сече-
ние, ζi – коэффициент эффективности прибора.
Коэффициенты эффективности находятся при
калибровке со стандартными газовыми смесями,
в нашем случае они неизвестны. Для оценки кон-

2 6С Нk

4СНk

,ia
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a a i i

AAX =
σ σζ ζ



центраций были использованы эффективные ко-
эффициенты, эквивалентные zi = σiζi из (Berg-
man, Dubessy, 1984): σCO = 0.95  = 1.25. Они
отвечают величинам относительных сечений
комбинационного рассеяния света, не зависящих
от длины волны (Burke, 2001): zCO = 0.9,  (k =
= 1388) = 1.23 при эффективности прибора, близ-
кой к единице. Для других компонентов в работе
(Burke, 2001) приводятся значения  = 6.8,  =
= 8.63. Сечение рассеяния для этана известно
только для лазера с длиной волны 488 нм –  =
= 13. При таком выборе коэффициентов получены
следующие значения концентраций (мол. %): CO
1.2, H2S 0.2, CH4 2.0, С2Н6 4.5, H2 0.7. Летучесть кис-
лорода по максимальному соотношению СО2/СО
fO2 = QFM-0.35, а по соотношению H2/H2O –
QFM-0.2 (для воды примерная оценка  ≈ 0.5,
а не данные спектрометрии). Теоретическая
оценка (Simakin, 2019), полученная для реакции
окисления с чистым магнетитом без учета магне-
зиоферрита, составляет QFM+0.7. Состав флюи-
да в различных включениях очень изменчив. В
некоторых включениях по интенсивной флюо-
ресценции отмечены битумы, максимальная кон-
центрация СО составила 2.6 мол. %. Переменчи-
вость состава флюида объясняется его частичной
консервацией в альбитовой ловушке на начальной

2COσ

2COz

2Н Sz
4СНz

2 6С Нz

2H OX

Рис. 4. Опыт Аb85, реакция пирротина с флюидом (СО2)0.44(Н2О)0.56.
(а) – BSE изображения поверхности прореагировавшего с флюидом природного пирротина, видны октаэдры новооб-
разованного магнетита с незначительной долей магнезиоферрита; ширина масштабного прямоугольника 100 мкм;
(б) – состав тетраферроплатины на поверхности пирротина.
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стадии реакции пирротина и водно-углекислого
флюида. Расчетный состав флюида при Р-Т пара-
метрах экспермента и исходном составе флюида
(СО2)0.5(Н2О)0.5 (мол. %): 1.7 H2S и 0.6 СО. Расчет
при более восстановительных условиях заданных
fO2 = QFM-2 дает (мол. %): 0.48 H2S, 10.4 СО и 3.1
СН4. Сравнение с экспериментальными данными
говорит о том, что содержания СО и H2S ниже
расчетных, а углеводородов выше. Строгого соот-
ветствия ждать не приходится, поскольку в экс-
перименте в отличие от расчетов летучесть само-
родной серы, а вместе с ней и других ее форм под-
держивается на низком уровне буфером PtS-Pt.
Однако качественно результаты расчета и экспе-
римента близки – при реакции образуется вос-
становленный флюид с повышенными содержа-
ниями СО и углеводородов.

В эксперименте О64 использованы чистый
синтетический троилит и природный магнезит.
Поверхность троилита демонстрирует явные чер-
ты растворения во флюиде (рис. 5а). Окисление
пирротина СО2 на начальной стадии сопровожда-
ется образованием COS:

(6)
Сульфид моноксида углерода неустойчив при вы-
сокой температуре, парциальное давление серы в
равновесии с ним выше, чем с сероводородом.

2FeS CO FeO COS.+ = +

Молекулярная сера реагирует с платиной ампулы
с образованием сульфида и СО:

(7)

Учитывая реакции (7), флюид должен содержать
повышенное содержание СО, обеспечивающее
растворение платины и кристаллизацию Pt3Fe из
флюида. Альбит ловушки не сплавился в ходе
эксперимента, поэтому флюид проанализировать
не удалось. Высокое парциальное давление серы
во флюиде отражается в предельно высоком со-
держании серы в пирротине состава Fe1–0.2S. Анали-
зы мелкодисперсных фаз, нанесенные на диаграм-
му S–Fe–Mg (рис. 5б), отвечают магнезиоферриту в
периклазовой матрице, а на поверхности пирроти-
на образуется почти чистый магнетит. В перикла-
зовой матрице попадаются кристаллы PtS. Пир-
ротины либо не содержат платину, либо содержат
в среднем 0.5 ± 0.22 мас. % (табл. 5).

Взаимодействие хромшпинели с флюидом СО2-
СО. Нами был проведен один эксперимент по
растворению хромшпинели во флюиде СО2-СО.
В качестве источника флюида использовался си-
дерит. Образующийся при низкотемпературном
разложении сидерита СО2 реагирует с вюститом с
формированием магнетита и СО. В оксидном агре-

2

2

COS CO 1 2S ,
Pt 1 2S PtS.

= +
+ =

Рис. 5. Опыт О64, реакция синтетического пирротина с сухим СО2. 
(а) – BSE изображение изолированных зерен пирротина в мелкодисперсном MgO, на поверхности пирротина замет-
ны полусферические ямки травления; ширина масштабного прямоугольника 45 мкм; (б) – состав агрегата периклаза
и пирротина, одна точка на поверхности зерна пирротина указывает на вклад магнетита, вторая точка на периклазе
отвечает микрозерну PtS.
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гате наблюдается срастание вюстита и магнетита.
Равновесие этих оксидов буферирует летучесть
кислорода на уровне QFM-2.5 (значение для чи-
стых фаз), близкую к летучести кислорода в равно-
весии С + СО2 = 2СО (буфер ССО) при Р = 200 МПа
и Т = 950°С и равную QFM-1.9. Различие в fO2 мо-
жет быть связано со значительным содержанием
марганца в вюстите или с недостигнутым за время
опыта равновесием (равновесное состояние маг-
нетит + СО2-СО + С).

На BSE изображениях поверхности шпинели
(рис. 6а) можно заметить ямки травления с кристал-
лической огранкой. Светлые округлые выделения

на поверхности содержат повышенные концентра-
ции платины. Особый интерес представляет шарик
закалочной силикатной фазы, конденсировав-
шейся из флюида, по составу приближающийся к
альбиту (в мас. %): Na2O 9.89, MgO 1.62, Al2O3
22.81, SiO2 78.05, K2O 0.52, CaO 0.11, Cr2O3 2.11,
MnO 0.3, FeO 1.16. В связи с малыми размерами
шарика нужны дополнительные исследования,
чтобы подтвердить найденное содержание хрома
в закалочном стекле. Как показало исследование
на микрозонде, в срезе шпинели первые ~10 мкм
от поверхности обеднены хромом (табл. 6). Содер-
жание хрома (Cr2O3) на поверхности шпинели со-
ставляет 33.9 ± 0.4 мас. %, а среднее содержание в

Таблица 5. Состав сульфидов

* Составы фаз рассчитаны, исходя из отношений Fe/S, найденных по анализам смеси фаз; ** две популяции пирротина с пла-
тиной и без платины.

Компоненты Опыт Ab85 Опыт Ab85* Опыт О53* Опыт О64*

Fe1 – xS Х = 0.04 0.07 0.09 0.100 0.198

S 37.14 37.37 38.66 38.34 41.48

Fe 62.37 60.76 61.34 60.17 58.02

Pt 0.49 0.17 0.36 ± 0.24 1.49 ± 0.72/0** 0.50 ± 0.22/0**

Рис. 6. Опыт Аb78, взаимодействие шпинели с сухим углекислым флюидом с мольной долей СО около 0.14.
(а) – BSE изображение поверхности шпинели, видны ямки травления и закалочные фазы; ширина масштабного пря-
моугольника 200 мкм; (б) – составы модифицированной экспериментальной шпинели образуют тренд, параллельный
стороне Al–Cr при постоянном низком содержании окисного железа; природная шпинель из кумулатов, прореагиро-
вавших с восстановленным флюидом.
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исходном минерале – 35.1 ± 0.6 мас. %. В одной точ-
ке рядом с шариком закалочного стекла обнару-
жено повышенное содержание хрома 36.0 мас.%.
На тройной диаграмме трехвалентных катионов
Fe3+–Cr–Al (рис. 6б) составы шпинели образует
тренд, параллельный стороне Al-Cr при пример-
но постоянном содержании окисного железа.
Этот тренд параллелен таковому шпинели, находя-
щейся в реакционных отношениях с восстанови-
тельным флюидом по петрологическим данным,
рассмотренным ниже (офиолиты Полярного Урала,
кумулус вулкана Авача, лерцолитовые ксенолиты
из маара Килбурн (Kilbourne Hole, New Mexico)).
Растворение хрома может быть связано со щелоч-
ным характером углекислого флюида и осаждать-
ся, например, в виде NaCrO2, а не карбонила как
платина.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПРИМЕРЫ

Рассмотрим примеры взаимодействия ультра-
основных пород с восстановленным флюидом. В
(Dyar et al., 1992) описан случай мантийного ме-
тасоматоза с привносом Fe-Ti безводным восста-
новленным флюидом на примере детального ми-
нералогического анализа контакта пироксенита и
лерцолита в ксенолите из маара Килборн (Kil-
bourne Hole, New Mexico). На маловодность флю-
ида указывает отсутствие в парагенезисе метасо-
матизированных пород амфибола. Двупироксе-
новый термобарометр (Putirka, 2005) дает оценку
давления около 9–10 кбар при Т = 1150 ± 20°С, что
примерно отвечает границе Мохо в данном районе
(Miller, 2009). Аналогичные максимальные оценки
давления 9–11 кбар для ультрамафитовых ксеноли-
тов из дайки субщелочных базальтов из Диш Хилл
(Dish Hill Ю.Калифорния) получены по амфибо-
ловому (Симакин, Шапошникова, 2017) и двупи-
роксеновому барометрам. Составы шпинелей
следуют линейному тренду на диаграмме Fe3+–

Cr–Al (рис. 6б), направленному в сторону алюми-
невых шпинелей из пироксенита при постоянном
содержании окисного железа.

В работе (Ishimaru et al., 2007) детально изучено
взаимодействие перидотита с восстановленным
флюидом, проявленное в ксенолитах вулкана Ава-
ча, Камчатка. Составы сосуществующих ортопи-
роксенов и клинопироксенов из ксенолитов ука-
зывают на низкое коровое давление 3.6–5 кбар и
температуру 860–930оС. Наш амфиболовый баро-
метр (последняя версия с учетом эффектов высо-
кой магнезиальности и титанистости из (Simakin
et al., 2019b)) по опубликованным составам также
дает оценку давления около 3–4 кбар. Таким обра-
зом, согласно оценкам давления, ультрамафитовые
ксенолиты представляют кумулаты средне-нижне-
корового магматического очага, а не мантийный
материал, как предполагают авторы (Ishimaru et al.,
2007). Составы как первичной (Ishimaru et al.,
2007), так и метасоматической шпинели на диа-
грамме Fe3+–Cr–Al образуют тренд, параллель-
ный стороне Al–Cr при низком содержании Fe3+.
В перидотитовых ксенолитах вулкана Авачи опи-
саны находки самородных металлов: никеля и
сплавов на основе железа (Ishimaru et al., 2009),
образование которых связывается с неравновес-
ной реакцией перидотита и флюида с высоким
содержанием водорода.

Близкий тренд составов шпинелей наблюдается
в офиолитовых гарцбургитах и хромитах массива
Рай Из, Полярный Урал (Yang et al., 2015). В хро-
митах обнаружены алмазы, коэсит, самородные
металлы Ni-Fe-Mn и повышенные содержания
ЭПГ, указывающие на низкую летучесть кислорода
(Yang et al., 2015). По опубликованным составам ми-
нералов из (Xiong et al., 2020), с помощью двупирок-
сенового термобарометра (Putirka, 2005) уста-
новлено, что высокотемпературное равновесие
было достигнуто при субсолидусной температу-

Таблица 6. Состав хромшпинели

Компоненты На поверхности Исходный

SiO2 1.14 0.03 0.00 0.28 0.24 0.28

TiO2 0.47 0.56 0.52 0.53 0.64 0.38

Al2O3 28.65 32.56 34.23 32.46 32.49 31.86

Cr2O3 36.12 34.23 33.37 34.17 33.91 34.95

FeO 17.67 15.99 15.22 15.94 16.05 16.16

MnO 0.53 0.23 0.39 0.06 0.13 0.17

MgO 15.42 16.40 16.28 16.56 16.53 16.21
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ре 900–950°С и давлении 5 кбар. Наличие алма-
зов и коэсита может указывать не на мантийные
параметры, достигаемые в процессе субдукции
(Yang et al., 2015), а на локальное кратковременное
повышение давления до области устойчивости ал-
маза при реакциях с большим положительным
объемным эффектом (Simakin, 2019). Алмазы
вулканического массива Толбачик (Камчатка)
(Galimov et al., 2020) эквивалентны по размерам,
габитусу, микровключениям самородных метал-
лов и неагрегатированному состоянию азота – ал-
мазам офиолитов (Yang et al., 2015) и, возможно,
имеют близкий механизм образования. Приведен-
ные примеры иллюстрируют тренды изменения
состава шпинели при реакции оливинсодержащих
пород с восстановленным флюидом: оливин не
окисляется таким флюидом, а в результате частич-
ного растворения и перекристаллизации формиру-
ется шпинель с высоким содержанием хрома.

В момент генерации водный и углекислый
флюид являются сильными окислителями. Окис-
ление оливинсодержащего кумулуса при реакции
с СО2 можно проиллюстрировать на примере са-
теллита Бушвельдского интрузива массива Уит-
комст (Uitkomst Complex; Yudovskaya et al., 2016).
Мощность интрузива 670 м, что определяет его
относительно небольшое время застывания и
простое строение. В результате взаимодействия с

доломитами трансваальской серии на нижнем
контакте сформировался узкий трог (длиной не
менее 12 км). Ключевая роль в формировании
сульфидных и хромитовых месторождений в маг-
матическом комплексе Уиткомст (Uitkomst) от-
водится углекислому флюиду, образующемуся
при разложении доломита. Считается, что СО2
окисляет магму и вызывает осаждение шпинели,
тем самым понижая растворимость сульфидов.
Данные по шпинелям массива Уиткомст подтвер-
ждают влияние субсолидусного окисления на их со-
став (рис. 7а). Составы хромшпинели на диаграмме
Fe3+–Al–Cr из скважины shm202, пробуренной вне
трога, следуют обычному магматическому тренду,
параллельному стороне Al–Cr. Составы шпинели
из скважины shm022, пробуренной в троге (лока-
лизация потока СО2), беспорядочно смещаются в
сторону обогащения Fe3+ при постоянном содер-
жании хрома. Тренды окисления более крупных
массивов (Довырен, Бушвельд) с большим време-
нем остывания и меньшими потоками СО2 менее
хаотичны и не достигают таких высоких степеней
окисления (рис. 7б).

Как описано выше, СО2 восстанавливается
при реакции с оливином с образованием СО, яв-
ляющимся хорошим растворителем платины при
субсолидусных условиях. В интрузиве Уиткомст

Рис. 7. Изменение состава шпинели в процессе окислении кумулуса флюидом.
Составы шпинели: (а) – из массива Уиткомст (Uitcomst, Южная Африка) по двум скважинам (Yudovskaya et al., 2016),
(б) – из крупных мафит-ультрамафитовых массивов Гальмоэнан (Сидоров и др., 2004; Batanova et al., 2005), Довырен
(Simakin et al., 2019a) и рифа Меренского по (Wansbury, 2016). Наблюдается отчетливый тренд обогащения окисным
железом при сохранении содержания хрома и ряд хромистых магнетитов и магнетитов в черных дунитах Гальмоэнана.
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при переходе от приподошвенных сульфидов вверх
по разрезу к гарцбургитам (Main Harzburgite) отно-
шение r = Pt/Pd растет от r = 0.4–0.5 до r = 15–22
при содержаниях в гарцбургитах Pt = 90 ppb и
Pd = 4–6 ppb (Maier et al., 2018), что может быть
связано с преимущественным переносом плати-
ны флюидом в виде карбонила.

Изучение проявлений малосульфидных пла-
тиновых руд Норильско-Талнахского рудного
поля привело авторов исследования (Sluzhenikin
et al., 2020) к выводу, что хромиты из этих руд мо-
гут быть автометасоматического происхождения.
Эти рудопроявления приурочены к верхней лей-
когаббровой серии на границе с кровлей интрузии,
в которой источником флюида являлись вмеща-
ющие осадочные породы, включающие уголь. В
малосульфидном горизонте месторождения Но-
рильск-1 среди платиновых минералов широко
распространены железо-платиновые сплавы, по
составу близкие к Pt2Fe, которые, согласно на-
шим исследованиям, кристаллизуются из раство-
ра карбонила платины в высокотемпературном
восстановленном флюиде. Авторы (Sluzhenikin
et al., 2020) указывают также на то, что при магма-
тической кристаллизации не образуется ассоциа-
ции хромита и хромистого магнетита и ее широ-
кое распространение в малосульфидных рудах
свидетельствует о кристаллизации из флюида. На
местасоматическое происхождение хромитов в
рифе Меренского указывает распространение в ас-

социации с хромитом циркона и торита (Yudovskaya
et al., 2013). По содержанию титана в цирконе
максимальная температура его образования оце-
нивается в 930°С, т.е. близко к условиям наших
экспериментов. Если гипотеза об автометасома-
тическом происхождении верна, то ассоциация
хромитита и ЭПГ (особенно платины) является
следствием их совместного переноса флюидом.

В платиноносном мафит-ультрамафитовом
массиве Гальмоэнан (Корякия) взаимодействие с
флюидом явно проявлено и описано в (Мочалов,
2013). Давление при становлении интрузива по
составу амфибола, по данным (Batanova et al.,
2005), составляло 3–5 кбар. По результатам моде-
лирования фракционной кристаллизации исход-
ной магмы оценка давления составила 3–4 кбар
(Batanova et al., 2005). Летучесть кислорода по
шпинель-оливиновому оксотермометру изменя-
лась в широком диапазоне от HM до QFM-0.5
(Сидоров и др., 2004), т.е. в диапазоне, который
характеризует исходный и восстановленный
флюид состава СО2-Н2О при реакции с оливином
по нашим расчетам (Simakin et al., 2019a) и по
представленным выше экспериментальным дан-
ным. Минералогически протекание этой реакции
выражается в формировании “черных дунитов”
(Мочалов, 2013), т.е. окисленных дунитов с оли-
вином, проросшим хромистым магнетитом,
хромшпинелью и другими минералами. Окис-
ленное железо оливина выделяется как в виде

Рис. 8. Составы оливинов из кумулатов разных интрузий, испытавших субсолидусное окисление. 
Для сравнения нанесены составы экспериментальных оливинов, окисленных в реакции с СО2 при субсолидусных па-
раметрах (Т = 950°С, Р = 200 МПа). В представленных примерах наблюдается смещение точек составов в сторону по-
вышения содержания форстерита и увеличение разброса содержания NiO.
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хромсодержащего магнетита (рис. 7б), так и уве-
личивает содержание магнетитового минала в
шпинели при сохранении хромистости.

Содержание углеводородов в перекристалли-
зованных с участием флюида перидотитах возрас-
тает в 10 раз до 4.2 см3/кг (Nazimova et al., 2011). В
платиносодержащих рифах Довырена отмечен
рост содержания метана с 5 до 20 см3/кг (Konnikov
et al., 2000), что согласуется с приведенными вы-
ше экспериментальными данными по высокому
содержанию углеводородов во флюиде СО2-Н2О
при низкой летучести кислорода и субсолидусных
параметрах. Ожидается, что наиболее активный
компонент флюида СО, возможно совместно с хло-
ром, образует летучие, хорошо растворимые ком-
плексы с платиноидами. В (Nazimova et al., 2011) от-
мечена положительная корреляция (R2 = 0.6) хрома
и платины в минерализованном дуните, что, как
и в интрузиве Уиткомст, может быть связано с их
совместным переносом во флюиде. Как и в экспе-
рименте, растворенные во флюиде металлы оса-
ждались с образованием преимущественно изо-
ферроплатины (Pt3Fe), являющейся преобладаю-
щим рудным минералом в россыпях Корякии.

Составы оливина из интрузий, рассмотренных
выше как пример взаимодействия кумулуса с
флюидом при субсолидусных параметрах, нане-
сены на диаграмму Fo–NiO (рис. 8). Все составы
ограничены сверху кривой, отражающей монотон-
ный рост содержания никеля с ростом магнезиаль-
ности оливина. В ходе окисления магнезиальность
оливина возрастала на величину, близкую к наблю-
даемой в эксперименте, ΔFo = +6. Составы наи-
более железистого оливина массива Гальмоэнан
сместились на величину ΔFo = +12, что примерно
в два раза больше экспериментальной. При окис-
лении природных оливинов, как и в эксперимен-
те, увеличивается разброс содержания никеля.
Содержание NiO в наиболее магнезиальном оли-
вине Fo98 из массива Рай Из достигло 0.8 мас. %.

При достаточно низкой летучести кислорода в
исходной магме в магматическую стадию элементы
платиновой группы практически полностью кон-
центрируются в сульфидной фазе. В постмагмати-
ческую стадию при субсолидусной температуре
флюид реагирует с кумулусом, включая рассеянные
и массивные сульфиды. В ходе этого взаимодей-
ствия пирротин частично окисляется с образовани-
ем магнетита, а ЭПГ попадают во флюид. Модели
мобилизации и переноса ЭПГ в кумулусе дли-
тельное время развиваются Аланом Бодру (Kanit-
panyacharoen, Boudreau, 2013; Boudreau, 2004).
Они недостаточно адекватны с физической точки
зрения и не учитывают реальной химической

природы взаимодействия флюида с кумулусом. В
частности, им не учитываются факторы, буфери-
рующие летучесть серы, и роль соединений угле-
рода. Летучесть серы во флюиде СО2-Н2О в на-
ших экспериментах буферировалась на низком
уровне равновесием Pt-PtS. Измеренное содер-
жание сероводорода составило около 0.2 мол. % при
летучести кислорода QFM-0.3, т.е. содержание при-
мерно на порядок ниже, чем оценка, использован-
ная в (Boudreau, 2004). В природе летучесть серы
может буферироваться реакциями образования
сульфидов меди, элемента более халькофильного,
чем железо, при достаточно большой активности
меди во флюиде. Например, можно записать ре-
акцию с образованием халькопирита:

(8)

В этом случае при окислении пирротина должна
возрастать доля халькопирита, а концентрация
серы во флюиде снижаться по сравнению с вели-
чиной, ожидаемой в отсутствие меди. Подобный
процесс наблюдался в серпентенизированных пе-
ридотитах (офиолиты Санта Елена, Коста Рика)
(Schwarzenbach et al., 2014). В этих офиолитах при
температуре 200–250°С первичные сульфиды за-
мещались по реакции типа реакции (8) с образо-
ванием сульфидов меди, самородной меди и маг-
нетита. Установлено, что медь приносилась гид-
ротермальным флюидом извне.

При низкой летучести кислорода растворимость
платины в водном флюиде в виде комплекса с HS–,
изученная при Р = 100–300 бар и Т = 200–300°С
(Pan, Wood, 1994), много меньше, чем у золота и
составляет доли ppm. Растворимость в виде хло-
ридных комплексов при низкой летучести кисло-
рода еще меньше. В связи с этим растворение в
виде карбонильных и смешанных комплексов с
СО представляется наиболее вероятным. Осажда-
ясь на геохимических барьерах, платина, раство-
ренная во флюиде, может образовывать как сплавы,
так и сульфиды. Локализация хромитов и малосуль-
фидных горизонтов типа рифа Меренского в Бу-
швельдском массиве может быть связана с наличи-
ем таких геохимических барьеров, обусловленных
градиентами интенсивных параметров в толще
кумулуса, у границы кумулуса и магмы или на
границе интрузива.

ВЫВОДЫ
Полученные данные подтверждают предска-

занную ранее (Simakin et al., 2019a) возможность
генерации высоковосстановленного флюида при
субсолидусной реакции оливина и углекислоты с

2 fl

2 3 4

2FeS 4 3CO Cu
FeCuS 1 3Fe O 4 3CO.

+ + =
= + +
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fO2, близкой к буферу ССО. Впервые из флюида
СО2-СО получены кристаллические PtFe и Pt3Fe,
что позволяет связывать эти фазы в ультрабазит-
базитовых интрузиях с карбонильной формой
переноса платины. Установлено, что пирротин
реагирует при субсолидусных условиях с флюи-
дом СО2-Н2О с образованием широкого спектра
насыщенных и ненасыщенных углеводородов и
других органических веществ. При анализе природ-
ных данных по ультрабазит-базитовым комплексам
выявлены признаки субсолидусных взаимодей-
ствий флюид–порода, ведущих к генерации восста-
новленных флюидов с высоким содержанием СО.
Составы оливина, подверженного такому превра-
щению, характеризуются вертикальными трендами
на диаграмме Fo–NiO: повышение магнезиально-
сти оливина происходит при сохранении содержа-
ния никеля. Составы шпинели также отражают
субсолидусное окисление кумулуса с флюидом по-
вышением содержания Fe3+ в форме магнетита и
магнезиоферрита (MgFe2O4). Выщелачивание и
переотложение хрома из хромшпинели восста-
новленным флюидом (СО2-СО) ведет к разбросу
значений отношения Cr/(Al + Cr) при постоян-
стве содержания Fe3+, формируя шпинелевый ряд –
от высокохромистых до высокоглиноземистых.
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Experimental Study of Interaction of Carbonic Fluid with Minerals
of Cumulus of Ultrabasic Intrusions at 950°C and 200 MPa

A. G. Simakin1, 2, T. P. Salova1, O. Yu. Shaposhnikova1, S. I. Isaenko3, and A. N. Nekrasov1

1Institute of Experimental Mineralogy, Russian Academy of Sciences, Chernogolovka Moscow region, Russia
2Institute of the Earth Physics, Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia

3Institute of Geology, Komi Science Centre, Ural Branch of Russian Academy of Sciences, Syktyvkar, Russia

At the stage of magmatic crystallization of basic-ultrabsic inrusions of subduction origin and in the alkaline-
ultrabasic intrusions, oxygen fugacity is high. PGE in such intrusions are dispersed among cumulus minerals
rather than concentrated in sulfides. It has been shown experimentally that the interaction of CO2 with oli-
vine, a typical cumulus mineral of the basic intrusions, under subsolidus conditions (P = 200 MPa, T =
= 950°C) leads to oxidation of the faylitic minal and reducing of f luid. At a low silica activity in a f luid buff-
ered by olivine – periclase reaction, the content of CO in CO2 reaches a maximum value of 14 mol. %, which
corresponds to fO2 = QFM-2. With such a CO content, platinum from the capsule walls was dissolved in the
fluid in the form of carbonyl and redeposited together with spinel in olivine cracks. It has been experimentally
established that upon reaction with pyrrhotite under the same P-T conditions, the CO2-H2O fluid is reduced
with a decrease in oxygen fugacity to a level close to the QFM buffer. Analysis of the composition of f luid cap-
tured in an albite glass trap by micro-Raman scattering showed the formation of saturated (С2Н6 и СН4) and
unsaturated (with functional groups СН=СН и =СН2) hydrocarbons, CO, H2 and H2S. The platinum of the
capsule walls has buffered the sulfur fugacity at a low level of Pt-PtS buffer, resulting in low content of sulfur
species in the f luid and dissolution of Pt in carbonyl form. Crystallization of the isoferroplatinum from such
a fluid was observed experimentally. Preliminary data has been obtained indicating that the carbonic f luid
containing CO is leaking Cr from the Cr-spinel, which increases the range of the Cr/(Al + Cr) ratio with con-
stant Fe3+/(Al + Cr) at the surface. All established experimental effects of f luid interaction with cumulus
minerals of the basic-ultrabasic intrusions have been found in Nature. This supports the assumption about
the important role of such interaction in the formation of PGE deposits of the low-sulfide type.

Keywords: ultrabasic-basic intrusions, PGE deposits, magmatic sulfide, olivine, spinel, f luid CO-CO2
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Представлены результаты разработки методики определения содержания воды в сильно полимери-
зованных риолитовых и риодацитовых стеклах расплавных включений. Она предполагает одновре-
менное определение содержания воды двумя методами: рентгеноспектрального микроанализа и
спектроскопии комбинационного рассеяния (КР-спектроскопия, рамановская спектроскопия) для
взаимной верификации одного метода другим. Калибровка метода КР-спектроскопии была прове-
дена с использованием набора стандартов синтетических стекол гаплогранитного состава (SGS) с
содержанием воды от 1.8 до 5.9 мас. %. Полученная калибровка была верифицирована путем анали-
за эталонных стекол на основе природного риолитового обсидиана (NRS) с содержанием воды от
4.7 до 9.9 мас. %. В качестве калибруемых параметров были выбраны два соотношения: 1) площадей
линии колебаний в диапазоне 2900–3800 см–1 к площади линий решеточных колебаний (Si–O и Al–O
связей) в диапазоне 850–1200 см–1 (Aw/As), 2) соотношение интенсивностей линии колебаний О–Н свя-
зей в области 3550–3560 см–1 и линии 480 см–1 в области решеточных колебаний (I3550/I480). В результате

получены калибровочные уравнения  = 0.8458 (σ) ± 0.17 мас. % и  = 11.494 (σ) ±

± 0.21 мас. %. Сопоставление концентрации воды в эталонных стеклах, определенной методом КР-
спектроскопии с применением соотношений Aw/As и I3550/I480 и измеренной методом рентгеноспек-
трального микроанализа, показало хорошую сходимость. Метод рентгеноспектрального микроанализа
использовался для определения содержания воды в стеклах путем пересчета избыточного содержания
кислорода. Методика применялась для определения содержания воды в стеклах непрогретых стек-
ловатых расплавных включений в минералах из пемз дацитового и риолитового составов кальдерных
извержений оз. Курильского (Камчатка), перешейка Ветрового и залива Львиная Пасть (о. Итуруп,
Курильские острова) и вулканического центра Окатаина (Новая Зеландия). Использование различ-
ных отношений Aw/As и I3550/I480 позволяет минимизировать влияние наложений линий минерала-
хозяина на низкочастотную часть КР-спектров стекол расплавных включений. Установлено, что
использование отношения I3550/I480 для расплавных включений в пироксенах дает более надеж-
ные результаты, чем отношение Aw/As, в то время как для включений в кварце и плагиоклазе пред-
почтительнее использование Aw/As. Содержание воды во включениях риолитового расплава круп-
ных кальдерных извержений варьировало от 0.5 до 7.9 мас. %. Описанная в работе методика может
использоваться в рутинном режиме для надежного измерения содержания воды в стеклах расплав-
ных включений, размером не менее 10 мкм, содержащих как минимум 0.5 мас. % H2O.

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по doi 10.31857/S086959032104004X для авторизованных
пользователей.
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ВВЕДЕНИЕ
Магматические расплавы являются одной из

важнейших сред, обеспечивающих эндогенную
циркуляцию воды и других летучих компонентов
в различных тектонических обстановках. Если в
глубинных зонах Земли эту роль играют расплавы
базитовых и андезитовых магм, то в верхних гори-
зонтах земной коры особую важность приобрета-
ют магмы кислого состава. Они способны раство-
рять большие количества воды, фтора и хлора. По
этой причине именно с эволюцией кислых магм в
большинстве случаев связано развитие очагов ка-
тастрофических извержений вулканов и образо-
вание месторождений полезных ископаемых. Ле-
тучие компоненты, среди которых главную роль
играют вода, углекислота и соединения серы,
транспортируемые кислыми магмами к поверх-
ности Земли при извержениях вулканов, попада-
ют в атмосферу и таким образом влияют на ее
экологию и климат. Из этого следует, что прямое
определение содержания воды в кислых расплавах
имеет большое значение для правильного понима-
ния процессов транспорта летучих компонентов в
недрах планеты и моделирования влияния эндо-
генных флюидов на климат, состав атмосферы и
условия обитания на ее поверхности.

Разработано множество методов определения
содержания воды в природных и искусственных си-
ликатных расплавах. Для исследования природных
объектов, таких как вулканы или рудоносные ин-
трузивы, обычно используют стекла основной мас-
сы породы или микровключений в минералах. Как
правило, они обладают микроскопическими раз-
мерами и методы валового анализа для них не
применимы. Чаще всего концентрации воды в
микровключениях расплавов в минералах в настоя-
щее время измеряются с помощью вторичной ион-
ной масс-спектрометрии (ВИМС), инфракрасной
спектроскопии с преобразованием Фурье (Фурье-
ИКС) и рентгеноспектрального микроанализа
(РСМА) (Devine et al., 1995; Zajacz et al., 2005).
Наиболее чувствительными методами являются
титрование по методу Карла Фишера (КФТ) и
инфракрасная спектроскопия с преобразованием
Фурье (Behrens et al., 1996). При использовании
метода КФТ исследуемое вещество полностью
расходуется во время анализа. Высокоточные из-
мерения с помощью Фурье-ИКС требуют очень
тщательной и трудоемкой подготовки образцов.

Для непосредственного определения воды в
природных стеклах и расплавных включениях все
большую популярность приобретает метод спек-
троскопии комбинационного рассеяния (КР-

спектроскопия), впервые примененный для этого
независимо друг от друга Р. Томасом (Thomas et al.,
1999) и А. Шабиро (Chabiron, 1999) и впослед-
ствии подробно описанный в (Thomas, 2000). За
последующие годы он стал применяться и усовер-
шенствоваться многими другими исследователя-
ми, например (Chabiron et al., 2004; Holtz et al.,
2005; Zajacz et al., 2005; Behrens et al., 2006; Le Losq
et al., 2012; Plechov et al., 2015). Этот метод активно
используется для изучения геологических мате-
риалов и позволяет анализировать небольшие (до
2–3 мкм) расплавные включения (РВ) и фрагмен-
ты стекол основной массы.

В настоящей работе предлагается новая мето-
дика определения содержания воды в сильно по-
лимеризованных силикатных стеклах с высоким
содержанием SiO2, предполагающая комбиниро-
вание метода КР-спектроскопии с рентгеноспек-
тральным микроанализом.

Особенности спектра комбинационного рассеяния 
стекол с высоким содержанием SiO2

Спектр водосодержащего силикатного стекла
условно может быть представлен в виде двух неза-
висимых частей: низкочастотной (0–1300 см–1) и
высокочастотной (2900–4000 см–1). Низкочастот-
ная часть спектра, которую также называют реше-
точной, отвечает колебаниям Si–O–Si, Al–O–Si и
Si–O в структуре алюмосиликатных стекол. Она
отражает состав силикатного стекла и степень его
полимеризации (Mysen et al., 1982; Neuville, Mysen,
1996; Matson et al., 1983; McMillan, 1984). Извест-
но, что по мере увеличения содержания SiO2 и
других катионов, входящих в тетраэдры каркаса
(Al, Ti, Fe3+), увеличивается степень полимериза-
ции, и, с точки зрения структуры, силикатный
расплав становится похож на сильно полимери-
зованный расплав чистого кремнезема. В его КР-
спектре наиболее интенсивной является широкая
линия с максимумом между 400 и 500 см–1, которая
приписывается симметричным колебаниям Si–
O–Si связей в кремнекислородном каркасе (Matson
et al., 1983). В современной литературе эта линия
интерпретируется по-разному (см. Schiavi et al.,
2018 и ссылки в ней). Однако все авторы сходятся
на том, что ее интенсивность и частота зависят от
степени полимеризации и связаны с колебания-
ми структурных единиц Q4 (цифра обозначает
число мостиковых атомов кислорода, приходя-
щихся на один кремнекислородный тетраэдр).
Она доминирует в сильно полимеризованных
стеклах и имеет более низкую интенсивность в
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стеклах с меньшей степенью полимеризации (Za-
jacz et al., 2005; Le Losq et al., 2012; Schiavi et al.,
2018). Некоторые авторы отмечают, что увеличение
степени полимеризации приводит к увеличению ее
волнового числа (Matson et al., 1983; Анфилогов,
Быков, 1998; Rossano, Mysen, 2012). Геометрия пика
400–500 см–1 может быть осложнена плечом за счет
наложения линии в районе 570–580 см–1. Ее свя-
зывают с деформационным или смешанным ва-
лентно-деформационным колебанием в струк-
турных единицах Q2 (Furukawa et al., 1981). Она,
по-видимому, должна лучше проявляться по мере
снижения степени полимеризации.

В спектре кварцевого стекла в области около
600–800 см–1 выделяются малоинтенсивные ли-
нии, которые также фиксируются в спектрах высо-
кокремнистых стекол сложного состава. Линию в
районе 800 см–1 связывают с колебаниями сильно
полимеризованного кремнекислородного каркаса.
В работах (Mysen et al., 1980; Furukawa et al., 1981;
McMillan, 1984; Rossano, Mysen, 2012; Matson et al.,
1983; Le Losq et al., 2012) отмечается, что она ха-
рактерна для стекол с наиболее высоким содер-
жанием SiO2 и ее интенсивность сильно увеличи-
вается с увеличением степени полимеризации. В
других исследованиях, однако, эту линию связы-
вают с валентными колебаниями концевых атомов
кислорода (McMillan et al., 1994; Neuville et al.,
2006).

Линии в диапазоне 800–1200 см–1 связывают с
Si–O и Si–O–Si колебаниями в структурных еди-
ницах Q1, Q2, Q3, Q4 (Mysen et al., 1980; Matson et al.,
1983; McMillan, 1984; Wang et al., 1993; Zotov, Kep-
pler, 1998; Mysen, 1997, 1999; Rossano, Mysen,
2012). В этом диапазоне в спектре кварцевого
стекла выделяется две достаточно сильных линии
1060 и 1190 см–1. Их относят к ассиметричным ва-
лентным колебаниям связей O–Si–O в полимери-
зованном каркасе (Matson et al., 1983; McMillan,
1984). По мнению (Анфилогов, Быков, 1998), наи-
более интенсивная полоса с центром 1050–1100 от-
вечает валентным колебаниям концевых атомов
кислорода в структурных единицах Q3. Полосы с
максимумом в областях 950–980 и 900 см–1 связа-
ны с колебаниями атомов кислорода в структур-
ных единицах Q2 и Q1 соответственно (Анфило-
гов, Быков, 1998; McMillan, 1984).

Присутствие железа в стеклах способствует
появлению еще одного пика с центром около
940–970 см–1, который отвечает Fe–O–Si колеба-
ниям в структурной единице Q3 (Wang et al., 1993,
1995; Sharma et al., 1997). В работе (Behrens et al.,
2006) отмечается также наличие линии 913 см–1,
которую они относят к колебаниям Si–ОН.

Соотношение интенсивностей и волновых чи-
сел разных линий в диапазоне решеточных коле-
баний напрямую зависит от безводного состава

стекла. В частности, от соотношения Al/(Si + Al)
(Neuville, Mysen, 1996), содержания щелочей
(Matson et al., 1983) и железа (Wang et al., 1993,
1995). Хотя присутствие воды напрямую не ска-
зывается на характере спектра стекол в диапазоне
200–1500 см–1, содержание воды влияет на сте-
пень полимеризации расплава и, соответственно,
на вариации соотношения интенсивностей ли-
ний, отвечающих колебаниям Q1–Q4.

В высокочастотной части спектра проявлены
колебания связей O–H (3200–3700 см–1) в моле-
кулах воды и гидроксильных группах, входящих в
состав силикатных стекол (Анфилогов, Быков,
1998). Также наличие молекулярной воды в соста-
ве силикатных стекол может проявляться в виде
линии 1630 см–1 (Thomas, 2000). Однако слабая
интенсивность этой линии не позволяет ее ис-
пользовать для получения надежных количе-
ственных измерений (Behrens et al., 2006).

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Калибровочные стандарты

Исходя из анализа спектральных характери-
стик силикатных стекол, мы применили для ка-
либровки два набора стандартов: синтетические
стекла гаплогранитного состава (SGS) с содержа-
нием воды от 1.8 до 5.9 мас. % H2O и стекла на ос-
нове природного риолитового обсидиана (NRS) с
содержанием воды от 4.7 до 9.9 мас. %. Составы
эталонных стекол приведены в табл. 1. Набор
SGS использовался для построения калибровоч-
ных кривых, а набор NRS – для их верификации.

Стекла SGS были синтезированы Б. Грохау в
Германии (Институт минералогии, Университет
Ганновера, Германия) в 1993 г. и предоставлены в
распоряжение В.П. Чупина (Институт геологии и
минералогии СО РАН, г. Новосибирск). Метод
получения стекол не раскрывался. Содержание
воды в нем было измерено методом КФТ и заве-
рено методом рентгеноспектрального микроана-
лиза, который будет описан ниже.

Для синтеза водосодержащего риолитового
стекла набора NRS использовался однородный
образец обсидиана (Артени, Армения), который из-
начально содержал около 0.47 мас. % H2O (Степанов
и др., 2016). Цилиндрические фрагменты обсидиана
выдерживали в присутствии чистой воды в течение
48 ч при температуре выше температуры ликвидуса
водосодержащего риолита (1000–1100°С) и различ-
ном давлении (от 4.2 до 10 кбар) в аппаратах вы-
сокого давления типа “газовая бомба” (IHPV) и
“цилиндр–поршень” в Институте эксперимен-
тальной минералогии РАН, г. Черноголовка. В
ходе синтеза происходило полное плавление рио-
лита и его насыщение водой. Содержание воды и од-
нородность синтезированных стекол оценивались
несколькими независимыми методами – КФТ,
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ИК-спектроскопия, КР-спектроскопия (Степанов
и др., 2016).

Расплавные включения

Для проверки применимости разработанного
комплексного метода определения содержания
воды были исследованы расплавные включения
(РВ) во вкрапленниках пемз из пемзово-пирокла-
стических толщ крупных кальдерообразующих
извержений Курило-Камчатской островной дуги
(оз. Курильское (7600 14С) (Южная Камчатка)
(Ponomareva et al., 2004), перешейка Ветрового
(ПВ) (20000 лет назад (метод термолюминесцен-
ции)) (Smirnov et al., 2019), залива Львиная Пасть
(ЛП) (13000 14С (Дегтерев и др., 2015) (о. Итуруп,
Курильские острова)) и Новозеландской остров-
ной дуги (вулканический центр Окатаина в зоне
Таупо (ТП) (пемзы моложе 65 тыс. лет (Davidson,
Kamenetsky, 2007))). Все вкрапленники в пемзах
содержат большое количество природно-закален-
ных расплавных включений. В большинстве случа-
ев они содержат прозрачное бесцветное стекло. Ре-
же помимо стекла во включениях присутствует не-
большой усадочный пузырек (рис. 1а–1г).

Зерна кварца, плагиоклаза и пироксенов из
пемз перечисленных выше извержений монтиро-
вались в шашки из эпоксидной смолы. Перед из-
мерением включения выводились на поверхность
стачиванием на алмазных пастах таким образом,
чтобы большая их часть оставалась в минерале-
хозяине, а на поверхности обнажалась только
небольшая площадка, которая необходима для
последующего микрозондового анализа включе-
ния. Это позволяет уменьшить степень наложения
линий минерала-хозяина при регистрации КР-
спектров.

Метод съемки эталонов и расплавных
включений при калибровке КР-спектрометра
При определении содержания воды в силикат-

ных стеклах методом КР-спектроскопии существует
два подхода к калибровке: калибровка с внешним
и внутренним стандартом. Калибровка с внешним
стандартом обычно подразумевает определение
соотношений площади или интенсивности линии
воды в исследуемом стекле с ее интенсивностью
или площадью в спектрах стекол с известным со-
держанием воды (Behrens et al., 2006; Thomas et al.,
2008).

Рис. 1. Расплавные включения (РВ) в минералах пемз кальдерных извержений оз. Курильского, п-ов Камчатка (a), пе-
решейка Ветровой, о. Итуруп (б), залива Львиная Пасть, о. Итуруп (в), вулканического центра Окатаина, Новая Зе-
ландия (г).
Qz – кварц, Pl – плагиоклаз.
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200 мкм50 мкм
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Базовый принцип “внутренней” калибровки
состоит в измерении отношений площадей или
интенсивностей линий в высокочастотной (вод-
ной) и низкочастотной (решеточной) областях
спектра. Эти отношения напрямую коррелируют
с содержанием воды в изучаемом стекле. В анали-
тической химии под использованием “внутрен-
него” стандарта подразумевается нормирование
измеряемых характеристик, в данном случае со-
отношения площадей линии воды и суммы пло-
щадей индивидуальных линий решеточных коле-
баний на содержание одного из компонентов стек-
ла, которое было определено иным способом.
Однако предлагаемые в работах (Chabiron et al.,
2004, Zajacz et al., 2005; Le Losq et al., 2012) мето-
дики калибровки не предполагают соотнесения
площадей отдельных пиков или их суммы в обла-
сти решеточных колебаний с содержанием ком-
понентов, участвующих в построении каркаса, а
именно Si и Al. По сути, они предполагают исполь-
зование внешнего стандарта с известным содержа-
нием воды, но не для отдельной линии, а для соот-
ношения площадей пиков или групп пиков.

В разное время исследователями предлагались
различные отношения в качестве калибруемого
параметра. Так, например, в (Behrens et al., 2006)
использовано отношение площади линии воды к
суммарной площади линий в области 20–1500 см–1,
в (Chabiron et al., 2004) использовано отношение
площади линии воды к площади линии в области
490 см–1, а (Zajacz et al., 2005; Plechov et al., 2015)
предлагают использование отношение площади
линии воды к суммарной площади линий в обла-
сти 850–1300 см–1.

В качестве калибруемого параметра в настоящей
работе были выбраны две величины: 1) соотноше-
ние площади линии, отвечающей колебаниям свя-
зей О–Н в диапазоне 2900–3800 см–1 к сумме пло-
щадей линий решеточных колебаний в области
850–1200 см–1 (Aw/As), подобно методике (Zajacz
et al., 2005); 2) отношение интенсивности линии
воды в диапазоне 3550–3560 см–1 к интенсивно-
сти линии вблизи 480 см–1 в низкочастотной об-
ласти спектра (I3550/I480).

КР-спектр каждого стандартного стекла был
снят несколько раз в различных точках. Измере-
ния проводились с использованием спектрометра
Horiba LabRam HR800 в Институте геологии и
минералогии СО РАН, г. Новосибирск. Позицио-
нирование лазерного луча производилось с помо-
щью встроенного поляризационного микроскопа
Olympus BX-41. Для возбуждения использовался
твердотельный лазер с длиной волны 532 нм и вы-
ходной мощностью 75 мВт. Регистрация прово-
дилась с помощью CCD детектора, охлаждаемого
до –70°С элементом Пельтье. Анализ проводился
в геометрии обратного рассеяния. Для сбора рас-
сеянного света использовался объектив 100× с

числовой апертурой 0.9. Спектры были получены
в диапазонах 100–1300 и 2900–4000 см–1. Калибров-
ка спектрометра проводилась по линии кремния
520.7 см–1. Спектральное разрешение дифракцион-
ной решетки составляло 1800 штр/мм.

Для проверки влияния величины конфокаль-
ного отверстия на воспроизводимость результата
были проведены измерения с различными разме-
рами диафрагмы (50–300 мкм) при неизменности
других параметров в течение одного цикла. Также
для проверки воспроизводимости результата бы-
ли проведены измерения одних и тех же эталон-
ных стекол с различием во времени накопления
сигнала и количестве циклов накопления. Время
и количество циклов накопления в пределах
спектрального окна варьировалось от 5 с × 5 цик-
лов до 20 с × 20 циклов. Для проверки стабильно-
сти калибровки было сделано 10 серий измерений
эталонных стекол с различным интервалом в те-
чение одного года.

Особое внимание было уделено фокусировке
лазера. Известно, что чем глубже расположен
фокус лазера, тем сильнее рассеянное излучение
поглощается стеклом. При этом степень погло-
щения для высоко- и низкочастотных частей
спектра на разных глубинах значительно разли-
чается (Schiavi et al., 2018). При этом (Schiavi et al.,
2018) показано, что наиболее подходящей глуби-
ной фокусировки является та, на которой дости-
гается максимальная интенсивность полосы, от-
вечающей колебаниям О–Н, и минимальное от-
ношение площади этой полосы к суммарной
площади низкочастотной части спектра (Aw/As).
Следуя этим выводам, при изучении стекол реги-
страция спектра проводилась при фокусировке
лазера на глубине 5–7 мкм. В Supplementary,
ESM_2.pdf2 приведены результаты эксперимента
для эталона GL-4, показывающие зависимость
глубины фокусировки и величин Aw, As, I3550, I480,
Aw/As, I3550/I480, а также Aw/As(total), где As(total) – суммар-
ная площадь всех пиков в области 100–1200 см–1 по-
сле вычитания базовой линии.

Измерения стандартных стекол показали, что
такие параметры, как величина конфокального
отверстия и различия во времени накопления сиг-
нала, не оказывают существенного влияния на по-
лученные результаты. Разброс значений для одной
и той же точки измерения, обусловленный раз-
личными размерами конфокального отверстия и
изменением времени накопления, не превышал
±0.15 мас. %. Проверки стабильности измерений

2 Результаты исследований приведены в Supplementary ma-
terials к русской и английской онлайн-версиям статьи на
сайтах https://elibrary.ru/ и http://link.springer.com/ соот-
ветственно:
ESM_1. xlsx – Состав и содержание воды в РВ;
ESM_2. pdf – Изменение интенсивности и площади линий
стекла от глубины фокусировки лазера.



ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 4  2021

МЕТОДИКА ОПРЕДЕЛЕНИЯ СОДЕРЖАНИЯ ВОДЫ В ПРИРОДНЫХ РАСПЛАВАХ 435

для одного и того же стандарта в течение несколь-
ких месяцев показали, что различия в оценках со-
держания воды варьируют в пределах ±0.18 мас. %.

КР-спектры стекол РВ снимались при тех же
параметрах, что и эталонные стандарты. Исклю-
чение составляли только размер конфокальной
диафрагмы и время накопления спектра, которые
регулировались в зависимости от размера вклю-
чения. Минимальный размер конфокального от-
верстия составил 30 мкм для включений 5–10 мкм,
максимальный – 300 мкм для включений >100 мкм.
Время накопления сигнала изменялось от 25 с/спек-
тральное окно для крупных РВ до 400 с/спек-
тральное окно для мелких РВ.

Определение содержания воды в силикатных 
стеклах методом КР-спектроскопии

Общепринятая процедура обработки КР-спек-
тров проходит в три этапа: 1) введение частотно-
температурной коррекции Лонга (Long, 1977),
2) вычитание базовой линии и 3) деконволюция и
интегрирование интересующих частей спектра.

Частотно-температурная коррекция Лонга за-
ключается в коррекции интенсивности необрабо-
танного спектра с учетом длины волны возбужда-
ющего излучения и окружающей температуры.
Эта поправка необходима для сравнения спектров,
полученных с разными длинами волн или при
разных температурах (Long, 1977; Neuville, Mysen,
1996). В настоящем исследовании все спектры
снимались с одной длиной волны возбуждающе-
го лазера и без значительных колебаний темпера-
туры в ходе анализа. Попытки использовать кор-
рекцию Лонга для спектров эталонных стекол на-
бора SGS продемонстрировали незначительное
влияние ее применения на итоговые значения
Aw/As или I3550/I480. Аналогичный результат был
получен ранее (Zajacz et al., 2005; Mercier et al.,
2009). Поэтому обработка полученных данных в
нашем исследовании проводилась без введения
коррекции Лонга.

Вычитание базовой линии для учета влияния
фона проводилось отдельно для каждого из диа-
пазонов. В настоящей работе использовалось вы-
читание ломанной линии, проведенной по мини-
мумам спектров в точках: 100, 180 ± 5, 700 ± 10,
850 ± 5, 1200 см–1 для области решеточных коле-
баний. В области колебаний связей О–Н в каче-
стве базовой была выбрана прямая линия, соеди-
няющая точки с волновыми числами 2900 см–1,
3800 см–1 (рис. 2а, 2б). Аналогичный подход к вы-
читанию базовой линии использовался, напри-
мер, в работе (Severs et al., 2007).

При изучении стекол РВ в различных минера-
лах наиболее сложным остается третий этап. Он
заключается в выборе того участка области спек-
тра решеточных колебаний, который будет под-

вергаться деконволюции и интегрированию. Эта
проблема не возникает при съемке стандартных
стекол, но из-за малых размеров РВ на их КР-
спектры в диапазоне 100–1200 см–1 неизбежно
накладываются интенсивные линии спектра ми-
нерала-хозяина (рис. 3а–3г).

В кварце и полевых шпатах главные линии
расположены в диапазоне 400–520 см–1 и близки
к наиболее интенсивной линии спектра силикат-
ного стекла с максимумом около 480 см–1. Эти ли-
нии не мешают обработке спектров РВ в области
850–1200 см–1, но могут накладываться на линию
в области 480 см–1 (Chabiron et al., 2004) (рис. 3а,
3б). Зачастую в сильно полимеризованных стек-
лах линия кварца или полевого шпата может не
проявляться из-за высокой интенсивности линии

Рис. 2. Спектры комбинационного рассеяния эталон-
ных стекол SGS (a) и NRS (б).
Серые вертикальные линии проведены через проме-
жуточные минимумы, используемые при построении
базовой линии (пояснения см. текст).

0
200

400
600

800
1000

1200 3000
3200 3600

3400 3800
Частота, см–1

И
нт

ен
си

вн
ос

ть
, о

.е
.

(SGS) Синтетические стекла
гаплогранитного состава

GL-1 (2.12 мас. %)
GL-2 (3.84 мас. %)
GL-3 (1.83 мас. %)
GL-4 (5.83 мас. %)
GL-5 (5.92 мас. %)

GL-1

GL-2
GL-3

GL-4

GL-5

(а)

0
200

400
600

800
1000

1200 3000
3200 3600

3400 3800
Частота, см–1

И
нт

ен
си

вн
ос

ть
, о

.е
.

(NRS) Природный обсидиан
риолитового состава
Chе-n4 (4.71 мас. %)
Chе-n3 (6.06 мас. %)
Chе-n9 (9.93 мас. %)
Chе-n2 (8.88 мас. %)

Chе-n4

Chе-n3

Chе-n9

Chе-n2

(б)



436

ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 4  2021

КОТОВ и др.

Рис. 3. Спектры комбинационного рассеяния расплавных включений в кварце (a), плагиоклазе (б), авгите (в), гипер-
стене (г) из пемз перешейка Ветрового.
На врезках показаны примеры гауссовской деконволюции низкочастотной части КР-спектров включений при отсут-
ствии (а, б) и наличии (в, г) наложения линий минерала-хозяина. Черными сплошными линиями показаны гауссов-
ские компоненты, полученные при деконволюции. Красной линией показан результат суммирования пиков стекла.
Синим цветом показана аппроксимированная линия минерала-хозяина. Под примерами деконволюции приведены
остатки вычитания аппроксимированных пиков стекла из экспериментальных спектров включений. Стрелками ука-
заны линии минерала-хозяина в исходных КР-спектрах стекол включений: Qz – кварц, Aug – авгит, Hyp – гиперстен.
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стекла в области 480 см–1. Особенно если анали-
зируется крупное включение. Трудности могут
возникать при работе с включениями небольшого
размера, при анализе которых линии минерала-хо-
зяина проявляются в низкочастотной части спек-
тра. Высокая интенсивность линий кварца или
полевого шпата зачастую делает невозможным
корректную деконволюцию этой части спектра и
ее дальнейшее использование.

КР-спектры темноцветных минералов (пи-
роксены, амфиболы) содержат наиболее интен-
сивные линии в области 650–1030 (клино- и орто-
пироксены) и 670–1060 см–1 (амфиболы) (рис. 3в,
3г). Кроме этого, достаточно интенсивные линии
этих минералов присутствуют в диапазоне 200–
400 см–1. Таким образом, в темноцветных мине-
ралах все части спектров стекол РВ так или иначе
могут быть осложнены линиями минерала-хозя-
ина. Интенсивность линий стекла в диапазоне
850–1200 см–1 не так значительна, как интенсив-
ность пика в области 480 см–1. По этой причине
при регистрации спектра РВ в пироксенах почти
неизбежно будут проявляться линии минерала-
хозяина вне зависимости от размера включения.

Также частым акцессорным минералом в рас-
сматриваемых породах является апатит. Так, на-
пример, во вкрапленниках пемз Курильского озера
(п-ов Камчатка) и перешейка Ветрового (о. Иту-
руп, Курильские острова) зачастую встречаются
комбинированные включения, содержащие стек-
ло и апатит. В КР-спектре апатита наиболее ин-
тенсивная линия расположена около 980 см–1 и
может осложнять спектр стекла в этой области. С
точки зрения осложнения спектра стекла апатит
подобен пироксенам и делает затруднительным
работу с частью спектра в диапазоне 850–1200 см–1,
однако не затрудняет работу с низкочастотной ча-
стью спектра в области основного силикатного
пика 480 см–1.

Для правильного определения суммарной
площади и интенсивностей линий в области ре-
шеточных колебаний и вычитания линий мине-
рала-хозяина процедура деконволюции прово-
дилась с помощью программы Fityk 0.9.8 (Wojdyr,
2010).

На рис. 3а–3г представлены примеры декон-
волюции низкочастотной части спектра для стекол
РВ из кварца, плагиоклаза и пироксенов перешейка
Ветрового (о. Итуруп). Как видно, для включений
в кварце и плагиоклазе не возникает сложностей
при деконволюции спектра в диапазоне 800–
1200 см–1. Спектры РВ в пироксенах значительно
осложнены линиями минерала-хозяина в этой
области. В нашем случае для вычисления величи-
ны As в отношении Aw/As суммировались только
компоненты, отвечающие линиям стекла, что в
нашем представлении отвечает вычитанию ли-

нии минерала-хозяина из этой части спектра. По-
добное вычитание приводит к увеличению общей
погрешности. То же происходит, если на низко-
частотную часть спектра стекла РВ в кварце на-
кладывается интенсивный пик 465 см–1. В связи с
этим для получения хороших результатов в насто-
ящей работе использовались единичные крупные
включения. РВ в кварце выбирались так, чтобы в
их спектрах на силикатный пик 480 см–1 не накла-
дывалась линия кварца.

Определение содержания воды методом 
рентгеноспектрального микроанализа

Для верификации данных, полученных методом
КР-спектроскопии, мы воспользовались опреде-
лением содержания воды в стеклах на основе пря-
мого определения содержания кислорода методом
рентгеноспектрального микроанализа. Точное
определение содержания кислорода, как и других
легких элементов (B, C, N, F), методом РСМА со-
пряжено с трудностями, обусловленными больши-
ми погрешностями поправок на матричные эф-
фекты в длинноволновой области рентгеновского
излучения, а также повышенными требованиями
к качеству полировки поверхности образца и тол-
щине токопроводящего покрытия. Важно также при
анализе строго соблюдать геометрические усло-
вия: рабочее расстояние, угол отбора излучения,
угол падения электронного пучка на образец.
Указанные трудности в равной степени относятся
как к волновым спектрометрам (ВДС), так и энерго-
дисперсионным (ЭДС). Известно, что электрон-
ный пучок оказывает деструктивное воздействие на
образцы с высокими содержаниями воды и/или ще-
лочных элементов, выражающееся в изменении
(дрейфе) регистрируемой интенсивности рентге-
новского излучения во времени. Поэтому анализ
РВ методом РСМА предпочтительно выполнять
при низких токах электронного пучка с примене-
нием ЭДС, детектор которого обладает высокой
чувствительностью регистрации излучения. В ра-
боте (Newbury, Ritchie, 2015) приводятся данные,
в которых относительная погрешность определе-
ния кислорода методом РСМА с применением
ЭДС в оксидах алюминия, кремния и железа не
превышает 2%, при этом для обработки спектров
используется некоммерческое программное обес-
печение NIST DTSA-II EDS (Ritchie NWM, NIST
DTSA-II software. www.cstl.nist.gov/div837/837.02/
epq/dtsa2/index.html) без указания используемых
образцов сравнения.

В настоящей работе исследование состава РВ и
сопутствующих минералов выполнялось на ска-
нирующем электронном микроскопе MIRA-3
LMU (Tescan Orsay Holding) в Институте геологии и
минералогии СО РАН (г. Новосибирск), осна-
щенном системой микроанализа INCA Energy 450
XMax-80 (Oxford Instruments Nanoanalysis), при
ускоряющем напряжении 20 кВ и токе электрон-
ного пучка 1.5 нА с активным временем набора
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спектров 60 с. В качестве образцов сравнения ис-
пользовались чистые металлы (Ti, V, Cr, Mn, Fe),
а также простые соединения Al2O3 (Al), SiO2 (Si,
O), NaCl (Cl) и минералы диопсид (Mg, Ca), альбит
(Na) и ортоклаз (K). Учет матричных эффектов
осуществлялся методом XPP из программного
обеспечения системы микроанализа, при этом
использовался режим расчета “все элементы
определяемые – all elements analyzed”. При данных
условиях анализа нижняя граница определяемых
содержаний для кислорода составляет 0.3 мас. %, а
остальных компонентов – около 0.1 мас. %. Ме-
тодика анализа и ее метрологические характери-
стики не отличаются от таковых, приведенных в
работе (Лаврентьев и др., 2015).

Препаратами для исследования служили тон-
кие полированные пластинки породы, помещен-
ные в эпоксидную смолу таким образом, что их
поверхности были перпендикулярны оптической
оси микроскопа. Препараты покрывались слоем
углерода толщиной до 15 нм. Каждое включение
анализировалось в двух точках при этом для сни-
жения дрейфа интенсивности рентгеновского из-
лучения под воздействием электронного пучка с
высокой плотностью тока (диаметр 9 нм), приво-
дящего к недоопределению концентраций Na и K
(Morgan, London, 1996, 2005), и снижения влия-
ния микрорельефа образца в исследуемой обла-
сти анализ выполнялся в режиме малого растра с
размером сканируемой области до 10 × 10 мкм2

для РВ и до 20 × 20 мкм2 для стандартных стекол.
Кроме этого, при анализе РВ вблизи включения
анализировался минерал-хозяин. Наш опыт сви-
детельствует, что сумма результатов анализа сте-
хиометричных минералов (кварц, полевые шпаты,
пироксены и т.д.) при соблюдении приведенных
выше условий близка к 100%, а содержание опре-
деляемого кислорода совпадает с вычисленным
по стехиометрии. Значимое (более 1 мас. %) от-
клонение суммы результатов анализа от 100% мо-
жет быть обусловлено вариациями тока зонда, не-
горизонтальной поверхностью образца или откло-
нением реальной толщины углеродного покрытия
от толщины, указанной для расчета поправок на
матричные эффекты. Поэтому состав минерала-
хозяина можно использовать как для оценки каче-
ства анализа включений, так и их корректировки.
В частности, варьированием толщины напыле-
ния при расчете матричных поправок можно по-
добрать такую величину, при которой расчетное по
стехиометрии и определяемое содержание кисло-
рода совпадут. Если при этом сумма результатов
анализа минерала-хозяина будет значимо отли-
чаться от 100%, то результат анализа включения
необходимо нормировать на эту сумму. При вы-
числении матричных поправок водосодержащих
стекол присутствует систематическая погрешность,
обусловленная неучетом влияния содержания во-
дорода на величину матричных поправок, но эта
погрешность вряд ли превышает 1% и ее влияние
можно считать несущественным.

Избыточное содержание кислорода, связанно-
го с водородом, определяется как разность между
измеренным в ходе анализа и рассчитанным по
стехиометрии оксидов. Таким образом, содержа-
ние воды во включении рассчитывается в соот-
ветствии со следующим выражением:

где CO, AO – содержание и атомная масса кисло-
рода, Ci, Ai, Vi – содержание, атомная масса и ва-
лентность i-го элемента, при этом содержание
других неанализируемых элементов (B, C, N)
считается несущественным. Так как содержание
железа в эталонных стеклах и стеклах РВ в насто-
ящей работе не превышало 1–2 мас. %, количе-
ством окисного железа можно пренебречь, а при
расчетах все железо можно считать закисным. В
ходе анализа стекол РВ приемлемыми анализами
считались те, у которых сумма оксидов, хлора и
воды составляла 99.0–101.0 мас. %.

Для проверки правильности получаемых дан-
ных и воспроизводимости результатов методом
РСМА были проанализированы эталонные стек-
ла набора SGS, содержание воды в которых опре-
делено методами КФТ и КР-спектроскопии.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Спектры комбинационного рассеяния

эталонных стекол

Спектры эталонных стекол из наборов SGS и
NRS, приведенные на рис. 2а и 2б, имеют много
общего как в области решеточных колебаний, так
и в области колебаний связей О–Н. В области ре-
шеточных колебаний доминирует линия с макси-
мумом 470–480 см–1, демонстрирующая, что стек-
ла характеризуются сильной степенью полимери-
зации. Рассматриваемая линия на всех спектрах
осложнена слабым плечом в области 570–580 см–1.
В области решеточных колебаний 600–1200 см–1 в
спектрах обоих наборов эталонных стекол присут-
ствуют линии около 800, 920, 1030 и 1130–1135 см–1.

Для характеристики химического состава и
степени полимеризации расплава принято ис-
пользовать отношение NBO/T, где NBO – коли-
чество немостиковых атомов кислорода в расплаве,
а T – суммарное количество катионов, находя-
щихся в тетраэдрической координации по кисло-
роду. Для сильно полимеризованных кислых рас-
плавов это отношение должно быть близко к нулю.
В настоящей работе нами определялось отношение
100NBO/T, следуя работам (Персиков, 1984; Persikov
et al., 1990). Предлагаемый параметр с большей чув-
ствительностью отражает структурные особенности
изучаемого расплава. 100NBO/T определяется из
химического состава расплава, выраженного в
мас. % оксидов, включая летучие компоненты, с

использованием следующего уравнения:  =
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=  где O – суммарное количество
грамм-ионов кислорода в расплаве, рассчитанное

по формуле  где nO(ox) – ко-

личество атомов кислорода в молекуле оксида,
M(ox) – молекулярный вес оксида, С(ox) – кон-
центрация оксида в мас. % при сумме анализа
100%. T = Al3+ + Si4+ + Fe3+ + Ti4+ + P5+ + B3+ –
суммарное количество грамм-ионов сеткообра-
зователей, находящихся в тетраэдрической коор-
динации по отношению к кислороду и входящих
в анионную часть структуры стекла (Персиков,
1984, Persikov et al., 1990). Таким образом, нами
были получены значения 100NBO/T для всех сте-
кол, задействованных в работе, с учетом концен-
трации воды, установленной электронно-микро-
зондовым анализом по избытку кислорода для
расплавных включений и методом КФТ для эта-
лонных стекол. Для стекол набора SGS значения
100NBO/T с учетом содержания воды, опреде-
ленной методом КФТ, составляют 14–46, для сте-
кол NRS – 33–70. Стекла изученных в настоящей
работе расплавных включений имеют значения
100NBO/T в диапазоне 6–67, что близко к диапа-
зону значений для эталонных стекол и свидетель-
ствует о схожести их структур с точки зрения сте-
пени полимеризации.

На рис. 2 видно, что соотношение интенсив-
ностей линий в диапазоне 800–1200 см–1 прибли-
зительно одинаково для всех эталонных стекол.
Следовательно, соотношения структурных эле-
ментов Q1–Q3 в них не имеют больших различий.
Наибольшей интенсивностью в этой части спектра
обладает линия с волновым числом 1130–1135 см–1,
близкая к диапазону 1060–1190 см–1 (Matson et al.,
1983) в спектре кварцевого стекла. Их наличие
можно связать с комплексным влиянием валент-
ных колебаний в тетраэдрах Q3, формирующих
бесконечные слои, и в изолированных тетраэдрах
с одним концевым кислородом, возникающих
при добавлении щелочных металлов (Matson et al.,
1983). Волновые числа этих линий в высококрем-
нистых щелочных стеклах несколько выше тех,
которые зафиксированы в ходе нашего исследо-
вания. В работе (Neuville, Mysen, 1996) показано,
что добавление Al в количестве 0.2 Al/(Al + Si)
приведет к смещению волнового числа в область
более низких частот около 1140 см–1, что и наблюда-
ется в наших спектрах. Аналогично ведет себя и ме-
нее интенсивная линия, которая в спектре кварце-
вого стекла должна находиться в области 1060 см–1.
Повышение доли алюминия от 0 до 0.2 приведет к
уменьшению волнового числа до ~1030 см–1.

Линия в области 920 см–1 присутствует во всех
спектрах исследованных нами стекол и ее интен-
сивность сопоставима или выше интенсивности
линии 1030 см–1. Как уже отмечалось, на параметрах
этой линии в области решеточных колебаний не-
посредственно может сказываться наличие рас-

200(O 2T),
T

−

O(ox) (ox) ,
(ox)

n C
M

 ×
  



творенной в стекле воды (Behrens et al., 2006). Со-
поставима с вышеупомянутыми и интенсивность
линии около 800 см–1, характерная для стекол и
расплавов кремнезема с высокой степенью поли-
меризации.

В высокочастотной части спектров эталонных
стекол присутствует широкая ассиметричная по-
лоса с максимумом около 3550–3560 см–1, припи-
сываемая колебаниям О–Н в молекулах воды и
групп ОН– в силикатных стеклах.

Уравнение калибровки
По результатам измерений суммарных площадей

“водной” части спектра в диапазоне 2900–3800 см–1

и гауссовых компонент спектра стекла в диапазо-
не 850–1200 см–1 после вычитания базовой линии
в эталонных стеклах SGS получено уравнение ка-
либровки:

(1)

где  – содержание воды в стекле, Aw – пло-
щадь линии колебаний связей О–Н в диапазоне
2900–3800 см–1, As – площадь группы трех линий,
отвечающих колебаниям Q2–Q4 в диапазоне 850–
1200 см–1. Среднее стандартное отклонение ка-
либровки (σ) ±0.21 мас. % (рис. 4а).

По результатам измерений интенсивностей
линий в областях 3550 и 480 см–1 после вычитания
базовой линии в эталонных стеклах SGS получе-
но уравнение калибровки:

(2)

где  – содержание воды в стекле, I3550, I480 –
интенсивности линии колебания связей О–Н в
диапазоне 2900–3800 см–1 и линии около 480 см–1

соответственно. Среднее стандартное отклоне-
ние (σ) ±0.17 мас. % (рис. 4б). При построении ре-
грессии было принято, что обе калибровочные
прямые проходят через начало координат.

Спектры эталонных стекол из набора NRS бы-
ли сняты как образцы с неизвестным содержани-
ем воды для проверки правильности калибровоч-
ных уравнений, полученных по набору стекол
SGS. Сопоставление результатов приведено на
рис. 4в, 4г.

ПРИМЕНЕНИЕ МЕТОДИКИ К СТЕКЛАМ 
РАСПЛАВНЫХ ВКЛЮЧЕНИЙ ИЗ ПЕМЗ 

КРУПНЫХ КАЛЬДЕРНЫХ ИЗВЕРЖЕНИЙ
Спектры стекол расплавных включений

РВ из всех четырех объектов, рассматриваемых
в настоящей работе, близки по составу между со-
бой и с эталонными стеклами (табл. 2). Стекла

2H O 0.8458 ,w

s

AC
A

=

2H OC

2

3550
H O

480

11.494 ,IC
I

=

2H OC
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расплавных включений перешейка Ветрового
(ПВ), залива Львиная Пасть (ЛП) (о. Итуруп, Ку-
рильские о-ва) и оз. Курильского (ОК) (Камчатка)
отличаются по содержанию K2O (1.6–2.1 мас. %) от
эталонов (4.9–5.5 мас. % K2O) и расплавных
включений в кварце пемз вулканического центра
Окатаина в зоне Таупо (Новая Зеландия) (ТП)
(4.0–5.2 мас. % K2O) (см. Supplementary,
ESM_1.xlsx). Примеры спектров комбинацион-
ного рассеяния РВ всех четырех объектов приве-
дены на рис. 5. В низкочастотной части спектров
РВ доминирует линия 480 см–1, осложненная пле-
чом 570–580 см–1. Спектры изученных РВ имеют
характерный пик в области 795–800 см–1. В диа-
пазоне 850–1200 см–1 интенсивности линий око-
ло 940 и 1140 см–1 могут вести себя по-разному.
Как правило, после процедуры вычитания базо-
вой линии интенсивность полосы 940 см–1 выше
или равна интенсивности полосы 1140 см–1. Од-

нако в спектрах РВ из зоны Таупо и в эталонных
стеклах SGS наблюдается небольшое преобладание
линии 1140 см–1 (рис. 5), что может быть следствием
повышенного содержания в них K2O (Matson et al.,
1983).

Критерии отбраковки некачественных
анализов стекол расплавных включений

Описанное исследование фактически пред-
ставляет собой определение содержания воды ме-
тодом РСМА и двумя разными способами с при-
менением КР-спектроскопии.

Для оценки правильности данных, получен-
ных при определении содержания воды, сумми-
ровались ее содержания, полученные методом
КР-спектроскопии с содержаниями других окси-
дов и элементов, определенных методом рентге-
носпектрального анализа. Если сумма попадала в
диапазон 99–101%, содержание воды, получен-

Рис. 4. Калибровочные линии по набору стекол SGS для Aw/As (а) и I3550/I480 (б).
Сравнение результатов определения содержания воды в стеклах NRS, полученных методом КФТ с данными КР-спек-
троскопии по уравнениям eq. 1 (в) и eq. 2 (г).
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ное методом КР-спектроскопии, сравнивалось с
концентрацией, определенной методом рентге-
носпектрального анализа. Различия между этими
содержаниями в указанном диапазоне сумм мог-
ли достигать 1 мас. %. Однако, если сузить интер-
вал допустимых значений до 99.5–100.5%, разли-
чия между содержаниями воды, определенными
разными методами, оказывались менее 1 мас. %,
что хорошо согласуется с определенными ранее
погрешностями измерения. По этой причине в
настоящей работе анализами удовлетворительно-
го качества считались те, сумма которых попадала
в этот диапазон. Важно отметить, что по избран-
ному критерию было отбраковано около 35% ре-
зультатов.

Содержание воды в расплавах крупных
кальдерных извержений

Кварц из пемз оз. Курильского содержит стек-
ловатые природно-закаленные РВ (рис. 1а). Ре-
зультаты детальных исследований отложений
этого извержения и РВ приведены в (Ponomareva
et al., 2004; Плечов и др., 2010). Пемзы этого извер-
жения по составу варьируют от дацитов до риоли-
тов, а среди игнимбритов встречаются андезитовые
и андезибазальтовые составы (Ponomareva et al.,
2004). Исследованные РВ в плагиоклазе имеют
риолитовый состав (табл. 2). По данным (Плечов
и др., 2010), содержание воды, определенное ме-
тодом вторично-ионной масс-спектрометрии в
этих РВ, составляет 5.96–7.44 мас. %. Согласно
нашим исследованиям, в РВ из вкрапленников
плагиоклаза установлено содержание воды от 2.5
до 7.9 мас. %. При этом большая часть ее установ-
ленных концентраций находится в диапазоне
5.3–6.6 мас. %.

В пемзах перешейка Ветрового на о-ве Итуруп
стекловатые природно-закаленные РВ присут-
ствуют в плагиоклазе, кварце (рис. 1б), гиперстене,
клинопироксене, апатите, ильмените и магнетите.
Спектры включений в плагиоклазе, кварце и пи-
роксенах приведены на рис. 3 и  5. Детальное опи-
сание составов РВ и условий их захвата, в ходе ко-
торых отмечались значительные вариации содер-
жания воды от 2.3 до 7.2 мас. %, приведено в
(Kotov et al., 2017, Smirnov et al., 2019). Содержа-
ние воды, измеренное для РВ во вкрапленниках
пемз перешейка Ветрового в ходе данного иссле-
дования, варьирует в диапазоне 2.4–7.4 мас. %.
При этом большая часть полученных значений на-
ходится в диапазоне 3.5–5.5 мас. %.

Пемзы из отложений кальдерного извержения
залива Львиная Пасть по химическому составу
аналогичны пемзам перешейка Ветрового. Одна-
ко в отличие от них содержат в ассоциации мине-
ралов-вкрапленников амфибол, что указывает на

иной флюидный режим и параметры становле-
ния магматического очага (Смирнов и др., 2017;
Smirnov et al., 2019). Вкрапленники пемз залива
Львиная Пасть также содержат однофазовые стек-
ловатые включения, однако, в отличие от пемз пе-
решейка Ветрового, они встречаются реже (рис. 1в).
Зачастую РВ девитрифицированы. Среди дочер-
них фаз в подобных включениях встречается маг-
нетит, а в КР-спектрах появляется линия этого
минерала – 670 см–1. По составу стекла таких
включений практически не отличаются от стекол
РВ пемз перешейка Ветрового (табл. 2). Ранее по
недостатку суммы рентгеноспектрального анали-
за было сделано предположение, что содержание
воды в стеклах РВ составляет 3.8–6.3 мас. %
(Смирнов и др., 2017). Определенные в настоя-
щей работе концентрации воды в стекловатых РВ
в плагиоклазе пемз залива Львиная Пасть нахо-
дятся в диапазоне 2.2–5.3 мас. %.

Вулканический центр Окатаина в зоне Таупо
представляет собой крупный кальдерный ком-
плекс диаметром 20 × 13 км. Образование кальдер
связывают с 2–4 эпизодами, произошедшими
между 557 и 33 тыс. лет назад (Cole et al., 2014).
Пемзы кальдерных извержений имеют риолито-
вый состав. Кварц содержит стекловатые природ-
но-закаленные РВ (рис. 1г). В большинстве из
них присутствуют небольшие флюидные обособ-
ления, содержащие водный раствор, дочерние со-
левые фазы и газовый пузырек. Подобные РВ

Рис. 5. Спектры комбинационного рассеяния стекол
расплавных включений во вкрапленниках отложений
кальдерообразующих извержений: 1 – залива Льви-
ная Пасть, о. Итуруп, 2 – оз. Курильского, п-ов Кам-
чатка, 3 – вулканического центра Окатаина, Новая
Зеландия, 4 – перешейка Ветровой, о. Итуруп.
РВ (1, 3) находятся в кварце, РВ (2, 4) находятся в пла-
гиоклазе.
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описаны в работах (Davidson, Kamenetsky, 2007;
Johnson et al., 2013; Смирнов и др., 2011). Приме-
ры составов включений, изученных в настоящей
работе, приведены в табл. 2. Все стекла имеют
риолитовый состав с высоким содержанием K2O.
Наши измерения показали, что они обладают са-
мой низкой концентрацией воды, полученной в
ходе данного исследования (от 0.5 до 3.9 мас. %).
Измерения методом КР-спектроскопии хорошо
согласуются с измерениями методом рентгено-
спектрального микроанализа. Однако получен-
ный нами диапазон концентрации оказался ниже
приведенного в работах (Johnson et al., 2013;
Смирнов и др., 2011) 4–6 мас. %, измеренного ме-
тодами ВИМС и Фурье-ИКС. Возможно, это свя-
зано с постзахватным выделением в изученных
включениях высокоплотной водно-солевой флю-
идной фазы, о которой говорилось выше.

Результаты сравнения концентрации воды,
измеренной методами рентгеноспектрального
анализа и КР-спектроскопии с использованием
разных уравнений калибровки, представлены на
рис. 6а, 6б.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Определение воды в стеклах с помощью КР-
спектроскопии имеет явное преимущество перед
другими методами, благодаря своей недеструктив-
ности, простоте подготовки препаратов и хорошей
локальности. При изучении РВ в минералах и сте-
кол в пепловых частицах эти преимущества делают
его наиболее экспрессным из существующих мето-
дов, позволяющих в течение одного дня получить
десятки определений. Вероятно, при современных

темпах развития аналитического оборудования КР-
спектрометры скоро станут распространенным
рутинным методом в минералогических и петро-
логических исследованиях. Возможность количе-
ственного определения летучих компонентов в
невскрытых включениях с локальностью около
1 мкм однозначно позволит перейти на новую
ступень в изучении флюидного режима магмати-
ческих систем.

Недостатком метода является высокий предел
обнаружения, который связан со сложностью вы-
деления колебаний O–H при низких концентра-
циях воды. Этот предел оценивается в 0.3 мас. %
Н2О (Thomas et al., 2008; Le Losq et al., 2012;
Plechov et al., 2015), но может быть понижен до
0.1 мас. % за счет увеличения времени накопле-
ния сигнала (Schiavi et al., 2018). В настоящей ра-
боте изучались синтетические стекла и включе-
ния кислых расплавов, содержание воды в которых
существенно выше предела обнаружения. Часть
стекол РВ могут существенно или полностью
обезвоживаться в результате постзахватных про-
цессов во включении (Плечов, 2014 и ссылки в
ней), однако в таких случаях обычно не стоит зада-
ча точного определения остаточного содержания
воды. Вероятно, в нашей работе к таким объектам
могут относиться некоторые включения в кварце
из вулканической зоны Таупо (Новая Зеландия),
содержащие минимальное количество воды (око-
ло 0.5 мас. %) (см. Supplementary, ESM_1.xlsx).
Выбранный нами критерий отбраковки результа-
тов РСМА и КР-спектроскопии по попаданию в
диапазон суммы 99.5–100.5 мас. % допускает раз-
ницу в содержании воды не более ±0.5 мас. %, что

Рис. 6. Сравнение результатов определения содержания воды методом рентгеноспектрального анализа по избытку
кислорода и методом рамановской спектроскопии по уравнению калибровки Aw/As (а) и уравнению калибровки
I3550/I480 (б).

Перешеек Ветровой

Залив Львиная Пасть

Озеро Курильское

Окатаина (Таупо)

PB в плагиоклазе

PB в плагиоклазе

PB в плагиоклазе

PB в пироксенах

PB в пироксенах

PB в кварце

PB в кварце

0 1 2 3 4 5 6 7
0
1
2
3
4
5
6
7
8
9

H2O (мас. %) Aw/As  метод

H
2O

 (м
ас

. %
) P

C
M

A
 Э

Д
С (а)

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9
0
1
2
3
4
5
6
7
8
9

H2O (мас. %) I3550/I480  метод

(б)



444

ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 4  2021

КОТОВ и др.

и определяет высокий уровень пределов обнару-
жения.

Определение низкого содержания воды
(<0.5 мас. %) в высококремнистых РВ возможно,
но требует тщательного индивидуального подхо-
да, что увеличивает временные затраты предлага-
емой методики и уменьшает ее преимущества по
сравнению с другими методами анализа. КР-
спектроскопия позволяет оперативно выделить
включения с предельно низким содержанием во-
ды, а их анализ в случае необходимости может
быть проведен другими, более прецизионными
методами. Однако вышесказанное не отрицает
необходимости дальнейших исследований с целью
усовершенствования метода для определения пре-
дельно низкой концентрации воды и повышения
точности. На данный момент, предлагаемая мето-
дика может использоваться в рутинном режиме с
допустимыми погрешностями для измерения со-
держания воды более 0.5 мас. % в кислых стеклах РВ.

Размер РВ, используемых для получения до-
стоверных результатов, ограничен следующими
факторами: 1) соотношение количества вещества
включения и минерала-хозяина, попадающих в
область возбуждения; 2) возможность фокуси-
ровки лазера на оптимальной глубине 5–7 мкм
(см. раздел “Метод съемки эталонов и расплавных
включений при калибровке КР-спектрометра”);
3) ограничения по размерам РВ при анализе ме-
тодом РСМА, чтобы избежать захвата вещества
минерала-хозяина.

При попадании вещества минерала-хозяина в
область возбуждения происходит наложение ли-
ний минерала на спектр заключенного во включе-
нии вещества. В нашем случае линии минералов
могут осложнять разные диапазоны низкочастот-
ной части спектра стекла и затруднять их обработку,
увеличивая погрешности. Влияние этого фактора
можно значительно минимизировать подбором оп-
тимальных параметров съемки (размера конфо-
кальной диафрагмы, время накопления сигнала,
глубины фокусировки). При этом предлагаемая
возможность выбирать одно из двух калибруемых
соотношений позволяет и вовсе избежать необхо-
димость работы с осложненным спектром стекла.
Необходимость фокусировки лазера на глубине
5–7 мкм остается значительным ограничивающим
фактором, который приводит к дополнительным
ошибкам при работе с включениями маленького
размера. Третий фактор остается наиболее важным.
Особенности распространения электронов в объеме
возбуждаемого вещества и необходимость анализа в
режиме сканирования площадки накладывает су-
щественные ограничения на размер включения. Ве-
роятность захвата вещества минерала-хозяина при

анализе включений маленького размера лишает нас
возможности верифицировать оценки H2O, полу-
ченные методом КР-спектроскопии. В ходе ис-
следования было установлено, что для получения
достоверных результатов необходимо, чтобы ана-
лизируемое включение было не менее 10×10×10
мкм. Таким образом, в настоящей работе любое
РВ, которое было использовано для анализа
РСМА, автоматически имеет достаточный размер,
чтобы учесть второй лимитирующий фактор –
необходимость фокусировки на оптимальной
глубине.

Предлагаемая возможность использования
одного из двух калибруемых значений (Aw/As или
I3550/I480) позволяет решить проблему определения
содержания воды в небольших включениях из
разных магматических минералов. Как уже отме-
чалось выше, спектр кварца и плагиоклаза ослож-
няется в диапазоне 100–600 см–1. Это позволяет
успешно использовать калибровку по отноше-
нию Aw/As, так как на параметр As эти линии не
оказывают влияния. У темноцветных минералов
и апатита, напротив, наиболее сильные линии
осложняют диапазон 600–1200 см–1, что делает
предпочтительным выбор калибровки по отно-
шению I3550/I480.

Для изученной выборки включений в кварце,
плагиоклазе и пироксене из пемз кальдерных из-
вержений была оценена сходимость полученных
результатов с оценками воды по содержанию
кислорода, определенного методом РСМА (см.
Supplementary, ESM_1.xlsx). Для включений в пи-
роксене лучшая сходимость наблюдается при ис-
пользовании отношения интенсивностей I3550/I480,
для включений в кварце – при использовании со-
отношения площадей Aw/As, для плагиоклаза
удачные результаты могут быть получены с при-
менением обоих отношений.

Результаты проверки калибровки на наборе
стекол NRS показывают, что при содержании во-
ды более 8.0 мас. % наблюдается существенное
отклонение от линейной регрессии для набора
NRS, что, возможно, связано с различиями в со-
ставе обсидиановых эталонных стекол (NRS) и
синтетических эталонных стекол (SGS) или не-
линейностью калибровочной зависимости в этом
диапазоне содержаний. Это показывает, что при-
веденная в настоящей работе калибровка может
надежно применяться для измерения содержания
воды в диапазоне 0.5–8.0 мас. % в синтетических
и природных стеклах риолитового состава.

Кальдерообразующие извержения являются
идеальным объектом для применения описанной
методики, так как в большинстве случаев пред-
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шествующие процессы и развитие этих явлений
связаны с очагами кислой магмы с большим со-
держанием воды (Wallace, Gerlach, 1994; Chesner,
Luhr, 2010; Smith et al., 2010; Miyagi et al., 2017; Forni
et al., 2018). Спектры стекол РВ из продуктов всех
четырех рассматриваемых извержений весьма по-
хожи (рис. 5) и соответствуют спектрам стекол, ис-
пользованных для калибровки. Это позволило
нам использовать одни и те же калибровочные
уравнения и процедуры обработки спектров. По-
лученные данные хорошо согласуются с результа-
тами исследования других объектов и показывают,
что в расплавах очагов кальдерных извержений
максимальное содержание воды может достигать
5–8 мас. %, что соответствует пределам насыще-
ния для глубин 3–9 км, которые типичны для
кальдерных очагов. В то же время проведенное
исследование показывает, что содержание воды в
расплавах варьирует в широких пределах, опуска-
ясь до 0.5 мас. %. Причинами таких вариаций мо-
гут быть процессы дегазации в малоглубинных
очагах или изменение содержания воды в распла-
вах включений после их захвата минералом-хозя-
ином. Установление точных причин в каждом
конкретном случае требует дополнительных тща-
тельных исследований.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В настоящей работе предложена методика, ко-
торая подразумевает одновременное определение
содержания воды в силикатных стеклах риолито-
вого состава двумя методами: рентгеноспектраль-
ного анализа и КР-спектроскопии. По своей сути
этот подход предполагает проверку достоверно-
сти результатов одного метода другим.

Калибровка была проведена с использованием
двух наборов стандартов, имеющих состав близ-
кий к гранитам и риолитам. Для соотношений
Aw/As и I3550/I480 получены калибровочные уравне-

ния (1)  = 0.8458  (±0.21 мас. %) и (2)  =

= 11.494  (±0.17 мас. %) соответственно. Сопо-

ставление результатов определения содержания
воды в эталонных стеклах методами КР-спектро-
скопии, с применением соотношений Aw/As и
I3550/I480, и рентгеноспектрального анализа пока-
зали хорошую сходимость. Было показано, что
некачественными следует считать анализы, сум-
ма оксидов, хлора и воды для которых выходит за
пределы 99.5–100.5 мас. %.

Методика была применена для определения
воды в стеклах непрогретых РВ в минералах из пемз

2H OC w

s

A
A 2H OC

3550

480

I
I

дацитового и риолитового составов кальдерных из-
вержений оз. Курильского (Камчатка), перешейка
Ветрового и залива Львиная Пасть (о. Итуруп, Ку-
рильские острова) и вулканического центра Ока-
таина (Новая Зеландия). Содержание воды во
включениях риолитового расплава крупных каль-
дерных извержений варьирует от 0.5 до 7.9 мас. %.
Наши исследования показали, что калибровка по
I3550/I480 дает более точные результаты для РВ в
пироксенах, в то время как отношение Aw/As удоб-
нее использовать для включений в кварце и пла-
гиоклазе. Плагиоклаз оказался наиболее благо-
приятным минералом-хозяином для применения
предлагаемой методики. Предлагаемый подход с
комбинированным использованием РСМА и КР-
спектроскопии является надежным способом
изучения водосодержащих РВ кислого состава во
вкрапленниках вулканитов. Введение жесткого
критерия отбраковки результатов компенсируется
возможностью делать большое количество анали-
зов включений за короткий срок. Однако, как бы-
ло отмечено, чем ниже диапазон концентрации
воды в РВ, тем более жесткими должны быть кри-
терии, что в свою очередь ставит под вопрос ис-
пользование данного подхода для массового
определения воды во включениях с низким ее
(<0.5 мас. %) содержанием. Вероятно, решением
данного вопроса является либо разработка более
сложных подходов к измерениям таких включений
предложенным методом, либо использование тра-
диционных высокопрецизионных методов (ВИМС,
ИК-спектроскопия).
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The article presents the development of a method for determining the water content in highly polymerized
rhyolite and rhyodacite glasses of melt inclusions. The method involves the simultaneous determination of
water content by two methods: Electron Probe X-ray Microanalyzer and Raman spectroscopy for mutual ve-
rification of the results. Raman was calibrated using set of etalon synthetic glasses of haplogranite composi-
tion (SGS) with a water content of 1.8 to 5.9 wt %. The resulting calibrating was verified on set of reference
natural rhyolite obsidian (NRS) with a water content of 4.7 to 9.9 wt. %. Two ratios were chosen as the cali-
brated parameters: 1) the area of the water and hydroxyl bands in the range of 2900–3800 cm–1 to the area of
the silicate band vibration (Si–O and Al–O) in the range of 850–1200 cm–1 (Aw/As), 2) the ratio of the in-
tensities of the water band line in the 3550–3560 cm–1 region and the 480 cm–1 line in the silicate vibration

region (I3550/I480). As a result, the calibration equations  = 0.8458 (σ) ± 0.17 wt % and  =

= 11.494 (σ) ± 0.21 wt. %. Comparison of water concentrations in standard glasses, determined by Ra-

man spectroscopy using the ratios Aw/As and I3550/I480 and measured by X-ray microanalysis, showed good
convergence. The electron probe X-ray microanalysis was used to determine the water content in glasses by
recalculating the excess oxygen content. We tested the method using unheated glassy melt inclusions in min-
erals from dacitic and rhyolitic pumice from caldera eruption deposits of Okataina volcanic center (New Zea-
land), Kuril Lake (Kamchatka Peninsula), Vetrovoy Isthmus and Lion’s Past’ Bay (Iturup, Kuril Islands).
The ability to use different ratios Aw/As or I3550/I480 minimizes the effect of overlapping host mineral lines on
the low-frequency part of the spectrum of melt inclusions. We found that using the I3550/I480 ratio for melt
inclusions in pyroxenes gives more reliable results than the Aw/As ratio. At the same time, Aw/As is preferable
for inclusions in quartz and plagioclase. The water content in the studied inclusions varies from 0.5 to 7.9 wt. %.
The proposed method can be used routinely for reliable measurement of the water content in glasses of melt
inclusions with a size of at least 10 μm and a water content of at least 0.5 wt. %.

Keywords: Raman spectroscopy, water content, hydrous glasses, calibration, rhyolite melt, melt inclusions,
caldera eruptions
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