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Обсуждается мантийный метасоматоз литосферной мантии Архангельской алмазоносной провин-
ции под воздействием кимберлитовых магм, включающий их формирование и эволюцию, геохими-
ческое обогащение деплетированной литосферной мантии, а также образование минералов мега-
кристной ассоциации. В основу обсуждения положен анализ данных по составам граната, клинопи-
роксена, ортопироксена, флогопита и ильменита из мантийных ксенолитов гранатовых
перидотитов, ильменитовых перидотитов (дунитов), клинопироксен-флогопитовых пород, а также
мегакристов этих минералов из кимберлитов трубки им. В. Гриба, Архангельская алмазоносная
провинция, Россия. Установлено, что литосферная мантия Архангельской провинции от ее основа-
ния (глубины около 180–210 км) до глубин, соответствующих давлению 3.5 ГПа (около 100–120 км),
испытала полистадийный метасоматоз вдоль путей подъема кимберлитовых расплавов. Мантий-
ный метасоматоз деплетированных гранатовых гарцбургитов приводит к их геохимическому обога-
щению и преобразованию в гранатовые лерцолиты, флогопит-гранатовые верлиты и клинопирок-
сен-флогопитовые породы. Данный процесс происходил незадолго до захвата этих ксенолитов
кимберлитовыми расплавами. Расчеты составов модельных расплавов, которые могли находиться в
равновесии с гранатом и клинопироксеном из различных типов мантийных ксенолитов и мегакри-
стов, показывают, что деформированные лерцолиты в основании литосферной мантии могли быть
в равновесии с кимберлитовыми расплавами щелочно-карбонатно-силикатного состава. Формиро-
вание высокотитанистых мегакристов граната и высокохромистых мегакристов клинопироксена в
средней части литосферной мантии и основной объем лерцолитизации деплетированных перидо-
титов происходили в условиях геохимического равновесия с кимберлитовыми расплавами, в кото-
рых отмечается увеличение силикатной компоненты и фракционирование Fe-Ti фаз. Изменение
состава расплава может быть связано с его взаимодействием с мантийными перидотитами во время
прохождения/подъема расплава через них. Сходство состава мегакристов граната, клинопироксена,
флогопита, ильменита с составами минералов из перидотитовых ксенолитов предполагает, что ме-
гакристы являются либо дезинтегрированными фрагментами наиболее крупнозернистых разно-
видностей, либо формировались при тех же условиях, которые существовали при мантийном мета-
соматозе, ответственном за образование этих перидотитов.

Ключевые слова: Архангельская алмазоносная провинция, кимберлит, мантийные ксенолиты, ман-
тийный метасоматоз, мегакристы
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ВВЕДЕНИЕ
Кимберлиты – редкие щелочно-ультраосновные

породы, основные природные источники алмаза. В
дополнение к экономической ценности алмазных
месторождений, кимберлитовые породы являются

источником знаний о составе и строении литосфер-
ной мантии Земли, так как выносят большое коли-
чество разнообразных мантийных ксенолитов и
ксенокристов. Несмотря на более чем полувековое
исследование кимберлитов и родственных пород по
всему миру, многие аспекты их петрологии, геохи-
мии, минералогии и вулканологии остаются дис-
куссионными:

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi: 10.31857/S086959032103002X для авторизованных
пользователей.
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1) состав кимберлитового расплава (исходно
существенно карбонатитовый или ультраосновной
силикатный) и его эволюция в ходе продвижения
через литосферную мантию, включая вопросы рас-
творения ортопироксена и ассимиляции мантий-
ных перидотитов (например, Price et al., 2000; Ko-
pylova et al., 2007; Russell et al., 2012; Kamenetsky et al.,
2014; Kamenetsky, Yaxley, 2015; Kamenetsky, 2016;
Stamm, Schmidt, 2017; Soltys et al., 2018; Giuliani et al.,
2020);

2) роль астеносферного и литосферного источ-
ников в генерации кимберлитовых магм (Mitchell,
1995; Burgess, Harte, 2004; Tappe et al., 2011; Кост-
ровицкий и др., 2013; Соловьева и др., 2019), роль
мантийных плюмов (Howarth et al., 2014; Sun et al.,
2014; Похиленко и др., 2015; Tappe et al., 2016), а так-
же участие жильных метасоматических парагенези-
сов, таких как MARID (слюда–амфибол–рутил–
ильменит–диопсид) или PIC (флогопит–ильме-
нит–клинопироксен) или их аналогов (Foley, 1992;
Mitchell, 1995; Gregoire et al., 2002; Fitzpayne et al.,
2018a, 2018b; Lebedeva et al., 2020a), в генезисе
кимберлитов;

3) взаимосвязь метасоматоза литосферной
мантии, проявленного в ксенолитах мантийных по-
род, с кимберлитовым расплавом, включая вопросы
стадийности и времени метасоматоза, а также соста-
ва метасоматического агента (например, Griffin
et al., 1999; Burgess, Harte, 2004; Nimis et al., 2009;
Ionov et al., 2010, 2018; Howarth et al., 2014; Giuliani
et al., 2014, 2016; Похиленко и др., 2015; Сазонова
и др., 2015; Щукина и др., 2015; Kargin et al., 2017b;
Носова и др., 2017; Bussweiler et al., 2018; Соловье-
ва и др., 2019);

4) происхождение минералов мегакристов
(индивидуальные зерна граната, клинопироксе-
на, флогопита, ильменита, оливина и других, раз-
мером более 10 мм и их обломки (Mitchell, 1995)),
причины вариации их состава, а также генетиче-
ская взаимосвязь с мантийным метасоматозом,
ксенолитами деформированных перидотитов и
кимберлитовым расплавом (например, Moore,
Lock, 2001; Burgess, Harte, 2004; Kostrovitsky et al.,
2004; Moore, Belousova, 2005; Kopylova et al., 2009;
Костровицкий и др., 2013; Kargin et al., 2017a; Со-
ловьева и др., 2019; Lebedeva et al., 2020b).

Ксенолиты мантийных пород, выносимые
кимберлитами, отражают сложную, многостадий-
ную историю метасоматического преобразования
литосферной мантии. В первую очередь, в ходе ман-
тийного метасоматоза происходит геохимическое
обогащение деплетированных гранатовых гарц-
бургитов и формирование гранатовых лерцолитов,
т.е. рефертилизация деплетированного мантийно-
го субстрата, а также образование новых, нетипич-
ных для обычных мантийных пород минералов,
таких как апатит, флогопит, ильменит и др. (обзор
в O’Reilly, Griffin, 2013). В качестве метасоматиче-
ского агента принято рассматривать распла-
вы/флюиды: (1) близкие по составу к астеносфер-
ным расплавам основного или ультраосновного

состава (например, Burgess, Harte, 2004; Solov’eva
et al., 2008; Щукина и др., 2015); (2) карбонатито-
вые и щелочно-карбонатитовые составы (Yaxley
et al., 1998; Griffin et al., 1999; Похиленко и др.,
2015; Ionov et al., 2018), а также (3) кимберлитовые
и родственные расплавы (Boyd et al., 1997; Giuliani
et al., 2013; Bussweiler et al., 2018; Fitzpayne et al.,
2018b).

Мантийные ксенолиты могут содержать сви-
детельства нескольких стадий мантийного мета-
соматоза, которые проходили под воздействием раз-
личных по составу метасоматических агентов на
разных этапах тектоно-термальных преобразований
литосферной мантии (например, Похиленко и др.,
2015; Щукина и др., 2015; Ionov et al., 2018). Весьма
вероятно, что мантийный метасоматоз сопровож-
дался постепенным изменением состава метасома-
тического агента или флюида в ходе его взаимодей-
ствия с литосферной мантией, а также процессов
фракционной кристаллизации (Burgess, Harte, 2004;
Ionov et al., 2006; O’Reilly, Griffin, 2013; Kame-
netsky, Yaxley, 2015; Giuliani et al., 2016, 2020). В
случае кимберлитового расплава его образование
и последующая эволюция при подъеме сквозь ли-
тосферную мантию приводят к ее преобразова-
нию вдоль основного транспортного канала
(Bussweiler et al., 2018), поскольку щелочно-уль-
траосновные расплавы, включая карбонатиты и
кимберлиты, являются неравновесными лито-
сферной мантии с геохимической точки зрения
(например, Kopylova et al., 2007; Yaxley et al., 2017).
На время преобразования литосферной мантии и
ее взаимодействия с кимберлитовыми расплава-
ми могут указывать данные изотопных исследо-
ваний кимберлитов, валовых проб мантийных
ксенолитов и отдельных минералов из них (на-
пример, Gregoire et al., 2002; Ionov et al., 2015,
2020; Fitzpayne et al., 2018a, 2020 и ссылки в них).
Например, последние исследования неоднород-
ности состава Rb-Sr и Sm-Nd изотопных систем в
минералах из мантийных ксенолитов трубки
им. В. Гриба, Архангельская провинция, несмот-
ря на интенсивный мантийный метасоматоз, ука-
зывают на гетерогенность этих изотопных систем
в ксенолитах из-за различной степени переурав-
новешивания пород с кимберлитовым распла-
вом, а также позволяют расшифровать историю
преобразования литосферной мантии этой про-
винции, предшествующую кимберлитовому маг-
матизму (Lebedeva et al., 2020a).

В настоящей работе приводится обобщение
результатов изучения мантийных ксенолитов из
кимберлитов трубки им. В. Гриба, Архангельская
алмазоносная провинция (ААП), Россия, а также
предложена модель метасоматоза литосферной
мантии ААП, включающая формирование и эво-
люцию кимберлитовых расплавов, обогащение
деплетированной литосферной мантии и образо-
вание минералов мегакристной ассоциации.
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ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ
ААП расположена в северо-восточной части

Восточно-Европейской платформы (рис. 1) и вклю-
чает в себя более 80 тел (трубок взрыва и силлов)
кимберлитов и родственных щелочно-ультраос-
новных пород (Кононова и др., 2007; Третяченко,
2008), которые принято разделять по составу на
две серии: магнезиально-глиноземистую (щелоч-
но-ультраосновные породы Золотицкого и Вер-
хотинского полей, пикриты и оливиновые мели-
лититы Чидвийского, Ижмозерского, Ненокско-
го и Суксомского полей) и железо-титанистую
(кимберлиты Черноозерского (трубка им. В. Гриба),
щелочно-ультраосновные породы и кимберлиты
Кепинского поля, щелочные пикриты Мегорского
поля и карбонатиты–кимберлиты Мельского поля)
(Саблуков и др., 2000; Mahotkin et al., 2000; Кононо-
ва и др., 2007; Sablukov, Sablukova, 2008). Породы
магнезиально-глиноземистой серии (<1.1 мас. %
TiO2) расположены преимущественно в западной
и краевых частях ААП, тогда как породы железо-
титанистой серии (>1.2 мас. % TiO2) – в ее восточ-
ной и центральной частях (рис. 1). Кимберлиты
трубки им. В. Гриба и кимберлиты Золотицкого

поля являются промышленно-алмазоносными и
образуют два алмазных месторождения –
им. В. Гриба и М.В. Ломоносова соответственно.

В настоящее время остается дискуссионным
вопрос – формировались ли магматические поро-
ды ААП в одну стадию или в несколько. Возраст
промышленно-алмазоносных кимберлитов со-
ставляет 375 ± 2 млн лет, тогда как время форми-
рования пород Кепинского поля оценивается в
397 ± 1.2 млн лет, а карбонатитов Мельского поля –
393 ± 8 млн лет, однако последние данные требуют
подтверждения дополнительным изотопным дати-
рованием (Ларионова и др., 2016). Геологическая
позиция, петрография и геохимическая характери-
стика магматизма ААП, включая кимберлиты
трубки им. В. Гриба, детально охарактеризованы
в работах (Саблуков и др., 2000; Веричев и др.,
1999, 2003; Mahotkin et al., 2000; Кононова и др.,
2007; Третяченко, 2008; Саблуков и др., 2009; Ла-
рионова и др., 2016; Каргин и др., 2020).

Трубка им. В. Гриба расположена в централь-
ной части ААП (рис. 1). Геологическая позиция,
строение, состав и петрографо-геохимическая ха-
рактеристика представлены в работах (Веричев

Рис. 1. Схематическая карта, демонстрирующая распределение девонских магматических пород северо-восточной ча-
сти Восточно-Европейской платформы с положением проявлений щелочно-ультраосновного магматизма, согласно
(Третяченко, 2008; Арзамасцев, Ву, 2014). Возрасты провинций указаны согласно (Арзамасцев, Ву, 2014; Ларионова
и др., 2016).
1–4: докембрийская кора (Bogdanova et al., 2016): 1 – архейская кора, переработанная в пределах Лапландско-Коль-
ского коллизионного орогена; 2 – палеопротерозойские вулканические пояса и осадочные бассейны (2.50–1.95 млн лет);
3 – палеопротерозойская кора (1.83–1.82 млн лет); 4 – авлакогены, внутрикратонные бассейны (1.50–0.70 млн лет).
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и др., 1999, 2003; Голубева и др., 2006; Кононова
и др., 2007; Ларионова и др., 2016).

Кимберлиты прорывают слаболитифициро-
ванные осадочные породы неопротерозоя (Ediaca-
ran) и перекрываются толщей слабо сцементиро-
ванных тонко-мелкозернистых кварцевых песча-
ников среднего карбона и рыхлых четвертичных
отложений мощностью 65–70 м. В плане диатре-
ма имеет ромбовидно-округлую форму, вытяну-
тую в северо-восточном направлении, размером
570 × 480 м. В строении трубки выделяют кратерную
и жерловую фации. Кратерная часть, мощностью
порядка 110 м, выполнена песчаниками, туфопесча-
никами, брекчиями осадочных пород, кимберлито-
выми туфами и туффитами. Основной объем жер-
ловой части диатремы выполнен кимберлитами
двух фаз внедрения и прослежен скважинами до
глубины около 950 м. Породы первой фазы пред-
ставлены кимберлитовыми туфобрекчиями и ксе-
нотуфобрекчиями, слагают приконтактовые релик-
товые зоны и занимают порядка 25–30% объема
трубки. Породы второй фазы слагают основную
часть кимберлитовой диатремы и представлены
пирокластическими кимберлитами с широкой
вариацией содержания пирокластов и литокла-
стов оливина при низком содержании обломков
вмещающих пород. Кимберлиты этой фазы облают
повышенными содержаниями ксенолитов ман-
тийных и коровых пород и мегакристов. Контакты
трубки с вмещающими породами четкие, резкие,
наблюдается брекчирование вмещающих пород.
Мощность приконтактовой зоны достигает 10 м
(Веричев и др., 1999, 2003).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Детальные исследования микроструктурных

особенностей изученных ксенолитов, а также ми-
нералов из них проводились в лаборатории ло-
кальных методов исследования вещества Геоло-
гического факультета МГУ им. М.В. Ломоносова
на кафедре петрологии и вулканологии на раст-
ровом (сканирующем) электронном микроскопе
(РЭМ) JEOL JSM 6480LV с энергодисперсионным
анализатором INCA Energy 350. Ускоряющее на-
пряжение 15 кВ, сила тока 15 ± 0.1 нА, локальность
анализа минералов 4 мкм. Растровые электронные
изображения получены в отраженных электронах.
Погрешности измерения концентраций всех ана-
лизируемых элементов не более ±10 отн. % при
концентрациях от 1 до 5 мас. %, до ±5 отн. % от 5
до 10 мас. % и до ±2 отн. % свыше 10 мас. %. По-
рог обнаружения в зависимости от элемента со-
ставляет от 0.1 до 0.3 мас. %.

Содержание главных элементов в изученных
минералах определяли в Лаборатории анализа
минерального вещества ИГЕМ РАН (г. Москва) на
электронно-зондовом микроанализаторе JEOL
JXA-8200, оснащенном пятью волновыми и од-

ним энерго-дисперсионным спектрометрами при
ускоряющем напряжении 20 кВ, силе тока 20 нА,
диаметре зонда 1–2 мкм. Время экспозиции на
главные элементы составило 10 с, на примесные –
20–40 с. Расчет поправок осуществляли по методу
ZAF с применением программы фирмы JEOL. В
качестве стандартов на определяемые элементы
использовались соединения, близкие по составу
к исследуемым фазам.

Содержание микроэлементов в минералах из-
мерялось методом вторично-ионной масс-спек-
трометрии (SIMS) в Институте микроэлектроники
РАН (г. Ярославль) в тех же кристаллах, которые
были проанализированы электронным зондом,
по методике, описанной в (Nosova et al., 2002).

Детальное описание используемых аналитиче-
ских методов приведено в работах (Kargin et al.,
2016, 2017a, 2017b).

ОБЪЕКТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Кимберлиты трубки им. В. Гриба содержат
большое количество мантийных ксенолитов пери-
дотитов, эклогитов, клинопироксен-флогопитовых
пород, а также мегакристов граната, оливина, кли-
нопироксена, флогопита, ильменита и их срост-
ков (Kostrovitsky et al., 2004; Sablukova et al., 2004;
Саблуков и др., 2009; Голубкова и др., 2013; Сазо-
нова и др., 2015; Щукина и др., 2015; Kargin et al.,
2016, 2017a, 2017b, 2019; Носова и др., 2017; Lebe-
deva et al., 2020a, 2020b; Каргин и др., 2020).

Основной объем мантийных ксенолитов и ме-
гакристов (рис. 2) был изучен из керна скважины
1/1000, которая пройдена в основном по пирокла-
стическим кимберлитам второй фазы внедрения до
глубины около 920 м. В целом пирокластические
кимберлиты изученного разреза характеризуются
повышенным содержанием литокластов оливина
различного размера и формы (до 45–50 об. %),
которые представлены макрокристами и мега-
кристами округлой формы, а также обломками
зерен оливина различной формы и размера. Боль-
шая часть оливина, так же как мега- и макрокри-
сты других минералов и ксенолиты, являются
центральными частями пирокластов, которые
можно разделить на два класса: (1) крупные пиро-
класты, размером до 5–6 см округлой или непра-
вильной формы, представляют собой раскристал-
лизованный кимберлитовый расплав, а также
(2) тонкие кимберлитовые оболочки вокруг ядер
(Голубева и др., 2006; Сазонова и др., 2015). Мате-
риал пирокластов имеет микропорфировую или
афировую структуру, состоит из фенокристов оли-
вина, реже небольших чешуек флогопита (до 50 мкм)
и зерен рудных минералов, погруженных в основ-
ную массу серпентинового или карбонат-серпен-
тинового состава. Матрикс кимберлитов микро-
тонкозернистый, в нем присутствует серпентин,
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реже карбонат и большое количество рудных вы-
сокотитанистых минералов: пикроильменит, ру-
тил, а также перовскит, часто замещенный тита-
нитом. Агрегат вторичных минералов основной
массы состоит из карбоната, серпентина, высоко-
магнезиального хлорита (Сазонова и др., 2015).

В целом ксенолиты мантийных и коровых пород,
мегакристы и их фрагменты обнаружены по всему
разрезу пирокластических кимберлитов, однако
в интервале глубин от 550–600 до 750–800 м от-
мечаются повышенные содержания мантийных
ксенолитов и мегакристов (см. Supplementary,
ESM_1.pdf)2, характеризующихся относительно
хорошей степенью сохранности, а горизонты
400–450 м характеризуются высоким содержани-
ем литокластов оливина (до 50 об. %).

Мантийные ксенолиты
Детальная петрографическая характеристика

изученных ксенолитов представлена в (Сазонова

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.pdf – Дополнительные материалы 1 к разделу
“Объекты исследования”;
ESM_2. xlsx – Представительные составы изученных ми-
нералов и оценки давления и температуры равновесия ми-
неральных фаз в изученных мантийных ксенолитах из
кимберлитов трубки им. В. Гриба;
ESM_3.pdf – Дополнительные материалы 3 к разделам
“Состав минералов” и “Обсуждение результатов”.

и др., 2015; Kargin et al., 2016, 2017a, 2017b; Носова
и др., 2017; Каргин и др., 2020). Большая часть
изученных ксенолитов имеет округлую форму и
размеры от 2–3 до 10–15 см. Некоторые ксеноли-
ты представляют собой ядра пирокластов. Ксено-
литы гранатовых перидотитов характеризуются
широкой вариацией количественного соотноше-
ния породообразующих минералов, по составу
они варьируют от гранатовых гарцбургитов до
гранатовых, реже до ильменит-гранатовых лер-
цолитов. Ксенолиты состоят из оливина, ортопи-
роксена, клинопироксена, граната, флогопита и
ильменита (в порядке уменьшения их содержа-
ния) и характеризуются неравномерно-зерни-
стой, от средне- до крупнозернистой структурой,
среди которых преобладают разновидности с раз-
мером минеральных зерен от 2 до 7 мм (рис. 3а–
3г). Оливин, как правило, представлен в виде
округлых зерен, интенсивно разбитых трещина-
ми, ортопироксен образует редкие изометричные
гипидиоморфные зерна (рис. 3a–3в). В большин-
стве случаев оливин и ортопироксен замещаются
вторичными минералами группы серпентина, реже
хлоритом и карбонатами, что затрудняет определе-
ние этих минералов и оценку их количества в изме-
ненных ксенолитах. Клинопироксен обычно встре-
чается в виде удлиненных зерен, расположенных в
промежутках между серпентинизированными зер-
нами оливина и ортопироксена. Часто клинопи-
роксен замещает ортопироксен и реже оливин по
трещинам и краям зерен (рис. 3а–3г), что свиде-
тельствует о формировании клинопироксена не-

Рис. 2. Фотографии изученных ксенолитов перидотитов и клинопироксен-флогопитовых пород (а) и мегакристов (б)
граната, клинопироксена, ильменита, флогопита в основной массе кимберлитов и сростки ильменита и граната (в).
Kmb – кимберлитовая основная масса, Xen – ксенолит, Grt – гранат, Cpx – клинопироксен, Ilm – ильменит, Phl – фло-
гопит, Srp – серпентин.
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задолго до захвата ксенолита кимберлитовым
расплавом. При увеличении содержаний клинопи-
роксена в гранатовых лерцолитах клинопироксен
формирует ксеноморфные зерна или крупные изо-
метричные зерна, которые могут встречаться в
срастании с более поздним флогопитом (рис. 3в–
3г). Гранат в ксенолитах мантийных перидотитов,
как правило, образует округлые крупные зерна в
равновесном срастании с оливином или ортопирок-
сеном. Флогопит обнаружен в виде дискретных зе-
рен, а также в виде скоплений мелких зерен вокруг

крупных кристаллов граната, замещая последний
(рис. 3д).

Ксенолит деформированного гранатового лерцоли-
та (рис. 2) обладает интенсивными пластическими
деформациями, которые привели к формированию
порфирокластической структуры: крупные порфи-
рокласты оливина, ортопироксена и граната по-
гружены в микрозернистую мозаичную массу, со-
стоящую из необластов оливина и ортопироксена
(рис. 4а, 4б). Клинопироксен замещает необла-
сты и порфирокласты ортопироксена (рис. 4а),

Рис. 3. Микрофотографии образцов мантийных перидотитовых ксенолитов в обратно-рассеянных электронах.
(а) – изометричные зерна оливина (Ol) и ортопироксена (Opx), а также вытянутые между зернами оливина и ортопи-
роксена зерна клинопиркосена, обр. Gr1-754; (б) – вытянутые зерна клинопироксена (Cpx), развивающиеся между
границ зерен оливина, также по трещинам в них, обр. Gr-3; (в, г) – постепенное увеличение количества клинопирок-
сена и граната (Grt) в перидотитовых ксенолитах, где клинопироксен возникает как в виде крупных зерен, так и в виде
вытянутых вдоль границ зерен оливина кристаллов, обр. Gr1-754 и Gr1-745; (д) – замещение граната флогопитом (Phl)
и шпинелью (Spl); Serp – псевдоморфозы серпентина по оливину, обр. Gr1-634; (е) – зональное строение зерна грана-
та, обр. Gr1-466.
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реже оливина (Kargin et al., 2017b), что указывает
на его формирование после основного этапа де-
формаций и незадолго до захвата ксенолита ким-
берлитовым расплавом, поскольку сохраняются
его неравновесные структуры. Порфирокласты
граната обладают резко выраженной зонально-
стью в обратно-рассеянных электронах (рис. 4б).
В единичном количестве присутствуют изомет-
ричные зерна ильменита, размером до 0.6 мм.

Обогащенные ильменитом перидотитовые ксе-
нолиты, как правило, состоят из ильменита, содер-
жание которого варьирует в широких пределах (до
60–70 об. %), серпентинизированных зерен оливина
и ортопироксена (?) (Каргин и др., 2020). Как пра-
вило, в изученных ксенолитах отсутствует гранат,
несмотря на то что ильменит-гранатовые сростки
широко распространены среди ксенолитов в
кимберлитах трубки им. В. Гриба. Полное заме-

Рис. 4. Микрофотографии образцов деформированного лерцолита (а, б), ильменитовых перидотитов (в, г) и клинопи-
роксен-флогопитовых ксенолитов (д, е) в обратно-рассеянных электронах. (а) – замещение клинопироксеном (Cpx)
порфирокластов ортопироксена (Opx), реже оливина (Ol), обр. Gr106-644; (б) – зональное строение гранатовых пор-
фирокластов (Grt) с резкими границами между зонами, обр. Gr106-644; (в, г) – фрагмент ильменитового прожилка в
перидотитовом ксенолите, где ильменит (Ilm) представлен полигональными кристаллами, от основного прожилка от-
ходят небольшие апофизы, которые цементируют серпентинизированные зерна оливина, обр. Gr1-536 и Gr1-639;
(д) – гранобластовая структура клинопироксен-флогопитового ксенолита, а также развитие поздних прожилков, вы-
полненных кальцитом (Cb), флогопитом (Phl), шпинелью и серпентином (Cb + Srp + Spl), обр. Gr1-715; (е) – округлые
включения Mg-ильменита в клинопироксене, обр. Gr1-715.
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щение силикатных минералов серпентином не
позволяет достоверно отнести данные ксенолиты
к перидотитам или дунитам. Ильменит обладает
неправильной формой, часто формирует неболь-
шие прожилки между силикатными минералами
(рис. 4в). В таком случае агрегат ильменита состоит
из полигональных зерен размером 100–500 мкм
(рис. 4в–4г). Часто прожилки ильменита содер-
жат округлые включения замещенного серпенти-
ном оливина (рис. 4г). Иногда от ильменитовых
прожилков отходят небольшие апофизы, которые
брекчируют зерна оливина. В целом структуры
изученных ильменитовых ксенолитов схожи со
структурами ксенолитов полимиктовых брекчий,
широко распространенных среди кимберлитов
Кимберли, Южной Африки (Giuliani et al., 2013,
2014), а также встречающихся среди ксенолитов в
кимберлитах трубки Удачная, Якутия (Pokhilen-
ko, 2009).

Клинопироксен-флогопитовые ксенолиты (Kargin
et al., 2017a) обладают неравномерно-зернистой,
от средне- к крупнозернистой, гранобластовой
структурой (рис. 2). Эти породы состоят из клино-
пироксена, флогопита и в подчиненном количестве
оливина, Cr-шпинели, ильменита, которые встре-
чаются в виде включений в клинопироксене
(рис. 4д, 4е). В некоторых ксенолитах доля оливина
увеличивается, сохраняются крупные изометрич-
ные зерна граната, что позволяет классифицировать
данные ксенолиты как флогопитовые верлиты
или флогопит-гранатовые верлиты.

Большая часть изученных мантийных ксеноли-
тов разбита многочисленными системами тонких
трещин (до 0.2–0.3 мм), выполненных карбоната-
ми, серпентином, флогопитом и шпинелью (рис. 4д).
Вокруг прожилков происходит преобразование ми-
нералов ксенолитов: для клинопироксена характер-
но появление пористых структур, а гранат и флого-
пит, реже ортопироксен, характеризуются наличи-
ем тонких краевых зон, отчетливо различимых на
изображениях в обратно-рассеянных электронах,
что может свидетельствовать об изменении состава
этих минералов. Часто на контакте с прожилками
гранат испытывает замещение агрегатом флогопи-
та, карбонатов и хромистой шпинели. В образцах с
минимальными вторичными преобразованиями на
контакте с гранатом также отмечаются новообразо-
ванные клинопироксен и ортопироксен, что может
являться результатом взаимодействия мегакриста
граната с кимберлитовым расплавом (Bussweiler
et al., 2016). По всей вероятности, данные прожилки
связаны с кимберлитовым расплавом, выносящим
ксенолиты, а краевые зоны в минералах имеют ре-
акционное происхождение.

Мегакристы
Мегакристы граната, клинопироксена, флого-

пита, ильменита, как правило, имеют округлую,

вытянутую форму и размеры до 2–3 мм (рис. 2).
Кимберлиты трубки им. В. Гриба в большом ко-
личестве содержат дезинтегрированные фрагмен-
ты мегакристов, размером менее 0.5 мм, а также их
сростки, среди которых были изучены сростки
ильменит-гранатового и ортопироксен-ильме-
нит-гранатового состава. Мегакристы граната ча-
сто обладают интенсивной фрагментацией и часто
содержат моно- и полиминеральные включения
различного состава (Lebedeva et al., 2020b). Крупные
мегакристы ильменита могут содержать небольшие
(менее 0.5 мм) округлые включения серпентина,
представленные фрагментами мантийных пород
перидотитового состава (Каргин и др., 2020). Так
же как и изученные мантийные ксенолиты, мега-
кристы разбиты многочисленными вторичными
прожилками, выполненными карбонатами, сер-
пентином и шпинелью, происхождение которых
аналогично прожилкам в мантийных ксенолитах и
связано с воздействием выносящего мегакристы
кимберлитового расплава (Kargin et al., 2017b).

СОСТАВ МИНЕРАЛОВ
Детальное описание состава породообразую-

щих минералов мантийных ксенолитов и мега-
кристов представлено в публикациях (Kargin et al.,
2016, 2017a, 2017b, 2019; Каргин и др., 2020). В на-
стоящей работе приводится обобщающая инфор-
мация по составу изученных минералов. Cоставы
минералов, используемые в настоящей работе,
приведены в Supplementary, ESM_2.xlsx.

Главные элементы

Большая часть изученных минералов характе-
ризуется широкой вариацией значений магнези-
альности Mg# (Mg/(Mg + Fe2+)). При этом минера-
лы гарцбургитового парагенезиса обладают более
высокими значениями Mg# и низкими концен-
трациями TiO2, тогда как минералы из парагенезиса
деформированного лерцолита – низкими значения-
ми Mg# и Cr2O3 на фоне высоких концентраций
TiO2. Минералы из ксенолитов гранатовых лерцо-
литов и мегакристовой ассоциации, как правило,
имеют промежуточные значения Mg# и концен-
трации TiO2.

Ортопироксен. Состав ортопироксена хорошо
иллюстрирует выше указанный тренд (рис. 5): при
переходе от гранатовых гарцбургитов к деформи-
рованным лерцолитам значение Mg# в ортопирок-
сене изменяется от 0.94 до 0.90, а концентрация
TiO2 варьирует от 0.04 ± 0.03 до 0.17 ± 0.03 мас. %
(n = 211). Помимо этого, для ортопироксена ха-
рактерны широкие вариации концентраций
Cr2O3 и Al2O3 (рис. 5б, 5в). Ортопироксен в ассоци-
ации с гранатом и ильменитом показывает соста-
вы, близкие к необластам ортопироксена из ксе-
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нолитов деформированных лерцолитов (рис. 5а–
5в). Краевые зоны ортопироксена, которые были
переуравновешены с выносящим ксенолиты ким-
берлитовым расплавом, обладают самыми низкими
значениями Mg#, а также высокими концентрация-
ми TiO2 и Cr2O3 на фоне низких Al2O3 (рис. 5а–5в).
Наименее магнезиальные составы ортопироксена
приближаются к составу ортопироксена из матрик-
са ксенолитов полимиктовых брекчий (рис. 5), ко-
торые представляют собой закристаллизовавшие-
ся на мантийных глубинах порции кимберлито-
вого расплава (Pokhilenko, 2009; Giuliani et al.,
2014).

Клинопироксен. Как и в случае с ортопироксе-
ном, при переходе от гранатовых гарцбургитов к
деформированным лерцолитам в клинопироксене
происходит уменьшение Mg# от 0.93 до 0.89 на фоне
увеличения концентрации TiO2 от 0.20 ± 0.03 до
0.35 ± 0.03 мас. % (n = 65) (рис. 6). При этом кли-

нопироксены из деформированных перидотитов
близки по составу к клинопироксенам из мантий-
ных ксенолитов типа PIC, которые могут представ-
лять собой продукт преобразования литосферной
мантии под воздействием кимберлитовых распла-
вов (Fitzpayne et al., 2018b) и перекрываются по
составу с наиболее магнезиальными клинопироксе-
нами из ксенолитов деформированных перидотитов
трубки Удачная, Якутия (Ionov et al., 2010).

Крупные мегакристы клинопироксена отли-
чаются от классических мегакристов за счет вы-
соких значений Ca#, Mg# и более низких кон-
центраций TiO2 (Kargin et al., 2017a) и соотносятся
по своему составу с высокохромистыми мегакриста-
ми (Pivin et al., 2009; Bussweiler et al., 2016). По составу
они полностью перекрываются с клинопироксеном
из клинопироксен-флогопитовых ксенолитов из
трубки им. В. Гриба и характеризуются умерен-
ными значениями Mg# (0.91–0.93) и понижен-

Рис. 5. Вариация состава ортопироксена из изученных мантийных ксенолитов трубки им. В. Гриба.
Стрелки показывают тренд изменения состава ортопироксена в ходе мантийного метасоматоза (см. текст). Полями
показаны составы ортопироксена из: ксенолитов полимиктовых брекчий (поле ПБ) из кимберлитов провинции Ким-
берли, Южная Африка (Giuliani et al., 2014), ксенолитов деформированных перидотитов (поле ДП) и гранатовых пе-
ридотитов (поле П) из трубки Удачная, Якутия (Ionov et al., 2010).
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ными концентрациями TiO2 (менее 0.25 мас. %), а
также близки к клинопироксенам из ксенолитов
гранатовых перидотитов из некоторых кимберлито-
вых провинций (Nimis et al., 2009; Pivin et al., 2009).
Клинопироксены, кристаллизующиеся вдоль
границ ортопироксена и оливина, а также по тре-
щинам в этих минералах, показывают широкий
разброс концентрации Cr2O3 при постоянных
значениях величины Mg#, тогда как клинопирок-
сен, образующий крупные кристаллы, петрогра-
фически уравновешенные с другими минералами
перидотитов, имеет менее вариативные концен-
трации Cr2O3 (рис. 6б). Клинопироксен из срост-
ков с мегакристами граната и включения в них
показывают промежуточный состав между кли-

нопироксеном из ксенолитов деформированных
перидотитов и крупных мегакристов трубки
им. В. Гриба и перекрываются с составом клинопи-
роксена из ксенолитов деформированных перидо-
титов других кимберлитовых объектов (рис. 6).

Клинопироксены с пористыми (губчатыми)
микроструктурами отличаются от неизменен-
ных частей кристаллов резким увеличением
концентраций TiO2 на фоне снижения Al2O3,
Na2O, Cr2O3 (рис. 6), что является типичным для
мегакристов клинопироксена с подобными тек-
стурами (Bussweiler et al., 2016). Поздние краевые
зоны зональных кристаллов, которые были пере-
уравновешены с выносящим ксенолиты кимбер-
литовым расплавом, характеризуются низкими

Рис. 6. Вариация состава клинопироксена из изученных мантийных ксенолитов и мегакристов трубки им. В. Гриба.
Стрелки показывают тренд изменения состава клинопироксена в ходе мантийного метасоматоза (см. текст); пунктир-
ная стрелка на рисунке (а) показывает изменение состава клинопироксена из поздних пузырчатых зон (Kargin et al.,
2017a); розовая стрелка (верхняя) на рисунке (б) показывает изменение состава клинопироксена, развивающегося по
трещинам в ортопироксене и оливине в ксенолитах гранатовых гарцбургитов. Полями показаны составы клинопи-
роксена из: ксенолитов деформированных перидотитов (поле ДП) из трубки Удачная, Якутия (Ionov et al., 2010); ксе-
нолитов флогопит-ильменит-клинопироксенового (поле PIC) и флогопит-амфибол-рутил-ильменит-клинопироксе-
нового (поле MARID) состава из кимберлитов Южной Африки (Fitzpayne et al., 2018b); ксенолитов гранатовых пери-
дотитов из трубки им. В. Гриба, испытавших силикатный (поле П1) и карбонатитовый (поле П2) метасоматоз,
согласно (Щукина и др., 2015).
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значениями Mg# и высокими концентрациями
TiO2, что сближает их по составу с клинопироксе-
ном из деформированных лерцолитов, но послед-
ние отличаются более низкими концентрациями
Cr2O3 (рис. 6б). В некоторых ксенолитах грана-
товых лерцолитов по границам зерен и трещи-
нам отмечается увеличение концентраций Na2O
и Cr2O3 (рис. 6б, 6г). По всей видимости, такое
изменение состава клинопироксена отражает
взаимодействие ксенолита с поздним, обогащен-
ным Na кимберлитовым расплавом.

Гранат. В отличие от пироксенов, гранат не
показывает постепенного увеличения концентра-
ции TiO2 с уменьшением Mg# (рис. 7). Гранаты
обладают широкой вариацией состава при содер-
жании пиропового минала от 63 до 78 мол. %. На
диаграмме CaO–Cr2O3 (рис. 7а) большая часть со-
ставов изученных гранатов попадает в поле граната
из ксенолитов лерцолитового парагенезиса из
кимберлитов Якутии (Sobolev, 1977), несмотря на
то что часть гранатов была изучена из ксенолитов
гранатовых гарцбургитов. Часть гранатов из ксе-
нолитов гарцбургитов и верлитов обладает повы-
шенными концентрациями CaO, что смещает их
составы в область граната из ксенолитов верли-
тов. По содержанию TiO2 все изученные гранаты
могут быть разделены на две группы: (1) высоко-
титанистые гранаты (0.86 ± 0.13 мас. % TiO2, n =
= 252) из ксенолита деформированного лерцоли-
та и мегакристы граната и их сростки с ильмени-
том с низкими концентрациями CaO и Cr2O3, что
является типичным для состава граната из ассо-
циации низкохромистых мегакристов (Griffin et al.,
1999; Grütter et al., 2004); (2) низкотитанистые
гранаты (0.12 ± 0.07 мас. % TiO2, n = 451) с широ-
кими вариациями концентраций CaO и Cr2O3,
распространенные среди гранатов из ксенолитов
гарцбургитов и лерцолитов (Pivin et al., 2009; Zi-
berna et al., 2013).

Отметим, что все изученные составы граната из
ксенолитов гранатовых гарцбургитов не попадают в
поле граната из подобных ксенолитов Якутской
провинции (рис. 7а), а смещаются в поле граната
из лерцолитов. Подобная эволюция состава граната
отмечается в ксенолитах, претерпевших мантийный
метасоматоз (Howarth et al., 2014). Последнее может
указывать на то, что не всегда по составу отдельных
дезинтегрированных зерен граната можно надежно
диагностировать его мантийный источник.

Флогопит. Результаты детального изучения со-
става флогопита из различных мантийных ксено-
литов и основной массы кимберлитов трубки
им. В. Гриба показаны в работе (Kargin et al.,
2019). В контексте данного обобщения выделим две
основные группы флогопита (рис. 8а–8в): (1) высо-
комагнезиальные (Mg# = 0.93) флогопиты с низки-
ми содержаниями TiO2 (0.56 ± 0.06 мас. %, n = 137) и

Cr2O3 (0.56 ± 0.11 мас. %, n = 137) и (2) низкомаг-
незиальные (Mg# = 0.91) с высокими содержани-
ями TiO2 (2.67 ± 0.36 мас. %, n = 37) и Cr2O3 (1.49 ±
± 0.23 мас. %, n = 37). Флогопиты первой группы
встречены в виде крупных дискретных зерен в
ксенолитах гранатовых перидотитов, а также в
ксенолитах клинопироксен-флогопитового со-
става и в виде крупных мегакристов. Флогопит
второй группы обычно формирует краевые зоны
высокомагнезиальных флогопитов и чаще всего
встречается в ассоциации с высокотитанистыми
гранатами. Данные флогопиты перекрываются по
составу с флогопитами из ксенолитов полимикто-
вых брекчий, а также с высокотитанистыми флого-
питами из кимберлитов других провинций (рис. 8).
Флогопиты из матрикса кимберлитов и кимберли-
товых оболочек пирокластов близки по составу к
флогопитам из низкомагнезиальной группы и ха-
рактеризуются уменьшением концентрации
Cr2O3 на фоне увеличения содержаний Al2O3
(рис. 8в), FeO (рис. 8б), BaO (рис. 8г), что являет-
ся типичным для флогопита, кристаллизующего-
ся из кимберлитового расплава совместно с дру-
гими минералами кимберлитового матрикса
(Mitchell, 1995).

Ильменит. Мегакристы ильменита и ильменит
из ксенолитов безгранатовых перидотитов имеют
схожий состав и характеризуются высокими кон-
центрациями MgO (14.35 ± 0.49 мас. %, n = 422)
(рис. 9а) при вариациях Cr2O3 от 1.34 до 3.16 мас. %
(среднее 2.22 ± 0.41 мас. %, n = 422), Al2O3 – 0.53 ±
± 0.13 мас. % и MnO – 0.24 ± 0.05 мас. % (n = 422).
Дискретные зерна ильменита из ксенолитов гра-
натовых лерцолитов, в том числе со структурами
деформаций, не отличаются по составу от ильме-
нита из ильменитовых перидотитов. В целом ин-
тервал вариации состава ильменита из кимберли-
тов трубки им. В. Гриба перекрывается по составу
с ильменитом из мантийных ксенолитов типа PIC
и ксенолитов полимиктовых брекчий из кимбер-
литов провинции Кимберли, Южная Африка (Gi-
uliani et al., 2013; Fitzpayne et al., 2018b).

Редкие элементы
Было установлено несколько типов граната и

клинопироксена, которые различаются по содержа-
нию редкоземельных (РЗЭ) и других редких элемен-
тов-примесей (рис. 10). Дополнительные графики
распределения нормированных к хондриту С1 и
примитивной мантии редких элементов в изучен-
ных гранате и клинопироксене приведены в Sup-
plementary, ESM_3.pdf.

Гранат. Среди изученных гранатов были выде-
лены следующие типы:

(1) Мегакристы высокотитанистого граната и
сростки граната с другими минералами мега-
кристной ассоциации обладают типичными для
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мегакристов спектрами распределения РЗЭ с обед-
нением легкими РЗЭ и постепенным обогащением
средними и тяжелыми РЗЭ до уровня в 6–10 раз вы-
ше, чем концентрации в хондрите (рис. 10а). Также
эти гранаты характеризуются положительными
аномалиями высокозарядных элементов (Nb, Ta,
Zr, Hf, Ti) относительно РЗЭ (рис. 10б), а на диа-
граммах Zr-Ti и Y-Zr (рис. 7в, 7г) подают в поле
состава граната из ксенолитов мантийных пери-
дотитов, испытавших высокотемпературный
мантийный метасоматоз, согласно (Griffin et al.,
1999). Подобными спектрами распределения ред-
ких элементов также обладают некоторые грана-
ты из ксенолитов лерцолитового состава.

(2) Низкотитанистые гранаты из ксенолитов
гарцбургитов и лерцолитов с умеренно- до сильно
синусоидальными спектрами распределения
РЗЭ, которые характерны для граната из ксено-

литов лерцолитов и гарцбургитов соответствен-
но, встреченных в различных кимберлитовых
проявлениях мира (рис. 10а). Как правило, дан-
ные гранаты характеризуются отсутствием поло-
жительных аномалий высокозарядных элементов
(Zr, Hf и Ti) относительно РЗЭ (рис. 10б). На диа-
граммах Zr-Ti они (рис. 7в) попадают в поле со-
става граната из ксенолитов деплетированных
мантийных перидотитов, а по содержанию Y
(рис. 7г) занимают промежуточное положение
между гранатами из деплетированных и высоко-
температурных мантийных перидотитов (Griffin
et al., 1999). Некоторые изученные гранаты имеют
зональное строение: от центра к краевым зонами
спектры распределения РЗЭ изменяются от силь-
но- к умеренно синусоидальным (Kargin et al., 2016).

(3) Часть низкотитанистых гранатов из ксено-
литов лерцолитов обладает спектром распределе-

Рис. 7. Вариация состава граната из изученных мантийных ксенолитов и мегакристов трубки им. В. Гриба. 
Поля на классификационной диаграмме (а) обозначают составы граната, которые широко распространены в мантий-
ных ксенолитах: В – верлитового, Л – лерцолитового и Г – алмазоносного гарцбургитового парагенезиса из кимбер-
литов Якутии (Sobolev, 1977). На рисунках (в, г) показаны поля состава граната из мантийных ксенолитов, претерпев-
ших различный тип мантийного метасоматоза, согласно (Griffin et al., 1999), где стрелками показано изменение соста-
ва граната при переходе от центральных к краевым зонам. Серым полем (М) показаны составы мегакристов граната
(серые точки) из (Kargin et al., 2016; Shchukina et al., 2017).
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ния РЗЭ (рис. 10а), типичным для мегакристов
граната, однако они отличаются от последних от-
сутствием положительной аномалии Ti при поло-
жительных аномалиях Zr и Hf относительно РЗЭ
(рис. 10б). Также данные гранаты перекрывают по-
ле мегакристовых гранатов по содержаниям Cr2O3 и
CaO (рис. 7а).

(4) Высокотитанистый гранат из ксенолита де-
формированного лерцолита (краевые зоны крупных
порфирокластов граната с гарцбургитовым типом
распределения РЗЭ), обогащенный легкими РЗЭ
(рис. 10а), Ti, Zr и Y (рис. 10б). При этом спектры
распределения средних и тяжелых РЗЭ сопоста-
вимы с таковыми для мегакристов граната (рис. 10а).
На диаграммах Zr-Ti и Y-Zr (рис. 7в, 7г), так же
как и другие высокотитанистые гранаты, они по-
дают в поле состава граната из ксенолитов мантий-

ных перидотитов, испытавших высокотемпера-
турный мантийный метасоматоз, согласно (Griffin
et al., 1999).

Клинопироксен. Аналогично гранату, клино-
пироксен из изученных ксенолитов также под-
разделяется на несколько групп по содержанию
редких элементов (рис. 10в, 10г):

(1) клинопироксен из ксенолитов гранатовых
перидотитов с низкотитанистым гранатом обладает
фракционированным спектром РЗЭ и значениями
(La/Sm)n от 0.4 до 7.4 (рис. 10в). Мультиэлементные
спектры обладают резкими отрицательными анома-
лиями Zr-Hf и умеренными отрицательными ано-
малиями Ti и Nb-Ta (рис. 10г).

(2) клинопироксен, равновесный с высокоти-
танистым гранатом из ксенолитов гранатовых пе-
ридотитов, обладает умеренно-фракционирован-

Рис. 8. Вариация состава флогопита из изученных мантийных ксенолитов и мегакристов трубки им. В. Гриба. 
Полями показаны составы флогопита из: ксенолитов флогопит-ильменит-клинопироксенового (поле PIC) и флого-
пит-амфибол-рутил-ильменит-клинопироксенового (поле MARID) состава из кимберлитов Южной Африки (Gi-
uliani et al., 2016; Fitzpayne et al., 2018b); ксенолитов полимиктовых брекчий (поле ПБ) из кимберлитов провинции
Кимберли, Южная Африка (Giuliani et al., 2014); составы низкохромистых флогопитов из основной массы кимберли-
тов (поле КМ) и состав высокотитанистых флогопитов (поле Ti-K) из кимберлитов Южной Африки (Giuliani et al.,
2016). Пунктирной стрелкой показана эволюция состава флогопита из матрикса кимберлитов трубки им. В. Гриба, от-
ражающая фракционирование кимберлитового расплава в ходе кристаллизации минералов матрикса (Kargin et al.,
2019).
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ными спектрами РЗЭ (рис. 10в) с повышенными
концентрациями Nd, Sm, отрицательными ано-
малиями Zr и Hf по сравнению с РЗЭ, а также от-
сутствием аномалии Ti (рис. 10г). Степень фрак-
ционирования РЗЭ сопоставима с таковой для
клинопироксенов из ксенолитов деформирован-
ных перидотитов (рис. 10в).

(3) клинопироксены из ксенолитов клинопи-
роксен-флогопитовых пород, а также высокохроми-
стые мегакристы обладают обогащенными легкими
и средними РЗЭ спектрами РЗЭ с максимумом в об-
ласти Pr-Nd и плоскими спектрами распределе-
ния в области легких РЗЭ (рис. 10в). Для этих кли-
нопироксенов также характерны отрицательные
аномалии высокозарядных элементов, таких как
Nb, Ta, Zr, Hf и Ti относительно РЗЭ (рис. 10г).

Поздние губчатые клинопироксены обладают
сильнофракционированными спектрами распре-
деления РЗЭ (рис. 10в) и отрицательными анома-
лиями Zr-Hf и Ti относительно РЗЭ (рис. 10г).

Ильменит. Концентрации редких элементов,
таких как Nb, Ta, Zr, Ni, Zn, V, широко варьируют
в изученных ильменитах и коррелируют с содер-
жанием MgO: при понижении MgO концентра-
ции Nb, Ta, Zr, Zn, V увеличиваются, тогда как
концентрация Ni – уменьшается (Каргин и др.,
2020). Подобное поведение элементов-примесей
в изученных ильменитах в целом сопоставимо с
поведением данных элементов в Mg-ильменитах
других мировых кимберлитовых проявлений (Moore
et al., 1992; Castillo-Oliver et al., 2017). Отметим,
что изученные ильмениты из кимберлитов труб-
ки им. В. Гриба обладают в целом низкими кон-
центрациями Zr (рис. 9б), по сравнению с ильме-
нитами из кимберлитов Кепинского поля ААП и
ильменитами из ксенолитов типа PIC и полимик-
товых брекчий из кимберлитов провинции Ким-
берли, Южная Африка (Giuliani et al., 2013; Fitz-
payne et al., 2018b).

Ортопироксен. По аналогии с гранатом орто-
пироксен показывает увеличение концентраций
Zr и Y на фоне роста TiO2 (см. Supplementary,
ESM_2.xlsx), т.е. при переходе от ортопироксена
из ксенолитов гранатовых гарцбургитов к необла-
стам ортопироксена из ксенолита деформированно-
го лерцолита. Также с повышением концентрации
TiO2 происходит увеличение значения отношения
Zr/Nb, а на диаграмме TiO2–Zr/Nb составы необ-
ластов ортопироксена из ксенолита деформирован-
ного лерцолита и ортопироксена из сростков с гра-
натом занимают промежуточное положение меж-
ду ортопироксенами из ксенолитов гранатовых
перидотитов и ксенолитов полимиктовых брек-
чий (рис. 5г).

Таким образом, если рассматривать составы
минералов мантийных перидотитов и мегакри-
стов, то можно выделить два типа пород: (1) со-
держащие высокотитанистые, преимущественно
низкомагнезиальные гранат и клинопироксен и
(2) содержащие низкотитанистые, преимуществен-
но высокомагнезиальные гранат и клинопирок-
сен. С первым типом ксенолитов обычно также
ассоциирует ильменит, когда как со вторым чаще
встречается низкотитанистый и низкохромистый
флогопит. В большинстве случаев увеличение
магнезиальности положительно коррелирует с
повышением концентрации Cr2O3.

ОЦЕНКА P-T УСЛОВИЙ
Была проведена оценка давлений (Р) и темпера-

тур (Т) для ксенолитов перидотитов и клинопирок-
сен-флогопитовых пород, а также для мегакристов
клинопироксена и сростков гранат-ильменит-кли-

Рис. 9. Вариация состава ильменита из изученных ман-
тийных ксенолитов и мегакристов трубки им. В. Гриба.
Полями показаны составы флогопита из: ксенолитов
флогопит-ильменит-клинопироксенового (поле
PIC) и флогопит-амфибол-рутил-ильменит-клино-
пироксенового (поле MARID) состава из кимберли-
тов Южной Африки (Fitzpayne et al., 2018b); ксеноли-
тов полимиктовых брекчий (поле ПБ) из кимберли-
тов провинции Кимберли, Южная Африка (Giuliani
et al., 2013), из кимберлитов Кепинского поля (поле
КЕП, трубки Степная и ЦНИГРИ-Архангельская),
согласно (Каргин и др., 2020).

100 200 300 400 500 600 700 800 900
0

200
400
600
800

1000
1200
1400
1600
1800
2000

10 11 12 13 14 15 16
0

0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
3.0
3.5
4.0
4.5

C
r 2

O
3,

 м
ас

. %

MgO, мас. %

Zr, ppm

N
b,

 p
pm

(a)

КЕП
PICMARID

     гарцбургиты

мегакристы
сростки с гранатом
лерцолиты

ПБ

(б)

КЕП

ПБPIC

MARID



ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 3  2021

ПОЛИСТАДИЙНОСТЬ МАНТИЙНОГО МЕТАСОМАТОЗА 241

нопироксенового состава (см. Supplementary,
ESM_2.xlsx, табл. S6). Данные были рассчитаны с
использованием геотермометра (Brey, Köhler,
1990; Taylor, 1998) с корректировкой температуры
согласно (Nimis, Grütter, 2010); с использованием
геобарометров (MacGregor, 1974; Nickel, Green,
1985). P-T условия равновесия мегакристов высо-
кохромистого клинопироксена и клинопироксе-
на из клинопироксен-флогопитовых ксенолитов
рассчитаны с использованием термобарометра
(Nimis, Taylor, 2000). Детальные результаты пред-
ставлены в работах (Kargin et al., 2016, 2017a, 2017b).

Для лерцолитового парагенезиса ксенолита
деформированного лерцолита были получены са-
мые высокие значения: Р = 7 ГПа и Т = 1220°C.
Ксенолиты гранатовых перидотитов, содержащих
низкотитанистые гранаты, показывают более ши-
рокий Р-Т интервал: 2.2–5.0 ГПа и 730–1070°C.
Рассчитанные для мегакристов высокохромистого
клинопироксена и клинопироксена из клинопи-
роксен-флогопитовых ксенолитов Р-Т параметры
варьируют в пределах 3.6–4.7 ГПа и 760–920°C, что
соответствует условиям формирования ксеноли-

тов гранатовых перидотитов с низкотитанистым
гранатом. Для ксенолита ортопироксен-ильме-
нит-гранатового состава получены следующие Р-Т
оценки равновесия: 4.4 ± 0.3 ГПа и ~1020°C.
Условия формирования мегакристов высокоти-
танистых гранатов были оценены как 5.5 ГПа и
1150°C ± 30 (Lebedeva et al., 2020b).

В целом полученные данные (рис. 11) соответ-
ствуют опубликованным ранее Р-Т параметрам
для ксенолитов и мегакристов из кимберлитов
трубки им. В. Гриба (Kostrovitsky et al., 2004; Голуб-
кова и др., 2013; Щукина и др., 2015) и демонстриру-
ют, что большая часть изученных ксенолитов была
вынесена из промежуточной части литосферной
мантии с глубин от 90 до 150 км, а значения тем-
ператур лежат между геотермами 35 и 40 мВ/м2

(Pollack, Chapman, 1977).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Изучение мантийных ксенолитов и мегакри-
стов из кимберлитов трубки им. В Гриба позволи-
ло предположить, что литосферная мантия ААП

Рис. 10. Нормализованные к хондриту C1 и примитивной мантии (РМ) (McDonough, Sun, 1995) спектры распределе-
ния РЗЭ и редких элементов для средних составов граната, клинопироксена из различных мантийных ксенолитов и
мегакристов. LREE – легкие РЗЭ.
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претерпела несколько стадий метасоматических
преобразований. Наиболее распространенный тип
метасоматоза выражается в геохимическом обога-
щении (фертилизации) деплетированных гранато-
вых гарцбургитов и их преобразовании в гранато-
вые лерцолиты (рис. 12). Подобный тип мантийного
метасоматоза широко распространен среди мантий-
ных ксенолитов из различных проявлений кимбер-
литовых месторождений мира (Griffin et al., 1999;
Burgess, Harte, 2004; O’Reilly, Griffin, 2013). Сте-
пень вовлечения деплетированной мантии в ме-
тасоматический процесс (соответствует в общем
отношению флюид/порода) зависит от удаленно-

сти рассматриваемого объема мантии от канала с
потоком метасоматического агента и может опре-
делять широкую вариацию состава мантийных
ксенолитов по содержанию граната и клинопи-
роксена (Bussweiler et al., 2018). Дальнейшее пре-
образование мантийных перидотитов приводит к
формированию флогопитовых перидотитов и
клинопироксен-флогопитовых пород (O’Reilly,
Griffin, 2013).

Анализ опубликованных данных по изучению
мантийных ксенолитов и ксенокристов из ким-
берлитов различных мировых провинций позво-
ляет выделить два различных подхода к интерпре-
тации этих данных. Согласно первому подходу,
считается, что подавляющее большинство ман-
тийных ксенолитов, выносимых кимберлитами, а
также минералы мегакристной ассоциации были
сформированы ранее, до образования кимберлито-
вых расплавов, либо при участии расплавов другого
состава. Этот подход позволяет произвести рекон-
струкцию строения литосферной мантии, которая
существовала на момент формирования кимберли-
тов. Сами кимберлитовые расплавы не оказывают
существенного воздействия на мантийные ксено-
литы, а выступают в качестве сред, транспортиро-
вавших дезинтегрированные фрагменты лито-
сферной мантии. Для ксенолитов из кимберли-
тов трубки им. В. Гриба было предложено
многоэтапное преобразование литосферной мантии
за счет нескольких эпизодов мантийного метасома-
тоза, вызванного различными метасоматическими
агентами, которые отличались по составу от ким-
берлитов (Щукина и др., 2015). Комплексные ре-
зультаты исследования ксенолитов из кимберлито-
вых объектов ААП позволили построить разрез ли-
тосферной мантии под ААП (Саблуков и др.,
2000; Sablukova et al., 2004) и предсказать боль-
шую мощность литосферной мантии (210–180 км)
под промышленно-алмазоносными и убого-ал-
мазоносными кимберлитами провинции.

Второй подход предполагает, что формирова-
ние и подъем с мантийных глубин кимберлито-
вых расплавов является многостадийным процес-

Рис. 11. P-T параметры равновесия минеральных фаз
из изученных мантийных ксенолитов. 
Линия 2 (АПГ) – мантийная геотерма ААП (Afanasiev
et al., 2013), линия 3 – G/D граница перехода графит–
алмаз. Поле 1 согласно (Afanasiev et al., 2013).
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Рис. 12. Фотографии изученных перидотитовых ксенолитов, демонстрирующие увеличение доли клинопироксена,
что отражает процесс обогащения деплетированных гарцбургитов (а) и их трансформацию в гранатовые лерцолиты (б, в).
Cpx – клинопироксен, Grt – гранат, Ol – оливин, Kmb – кимберлитовая основная масса.
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сом, в ходе которого первые порции кимберлито-
вых расплавов могут не дойти до поверхности,
закристаллизовавшись в мантии (Giuliani et al.,
2016). Соответственно, последовательные порции
кимберлитовых расплавов будут прогрессивно
метасоматизировать литосферную мантию, фор-
мируя при этом более геохимически равновесную
кимберлитовым расплавам проницаемую зону –
магматический канал. В этом случае кимберлито-
вые расплавы будут подниматься к поверхности
по механизму их просачивания через породы ли-
тосферной мантии (например, Harte, 1983), со-
провождаясь процессами фракционной кристал-
лизации минералов мегакристной ассоциации и
метасоматозом окружающих литосферных пород.
Последние будут метасоматически преобразовы-
ваться из деплетированных гранатовых гарцбур-
гитов в обогащенные гранатовые лерцолиты (на-
пример, Bussweiler et al., 2018). Согласно такой
интерпретации, большая часть выносимых ким-
берлитами мантийных ксенолитов будет являться
фрагментами стенок мантийного канала, по ко-
торому кимберлитовые расплавы достигнут по-
верхности (Bussweiler et al., 2018), и, соответствен-
но, такие ксенолиты не могут представительно
отражать состав литосферной мантии. Аналогич-
ные выводы были сделаны по результатам изуче-
ния мантийных ксенолитов гранатовых перидо-
титов и клинопироксен-флогопитовых пород из
кимберлитов трубки им. В. Гриба (Kargin et al.,
2016, 2017a, 2017b).

Изучение метасоматического преобразования
мантийных пород включает также вопросы проис-
хождения минералов мегакристной ассоциации.
Мегакристы могут быть генетически связанными с
кимберлитовыми или протокимберлитовыми рас-
плавами (Moore, Lock, 2001; Moore, Belousova,
2005; Kopylova et al., 2007) или образоваться в ходе
фракционной кристаллизации преимущественно
силикатных расплавов, как правило астеносфер-
ной природы, которые существовали до образова-
ния кимберлитовых расплавов и являлись некой
подготовительно стадией для последующей гене-
рации кимберлитов (Burgess, Harte, 2004; Solov’eva
et al., 2008).

Происхождение минералов мегакристной ас-
социации из кимберлитов трубки им. В. Гриба
остается дискуссионным. С одной стороны, со-
гласно химическому составу мегакристов граната,
гранат должен был кристаллизоваться из силикат-
ного расплава, состав которого близок к щелоч-
ным пикритам ААП (Mahotkin et al., 2000; Shchukina
et al., 2017). С другой стороны, учитывая геохимиче-
ские и изотопно-геохимические характеристики
мегакристов ильменита (Голубкова и др., 2013),
клинопироксена и флогопита (Kargin et al., 2019)
из кимберлитов трубки им. В. Гриба, можно пред-
положить, что данные минералы находились в рав-
новесии с кимберлитовыми расплавами. В работе

(Kostrovitsky et al., 2004) рассматривается проис-
хождение мегакристов из кимберлитов трубки
им. В. Гриба как продукта взаимодействия прото-
кимберлитовых расплавов, имеющих астеносфер-
ную природу, с веществом литосферной мантии.

Рассмотрим природу и особенности мантий-
ного метасоматоза литосферной мантии ААП, а
также его связь с кимберлитовыми или прото-
кимберлитовыми расплавами и минералами ме-
гакристной ассоциации.

Особенности мантийного метасоматоза

Изучение мантийных ксенолитов из кимбер-
литов позволило выделить несколько типов ман-
тийного метасоматоза (O’Reilly, Griffin, 2013): (1) мо-
дальный (modal), проявленный в образовании но-
вых, нетипичных для перидотитового парагенезиса
минералов, например флогопита, амфибола, карбо-
натов, ильменита, апатита и др. (Harte, 1983);
(2) скрытый (cryptic), приводящий к изменению со-
става существующих минеральных фаз, например
химическая зональность минералов или лерцоли-
товый состав граната в ксенолитах гарцбургитов.
При этом если процесс метасоматоза происходил
незадолго до захвата ксенолитов кимберлитовы-
ми расплавами, то изменение главных и редких
элементов не всегда будет комплементарным (на-
пример, Howarth et al., 2014). (3) скрытый или об-
манчивый (stealth), предложенный (O’Reilly,
Griffin, 2013), предполагающий добавление но-
вых минеральных фаз, типичных для мантийных
перидотитов, т.е. граната и клинопироксена.

Изученные мантийные ксенолиты из кимбер-
литов трубки им. В. Гриба позволяют диагности-
ровать все вышеуказанные типы мантийного мета-
соматоза. Модальный мантийный метасоматоз в
изученных ксенолитах проявлен в формировании
флогопита, агрегатов клинопироксен-флогопито-
вого состава и ильменита (рис. 3, 4). Результатом
этого метасоматоза являются ксенолиты флого-
питовых перидотитов, клинопироксен-флогопи-
товых пород, а также ильменитовых перидотитов
(дунитов).

Наблюдаемые среди изученных мантийных
ксенолитов такие структурно-текстурные харак-
теристики как: (1) образование клинопироксена,
реже граната, вдоль границ между зернами оли-
вина и ортопироксена, а также по краям и трещи-
нам в этих минералах в ксенолитах гранатовых
гарцбургитов (рис. 3а–3в); (2) замещение оливина и
ортопироксена клинопироксеном по трещинам и
границам зерен; замещение необластов этих мине-
ралов клинопироксеном в ксенолитах деформи-
рованных лерцолитов (рис. 3а–3г и рис. 4а); (3)
включения оливина в новообразованных зернах
клинопироксена (рис. 3г); (4) резкая химическая
зональность минералов, наблюдаемая в обратно-от-
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раженных электронах (рис. 3е) – могут свидетель-
ствовать о неравновесном состоянии основных ми-
неральных фаз мантийных перидотитов, главным
образом клинопироксена. Последнее позволяет
предположить, что лерцолитизация деплетиро-
ванных перидотитов произошла незадолго до за-
хвата ксенолитов кимберлитовыми расплавами.
Sr-Nd изотопный состав граната, клинопироксена и
ортопироксена из гранатовых лерцолитов, гранато-
вых гарцбургитов и деформированных гранатовых
лерцолитов из кимберлитов трубки им. В. Гриба со-
гласуется с изотопным смешением между изотоп-
но-контрастными компонентами: древней мета-
соматизированной мантией и кимберлитовыми
расплавами (Lebedeva et al., 2020a).

Широкая вариация химического состава изу-
ченных минералов мантийных перидотитов может
быть использована для идентификации процессов
скрытого метасоматоза. Ортопироксен при перехо-
де от ксенолитов гранатовых гарцбургитов к необ-
ластам из деформированного лерцолита и ортопи-
роксена из сростков с высокотитанистым гранатом
и ильменитом характеризуется постепенным уве-
личением концентрации TiO2 на фоне уменьшения
магнезиальности (рис. 5, 13а). Корреляция r между
TiO2 и Mg# составляет –0.79 (n = 211). Подобной
тенденцией обладают также и клинопироксены
(рис. 13б, 13в).

В ходе процесса геохимического обогащения
(рефертилизации) мантийных перидотитов кон-
центрации главных и редких элементов в гранате
также будут контролироваться процессами скры-
того метасоматоза (Kargin et al., 2016): с одной сторо-
ны, в гранатах происходит уменьшение концентра-
ций CaO и Cr2O3, что согласуется с наблюдаемым
равновесием граната с клинопироксеном, т.е. лер-
цолитовый тренд состава граната (рис. 7а); с другой
стороны, спектры распределения РЗЭ изменяются
от резко синусоидальных, типичных для гранатов
из гарцбургитовых ксенолитов (Griffin et al., 1999),
к слабо синусоидальным, характерным для граната
из лерцолитов (Lazarov et al., 2009), до спектров,
типичных гранатовым мегакристам (рис. 10).

Непрерывный тренд изменения состава мине-
ралов на диаграммах Mg#–TiO2 может быть ин-
терпретирован как показатель отношения флю-
ид/порода, т.е. вариация доли метасоматического
агента к литосферной мантии, поскольку при
взаимодействии с литосферной мантией будет
увеличиваться магнезиальность расплава (обзор
в Giuliani et al., 2020). В таком случае повышение
магнезиальности указывает на увеличение этого
отношения или на удаление от источника мета-
соматоза. Например, обогащенные TiO2 низко-
магнезиальные пироксены из ксенолита дефор-
мированного лерцолита находились в равновесии
с метасоматическим агентом, тогда как высоко-
магнезиальные пироксены с низкой концентраци-

ей TiO2 предполагали низкое отношение флюид/
порода, т.е. бόльший вклад деплетированного
литосферного материала. Подобная метасомати-
ческая зональность может быть объяснена взаи-
модействием щелочно-ультраосновных расплавов
(непосредственно кимберлитовых или неопреде-
ленных протокимберлитовых – ранних порций
кимберлитовых расплавов, которые могли отли-
чаться по составу от таковых, сформировавших
кимберлитовое тело) с окружающей литосферной
мантией, что привело бы к формированию мине-
ралов мегакристов (высоко- и низкохромистой
ассоциаций), а также образованию новых клино-
пироксена и граната в мантийных перидотитах,
как это было предложено для кимберлитов Кана-
ды (Bussweiler et al., 2018). В ходе этого взаимодей-
ствия кимберлитовые расплавы могли не дойти
до поверхности и закристаллизоваться непосред-
ственно в литосферной мантии с образованием
богатых ильменитом полимиктовых брекчий (Gi-
uliani et al., 2014; Pokhilenko, 2009; Bussweiler et al.,
2018) и/или могли являться источником мантий-
ного метасоматоза, способствующего образова-
нию ильменита и ассоциации типа PIC (Gregoire
et al., 2002, 2003; Fitzpayne et al., 2018b).

Таким образом, петрографические и минерало-
гические особенности изученных ксенолитов пока-
зывают, что в ходе мантийного метасоматоза ли-
тосферной мантии ААП происходит геохимиче-
ское обогащение деплетированных перидотитов
с преобразованием их от гранатовых гарцбурги-
тов к гранатовым лерцолитам, флогопит-грана-
товым верлитам и клинопироксен-флогопито-
вым породам (рис. 12). Данный тип метасоматоза
широко распространен среди ксенолитов, выно-
симых кимберлитами (обзор в O’Reilly, Griffin,
2013).

Взаимосвязь мантийного метасоматоза
с мегакристами

Изучение состава мегакристов клинопироксена
и флогопита из кимберлитов трубки им. В. Гриба
показывает их близость к составу высокохроми-
стых мегакристов из различных кимберлитовых
провинций (Kargin et al., 2017a, 2019). Мегакристы
клинопироксена также сопоставимы по составу с
клинопироксенами из некоторых ксенолитов
гранатовых лерцолитов (Щукина и др., 2015) и
изученных клинопироксен-флогопитовых ксено-
литов (рис. 6, 10б). Флогопитовые мегакристы име-
ют состав, аналогичный “первичным” флогопитам
из перидотитовых ксенолитов различных ким-
берлитовых провинций мира (Carswell, 1973) и
флогопиту из изученных клинопироксен-флого-
питовых ксенолитов (рис. 8). Мегакристы ильме-
нита (рис. 9) также по составу аналогичны ильмени-
там из безгранатовых перидотитовых ксенолитов из
кимберлитов трубки им. В. Гриба (Каргин и др.,
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Рис. 13. Статистическое распределение концентраций TiO2 (а, б) и значений величины Mg# (в) в ортопироксене и
клинопироксене из изученных ксенолитов, которые показаны в порядке возрастания доли метасоматического аген-
та/литосферной мантии.
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2020). Аналогичные по составу высокотитанистым
мегакристам гранаты реже встречаются в перидоти-
товых ксенолитах, чем низкотитанистые разновид-
ности (Kargin et al., 2016). Высокотитанистые мега-
кристы граната наиболее близки по своему соста-
ву к новообразованному гранату из ксенолитов
деформированных лерцолитов (рис. 7), а содер-
жащиеся в этих ксенолитах клинопироксены – к
мегакристам низкохромистого клинопироксена.
В целом сходство состава минералов деформиро-
ванных перидотитов с низкохромистыми мегакри-
стами отмечается для ксенолитов из кимберлитов
других провинций (например, Moore, Lock, 2001;
Костровицкий и др., 2013).

Наблюдаемое сходство состава мегакристов и
минералов из перидотитовых и других ксенолитов
позволяет предположить, что мегакристы являют-
ся дезинтегрированными фрагментами крупно-
зернистых разновидностей этих пород, и форми-
рование мегакристов и преобразование мантий-
ных перидотитов происходило в близких условиях
в ходе единого петрологического процесса. По-
следнее согласуется с моделью (Bussweiler et al.,
2018), согласно которой формирование мегакри-
стов происходит при просачивании кимберлитовых
расплавов через деплетированную литосферную
мантию в основном канале, а на удалении от основ-
ного канала, обеспечивающего подъем кимберли-
товых расплавов, происходит обогащение депле-
тированных перидотитов с формированием гра-
ната и клинопироксена.

Полученные результаты показывают, что ме-
гакристы, как и минералы из мантийных ксено-
литов, могут быть подразделены не только на
группы по содержанию Cr (высоко- и низкохро-
мистые), как это принято для мегакристов из
многих кимберлитовых провинций (Moore, Be-
lousova, 2005), но и на высокотитанистые низко-
магнезиальные и низкотитанистые высокомагне-
зиальные группы (рис. 5–8). Различие по содер-
жанию титана и железа может быть связано с про-
цессами формирования ильменита, ильменитовых
прожилков или ильменитсодержащих парагенези-
сов в литосферной мантии в ходе отделения Fe-Ti
жидкостей (или расплавов, обогащенных этими
элементами) от исходного метасоматического
агента или с особенностями его эволюции (Gi-
uliani et al., 2014; Соловьева и др., 2019).

Эволюция состава метасоматического агента
Один из широко применяемых подходов к

оценке состава метасоматического агента и его
эволюции является пересчет состава минералов,
образованных в ходе этого процесса, на состав
равновесных расплавов, используя коэффициен-
ты распределения (Kd) минерал/расплав. Резуль-
таты таких расчетов напрямую зависят от выбора
коэффициентов распределения, что, в свою оче-

редь, определяется предполагаемым составом родо-
начальных расплавов. В случае изучения эволюции
кимберлитообразующих систем нет определенной
ясности в выборе коэффициентов распределения,
поскольку вопросы, связанные с составом как ким-
берлитовых расплавов, которые могли участвовать в
мантийном метасоматозе, так и расплавов, которые
могли отвечать за преобразование мантийных пород
и формирование мегакристов, остаются дискусси-
онными (см. Введение), а сами расплавы могут
эволюционировать от карбонатитовых до щелочно-
ультраосновных (например, Giuliani et al., 2020). В
пользу выбора той или иной среды минералооб-
разования можно использовать особенности геохи-
мического равновесия сосуществующих минераль-
ных фаз, например граната и клинопироксена в
изученных мантийных ксенолитах и мегакристах,
рассчитанные как отношение концентрации эле-
мента i в гранате и клинопироксене 
Наиболее показательны отношения РЗЭ (Ziberna
et al., 2013), которые были рассчитаны для граната
и клинопиркосена из каждой группы ксенолитов
(рис. 14а). На данный момент существует целый
ряд экспериментальных определений коэффици-
ентов распределения как для силикатных, так и
карбонатных расплавов, что может быть исполь-
зовано для расшифровки мегакристов и минералов
ксенолитов, которые были равновесны с теми или
иными расплавами. Сравнение природных данных

 с экспериментальными 
позволит оценить условия равновесия минералов
в природных средах.

Низкотитанистый гранат и клинопироксен из
ксенолитов гранатовых перидотитов обладают

 наиболее сопоставимыми значениями с

 полученными для граната и клино-
пироксена, равновесных силикатным щелочно-
ультрамафическим расплавам при Р ~ 3 ГПа и
Т ~ 1000°C (Johnson, 1998; Burgess, Harte, 2004). В
свою очередь высокотитанистый гранат, обога-
щенный легкими РЗЭ, из ксенолита деформиро-
ванных лерцолитов и сосуществующий клинопи-
роксен обладают значениями  (рис. 14а),
которые более характерны для этих минералов, рав-
новесных карбонатитовым расплавам (Dasgupta
et al., 2009).

Значения  для мегакристов высоко-
титанистых гранатов и мегакристов высокохро-
мистых клинопироксенов не соответствуют ли-
ниям равновесия этих минералов в силикатной и
карбонатной средах. Главные отличия связаны с
уменьшением значений  для РЗЭ и несо-
ответствий по Ti, Nb и другим редким элементам
(см. Supplementary, ESM_3.pdf), что не позволяет
рассматривать эти мегакристы в равновесии меж-
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ду собой. Вероятнее всего, данные минералы
формировались на различных стадиях эволюции
кимберлитообразующей системы.

Модельные составы расплавов, равновесные с
высокотитанистым гранатом и клинопироксе-
ном из ксенолита деформированного лерцолита,
рассчитанные с использованием коэффициен-
тов распределения минерал/карбонатит, соглас-
но (Dasgupta et al., 2009), обладают сильным
фракционированием РЗЭ элементов (рис. 14б) и
близки по составу к модельному составу 1.5% вы-
плавки из карбонатизированной деплетирован-
ной мантии, согласно (Grassi, Schmidt, 2011), ко-
торые по своему составу близки к карбонатитам.
Это подтверждает предположение, что равновес-

ный с высокотитанистым гранатом и клинопи-
роксеном из ксенолита деформированного лерцо-
лита расплав, вероятно, представлял собой обога-
щенный карбонатной составляющей щелочно-
ультраосновной расплав (Kargin et al., 2017b).

Мегакристы высокотитанистого граната име-
ют меньшие концентрации легких РЗЭ, чем вы-
сокотитанистые гранаты из ксенолита деформи-
рованного лерцолита, образованные на больших
глубинах, что может быть обусловлено увеличе-
нием доли силикатной компоненты в равновес-
ном расплаве или метасоматическом агенте (Bur-
gess, Harte, 2004) при подъеме расплава через ли-
тосферную мантию (Giuliani et al., 2020 и ссылки
в ней). Составы равновесных с мегакристами гра-

Рис. 14. (а) – вариация значений отношения DGrt/Cpx =  для РЗЭ в перидотитовых ксенолитах из кимберли-
тов трубки им. В. Гриба в сравнении с экспериментальными данными для карбонатитовых (Dasgupta et al., 2009) и ще-
лочно-основных расплавов при температурах 900°C (Burgess, Harte, 2004) и 1430°C (Johnson, 1998); (б, в) – нормали-
зованные к хондриту C1 (McDonough, Sun, 1995) модельные составы расплавов, которые могли находиться в равно-
весии с: (б) – высокотитанистым гранатом и клинопироксеном из ксенолита деформированного лерцолита,
рассчитанные с использованием коэффициентов распределения минерал/расплав согласно (Dasgupta et al., 2009),
(в) – с мегакристами граната, рассчитанные с использованием коэффициентов распределения минерал/расплав со-
гласно (Burgess, Harte, 2004); (г) – нормированные к составу примитивной мантии (РМ) (McDonough, Sun, 1995) спектры
распределения редких элементов в модельных расплавах, которые могли находиться в равновесии с высокохромисты-
ми мегакристами клинопироксена, рассчитанные с использованием коэффициентов распределения минерал/расплав
согласно (Dasgupta et al., 2009). Состав ювенильных пирокластов из кимберлитов трубки им. В. Гриба нанесен после
(Голубева и др., 2006). Оценочные составы первичных порций кимберлитовых расплавов из трубки Джерико, Канада
и кимберлитов группы 1 Южной Африки согласно (Price et al., 2000) и (Becker, Roex Le, 2006) соответственно.
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ната расплавов, с использованием Kd для преиму-
щественно силикатных расплавов астеносферной
природы (Burgess, Harte, 2004), наиболее близки
к составам кимберлитовых пирокластов из труб-
ки им. В. Гриба (рис. 14в), которые являются рас-
кристаллизованным кимберлитовым расплавом
(Голубева и др., 2006). Последнее предполагает,
что мегакристы граната могли находиться в рав-
новесии с кимберлитовым расплавом.

Модельный состав расплавов, равновесных с
мегакристами высокохромистого клинопироксе-
на (Kargin et al., 2017a), рассчитанный с использо-
ванием коэффициентов распределения (Burgess,
Harte, 2004), перекрывается с оценочными соста-
вами первичных кимберлитовых расплавов на
примере кимберлитов трубки Джерико, Канада
(Price et al., 2000) и в меньшей степени с оценками
для кимберлитов группы 1 Южной Африки
(Becker, Roex Le, 2006).

Таким образом, проведенные расчеты показы-
вают, что в основании литосферной мантии (давле-
ние около 7 ГПа) равновесный с высокотитани-
стым гранатом и клинопироксеном из ксенолита
деформированного лерцолита метасоматический
агент имел силикатно-карбонатный состав, тогда
как в средних горизонтах литосферной мантии
(давление от 5 до 3.5 ГПа) равновесный с мега-
кристами высокотитанистого граната и высоко-
хромистого клинопироксена расплав имел пре-
имущественно силикатный щелочно-ультраос-
новной состав. Базируясь на предположении о том,
что метасоматические преобразования происхо-
дили незадолго до захвата ксенолитов кимберли-
товым расплавом и могли наступить на стадии
формирования магматического канала кимбер-
литовых расплавов, можно предположить, что та-
ким метасоматическим агентом выступал ким-
берлитовый или протокимберлитовый расплав,
который менял свой состав при продвижении через
литосферную мантию. Полученные выводы согла-
суются с изотопно-геохимическим равновесием
ильменита из кимберлитов трубки им. В. Гриба с
кимберлитовым расплавом (Голубкова и др., 2013),
а эволюция кимберлитового расплава не противоре-
чит ранее предложенной модели образования мега-
кристов из кимберлитов трубки им. В. Гриба в ходе
взаимодействия астеносферных протокимберли-
товых расплавов с литосферной мантией (Kostro-
vitsky et al., 2004).

Мантийный метасоматоз при формировании 
кимберлитовых расплавов

Выявленная генетическая связь между ким-
берлитовыми расплавами и процессами мантий-
ного метасоматоза и формирование мегакристов
позволяют рассматривать эти процессы в контексте
единого эпизода эволюции кимберлитообразую-
щей системы (Костровицкий и др., 2013; Kargin

et al., 2017a; Bussweiler et al., 2018; Соловьева и др.,
2019). На основе полученных данных предложена
последовательность метасоматических преобра-
зований литосферной мантии в ходе формирова-
ния проводящего кимберлитовые расплавы маг-
матического канала (рис. 15).

1. Взаимодействие в основании литосферной
мантии под ААП (на глубине 180–210 км) ранних
порций кимберлитовых расплавов, имеющих
обогащенный легкими РЗЭ, Fe-Ti компонентой
карбонатно-силикатный состав, с окружающими
мантийными деплетированными гарцбургитами.
В качестве природного примера таких расплавов
могут служить расплавы щелочно-ультрамафиче-
ских лампрофиров ряда айликит–карбонатит. На
этой стадии происходит метасоматическое преобра-
зование деформированных перидотитов с новооб-
разованием низкомагнезиальных и высокотитани-
стых необластов ортопироксена и оливина, а также
высокотитанистых гранатов и низкомагнезиаль-
ного клинопироксена (Kargin et al., 2017b). Тем-
пература и давление этой стадии составляли
~1220°C и 7 ГПа (рис. 15, стадия I).

2. В ходе продвижения через литосферную
мантию от ее основания до глубин порядка 150–
120 км кимберлитовые расплавы продолжали вза-
имодействие с окружающими мантийными порода-
ми. На этой стадии произошло формирование обо-
гащенных железом и титаном мегакристов граната и
клинопироксена, ильменита и сростков этих мине-
ралов. Новообразованные минералы обладают со-
ставом, близким к таковому низкохромистых мега-
кристов, широко распространенных в кимберлитах
различных мировых провинций (рис. 15, стадия II).
На данной стадии происходит уменьшение доли
карбонатной компоненты в расплаве, связанное с
его взаимодействием с веществом литосферной
мантии (например, Russell et al., 2012; Giuliani et al.,
2020). Р-Т параметры этой стадии составляли: T =
= 1000–1100°C и Р = 4–5 ГПа (Саблуков и др.,
2009; Lebedeva et al., 2020b). Возможно, на этой
стадии происходит формирование бóльшего объ-
ема ильменитсодержащих перидотитов (Каргин
и др., 2020) за счет отделения Fe-Ti расплава (Со-
ловьева и др., 2019) или непосредственной кри-
сталлизации кимберлитовых расплавов в мантии
с образованием полимиктовых брекчий (Pokhi-
lenko, 2009; Giuliani et al., 2014).

3. После формирования Fe-Ti минералов со-
став кимберлитовых расплавов становится обед-
нен этими элементами. Дальнейшее прохожде-
ние таких порций кимберлитового расплава через
литосферную мантию ведет к преобразованию де-
плетированных перидотитов в гранатовые лерцо-
литы с образованием низкотитанистого граната
лерцолитового парагенезиса и клинопироксена,
аналогичного высокохромистым мегакристам из
кимберлитов мировых провинций (Kargin et al.,
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2017a). Метасоматические преобразования данной
стадии происходили при 730–1070°C и 3–5 ГПа
(рис. 15, стадия III). Также такой метасоматоз
проявлялся на расстоянии от основного магмати-
ческого канала с увеличением вклада литосфер-
ного материала, что согласуется с увеличением
магнезиальности и высокой вариацией содержа-
ния Cr2O3 в клинопироксене (рис. 6).

4. Метасоматоз гранатовых лерцолитов с обра-
зованием флогопитовых перидотитов, клинопи-
роксен-флогопитовых пород и мегакристов низ-
кохромистого флогопита (Kargin et al., 2019) под
воздействием остаточных после образования гра-
ната и клинопироксена расплавов, обогащенных
K и H2O ± CO2 (рис. 15, стадия IV). Формирование
флогопита сопровождается интенсивным замеще-
нием граната (рис. 3е), что способствует трансфор-
мации гранатовых лерцолитов во флогопитовые
верлиты и клинопироксен-флогопитовые породы
(Kargin et al., 2017a, 2019). Rb-Sr изотопная система
флогопита показывает, что минерал был в изо-
топно-геохимическом равновесии с расплавом,
который по своим изотопным характеристикам
был аналогичен кимберлитам трубки им. В. Гриба
(Kargin et al., 2019).

5. Подъем новых порций кимберлитовых рас-
плавов по метасоматизированному более ранни-
ми порциями расплава магматическому каналу
способствует захвату мантийных ксенолитов и
мегакристов с образованием обогащенных Ti кра-
евых зон во флогопите, пироксене, а также фор-
мированию в мегакристах граната полифазных
включений (Lebedeva et al., 2020b).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Изучение особенностей состава граната, кли-

нопироксена, ортопироксена, флогопита и ильме-
нита из мантийных ксенолитов гранатовых перидо-
титов, ильменитовых перидотитов (дунитов),
клинопироксен-флогопитовых пород, мегакри-
стов этих минералов, а также изучение петрографи-
ческих особенностей этих ксенолитов позволили
установить взаимосвязь мантийного метасоматоза
со щелочно-ультраосновными расплавами типа
кимберлитов и проследить их эволюцию при
формировании магматического канала.

1. Петрографические особенности образцов
перидотитовых ксенолитов показывают, что ман-
тийный метасоматоз деплетированных гранато-
вых гарцбургитов приводит к их геохимическому
обогащению и преобразованию в гранатовые лер-

Рис. 15. Схематическая последовательность метасоматических преобразований литосферной мантии во время фор-
мирования и эволюции кимберлитовых расплавов. Пояснения см. в тексте.
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цолиты, флогопит-гранатовые верлиты и клино-
пироксен-флогопитовые породы. Данный про-
цесс происходил незадолго до захвата этих ксено-
литов кимберлитовыми расплавами.

2. Расчеты модельных составов расплавов, ко-
торые могли находиться в равновесии с гранатом
и клинопироксеном из различных типов мантий-
ных ксенолитов и мегакристов показывают, что
деформированные лерцолиты в основании лито-
сферной мантии испытали мантийный метасома-
тоз под воздействием кимберлитовых расплавов
щелочно-карбонатно-силикатного состава или их
аналогов, например расплавов типа айликитовых.
Формирование высокотитанистых мегакристов
граната и высокохромистых мегакристов клино-
пироксена в средней части литосферной мантии
и основной объем лерцолитизации деплетиро-
ванных гарцбургитов происходили в равновесии
с кимберлитовыми расплавами, в которых воз-
растала доля силикатной компоненты, а также
уменьшение Fe-Ti. Изменение состава равновес-
ного расплава может быть связано с его взаимо-
действием с мантийными перидотитами во время
прохождения/подъема расплава через них.

3. Значительные вариации содержания TiO2 и
значений величины Mg# в пироксенах, с образова-
нием непрерывных трендов на бинарных диаграм-
мах, могут свидетельствовать в пользу зависимости
их состава от отношения метасоматического аген-
та/литосферной мантии (флюид/порода), отра-
жающего удаление от основного канала подъема
метасоматизирующих расплавов.

4. Сходство состава мегакристов граната, кли-
нопироксена, флогопита, ильменита с составами
минералов из перидотитовых ксенолитов предпо-
лагает, что мегакристы являются либо дезинте-
грированными фрагментами наиболее крупно-
зернистых разновидностей этих ксенолитов, либо
формировались при тех же условиях, которые су-
ществовали при мантийном метасоматозе этих
пород, либо кристаллизовались непосредственно
из метасоматического агента.

Таким образом, литосферная мантия под ААП
от ее основания (глубины около 180–210 км) до
глубин, соответствующих давлению 3.5 ГПа (око-
ло 100–120 км), испытала интенсивный мантий-
ный метасоматоз под воздействием щелочно-
ультраосновных расплавов, которые могли быть
кимберлитовыми по составу или их ранними
порциями, отвечающими за формирование маг-
матических каналов, по которым впоследствии
поднимались основные порции кимберлитовых
расплавов, достигая поверхности земли. В ходе
взаимодействия расплава с литосферной мантией
при формировании магматического канала про-
исходит эволюция состава расплава от обогащенно-
го РЗЭ, Ti, Fe и карбонатной компонентой прото-
кимберлитовых расплавов к существенно силикат-

ным, ультраосновным кимберлитовым расплавам,
обедненным Fe-Ti. Соотношение этих крайних
составов может определяться степенью проработ-
ки мантийного канала, по которым поднимались
исходные кимберлитовые расплавы.

Было установлено, что мантийные ксеноли-
ты, обнаруженные среди кимберлитов трубки
им. В. Гриба, были сформированы в несколько
стадий мантийного метасоматоза, которые были
связаны с несколькими импульсами прохожде-
ния кимберлитовых расплавов. При этом более
поздние порции кимберлитовых расплавов могли
взаимодействовать с литосферной мантией, ис-
пытавшей метасоматоз, при прохождении более
ранних порций расплавов. Такая сложная исто-
рия взаимодействия кимберлитовых/протоким-
берлитовых расплавов привела к формированию
в нижней части литосферной мантии магматиче-
ских каналов, стенки которых были максимально
уравновешены с кимберлитовыми расплавами.

Несомненно, установленное в настоящей ра-
боте интенсивное преобразование литосферной
мантии под воздействием кимберлитовых рас-
плавов не было единственным эпизодом мантий-
ного метасоматоза литосферной мантии, а часть
ксенолитов из трубки им. В. Гриба, вынесенных
за рамки настоящих исследований, позволяет
предполагать более древний, чем кимберлитовый
магматизм, мантийный метасоматоз (Щукина
и др., 2015). Проведенное изучение Rb-Sr, Sm-Nd
и кислородной изотопных систем минералов ман-
тийных ксенолитов из кимберлитов трубки им. В.
Гриба позволило установить возраст предшеству-
ющих этапов мантийного метасоматоза в лито-
сфере Архангельской алмазоносной провинции.
Возрасты этих этапов совпадают с неопротеро-
зойскими тектоно-термальными событиями в
Фенноскандии, проявленными в связи с распа-
дом Родинии (610–550 млн лет) и эпизодом ще-
лочного ультраосновного магматизма в Карелии
и Восточной Финляндии ~1.2–1.0 млрд лет (Leb-
edeva et al., 2020a).
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Multistage Mantle Metasomatism During the Generation
of Kimberlite Melts: Evidence from Mantle Xenoliths

and Megacrysts of the Grib Kimberlite, Arkhangelsk, Russia
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1Institute of Geology of Ore Deposits, Petrography, Mineralogy, and Geochemistry,
Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia
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In this contribution, a model for mantle metasomatism and megacryst generation, including the evolution of
kimberlite melts is presented. Major and trace element compositions of garnet, clinopyroxene, orthopyroxe-
ne, phlogopite and ilmenite from mantle-derived xenoliths of garnet peridotite (both lherzolite and harzbur-
gite), ilmenite-bearing peridotite or clinopyroxene-phlogopite rock, as well as megacrysts of these minerals
from the Grib kimberlite, Arkhangelsk diamond province, Russia have been analized. The lithospheric man-
tle beneath the study area at a depth of ~100–120 km (corresponding to a pressure of 35 kbar) experienced
extensive metasomatism along the main kimberlite melt channel. Petrography of the peridotite xenoliths in-
dicates progressive refertilisation of depleted harzburgite into garnet lherzolite, phlogopite-garnet wehrlite
and clinopyroxene-phlogopite rocks. Metasomatic refertilisation occurred shortly before xenolith capture by
the kimberlite melt. The model melt compositions calculated from garnet-clinopyroxene equilibria in diffe-
rent types of xenoliths and megacrysts show that alkaline-carbonate-ultramafic kimberlite melt acted as the
metasomatic agent in the sheared peridotite at the base of the lithospheric mantle. High-Ti garnet and high-
Cr clinopyroxene megacrysts, as well as the main volume of garnet lherzolite xenoliths, formed in geochemi-
cal equilibrium with the kimberlite melt, characterised by increasing silicate components and fractionation of
Fe-Ti phases. The increasing silicate components in the melt could be due to the interactions of carbonate-
rich protokimberlite melts with the surrounding lithospheric mantle. The similarities in the compositions of
megacrysts of garnet, clinopyroxene, phlogopite, ilmenite and peridotite in the Grib kimberlite suggest that
these megacrysts are disintegrated fragments of metasomatised garnet lherzolite, ilmenite-bearing peridotite
and clinopyroxene-phlogopite mantle rocks or the megacrysts formed under similar conditions that these xe-
noliths or directly crystallised from metasomatic melts.

Keywords: Arkhangelsk diamond province, kimberlite, mantle metasomatism, megacrysts
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В структуре западной части Центрально-Азиатского орогенного пояса, включающей складчатые
сооружения Казахстана, Кыргызстана и северо-западной части Китая, выделяются крупные докем-
брийские сиалические массивы, которые обрамляются палеозойскими интенсивно дислоцированными
офиолитами, островодужными и флишевыми комплексами. В строении фундамента докембрийских
массивов принимают участие различные метаморфические комплексы, при этом некоторые из них ис-
пытали метаморфизм высоких и сверхвысоких давлений в раннем палеозое (~480–530 млн лет). К таким
комплексам относятся зерендинская серия Кокчетавского массива в Северном Казахстане, акджонская
серия Иссыккульского массива в Северном Тянь-Шане, актюзский, кеминский и кояндинский ком-
плексы Чуйско-Кендыктасского и Жельтавского массивов в Южном Казахстане, кассанская серия
Ишим-Нарынского массива в Срединном Тянь-Шане. Представлен обзор результатов изучения
особенностей состава, строения и метаморфической эволюции высоко- и ультравысокобарических
образований, а также пород умеренных ступеней, входящих в состав этих комплексов. В ходе иссле-
дований, проводившихся в течение последних тридцати лет, были получены многочисленные Р-Т
оценки параметров формирования пород на пике метаморфизма, а также на регрессивной и в редких
случаях прогрессивной стадиях. Для большей части изученных высоко- и ультравысокобарических
пород получены оценки возраста, соответствующие времени проявления пикового или околопиково-
го этапа метаморфизма, а иногда и более поздних этапов диафтореза. Рассмотрены проблемы, возни-
кающие при построении геодинамических моделей формирования (ультра-) высокобарических
комплексов различных массивов западной части Центрально-Азиатского пояса. Показано, что для
построения обоснованных моделей необходима более детальная информация о составах, возрастах,
обстановках формирования протолитов ключевых разностей (ультра-) высокобарических пород и
комплексов умеренных давлений, а также образований палеозойских структурно-формационных
зон, обрамляющих докембрийские массивы.

Ключевые слова: высокобарический метаморфизм, Центрально-Азиатский орогенный пояс, эклоги-
ты, геохронология, P-T параметры, протолиты, геодинамика, Казахстан, Тянь-Шань
DOI: 10.31857/S0869590321030043

ВВЕДЕНИЕ
В последние десятилетия метаморфические

комплексы, содержащие высокобарические и
ультравысокобарические образования, являются
одними из ключевых объектов исследований по
всему миру (например, комплексы Дабе-Сулу,
Китай; Богемский массив, Чехия; высокобариче-
ские комплексы Западной Норвегии; Армори-
канский массив, Франция и т.д. (Medaris et al.,
1995; Cong, Wang, 1999; Root et al., 2005; Kotková,
2007; Ballèvre et al., 2009)). Образование подобных
комплексов принято связывать с субдукцией фраг-
ментов океанической или утоненной континен-

тальной литосферы на значительные глубины
(более 50 км) и их последующей эксгумацией, обу-
словленной различными тектоническими сценари-
ями. В зависимости от состава протолита в процессе
метаморфических преобразований в условиях высо-
ких и сверхвысоких давлений формируются грана-
товые и шпинелевые перидотиты, эклогиты, киа-
нит-гранатовые гнейсы и т.д. Структурно-веще-
ственные комплексы, находящиеся в ассоциации
с (ультра-) высокобарическими породами, могут
быть представлены образованиями различного
состава и ступеней метаморфизма, что связано с
вовлечением в процессы субдукции и эксгумации

УДК 552.4;55(1/9)
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пород с разных глубинных уровней (Maruyama
et al., 1996; Ernst et al., 2007). Следовательно, вы-
явление метаморфических комплексов, содержа-
щих породы (ультра-) высокобарического проис-
хождения, восстановление их P-T-t эволюции,
анализ химического и минерального составов по-
род и выводы об обстановках формирования их
протолитов, а также выделение ключевых разно-
стей метаморфических пород, ассоциирующих с
(ультра-) высокобарическими образованиями, и
установление их соотношений позволяют значи-
тельно увеличить достоверность геодинамиче-
ских реконструкций в изучаемом регионе.

Центрально-Азиатский орогенный пояс пред-
ставляет собой одну из крупнейших структур
Евразии, сформированную в процессе эволюции
Палеоазиатского океана в течение позднего нео-
протерозоя–раннего мезозоя (рис. 1а). Для запад-
ной части пояса, включающей складчатые сооруже-
ния Казахстана, Кыргызстана и северо-западной
части Китая, характерно присутствие крупных
массивов с докембрийской континентальной ко-
рой, которые обрамляются интенсивно дислоци-
рованными палеозойскими образованиями, в со-
став которых входят офиолиты, островодужные и
флишевые комплексы (Degtyarev et al., 2017; Яр-
молюк, Дегтярев, 2019) (рис. 1б). В строении до-
кембрийских массивов выделяются фундамент,
сложенный протерозойскими в различной степени
метаморфизованными магматическими и осадоч-
ными комплексами, и слабометаморфизованный
терригенно-карбонатный чехол, формирование ко-
торого происходило в течение эдиакария–раннего
палеозоя (Degtyarev et al., 2017).

Метаморфические образования высоких и
сверхвысоких давлений, которые включаются в со-
став комплексов фундамента массивов, традицион-
но рассматривались в качестве древнейших и отно-
сились к архею–нижнему протерозою (Недовизин,
1963; Абдулин и др., 1980; Козаков, 1993). Во многих
случаях среди метаморфических пород фундамента
отмечались эклогиты, гранатовые амфиболиты, гра-
нат-слюдяные гнейсы и сланцы, вопросы генезиса
которых оставались дискуссионными (Абдулка-
бирова, 1946; Ефимов, 1962; Соболев, 1977; Ку-
шев, Виноградов, 1978; Ефимов и др., 1983; Доб-
рецов и др., 1989; Козаков, 1993). В последние де-
сятилетия высоко- и ультравысокобарические
образования изучались в пределах многих докем-
брийских массивов в западной части Централь-
но-Азиатского пояса. Было установлено, что пик
метаморфизма этих пород в пределах Кокчетав-
ского, Иссыккульского (Северо-Тяньшаньского),
Чуйско-Кендыктасского, Жельтавского и Ишим-
Нарынского (Ишим-Срединно-Тяньшаньского)
массивов приходится на кембрий–ранний ордо-
вик (Tagiri et al., 1995; Shatsky et al., 1999; Zhang
et al., 1997; Okamoto et al., 2000; Katayama et al.,
2001; Togonbaeva et al., 2009; Orozbaev et al., 2010;

Kröner et al., 2012; Meyer et al., 2013; Rojas-Agramonte
et al., 2013; Klemd et al., 2014 и др.). Находки мик-
ровключений алмаза и коэсита в минералах мета-
морфических пород Кокчетавского и Иссыккуль-
ского массивов (Розен и др., 1972; Sobolev,
Shatsky, 1990; Tagiri et al., 1995; Корсаков и др.,
1998; Korsakov et al., 2007 и др.) совместно с другими
минералого-петрологическими и микрострук-
турными признаками, а также новые геохроноло-
гические данные позволили утверждать, что фор-
мирование подобных образований связано с суб-
дукцией различных горизонтов континентальной
коры на глубины до 120 км и последующим выве-
дением высоко- и ультравысокобарических по-
род на более высокие гипсометрические уровни.
Было установлено, что высокобарические ком-
плексы характеризуются длительной коровой
предысторией, которая предполагает вовлечение
докембрийских образований в раннепалеозой-
ские субдукционные и коллизионные процессы
(Shatsky et al., 1999; Kröner et al., 2007, 2012;
Konopelko et al., 2012; Дегтярев и др., 2014; Rojas-
Agramonte et al., 2014; Третьяков и др., 2016; Deg-
tyarev et al., 2017).

В рамках обзорной статьи приводятся наибо-
лее заметные результаты структурно-геологиче-
ских, минералого-петрографических, изотопно-
геохимических и геохронологических исследова-
ний раннепалеозойских высоко- и ультравысоко-
барических комплексов западной части Цен-
трально-Азиатского орогенного пояса, проведен-
ных за более чем тридцатилетний период (табл. 1).

КОКЧЕТАВСКИЙ МАССИВ
Кокчетавский массив, расположенный в Се-

верном Казахстане, является одним из крупнейших
блоков палеозоид западной части Центрально-Ази-
атского пояса, в строении которых участвуют пре-
имущественно позднедокембрийские метамагмати-
ческие и метаосадочные комплексы. С запада, во-
стока и юга массив обрамляется различными
зонами, сложенными нижнепалеозойскими вул-
каногенно-осадочными образованиями. С севера
комплексы Кокчетавского массива перекрыва-
ются мезозойско-кайнозойскими осадочными
толщами чехла Западно-Сибирской плиты. Зна-
чительную роль в строении Кокчетавского мас-
сива играют крупные плутоны ранне-среднепа-
леозойских гранитов и гранодиоритов, прорыва-
ющих все более древние образования (рис. 2).

Среди позднедокембрийских комплексов Кок-
четавского массива наиболее распространены в раз-
личной степени милонитизированные ортогнейсы
и гнейсо-граниты с возрастом протолита около
1170–1140 млн лет, входящие в состав зерендинской
серии. Sm-Nd и Lu-Hf изотопные характеристики
этих пород указывают на их формирование в резуль-
тате переработки комплексов раннедокембрийской
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Рис. 1. (а) Положение Центрально-Азиатского орогенного пояса в Северной Евразии.
(б) Cхема распределения докембрийских массивов в западной части Центрально-Азиатского орогенного пояса (Deg-
tyarev et al., 2017): K – Кокчетавский, E-Н – Ерементау-Ниязский, У – Улутауский, Ж – Жельтавский, И-К – Иссык-
кульский, A-M – Актау-Моинтинский, Ч-K – Чуйско-Кендыктасский, И-Н – Ишим-Нарынский, Ил – Илийский.
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Таблица 1. Данные по Р-Т параметрам формирования, времени проявления высоко- и ультравысокобарического
метаморфизма и более поздних этапов, а также составам протолитов для метаморфических пород Кокчетавско-
го, Иссыккульского, Чуйско-Кендыктасского, Жельтавского и Ишим-Нарынского массивов (западный сегмент
Центрально-Азиатского орогенного пояса)

Массив Серия Участок/
комплекс Тип породы Р- Т параметры пика 

метаморфизма

Р- Т параметры 
регрессивных этапов 

метаморфизма

Кокчетавский
(рис. 2)

Западная
область

Зерендинская

Участок
Барчи-Коль

Эклогиты 27–40 кбар; 700–950°C

Гранатовые амфиболиты с Cpx 12–14 кбар; 700–815°C

Гранатовые амфиболиты 12 кбар; 700°C

Эпидотовые амфиболиты 8.6 кбар; 500°C

Алмазсодержащие Grt-Bt гнейсы и карбонатно- 
силикатные породы >40 кбар; 950–1000°С

10–12 кбар; 650–800°C
Коэситсодержащие Ky-Grt слюдяные сланцы и
Grt-Bt гнейсы 29 кбар; 800–900°С

Участок
Кумды-Коль

Алмазсодержащие Grt-Bt гнейсы, метапелиты >40–60 кбар; 800–
1000°C

~10 кбар; 740–790°C и
~10 кбар; 650–715°C

Коэситсодержащие эклогиты 30 кбар; 780–900°С

Алмазсодержащие Grt-Cpx-Qz породы >40 кбар; 920–1050°C

Гранатовые перидотиты с Ti-Chu >30 кбар; >740°C

Карбонатно-силикатные породы >40–60 кбар; 800–
1000°C

25 кбар; 800°C и <15 кбар; 
790°C

Жилы гранитоидов в алмазсодержащих гнейсах Плавление при ~1000°C

Восточная
область

Участки Кулет и 
Солдат-Коль

Коэситсодержащие гранат-слюдяные сланцы
(±кианит) 34–36 (28–35) кбар; 

720–760°C
~8 кбар; 600°C

(Коэсит)-тальк-гранат-кианит-фенгитовые сланцы

Фенгитовые эклогиты
27–35 кбар, 560–720°C 7–13 кбар; 540–720°C

Амфибол-гранат-цоизитовые породы

Участок
Сулу-Тобе Эклогиты 14–16.5 кбар;

600–860°С

Участки
Боровое,
Чайкино, 
Чаглинка

Эклогиты (Чаглинка) От 620 до 740°С

Милонитизированные гнейсы

Эклогиты 18–20 кбар; 800–850°С и 
17–18 кбар; 750–800°С

11–12 кбар; 760–790°С,
7–8 кбар; 700–730°С и
5–6 кбар; 570–600°С

Слюдяные сланцы

Участок
Энбек-Берлык

Шпинелевые “гарцбургиты” 14–15 кбар; 780–840°С

Гранат-кианит-силлиманит-биотитовые сланцы 4–7 кбаp; 600–700°C

Даулетская свита Андалузит-силлиманит-биотит-кордиерит-
полевошпатовые метапелиты 2–3 кбар; 500–680°С

Иссыккульский
(рис. 3) Акджонская

Макбальский 
комплекс

Эклогиты и “глаукофаниты” 20–25 кбар; 525–560°C 8–13 кбар; 300–500°C

Гранатовые амфиболиты по эклогитам

Кварциты

Коэсит-гранат-хлоритоид-тальковые сланцы 28–28.5 кбар; 525–560°C 24 кбар; 580°C

Кварцито-сланцы с гранатом и коэситом >24 кбар

Нельдинский 
комплекс

Эклогиты 14 кбар; 620°C и
22–25 кбар; 550–610°C 6.5–12 кбар; 430–630°C

Гранат-фенгит-биотитовые сланцы
9–17 кбар; <630°C
и 6.5–12 кбар; 
430–630°C

Сланцы с реликтами граната и хлоритоида 12–15 кбар; 485–545°C >3 кбар; ~500°C

Карбонатно-силикатные породы 11–13 кбар; 600°C

Чуйско-Кендыктасский
(рис. 4)

Актюзский
комплекс Эклогиты (гранатовые амфиболиты по эклогитам) 16–23 кбар; 550–670°C 10–11.5 кбар при 730, 

600–650, 550–570°C

Кеминский 
комплекс Гранатсодержащие парагнейсы 13–15 кбар; 635–745°C

Жельтавский (рис. 5)
Кояндинский 
комплекс

Гранат-слюдяные гнейсы и сланцы 15–18 кбар; 750–850°C 580–620°C

Эклогиты 15–18 кбар; 700–800°C 10–14 кбар; 700–750°C;
8–10 кбар; 600–650°C

Гранатовые клинопироксениты 16.5–17.5 кбар; 
800–860°C

Шпинелевые перидотиты 11–14.5 кбар; 580–800°C

Анрахайский 
комплекс Жилы гранитоидов в гнейсах

Ишим-Нарынский
Кассанская

Шалдырский 
комплекс Эклогиты 16–18 кбар; 490–540°C 11–8 кбар; 560°C

Семизсайский 
комплекс Хлорит-альбитовые сланцы и двуслюдяные сланцы

Иштанбердин-
ский комплекс Кианит-ставролит-гранат-биотитовые сланцы 7.2 кбар; 650°C
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Примечание. Grt – гранат, Bt – биотит, Cpx – клинопироксен, Qz – кварц, Ky – кианит, Ti-Chu – Ti-клиногумит.
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Протолит Геохронологические и изотопно-геохимические ограничения 
времени формирования протолита Литературный источник

Базальты N-MORB или IAB

Корсаков и др., 1998; Masago, 2000; Hermann et al., 
2001; Korsakov et al., 2002; Stepanov et al., 2016528 ± 3 млн лет

503–532 млн лет

Глинистые сланцы
и известняки;
известковистые
глинистые сланцы

Ядро циркона 207Pb/206Pb = 2867 ± 72 млн лет528–522 млн лет

530 ± 7 и
537 ± 9 млн лет

517 ± 5 и 515 ± 3; 
507 ± 8;
456-461 млн лет

Осадочные породы
смешанного состава

Детритовые цирконы ~560–627, 694–767, 906–1003 и
1952–1981 млн лет

Jagoutz et al., 1989; Claoue-Long et al., 1991; Шацкий 
и др., 1993; Shatsky et al., 1995; Борисова и др., 1995; 
Zhang et al., 1997; Ogasawara, 2000; Katayama et al., 
2000; Katayama et al., 2001; Reverdatto et al., 2008; 
Ragozin et al., 2009; Yui et al., 2010; 
Шацкий и др., 2018; Skuzovatov et al., 2021

528 ± 7
и 535 ± 3 млн лет 508 ± 4 млн лет Базальты N-MORB,

реже Е-MORB или IAB
ТNd(DM) = 1.95–0.67 млрд лет; ТHf(DM) = 1.02–0.79 млрд лет

528 млн лет Хлоритизированные базальты
Известняки

526 ± 2 млн лет 512 ± 5 млн лет Плавление алмазсодержащих 
гнейсов в HP-HT условиях Ядро циркона 207Pb/206Pb = 1.1 млрд лет

519 и 521 млн.лет; 
499 и 505 млн лет Шацкий и др., 1993, 1998; Zhang et al., 1997; 

Ota et al., 2000; Parkinson et al., 2000;
Theunissen et al., 2000; Hacker et al., 2003;
Masago et al., 2009; Zhang et al., 2012; 2016

526 ± 9 млн лет 498 ± 11 млн лет Метасоматически измененные 
породы базальтового состава

532 ± 58 млн лет 497 ± 5 млн лет Ядра цирконов 1421 ± 13 млн лет
522 ± 5 млн лет

512 ± 0.9 млн лет Базальты N-MORB ТNd(DM) = 1.95–0.67 млрд лет
Kaneko et al., 2000; Hacker, 2003; Theunissen et al., 
2003; Шацкий и др., 1993, 2018; Добрецов и др., 
2006

Шацкий и др., 1993; Kaneko et al., 2000, 2002;
Glorie et al., 2015537 ± 7 и

524 ± 5 млн лет
484 ± 10
и 490 ± 9 млн лет Гранитоиды

ТHf(DM) = 2.65–2.48 млрд лет; 1113 ± 24 и 1130 ± 18; 
1111 ± 42 и 1137 ± 36 млн лет

Жимулев и др., 2010, 2011
493 ± 5 млн лет

Хлоритизированные базальты Dobretsov et al., 1995; Ревердатто и Селятицкий, 
2005; Де Граве и др., 2006476–496 млн лет

515 ± 5 и
461–516 млн лет 1280; 1138–1143 млн лет Katayama et al., 2001; Kaneko et al., 2002; 

Terabayashi et al., 2002; Буслов и др., 2010
482 ± 17;
509 ± 7 и
498 ± 7 млн лет

Базальты N-MORB (?)/
внутриплитные базальты (?) Ядра цирконов ~820 и ~700 млн лет

Tagiri et al., 2010a; Togonbaeva et al., 2010b;
Meyer et al., 2013, 2014; Rojas-Agramonte et al., 2014; 
Klemd et al., 2015; 
Konopelko et al., 2012, 2016; Бакиров, 2017;
Kasymbekov et al., 2020; Алексеев и др., 2020

470 ± 3 млн лет Базальты N-MORB (?) /
внутриплитные базальты (?)

Терригенные породы Детритовые цирконы 1600–3780 млн лет (максимумы в диапазоне 
1840–2000 млн лет)

509 ± 13,
502 ± 10 и 
475 ± 4 млн лет

Метасоматически измененные 
базальты N-MORB (?) /
осадочные породы (?)

Детритовые цирконы 642–2583 млн лет

Терригенные породы
526 ± 10 млн лет

524 ± 13 млн лет

474 ± 2 млн лет 462 ± 7 млн лет Обогащенные континенталь-
ные базальты Tagiri et al., 1995; Orozbaev et al., 2007, 2010; 

Kroner et al., 2012; Rojas-Agramonte et al., 2013; 
Klemd et al., 2014, 2015Детритовые цирконы 504–2460 млн лет с максимумами

~1100–1300 млн лет
Каймы цирконов
460 ± 11 и 486 ± 11 млн лет Терригенные породы Детритовые цирконы ~667–834, 868–1051, 1087–1220, 1296–1378 и 

2464–2539 млн лет и максимумами ~985 и 1151 млн лет

Kröner et al., 2007; Tretyakov et al., 2011; Alexeiev et al., 
2011; Pilitsyna et al., 2018a, 2018b, 2019; Пилицына, 
Третьяков, 2020

Дифференциаты 
внутриплитных расплавов490 ± 3 млн лет
Фрагменты полосчатого
комплекса океанической 
литосферы ультрамафит-
мафитового состава

483–489 млн лет Плавление ортогнейсов
анрахайского (?) комплекса Ядра цирконов 755 ± 5 млн лет и одно ядро 2556 млн лет

Дискуссионный 
(PZ1 или PZ3) Внутриплитные базальты

Бакиров и др., 1996, 2003; Ивлева, 2003, 2010; 
Rojas-Agramonte et al., 2013; Loury et al., 2015; 
Alexeiev et al., 2016; Mühlberg et al., 2016

Детритовые цирконы 510–3000 млн лет с максимумами
~1000–1200 млн лет

Таблица 1. Окончание
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(2.6–2.1 млрд лет) континентальной коры (Тре-
тьяков и др., 2011, 2016; Туркина и др., 2011; Glorie
et al., 2015). Среди ортогнейсов и гнейсо-гранитов
часто встречаются тела и будины амфиболитов
различного размера, которые на отдельных участ-
ках являются преобладающими в разрезе зерен-
динской серии. В большинстве случаев метамор-
физм пород зерендинской серии не превышает
условий амфиболитовой фации. Среди амфибо-
литов и гнейсов умеренных ступеней присутству-
ют тектонические пластины, сложенные порода-
ми, сформированными в условиях более высоких
ступеней метаморфизма, соответствующих пара-
метрам эклогитовой фации (алмаз- и коэситсо-
держащие гнейсы и сланцы, эклогиты, гранато-
вые перидотиты, ультравысокобарические карбо-
натно-силикатные породы и др.). Возраст
метаморфических преобразований в условиях
амфиболитовой фации не установлен, предпола-
гается, что он близок к возрасту высокобариче-
ского метаморфизма.

Структурно выше метаморфических ком-
плексов, включающих высоко (HP)- и ультра-
высокобарические (UHP) породы, залегают
слабометаморфизованные кварцито-сланцевые
толщи (кокчетавская серия и ее аналоги) (Dobrzhi-
netskaya et al., 1994; Dobretsov et al., 1995; Deg-
tyarev et al., 2017; Kovach et al., 2017). Среди источ-
ников сноса для пород кокчетавской серии пре-
обладали мезопротерозойские (1.1–1.5 млрд лет)
комплексы, формирование которых происходило
в основном за счет ювенильных источников (Ko-
vach et al., 2017).

Породы зерендинской серии, преобразован-
ные в условиях метаморфизма высоких и сверх-
высоких давлений, являются объектом изучения
многих исследователей в течение последних 30
лет. Это связано с большим разнообразием типов
пород, совмещенных в пределах единых структур,
и находками во многих из них уникальных мине-
ралов, таких как алмаз, коэсит, высококалиевый
клинопироксен, калиевый турмалин, ромбическая

Рис. 2. Схема геологического строения северо-восточной части Кокчетавского массива. Составлена с использованием
данных (Dobretsov et al., 1995; Добрецова и др., 1998; Kaneko et al., 2000; Degtyarev et al., 2016).
1 – девонские и каменноугольные терригенно-карбонатные толщи; 2 – ордовикские флишевые и кремнисто-терри-
генные толщи; 3 – кембрийские вулканогенно-осадочные толщи; 4 – позднемезо-ранненеопротерозойские кварци-
то-сланцевые толщи (кокчетавская серия); 5–8 – зерендинская серия: 5 – мезопротерозойские гнейсо-граниты, ор-
тогнейсы, амфиболиты, мигматиты, бластомилониты по этим породам, в том числе испытавшие раннепалеозойский
метаморфизм низких давлений (не превышает условий амфиболитовой фации), 6 – высокоглиноземистые сланцы с
телами амфиболитов (Энбек-Берлык), 7 – UHP и НР комплексы без микроалмазов (Сулу-Тобе, Кулет, Солдат-Коль,
Чайкино, Чаглинка), 8 – UHP алмазоносные комплексы (Барчи-Коль и Кумды-Коль); 9 – чередующиеся сланцы,
кварцито-сланцы, кварциты, амфиболиты (комплексы домена оз. Белое, возраст неизвестен); 10 – даулетская свита;
11 – ранне- и среднепалеозойские гранитоиды; 12 – раннепалеозойские мафиты и ультрамафиты, в том числе щелоч-
ные; 13 – разрывные нарушения; 14 – Чаглинский разлом. На рисунке отмечены наиболее важные оценки времени
проявления околопикового этапа высоко- и ультравысокобарического метаморфизма пород Кокчетавского массива.

526 ± 9,
522 ± 5 млн лет

530 ± 7, 537 ± 9,
528 ± 7, 535 ± 3,
526 ± 2 млн лет
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млн лет
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и гексагональная полиморфные модификации аль-
бита и калиевого полевого шпата (кумдыколит и
кокчетавит, соответственно) и др. (например, Лет-
ников и др., 1983; Sobolev, Shatsky, 1990; Shatsky et al.,
1999; Schertl, Sobolev, 2013). Наиболее полные
данные о структурном положении, химическом и
минеральном составах, P-T-t трендах и обстанов-
ках формирования ключевых разностей алмазсо-
держащих ультравысокобарических пород Кок-
четавского массива были приведены в обзорной
работе (Schertl, Sobolev, 2013).

Высоко- и ультравысокобарические породы,
относящиеся к зерендинской серии, в пределах
Кокчетавского массива распространены в полосе
запад–северо-западного простирания протяжен-
ностью 150 км при ширине не более 25 км. Эти
породы наиболее детально изучены на несколь-
ких ключевых участках, входящих в состав двух
областей, разделенных Чаглинским разломом се-
веро-восточного простирания (рис. 2): западной,
в пределах которой развиты наиболее высоко-
градные образования, и восточной, где известны
менее высокоградные породы, в том числе мета-
морфизованные при умеренных давлениях (Do-
bretsov et al., 1995; Добрецов и др., 1998; Theunis-
sen et al., 2002; Kaneko et al., 2000). В западной об-
ласти большинством исследователей выделяются
участки Барчи-Коль и Кумды-Коль, а в восточ-
ной области – Кулет, Солдат-Коль, Сулу-Тобе,
Чаглинка, Боровое, Чайкино и Энбек-Берлык. К
югу от полосы распространения пород зерендин-
ской серии развиты метапелиты низких ступеней
метаморфизма даулетской свиты. Эти два ком-
плекса имеют тектонические соотношения, одна-
ко их характер является предметом дискуссий
(Добрецов и др., 1998, Kaneko et al., 2000; Teraba-
yashi et al., 2002; Буслов и др., 2010).

Западная область 
(UHP метаморфические образования)

Участок Барчи-Коль. UHP породы на этом
участке занимают площадь ~5 × 10 км2, с северо-
запада, запада и юга они тектонически перекры-
ваются кварцито-сланцами кокчетавской серии,
а на юге прорываются щелочно-ультраосновным
красномайским комплексом, для пород которого
получена Sm-Nd оценка возраста 464 ± 30 млн лет
(Добрецов и др., 1998; Masago, 2000; Летников
и др., 2004; Stepanov et al., 2016) (рис. 2). Среди
метаморфических образований участка Барчи-
Коль в зависимости от минерального состава вы-
деляются породы различных ступеней метамор-
физма. Породы наиболее высоких ступеней пред-
ставлены амфиболитизированными эклогитами,
гранатовыми пироксенитами, ультравысокоба-
рическими карбонатно-силикатными породами,
слюдяными сланцами и разнообразными гнейса-
ми (Masago, 2000). Минералы в этих породах ча-

сто содержат включения микроалмаза и коэсита
или псевдоморфозы кварца по коэситу (включе-
ния коэсита в цирконе из эклогитов, коэсита и
микроалмаза в цирконе и реже гранате из кли-
ноцоизитовых гнейсов, микроалмаза в цирконе
из гранат-биотитовых гнейсов и карбонатно-си-
ликатных пород, коэсита в цирконе из кианит-
гранат-слюдяных сланцев), что указывает на их
формирование в условиях ультравысокобариче-
ского метаморфизма (Корсаков и др., 1998; Korsa-
kov et al., 2002; Hermann et al., 2001; Stepanov et al.,
2016). Породы умеренных давлений представле-
ны здесь эпидотовыми амфиболитами с неболь-
шим количеством граната, гранатовыми амфибо-
литами с цоизитом и гранатовыми амфиболитами
с реликтами Na-авгита (Masago, 2000).

Образование эклогитов на пике метаморфиз-
ма соответствует параметрам: P = 27–40 кбар и
T = 700–950°C, а эпидотовых и гранатовых амфи-
болитов – 8.6 кбар, 500°C; 12 кбар, 700°C; 12–
14 кбар, 700–815°C (Корсаков и др., 1998; Masago,
2000). Полученные оценки пика ультравысокоба-
рического метаморфизма для находящихся в ас-
социации с эклогитами гнейсов и сланцев, а так-
же карбонатно-силикатных пород участка Барчи-
Коль соответствуют P > 40 кбар при T, равной
950–1000°C (алмазсодержащие разности) и P =
= 29 кбар при T = 800–900°C (коэситсодержащие
разности). Регрессивные изменения пород, свя-
занные с эксгумацией UHP комплексов на ниж-
не-среднекоровые уровни, характеризуются Р-Т
параметрами: 10–12 кбар и 650–800°C, отвечающи-
ми нескольким этапам преобразований в условиях
гранулитовой и амфиболитовой фаций (Hermann
et al., 2001; Korsakov et al., 2002; Stepanov et al.,
2016).

Геохронологические исследования цирконов из
алмазсодержащих гранат-биотитовых гнейсов и
карбонатно-силикатных пород позволили получить
среднюю 206Pb/238U оценку возраста 528 ± 3 млн лет,
соответствующую времени начального этапа деком-
прессии после UHP метаморфизма, сопровождав-
шейся, вероятно, дегидратационным плавлением
пород (Hermann et al., 2001). Близкие оценки воз-
раста для проградной, пиковой и ретроградной
стадий метаморфизма были получены для цирко-
нов и монацитов из алмаз- и коэситсодержащих
кианит-гранат-слюдяных сланцев и гранат-био-
титовых гнейсов, отвечающих интервалам 528–
521, 528–522 и 503–532 млн лет соответственно
(Stepanov et al., 2016). Для одного из ядер циркона
из сланцев была получена неоархейская 207Pb/206Pb
оценка возраста 2867 ± 72 млн лет, что свидетель-
ствует об участии раннедокембрийских комплек-
сов в формировании протолитов для UHP пород
участка Барчи-Коль (Stepanov et al., 2016). Осо-
бенности химического состава пород позволяют
предполагать их частичное плавление при T ~
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1000°C на начальных этапах эксгумации (Stepan-
ov et al., 2014).

Участок Кумды-Коль (рис. 2) расположен во-
сточнее участка Барчи-Коль, здесь широко рас-
пространены ультравысокобарические алмаз- и
коэситсодержащие породы, к которым приуроче-
но месторождение метаморфогенных алмазов
(Лаврова и др., 1999). На юго-западе ультравысо-
кобарические породы, как и на участке Барчи-
Коль, тектонически перекрыты кварцитами кок-
четавской серии. Комплексы участка Кумды-
Коль являются наиболее известными и хорошо
изученными образованиями Кокчетавского мас-
сива. В многочисленных публикациях рассматри-
ваются обстановки и условия формирования по-
род, источники и составы их протолитов, а также
механизмы вовлечения коровых комплексов в
субдукционные процессы, которые сопровожда-
лись погружением пород на глубины ~120 км и
более и образованием алмазов (Летников и др.,
1983; Sobolev, Shatsky, 1990; Schertl, Sobolev, 2013).
UHP метаморфические образования в основном
представлены здесь различными метаосадочны-
ми гнейсами, сланцами с телами эклогитов и кар-
бонатно-силикатными породами (Shatsky et al.,
1995; Schertl, Sobolev, 2013). Среди метапелитов
выделяются гранат-биотитовые, гранат-хлорито-
вые и гранат-цоизитовые разности c заметным
содержанием турмалина (~5 об. % породы), му-
сковита и реликтами фенгита, кианита, амфибо-
ла. Гранаты и цирконы из этих пород содержат
микровключения алмаза, клинопироксена, также
отмечается наличие коэсита или псевдоморфоз
кварца по коэситу (Соболев и др., 1991; Zhang
et al., 1997; Katayama et al., 2000). В некоторых случа-
ях гнейсы мигматизированы, содержат тела и жи-
лы гранитоидов, что указывает на частичное
плавление UHP пород (Shatsky et al., 1999; Ragozin
et al., 2009). Эклогиты, формирующие блоки и
тектонические линзы среди в различной степени
измененных и милонитизированных гнейсов и
сланцев, характеризуются типичной ассоциацией
граната, альбит-авгитовых симплектитов с высоким
содержанием K2O в клинопироксене до 1 мас. %,
образованных за счет омфацита, а также рутила,
кварца и в редких случаях кианита с цоизитом.
При этом зерна граната содержат включения
палисадного кварца, которые интерпретируются
как псевдоморфозы по коэситу (Shatsky et al.,
1995; Zhang et al., 1997). Гранаты и цирконы из
карбонатно-силикатных пород, состоящих из
граната, калиевого полевого шпата (КПШ), каль-
цита и клинопироксена, содержат микровключе-
ния алмаза (Zhang et al., 1997). Среди карбонатно-
силикатных пород выделяются как алмазсодер-
жащие разности (доломитовые мраморы с диоп-
сидом, гранатом и флогопитом), так и разности
без включений алмаза (доломитовые мраморы с
форстеритом, диопсидом и Ti-клиногумитом)

(Shatsky et al., 1995; Ogasawara, 2000; Katayama et al.,
2000). Отличительной особенностью участка
Кумды-Коль является присутствие гранат-кли-
нопироксен-кварцевых (~40 об. % кварца) и тур-
малин-КПШ-кварцевых пород с включениями
микроалмаза в гранате и турмалине соответствен-
но (Zhang et al., 1997; Shimizu, Ogasawara, 2013;
Musiyachenko et al., 2019). Гранатовые перидоти-
ты с Ti-клиногумитом также характерны исклю-
чительно для участка Кумды-Коль (Zhang et al.,
1997; Ревердатто, Селятицкий, 2005).

Ультравысокобарические образования участ-
ка Кумды-Коль на пике метаморфизма были
сформированы в условиях эклогитовой фации,
однако информация о проградной ветви Р-Т
эволюции протолитов пород почти отсутствует
вследствие многоэтапности их метаморфических
преобразований. Р-Т эволюция эклогитов вклю-
чала этапы прогрессивного метаморфизма, кото-
рые реконструируются исходя из состава мине-
ральных включений в зернах граната и соответ-
ствуют условиям эпидот-амфиболитовой фации
(Zhang et al., 1997). Параметры UHP метаморфизма
для алмазсодержащих гранат-биотитовых гнейсов и
метапелитов, а также доломитовых мраморов на пи-
ковой стадии отвечают параметрам: P > 40–60 кбар
и T = 800–1000°C (Shatsky et al., 1995; Zhang et al.,
1997; Ogasawara, 2000; Katayama et al., 2001). Для
коэситсодержащих эклогитов были получены
оценки температуры и давления 780°C и 30 кбар.
В то же время в работе (Shatsky et al., 1995) параметры
формирования пиковых ассоциаций эклогитов,
гранат-кальцит-клинопироксеновых и гранат-кли-
нопироксен-кварцевых пород участка Кумды-Коль
значительно выше и соответствуют P > 40 кбар, T =
= 920–1050°C. Близкие значения температуры на
пике метаморфизма, превышающие 900°C, полу-
чены для эклогитов и в работе (Skuzovatov et al.,
2021). Гранатовые перидотиты с Ti-клиногуми-
том на пике метаморфизма формировались при
Т > 740°C и P > 30 кбар (Zhang et al., 1997). Однако
в работе (Reverdatto et al., 2008) предполагается,
что ультрамафиты подвергались ультравысокоба-
рическому метаморфизму в условиях, сходных с
оцененными для вмещающих алмазсодержащих
гнейсов. Давление в эклогитах и гранатовых перидо-
титах на пике метаморфизма с учетом содержания
K2O в клинопироксене может достигать 60 кбар при
Т ~ 950°C (Okamoto et al., 2000). Регрессивные из-
менения UHP метаморфических образований
участка Кумды-Коль главным образом связаны с
декомпрессией при эксгумации пород на более
высокие гипсометрические уровни. Для карбо-
натно-силикатных пород Р-Т параметры ретро-
градного метаморфизма соответствуют: 25 кбар,
800°C; <15 кбар, 790°C (Zhang et al., 1997; Oga-
sawara, 2000). Алмазсодержащие гнейсы и сланцы, а
также эклогиты подверглись регрессивному мета-
морфизму в условиях гранулитовой (740–790°C,
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~10 кбар), амфиболитовой (650–715°C, ~10 кбар)
и зеленосланцевой (350–420°C) фаций (Zhang et al.,
1997; Katayama et al., 2001).

Одни из наиболее ранних оценок возраста пи-
ка ультравысокобарического метаморфизма по-
род участка Кумды-Коль приведены в работах
(Jagoutz et al., 1989; Claoue-Long et al., 1991; Шац-
кий и др., 1993). Sm-Nd минеральные изохроны
по гранату и клинопироксену для эклогитов отве-
чают возрастам 533 ± 20 и 528 ± 7 млн лет, а мо-
дельный возраст протолитов пород составляет
870 млн лет (Шацкий и др., 1993, 2018). 206Pb/238U
оценка 530 ± 7 млн лет, соответствующая возрас-
ту кристаллизации циркона из алмазсодержащих
гранат-биотитовых гнейсов на пике метаморфизма,
сопоставима со значениями, полученными для
эклогитов (Claoue-Long et al., 1991). Метаморфи-
ческие цирконы нередко содержат более древние
ядра, соответствующие возрастным интервалам
~560–627, 694–767, 906–1003 и 1952–1981 млн лет
(Claoue-Long et al., 1991), что может указывать на
осадочное происхождение протолита для алмазсо-
держащих гранат-биотитовых гнейсов. Дальнейшие
геохронологические исследования позволили полу-
чить более точную Sm-Nd минеральную изохрону
по гранату и клинопироксену для эклогитов, со-
ответствующую возрасту 535 ± 3 млн лет, и оце-
нить время пребывания метаморфических алмаз-
содержащих пород в ультравысокобарических
условиях в интервале 537–524 млн лет (Shatsky et al.,
1999). Из эклогитов участка Кумды-Коль были
впервые выделены цирконы, возрасты которых
соответствуют широкому диапазону 533–459 млн
лет и характеризуют время проявления пикового
этапа метаморфизма в условиях эклогитовой фа-
ции, а также последующих регрессивных стадий в
условиях более низких ступеней (Skuzovatov et al.,
2021). Конкордантная оценка возраста 508 ± 4 млн
лет, полученная для наиболее многочисленной по-
пуляции цирконов из эклогитов, отвечает времени
эксгумации ультравысокобарических образова-
ний на нижнекоровые уровни в условиях грану-
литовой–амфиболитовой фаций, в то время как
полученные Hf-модельные возрасты цирконов
соответствуют 1.02–0.79 млрд лет (Skuzovatov
et al., 2021). Модельные возрасты по Nd протоли-
тов алмазсодержащих гнейсов и сланцев состав-
ляют 2.3–2.2 млрд лет (Shatsky et al., 1999) и сопо-
ставимы с модельными возрастами мезопротеро-
зойских ортогнейсов и гнейсогранитов, также
входящих в состав зерендинской серии Кокчетав-
ского массива (Glorie et al., 2015). Значения 40Ar-
39Ar возрастов плато для мусковита и биотита ре-
грессивных стадий из алмазсодержащих гнейсов
участка Кумды-Коль составляют 517 ± 5 и 515 ±
3 млн лет соответственно и интерпретируются
как время выведения ультравысокобарических
пород на среднекоровые уровни. Эксгумация ме-
таморфических пород, по-видимому, последова-

ла почти сразу после субдукции их протолитов на
глубины ~140 км в интервале 537–517 млн лет
(Shatsky et al., 1999). Оценки 40Ar-39Ar возрастов
плато также представлены в работе (Hacker et al.;
2003): для слюд из алмазсодержащих гнейсов они
составляют ~529 млн лет (время завершения экс-
гумации UHP пород) и ~509 млн лет (время про-
явления наложенного метаморфизма в условиях
амфиболитовой и зеленосланцевой фаций). Мор-
фологические особенности цирконов из алмазсо-
держащих гранат-слюдяных гнейсов с реликтами
кианита свидетельствуют о полистадийной мета-
морфической эволюции пород (Katayama et al.,
2001). В большинстве случаев метаморфические
цирконы характеризуются наличием ядра с вклю-
чениями микроалмаза, коэсита, омфацита и ки-
анита, а также кайм с включениями минералов
более низких ступеней (хлорита, плагиоклаза и
кварца) (Dobrzhinetskaya, 2012). Подобное рас-
пределение минеральных включений предпола-
гает формирование ядер циркона в UHP услови-
ях. Рост кайм, сопровождавшийся захватом мине-
ральных включений, поля стабильности которых
отвечают значительно более низким Р-Т парамет-
рам, по-видимому, происходил в процессе эксгума-
ции пород на среднекоровые уровни. Полученные
206Pb/238U оценки возраста ядерных частей цир-
конов и кайм (внутренние и внешние зоны) отве-
чают 537 ± 9, 507 ± 8 и 456–461 млн лет соответ-
ственно. В редких случаях цирконы содержат бо-
лее древние ядра, возрастной интервал которых
1.3–1.4 млрд лет (Katayama et al., 2001). Среди ал-
мазсодержащих гнейсов участка Кумды-Коль
присутствуют тела и жилы гранитоидов, форми-
рование которых связывается с частичным плав-
лением UHP пород на начальных стадиях эксгу-
мации (Shatsky et al., 1999; Ragozin et al., 2009).
Средняя 206Pb/238U оценка возраста 526 ± 2 млн лет,
полученная для цирконов из этих гранитоидов,
соответствует стадии мигматизации алмазсодер-
жащих гнейсов, маркирующей начальные этапы
декомпрессии при выведении UHP пород на
среднекоровые уровни. Для одного из ядер цир-
кона получена оценка возраста 1.1 млрд лет (Ra-
gozin et al., 2009). Для этих гранитоидов получена
другая оценка возраста – 512 ± 5 млн лет (Борисо-
ва и др., 1995), которая может отражать еще один
этап мигматизации. Для цирконов из гранатовых
перидотитов с Ti-клиногумитом получена средняя
206Pb/238U оценка возраста 528 млн лет, отвечающая
времени проявления ультравысокобарического ме-
таморфизма (Katayama et al., 2003). Образование
циркона в ультрамафитах связано, вероятно, с
метасоматическим воздействием обогащенного
высокозарядными элементами флюида с мантий-
ными комплексами в условиях, соответствующих
параметрам эклогитовой фации (Katayama et al.,
2003). Проведенные геохронологические иссле-
дования турмалин-КПШ-кварцевых пород с
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включениями микроалмаза, отобранных в райо-
нах месторождения Кумды-Коль, позволили по-
лучить значение 40Ar-39Ar возраста плато для тур-
малина ~492 млн лет (Корсаков и др., 2009). Эта
оценка возраста, вероятно, отражает время про-
явления деформаций на поздних стадиях, завер-
шающих выведение ультравысокобарических по-
род на средне-верхнекоровые уровни.

Восточная область (UHP-HP метаморфические 
образования и породы умеренных давлений)

В строении этой области, расположенной к во-
стоку от Чаглинского разлома, принимают участие
породы зерендинской серии, метаморфизованные в
условиях амфиболитовой фации, породы умерен-
ных давлений и UHP-HP метаморфические обра-
зования, а также низкобарические сланцы дау-
летской свиты. Породы, преобразованные в раз-
личных условиях метаморфизма, в современной
структуре слагают отдельные пластины, струк-
турное положение которых является предметом
дискуссий.

Одна группа исследователей считает, что наи-
более низкое структурное положение занимают
породы зерендинской серии, метаморфизованные в
условиях амфиболитовой фации, перекрытые пла-
стинами, сложенными породами умеренных давле-
ний и UHP-HP породами. Наиболее высокое поло-
жение занимают сланцы даулетской свиты, которые
без структурного несогласия перекрываются квар-
цито-сланцевыми толщами кокчетавской серии
(Добрецов и др., 1998; Theunissen et al., 2000). Дру-
гая группа ученых предполагает, что породы дау-
летской свиты тектонически подстилают высоко-
барические комплексы, а ее метаморфизм связан
с контактовым воздействием UHP и HP образо-
ваний при их выведении на средне-верхнекоро-
вые уровни. Структурно выше даулетской свиты
располагаются пластины высоко- и ультравысо-
кобарических пород, а также пород умеренных
ступеней, метаморфизованных в условиях амфи-
болитовой фации (Terabayashi et al., 2002; Kaneko
et al., 2000; Буслов и др., 2010; Theunissen et al., 2002).

Участки Кулет и Солдат-Коль расположены во-
сточнее Чаглинского разлома (рис. 2), где широко
распространены гранат-слюдяные сланцы и па-
рагнейсы, фенгитовые эклогиты, амфибол-гра-
нат-цоизитовые породы и тальк-гранат-кианит-
фенгитовые сланцы с коэситом или псевдомор-
фозами кварца по коэситу в виде включений в
гранате и кианите (Шацкий и др., 1993, 1998; Ota
et al., 2000; Parkinson et al., 2000; Masago et al.,
2009; Zhang et al., 2012). Реже встречаются орто-
гнейсы и амфиболиты, сформированные в усло-
виях умеренных ступеней метаморфизма. Следу-
ет отметить, что коэситсодержащие тальковые
сланцы характерны только для участков Кулет и
Солдат-Коль. Регрессивно измененные эклогиты

формируют блоки и линзовидные тела размером
до 600 м среди гранатовых метапелитов, при этом
эклогиты не содержат включений коэсита. В южной
части участков UHP породы имеют тектонические
взаимоотношения с андалузит-кордиеритовыми и
силлиманит-кордиеритовыми сланцами даулет-
ской свиты (Dobretsov et al., 1995; Добрецов и др.,
1998; Parkinson et al., 2000).

Коэситсодержащие гранат-слюдяные (±киа-
нит) и тальк-гранат-кианит-фенгитовые сланцы
на пике метаморфизма были сформированы в
условиях эклогитовой фации при предполагае-
мых параметрах Р = 34–36 кбар и Т = 720–760°C
(Шацкий и др., 1998; Parkinson et al., 2000; Masago
et al., 2009). В работе (Zhang et al., 1997) пиковые
оценки давления формирования коэситсодержа-
щих тальк-гранатовых сланцев соответствуют ин-
тервалу 28–35 кбар при сходных значениях темпера-
туры. Исходя из зональности зерен граната и осо-
бенностей распределения в них включений, для
этих пород были также получены Р-Т параметры
образования минеральных ассоциаций на про-
грессивной стадии метаморфизма, отвечающие
380–580°C при <10 кбар (Parkinson et al., 2000) и
450–620°C при 8–15 кбар (Zhang et al., 1997). Про-
цессы декомпрессии, связанные с эксгумацией
UHP пород, на начальных этапах привели к пере-
ходу коэсита в кварц при Р < 26 кбар и последую-
щему формированию более низкотемпературных
и низкобарических ассоциаций биотита, муско-
вита и хлорита в условиях амфиболитовой фации
при Р ~ 8 кбар и T = 600°C (Parkinson et al., 2000).
Среди эклогитов участка Кулет выделяются разно-
сти с коронитовой и гранобластовой структурами.
Последняя содержит ассоциации, соответствующие
пику ультравысокобарического метаморфизма (гра-
нат, омфацит, кварц, рутил ± фенгит), в то время как
условия образования коронитовых эклогитов отве-
чают переходу от амфиболитовой к эклогитовой
фации на прогрессивных этапах эволюции пород
при Т < 500°C, Р < 12 кбар и далее при Т = 500–
550°C, Р = 19–24.5 кбар (Zhang et al., 2012). На пике
метаморфизма эклогиты с гранобластовой струк-
турой и амфибол-гранат-цоизитовые породы, по-
видимому, были сформированы в поле стабиль-
ности коэсита, как и вмещающие их метапелиты,
при оцененных параметрах: 27–35 кбар, 560–
720°C, а на регрессивных этапах подверглись пре-
образованиям в условиях более низких ступеней
метаморфизма на фоне эксгумации пород, вплоть
до образования гранатовых амфиболитов при 7–
13 кбар, 540–720°C (Ota et al., 2000; Zhang et al.,
2012).

Sm-Nd изохрона для амфибол-гранат-цоизи-
товой породы участка Кулет соответствует воз-
расту 522 ± 5 млн лет, который характеризует время
проявления ультравысокобарического метамор-
физма (Шацкий и др., 1993). Полученные оценки
40Ar-39Ar возрастов плато из гранат-слюдяных
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сланцев соответствуют ~499 млн лет (мусковит) и
~505 млн лет (биотит) и отвечают регрессивному
этапу метаморфизма пород в условиях амфиболи-
товой и зеленосланцевой фаций (Hacker et al.,
2003). Другими авторами (Theunissen et al., 2002)
получены 40Ar-39Ar оценки возраста для слюд из
сходных пород, которые соответствуют ~519 млн
лет (фенгит) и ~521 млн лет (биотит) и характери-
зуют начальные стадии эксгумации UHP пород.
По морфологическим особенностям цирконы из
эклогитов участка Кулет могут быть разделены на
два типа. Цирконы первого типа имеют зональ-
ное строение, где центральные части характери-
зуются высоким Th/U отношением (1.0–1.5), а
каймы – высоким содержанием U. Цирконы вто-
рого типа имеют относительно однородное стро-
ение и демонстрируют Th/U отношения в интер-
вале 0.1–0.2. Для ядер цирконов первого типа бы-
ла получена средняя 207Pb/206Pb оценка возраста
1421 ± 13 млн лет, соответствующая времени фор-
мирования протолита пород. Средние 206Pb/238U
оценки возраста для двух популяций цирконов
второго типа отвечают 532 ± 58 и 497 ± 5 млн лет,
которые отражают изменения пород на околопи-
ковом и регрессивном этапах, связанные с выве-
дением эклогитов на средне- и верхнекоровые
уровни (Zhang et al., 2016). Для рутилов из тальк-
гранат-кианит-фенгитовых сланцев получены
две оценки возраста 526 ± 9 и 498 ± 11 млн лет, со-
ответствующие двум этапам регрессивного мета-
морфизма при эксгумации пород (Zhang et al.,
2016).

Участок Сулу-Тобе, расположенный к западу
от участка Кулет (рис. 2), характеризуется близ-
ким составом метаморфических комплексов. Од-
нако здесь эклогиты и цоизитовые амфиболиты,
сформированные по эклогитам, преобладают над
метапелитами и парагнейсами и слагают самое
крупное тело (1 × 2 км2) в пределах Кокчетавско-
го массива (Kaneko et al., 2000). Оцененные Р-Т
параметры формирования эклогитов соответ-
ствуют 600–860°С при 14–16.5 кбар (Dobretsov
et al., 1995; Шацкий и др., 1993; Добрецов и др.,
2006). 40Ar-39Ar возраст плато, полученный для
амфибола из цоизитового амфиболита, соответ-
ствует 512 ± 0.9 млн лет (Hacker, 2003). При этом
модельные возрасты формирования протолитов
для эклогитов участка Сулу-Тобе находятся в ин-
тервале 1.95–0.67 млрд лет (Шацкий и др., 2018).
Эклогиты и образованные по ним гранатовые ам-
фиболиты, сланцы и гнейсы участков Боровое и
Чаглинка имеют характеристики, сходные с мета-
морфическими породами участков Сулу-Тобе,
Кулет и Солдат-Коль (Kaneko et al., 2000) (рис. 2).
Эклогиты участка Чаглинка были сформированы
на пике метаморфизма в температурном интерва-
ле от 620 до 740°С (Шацкий и др., 1993), а участка
Боровое – 750–800°С, 17–18 кбар (Жимулев и др.,

2010, 2011). Эклогиты участка Чайкино были
сформированы на пике метаморфизма при 800–
850°С и 18–20 кбар (Жимулев и др., 2010, 2011). Ре-
грессивные изменения пород при декомпрессии
и выведении HP пород на средне-верхнекоровые
уровни происходили в несколько этапов: при
760–790°С и 11–12 кбар; 700–730°С и 7–8 кбар и
570–600°С и 5–6 кбар. 40Ar-39Ar возраст мускови-
та из слюдяных сланцев, вмещающих эклогиты,
на Боровском участке составляет 493 ± 5 млн лет
и соответствует времени охлаждения метаморфи-
ческих пород на регрессивных этапах (Жимулев и
др., 2010). В различной степени милонитизиро-
ванные гнейсы этих участков содержат по край-
ней мере две популяции цирконов, для одной из
которых были получены мезопротерозойские
207Pb/206Pb оценки возраста, соответствующие
1113 ± 24 и 1130 ± 18 млн лет (Чайкино) и 1111 ± 42
и 1137 ± 36 млн лет (Боровое), в то время как сред-
ние 206Pb/238U значения возраста для второй по-
пуляции составляют 537 ± 7 и 484 ± 10 млн лет
(Чайкино) и 524 ± 5 и 490 ± 9 млн лет (Боровое)
(Glorie et al., 2015). Мезопротерозойские оценки
возраста, вероятно, соответствуют времени фор-
мирования протолита для гнейсов участков Ча-
глинка и Боровое, а раннепалеозойские – свиде-
тельствуют о времени проявления ультравысоко-
барического метаморфизма и последующих
регрессивных изменений, связанных с эксгума-
цией высоко- и ультравысокобарических пород.
Lu-Hf модельные возрасты для гнейсов участка
Чаглинка составляют 2.65–2.48 млрд лет при зна-
чениях εHf(Т) –11.5…–8.4, что предполагает фор-
мирование их протолитов за счет переработки ком-
плексов неоархейской континентальной коры (Glo-
rie et al., 2015). Участок Энбек-Берлык расположен
между участками Кулет и Сулу-Тобе (рис. 2), в
его строении участвуют в основном метаморфи-
ческие образования умеренных ступеней, пред-
ставленные высокоглиноземистыми тонкозер-
нистыми гранат-кианит-силлиманит-биотитовы-
ми сланцами, содержащими тела гранатовых
амфиболитов и коpонитов (гранатовых амфиболи-
тов c коронами граната вокруг плагиоклаза и на
границе c пироксеном). Силлиманит формируется
за счет кианита и, очевидно, является минералом
регрессивной стадии метаморфизма. В северной
части этого участка среди интенсивно милонити-
зированных пород умеренных давлений присут-
ствуют и тела эклогитов (Dobretsov et al., 1995; Де
Граве и др., 2006). Оцененные параметры формиро-
вания гранат-кианит-силлиманитовых сланцев
участка Энбек-Берлык соответствуют 600–700°C и
4–7 кбаp (Добрецов и др., 2006; Де Граве и др.,
2006). Полученные для слюд из сланцев 40Ar-39Ar
возрасты плато находятся в интервале ~476–
496 млн лет (Добрецов и др., 2006). Докембрий-
ские оценки возраста могут отвечать раннему эта-
пу cубдукции коровых комплексов Кокчетавско-
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го массива, либо отражать наличие избыточного
аpгона в минералах (Добрецов и др., 2006). Ин-
тервал 476–496 млн лет интерпретируется как вре-
мя проявления коллизионного тектонического со-
бытия, связанного c переходом континентальной
cубдукции в коллизию микроконтинент–остров-
ная дуга после ультравысокобарического мета-
морфизма (Де Граве и др., 2006). Кроме того, ряд
40Ar-39Ar оценок возраста биотита из милонитизи-
рованных сланцев или бластомилонитов участка
Энбек-Берлык, составляющих ~447 млн лет, мо-
жет соответствовать возрасту проявления позд-
них сдвиговых деформаций (Theunissen et al.,
2000; Добрецов и др., 2006).

Кроме того, в южной части участка среди слан-
цев и кварцитов зерендинской серии выделяются
“шпинелевые гарцбургиты” в ассоциации с ортопи-
роксенитами и антофиллитовыми сланцами, ко-
торые на пике метаморфизма были сформирова-
ны при 14–15 кбар, 780–840°C (Ревердатто, Селя-
тицкий, 2005).

Таким образом, метаморфические породы зе-
рендинской серии, развитые в пределах западной
области Кокчетавского массива, характеризуют-
ся значительно более высокими ступенями пре-
образований в ультравысокобарических условиях
в поле стабильности алмаза при Р > 40 кбар, T =
= 800–1000°C (участки Барчи-Коль, Кумды-Коль).
Породы в восточной области, имеющие сходный
состав, были сформированы на пике метамор-
физма максимум в поле стабильности коэсита
при 34–36 кбар, 720–760°C (участки Кулет и Сол-
дат-Коль). Также среди пород восточной области
отмечаются и метаморфические образования бо-
лее низких, в том числе умеренных ступеней
(участки Сулу-Тобе, Боровое, Чаглинка, Чайки-
но и Энбек-Берлык). Несмотря на различия условий
формирования оценки возраста пика высоко- и уль-
травысокобарического метаморфизма в обеих обла-
стях близки и составляют около 530 млн лет.

Даулетская свита

Породы даулетской свиты приурочены к юж-
ной границе распространения высоко- и ультра-
высокобарических комплексов зерендинской се-
рии, с которой имеют только тектонические вза-
имоотношения (рис. 2). В породах даулетской
свиты выделяются андалузит-биотит-кордиерит-
полевошпатовые и силлиманитовые (±гранат)
метапелиты, Р-Т параметры формирования кото-
рых отвечают 500–680°С и 2–3 кбар (Kaneko et al.,
2000; Terabayashi et al., 2002).

Цирконы из метапелитов даулетской свиты,
отобранные в районах участка Сулу-Тобе (рис. 2),
характеризуются зональным строением, выражен-
ным в наличии магматических ядер с осцилля-
торной зональностью и кайм, сформированных,

по-видимому, в результате наложенных мета-
морфических процессов (Katayama et al., 2001).
Одна оценка возраста была получена для ядра
циркона (1280 млн лет), две оценки – для проме-
жуточной зоны с реликтами ростовой зонально-
сти (1138–1143 млн лет), для кайм характерны
оценки возраста 461–516 млн лет. Возрасты, по-
лученные для кайм цирконов из метапелитов дау-
летской свиты, сопоставимы с оценками возраста
кайм цирконов из ультравысокобарических ал-
мазсодержащих гранат-слюдяных гнейсов с ре-
ликтами кианита участка Кумды-Коль (507 и
456–461 млн лет) (Katayama et al., 2001). В работе
(Буслов и др., 2010) получены 40Ar-39Ar оценки
возраста по биотиту из сланцев даулетской свиты,
находящихся на отдалении от позднеордовик-
ских и раннедевонских гранитоидных массивов.
Наиболее древняя оценка возраста 515 ± 5 млн лет
соответствует более высокоградному этапу мета-
морфизма пород даулетской свиты, тогда как
оценки около 480 млн лет отвечают более поздне-
му этапу метаморфизма, связанному с формиро-
ванием андалузита и кордиерита (Буслов и др.,
2010).

ИССЫККУЛЬСКИЙ (СЕВЕРО-
ТЯНЬШАНЬСКИЙ) МАССИВ

В Иссыккульском массиве, занимающем боль-
шую часть Северного Тянь-Шаня, метаморфиче-
ские образования наиболее широко распростра-
нены в его крайней западной части, где приуро-
чены к ядру крупной Макбальской антиформы.
На ее крыльях залегают нижнепалеозойские
фрагменты офиолитовых разрезов, кремнисто-
базальтовые, вулканогенно-осадочные толщи и
олистостромовые комплексы, слагающие пакеты
тектонических пластин (Degtyarev et al., 2013)
(рис. 3).

Ядро Макбальской антиформы сложено ин-
тенсивно дислоцированными в различной степе-
ни метаморфизованными докембрийскими квар-
цито-карбонатно-сланцевыми, сланцевыми и
терригенно-карбонатными толщами. Комплек-
сы, слагающие ядро Макбальской антиформы,
прорваны массивами докембрийских и палеозой-
ских гранитоидов. В юго-восточной части анти-
формы – мезопротерозойскими (1100–1130 млн лет)
гранитами караджилгинского комплекса, в цен-
тральной части – раннекембрийскими (510–515 млн
лет) гранидоритами канджайляуского комплекса,
на северо-восточном и юго-западном крыльях –
средне-позднеордовикскими (455–460 млн лет) гра-
нодиоритами алмалысайского комплекса (Апаяров,
2009; Дегтярев и др., 2011; Kröner et al., 2013; Deg-
tyarev et al., 2013; Konopelko et al., 2012).

Среди докембрийских, преимущественно метао-
садочных, толщ, слагающих ядро Макбальской ан-
тиформы, выделяются верхняя шаркыракская и
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нижняя акджонская серии, различающиеся по сте-
пени метаморфических преобразований (Баки-
ров, 2017; Kasymbekov et al., 2020). В составе шаркы-
ракской серии низы разреза образованы доломито-
выми мраморами с прослоями мусковит-кварцевых
и карбонатных сланцев, кальцифирами (ачикташ-
ский комплекс), а верхи разреза сложены мусковит-
хлорит-кварцевыми сланцами с редкими прослоя-
ми кварцитов (каиндинский комплекс) (Degtyarev
et al., 2013; Бакиров, 2017). Степень метаморфиче-
ских изменений в породах шаркыракской серии
не превышает условий зеленосланцевой фации.
Возраст пород шаркыракской серии в настоящее
время может быть определен как допозднемезо-
протерозойский, так как они прорваны гранитами

караджилгинского комплекса. Структурно выше
каиндинского комплекса залегают кварциты овв-
ской свиты конца мезопротерозоя–самого нача-
ла неопротерозоя, содержащие обломочные цир-
коны древнее 1030 млн лет (Алексеев и др., 2020).
В строении акджонской серии участвуют мета-
осадочные и реже метамагматические образова-
ния, сформированные на пике метаморфизма в
условиях высоких ступеней, в том числе высоко-
и ультравысокобарические породы (Бакиров,
1978; Демина и др., 2005). Метаморфические по-
роды акджонской и шаркыракской серий имеют
тектонические соотношения друг с другом и слагают
пакеты тектонических пластин, совмещенных в
процессе эксгумации пород с различных глубинных

Рис. 3. Схема геологического строения Макбальской антиформы и ее обрамления (западное окончание Киргизского
хребта). Составлена с использованием данных (Апаяров и др., 2006; Degtyarev et al., 2013; Бакиров, 2017).
1 – кайнозойские отложения; 2 – нижне- и среднекаменноугольные терригенно-карбонатные толщи; 3 – нижне-
среднеордовикские кремнисто-туфогенные толщи; 4 – верхнекембрийские ультрамафит-габбровые и кремнисто-ба-
зальтовые комплексы; 5–9 –метаморфические образования Иссыккульского массива: 5 – мусковит-хлоритовые
сланцы и кварциты каиндинского комплекса, 6 – мраморы и мраморизованные известняки с прослоями кварцитов
чымынсайского комплекса, 7 – гранат-хлорит-мусковитовые и углеродистые сланцы нельдинского комплекса, 8 –
кварциты с прослоями гранат-хлоритоид-тальковых сланцев и мраморов макбальского комплекса, 9 – наиболее круп-
ные тела и линзы амфиболитов, гранатовых амфиболитов и амфиболитизированных эклогитов; 10–13 – гранитоид-
ные комплексы: 10 – аламинский раннего–среднего девона, 11 – алмалысайский среднего–позднего ордовика, 12 –
канджайляуский среднего кембрия, 13 – караджилгинский мезопротерозоя; 14 – разрывные нарушения: а – границы
тектонических покровов, б – прочие. На рисунке отмечены наиболее важные оценки времени проявления околопи-
кового этапа высоко- и ультравысокобарического метаморфизма пород Иссыккульского массива.
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уровней и характеризующихся разнообразным ми-
неральным составом и степенью преобразований
(Tagiri et al., 2010; Konopelko et al., 2012). В акджон-
ской серии выделяются структурно более низкий,
существенно кварцитовый, макбальский комплекс
и залегающий выше нельдинский комплекс, сло-
женный преимущественно метапелитами. В обоих
комплексах присутствуют различного размера тела
парагонитсодержащих эклогитов и образованных
по ним гранатовых амфиболитов, однако они раз-
личаются условиями метаморфических преобра-
зований.

В строении макбальского комплекса участвуют
в различной степени рассланцованные кварциты,
оценки возраста детритовых цирконов из кото-
рых соответствуют интервалу 1600–3780 млн лет с
максимумами в диапазоне 1840–2000 млн лет
(Rojas-Agramonte et al., 2014; Konopelko et al., 2016;
Алексеев и др., 2020). Проанализированные
цирконы во многих случаях имеют реликты маг-
матической зональности, в то время как каймы,
свидетельствующие о наложенных, в том числе
метаморфических, процессах, отсутствуют. Сре-
ди кварцитов присутствуют пластины, сложенные
чередующимися крупнозернистыми коэситсодер-
жащими гранат-хлоритоид-тальковыми сланцами и
кварцито-сланцами с порфиробластами граната,
также содержащими реликты коэсита, с будина-
ми в различной степени измененных (амфибо-
литизированных) эклогитов и “глаукофанитов”
(эклогитов с высоким модальным содержанием
глаукофана). Формирование таких пород на пи-
ке метаморфизма, по-видимому, соответствует
условиям сверхвысоких давлений (Tagiri et al.,
2010; Konopelko et al., 2012; Meyer et al., 2013). В
двух случаях порфиробласты граната в эклогитах
макбальского комплекса содержат псевдоморфо-
зы кварца по коэситу (Tagiri et al., 2010), а для гра-
нат-хлоритоид-тальковых сланцев характерно
присутствие клиноцоизит-кианит-кварцевых аг-
регатов, образованных в результате распада лав-
сонита (Orozbaev et al., 2015).

В строении нельдинского комплекса преоблада-
ют гранат-фенгит-биотитовые сланцы с телами
карбонатно-силикатных пород, эклогитов и об-
разованных по ним гранатовых амфиболитов, в
подчиненном количестве отмечаются слюдяные
сланцы без граната, мраморы, сланцы с реликта-
ми граната и хлоритоида, а также кварциты (Tagiri
et al., 2010; Togonbaeva et al., 2010b; Kasymbekov
et al., 2020). Детритовые цирконы из гранат-слюдя-
ных сланцев, представленные в различной степени
окатанными зернами, имеют как магматическую
зональность, так и структуры метаморфического
происхождения. Возрастной диапазон цирконов
охватывает интервал 2500–1800 млн лет (Degtyarev
et al., 2013). Среди метаосадочных пород акджон-
ской серии редко встречаются винчитовые сланцы,

слагающие отдельные линзы и тела (Tagiri et al.,
2010).

Присутствие коэсита среди реликтовых мине-
ралов некоторых разностей метаосадочных пород
макбальского комплекса предполагает их форми-
рование на пике метаморфизма при давлениях
более 24 кбар (Tagiri, Bakirov, 1990). Оцененные па-
раметры формирования гранат-хлоритоид-таль-
ковых сланцев на прогрессивной–пиковой стади-
ях отвечают 25.5 кбар и 480°C при дальнейших
преобразованиях на пиковом этапе метаморфиз-
ма, соответствующем 28–28.5 кбар и 525–560°C,
и регрессивных изменениях при 24 кбар и 580°C
(Tagiri et al., 2010; Meyer et al., 2014). Появление
клиноцоизит-кианит-кварцевых агрегатов в слан-
цах в результате распада лавсонита маркирует усло-
вия изотермальной декомпрессии при 16–20 кбар,
510–580°C, при этом пик метаморфизма в поле
стабильности лавсонита отвечает параметрам 28–
33 кбар, 530–580°C (Orozbaev et al., 2015). Эклоги-
ты sensu stricto сохраняются в пределах рассматри-
ваемого региона крайне редко, в большинстве
случаев высокобарические метабазиты представ-
лены гранатовыми амфиболитами или “глауко-
фанитами” с реликтами минералов более раннего
эклогитового парагенезиса (Rojas-Agramonte et al.,
2013; Klemd et al., 2015). Оцененные параметры
формирования сильно измененных эклогитов и
“глаукофанитов” макбальского комплекса на
прогрессивном этапе составляют 18 кбар, 480°C, на
околопиковой стадии соответствуют 20–25 кбар,
525–560°C (Tagiri et al., 1995, 2010; Meyer et al.,
2013). Р-Т условия образования минеральных ас-
социаций более поздних этапов метаморфизма,
связанных с ростом Na- и Ca-Na амфиболов, от-
вечают 8–13 кбар, 300–500°C (Tagiri et al., 2010).
Необходимо отметить, что присутствие двух
псевдоморфоз кварца по коэситу в виде включе-
ний в гранате, отмеченных для эклогитов мак-
бальского комплекса в работе (Tagiri et al., 2010),
может свидетельствовать о формировании пород
на пике метаморфизма при Р > 24 кбар. Интен-
сивно измененные эклогиты и гранатовые амфи-
болиты нельдинского комплекса были сформи-
рованы на пике метаморфизма при 22–25 кбар,
550–610°C (Togonbaeva et al., 2010b), а по другим
расчетам при 14 кбар, 620°C (Rojas-Agramonte et al.,
2013). Порфиробласты граната эклогитов содержат
многочисленные минеральные включения, пред-
ставленные Na- и Ca-Na амфиболами, клинопи-
роксеном, эпидотом, плагиоклазом и парагони-
том, распределение которых согласуется с про-
градной зональностью граната. Полученные Р-Т
оценки формирования минеральных ассоциа-
ций на прогрессивной стадии метаморфизма эк-
логитов нельдинского комплекса отвечают па-
раметрам: P > 8 кбар, T = 410–490°C (Togonbaeva
et al., 2010b). Регрессивные изменения пород
связаны с повсеместным развитием амфибола
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при 6.5–12 кбар, 430–630°C (Togonbaeva et al.,
2010b; Rojas-Agramonte et al., 2013). Для гранат-фен-
гит-биотитовых сланцев были получены значения
температуры и давления 430–630°C и 6.5–12 кбар,
соответствующие умеренным ступеням метамор-
физма (Tagiri et al., 2010). Однако в работе (Meyer
et al., 2014) на основании результатов моделиро-
вания и исходя из петрографических особенно-
стей пород предполагаются высокобарические
условия их формирования, что частично согласу-
ется и с данными в (Kasymbekov et al., 2020) для
близких по составу образований (9–17 кбар,
<630°C). Карбонатно-силикатные породы, содер-
жащие полевые шпаты, диопсид, флогопит, фен-
гит, эпидот и кварц, были образованы на пике ме-
таморфизма при 11–13 кбар и 600°C (Tagiri et al.,
2010). В то же время пиковые параметры форми-
рования сланцев с реликтами граната и хлорито-
ида соответствуют 12–15 кбар, 485–545°C, а Р-Т
оценки регрессивных этапов отвечают >3 кбар,
~500°C (Kasymbekov et al., 2020).

Одна из первых оценок времени проявления
(ультра-) высокобарического метаморфизма в
пределах Иссыккульского массива была получена
для парагонита из эклогитов макбальского ком-
плекса, где K-Ar датировка составляет 482 ± 17 млн
лет (Tagiri et al., 1995). Эта оценка в целом близка
к полученным позднее U-Pb, Sm-Nd и Lu-Hf да-
тировкам по циркону, гранату и омфациту для эк-
логитов как макбальского, так и нельдинского
комплексов. Конкордантные 206Pb/238U значения
возраста для кайм цирконов из двух образцов эк-
логитов макбальского комплекса составляют
509 ± 7 и 498 ± 7 млн лет и интерпретируются как
время проявления (U)HP метаморфизма (Konopelko
et al., 2012). При этом пересечение дискордии с
конкордией отвечает возрасту ~1446–1447 млн
лет, что может указывать на участие мезопротеро-
зойских комплексов в формировании протолитов
для эклогитов (Konopelko et al., 2012). Для ядер
цирконов из амфиболитизированных эклогитов
были также получены конкордантные значения
возраста ~820 и ~700 млн лет, предполагающие
возможный возраст протолитов для эклогитов
моложе 700 млн лет (Konopelko et al., 2016). Lu-Hf
минеральная изохрона по гранату для гранатового
амфиболита (регрессивно измененного эклогита)
нельдинского комплекса соответствует возрасту
470 ± 3 млн лет и интерпретируется как околопи-
ковый этап высокобарического метаморфизма
(Rojas-Agramonte et al., 2013). Рассматривая данную
оценку возраста, необходимо принимать во внима-
ние значительную степень регрессивных изменений
эклогитов (фактически гранатовых амфиболитов) и
учитывать возможность получения омоложенной
оценки. Существенно более древняя Sm-Nd оценка
возраста пика метаморфизма – 526 ± 10 млн лет –
была получена для диафторированных эклогитов
нельдинского комплекса (Togonbaeva et al., 2010a).

Оценки возраста кайм цирконов из амфиболи-
тов, отобранных за пределами развития U(HP)
образований макбальского комплекса, соответ-
ствуют интервалу ~465–453 млн лет (Konopelko et al.,
2016) и сопоставимы с временем внедрения гра-
нитоидов алмалысайского комплекса (Апаяров,
2009; Degtyarev et al., 2013). Геохронологические
исследования коэситсодержащих гранат-хлори-
тоид-тальковых сланцев макбальского комплекса
позволили получить 206Pb/238U оценку возраста
проявления UHP метаморфизма для кайм цирко-
нов, составляющую 502 ± 10 млн лет, в то время
как ядра изученных цирконов демонстрируют
широкий возрастной диапазон 2583–642 млн лет,
указывающий, вероятно, на осадочное проис-
хождение протолита для UHP сланцев (Konopelko
et al., 2012, 2016). K-Ar оценка возраста для фенги-
та из гранат-хлоритоид-тальковых сланцев со-
ставляет 509 ± 13 млн лет (Tagiri et al., 2010) и со-
поставима с 206Pb/238U датировкой. Однако Sm-Nd
минеральная изохрона по гранату показывает бо-
лее молодое значение возраста 475 ± 4 млн лет,
которое интерпретируется как время роста граната
на прогрессивно-пиковом этапе метаморфизма
(Meyer et al., 2014). При этом Sm-Nd изотопные ха-
рактеристики пород (εNd = –11) свидетельствуют
о значительном вкладе древней коровой компо-
ненты при формировании их протолитов (Meyer
et al., 2014). Близкие оценки возраста (481 ± 26 и
480 ± 56 млн лет) получены для акцессорных мо-
нацитов из ультравысокобарических сланцев и
также характеризуют время проявления UHP ме-
таморфизма пород (Togonbaeva et al., 2009). Для
сланцев с реликтами граната и хлоритоида и слю-
дяных сланцев почти без граната (нельдинский
комплекс) K-Ar оценки возраста составляют
474 ± 12 и 524 ± 13 млн лет соответственно (Kasymbe-
kov et al., 2020). Предполагается, что первая оценка
возраста является омоложенной и отражает время
взаимодействия с ордовикскими гранитоидами, в
то время как вторая оценка возраста интерпрети-
руется как время проявления HP метаморфизма и
сопоставима с полученными ранее значениями для
эклогитов и гранат-хлоритоид-тальковых слан-
цев (Kasymbekov et al., 2020).

Таким образом, характерной особенностью
макбальского и нельдинского комплексов являет-
ся неравномерность проявления в них метамор-
фических преобразований. Оцененные параметры
пика метаморфизма свидетельствуют о метамор-
физме некоторых пород макбальского комплекса в
условиях сверхвысоких давлений (UHP). В то же
время Р-Т оценки для сходных пород нельдин-
ского комплекса соответствуют обстановкам НР
метаморфизма. Кроме того, в составе макбаль-
ского комплекса присутствуют пластины гранатсо-
держащих кварцитов с реликтами коэсита, форми-
ровавшихся в условиях эклогитовой фации, наряду
с которыми выявлены кварциты с детритовыми
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цирконами, почти не несущими признаков мета-
морфических преобразований в условиях высо-
ких ступеней (Rojas-Agramonte et al., 2014; Алек-
сеев и др., 2020).

ЧУЙСКО-КЕНДЫКТАССКИЙ МАССИВ

Чуйско-Кендыктасский массив располагается
в южной части палеозоид Казахстана. Его значи-
тельная часть перекрыта средне-верхнепалеозой-
скими и мезозойско-кайнозойскими толщами,

разделяющими массив на ряд блоков, в строении
которых участвуют в основном докембрийские
комплексы. Метаморфические породы умерен-
ных и высоких ступеней приурочены к Актюзско-
му блоку, расположенному в юго-восточной ча-
сти массива, где входят в состав актюзского и ке-
минского комплексов (рис. 4) (Бакиров, 2003).

Метаморфические породы актюзского и ке-
минского комплексов тектонически перекрыты
фрагментами метаморфизованных раннекем-
брийских (~530 млн лет) офиолитов копурели-

Рис. 4. Положение высокобарических комплексов Жельтавского и юго-восточной части Чуйско-Кендыктасского
массивов.
1 – кайнозойские отложения; 2 – девонские и каменноугольные вулканогенно-осадочные толщи; 3 – ордовикские и
нижнесилурийские терригенно-карбонатные и флишевые толщи; 4 – нижнеордовикские флишевые толщи; 5 – позд-
ненеопротерозойские риолиты, их туфы и базальты (копинская свита); 6–8 – комплексы Жельтавского массива: 6 –
раннекембрийские гранодиориты и граниты, 7 – кояндинский комплекс, 8 – анрахайский комплекс; 9, 10 – комплек-
сы Актюзского блока Чуйско-Кендыктасского массива: 9 – кеминский комплекс, 10 – актюзский комплекс; 11 – кем-
брийские офиолиты; 12 – палеозойские гранитоиды; 13 – разрывные нарушения. Блоки Жельтавского массива: ЖН –
Жингельдинский, АН – Анрахайский, БР – Бурлинский. На рисунке отмечены наиболее важные оценки времени
проявления околопикового этапа высокобарического метаморфизма пород Чуйско-Кендыктасского и Жельтавского
массивов.
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сайского комплекса, представленных амфиболи-
тизированными габбро, метабазальтами и доле-
ритами (Бакиров и др., 2003; Kröner et al., 2012). С
кембрийскими и нижнеордовикскими вулкано-
генно-осадочными толщами, распространенны-
ми к западу и юго-западу от Актюзского блока,
метаморфические комплексы имеют тектониче-
ские отношения. В юго-западной части блока на
небольшом участке метаморфические породы с
резким несогласием перекрыты терригенно-кар-
бонатной толщей среднего ордовика. На больших
площадях в различных частях Актюзского блока
метаморфические комплексы прорваны крупны-
ми плутонами гранитоидов раннего, среднего и
позднего палеозоя (рис. 4).

Актюзский комплекс преимущественно сло-
жен рассланцованными тоналит-гранодиорито-
выми гнейсами, в том числе гранат- и фенгитсо-
держащими, и гнейсогранитами с полученными
возрастами кристаллизации расплавов, родона-
чальных для протолитов пород, – 778 ± 6 и 834 ±
± 8 млн лет (Kröner et al., 2012). В подчиненном
количестве среди гнейсов присутствуют мраморы
и кварциты, а также тела гранатовых и эпидото-
вых амфиболитов мощностью от 0.5 до 70 м и дли-
ной до 200 м, в центральных частях сохраняющие
минеральные парагенезисы эклогитовой фации.
Кеминский комплекс сложен главным образом
мигматизированными гранатсодержащими пара-
гнейсами и сланцами, реже отмечаются гнейсо-
граниты. В строении кеминского комплекса так-
же выделяются интенсивно мигматизированные
мафические разности (габбро-амфиболиты) и па-
рагнейсы с прослоями кварцитов, мраморов, гра-
фитовых сланцев (Бакиров и др., 2003). Получен-
ные оценки возраста формирования протолитов
для гнейсо-гранитов кеминского комплекса от-
вечают 799 ± 6, 810 ± 10, 814 ± 5, 844 ± 9 млн лет
(Kröner et al., 2012). При этом накопление осадоч-
ного протолита парагнейсов началось не древнее
500 млн лет, а среди источников сноса преобладали
мезопротерозойские (~1100–1300 млн лет) образова-
ния при участии и более древних (до 2460 млн лет)
комплексов (Kröner et al., 2012; Rojas-Agramonte
et al., 2014). Sm-Nd и Lu-Hf изотопные характери-
стики метаморфических пород актюзского и ке-
минского комплексов свидетельствуют о форми-
ровании их протолитов в результате переработки
более древних коровых комплексов с возрастом
~1.5–2.1 млрд лет (εNd = –5…–12). В то же время
интенсивно измененные эклогиты имеют поло-
жительные значения εNd = +3.1–3.7 (Kröner et al.,
2012; Klemd et al., 2014). На участие более древних
коровых комплексов в формировании протолитов
метаморфических пород указывает и оценка воз-
раста ядра циркона из неопротерозойских мигма-
титов, равная 1180 ± 9 млн лет (Kröner et al., 2012).

В большинстве случаев эклогиты актюзского
комплекса превращены в гранатовые амфиболи-
ты, а минеральные парагенезисы (гранат, омфа-
цит, фенгит), соответствующие условиям эклоги-
товой фации, сохраняются в редких случаях в
центральных частях тел метабазитов (Klemd et al.,
2014, 2015). Оцененные параметры пика метамор-
физма эклогитов отвечают 16–23 кбар, 550–670°C, в
то время как ассоциации регрессивных этапов со-
ответствуют 10–11.5 кбар при 730, 600–650, 550–
570°C (Orozbaev et al., 2007; 2010; Rojas-Agramonte
et al., 2013; Klemd et al., 2014, 2015). Гранаты экло-
гитов нередко сохраняют реликты проградной зо-
нальности и содержат минеральные включения
глаукофана, Fe-ставролита, парагонита, Mg-та-
рамита, которые интерпретируются как ассоциа-
ции ранних, проградных этапов метаморфизма
эпидот-амфиболитовой фации и фации голубых
сланцев, сформированные при 4–10 кбар, 560–
650°C и 8–16 кбар, 330–570°C (Takasu, Orozbaev,
2009; Orozbaev et al., 2010). Минеральные ассоци-
ации гранатовых амфиболитов, образованных по
эклогитам, на проградной и пиковой стадиях от-
вечают 11–12 кбар, 600–640°C и 14–15 кбар, 675–
735°C соответственно (Orozbaev et al., 2010). Та-
ким образом, Р-Т эволюция эклогитов актюзско-
го комплекса, очевидно, включала этапы про-
грессивного метаморфизма на фоне повышения
температуры и давлении при субдуцировании
протолитов пород на глубины более 50 км, преоб-
разования на пике метаморфизма и регрессивные
изменения в условиях изотермальной декомпрес-
сии при эксгумации высокобарических пород.
При этом информация о метаморфических пре-
образованиях, вмещающих эклогиты гранатсо-
держащих гнейсов, почти отсутствует. В работе
(Orozbaev et al., 2010) отмечается, что протолиты
гнейсов, по-видимому, также подвергались мета-
морфизму на прогрессивной (10 кбар, 477°C) и
пиковой (13–15 кбар, 635–745°C) стадиях, а затем
были регрессивно изменены в процессе эксгума-
ции пород в условиях более низких ступеней.

Полученная Lu-Hf оценка возраста 474 ± 2 млн
лет по гранату из интенсивно измененного экло-
гита актюзского комплекса интерпретируется как
время проявления высокобарического метамор-
физма на прогрессивной–околопиковой стадиях
(Rojas-Agramonte et al., 2013). Sm-Nd оценка воз-
раста для эклогита составляет 462 ± 7 млн лет и
отвечает времени эксгумации высокобарических
пород на верхнекоровые уровни при Р < 10 кбар,
Т = 650–600°C (Klemd et al., 2014). При этом 40Ar-
39Ar возраст плато ~481 млн лет для фенгита из ре-
грессивно измененных эклогитов рассматривается
как удревненный из-за избытка радиогенного арго-
на (Klemd et al., 2014). Оценка возраста ~749 млн лет,
полученная в (Tagiri et al., 1995) для эклогитов ак-
тюзского комплекса (Rb-Sr изохрона по амфибо-
лу, рутилу, омфациту, гранату и валовому составу
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породы), считается недействительной, так как в
работе (Kröner et al., 2012) указывается на нерав-
новесность граната и омфацита с рутилом, а так-
же валового состава породы.

ЖЕЛЬТАВСКИЙ МАССИВ
В юго-восточной части Чу-Илийских гор в

Южном Казахстане метаморфические, в том чис-
ле высокобарические, комплексы участвуют в
строении Жельтавского массива, который распо-
лагается к северо-востоку от Чуйско-Кендыктас-
ского массива (рис. 4). Эти массивы разделены
комплексами Джалаир-Найманской офиолито-
вой зоны, сложенной тектонически сближенны-
ми фрагментами раннекембрийских офиолитов и
базальт-риолитовыми ассоциациями, верхнекем-
брийскими кремнисто-базальтовыми и туфоген-
ными толщами, которые перекрываются флише-
выми и кремнисто-терригенными отложениями
нижнего ордовика (Рязанцев и др., 2009; Дегтярев,
2012). Ордовикскими и девонскими вулканогенно-
осадочными толщами Жельтавский массив разде-
лен на Анрахайский, Жингельдинский и Бурлин-
ский блоки (Pilitsyna (Skoblenko) et al., 2019а). Мета-
морфические породы Жельтавского массива имеют
тектонические взаимоотношения с интенсивно
тектонизированными фрагментами офиолитов, а
также неметаморфизованными раннекембрий-
скими (~510 млн лет) гранодиоритами, кварцевы-
ми диоритами и гранитами, выявленными только
в Анрахайском блоке (Alexeiev et al., 2011; Pilitsyna
(Skoblenko) et al., 2019а). С резким несогласием
метаморфические породы Жельтавского массива
перекрываются ранне- и среднеордовикскими
терригенно-карбонатными толщами (рис. 4).

По составу преобладающих разностей и степе-
ни преобразований метаморфические породы
Жельтавского массива разделены на анрахайский
и кояндинский комплексы. Породы анрахайского
комплекса слагают бóльшую часть Жельтавского
массива и представлены разнообразными орто-
гнейсами, для которых получены оценки возраста
формирования протолитов ~790 и 1840 млн лет,
образованными за счет переработки раннедокем-
брийских коровых комплексов (Kröner et al., 2007;
Третьяков и др., 2011; Pilitsyna (Skoblenko) et al.,
2019а). Также среди пород анрахайского комплекса
широкое распространение имеют гранатовые и
эпидотовые амфиболиты, формирующие тела до
нескольких сотен метров. Преобладающими по-
родами кояндинского комплекса являются гра-
нат-слюдяные сланцы (интенсивно диафториро-
ванные гнейсы) с реликтами кианита, фенгита и
калиевого полевого шпата; нередко породы миг-
матизированы. В подчиненном количестве присут-
ствуют двуслюдяные сланцы без граната, мраморы,
кварциты (метаморфизованные кремни) и безгра-
натовые амфиболиты, не содержащие индекс-ми-

нералов высокобарического метаморфизма. Детри-
товые цирконы из гранат-слюдяных сланцев ко-
яндинского комплекса имеют ядра с реликтами
магматической зональности с возрастными ин-
тервалами: 667–834, 868–1051, 1087–1220, 1296–
1378 и 2464–2539 млн лет и максимумами в ~985 и в
1151 млн лет и каймы, сформированные в результате
высокобарического метаморфизма (Alexeiev et al.,
2011; Pilitsyna (Skoblenko) et al., 2019а). Источники
протолитов для метапелитов были также образо-
ваны за счет переработки раннедокембрийской
континентальной коры. Характерной особенно-
стью кояндинского комплекса является присут-
ствие тел меланократовых высокобарических по-
род, представленных гранатовыми амфиболитами,
эклогитами, гранатовыми клинопироксенитами,
реже шпинелевыми перидотитами, а также таль-
китами и серпентинитами (Alexeiev et al., 2011;
Pilitsyna (Skoblenko) et al., 2018a, 2018b; 2019а). Эти
породы слагают различного размера (от первых
до нескольких десятков метров) тектонические
линзы и блоки среди гранат-слюдяных сланцев.

Метаморфические преобразования ортогнейсов
и амфиболитов анрахайского комплекса на пике в
целом соответствуют условиям амфиболитовой фа-
ции (6.5–10 кбар, 480–550°C). В то же время в гра-
нат-слюдяных сланцах кояндинского комплекса со-
храняются минералы-индикаторы высокобариче-
ского метаморфизма. Некоторые зерна граната в
породах характеризуются наличием сохранившейся
ростовой зональности, выраженной в “куполооб-
разном” распределении MnO и росте пироповой
компоненты от ядра к периферийным частям гра-
ната. Дальнейшие преобразования пород на фоне
повышения температуры и давления, по-видимо-
му, включали в себя рост граната в высокобариче-
ских условиях, сопровождавшийся дегидратаци-
онным плавлением водосодержащих минералов с
образованием перитектических кианита и калие-
вого полевого шпата в ассоциации с расплавом
при 15–18 кбар и 750–850°C. Регрессивные этапы
метаморфизма гранат-слюдяных сланцев связа-
ны с эксгумацией пород, в течение которой фор-
мировались слюды в условиях декомпрессии при
температуре 580–620°C (Pilitsyna (Skoblenko) et al.,
2019а). В некоторых зернах граната эклогитов сохра-
няются реликты проградной зональности, отвечаю-
щие условиям амфиболитовой фации – 9–9.5 кбар,
600–640°C. Дальнейшее повышение температуры и
давления, обусловленное погружением пород в про-
цессе субдукции, приводит к формированию экло-
гитового парагенезиса (15–18 кбар, 700–800°C).
Последующая декомпрессия, связанная с эксгума-
цией высокобарических пород, выражена в заме-
щении омфацита диопсид-альбитовыми симплек-
титовыми срастаниями в условиях гранулитовой
фации и повсеместным развитием амфибола в
условиях амфиболитовой фации (Pilitsyna (Sko-
blenko) et al., 2018a). Наличие реликтов кайм вокруг
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граната с включениями в структурно близких грана-
товых и эпидотовых амфиболитах кояндинского
комплекса и сходство геохимических характеристик
пород с эклогитами предполагают формирование
гранатовых, а позднее эпидотовых амфиболитов в
результате регрессивных изменений эклогитов. Гра-
натовые клинопироксениты, чередующиеся с экло-
гитами, характеризуются близкими оценками пика
метаморфизма (16.5–17.5 кбар, 800–860°C) и сход-
ными условиями регрессивного метаморфизма в
условиях амфиболитовой фации. Однако выводы
о наличии проградной ветви метаморфизма в
эволюции пород основаны лишь на структурной
близости и сходных геохимических характери-
стиках гранатовых клинопироксенитов с эклоги-
тами, что предполагает совместное участие их
протолитов в субдукционных процессах (Pilitsyna
(Skoblenko) et al., 2018a). Аналогичный Р-Т тренд
“по часовой стрелке” предполагается и для шпи-
нелевых ультрамафитов кояндинского комплек-
са. Он включает вовлечение их протолитов в суб-
дукционные процессы с формированием шпине-
левых, а затем и гранатовых перидотитов на
глубинах более 60 км. Последующая эксгумация
пород сопровождалась термальной релаксацией
и декомпрессией (распад граната и образование
пироксен-шпинелевых симплектитов с каймами
ортопироксена вокруг оливина) при 11–14.5
кбар, 580–800°C (Pilitsyna (Skoblenko) et al.,
2018b).

Для двух точек из метаморфических кайм цирко-
нов из гранат-слюдяных сланцев кояндинского
комплекса были получены U-Pb оценки возраста
460 ± 11 и 486 ± 11 млн лет (Pilitsyna (Skoblenko) et al.,
2019а). Возраст высокобарического метаморфиз-
ма гранатовых клинопироксенитов кояндинско-
го комплекса составляет 490 ± 3 млн лет (Alexeiev
et al., 2011). Цирконы из гранитоидной лейкосомы
мигматизированных гнейсов, содержащих тела эк-
логитов и шпинелевых перидотитов, имеют ядра с
хорошо выраженной магматической зонально-
стью (Th/U = 0.49–0.64) и обогащенные ураном
каймы (Th/U = 0.008–0.069). Для шести конкор-
дантных значений из ядерных частей цирконов
была получена средняя 206Pb/238U оценка возраста
755 ± 5 млн лет, а для одного из ядер циркона –
207Pb/206Pb оценка 2556 млн лет. При этом для
кайм цирконов получена 206Pb/238U оценка 483 ±
± 3 млн лет. Среди цирконов из гранитоидов лейко-
сомы выявлены отдельные зональные зерна с высо-
ким содержанием урана (Th/U = 0.009–0.012), для
которых получена оценка возраста кристаллиза-
ции ~490 млн лет.

Таким образом, раннепалеозойские оценки
возраста (483–489 млн лет), полученные как для
кайм, так и для некоторых отдельных зерен цирко-
нов, отражают время формирования гранитоидного
расплава лейкосомы, связанного с плавлением

гнейсов в условиях высоких ступеней метаморфиз-
ма (Пилицына (Скобленко), Третьяков, 2020). Эти
значения близки полученным ранее оценкам воз-
раста проявления высокобарического метаморфиз-
ма в гранат-слюдяных сланцах и гранатовых клино-
пироксенитах кояндинского комплекса. Верхний
возрастной предел эксгумации высокобарических
пород определяется по их перекрытию несогласно
залегающими терригенно-карбонатными поро-
дами нижнего ордовика (~475 млн лет).

ИШИМ-НАРЫНСКИЙ (ИШИМ-
СРЕДИННО-ТЯНЬШАНЬСКИЙ) МАССИВ

Ишим-Нарынский массив является крупней-
шим в западной части Центрально-Азиатского по-
яса, он имеет дугообразные очертания и протяги-
вается от хребта Сарыджаз на востоке Тянь-Шаня
до излучины р. Ишим в Северном Казахстане. В
строении массива участвуют разнообразные, в ос-
новном позднедокембрийские, метаморфические,
магматические и осадочные комплексы. Мета-
морфические, в том числе высокобарические, об-
разования выявлены на относительно небольшой
площади в центральной части массива на юге
Чаткальского хребта и являются наименее изу-
ченными среди подобных образований Казах-
стана и Тянь-Шаня. Северо-западнее метамор-
фических пород Чаткальского хребта развиты
дезинтегрированные раннепалеозойские офиолиты
каратерекского комплекса, в строении которого
участвуют пироксениты, габбро-амфиболиты, мета-
базальты и кремнистые породы (Иванов и др., 2002;
Alexeiev et al., 2016). Метаморфические образова-
ния прорваны позднеордовикскими и силурий-
скими (~450–420 млн лет) гранитоидами, вместе
с которыми они перекрываются средне- и позд-
непалеозойскими осадочными толщами (Alexeiev
et al., 2016).

Метаморфические породы южной части Чат-
кальского хребта объединены в кассанскую се-
рию (в ранних работах (Бакирова и др., 1989,
1996, 2003) кассанского или кассансайского ме-
таморфического комплекса). В строении кас-
санской серии выделяется несколько комплек-
сов, состоящих из пород различного состава и
ступеней метаморфизма. Наиболее низкое
структурное положение занимает шалдырский
комплекс, сложенный гранат-слюдяными слан-
цами и гнейсами с телами гранатовых амфиболи-
тов и амфиболитизированных эклогитов, редко
мигматитов. Структурно выше располагаются
мраморы с прослоями кварцитов, в редких случаях
содержащие тела амфиболитов (метадолеритов), от-
носящиеся к терексайскому комплексу. Более высо-
кое положение занимает семизсайский комплекс,
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образованный гранат-биотитовыми, двуслюдяны-
ми, турмалиновыми, хлорит-биотитовыми и хло-
рит-альбитовыми сланцами, а также габбро-амфи-
болитами, гранатовыми амфиболитами и регрес-
сивно измененными эклогитами, биотит-
амфиболовыми сланцами (Бакиров и др., 1996,
2003; Loury et al., 2016). Среди пород семизсай-
ского комплекса отмечаются тела серпентинитов
и лиственитов (Бакиров и др., 2003). Для метавул-
канитов (хлорит-альбитовых сланцев) и двуслю-
дяных сланцев семизсайского комплекса были
получены оценки возраста детритовых цирконов
с максимумом ~460 млн лет. При этом формиро-
вание протолитов метаосадочных пород началось
не древнее 510 млн лет в основном за счет разру-
шения мезопротерозойских (~1000–1200 млн лет)
образований и при участии более древних (до
3000 млн лет) комплексов (Бакиров и др., 1996;
Rojas-Agramonte et al., 2014). Иштанбердинский
метаморфический комплекс занимает наиболее
высокое структурное положение и сложен метао-
садочными породами, включающими ставроли-
товые, андалузит-силлиманитовые и кианит-сил-
лиманитовые сланцы, формирование которых свя-
зывают с наложенным этапом зонального
метаморфизма барровианского типа (Бакиров и др.,
1996; 2003; Loury et al., 2016; Alexeiev et al., 2016;
Mühlberg et al., 2016). Sm-Nd изотопные характе-
ристики гранат-слюдяных сланцев семизсайско-
го и шалдырского комплексов (εNd = –9…–10) и
метапелитов иштанбердинского комплекса свиде-
тельствуют о преобладании древней коровой ком-
поненты в составе их протолитов, а полученные
Nd-модельные возрасты составляют 1.62 и 1.7 млрд
лет (Mühlberg et al., 2016).

Особенности метаморфической эволюции вы-
сокобарических пород кассанской серии изучены
фрагментарно и, главным образом, относятся к ам-
фиболитизированным эклогитам и амфиболитам с
реликтами пироксен-плагиоклазовых или амфи-
бол-плагиоклазовых симплектитов гранулитовой
фации. Регрессивно измененные эклогиты на пике
метаморфизма были сформированы при 16–18 кбар,
490–540°C, а затем преобразованы в условиях ам-
фиболитовой фации – 11–8 кбар, 560°C (Loury et al.,
2016; Mühlberg et al., 2016). Для кианит-ставро-
лит-гранат-биотитовых сланцев иштанбердин-
ского комплекса были получены оценки темпера-
туры на прогрессивной стадии ~400°C, в то время
как условия пика метаморфизма характеризуются
Р-Т параметрами 7.2 кбар и 650°C (Ивлева, 2003,
2010).

Вопрос времени проявления высокобариче-
ского метаморфизма кассанской серии является
наиболее дискуссионным и в настоящее время не

решен. В работе (Loury et al., 2016) для алланита с
включениями омфацита из гранатового амфибо-
лита с реликтами эклогитового парагенезиса бы-
ла получена позднепалеозойская оценка возраста
301 ± 15 млн лет, которая интерпретируется как
время проявления околопикового этапа высоко-
барического метаморфизма пород. По Sm-Nd
минеральным изохронам по гранату для регрес-
сивно измененных эклогитов получены близкие
(317 ± 4 и 316 ± 3 млн лет) результаты, которые со-
поставимы с 40Ar-39Ar возрастами плато 314 ± 2 и
313 ± 2 млн лет для мусковита из гранат-слюдя-
ных сланцев, вмещающих эклогиты (Mühlberg
et al., 2016). Однако никаких свидетельств вовле-
чения этих метаосадочных комплексов в процес-
сы высокобарического метаморфизма не приво-
дится. Наряду с этим, в работах (Alexeiev et al.,
2016, 2019) на основании возраста прорывающих
метаморфические образования гранитоидов и
кислых вулканитов семизсайского массива пред-
полагается раннепалеозойский возраст высоко-
барического метаморфизма для пород кассан-
ской серии древнее ~420–450 млн лет.

СОСТАВЫ И ОБСТАНОВКИ 
ФОРМИРОВАНИЯ ПРОТОЛИТОВ ВЫСОКО- 

И УЛЬТРАВЫСОКОБАРИЧЕСКИХ ПОРОД

Отсутствие сохранившихся минеральных ас-
социаций протолитов (за исключением циркона)
в метамагматических и метаосадочных комплек-
сах высоких и сверхвысоких давлений не позво-
ляет в полной мере восстановить составы их про-
толитов и сделать надежные выводы об источни-
ках и обстановках формирования этих пород до
начала процессов их метаморфических преобра-
зований. В то же время химические составы, осо-
бенности распределения микровключений в ми-
нералах-индикаторах эклогитовой фации (таких как
гранат, омфацит) и изотопно-геохимические харак-
теристики высоко- и ультравысокобарических об-
разований совместно с геохронологическими дан-
ными являются распространенными критериями
для восстановления составов протолитов пород и
условий их образования.

Исследования высоко- и ультравысокобариче-
ских пород западной части Центрально-Азиатского
орогенного пояса, проведенные в последние де-
сятилетия, показали, что среди них преобладают
метамагматические и метаосадочные кварц-по-
левошпатовые комплексы с телами эклогитов или
образованных по ним гранатовых амфиболитов,
реже отмечаются эклогит-глаукофансланцевые
ассоциации (только в Иссыккульском и Чуйско-
Кендыктасском массивах). Почти для всех изучен-
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ных комплексов высоких и сверхвысоких давлений
были восстановлены Р-Т тренды и получены оцен-
ки возраста проявления высоко- и ультравысокоба-
рического метаморфизма (табл. 1). Однако рекон-
струкции составов протолитов пород и обстановок
их формирования приведены в ограниченном ко-
личестве работ и являются перспективной зада-
чей для последующих исследований.

Зерендинская серия Кокчетавского массива

Метаморфические комплексы зерендинской
серии включают разнообразные сланцы, гнейсы
и карбонатно-силикатные породы, в некоторых
случаях мигматизированные, которые содержат
тела эклогитов, гранатовых и эпидотовых амфи-
болитов, гранатовых пироксенитов, гранатовых и
шпинелевых перидотитов. В пределах западной
области преобладают алмаз- и коэситсодержащие
метаосадочные комплексы с эклогитами и гранато-
выми перидотитами. В восточной области наряду с
метаосадочными породами, наиболее высокоград-
ные из которых соответствуют коэситсодержащим
разностям, широко распространены метамагма-
тические образования более низких ступеней.
Присутствие в метаморфических цирконах из ал-
мазсодержащих гранат-биотитовых гнейсов участ-
ка Кумды-Коль ядер широкого возрастного диа-
пазона позволяет предполагать, что протолитами
этих пород являлись осадочные образования сме-
шанного состава (Claoue-Long et al., 1991; Shatsky
et al., 1995, 1999; Ragozin et al., 2009; Stepanov et al.,
2016). При этом Sm-Nd изотопные характеристи-
ки гнейсов указывают на формирование их про-
толитов за счет переработки комплексов конти-
нентальной коры с возрастом 2.2–2.3 млрд лет
(Shatsky et al., 1999). М.М. Буслов и Г.М. Вовна
(2008) предполагают, что протолиты метаосадоч-
ных пород участка Кумды-Коль близки по соста-
ву к позднедокембрийским графитовым терри-
генно-карбонатным и песчано-сланцевым поро-
дам кокчетавской серии. Однако существенные
различия изотопно-геохимических характери-
стик кварцитов и сланцев кокчетавской серии
(εNd(Т) от +3.4 до –3.3, ТNd(DM) 1.3–1.8 млрд лет)
с одной стороны, гнейсов и сланцев участка Кум-
ды-Коль (εNd(Т) от –12.8 до –5.4, ТNd(DM) 2.2–
2.3 млрд лет) с другой (Shatsky et al., 1999; Kovach
et al., 2017), не позволяют принять такую точку
зрения. Гранат-кианит-слюдяные сланцы участ-
ка Барчи-Коль, гранат-кианит-силлиманит-био-
титовые сланцы участка Энбек-Берлык и биоти-
товые сланцы участка Сулу-Тобе имеют повы-
шенные содержания глинозема и по составу
соответствуют глинистым сланцам, в то время

как высокие содержания K2O и SiO2 в слюдяных
сланцах участка Кулет позволяют предполагать, что
их протолитом могли являться аркозовые песча-
ники (Shatsky et al., 1995, 1999). Известковистые
глинистые сланцы рассматриваются в качестве
протолита для алмазсодержащих гнейсов участка
Барчи-Коль (Korsakov et al., 2002). Алмазсодержа-
щие карбонатно-силикатные породы зерендин-
ской серии также являются метаосадочными об-
разованиями (Sobolev et al., 2011), сформирован-
ными, по-видимому, за счет метаморфических
преобразований глинистых сланцев и известня-
ков (Shatsky et al., 1995, 1999).

В строении высокобарических комплексов во-
сточной области, наряду с метаосадочными порода-
ми, большую роль играют различные ортогнейсы,
содержащие тела эклогитов и гранатовых амфибо-
литов. Геохимические особенности ортогнейсов
свидетельствуют, что их протолитами являлись
магматические породы кислого состава. Более де-
тальные исследования ортогнейсов проведены
очень локально только на участке Чаглинка (Glo-
rie et al., 2015). Здесь в ортогнейсах, вмещающих
тела эклогитов, присутствуют акцессорные цир-
коны мезопротерозойского (~1100 млн лет) и ран-
непалеозойского (530–490 млн лет) возраста, ха-
рактеризующие время формирования протолита
и возраст метаморфизма соответственно. Изуче-
ние изотопного состава Hf (εHf(Т) от –3.0 до –17.1,
ТNd(DM) 1.7–2.6 млрд лет) в этих цирконах показа-
ло, что образование гранитного протолита орто-
гнейсов происходило за счет переработки па-
леопротерозойских коровых комплексов. Гранито-
иды мезопротерозойского возраста, содержащие
цирконы с такими изотопными характеристика-
ми, широко распространены в составе зерендин-
ской серии на участках, где метаморфизм пород
этой серии не превышает амфиболитовой фации
(Glorie et al., 2015, Туркина и др., 2011, Третьяков
и др., 2011). Поэтому, несмотря на недостаток
данных, можно предполагать, что протолитами
ортогнейсов восточной области являются мезопро-
терозойские гранитоиды, источниками которых яв-
лялись комплексы раннедокембрийской коры.

Дискуссионными являются вопросы состава и
обстановок формирования протолитов эклогитов
зерендинской серии. По химическому составу боль-
шинство проанализированных эклогитов попадают
в поле N-MORB, реже они близки к типу Е-MORB
или соответствуют островодужным базальтам
(Шацкий и др., 1993, 2018; Yamamoto et al., 2002;
Yui et al., 2010). Неодимовые изотопные характе-
ристики эклогитов (εNd(Т) от +7.2 до –12.5,
ТNd(DM) 0.67–1.93 млрд лет), наряду с обогаще-
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нием многих образцов легкими редкоземельны-
ми элементами, свидетельствуют о контаминации
протолитов эклогитов коровым материалом. Кон-
таминация могла происходить либо при взаимодей-
ствии базитовой магмы с комплексами континен-
тальной коры, либо при воздействии на эклогиты
расплавов, отделившихся от метаосадочных пород
при метаморфизме на околопиковой стадии (Шац-
кий и др., 2018). В работе (Yamamoto et al., 2002) кон-
таминация эклогитов с характеристиками N-MORB
крупноионными литофильными элементами
объясняется взаимодействием с расплавами в
мантийном клине, отделившимися при субдук-
ции слэба. Среди изученных образцов наименее
контаминированным является эклогит участка
Сулу-Тобе, имеющий распределение несовме-
стимых элементов и изотопные отношения неоди-
ма и стронция, близкие к базальтам N-MORB. Этот
эклогит имеет наименьший Nd-модельный возраст
~670 млн лет, который может рассматриваться как
максимальный для кристаллизации протолита по-
роды. Предполагается, что протолиты эклогитов
представляли собой небольшие тела основного
состава, внедрявшиеся в процессе растяжения на
пассивной окраине континентального блока (Zhang
et al., 2012). Полученные для эклогитов участков
Кулет и Барчи-Коль крайне низкие значения
σ18O (–3.9‰ для граната) могут свидетельствовать
о взаимодействии протолитов пород с холодными
метеорными водами в обстановке, переходной от
континентального рифтинга к океаническому спре-
дингу (Masago et al., 2003).

Считается, что формирование гранатовых пери-
дотитов с Ti-клиногумитом участка Кумды-Коль и
ортопироксеновых, антофиллитовых и оливин-
шпинелевых перидотитов (“шпинелевых гарцбур-
гитов”) участка Энбек-Берлык, вероятно, происхо-
дило в результате метаморфизма приповерхност-
ных тел метасоматически измененных (в разной
степени хлоритизированных) базальтов, которые
до погружения на большие глубины залегали в
верхних частях континентальной коры (Ревер-
датто, Селятицкий, 2005). В то же время суще-
ствует мнение об образовании гранат-Ti-клино-
гумитовых перидотитов в процессе метасомати-
ческой переработки (Mg-метасоматоз) эклогитов
или их протолитов базальтового состава (Yui et al.,
2010). В качестве протолитов для коэсит-тальк-
гранат-кианит-фенгитовых сланцев также пред-
полагаются метасоматически измененные породы
базальтового состава, возможно, при воздействии
морской воды (Yui et al., 2010).

Таким образом, метаморфические породы зе-
рендинской серии, вероятно, были образованы за
счет мезо- и, возможно, ранненеопротерозойских

осадочных и магматических пород различного со-
става. В раннем палеозое протолиты высоко- и уль-
травысокобарических пород были субдуцированы
на различные глубины, где подверглись метамор-
фическим преобразованиям и частичному плав-
лению, а затем были тектонически совмещены на
стадиях эксгумации (Stepanov et al., 2016; Шацкий
и др., 2018).

Акджонская серия Иссыккульского массива

Высоко- и ультравысокобарические образования
акджонской серии представлены коэситсодержа-
щими гранат-хлоритоид-тальковыми сланцами,
кварцито-сланцами и кварцитами с порфиробла-
стами граната с реликтами коэсита, амфиболитизи-
рованными эклогитами и “глаукофанитами”, а так-
же гранат-фенгит-биотитовыми сланцами, которые
занимают наиболее низкое структурное положе-
ние в ядре Макбальской антиформы. Протолита-
ми кварцитов, вероятно, являлись терригенные
породы, накопление которых происходило в об-
становках пассивной континентальной окраины
(Бакиров, Максумова, 2001; Togonbaeva et al.,
2009; Meyer et al., 2014; Konopelko et al., 2016). Ис-
точниками кластического материала для прото-
литов кварцитов являлись палеопротерозойские
и неоархейские коровые комплексы (Degtyarev et al.,
2013; Konopelko et al., 2016; Алексеев и др., 2020).
Необходимо отметить, что ультравысокобариче-
скому метаморфизму подверглась лишь часть по-
род акджонской серии, что привело к образова-
нию ассоциации граната с включениями коэсита, в
то время как бóльшая часть пород преобразована в
условиях более низких ступеней. Информация о со-
ставах и обстановках формирования широко рас-
пространенных гранат-фенгит-биотитовых сланцев
акджонской серии в настоящее время отсутствует,
однако наличие в них детритовых цирконов указы-
вает на осадочное происхождение их протолита
(Degtyarev et al., 2013).

Наиболее дискуссионными являются вопросы
состава и обстановок формирования протолитов
эклогитов и образованных по ним “глаукофанитов”
и гранатовых амфиболитов, а также гранат-хлори-
тоид-тальковых сланцев нельдинского и макбаль-
ского комплексов акджонской серии. Одна группа
исследователей считает, что протолиты эклогитов
являются фрагментами океанической коры, сфор-
мированной в обстановке спрединговых центров
(Бакиров и др., 2003; Барулева и др., 2011; Meyer
et al., 2013, 2014). При этом обогащенные геохи-
мические характеристики пород обусловлены
приуроченностью протолитов эклогитов к обла-
стям воздействия мантийного плюма или си-
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маунтам (Meyer et al., 2013). Другие исследователи
предполагают, что протолитами для эклогитов и
гранатовых амфиболитов являлись дайки основ-
ного состава, внедренные в осадочные толщи
континентальной окраины на финальных этапах
распада суперконтинента Родиния (Konopelko et
al., 2012, 2016; Rojas-Agramonte et al., 2013; Klemd
et al., 2015). Природа протолита гранат-хлоритоид-
тальковых сланцев также дискуссионна. С одной
стороны, в качестве их протолита рассматриваются
магматические породы основного состава, которые
в океаническом бассейне подверглись гидротер-
мальной переработке, а затем в процессе субдукции
были преобразованы в гранат-хлоритоид-тальковые
сланцы в условиях сверхвысоких давлений (Meyer
et al., 2014). С другой стороны, протолитом для этих
сланцев считаются осадочные породы, что подтвер-
ждается присутствием детритовых цирконов, а так-
же данными по изотопному составу Nd (εNd(Т) –11),
которые свидетельствуют о формировании про-
толитов гранат-хлоритоид-тальковых сланцев за
счет разрушения древних коровых комплексов
(Meyer et al., 2014; Konopelko et al., 2012, 2016).

Таким образом, протолиты высоко- и ультра-
высокобарических пород акджонской серии бы-
ли представлены палео- и мезопротерозойскими
осадочными породами различного состава. В то
же время эклогиты были сформированы за счет
магматических пород основного состава. В ран-
нем палеозое эти образования были вовлечены в
субдукционные процессы, что привело к форми-
рованию коэситсодержащих сланцев и кварци-
тов, а также эклогитов.

Актюзский и кеминский комплексы 
Чуйско-Кендыктасского массива

Данные о составе и природе протолитов высо-
кобарических пород Актюзского блока Чуйско-
Кендыктасского массива фрагментарны. Принад-
лежность к высокобарическим образованиям наи-
более распространенных кварц-полевошпатовых
пород актюзского и кеминского комплексов, пред-
ставленных гранатсодержащими гнейсами и слан-
цами, в настоящее время не подтверждена. Однако
имеющиеся изотопно-геохронологические дан-
ные указывают на формирование протолитов этих
пород в неопротерозое в результате переработки
более древних коровых комплексов с возрастом
~1.5–2.1 млрд лет (Kröner et al., 2012). Особенно-
сти состава амфиболитизированных эклогитов и
их соотношения с вмещающими гнейсами позво-
ляют предполагать, что их протолиты, вероятно,
были представлены дайками основного состава,
внедренными в комплексы континентальной ко-

ры до начала субдукции (Kröner et al., 2012; Rojas-
Agramonte et al., 2013; Klemd et al., 2014). Изотоп-
но-геохимические особенности эклогитов (εNd(Т)
от +3.3 до +3.7) предполагают формирование их
протолитов в результате плавления вещества суб-
континентальной литосферной мантии и, вероят-
но, ассимиляцию корового вещества (Klemd et al.,
2014).

Кояндинский комплекс Жельтавского массива

Высокобарические породы кояндинского
комплекса имеют протолиты как магматическо-
го, так и осадочного происхождения. Протолитом
кианит-гранатовых парагнейсов кояндинского
комплекса являлись терригенные породы, накоп-
ление которых происходило в течение эдиака-
рия–кембрия. При этом разрушению подверга-
лись в основном магматические породы кислого
состава с возрастом ~1 млрд лет, сформированные
в результате плавления палеопротерозойского ко-
рового источника (Alexeiev et al., 2011; Pilitsyna
(Skoblenko) et al., 2019а). Особенности химическо-
го состава эклогитов и гранатовых клинопирок-
сенитов позволяют рассматривать в качестве их
протолита внутриплитные базитовые комплексы,
внедрение которых в толщи континентальной
окраины породы произошло до начала субдукции
(Pilitsyna (Skoblenko) et al., 2018a). Возраст прото-
лита эклогитов и гранатовых клинопироксенитов
и, соответственно, время проявления внутрип-
литного магматизма являются дискуссионными.
Полученная ранее оценка возраста 489 ± 3 млн
лет для гранатовых пироксенитов (Alexeiev et al.,
2011) характеризует время проявления высокоба-
рического метаморфизма, что предполагает доор-
довикский возраст протолита рассматриваемых
пород. Протолиты шпинелевых перидотитов,
по-видимому, представляли собой фрагменты
полосчатого комплекса ультрамафит-мафитового
состава, в который входили плагиоклазсодержа-
щие перидотиты, троктолиты, оливиновые габбро и
меланогаббро, сформированные в результате
плавления деплетированного мантийного источни-
ка в надсубдукционной обстановке. В процессе за-
крытия океанического бассейна эти породы были
погружены на значительные глубины в поле ста-
бильности граната, а затем эксгумированы совмест-
но с другими высокобарическими образованиями
кояндинского комплекса (Pilitsyna (Skoblenko) et al.,
2018b).
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Кассанская серия Ишим-Нарынского массива

Высокобарические образования кассанской
серии являются наименее изученными из всех
рассмотренных выше комплексов. Дискуссион-
ным является как возраст проявления высокоба-
рического метаморфизма (Loury et al., 2016; Ale-
xeiev et al., 2016), так и принадлежность основной
части метаморфических образований (за исключе-
нием амфиболитизированных эклогитов) к породам
высоких давлений. Данные о составах и обстановках
формирования протолитов высокобарических по-
род крайне ограниченны. Гранат-биотитовые, дву-
слюдяные, хлорит-биотитовые и хлорит-альбито-
вые сланцы, вмещающие тела эклогитов, являются
метаосадочными породами, накопление которых
началось не древнее 510 млн лет, в основном за счет
разрушения палео- и мезопротерозойских комплек-
сов (Бакиров и др., 1996; Rojas-Agramonte et al., 2014;
Mühlberg et al., 2016). Эклогиты, в большинстве
случаев превращенные в гранатовые амфиболи-
ты, по своему структурному положению подраз-
деляются А.Б. Бакировым и др. (2003) на будини-
рованные тела в сланцах и гнейсах шалдырского
комплекса и силлоподобные тела метадолеритов,
развитые среди пород шалдырского и терексайского
комплексов. Химические составы эклогитов шал-
дырского комплекса указывают на обогащенную
геохимическую специфику их протолитов, пред-
ставленных основными породами, сопоставимы-
ми с внутриплитными базальтами (Loury et al.,
2016). Представляется наиболее вероятным фор-
мирование протолитов эклогитов кассанской се-
рии в обстановке континентального рифтогенеза
(Mühlberg et al., 2016). Значения εNd для эклоги-
тов, рассчитанных на возраст ~316 млн лет, соот-
ветствуют интервалу +2.4…+4 и интерпретируют-
ся как свидетельствующие об умеренной степени
деплетированности мантийного источника про-
толитов пород (Mühlberg et al., 2016). Для оценки
возраста ~460 млн лет, полученной в (Alexeiev et al.,
2016), эти значения составляют +3.6…+5.8.

Таким образом, протолиты раннепалеозой-
ских высоко- и ультравысокобарических пород
западной части Центрально-Азиатского ороген-
ного пояса представлены в основном позднедо-
кембрийскими кварц-полевошпатовыми гнейса-
ми, сланцами и кварцитами, которые формиро-
вались при переработке более древних коровых
источников. Мафические образования, превра-
щенные в результате метаморфизма в эклогиты и
гранатовые амфиболиты, как правило, слагали
небольшие тела в разрезе континентальной коры,
формирование которых связано с рифтогенными
процессами. Крайне ограниченно среди высоко-

барических комплексов представлены фрагмен-
ты метаморфизованной океанической литосфе-
ры, присутствие которых наиболее надежно дока-
зано в пределах Жельтавского массива.

ПРОБЛЕМЫ, ВОЗНИКАЮЩИЕ ПРИ 
ПОСТРОЕНИИ ГЕОДИНАМИЧЕСКИХ 

МОДЕЛЕЙ ФОРМИРОВАНИЯ ВЫСОКО-
И УЛЬТРАВЫСОКОБАРИЧЕСКИХ 

КОМПЛЕКСОВ ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ 
ЦЕНТРАЛЬНО-АЗИАТСКОГО ПОЯСА

Построение геодинамических моделей фор-
мирования высоко- и ультравысокобарических
образований является важной составной частью
их исследований. При этом обычно суммируют-
ся все данные о строении, составе, обстановках
формирования и возрастах как комплексов вы-
соких и сверхвысоких давлений, так и образований,
участвующих в строении сопредельных структур-
но-формационных зон. В настоящее время по-
давляющее большинство исследователей прини-
мает субдукционную модель формирования ком-
плексов высоких давлений, которая обеспечивает
формирование метаморфических пород при зна-
чительных давлениях и различных температурах
(Tsujimori et al., 2006; Ernst et al., 2007). В соответ-
ствии с этой моделью магматические и осадочные
породы в составе субдуцирующей плиты погру-
жаются на значительные глубины (до 100–150 км), а
затем по тому же каналу происходит быстрая эксгу-
мация метаморфических образований, обеспечива-
ющая, по крайней мере, частичную сохранность в
них высокобарических минеральных ассоциа-
ций. В зависимости от типа взаимодействующих
плит формируются различные комплексы высо-
ких и сверхвысоких давлений. При внутриокеа-
нической конвергенции субдуцированию под-
вергаются комплексы океанической литосферы и
формируются эклогит-глаукофансланцевые мета-
морфические ассоциации. Такие комплексы, как
правило, приурочены к офиолитовым зонам, где,
наряду с ультрамафитами, габброидами, плагио-
гранитами, базальтами и кремнями, слагают блоки
в серпентинитовом меланже (Maruyama et al., 1996).
В западной части Центрально-Азиатского пояса эк-
логит-глаукофансланцевые метаморфические обра-
зования известны в Чарской и Северо-Балхашской
офиолитовых зонах (Волкова и др., 2008; Pilitsyna
(Skoblenko) et al., 2019b). В случае участия в конвер-
гентных процессах плиты с континентальной ко-
рой, формирование высокобарических комплексов
сопровождает коллизию дуга–континент (микро-
континент) или континент–континент (микрокон-
тинент) и предшествующую ей субдукцию. При
этом субдукции подвергается пассивная окраина
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континента (микроконтинента), которая вслед за
океанической плитой, отделяющей его от остров-
ной дуги или другого континента, погружается на
мантийные глубины (рис. 5а, 5б). Затем вслед-
ствие плавучести континентальной коры и высо-
кой плотности погруженной океанической плиты
происходит отрыв последней (слэба), после кото-
рого начинается быстрая эксгумация высокобари-
ческих комплексов на средне- и верхнекоровые
уровни (рис. 5в). При таком сценарии формируются
эклогит-сланцево-гнейсовые и эклогит-сланцево-
кварцитовые метаморфические ассоциации, к ко-
торым относятся все комплексы, рассмотренные в
настоящей статье. При этом эксгумация метамор-
фических пород в субдукционном канале происхо-
дит с различных гипсометрических уровней, в
том числе соответствующих нижне-среднекоро-
вым глубинам, что обуславливает наблюдаемое во
многих случаях сочетание пород различных ступе-
ней метаморфизма в составе единого комплекса.

Такая модель формирования высокобариче-
ских пород, образованных при метаморфизме
комплексов континентальной коры, предполага-
ет существование латерального ряда структур на
этапе субдукции и последующей коллизии кон-
тинента (микроконтинента) с островной дугой
или другим континентальным блоком. Этот ряд
включает континентальную окраину континента
(микроконтинента), бассейн с океанической ко-
рой, аккреционную призму, островную дугу или
активную окраину другого континента. После за-
вершения аккреционно-коллизионных процес-
сов и формирования покровно-складчатого со-
оружения, как правило, сохраняются лишь фраг-
менты комплексов, образованных в пределах тех
или иных структур. При этом наименьшей сохран-
ностью отличаются комплексы бассейна с океани-
ческой корой и аккреционной призмы, которые мо-
гут быть полностью поглощены и уничтожены при
субдукции и последующей коллизии. Гораздо лучше
в структуре покровно-складчатых сооружений со-
храняются образования континентальных блоков
и их окраин, а также комплексы островных дуг,
субдуцирование которых на большие глубины про-
явлено ограниченно и во многом контролируется их
положительной плавучестью. Поэтому при построе-
нии геодинамической модели формирования высо-
кобарических образований в том или ином регионе
необходимо выделение комплексов хотя бы некото-
рых из структур латерального ряда на этапе субдук-
ции и коллизии. Рассмотрим проблемы, возникаю-
щие при построении моделей формирования высо-
кобарических комплексов, в конкретных регионах.

Кокчетавский массив

Отечественными и зарубежными исследовате-
лями предложены различные модели как форми-
рования высоко- и ультравысокобарических ком-
плексов, так и раннепалеозойской эволюции всего
Северного Казахстана. В представленных моде-
лях реконструкция тектонической эволюции это-
го региона обычно начинается с событий конца
неопротерозоя, когда происходит раскол крупно-
го континентального блока с возникновением се-
рии микроконтинентов, одним из которых являл-
ся Кокчетавский, и бассейнов с океанической ко-
рой, а также энсиматической (?) островной дуги.
Наиболее важными событиями самого начала
кембрия (около 530 млн лет) являются субдукция
утоненной континентальной коры края Кокче-
тавского массива под островную дугу до глубин
35–140 км с образованием высокобарических ме-
таморфических комплексов и последующая кол-
лизия массива с островной дугой (Добрецов и др.,
1998, 2006; Maruyama et al., 2000; Glorie et., 2015;
Degtyarev et al., 2016).

Главными проблемами этих моделей является
отсутствие достоверных данных о комплексах
океанических бассейнов и островных дуг, разви-
тых в западной части Центрально-Азиатского по-
яса и формировавшихся в конце неопротерозоя
(~570–540 млн лет). Кроме того, неясна поляр-
ность палеосубдукционной зоны, с которой связа-
но формирование высокобарических комплексов.
Поэтому в моделях выдвигаются разнообразные, в
той или иной степени обоснованные, предполо-
жения о выделении таких комплексов в разных
структурно-формационных зонах Северного Ка-
захстана.

Н.Л. Добрецов выделяет Ишимскую дугу, разви-
вавшуюся в эдиакарии–начале кембрия, к комплек-
сам которой относятся докембрийские образования
на крайнем западе и северо-западе Кокчетавского
массива, а также на юго-западе Улутауского и Чуй-
ско-Кендыктасского массивов (Добрецов и др.,
1998, 2006). Однако в пределах как Улутауского, так
и Чуйско-Кендыктасского массивов неизвестны
островодужные комплексы этого возраста. Обра-
зования конца докембрия–самых низов кембрия
здесь представлены терригенно-карбонатными и
черносланцевыми толщами, тиллоидами, которые
на отдельных уровнях содержат мощные потоки
высокотитанистых базальтов и сопоставляются с
рифтогенными комплексами (Зайцев, Хераскова,
1979; Абдулин и др., 1980). На западе и северо-за-
паде Кокчетавского массива среди докембрий-
ских комплексов, кроме широко распространен-
ных кварцитов и сланцев кокчетавской серии,
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Рис. 5. Идеализированная геодинамическая модель формирования высоко- и ультравысокобарических комплексов
западной части Центрально-Азиатского пояса: (а) – этап субдукции коры океанического бассейна под энсиматиче-
скую островную дугу; (б) – этап коллизии континента (микроконтинента) и энсиматической островной дуги и фор-
мирования (ультра-)высокобарических пород; (в) – этап быстрой эксгумации высокобарических комплексов на сред-
не- и верхнекоровые уровни.
1 – литосферная мантия; 2 – комплексы континентальной коры; 3 – терригенные и терригенно-карбонатные ком-
плексы пассивной окраины континента (микроконтинента); 4, 5 – комплексы бассейнов с океанической корой: 4 –
плутоническая часть офиолитов, 5 – кремнисто-базальтовые толщи и кремнистые толщи; 6 – комплексы преддугово-
го блока; 7 – терригенные толщи, в том числе грубообломочные; 8–10 – комплексы энсиматической островной дуги:
8 – вулканические породы, 9 – туфогенно-осадочные породы, 10 – комплексы меланократового фундамента; 11 – на-
правления относительного перемещения блоков; 12 – породы, содержащие высоко- и ультравысокобарические мине-
ральные ассоциации.
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выделяется ефимовская свита, сложенная много-
кратно чередующимися серицит-хлоритовыми,
углеродистыми и слюдяно-кварцевыми сланцами с
пачками бластопсаммитовых кварцито-песча-
ников и прослоями мраморизованных известня-
ков, и внутриплитная базальт-риолитовая иман-
бурлукская свита (Degtyarev et al., 2016). Остро-
водужных образований неопротерозоя–начала
кембрия, которые могли бы участвовать в строе-
нии Ишимской островной дуги, в западном об-
рамлении Кокчетавского, Улутауском и Чуйско-
Кендыктасском массивах не обнаружено.

Селетинская или Степнякская дуги также рас-
сматриваются в качестве возможных структур, с
субдукцией континентальной коры под которые
может быть связан высокобарический метамор-
физм (Добрецов и др., 2006; Glorie et al., 2015).
(Добрецов и др., 2006; Glorie et al., 2015). Их ком-
плексы слагают одноименные структурно-форма-
ционные зоны к востоку от Кокчетавского массива,
где, как показали исследования последних лет,
отсутствуют островодужные образования, име-
ющие возраст древнее возраста формирования
высокобарических пород Кокчетавского мас-
сива (~530 млн лет) (Дегтярев, 2012). Следова-
тельно, пик высокобарического метаморфизма
имел место до заложения Селетинской и Степ-
някской островных дуг и никак не связан с их
эволюцией.

Одним из авторов настоящей статьи было
предложено рассматривать в качестве комплек-
сов позднедокембрийской островной дуги поро-
ды даутской свиты, которая развита на севере
Кокчетавского массива – в северной части Шат-
ского массива. Нижняя часть даутской свиты сло-
жена рассланцованными базальтами и туфами
основного состава, среди которых встречаются
редкие потоки риолитов и прослои туфов кислого
состава. В строении верхней части свиты прини-
мают участие чередующиеся рассланцованные
риолиты, кристалло- и литокластические туфы
кислого состава и туфопесчаники. Общая мощ-
ность свиты, вероятно, достигает 1500 м, а осо-
бенности состава ее пород свидетельствуют об их
формировании в надсубдукционной обстановке.
С учетом метаморфических преобразований да-
утская свита была условно отнесена к неопроте-
розою (Degtyarev et al., 2016). Однако последую-
щие геохронологические исследования авторов
показали, что кислые вулканиты даутской свиты
имеют раннеордовикский (480–485 млн лет) воз-
раст. Поэтому высокобарический метаморфизм
пород Кокчетавского массива не связан с эволю-
цией этой дуги.

Выделение комплексов океанической литосфе-
ры бассейна, разделявшего в позднем неопротеро-
зое–начале кембрия островную дугу и Кокчетав-
ский микроконтинент, также проблематично.

В работах Н.Л. Добрецова с соавторами к югу
от полосы распространения высокобарических
образований выделяется домен оз. Белоe (рис. 2),
в строении которого участвуют амфиболиты, ам-
фиболовые сланцы и метаморфизованные крем-
ни. Предполагается, что они являются фрагмента-
ми коры палеоокеанического бассейна. Однако
какие-либо данные о составе и возрасте этих пород
отсутствуют, известно только, что они тектониче-
ски перекрыты кварцитами и сланцами кокчетав-
ской серии неопротерозоя (Добрецов и др., 1998).

В более поздних работах к образованиям океа-
нической литосферы были отнесены породы щу-
чинского ультрамафит-габбрового комплекса, ко-
торые слагают небольшие тела на востоке Кокче-
тавского массива (Добрецов и др., 2006; Жимулев
и др., 2011). В строении комплекса преобладают
серпентинизированные ультрамафиты, гораздо
реже встречаются габбро (Михаилов, 1971). Прове-
денные исследования наиболее крупного ультра-
мафит-габбрового тела, расположенного на восто-
ке Кокчетавского массива, позволили установить
позднекембрийский (~490 млн лет) возраст габбро
и их интрузивные соотношения с метаморфиче-
скими породами (Degtyarev et al., 2016).

Таким образом, к настоящему времени в пре-
делах Кокчетавского массива и его обрамления не
получено достоверных доказательств существо-
вания комплексов большинства палеоструктур,
существовавших при формировании высоко- и
ультравысокобарических образований на этапах
субдукции и коллизии.

Иссыккульский массив

Формирование высокобарических пород ак-
джонской серии западной части Иссыккульского
массива почти всеми исследователями связыва-
ется с процессами закрытия Терскейского (Сак-
ского) океанического бассейна (Degtyarev et al.,
2013; Klemd et al., 2015; Бакиров, 2017; Alexeiev et al.,
2019). Комплексы этого бассейна участвуют в строе-
нии Киргиз-Терскейской зоны Северного Тянь-
Шаня, которая в современной структуре разделяет
Иссыккульский и Ишим-Нарынский массивы с до-
кембрийской континентальной корой.

В Киргиз-Терскейской зоне и Иссыккульском
массиве выявлены комплексы, становление ко-
торых происходило в пределах латерального ряда
структур, возникших на этапах субдукции и кол-
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лизии при образовании высокобарических ком-
плексов. В то же время существуют некоторые
проблемы в построении обоснованной геодина-
мической модели их формирования.

Предполагается, что в течение неопротеро-
зоя–кембрия Иссыккульский микроконтинент
имел пассивную окраину, где происходило на-
копление терригенно-карбонатных пород (Ми-
колайчук и др., 1997; Degtyarev et al., 2013). Одна-
ко достоверных данных о возрасте кварцито-
сланцевых толщ западной части Иссыккульского
массива не имеется. В некоторых сланцево-кар-
бонатных и кварцитовых разрезах, относимых ра-
нее к концу неопротерозоя–кембрию (Degtyarev
et al., 2013), выявлены обломочные цирконы с
возрастами древнее 1 млрд лет (Alexeiev et al.,
2020). Поэтому в настоящее время эти комплексы
относятся к концу мезопротерозоя–началу неопро-
терозоя и сопоставляются с одновозрастными квар-
цито-сланцевыми толщами Северного Казахстана
(Alexeiev et al., 2020). Также неизвестен возраст внед-
рения базитов, которые в дальнейшем были превра-
щены в эклогиты и гранатовые амфиболиты, слагав-
шие дайки и силлы в терригенно-карбонатных тол-
щах пассивной окраины, хотя предполагается их
неоднократное внедрение (Degtyarev et al., 2013).

Высокобарический метаморфизм пород ак-
джонской серии (~510–500 млн лет) в известных
моделях связывается с коллизией Иссыккульского
микроконтинента с раннекембрийской Султанса-
ринской энсиматической дугой и закрытием раз-
делявшего их бассейна с океанической корой, ко-
торому предшествовала субдукция под островную
дугу (Degtyarev et al., 2013; Alexeiev et al., 2019). Ком-
плексы Султансаринской островной дуги присут-
ствуют в центральной части Киргиз-Терскейской
зоны, где к ним относится капкаташская серия диф-
ференцированных вулканитов. Активное развитие
этой дуги прекратилось в самом конце раннего кем-
брия, когда она была перекрыта карбонатным чех-
лом (Миколайчук и др., 1997). Реликты комплексов
бассейна с океанической корой, разделявшего ост-
ровную дугу и Иссыккульский микроконтинент,
выявлены на западе Киргиз-Терскейской зоны и
представлены раннекембрийскими (~520 млн лет)
офиолитами с надсубдукционными характери-
стиками (Degtyarev et al., 2013).

Однако в рассмотренных моделях не находится
места внедрению в конце раннего–начале среднего
кембрия (~515 млн лет) Канджайляуского гранито-
идного плутона, прорывающего породы акджон-
ской серии (Konopelko et al., 2012). Вещественный
состав этого плутона изучен недостаточно и обста-
новки его формирования неизвестны. Также не рас-

сматриваются раннеордовикские (~470 млн лет)
оценки околопикового возраста высокобариче-
ского метаморфизма, которые получены для гра-
натовых амфиболитов по эклогитам в макбаль-
ском комплексе (Rojas-Agramonte et al., 2013).
Этот метаморфизм может быть связан с эволюци-
ей позднекембрийско-раннеордовикского лате-
рального ряда структур, включающих окраину
Иссыккульского микроконтинента, бассейн с
океанической корой (базальты терекской свиты
верхнего кембрия) и Караарчинскую энсимати-
ческую островную дугу (базальты, андезибазаль-
ты, андезиты караарчинской свиты верхнего кем-
брия) (Degtyarev et al., 2013).

Чуйско-Кендыктасский и Жельтавский массивы

Геодинамические модели формирования вы-
сокобарических комплексов Чуйско-Кендыктас-
ского и Жельтавского массивов целесообразно
рассматривать совместно, так как в обоих случаях
метаморфизм высоких давлений связывается с
эволюцией Джалаир-Найманской офиолитовой
зоны (Alexeiev et al., 2011; Kröner et al., 2012; Klemd
et al., 2015; Pilitsyna (Skoblenko) et al., 2019b). В ее
строении участвуют раннекембрийские (520–
525 млн лет) надсубдукционные офиолиты и кон-
трастная серия, верхнекембрийские островодуж-
ные комплексы (сулусайская свита) и офиолиты с
характеристиками N-MORB и E-MORB (ащи-
суйская свита) (Рязанцев и др., 2009; Дегтярев,
2012). Эти образования тектонически сближены и
перекрыты нижнеордовикской флишевой тол-
щей (Дегтярев, 2012).

Высокобарический метаморфизм комплексов
окраины Чуйско-Кендыктасского микроконти-
нента в раннем ордовике (~475 млн лет) в извест-
ных моделях связывается с закрытием Джалаир-
Найманского бассейна с океанической корой и
последующей коллизией с Жельтавским микро-
континентом. При этом предполагается, что в те-
чение кембрия окраина Жельтавского микрокон-
тинента была активной (Kröner et al., 2012; Klemd
et al., 2015). Однако в пределах Жельтавского мас-
сива отсутствуют надсубдукционные комплексы
кембрийского возраста. Кембрийские (~510 млн
лет) гранодиориты и граниты с надсубдукцион-
ными характеристиками, развитые в северо-во-
сточной части Анрахайского блока (рис. 4), отде-
лены от комплексов Жельтавского массива выхо-
дами офиолитов (Pilitsyna (Skoblenko) et al.,
2018b). Поэтому более вероятна связь высокоба-
рического метаморфизма актюзского и кеминского
комплексов с коллизией Чуйско-Кендыктасского
микроконтинента с Сулусайской островной дугой,
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комплексы которой распространены на юго-во-
стоке Джалаир-Найманской зоны. Последующая
коллизия Чуйско-Кендыктасского и Жельтав-
ского микроконтинентов привели к обдукции
офиолитов в юго-западном направлении (Pilitsy-
na (Skoblenko) et al., 2018b).

В модели, предложенной Д.В. Алексеевым
(Alexeiev et al., 2011), высокобарический метамор-
физм комплексов Жельтавского микроконтинен-

та (~490 млн лет) связывается с субдукцией океа-
нической коры Джалаир-Найманского бассейна
под активную окраину Жельтавского (Анрахай-
ского) микроконтинента. Согласно этой модели,
в процессе субдукции произошло тектоническое
отчленение фрагмента континентальной коры
Жельтавского микроконтинента, который вместе
с океанической плитой был погружен на мантий-
ные глубины, а затем, при продолжающейся суб-

Рис. 6. Оценки времени проявления околопикового этапа (розовый цвет) и более поздних этапов (зеленый цвет) ме-
таморфизма, полученные для пород сверхвысоких, высоких и умеренных давлений в пределах Кокчетавского, Иссык-
кульского, Чуйско-Кендыктасского и Жельтавского массивов (западный сегмент Центрально-Азиатского орогенного
пояса).
Темно-розовые и темно-зеленые области – рассчитанные возрастные кластеры; светло-розовые и светло-зеленые об-
ласти – рассчитанные отклонения или приведенные интервалы значений.
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дукции, по тому же каналу произошла эксгума-
ция метаморфических комплексов на верхнеко-
ровые уровни.

Согласно модели авторов настоящей статьи
(Pilitsyna (Skoblenko) et al., 2018b, 2019a), высоко-
барический метаморфизм комплексов пассивной
окраины Жельтавского микроконтинента связан с
закрытием океанического бассейна, разделявшего
Жельтавский и Актау-Илийский микроконтинен-
ты, и субдукцией океанической коры и пассивной
окраины Жельтавского микроконтинента под ак-
тивную окраину Актау-Илийского микроконти-
нента. Образования пассивной окраины Жельтав-
ского микроконтинента представлены метатер-
ригенными породами кояндинского комплекса,
среди которых присутствовали тела мафического
состава. К комплексам океанического бассейна
были отнесены в различной степени метамор-
физованные фрагменты океанической литосфе-
ры (амфиболитизированные габбро, серпентини-
зированные шпинелевые перидотиты), развитые
в северо-восточной части Анрахайского блока
(рис. 4). Образованиями активной окраины Ак-
тау-Илийского микроконтинента считаются кем-
брийские (~510 млн лет) гранодиориты и граниты
с надсубдукционными характеристиками на севе-
ро-востоке Анрахайского блока (рис. 4).

Таким образом, для построения геодинамиче-
ских моделей формирования высокобарических
комплексов Иссыккульского, Чуйско-Кендыктас-
ского и Жельтавского массивов имеется гораздо
больше данных, позволяющих с разной степенью
детальности восстановить латеральные ряды струк-
тур на этапах субдукции и коллизии. В то же время
в связи с интенсивными аккреционно-коллизион-
ными процессами комплексы многих структур это-
го ряда отсутствуют или представлены в сильно
редуцированном виде. Вследствие крайней фраг-
ментарности данных для высокобарических ком-
плексов Ишим-Нарынского массива, на данный
момент не может быть предложена какая-либо удо-
влетворительная геодинамическая модель их фор-
мирования. Тем не менее близость составов и струк-
турного положения ключевых разностей метамор-
фических пород Ишим-Нарынского массива со
сходными комплексами Казахстана и Северного
Тянь-Шаня позволяют предполагать сходную
идеализированную геодинамическую модель.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
В статье рассмотрены результаты исследова-

ний раннепалеозойских высоко- и ультравысоко-
барических комплексов западной части Цен-
трально-Азиатского пояса, проводившиеся в те-

чение последних тридцати лет. Эти комплексы
участвуют в строении фундамента нескольких
крупных массивов с докембрийской корой: Кок-
четавского в Северном Казахстане (зерендинская
серия), Иссыккульского в Северном Тянь-Шане
(акджонская серия), Чуйско-Кендыктасского и
Жельтавского в Южном Казахстане (актюзский,
кеминский и кояндинский комплексы), Ишим-На-
рынского в Срединном Тянь-Шане (кассанская се-
рия). Образование этих пород, представленных в ос-
новном эклогитами, гнейсами и сланцами, в неко-
торых случаях с реликтами коэсита и микроалмаза,
связывается с субдукцией пассивной окраины мик-
роконтинентов на мантийные глубины. Предпола-
гается, что последующая быстрая эксгумация высо-
ко- и ультравысокобарических комплексов, а также
пород умеренных ступеней с разных глубинных
уровней приводит к формированию пакета текто-
нических пластин, сложенного метаморфически-
ми образованиями различного генезиса.

Исследования метаморфических комплексов
высоких и сверхвысоких давлений позволили полу-
чить многочисленные Р-Т оценки параметров фор-
мирования пород на пике метаморфизма, а также на
регрессивной и в редких случаях прогрессивной ста-
диях. Для большей части изученных высоко- и уль-
травысокобарических пород получены оценки воз-
раста, соответствующие времени проявления пи-
кового этапа метаморфизма, а иногда и более
поздних этапов диафтореза на фоне их эксгума-
ции (рис. 6). В то же время недостаток геохроно-
логических и изотопно-геохимических данных о
времени образования протолитов ключевых разно-
стей пород, а также крайняя фрагментарность дан-
ных об их составах, обстановках формирования и
источниках не позволяют предложить более надеж-
ные и детальные геодинамические модели эволю-
ции рассмотренных комплексов в раннем палеозое.
Подобные исследования являются актуальными и с
точки зрения восстановления механизмов эксгу-
мации подобных пород, которые до сих пор оста-
ются слабо охарактеризованными.
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Early Palaeozoic High-Pressure and Ultrahigh-Pressure Complexes
of the Western Part of the Central Asian Orogenic Belt:

Ages, Compositions and Geodynamic Models of Formation
A. V. Skoblenko1 and K. E. Degtyarev1

1Geological Institute, Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia

In the structure of the western part of the Central Asian Orogenic Belt, including Kazakhstan, Kyrgyzstan
and NW part of China, a number of the large Precambrian massifs are identified. These massifs are framed
by deformed and dismembered Palaeozoic ophiolites, island arc and f lysсh formations. The basement of the
massifs is commonly made up by diverse metamorphic comlexes, and some of them have been undergone by
high- and ultrahigh-pressure metamorphism in Early Palaeozoic at ~480–530 Ma. The indicated metamor-
phic formations are observed from the Zerendy series of the Kokchetav massif (Northern Kazakhstan); Ak-
dzhon series of the Issyk-Kul massif (Northern Tien Shan); Aktyuz, Kemin and Koyandy complexes of the
Chu-Kendyktas and Zheltau massifs (Southern Kazakhstan and Northern Tien Shan); Kassan series of the
Ishim-Naryn massif (Middle Tien Shan). A review of the results of the comprehensive studies of the struc-
tures, compositions and metamorphic evolution of the high- and ultrahigh-pressure, and to lesser extent
moderate-pressure formations, comprising the metamorphic complexes of these massifs, has been presented.
During the last 30 years of the research, numerous P-T assessments, characterizing the near-peak and/or
post-peak retrograde conditions, or occasionally P-T paths of the prograde stages, have been calculated for
the key rock types. For the major part of the studied high- and ultrahigh-pressure rocks the near-peak and/or
post-peak ages of metamorphism have been estimated. The problems arising while reconstructing of the geo-
dynamic models of formation of the high- and ultrahigh-pressure complexes known from the different mas-
sifs of the western part of the Central Asian Orogenic Belt, have been considered. It is shown that the detailed
information on the compositions, ages and formation settings of the protoliths for the studied ultrahigh-,
high- and moderate-pressure varieties is needed for the reliable model construction. Moreover, the structures
and compositions of the Palaeozoic complexes, framing the observed Precambrian massifs, should be taken
into consideration as well.

Keywords: high-pressure metamorphism, Central Asian Orogenic Belt, review, eclogite, geochronology, P-T
paths, protoliths, geodynamics, Kazakhstan, Tien Shan
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В районе Кительского месторождения гранатов (cевероладожский метаморфический комплекс,
юго-восточная часть Фенноскандинавского щита) в метапелитах установлен минеральный параге-
незис Pl + Bt + Qtz + Grt + Sil + Ilm + Rt ± St (без кордиерита), соответствующий границе средне-
и высокотемпературного метаморфизма повышенных давлений (барровианского типа). Для
определения P-T условий образования этого парагенезиса использован метод мультиравновесной
термобарометрии (TWEEQU). Рассчитанные значения P-T параметров метаморфизма составляют
610–700°C и 6–8 кбар. Метаморфизм сопровождался деформациями и анатексисом (частичным
плавлением), происходившим в условиях водонасыщенной системы. Возраст метаморфического
события, определенный U-Pb методом (ID-TIMS) по монациту, составляет 1800 млн лет (время за-
ключительной стадии эволюции Свекофеннского орогена). Выявленное событие проявлено ло-
кально в зонах деформации, расположенных среди сланцев с обычными для североладожского ме-
таморфического комплекса и всего Свекофеннского орогена парагенезисами низких–умеренных
давлений (метаморфизм бьюкенского типа). Ретроградные преобразования в кительских сланцах
происходили при температуре не выше 300°C. Они не являлись заключительной стадией позднесве-
кофеннского метаморфизма, а связаны с более молодым низкотемпературным флюидным воздей-
ствием.

Ключевые слова: полиметаморфизм, метаморфизм повышенных давлений (барровианского типа),
североладожский метаморфический комплекс, мультиравновесная термобарометрия, TWEEQU,
монацит
DOI: 10.31857/S0869590321020023

ВВЕДЕНИЕ
Метаморфический ареал Северного Приладо-

жья, относящийся к Раахе-Ладожской сутурной
зоне, переходной от архейского Карельского кра-
тона к палеопротерозойскому Свекофеннскому
орогену, характеризуется зональностью андалу-
зит-силлиманитового (бьюкенского) типа (Геоло-
гия …, 2000). Степень метаморфизма северола-
дожского комплекса меняется от низкотемпера-
турной зеленосланцевой фации у края
Карельского кратона до гранулитовой фации в
южной части ареала. Этот метаморфизм связан со
становлением позднепалеопротерозойского ак-
креционного Свекофеннского орогена. В пределах
Финляндии в Раахе-Ладожской зоне известны на-

ходки ассоциаций с кианитом, указывающих на ме-
таморфизм повышенных давлений с уровнем не
выше зеленосланцевой фации (Korsman, Glebo-
vitsky, 1999), но в североладожском метаморфи-
ческом комплексе не было известно парагенези-
сов – индикаторов повышенных давлений. Хотя
современные изотопно-геохронологические ис-
следования Северного домена Приладожья вы-
явили признаки полиметаморфизма в северола-
дожском метаморфическом комплексе (Балтыбаев
и др., 2005, 2009), P-T параметры более молодого
метаморфического события в Северном Прила-
дожье не были установлены.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ

Среди крупнейших структурных единиц Фен-
носкандинавского щита выделяются архейский

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi: 10.31857/S0869590321020023 для авторизованных поль-
зователей.

УДК 552.163+552.43
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Карельский кратон и обрамляющий его с юго-во-
стока палеопротерозойский Свекофеннский оро-
ген. Они разделены Раахе-Ладожской шовной зо-
ной, в основании которой находится архейский гра-
нито-гнейсовый фундамент, переработанный
вместе с палеопротерозойским вулканогенно-оса-
дочным чехлом в ходе свекофеннского орогенеза
(Балтыбаев и др., 2009). Северное Приладожье рас-
положено в юго-восточной части Раахе-Ладожской
зоны и прилегающей части Свекофеннского ороге-
на (рис. 1а). Часть Северного Приладожья, отно-
сящаяся к Раахе-Ладожской зоне, выделяется как
Северный домен, а относящаяся к Свекофенн-
скому орогену и не имеющая архейского фунда-
мента – как Южный домен. Эти домены разделе-
ны Мейерской надвиговой зоной. Ремобилизация
древнего фундамента в Северном домене (в зоне ам-
фиболитовой фации метаморфизма) привела к об-
разованию гранито-гнейсовых куполов, обрам-
ленных породами осадочно-вулканогенной сор-
тавальской серии, лежащей в основании
палеопротерозойского супракрустального разре-
за (Геология …, 2000). В синформах, разделяю-
щих купола, и вблизи края кратона сортавальская
серия перекрыта более молодыми терригенными

породами ладожской серии с флишевой ритмичной
слоистостью. По составу породы ладожской серии
отвечают грауваккам и аргиллитам (Котова и др.,
2009) и превращены в слюдистые сланцы и гнейсы.

По минеральным парагенезисам метапелитов
и метаграувакк в Северном Приладожье выделя-
ются метаморфические зоны: хлорит-мускови-
товая, биотитовая, гранатовая, ставролитовая,
силлиманит-мусковитовая, силлиманит-ортокла-
зовая и гиперстеновая (Балтыбаев и др., 2009).
Уровень метаморфизма нарастает в южном–юго-
западном направлении – по мере удаления от Ка-
рельского кратона, хотя местами конфигурация
зональности более сложная. Все перечисленные ме-
таморфические зоны, кроме последней, развиты в
пределах Северного домена, а гиперстеновая – в
Южном. В силлиманит-ортоклазовой и гиперстено-
вой зонах, соответствующих условиям высокотем-
пературной амфиболитовой и гранулитовой фаций
метаморфизма, проявлена интенсивная мигматиза-
ция. Географически область мигматизации захваты-
вает район к юго-западу от Сортавалы, к югу от
Питкяранты и отчасти – ладожские шхеры. В
глиноземистых гнейсах высокотемпературных зон
индикаторным является парагенезис Pl + Qtz + Bt +

Рис. 1. (а) Схема геологического строения Северного Приладожья.
1, 2: архейские породы (1 – Карельский кратон, 2 – гранито-гнейсовые купола); 3, 4: палеопротерозойские супракру-
стальные породы (3 – вулканогенно-осадочная сортавальская серия, 4 – метатерригенная ладожская серия); 5, 6: ин-
трузии (5 – мезопротерозойский Салминский массив гранитов-рапакиви, 6 – палеопротерозойские мафит-ультрама-
фитовые Калаамский и Велимякский массивы); 7 – Кительское месторождение граната.
(б) Схема южной части Руокоярвинской синформы.
1 – гранито-гнейсовые купола: (1) Коккоселькский, (2) Импилахтинский, (3) Мурсульский, (4) Питкярантский (номера
соответствуют цифрам в кружках на схеме); 2 – амфиболиты и карбонатные породы сортавальской серии; 3 – слюдяные
сланцы ладожской серии; 4 – тоналиты Импиниемского массива; 5 – граниты-рапакиви Салминского массива; 6 – точ-
ки отбора образцов (участок Кителя: образцы A1, K26; участок Сулку: образцы L14-06, LK19-064, LK19-064/1).
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+ Grt + Crd + Sil ± Kfs2, обычный для высокотем-
пературных метапелитов низких и умеренных
давлений (Глебовицкий, 1977). В североладож-
ском метаморфическом комплексе кордиерит-
силлиманитовый парагенезис прогрессивно раз-
вивается по ставролитсодержащим парагенезисам
(Геология …, 2000). Силлиманит отмечен и в других,
более низкотемпературных зонах: в силлиманит-му-
сковитовой, реже в ставролитовой. В последней он
встречается эпизодически и образует тонкоиголь-
чатый, скрытокристаллический фибролитовый аг-
регат, нередко демонстрирующий неравновесные
соотношения с другими минералами породы, в
том числе со ставролитом (Великославинский,
1972). Среднетемпературные метапелиты сложе-
ны обычно минеральным парагенезисом Pl + Qtz
+ Bt + St + Grt ± Ms, отвечающим ставролитовой
зоне и широко распространенном как в западной
(к западу от реки Янисйоки), так и в восточной
части Северного домена.

Месторождение ювелирных гранатов Кителя
(Киевленко и др., 1987) расположено в восточ-
ной части Северного домена на южной окраине
Руокоярвинской (Кительской) синформы, сло-
женной на крыльях породами осадочно-вулкано-
генной сортавальской серии, а в ядре – биотитовы-
ми парасланцами ладожской серии, и окруженной
гранито-гнейсовыми куполами Питкярантской
группы: Мурсульским и Питкярантским на юге,
Коккоселькским на северо-западе и Юканкос-
ковским на востоке (рис. 1б). В пределах место-
рождения есть несколько участков. Образцы для
исследования отобраны на двух из них: на участке
Кителя (собственно месторождение Кителя),
расположенном примерно в 1 км к востоку от же-
лезнодорожной станции Кителя (образцы K26 и
A1), и на участке Сулку, расположенном на запад-
ном склоне одноименной горы (образцы L14-06,
LK19-064 и LK19-064/1). Среди парасланцев ладож-
ской серии гранат-биотитовые сланцы Кительского
месторождения выделяются более крупной зерни-
стостью, бóльшим размером порфиробластов гра-
ната, достигающих 2–3 см в поперечнике (против
обычных для ладожских сланцев 2–4 мм), отчет-
ливо проявленной плойчатостью, минеральной и
агрегатной линейностью. Они обычно представ-
ляют собой LS-тектониты с агрегатной линейно-
стью вдоль шарниров складок плойчатости. В не-
которых образцах с участка Сулку сланцеватость
отсутствует, а биотит вытянут вдоль направления
агрегатной линейности, т.е. порода является
L-тектонитом. Вокруг порфиробластов граната в
кительских сланцах могут быть видны S–C и сиг-
моидные структуры. Эти признаки, вместе с

2 Здесь и далее символы минералов приведены по (Kretz,
1983). Дополнительные обозначения: Ea – истонит, Sdp –
сидерофиллит, Fbl – фибролит, Als – силикат алюминия
Al2SiO5 (Ky или Sil), L – силикатный расплав.

плойчатостью и линейностью, указывают на син-
метаморфический характер деформаций. Другая
особенность кительских сланцев – небольшие
(до 1–1.5 см) линзы анатектической лейкосомы,
образующейся синхронно с деформациями. К
юго-западу, югу и к востоку от Кительского место-
рождения в северном обрамлении Импилахтин-
ского, Мурсульского и Питкярантского куполов
распространены обычные мелкозернистые и даже
филлитовидные ладожские сланцы без плойчато-
сти, без граната или с редким мелким гранатом
(до 2–3 мм) и без мигматизации. Интенсивная
мигматизация начинается существенно южнее, в
более высокотемпературных метаморфических зо-
нах, проявленных на островах Ладожского озера к
югу от Импилахтинского, Мурсульского и Пит-
кярантского куполов и в районе мыса Юляристи
(в обрамлении Ристиниемского купола). Таким
образом, уровень метаморфизма в кительских
сланцах оказывается дискордантен по отноше-
нию к общей метаморфической зональности ре-
гиона.

Главное метаморфическое событие, проявлен-
ное как в Северном (зоны метаморфизма зелено-
сланцевой–амфиболитовой фаций), так и в Южном
(зона гранулитового метаморфизма) доменах, имеет
раннесвекофеннский возраст ~1880–1860 млн лет
(Балтыбаев и др., 2009; Ладожская …, 2019). В Се-
верном домене, наряду со значениями возраста,
соответствующими раннесвекофеннскому этапу
и полученными как по глиноземистым сланцам и
гнейсам, так и по метавулканитам, распростране-
ны цирконы и монациты с позднесвекофеннски-
ми значениями U-Pb возраста ~1800 млн лет
(Балтыбаев и др., 2005; Балтыбаев и др., 2009),
указывающими на проявление в Северном доме-
не второго метаморфического события. Однако к
настоящему времени отсутствуют работы, в которых
были бы определены термодинамические условия
этого события и его структурная позиция.

МИНЕРАЛОГИЯ И ПЕТРОГРАФИЯ 
КИТЕЛЬСКИХ СЛАНЦЕВ

Гранат-биотитовые сланцы Кительского ме-
сторождения – крупнозернистые породы, сло-
женные преимущественно биотитом, кварцем,
плагиоклазом и гранатом (рис. 2). Порфиробла-
сты граната в кительских сланцах не образуют
скоплений и могут быть расположены довольно
редко. Это преимущественно тетрагонтриоктаэдри-
ческие зерна, как правило изометричные, но неред-
ко уплощенные или удлиненные вдоль одной из
осей симметрии четвертого порядка (Рундквист,
Москалева, 1985). Общее их содержание в породе
обычно составляет не больше 5–10%, но на некото-
рых участках достигает 20%. Размер зерен граната
меняется от 4–7 мм до 1.5–2 см и более, а на их
гранях часто видна отчетливая штриховка. В пор-
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фиробластах граната постоянно присутствуют
включения кварца, а в некоторых образцах вдоба-
вок рутила и ильменита.

Биотит – один из главных породообразую-
щих минералов сланцев. В сланцах им сложены
меланократовые прослои и линзы, образованные
крупными сильно деформированными чешуйка-
ми биотита длиной от 0.5–1 до нескольких санти-
метров, обычно вытянутыми вдоль направления
линейности и смятыми в складки плойчатости.
Иногда чешуйки биотита образуют сигмоидаль-
ные “рыбки”, являющиеся индикатором пласти-
ческой деформации (Mukherjee, 2013). В подоб-
ном агрегате нет плагиоклаза, но может присут-
ствовать незначительное количество кварца.
Биотитовые слойки и зонки облекают также пор-
фиробласты граната (рис. 2). Другая форма, в ко-
торой биотит встречается в породе, – слабо удли-
ненные, иногда почти изометричные мелкие (до-

ли мм) недеформированные чешуйки биотита в
составе кварц-плагиоклазового агрегата.

Другой важный породообразующий минерал –
плагиоклаз – распределен в сланцах весьма нерав-
номерно: вместе с кварцем и мелкими чешуйками
биотита он обычно образует линзовидные скопле-
ния недеформированных субидиоморфных зерен
(1–3, 0.5–2, иногда до 3–5 мм) с гранобластовой
структурой, отделенные от граната деформиро-
ванным биотитовым агрегатом. Такие плагиоклаз-
содержащие скопления, представляющие собой
лейкосому ранних стадий плавления, ориентирова-
ны вдоль направления линейности. В некоторых
образцах, например обр. A1, плагиоклаз вместе с
биотитом местами образует ретроградные каймы,
замещающие краевые части крупных зерен граната.
Однако в большинстве образцов такие каймы от-
сутствуют. Кварц образует включения в гранате,
мелкие изометричные зерна среди биотита, идио-

Рис. 2. Микроструктры гранат-биотитовых сланцев кительского типа (фотографии в поляризованном свете без ана-
лизатора): (а) – образец K26: порфиробласты граната в биотитовом сланце. (б) – образец A1: игольчатый силлиманит
вокруг крупного порфиробласта граната; в верхней правой части фотографии виден ретроградный кварц-биотит-пла-
гиоклазовый агрегат, замещающий зерно граната. (в) – образец LK19-064: фибролитовый агрегат в гранат-биотито-
вом сланце. (г) – образец LK19-064/1: гранат-биотитовый сланец с крупными зернами кварца. В порфиробластах гра-
ната во всех образцах присутствуют включения рутила и ильменита.
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морфные зерна в составе гранобластового (биотит)-
кварц-плагиоклазового агрегата. В образце LK19-
064/1 присутствуют маломощные кварцевые жи-
лочки (5–7 мм в поперечнике). Другая особен-
ность этого образца в том, что разделение на био-
тит без плагиоклаза и биотит-кварц-плагиокла-
зовый агрегат в нем выраженно слабее, чем в
предыдущих образцах.

Иногда в сланцах встречается силлиманит, ко-
торый образует мелкие призматические зерна ли-
бо присутствует в виде спутано-волокнистого
фибролита. И призматический силлиманит, и
фибролит обычно приурочены к биотитовому аг-
регату. В некоторых образцах из месторождения Ки-
теля, в частности в обр. A1, с наиболее крупными
гранатами из изученных, силлиманит образует
игольчатые агрегаты с различимыми в оптическом
микроскопе зернами (длиной >2 см и толщиной до
0.5 мм), обрамляющие крупные зерна граната или
замещающие их (рис. 2б). Между пучками иголок
силлиманита находится биотит-плагиоклазовый
агрегат с неориентированными чешуйками био-
тита, кварцем и единичными зернами ставролита
размером ~100 мкм. В других образцах, включая
обр. K26, силлиманит встречается в виде мелких
призматических зерен среди биотита. В образце
LK19-064 силлиманит присутствует в виде “спу-
танного” фибролитового агрегата (1–2 мм в попе-
речнике) среди биотита (рис. 2в). В образце
LK19-064/1 силлиманит присутствует в наимень-
шем количестве из всех детально изученных нами
образцов: он образует редкие тонкие иглы в неко-
торых крупных зернах кварца.

В отличие от глиноземистых гнейсов и слан-
цев района Сортавалы, кордиерит в кительских
сланцах отсутствует. Ставролит нигде не виден
макроскопически, но встречается в некоторых
образцах с крупными зернами граната, в частности
в образцах A1 и LK19-064, где образует немного-
численные округлые субизометричные зерна раз-
мером 50–100 мкм, приуроченные обычно к био-
тит-кварц-плагиоклазовому агрегату (не более 3–4
зерен на шлиф). Признаков замещения ставроли-
та другими минералами, как и признаков разви-
тия ставролита по другим минералам, нет.

Для некоторых сланцев характерны мелкие
изометричные зерна акцессорного турмалина (в
частности, для образцов K26 и LK19-064/1). Не
меньше распространены сланцы, не содержащие
турмалин. Ильменит и рутил – обычные акцессор-
ные минералы. Чаще всего они присутствуют в виде
включений в порфиробластах граната, иногда сов-
местно. В образце K26 удлиненные зерна рутила и
ильменита встречаются среди биотитового агрегата.
Никаких признаков, указывающих, что один из
этих минералов развивается по другому, ни в одном
из образцов не найдено. Кое-где в биотитовом агре-
гате встречаются редкие чешуйки графита. Из руд-

ных минералов отмечается также магнетит. Ино-
гда в сланцах можно увидеть изометричные, сильно
окисленные зерна сульфидов. Из других акцессор-
ных минералов в сланцах присутствуют апатит,
циркон, монацит, ксенотим.

Во многих образцах в биотите вдоль сланцева-
тости развиваются вторичные хлорит и каолинит.
Иногда их количество становится довольно значи-
тельным. Однако ни в одном из образцов каолинит
не развивается по силлиманиту или ставролиту.
Гранат также не затронут хлоритизацией или други-
ми низкотемпературными изменениями.

Образец L14-06, использованный для датиро-
вания, по минеральному составу и текстуре ана-
логичен образцу LK19-064.

Описанная выше дифференциация – разделение
на существенно биотитовые участки с гранатом,
иногда с силлиманитом, практически без лейкокра-
товых минералов, и на обтекаемые меланократовым
биотитовым агрегатом линзы (биотит)-кварц-пла-
гиоклазового состава с гранобластовой структурой –
отсутствует в обычных мелкозернистых биотито-
вых сланцах ладожской серии, с гранатом или без
него. Эта дифференциация связана с ранней стади-
ей частичного плавления сланцев. Другая важная
черта, отличающая кительские сланцы, – отсут-
ствие кордиерита в метапелитовых сланцах вме-
сте с силлиманитом.

Микрозондовые исследования составов минералов
выполнены в ИГГД РАН (г. Санкт-Петербург)
на растровом электронном микроскопе JSM-
6510LA с ЭДС-спектрометром JED-2200, анали-
тик О.Л. Галанкина. Расчет составов минералов
(кроме турмалина) произведен в программе Minal 3
(автор – Д.В. Доливо-Добровольский, ИГГД
РАН), а турмалина – в программе пакета Mineral
Recalculation Software (автор – Andy Tindle, Open
University Electron Microprobe Laboratory, UK).
Результаты микрозондового анализа минералов
приведены в таблице ESM_1.xls3 (см. Supplemen-
tary).

По результатам микрозондового анализа гра-
наты Кительского месторождения имеют состав
Alm72–81Prp12–17Sps3–12Grs2–4 (рис. 3а). Полученные
составы близки к результатам валового химиче-
ского анализа кительских гранатов по данным
(Рундквист, Москалева, 1985). Гранаты слабозо-
нальные, с пологими куполовидными профиля-
ми зональности по альмандину (снижение от
центра к краю) и спессартину (рост от центра к
краю) и немонотонной зональностью по пиропу
(рис. 3б). Биотит в кительских сланцах имеет
среднюю железистость (f = 48–58 мол. %) и низ-

3 Результаты микрозондового анализа минералов представ-
лены в таблице ESM_1.xls (Supplementary) к русской и ан-
глийской онлайн-версиям статьи на сайтах https://eli-
brary.ru/ и http://link.springer.com/ соответственно.
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кую–умеренную глиноземистость (1.17–1.36 ф. к.
AlIV и 0.36–0.56 ф. к. AlVI) и титанистость (0.08–
0.14 ф. к. Ti). Доля Na от суммы щелочей в биоти-
те не превышает 11 мол. % (в среднем 4.8 мол. %).
Крупные деформированные чешуи биотита и
мелкие субизометричные зерна из биотит-плагио-
клазового агрегата в матрице породы по составу не
различаются. Плагиоклаз соответствует олигокла-
зу (An17–25), что обычно для парасланцев. Ставро-
лит умеренно-магнезиальный (f = 80–87 мол. %), с
низким содержанием Ti (0.05–0.09 ф. к.). Содер-
жание Zn в ставролите обычно ниже предела об-
наружения. В ильмените доля Mn и Mg компо-
нентов составляет 0.9–1.4 и 1–3.5 мол. % соот-
ветственно. Турмалин – дравит с подчиненным
количеством шерлового и увитового компонен-
тов: f = 31–38 мол. %, Na/(Na + Ca) = 0.69–0.91.
В апатите преобладает фторапатитовый компо-
нент (преимущественно 65–75 мол. %), хлор от-
сутствует.

Необычные для Северо-Ладожского метамор-
фического ареала парагенезисы (силлиманит без
кордиерита, рутил совместно с ильменитом), а так-
же ранний анатексис к северу от зоны мигматитов, в
пределах более низкотемпературных метаморфиче-
ских зон, указывают на иное метаморфическое со-
бытие с P-T условиями, отличающимися от условий
главного этапа метаморфизма Северного Прила-
дожья.

МИНЕРАЛЬНАЯ ТЕРМОБАРОМЕТРИЯ
Для определения P-T условий метаморфизма

сланцев Кительского месторождения использо-
ван метод мультиравновесной термобарометрии
TWEEQU (Berman, 1991) с применением комби-
национного подхода (Доливо-Добровольский,

2006а). Расчеты выполнены в программе
winTWQ 2.34 (Berman, 2007) с дополнениями
TWQ_Comb (Доливо-Добровольский, 2006б) и
TWQ_View (Доливо-Добровольский, 2006в). В
расчетах использованы взаимосогласованные
термодинамические базы данных (ТБД) JUN92
(Berman, 1988), BA96 (Berman, Aranovich, 1996;
Aranovich, Berman, 1996) и BA06 (Berman et al.,
2007). Расчеты с ТБД JUN92 и BA96 выполнены
для парагенезиса Pl + Bt + Grt + Qtz + Sil + Ilm + Rt
c тремя независимыми реакциями (IR), описываю-
щими соотношения между компонентами минера-
лов – твердых растворов и минералами постоянного
состава:

(1)

(2)

(3)

Номера реакций соответствуют номерам линий на
TWQ-диаграммах (рис. 4). Первая из этих реак-
ций – обменная (Fe-Mg) реакция между гранатом
и биотитом, широко применяемая как геотермо-
метр, а вторая и третья соответствуют известным ре-
акциям смещенного равновесия (GASP и GRAIL),
используемым как геобарометры (Essene, 1989).
При расчетах с ТБД BA06, кроме этих трех, мож-
но использовать еще одну независимую реакцию:

(4)

В ТБД BA06 присутствуют четыре минала, входя-
щие в состав биотита: флогопит, аннит, истонит и
сидерофиллит. Формально с учетом последнего
можно написать дополнительную независимую
реакцию:

(5)

,Alm Phl Prp Ann+ = +

3 2 ,An Sil Qtz Grs= + +

3 2 3 .Alm Rt Sil Qtz Ilm+ = + +

3 4 3 4 .Prp Ea Qtz Phl Sil+ + = +

 3  4  3  4 ,Alm Sdp Qtz Ann Sil+ + = +

Рис. 3. Состав гранатов из гранат-биотитовых сланцев месторождения Кителя:
(а) – минальный состав гранатов; (б) – профиль зональности в порфиробласте граната из обр. LK19-064/1.
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но в действительности из четырех перечисленных
миналов только три являются линейно независи-
мыми, так как они все образуют взаимный твер-
дый раствор и связаны так называемой “внутри-
минеральной” реакцией:

константа которой равна 1. Таким образом, один
из четырех компонентов биотита в базе данных в
действительности является квазинезависимым, так
что независимость реакции (5) тоже кажущаяся.
Поэтому мы не используем эту реакцию в наших

( ) ( ) ( )
( ) ( ) ( )

( ) ( ) ( )
( ) ( ) ( )

3 3 10 2

2 2 2 10 2

3 3 10 2

2 2 2 10 2

KMg AlSi O OH
KFe Al Al Si O OH

KFe AlSi O OH
KMg Al Al Si O OH ,

Phl
Sdp

Ann
Ea

+
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расчетах. В другой взаимосогласованной термоди-
намической базе данных (Holland, Powell, 2011),
чтобы избежать подобного казуса, сходные зави-
симые компоненты устранены.

Критерием равновесности при мультиравно-
весной термобарометрии является сходимость
реакций на TWQ-диаграммах, т.е. близость точек
парных пересечений отдельных реакций к сред-
нему, рассчитанному из этих парных пересече-
ний (Berman, 1991). Соответственно, из всех рас-
четов были выбраны те, где такая сходимость
наибольшая. Диапазоны рассчитанных равновес-
ных P-T значений представлены в табл. 1. Для бо-
лее компактного отображения результатов термо-
барометрии по совокупностям P-T значений, по-
лученных по комбинациям анализов с хорошей

Рис. 4. Примеры TWQ-диаграмм (Berman, 1991) со сходящимися линиями минеральных реакций (система KCFMAS-
TiH) для парагенезиса Pl + Bt + Grt + Qtz + Sil + Ilm + Rt из гранат-биотитовых сланцев месторождения Кителя.
Диаграммы рассчитаны с использованием взаимосогласованных термодинамических баз данных (ТБД): (а) – ТБД
JUN92 (Berman, 1988); (б) – ТБД BA96 (Berman, Aranovich, 1996; Aranovich, Berman, 1996); (в, г) – ТБД BA06 (Berman,
Aranovich, 2007). На диаграммах (а–в) показаны результаты расчетов в системе с тремя независимым реакциями (IR = 3),
на диаграмме (г) – в системе с четырьмя независимыми реакциями (IR = 4). Независимые реакции выделены на диа-
граммах синим цветом, номера в кружках соответствуют реакциям (1)–(4) в тексте статьи.
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сходимостью реакций, рассчитаны эллипсы по-
грешности с доверительной вероятностью 95%. На
рис. 5 и в табл. 1 показаны результирующие эллипсы
погрешности термобарометрических данных для
всех изученных образцов, рассчитанные с разны-
ми ТБД. Видно, что значения температур, опре-
деленные по трем независимым реакциям, в це-
лом сходны для разных ТБД, хотя различаются
достаточно, чтобы облака точек в основном не
пересекались. При этом значения температур,
рассчитанные с ТБД JUN92, – наименьшие, с
ТБД BA96 – наибольшие, а значения, получен-
ные с ТБД BA06, лежат между ними. Результаты
расчетов с разными ТБД различаются и по давле-
нию, причем в этом случае систематические раз-
личия еще нагляднее. Наименьшие значения дав-
лений, как и с температурами, получаются при
использовании ТБД JUN92, наибольшие – с ТБД
BA96, причем разница между первыми и вторыми
довольно значительная (около 1.5 кбар) при сопо-
ставимом разбросе среди результатов, посчитан-
ных с одной ТБД. Значения, определенные с ТБД
BA06, лежат между результатами с ТБД JUN92 и
ТБД BA96 (но ближе ко вторым). Особенностью

этой базы данных является наименьший разброс
рассчитанных значений. Использование четвер-
той независимой реакции позволяет еще сокра-
тить разброс найденных P-T значений с хорошей
сходимостью.

В пределах каждого конкретного эллипса раз-
брос точек, как правило, больше по температуре,
чем по давлению. Вероятно, такой разброс опреде-
ляется, главным образом, совокупностью анали-
тических ошибок и наблюдаемыми вариациями
составов минералов, часть которых связана с не-
полным уравновешиванием минералов в породе.
Однако большой разброс найденных равновес-
ных P-T значений для обр. A1, скорее всего, свя-
зан и с ретроградными преобразованиями, про-
явленными, в частности, в замещении граната ре-
акционными биотит-плагиоклазовыми каймами.
В других изученных образцах такие каймы отсут-
ствуют.

ВОЗРАСТ МЕТАМОРФИЗМА

Для определения возраста метаморфизма по-
вышенных давлений в глиноземистых сланцах

Таблица 1. Результаты мультиравновесной термобарометрии и параметры эллипсов погрешности, описываю-
щие полученные P-T значения для силлиманит-гранат-биотитовых сланцев Кительского гранатового месторож-
дения (североладожский метаморфический комплекс, юго-восток Фенноскандинавского щита)

Примечание. ТБД – термодинамическая база данных, использованная при расчетах в программе TWQ (пояснения см. в тек-
сте); IR – число независимых реакций между компонентами в системе; n – число TWQ-пересечений с хорошей сходимостью;
параметры эллипсов: Tav и Pav – средние значения температуры и давления (центры эллипсов); 2σT и 2σP – среднеквадратич-
ные отклонения по температуре и давлению; cor – коэффициент корреляции. Для всех эллипсов число переменных var = 2,
доверительный интервал conf. lev. = 95%.

ТБД Номер 
образца n

Диапазон 
T, °C

Диапазон 
P, кбар

Tav, °C Pav, кбар 2σT, °C 2σP, кбар cor

JUN92
(3IR)

K26 206 615–705 5.6–6.9 661.2 6.26 38.4 0.52 0.79

A1 38 590–785 5.7–7.3 659.2 6.48 104.6 0.97 0.94

LK19-064 20 695–740 6.3–6.8 722.2 6.55 26.8 0.27 0.89

LK19-064/1 70 590–710 5.4–6.9 645.5 5.98 56.8 0.86 0.83

BA96
(3IR)

K26 355 665–745 7.3–8.4 704.0 7.85 31.8 0.45 0.80

A1 39 645–760 7.8–8.9 710.5 8.29 58.9 0.55 0.85

LK19-064 30 730–760 7.5–8.3 747.2 7.79 19.5 0.47 –0.03

LK19-064/1 47 645–740 7.4–8.4 703.6 7.99 62.2 0.44 0.54

BA06
(3IR, без Ea)

K26 67 655–675 7.0–7.1 662.3 6.96 14.4 0.25 0.64

A1 62 615–720 6.8–7.9 668.3 7.38 53.9 0.55 0.78

LK19-064 6 695–715 6.7–6.9 702.5 6.75 16.1 0.17 0.89

LK19-064/1 19 610–695 7.2–7.7 630.2 7.46 37.4 0.39 –0.21

BA06
(4IR, с Ea)

K26 16 650–675 6.7–7.2 661.9 6.97 11.9 0.22 0.53

A1 6 635–675 6.9–7.2 652.1 7.06 30.7 0.30 0.31

LK19-064 12 665–700 6.3–7.0 691.1 6.65 23.4 0.44 0.02

LK19-064/1 10 610–640 7.4–7.9 624.9 7.63 24.2 0.27 0.38
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месторождения Кителя выполнено датирование
U-Pb изотопной системы монацитов из образцов
L14-06 и LK19-064 методом ID-TIMS. Выделение
монацитов из образцов было выполнено по стан-
дартной методике. В исследованных образцах мона-
циты представляют собой очень мелкие округлые
зерна размером 50–70 мкм, бесцветные и желто-
ватые (рис. 6). Непосредственно для датирования
отобраны бесцветные прозрачные зерна. Выделе-
ние Pb и U из монацитов проводилось на ионооб-
менной смоле BioRad AG 1-X8 100-200 mesh с по-
мощью HCl по методике Т. Кроу (Krogh, 1973).

Для изотопных исследований был использо-
ван смешанный трассер 235U–208Pb. Измерения

изотопов Pb и U проводились в ИГГД РАН на
многоколлекторном масс-спектрометре TRITON 1T
в статическом режиме. Лабораторное загрязне-
ние при исследованиях не превышало 15 пг Pb и
5 пг U. Определение U-Pb возраста монацитов
было выполнено по стандартной методике с по-
грешностью измерения Pb/U отношений (2σ).
Расчеты изотопных отношений и возраста мине-
ралов проводились по программам К. Ладвига
(Ludwig, 1991, 1999). Результаты расчетов приве-
дены в табл. 2 и на рис. 7.

Полученные возрасты метаморфизма близки к
конкордантным. Для монацита из обр. L14-06
возраст Т(207Pb/206Pb) = 1801.3 ± 1.1 млн лет, а для мо-

Рис. 5. Результаты расчетов P-T условий метаморфизма методом TWEEQU в сланцах месторождения Кителя с различ-
ными ТБД.
(а, б) – для обр. K26 (точки отражают результаты индивидуальных расчетов с хорошей сходимостью реакции, эллипсы
стандартных отклонений описывают совокупность точек с доверительной вероятностью 0.95); (в) – для всех изучен-
ных образцов.
Условные обозначения: 1 – ТБД JUN92, IR = 3; 2 – ТБД BA96, IR = 3; 3 – ТБД BA06, IR = 3; 4 – ТБД BA06, IR = 4 (вклю-
чая истонитовый компонент биотита Ea). Поля устойчивости силикатов алюминия Al2SiO5 рассчитаны в программе
winTWQ (одинаковы для всех использованных ТБД).
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нацита из обр. LK19-064 – возраст Т(207Pb/206Pb) =
= 1800.2 ± 0.6 млн лет, т.е. значения возраста в
пределах погрешности совпадают. Полученные
значения соответствуют позднесвекофеннскому
времени (Балтыбаев и др., 2009).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Результаты термобарометрии

Рассчитанные значения температуры и давле-
ния отвечают высокотемпературной части амфибо-
литовой фации повышенных давлений (рис. 5, 8) и
относятся к кианит-силлиманитовой фациальной
серии (Барроу). Сопоставление результатов расче-

тов с положением установленных эксперимен-
тально линий реакций (рис. 8) показывает, что в
установленных P-T условиях проходит граница
устойчивости ставролита совместно с кварцем – он
замещается парагенезисом гранат + силлиманит +
+ кварц. Верхний барический предел устойчивости
кордиерита, равновесного с гранатами c ХMg =
= 0.1–0.3, ниже значений, определенных по ки-
тельским сланцам. Повышенные давления мета-
морфизма кительских сланцев подтверждаются и
сосуществованием рутила и ильменита в параге-
незисе с гранатом пироп-альмандинового ряда и
силлиманитом (Bohlen et al., 1983). Таким обра-
зом, полученные значения температуры и давле-
ния соответствуют минеральным парагенезисам,
наблюдаемым в кительских сланцах, объясняя и
отсутствие кордиерита, индикаторного для мета-
пелитов бьюкенской (андалузит-силлиманитовой)

Рис. 6. Монацит, выделенный из образца LK19-064
(оптическая микрофотография). Для датирования
отобраны прозрачные бесцветные зерна.

0.2 мм0.2 мм0.2 мм

Таблица 2. Результаты U-Pb изотопных исследований монацитов из сланцев Кительского гранатового месторож-
дения (североладожский метаморфический комплекс)

Примечание. аИзотопные отношения, скорректированные на бланк и фракционирование; бизотопные отношения, скоррек-
тированные на бланк, фракционирование и обычный Pb; Rho – коэффициент корреляции погрешностей отношений
207Pb/235U и 206Pb/238U.

№
п/п

Номер
образца

Изотопные отношения

Rho

Возраст, млн лет

20
6 Pb

/20
4 Pb

а

20
7 Pb

/20
6 Pb

б

20
8 Pb

/20
6 Pb

б

20
7 Pb

/23
5 U

20
6 Pb

/23
8 U

20
6 Pb

/23
8 U

20
7 Pb

/23
5 U

20
7 Pb

/20
6 Pb

1 L14-06 3923
(2.0)

0.11357
(0.048)

1.2656
(0.790)

4.8501
(0.16)

0.31946
(0.14) 0.92 1793.6 ± 2.5 1787.1 ± 2.8 1801.3 ± 1.1

2 LK19-064 2862
(0.77)

0.11479
(0.042)

1.2840
(0.060)

4.8506
(0.14)

0.31967
(0.13) 0.97 1793.7 ± 2.4 1788.1 ± 2.5 1800.2 ± 0.6

Рис. 7. Диаграмма Везерилла для монацита из образ-
цов L14-06 и LK19-064 (участок Сулку).
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фациальной серии, и появление в метапелитах ру-
тила, обычного для метаморфических пород по-
вышенных давлений (кианит-силлиманитового
или барровианского типа).

Важно отметить, что ранее для образцов ла-
дожских гранат-биотитовых сланцев из южной
части Руокоярвинской синформы (образцы
A4044 и A779: Геология …, 2000, рис. 4.4. на стр. 85
и табл. 4.2 на стр. 86–87) определены существенно
меньшие P-T параметры (540–625°C и 3–6 кбар),
отвечающие низкотемпературной части амфиболи-
товой фации низких давлений, т.е. относящиеся к
обычному для Северного Приладожья метаморфиз-
му бьюкенского типа. В пользу этого говорит и при-
сутствие в обр. A779 кордиерита. Это подтверждает
локальность проявления наложенного метаморфиз-
ма повышенных давлений, что обычно для поли-
метаморфизма. Сопоставление приводимых ре-

зультатов термобарометрии с трендами эволюции,
выведенными для Северного и Южного доменов
Приладожья, показывает резкое различие гради-
ентов dP/dT в кительских сланцах и других поро-
дах североладожского комплекса (рис. 9). Значе-
ния давления, рассчитанные в настоящей работе
по сланцам месторождения Кителя, выше даже
максимальных давлений (6–7 кбар), установлен-
ных для наиболее высокотемпературной в Север-
ном Приладожье гиперстеновой зоны метамор-
физма в Южном домене (Балтыбаев и др., 2009).

Сравнение P-T условий метаморфизма китель-
ских силлиманит-гранат-биотитовых сланцев с
положением линий солидуса для метапелитов
(рис. 8) показывает, что установленные температу-
ры метаморфизма выше солидуса водонасыщен-
ных метапелитов и ниже солидуса в случае дегид-
ратационного плавления биотита в метапелитах –
единственного водосодержащего минерала ки-
тельских сланцев. Таким образом, для плавления
кительских сланцев было необходимо присут-
ствие существенно водного флюида. На это также
указывает отсутствие в породе (как лейкосоме,
так и в мезосоме) ортоклаза или микроклина –
продуктов дегидратационного плавления калие-
вых слюд. Важно, что температура плавления
сланцев может значительно понижаться благода-
ря присутствию в них турмалина, так как B2O3 вы-
ступает в качестве флюса для гранитных систем
(Dingwell et al., 1996).

Рис. 8. Сопоставление результатов термобарометри-
ческих расчетов для образцов K26, A1, LK19-064 и
LK19-064/1 (ТБД BA06, IR = 4, включая Ea) для гра-
натовых сланцев Кителя с экспериментальными дан-
ными по устойчивости парагенезисов.
В прямоугольниках – номера образцов. Линии реак-
ций (номера в кружках): (1) – PWS (солидус водона-
сыщенного плавления пелитов); (2) – гаплогранитный
водонасыщенный солидус (Ab + Kfs + Q + H2O = L); (3)
и (4) – солидус дегидратационного плавления пели-
тов по реакции Bt + Als + Pl + Qtz = Grt + Kfs + L (3 –
для Bt56, 4 – для Bt40); (5) – реакция дегидратации пе-
лита (Pl + Qtz + Als + Bt = Grt + Kfs + H2O); (6) – реак-
ция разложения ставролита в присутствии кварца
(St + Qtz = Alm + Als + H2O); (7)–(9) – верхний предел
устойчивости кордиерита в равновесии с Grt30, опре-
деляемый реакцией Crd = Grt30 + Als + Qtz: (7) – в си-
стеме с водным флюидом (  = 1), (8) – с водно-
углекислотным флюидом (  = 0.5), (9) – с безвод-
ным флюидом (  = 0). Нижний индекс у симво-
лов биотита и граната – доля магниевого компонента
в мол. %. Реакции (1)–(5) приведены по работе (Le
Breton, Thompson, 1988), (6) – по (Holdaway et al.,
1995), (7) – по (Aranovich, Podlesskii, 1983), (8) и (9) –
по (Martignole, Sisi, 1981).
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Рис. 9. Сопоставление результатов термобарометри-
ческих расчетов для сланцев месторождения Кителя с
P-T трендами метаморфической эволюции главного
метаморфизма в Северо-Ладожском метаморфиче-
ском ареале из работы (Геология…, 2000).
Тренды эволюции: 1 – для Северного домена (сред-
нетемпературные метаморфические зоны), 2 – для
Южного домена (область гранулитового метамор-
физма).
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Реакции формирования силлиманита/фибролита

Появление силлиманита или фибролита при
прогрессивном метаморфизме возможно за счет
кордиерита (образование парагенезиса граната и
силлиманита при компрессии), мусковита (де-
гидратация с образованием калиевого полевого
шпата), ставролита (образование парагенезиса
граната и силлиманита при росте температуры)
при раскислении плагиоклаза (за счет анортито-
вого компонента) и за счет глиноземистого ком-
понента биотита – при его реакции с гранатом или
ставролитом. Еще одна потенциально возможная
реакция – окисление сидерофиллитового компо-
нента биотита. В нашем случае разложение корди-
ерита не играет никакой роли, так как в северола-
дожском метаморфическом комплексе кордиерит
ассоциирует с силлиманитом в высокотемпера-
турных зонах метаморфической зональности ан-
далузит-силлиманитового типа, но в кительских
сланцах реликты кордиерита, которые могли бы
свидетельствовать о его разложении, отсутству-
ют. Процессы дегидратации мусковита и окисле-
ния биотита тоже не реализуются, так как в этих
случаях в парагенезисе с силлиманитом должен
возникать калиевый полевой шпат, отсутствую-
щий в кительских сланцах.

В обсуждаемом случае возможными представ-
ляются такие реакции:

• прогрессивное разложение ставролита с об-
разованием граната:

• снижение глиноземистости биотита при его
реакции с гранатом или ставролитом:

Ставролит весьма обычен для метапелитовых
сланцев североладожского комплекса и почти от-
сутствует в кительских сланцах. Как раз в условиях
их формирования, как следует из рис. 8, проходит
линия реакции разложения ставролита. Поэтому
реакция разложения ставролита представляется
наиболее значимой. Однако фибролит часто ас-
социирует с биотитом, причем имеющим низкую
глиноземистость. Поэтому можно полагать, что
реакция, ведущая к снижению глиноземистости
биотита, наряду с реакцией разложения ставролита,
также вносит вклад в формирование силлиманита в
кительских сланцах. Роль реакции образования сил-
лиманита за счет раскисления плагиоклаза (реак-
ция (2)) в кительских сланцах, вероятно, незначи-
тельная по сравнению с другими, так как содержа-
ние анортитового компонента в плагиоклазе
невелико, мало и содержание гроссулярового
компонента в гранате.

23 25 8 46 12H O,St Qtz Alm Sil+ → + +

( ) ( ) ( )3 4 3 4 ,Sdp Ea Alm Prp Qtz Ann Phl Sil+ + → +

28 19 8 26 4H O.Sdp St Qtz Ann Sil+ + → + +

Проблема полиморфных разновидностей
силикатов алюминия

В двух из четырех образцов, для которых рас-
считаны P-T значения (табл. 1, рис. 5), средние
результаты лежат в поле устойчивости кианита, а
не силлиманита, хотя кианит в породах отсут-
ствует (не известен нигде в пределах северола-
дожского метаморфического комплекса). Одна-
ко многочисленные наблюдения в зональных
метаморфических комплексах, породы в кото-
рых содержат силикаты алюминия, показывают,
что фибролит обычно появляется в высокотемпе-
ратурной части поля кианита еще до достижения
изограды силлиманита (Hollister, 1969; Kwak, 1971;
Frey et al., 1980; Kerrick, 1990; Homam et al., 2002;
Nagel et al., 2002 и др.). В таких случаях при карти-
ровании метаморфической зональности обычно
выделяют изограды силлиманита-I (фибролита) и
силлиманита-II (призматического силлиманита).
Экспериментальные исследования полей устой-
чивости силикатов алюминия (Al2SiO5) проде-
монстрировали, что результаты экспериментов
сильно различаются (Hemingway, 1992). Однако
во многих исследованиях было установлено, что
экспериментальная линия реакции Ky = Fbl сме-
щена в сторону более низких температур (или бо-
лее высоких давлений) по сравнению с линией
реакции Ky = Sil (Anderson, Kleppa, 1969; Green-
wood, 1972; Hariga, Arima, 1975; Salje, 1986). При
постоянном давлении такое смещение может до-
стигать 20–40°С. Причина этого смещения остается
неясной. Большинство высказанных предположе-
ний были обоснованно отвергнуты: влияние при-
месей и превращение реакций полиморфного пе-
рехода из моновариантных в дивариантные (Al-
bee, Chodos, 1969; Okrusch, Evans, 1970; Chinner
et al., 1969; Holdaway, 1971; Cameron, Ashworth,
1972; Salje, 1986; Kerrick, Speer, 1988; Kerrick,
Woodsworth, 1989), влияние упорядочения в сил-
лиманите и фибролите (Salje, Werneke, 1982; Ro-
bie, Hemingway, 1984; Salje, 1986; Hemingway et al.,
1991; Stebbins et al., 1993), вклад большей (у фиб-
ролита в сравнении с призматическим силлима-
нитом) поверхностной энергии (Hemingway et al.,
1991) или дефектности (Kerrick, 1986). Однако в ка-
честве возможной причины раннего формирования
фибролита остается его метастабильная кристалли-
зация (Chinner et al., 1969; Holdaway, 1971; Vernon,
1979; Kerrick, 1987; Kerrick, Woodsworth, 1989;
Hemingway et al., 1991), например, согласно пра-
вилу ступеней Оствальда (Holdaway, 1971).

Встает вопрос, насколько оправдано включе-
ние фибролита в парагенезис для термобаромет-
рических расчетов, если он кристаллизуется ме-
тастабильно. Однако в пользу возможности его
использования говорит хорошая сходимость ре-
акций на приводимых TWQ-диаграммах. Без ис-
тонитового компонента в системе без силлима-



304

ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 3  2021

АЗИМОВ, РИЗВАНОВА

нита (с ильменитом и рутилом) есть только две
независимые реакции. Однако при добавлении
истонита в системе без силлиманита добавляется
еще одна независимая реакция. Сходимость ре-
акций с участием силлиманита с реакциями без
силлиманита, наблюдаемая на представленных
P-T диаграммах, показывает, что силлиманит, в том
числе и фибролит, является парагенным с другими
минералами. Такой вывод согласуется с тем, что
Р. Вернон (Vernon, 1975) установил структурное
равновесие фибролита с основным минеральным
парагенезисом породы для ряда гнейсов Австра-
лии, а Т. Ларсон и З. Шарп (Larson, Sharp, 2003)
показали, что в изучавшихся ими породах фибролит
находится в изотопном равновесии с гранатом.

Проблема полиметаморфизма
в Северном Приладожье

Деформационные структуры и текстуры в ки-
тельских сланцах указывают на синхронность ме-
таморфизма, анатексиса (частичного плавления)
и деформаций. Плойчатость связана с начальной
стадией развития новой сланцеватости. Таким
образом, можно полагать, что метаморфизм бар-
ровианского типа (повышенных давлений) прояв-
лен в Северном Приладожье локально и приурочен
к зонам поздних деформаций. Тогда можно понять,
почему процессы анатексиса проявляются в ки-
тельских сланцах вне зоны мигматитов, выделяе-
мой в Северо-Ладожском метаморфическом аре-
але. Установленные ранее в центральной части
Раахе-Ладожской зоны (Korsman, Glebovitsky,
1999) отдельные проявления барровианского ме-
таморфизма, накладывающегося на предшествую-
щий метаморфизм бьюкенского типа (низких дав-
лений), немногочисленны, и уровень метаморфиз-
ма в них гораздо ниже: парагенезисы повышенных
давлений там представлены кианит-пирофилли-
товой ассоциацией, т.е. относятся к уровню зелено-
сланцевой фации. Метаморфизм в районе Кителя
является среднетемпературным и переходным к вы-
сокотемпературному, о чем свидетельствует на-
чальная стадия частичного плавления в метапели-
тах. Можно ожидать дальнейших находок проявле-
ний барровианского метаморфизма в Северном
Приладожье, поскольку соответствующие “моло-
дые” (~1800 млн лет) изотопные возрасты выяв-
лены в метаморфических породах разных частей
Северного домена (Балтыбаев и др., 2005, 2009). В
этом случае проявления метаморфизма повы-
шенных давлений в Северном Приладожье долж-
ны быть довольно многочисленны. Отсутствие
находок таких проявлений можно объяснить тем,
что в наиболее обычных для ладожской серии
биотитовых, гранат-биотитовых и ставролит-гра-
нат-биотитовых сланцах давление может быть
определено только с использованием термобаро-
метрических исследований – эти парагенезисы

устойчивы как при низких, так и при повышен-
ных давлениях. В то же время геологические и
изотопные соотношения указывают, что мета-
морфизм повышенных давлений проявлен в
Приладожье на заключительных стадиях эволю-
ции Свекофеннского орогена. В Южном домене
Приладожья и в Южной Финляндии в период
~1800 млн лет формируются уже постколлизион-
ные интрузии (Konopelko, Eklund, 2003; Andersson
et al., 2006). Таким образом, это метаморфиче-
ское событие не соотносится с предполагаемым
Ю.Л. Гульбиным (Гульбин, 2014) в Северном
Приладожье ранним метаморфизмом повышен-
ных давлений, который должен предшествовать
низкобарному метаморфизму. Никаких мине-
ральных ассоциаций, указывающих на ранний
метаморфизм барровианского типа, в северола-
дожском метаморфическом комплексе не уста-
новлено.

Низкотемпературные преобразования
В кительских сланцах проявлены поздние из-

менения, выражающиеся в хлоритизации и као-
линитизации (иногда довольно интенсивные)
гранат-биотитовых сланцев. Они могли бы быть
связаны как с низкотемпературной частью ретро-
градной ветви позднесвекофеннского метамор-
физма, так и с низкотемпературными преобразо-
ваниями каледонского возраста, известными в
Северном Приладожье (Шурилов и др., 2013; Бал-
тыбаев и др., 2017). Однако, учитывая отсутствие
пирофиллита, чье поле устойчивости расположе-
но между полями безводных силикатов алюми-
ния и глинистых минералов группы каолинита, и
развитие каолинита исключительно по биотиту, а
не по силлиманиту, второй вариант более вероя-
тен. В этом случае можно утверждать, что поздние
преобразования происходили при температуре не
выше 300°C – верхнего предела устойчивости ка-
олинита в присутствии кварца (Hemley et al., 1980;
Anovitz et al., 1991).

ВЫВОДЫ
1. В районе Кительского месторождения грана-

тов в североладожском метаморфическом комплек-
се (Раахе-Ладожская зона, Северное Приладожье)
выявлено метаморфическое событие повышенных
давлений (метаморфизм барровианского типа).
Это событие сопровождается ранней стадией ана-
тексиса в метапелитах.

2. P-T условия метаморфизма кительских па-
расланцев, определенные методом мультиравно-
весной термобарометрии (TWEEQU), составляют
610–700°C и 6–8 кбар, т.е. относятся к среднетем-
пературному метаморфизму повышенных давле-
ний с переходом к высокотемпературному мета-
морфизму.
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3. В установленном диапазоне P-T параметров
анатексис в метапелитах происходил в водонасы-
щенных условиях. Водонасыщенный характер ча-
стичного плавления подтверждается отсутствием в
породах новообразованного калиевого полевого
шпата, возникающего при дегидратации слюд.

4. Возраст кительского метаморфического со-
бытия, определенный по U-Pb системе монацита
методом ID-TIMS, составляет 1800 млн лет (позд-
несвекофеннский этап).

5. В кительских сланцах проявлены низкотем-
пературные преобразования (каолинитизация и
хлоритизация) биотита, температура которых не
превышала 300°C. Отсутствие пирофиллита и изме-
нений силлиманита указывает, что это не заключи-
тельные ретроградные преобразования поздне-
свекофеннского метаморфизма, а наложение
оторванных во времени низкотемпературных
(возможно, каледонских) процессов.
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The Manifestation of Late-Svecofennian Elevated Pressure-Typed Metamorphism
in the Zonal North-Ladogian Metamorphic Complex

(The South-Eastern Fennoscandian Shield)
P. Ya. Azimov1 and N. G. Rizvanova1

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

At the Kitelä garnet deposit (the North-Ladogian Metamorphic Complex, the south-eastern Fennoscandian
Shield) metapelites consist of the mineral assemblage Pl + Bt + Qtz + Grt + Sil + Ilm + Rt ± St (without cordi-
erite). This assemblage is corresponded to the Barrovian (elevated pressure-type) medium-temperature to
high-temperature metamorphism. The P-T conditions of this metamorphism were calculated using the
TWEEQU multiequilibrium thermobarometry technique. The P-T values of this metamorphism are 610–
700°C and 6–8 kbar. The metamorphic event was accompanied by rock deformations and anatexis (partial
melting). This partial melting happened in the water-saturated system. The U-Pb age of monazite from the
Kitelä schists is 1800 Ma (the final stage of the Svecofennian orogeny). The revealed metamorphic event was
developed locally in high-strain zones among schists with low-moderate pressure mineral assemblages usual
for the North-Ladogian metamorphic complex and the Svecofennian Orogen as whole (the Buchan-type
metamorphism). The temperature of the retrograde transformations in the Kitelä schists was lower than
300°C. It was not final stage of the Late Svecofennian metamorphic event but resulted from the more young
low-temperature f luid event.

Keywords: polymetamorphism, elevated pressure-typed metamorphism (Barrovian metamorphism), the
North-Ladogian metamorphic complex, multiequilibrium thermobarometry, TWEEQU, monazite
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Обсуждаются новые результаты изотопно-геохимического изучения и U-Pb изотопного датирова-
ния циркона (SHRIMP-II) четырех посттектонических гранитоидных массивов на юго-востоке Ка-
рельской гранит-зеленокаменной области, Фенноскандия. Массивы располагаются в пределах Ха-
утаваарской структуры в юго-восточной части мезоархейского (3.05–2.85 млрд лет) Ведлозерско-
Сегозерского зеленокаменного пояса, который приурочен к западному краю Водлозерского домена
коры с палеоархейской (TNd(DM) > 3.2 млрд лет) предысторией. Установлено, что все четыре мас-
сива, Хаутаваарский, Чалкинский, Шуйский и Няльмозерский, занимают близкую структурно-тек-
тоническую позицию, внедрялись синхронно 2745–2740 млн лет назад и имеют широкие вариации
составов, которые связаны с различиями состава источников магм и условий их плавления. Хаута-
ваарский массив в центральной части структуры и Чалкинский массив в ее западном обрамлении
слагают умеренно-щелочные высокомагнезиальные гранитоиды – санукитоиды, исходные диоритовые
расплавы которых образовались при плавлении литосферной мантии, метасоматизированной в обста-
новке активной окраины 3.00–2.90 млрд лет назад. Гранодиориты Шуйского и лейкограниты Няльмо-
зерского массива, приуроченные к восточному борту структуры, имеют сильнофракционированные тя-
желые REE ((Dy/Yb)n от 3.50 до 5.14), отрицательные величины εNd(T) от – 0.9 до – 2.8 и образовались
при разноглубинном плавлении мезоархейского корового источника, аналогичного кислым вулка-
нитам Хаутаваарской структуры с возрастом 3.05–2.90 млрд лет. Гранодиориты Шуйского массива
имеют повышенные концентрации Cr и Ni, что указывает на их образование в коре при участии ба-
зитовых магм, вероятно, одновозрастных примитивным санукитоидам. Предполагается, что про-
цессы плавления континентальной литосферы на мантийном и коровом уровнях в Карельской ГЗО
в конце неоархея были связаны с обстановкой растяжения при распаде коллизионного орогена по
модели (Laurent et al., 2014).

Ключевые слова: Карельская гранит-зеленокаменная область, неоархейские санукитоиды и грани-
ты, геохимия, U-Pb геохронология, петрология
DOI: 10.31857/S0869590321020035

ВВЕДЕНИЕ
Гранит-зеленокаменные области (ГЗО) пред-

ставляют наиболее сохранные участки архейской
коры и служат важными источниками информа-
ции о корообразующих процессах на ранних эта-
пах геологической эволюции Земли. Сходство в
строении и составе пород разновозрастных ГЗО в
разных кратонах определяется присутствием в них
двух главных структурно-вещественных комплек-
сов: тоналит-зеленокаменного и гранитоидного.
Ранний тоналит-зеленокаменный комплекс вклю-

чает вулканогенно-осадочные толщи зеленока-
менных поясов и обрамляющие тоналит-трон-
дьемит-гранодиоритовые (ТТГ) плутоны. Более
поздний гранитоидный комплекс представлен
разнообразными по составу гранитоидами, которые
имеют ареальное распространение на территории
ГЗО и внедрялись после одного или нескольких
эпизодов деформаций и метаморфизма пород тона-
лит-зеленокаменного комплекса (Condie, 1981).
Несмотря на длительную историю изучения дан-
ных комплексов на различных кратонах, вопросы

УДК 552.31:550.93(470.22)
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происхождения и тектонической обстановки их
формирования остаются предметом оживленных
дискуссий и интенсивных исследований. Приме-
ром может служить Карельская ГЗО, породы ко-
торой выведены на поверхность на юго-востоке
Фенноскандинавского щита и активно изучаются
уже второе столетие.

Основное внимание исследователей сосредо-
точено на вопросах происхождения и тектоники по-
род тоналит-зеленокаменного комплекса. Долгое
время зеленокаменные пояса рассматривались как
система энсиалических рифтов, инициированных
глубинным плюмом, а ТТГ-гранитоиды обрамле-
ния – как ремобилизованный фундамент (Рыба-
ков и др., 1981, 1993). В последние десятилетия
ТТГ-зеленокаменные пояса обсуждаются как ак-
креционные орогены, в которых тектонически
совмещены комплексы океанических плато, ост-
ровных дуг и активных окраин (Puchtel et al., 1997,
1999; Кожевников, 2000; Бибикова и др., 2003;
Светов, 2005).

Пристальный интерес к комплексу архейских
гранитоидов Карельской ГЗО вызвала находка
умеренно-щелочных магнезиальных гранитои-
дов – санукитоидов (Чекулаев, 1999). Эти грани-
тоиды широко представлены на территории Карель-
ской ГЗО, варьируют по составу от монцодиоритов
до монцогранитов и слагают различные по разме-
рам однофазные или полифазные массивы. Реги-
ональные исследования показали, что при общем
сходстве составов массивы санукитоидов на во-
стоке Карельской ГЗО имеют более древние воз-
расты 2745–2735 млн лет по сравнению с сануки-
тоидами ее западной части, датированными в ин-
тервале 2720–2700 млн лет (Heilimo et al., 2011 и
ссылки в этой работе). Детальные исследования,
выполненные для нескольких полифазных ин-
трузивов, обеспечили расшифровку условий за-
рождения первичных санукитоидных расплавов и
их дифференциации в ходе подъема в верхние
уровни коры (Самсонов и др., 2004; Lobach-
Zhuchenko et al., 2005, 2008). В целом результаты
исследований дают согласованную и непротиво-
речивую петрологическую модель образования
неоархейских санукитоидов Карельской ГЗО c
плавлением метасоматизированной литосферной
мантии и последующей дифференциации и кон-
таминации расплавов в ходе подъема в верхние
горизонты коры (Halla, 2005; Kovalenko et al.,
2005; Ларионова и др., 2007; Lobach-Zhuchenko et
al., 2008), оставляя дискуссионным вопрос о тек-
тонических обстановках их образования, среди
которых обсуждаются модели островных дуг, ак-
тивных окраин, постсубдукционных обстановок
и плюмов (Martin et al., 2009; Самсонов и др.,
2004; Чекулаев и др., 2018).

Граниты и гранодиориты нормальной щелоч-
ности в западной части Карельской ГЗО, не свя-

занные с санукитоидами, изучались многими ис-
следователями в разные годы, основные резуль-
таты были суммированы в работах (Ранний …,
2005; Höltta et al., 2012; Чекулаев и др., 2020). По-
лученные данные указывают на узкий возрастной
интервал 2720–2680 млн лет гранитов и большое
разнообразие их геохимических и изотопных ха-
рактеристик, которое связывается с различными
P-T-  условиями плавления неоднородной по
составу и изотопно-геохимическим характери-
стикам коры Карельской ГЗО. В.П. Чекулаев с
соавторами (2020) рассматривают глубинный
плюм в качестве возможной причины масштаб-
ного плавления коры и массовой генерации гра-
нитных магм в конце архея. Примечательно, что
несмотря на возрастное перекрытие процессов
формирования санукитоидов и гранитов в запад-
ной части Карельской ГЗО, вопросы их генетиче-
ской и/или тектонической взаимосвязи ими не
обсуждаются.

Для оценки возрастных и генетических соот-
ношений в объеме гранитоидного комплекса Ка-
рельской ГЗО мы провели геолого-петрографиче-
ское и изотопно-геохимическое изучение и U-Pb
изотопное датирование циркона (SHRIMP-II)
четырех посттектонических гранитоидных мас-
сивов, которые сложены разными по составу по-
родами (монцодиориты и монцограниты сануки-
тоидной серии, тоналиты, гранодиориты и лей-
кограниты) и располагаются на небольшой
площади в Хаутаваарской структуре, Ведлозер-
ско-Сегозерский зеленокаменный пояс.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
ХАУТАВААРСКОЙ СТРУКТУРЫ

Изучаемая Хаутаваарская структура располо-
жена на границе Водлозерского и Центрально-
Карельского доменов Балтийского щита и является
южным окончанием Ведлозерско-Сегозерского зе-
ленокаменного пояса (рис. 1а). Водлозерский домен
представляет собой фрагмент древней континен-
тальной коры, в геологическом строении которого
гранитоиды представлены ТТГ-комплексами (3.24 и
3.15–3.13 млрд лет), трондьемитами (2.9 млрд лет),
тоналитами (2.85 млрд лет), санукитоидами (2.74–
2.73 млрд лет) и гранитами (2.70–2.68 млрд лет)
(Ранний …, 2005; Арестова и др., 2015). Централь-
но-Карельский домен сложен более молодыми
гранитоидами, включающими ТТГ-комплексы
(2.78–2.77 млрд лет), санукитоиды (2.75–2.71 млрд
лет), трондьемиты и граниты (2.72–2.70 млрд лет)
(Ранний …, 2005).

В геологическом строении Хаутаваарской
структуры выделяют раннюю базальт-андезит-
дацит-риолитовую серию. Возраст вулканитов
определен U-Pb методом по циркону из дацитов –
2995 ± 20 млн лет (Светов, 2005 и ссылки в этой

2H OC
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работе) и 2945 ± 19 млн лет (Овчинникова и др.,
1994), а также из обломков дацитов в агломератах –
2944 ± 7.9 млн лет (Матреничев и др., 1990). На
островодужном комплексе залегает аллохтонная
коматиит-базальтовая ассоциация, значения Sm-Nd
изохронного возраста которой находятся в преде-
лах 3.18–2.92 млрд лет (Светов и др., 2006; Светов,
Хухма, 1999). Возраст поздней андезит-дацитовой
серии составляет 3.0–2.98 млрд лет (Светов и др.,
2006), прорывающих ее дацитовых и риолитовых
даек – около 2.85 млрд лет (Овчинникова и др.,

1994). Завершают геологический разрез Хаутава-
арской структуры базальты и вулканогенно-оса-
дочные породы, развитые в ее северо-восточной
части (Светов, 2005).

Интрузивный магматизм Хаутаваарской структу-
ры представлен базит-гипербазитовыми и гранито-
идными комплексами (рис. 1б). Ультрабазиты (сер-
пентинизированные перидотиты, оливиниты и
пироксениты) проявлены на нескольких уровнях,
прорывают мезоархейские вулканиты. Они в
свою очередь прорываются габброидами. Мела-

Рис. 1. Расположение Хаутаваарской зеленокаменной структуры (а) по (Lobach-Zhuchenko et al., 2005; Heilimo et al.,
2013) и упрощенная схема ее геологического строения (б) по материалам Карельской ГЭ (производственный отчет
В.В. Сиваева и А.Ф. Горошко за 1988г.) и геологической карте СССР м-ба 1 : 200000 (лист Р-36-XV) с дополнениями.
(а): 1 – Хаутаваарская структура, 2 – Койкарская структура. (б): 1 – граниты рапакиви Улялегского массива (1.5 млрд
лет), 2 – умеренно-щелочные лейкограниты Няльмозерского массива, 3 – гранитоиды Хаутаваарского комплекса
(2.74 млрд лет), 4 – Шуйский гранодиоритовый массив, 5 – нерасчлененные граниты и гранито-гнейсы, 6 – гиперба-
зиты Хюрсюльского комплекса, 7 – феррогаббро Виетуккалампинского комплекса (2.9 млрд лет), 8 – мезоархейские
вулканогенные и вулканогенно-осадочные породы (3.0–2.85 млрд лет). Массивы: 1 – Хаутаваарский, 2 – Чалкинский,
3 – Шуйский, 4 – Няльмозерский.
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нократовые габбро и пластовые интрузии, выде-
ляющиеся повышенной магнитностью, объеди-
нены в Виетуккалампинский комплекс феррогаб-
бро (Слюсарев и др., 2007), возраст которого
определен U-Pb методом по циркону из габбро-
пегматитов – 2914 ± 9 млн лет (Носова и др.,
2013). В восточном борту структуры развиты тела
габбро комплекса Кайнооя, прорывающие вулка-
ниты средне-кислого состава (>2.85 млрд лет).

Гранитный магматизм в Хаутаваарской струк-
туре представлен ТТГ-гнейсами и гранитоидами,
часть которых выделяется в составе Шуйского ком-
плекса, санукитоидами (Хаутаваарский комплекс),
калиевыми гранитами (Няльмозерский массив) и
комплексом малых интрузий (Виртаоя).

Шуйский комплекс ранее рассматривался как
результат проявления ТТГ-магматизма и сопо-
ставлялся с аналогичными комплексами грани-
тоидов Карельской ГЗО этапа 2.86–2.85 млрд лет
(Кулешевич и др., 2009). Непосредственно Шуй-
ским массивом был назван плутон, расположен-
ный в восточном борту Хаутаваарской структуры.

Хаутаваарский комплекс, объединяющий Хау-
таваарский и Чалкинский массивы, а также ряд бо-
лее мелких тел, прорывает смятые и метаморфизо-
ванные зеленокаменные толщи и тела феррогаббро.
По геохимическим характеристикам породы этого
комплекса были отнесены к санукитоидной серии
(Lobach-Zhuchenko et al., 2000, 2005). U-Pb возраст
интрузивов по циркону (NORDSIM и классиче-
ский метод) составляет ~2.74 млрд лет (Bibikova
et al., 2005; Овчинникова и др., 1994).

Калиевые граниты Няльмозерского массива,
расположенного в северо-восточной части Хаута-
ваарской структуры, рассматриваются как анало-
ги умеренно-щелочных гранитов завершающей
стадии (2.70–2.68 млрд лет назад) магматизма зе-
ленокаменных поясов.

Виртаойский комплекс малых интрузий вклю-
чает жильные тела турмалин-мусковитовых лей-
когранитов и микроклин-плагиоклазовых пегма-
титов.

Граниты рапакиви Улялегского массива
(~1.54–1.5 млрд лет) прорывают зеленокаменные
толщи на юге структуры.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Содержания оксидов петрогенных элементов

определялись классическим силикатным анали-
зом в Аналитическом центре КарНЦ РАН (г. Пет-
розаводск). Точность метода составляет 1–5 отн. %.
для элементов с концентрациями выше 0.5 мас. %
и до 12 отн. % для элементов с концентрацией ни-
же 0.5 мас. %.

Концентрации редких и редкоземельных эле-
ментов определялись методом ICP-MS на квадру-
польном масс-спектрометре X-Series 2 (Thermo

Fisher Scientific) в ЦКП КарНЦ РАН по стандарт-
ной методике (Светов и др., 2015). Разложение
проб проводилось путем кислотного растворения
в открытой системе. Контроль точности измере-
ния осуществлялся с помощью стандартов
BHVO-2, СГД-1А, СГД-2А.

Датирование локальным U-Pb методом зерен
циркона выполнено на вторично-ионном масс-
спектрометре высокого разрешения SHRIMP-II в
Центре изотопных исследований ВСЕГЕИ (г.
Санкт-Петербург) по стандартной методике (Wil-
liams, 1998; Larionov et al., 2004). Цирконы, поме-
щенные в эпоксидную матрицу совместно со
стандартами TEMORA (Black et al., 2003) и 91500
(Wiendenbeck et al., 1995), шлифовались пример-
но до половины толщины и были покрыты ~10 Å
слоем 99.999% золота. Внутренняя структура зе-
рен изучалась с применением оптической и элек-
тронной микроскопии. Накопление изображений в
режимах катодолюминесценции и обратно-рассе-
янных электронов проводилось на сканирующем
электронном микроскопе CamScan MX2500. Для
анализа выбирались области без видимых трещин
и включений. Вторичные ионные токи измеря-
лись высокочастотным вторично-электронным
умножителем в режиме сканирования по массам.
Интенсивность первичного пучка молекулярных
отрицательно заряженных ионов кислорода состав-
ляла ~3 нА, диаметр кратера составлял ~25 мкм.
Полученные результаты обрабатывались с помо-
щью программы SQUID v1.13 и ISOPLOT/Ex
3.41b (Ludwig, 2001, 2003). U-Pb отношения нор-
мализовались на значение 0.0668, приписанное
стандартному циркону TEMORA, что соответ-
ствует возрасту этого циркона 416.75 млн лет
(Black et al., 2003). В качестве концентрационного
уранового стандарта использовался цирконовый
стандарт 91500 с концентрацией U = 81.2 ppm
(Wiedenbeck et al., 1995). Погрешности единич-
ных анализов (изотопных отношений и возраст)
приводятся на уровне 1σ, погрешности вычис-
ленных конкордантных возрастов приводятся на
уровне 2σ.

Изотопный анализ Sm и Nd производился на
многоколлекторном твердофазном масс-спек-
трометре Triton T1 в лаборатории изотопной гео-
логии ИГГД РАН (г. Санкт-Петербург) по мето-
дике, описанной в работе (Котов и др., 1995).
Точность определения концентраций Sm и Nd
составляет ±0.5% (2σ), изотопных отношений
147Sm/144Nd – ±0.5%, 143Nd/144Nd – ±0.005% (2σ),
средневзвешенное значение 143Nd/144Nd в стандарте
La Jolla равно 0.511894 ± 8. При расчете величины
εNd(T) использованы современные значения для од-
нородного резервуара (CHUR) 143Nd/144Nd =
= 0.512638 и 147Sm/144Nd = 0.1967 (Jacobsen, Wass-
erburg, 1984) и DM по (Goldstein, Jacobsen, 1988)
143Nd/144Nd = 0.513151 и 147Sm/144Nd = 0.2136.
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ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ
МАССИВОВ И ПЕТРОГРАФИЧЕСКИЕ 

ОСОБЕННОСТИ ПОРОД
Хаутаваарский массив наиболее изучен, он

расположен в центральной части Хаутаваарской
структуры, прорывает смятые и метаморфизован-
ные зеленокаменные толщи, вытянут в меридио-
нальном направлении до 6 км. Интрузив имеет
сложное строение и представлен двумя магматиче-
скими фазами (Дмитриева и др., 2016). Первая фа-
за, включающая монцогаббродиориты и монц-
одиориты, имеет подчиненное распространение
в южном и западном эндоконтакте интрузива

(рис. 2 и 3а, 3б). Большую часть массива слагают
породы второй фазы – граносиениты и монцо-
граниты (рис. 3в, 3г). Они содержат обломки
монцодиоритов первой фазы.

Возраст пород Хаутаваарского массива опре-
делен U-Pb методом по циркону, для монцодио-
ритов он составляет 2743 ± 8 млрд лет, монцогра-
нитов – 2742 ± 23 млрд лет (Bibikova et al., 2005) и
граносиенитов – 2735 ± 2 млрд лет (Stepanova
et al., 2014).

Породы, слагающие Хаутаваарский интрузив,
как правило, имеют массивную текстуру. Монцо-
габбродиориты обладают равномернозернистой

Рис. 2. Схема геологического строения Хаутаваарского массива, составленная с использованием материалов Карель-
ской ГЭ (производственный отчет В.В. Сиваева и А.Ф. Горошко за 1988г.) с дополнениями. 
1 – туфы и туфогенно-осадочные породы, 2 – базальты, 3 – андезит-дацитовая серия и сопутствующие вулканогенно-
осадочные породы (>2.85 млрд лет), 4 – коматиит-базальтовая серия и сопутствующие вулканогенно-осадочные породы
(3.05–2.90 млрд лет); 5 – гипербазиты, 6 – БАДР-серия (3.05–2.95 млрд лет), 7–9 – Хаутаваарский массив (7 – монцо-
граниты, 8 – граносиениты, 9 – габбро, монцодиориты), 10 – габбро комплекса Кайнооя, 11 – феррогаббро Виетук-
калампинского комплекса, 12 – гранитоиды Шуйского комплекса, 13 – точки отбора образцов, 14 – точки определе-
ния U-Pb возраста пород по (Bibikova et al., 2005) (1) и (Stepanova et al., 2014) (2).
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Рис. 3. Разновидности пород гранитоидных массивов Хаутаваарской структуры.
(а–г) – Хаутаваарский массив (а – монцогаббродиориты, обр. 3/1, б – монцодиорит, обр. 330, в – граносиенит, обр.
350, г – монцогранит, обр. 363), (д–ж) – Чалкинский массив (д – эпидотизированный кварцевый диорит, обр. 660, е –
кварцевый диорит, обр. 662, ж – порфировидный кварцевый диорит, обр. 665), (з) – Шуйский массив (гранодиорит,
обр. 526), (и) – Няльмозерский массив (монцолейкогранит, обр. 678).

1 см

(a) (б) (в)

(г) (д) (е)

(ж) (з) (и)

или порфировидной с вкрапленниками микрокли-
на структурой, содержат плагиоклаз (50–55%), ка-
лиевый полевой шпат (4–5%), роговую обманку
(25–30%), биотит (10–15%), кварц (~3%), титанит
(2%), апатит (0.5–1%), ильменит, акцессорные
циркон и монацит. Для монцодиоритов характерна
порфировидная структура, обусловленная наличи-
ем полевошпатовых вкрапленников. Породы со-
держат плагиоклаз (50–60%), калиевый полевый
шпат (15–20%), роговую обманку (10–15%), био-
тит (15–20%), кварц (~3%), титанит (1–2%), ак-
цессорные апатит (0.5%), циркон и монацит.

Кварцевые монцодиориты среднезернистые
массивные породы, содержащие плагиоклаз (30–
35%), калиевый полевой шпат (40–45%), биотит
(~8%), кварц (5–10%), акцессорные титанит (1–
2%), апатит (0.5%), циркон, реже алланит. Лейко-

кратовые граносиениты и розовато-красные мон-
цограниты обладают средне-, крупнозернистой и
порфировидной структурой, массивной или пят-
нистой текстурой. Граносиениты сложены пла-
гиоклазом (30–35%), калиевым полевым шпатом
(35–45%), кварцем (20%), биотитом (5–10%), ак-
цессорными титанитом (1–2%), апатитом, цир-
коном и монацитом. Монцограниты отличаются
бóльшим содержанием калиевого полевого шпата
(40–55%) и кварца (20–25%), меньшим – плагио-
клаза (20–30%), темноцветные минералы пред-
ставлены биотитом (5–10%), акцессорные – ти-
танитом (до 3%), апатитом (до 0.5%), цирконом,
монацитом.

Чалкинский массив ограничивает зеленокамен-
ные толщи Хаутаваарской структуры с северо-запа-
да и прорывает гранитоиды западного обрамления
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(рис. 4). Массив вытянут в меридиональном на-
правлении и, согласно геофизическим и геолого-
съемочным данным, имеет большой размер (около
20 км по длинной оси). Он сложен диоритами и
кварцевыми диоритами. В краевых зонах интру-
зива породы эпидотизированы и прорываются
множеством аплитовых и пегматитовых жил. Се-
верная часть Чалкинского массива перекрыта
ледниковыми отложениями. U-Pb возраст пород
по циркону 2745 ± 5 млрд лет (Овчинникова и др.,
1994).

Чалкинский массив сложен преимущественно
мезократовыми крупнозернистыми или порфиро-
видными с полевошпатовыми вкрапленниками
биотит-роговообманковыми кварцевыми диори-
тами (рис. 3д–3ж). Породы содержат плагиоклаз
(60–75%, олигоклаз, реже андезин), калиевый
полевой шпат (0–5%), кварц (5–12%), роговую
обманку (5–15%), биотит (7–12%), апатит (до
1%), титанит и REE-содержащий титанит (ΣREE
до 1–2%), циркон, вторичные эпидот и Ce-эпи-
дот (ΣREE 3–5%), хлорит (1%), карбонат, в том
числе бастнезит-паризитового ряда, и барит. При
изменении кварцевых диоритов плагиоклаз ин-
тенсивно замещается эпидотом, что придает им
зеленоватый оттенок, по биотиту развивается
хлорит.

Шуйский комплекс по результатам геолого-съе-
мочных работ Карельской ГЭ объединяет четыре

магматические фазы: 1) диориты, 2) плагиограниты,
тоналиты, гранодиориты, 3) граниты, микроклино-
вые лейкограниты и 4) завершающие магматизм
жилы микроклиновых пегматитов. Гранитоиды
Шуйского комплекса были выделены в обрамле-
нии Хаутаваарской структуры (рис. 5). Они огра-
ничивают зеленокаменные толщи с востока и за-
пада, разбиты серией тектонических разломов
субширотного и северо-западного простирания.
В зонах контакта гранитоидов и вулканитов, а
также тектонических нарушений породы подвер-
жены катаклазу, милонитизации и альбитизации.
Шуйский комплекс развит на большой площади
и имеет слабую обнаженность, в связи с этим ав-
торам удалось изучить только его гранодиорито-
вую фазу в восточной и южной частях структуры.

Гранодиориты массивные, обладают светло-
розовой окраской, крупнозернистой структурой,
отличаются наличием голубого кварца (рис. 3з).
Породы содержат калиевый полевой шпат (6–20%),
плагиоклаз (50–60%), кварц (15–20%), биотит
(5–6%), вторичные серицит (2–5%), эпидот (4–5%),
карбонат и хлорит, акцессорные апатит, титанит
(1%) и циркон. Плагиоклаз замещается эпидотом
и серицитом, по биотиту развивается хлорит. При
интенсивной эпидотизации гранодиориты приоб-
ретают зеленоватый оттенок. В рассланцованных и
катаклазированных разностях увеличивается со-
держание кварца и биотита. Рудные минералы

Рис. 4. Схема геологического строения Чалкинского и Няльмозерского массивов, составлена по геологической карте
СССР м-ба 1 : 200000 (лист Р-36-XV) с дополнениями. 
1 – вулканогенные и вулканогенно-осадочные толщи, 2 – метагаббро, 3 – нерасчлененные архейские гранитоиды, 4 –
диориты Чалкинского массива, 5 – монцолейкограниты Няльмозерского массива, 6 – четвертичные отложения, 7 –
точки отбора образцов, 8 – точки отбора образцов для определения U-Pb возраста и их номера.
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Рис. 5. Схема геологического строения Шуйского
комплекса, составленная с использованием материа-
лов Карельской ГЭ (производственный отчет
В.В. Сиваева и А.Ф. Горошко за 1988г.).
1 – граниты рапакиви Улялегского массива, 2 – мас-
сивы Хаутаваарского комплекса, 3–5 – Шуйский
комплекс (3 – граниты, 4 – плагиограниты, тонали-
ты, гранодиориты, 5 – диориты), 6 – гипербазиты
Хюрсюльского комплекса, 7 – вулканогенные и вул-
каногенно-осадочные породы, 8 – разломы, 9 – точ-
ки отбора образцов, 10 – точки отбора образцов для
определения U-Pb возраста.
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представлены рутилом, пиритом и галенитом. В
породах отмечаются секущие пиритсодержащие
кварц-эпидотовые прожилки.

Няльмозерский массив прорывает вулканоген-
ные и вулканогенно-осадочные толщи в северо-
восточной части Хаутаваарской зеленокаменной
структуры. Он протягивается в субмеридиональ-
ном направлении до 15 км, сложен светло-розо-
выми умеренно-щелочными лейкогранитами.
Интрузивные тела подобного состава встречают-
ся севернее и восточнее Няльмозерского массива,
которые, возможно, являются фрагментами еди-
ного плутона, частично перекрытого четвертич-
ными образованиями (рис. 4).

Монцолейкограниты массивные, мелкозерни-
стые, иногда слегка рассланцованные, сложены

калиевым полевым шпатом (25–30%), плагио-
клазом (25–30%, олигоклаз, реже альбит), квар-
цем (35–40%), биотитом (3–5%), мусковитом (2–
3%), преобладающим акцессорным минералом
является монацит, также встречаются апатит и
циркон, при вторичных изменениях пород появ-
ляются эпидот (1–3%), серицит и хлорит, в не-
значительном количестве встречаются рутил,
ильменит и галенит.

ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ ПОРОД
Хаутаваарский массив наиболее детально изу-

чен и опробован авторами (Дмитриева и др.,
2016). Состав пород имеет широкие вариации.
Содержание SiO2 увеличивается от 51.98 мас. % в
монцогаббродиоритах до 70.5 мас. % в монцогра-
нитах, при этом сумма щелочей возрастает от 6.21
до 9.57 мас. % (табл. 1; рис. 6). Породы относятся
к умеренно-щелочному ряду, обладают калиево-
натриевым типом щелочности (Na2O/K2O < 1) и по-
вышенной магнезиальностью (Мg# = 0.60–0.45),
снижающейся по мере увеличения количества
SiO2 и Al2O3. В граносиенитах и монцогранитах
второй фазы уменьшаются содержания FeO*,
MgO, CaO, TiO2, P2O5 относительно монцогаб-
бродиоритов и монцодиоритов первой фазы. На
диаграммах в породах Хаутаваарского массива
наблюдаются близкие к прямолинейным тренды
распределения петрогенных элементов (рис. 6).

Монцогаббродиориты и монцодиориты пер-
вой фазы имеют повышенные содержания P2O5
(0.56–0.61 мас. %), TiO2 (0.65–1.03 мас. %) и V
(128–201 ppm), они также обладают более высо-
кими концентрациями Cr (163–223 ppm), Ni (49–
70 ppm) и Cu (18–118 ppm) относительно граноси-
енитов и монцогранитов (Cr 20–68, Ni 10–37 и Cu
6–29 ppm) второй фазы (рис. 6, 7). В породах пер-
вой фазы при увеличении содержания SiO2 про-
исходит накопление Zr, в то время как в породах
второй фазы при повышении кремнекислотности
концентрация его интенсивно снижается (рис. 7).
Количество Ba и Sr уменьшается от основных фаз
к кислым, тогда как концентрация Rb возрастает.
Максимальное содержание Ba в монцогаббро-
диоритах и монцодиоритах составляет 2054 ppm,
в граносиенитах и монцогранитах – 1081 ppm.

Для пород Хаутаваарского массива характерны
фракционированные спектры распределения
REE ((La/Yb)n = 14–21), суммарное количество
которых снижается от 346 до 128 ppm с увеличе-
нием содержания SiO2 (рис. 8).

Чалкинский массив был опробован в его южной
части, пересечен от восточного эндоконтакта в
районе оз. Корбозеро и до оз. Кангозеро (около 5 км)
в западном направлении, а также на север на 3 км.
Слагающие интрузив биотит-роговообманковые
кварцевые диориты имеют достаточно однородный
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Таблица 1. Химический состав гранитоидов Хаутаваарской структуры

Компо-
ненты

1 2 3 4 5 6 7 8
Хаутаваарский массив

3/1 3/2 318 330 331 8 370 2
МГД МД КМД

SiO2 51.98 53.52 54.45 58.50 57.16 61.74 65.80 65.40
TiO2 1.03 0.88 0.73 0.67 0.65 0.62 0.50 0.55
Al2O3 15.83 15.92 15.29 15.20 14.87 17.66 15.13 14.80
Fe2O3 2.91 3.10 3.22 2.27 2.69 2.15 1.35 0.99
FeO 5.46 4.45 4.23 3.59 3.30 2.01 2.15 1.72
MnO 0.144 0.135 0.132 0.111 0.098 0.059 0.058 0.055
MgO 6.74 5.46 5.56 4.70 4.21 2.13 2.38 2.08
CaO 6.82 6.96 6.82 4.91 4.39 1.98 2.04 3.20
Na2O 2.88 3.49 3.70 3.71 3.50 4.09 3.80 3.91
K2O 3.33 3.22 3.03 4.02 4.94 6.06 5.61 6.16
P2O5 0.61 0.56 0.58 0.42 0.44 0.27 0.10 0.24
П.п.п. 1.72 1.6 1.56 1.63 3.10 1.02 0.94 0.80
Сумма 99.53 99.51 99.50 99.88 99.64 99.99 99.98 99.96
Mg# 0.60 0.58 0.58 0.60 0.57 0.49 0.56 0.58
alk 6.21 6.71 6.73 7.73 8.44 10.15 9.41 10.07
Na2O/K2O 0.86 1.08 1.22 0.92 0.71 0.67 0.68 0.63
Cr 179.9 162.7 166.32 222.5 181.4 53.92 66.3 61.53
Ni 60.64 51.27 56.93 70.1 49.28 22.22 28.5 30.62
V 200.9 178.7 175.88 130.3 127.9 78.64 53.52 104.3
Cu 18.06 35.35 57.07 118.4 61.2 17.67 14.03 14.97
Rb 196.0 120.3 98.3 101.7 226.8 248.26 179.0 290.6
Sr 1032.0 1124.0 1207.62 585.7 692.8 438.02 341.1 328.5
Y 22.61 21.26 19.76 19.25 19.72 23.10 18.16 12.27
Pb 17.63 15.23 24.61 17.64 66.49 14.86 11.22 11.13
Th 4.58 5.49 7.01 12.39 13.65 45.38 49.33 27.47
U 1.47 1.86 2.06 2.01 3.67 4.41 3.59 3.06
Zr 90.31 122.6 69.37 168.4 167.6 457.98 401.7 353.2
Hf 2.19 2.82 2.10 4.13 4.24 11.36 9.34 8.33
Nb 7.95 8.52 5.62 9.75 11.06 24.12 13.35 17.34
Ta 0.38 0.37 0.64 0.58 0.75 2.29 0.93 1.17
Ba 1782.0 2054.0 1751.39 1920.0 1782.0 1224.59 951.1 1003.0
La 41.05 44.93 47.42 45.43 45.19 74.38 47.29 23.03
Ce 97.58 103.5 104.20 92.09 95.75 157.1 104.5 60.27
Pr 12.68 12.56 13.38 10.93 10.86 17.14 10.72 4.83
Nd 55.21 52.72 57.36 41.9 40.26 62.96 41.39 22.59
Sm 12.42 11.43 11.52 7.90 7.57 10.8 8.35 4.80
Eu 3.72 3.58 2.82 2.50 2.34 1.90 1.77 1.09
Gd 10.48 10.19 5.32 7.17 6.86 8.8 5.32 3.60
Tb 1.21 1.12 1.02 0.84 0.82 1.00 0.61 0.46
Dy 4.66 4.29 4.28 3.40 3.47 4.59 2.61 2.81
Ho 0.84 0.80 0.78 0.69 0.70 0.84 0.63 0.53
Er 2.39 2.27 2.04 2.09 2.18 2.38 1.99 1.59
Tm 0.3 0.29 0.25 0.28 0.31 0.34 0.27 0.23
Yb 2.07 2.03 1.81 2.10 2.18 3.60 2.0 1.70
Lu 0.23 0.23 0.23 0.25 0.26 0.36 0.28 0.25
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Компо-
ненты

9 10 11 12 13 14 15 16
Хаутаваарский массив

5/1 7 327 327/1 350/1 350/2 350/4 350/9
КМД ГС

SiO2 64.93 66.90 69.24 67.02 67.94 68.32 70.60 67.70
TiO2 0.68 0.48 0.44 0.46 0.39 0.39 0.43 0.43
Al2O3 15.80 15.15 13.86 14.47 14.68 14.42 14.40 14.90
Fe2O3 1.12 1.18 1.48 1.57 0.73 1.1 1.35 1.05
FeO 2.44 1.94 1.58 2.15 1.68 2.01 0.93 1.86
MnO 0.052 0.054 0.042 0.053 0.051 0.056 0.028 0.052
MgO 2.07 1.92 1.73 2.00 1.65 1.76 1.50 1.86
CaO 2.61 1.83 1.53 1.90 1.60 1.31 0.73 2.0
Na2O 4.27 3.78 3.26 3.58 4.15 4.93 3.62 3.65
K2O 4.93 5.55 5.73 5.38 5.42 4.08 4.84 5.55
P2O5 0.25 0.22 0.2 0.23 1.32 0.09 0.08 0.06
П.п.п. 0.64 0.76 0.79 0.8 0.07 1.22 1.33 0.78
Сумма 99.92 99.93 100.0 99.62 99.96 99.82 99.96 99.97
Mg# 0.51 0.54 0.52 0.50 0.56 0.51 0.56 0.54
alk 9.2 9.33 8.99 8.96 9.57 9.01 8.46 9.2
Na2O/K2O 0.87 0.68 0.57 0.67 0.77 1.21 0.75 0.66
Cr 74.95 43.36 37.80 44.28 50.96 – 41.11 67.97
Ni 31.34 19.10 18.85 22.06 22.98 – 9.64 32.56
V 138.50 63.80 57.92 66.12 43.72 – 46.88 46.59
Cu 16.84 16.26 12.27 10.30 17.96 – 29.28 18.56
Rb 357.5 217.18 257.22 281.78 226.10 – 203.5 240.5
Sr 598.1 282.82 207.18 420.42 276.0 – 170.7 383.9
Y 9.75 16.46 21.0 20.39 19.94 – 15.32 21.68
Pb 28.42 30.13 21.52 27.29 21.81 – 52.53 23.25
Th 16.04 30.57 28.48 32.48 47.23 – 54.12 54.47
U 5.21 6.96 16.42 11.04 7.52 – 7.24 9.22
Zr 413.0 363.14 328.09 393.98 319.20 – 375.5 316.0
Hf 9.07 8.90 8.09 9.72 8.60 – 9.61 8.21
Nb 12.73 15.87 17.60 18.12 16.14 – 17.62 15.71
Ta 0.43 1.38 2.70 1.94 1.15 – 1.26 1.21
Ba 945.6 1067.19 909.99 915.79 763.0 – 1014.0 805.4
La 33.71 53.26 71.46 55.98 43.87 – 10.17 48.41
Ce 60.23 111.68 139.28 121.76 87.20 – 23.9 106.40
Pr 6.86 12.27 16.13 13.80 9.56 – 2.89 11.47
Nd 30.19 44.88 60.00 51.66 36.77 – 11.85 43.68
Sm 5.66 7.78 10.05 9.35 7.89 – 3.45 9.62
Eu 1.65 1.55 1.61 1.64 1.52 – 0.87 1.72
Gd 3.80 6.47 8.23 7.80 5.68 – 2.84 5.92
Tb 0.45 0.69 0.90 0.86 0.67 – 0.40 0.71
Dy 2.28 3.22 3.89 4.10 2.99 – 2.25 3.11
Ho 0.41 0.56 0.77 0.74 0.73 – 0.57 0.77
Er 1.14 1.62 2.13 2.05 2.13 – 1.76 2.30
Tm 0.16 0.22 0.30 0.28 0.30 – 0.27 0.33
Yb 1.13 2.53 2.79 2.95 2.11 – 1.89 2.26
Lu 0.18 0.25 0.28 0.29 0.28 – 0.24 0.29

Таблица 1. Продолжение
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Компо-
ненты

17 18 19 20 21 22 23 24
Хаутаваарский массив

1 6 319 322 320 320/3 336 352
ГС МГ

SiO2 67.74 68.16 70.38 69.46 70.22 70.50 69.32 69.62
TiO2 0.47 0.43 0.32 0.34 0.34 0.30 0.35 0.35
Al2O3 14.93 14.61 14.20 14.14 14.19 14.21 13.98 14.44
Fe2O3 0.99 1.42 0.86 1.46 1.15 0.49 1.19 0.92
FeO 1.72 1.72 1.29 1.29 1.22 1.44 1.58 1.79
MnO 0.053 0.045 0.037 0.038 0.035 0.032 0.038 0.043
MgO 1.33 1.55 1.19 1.24 1.03 1.04 1.26 0.71
CaO 1.91 1.76 1.54 1.76 1.32 1.47 1.61 1.60
Na2O 3.62 3.81 3.78 3.94 3.87 4.21 3.76 3.90
K2O 5.76 5.43 5.30 5.13 5.50 5.31 5.50 5.20
P2O5 0.24 0.2 0.20 0.19 0.22 0.16 0.17 0.07
П.п.п. 0.75 0.72 0.66 0.88 0.59 0.70 0.64 0.83
Сумма 99.55 100.0 99.89 100.0 99.82 99.98 99.55 99.65
Mg# 0.47 0.48 0.51 0.46 0.45 0.50 0.46 0.33
alk 9.38 9.24 9.08 9.07 9.37 9.52 9.26 9.1
Na2O/K2O 0.63 0.7 0.71 0.77 0.70 0.79 0.68 0.75
Cr 51.39 – 20.46 25.92 19.60 – 34.53 47.38
Ni 23.91 – 13.51 14.79 13.95 – 15.11 23.7
V 96.73 – 42.24 40.50 45.73 – 45.73 30.34
Cu 8.37 – 22.78 16.80 5.59 – 10.51 17.47
Rb 371.6 – 239.38 221.38 250.10 – 281.38 212.4
Sr 376.1 – 430.42 424.02 410.82 – 320.18 446.4
Y 16.25 – 14.66 14.10 15.14 – 16.94 13.73
Pb 32.67 – 38.67 17.83 24.74 – 30.40 44.71
Th 30.18 – 37.45 34.31 34.48 – 36.84 43.02
U 7.20 – 11.61 6.30 6.38 – 7.69 8.55
Zr 342.7 – 250.02 224.62 250.41 – 271.37 224.6
Hf 9.11 – 7.03 6.14 6.85 – 7.06 5.86
Nb 16.67 – 13.68 13.27 13.45 – 16.45 11.99
Ta 1.26 – 1.69 1.52 1.61 – 1.77 0.95
Ba 768.5 – 1013.39 1009.79 1080.79 – 863.19 919.3
La 52.46 – 49.66 47.26 49.70 – 44.22 39.07
Ce 86.87 – 103.92 95.56 98.88 – 95.36 73.36
Pr 11.43 – 11.74 10.77 11.59 – 11.32 7.91
Nd 49.47 – 42.76 40.05 42.40 – 41.48 29.32
Sm 8.30 – 7.17 6.80 7.13 – 7.19 6.24
Eu 1.40 – 1.39 1.36 1.38 – 1.24 1.35
Gd 5.23 – 5.94 5.60 5.88 – 6.06 3.81
Tb 0.64 – 0.62 0.60 0.63 – 0.67 0.45
Dy 3.60 – 2.51 2.41 2.55 – 3.16 1.97
Ho 0.65 – 0.53 0.50 0.52 – 0.57 0.48
Er 1.92 – 1.49 1.46 1.48 – 1.66 1.47
Tm 0.28 – 0.22 0.20 0.21 – 0.23 0.21
Yb 1.94 – 2.21 2.00 2.14 – 2.35 1.4
Lu 0.29 – 0.22 0.21 0.21 – 0.24 0.19

Таблица 1. Продолжение
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Компо-
ненты

25 26 27 28 29 30 31 32 33
Хаутаваарский массив Чалкинский массив

363/2 363/3 361 660а 660 661 662 663 665
МГ КД

SiO2 70.32 69.70 59.28 59.9 60.2 60.28 60.94 60.58 60.96
TiO2 0.39 0.38 0.59 0.57 0.6 0.6 0.57 0.58 0.61
Al2O3 13.70 13.90 16.89 16.11 15.95 15.94 15.6 15.69 15.06
Fe2O3 0.70 0.84 2.26 2.25 2.15 2.25 2.33 2.27 1.95
FeO 1.43 1.86 3.52 3.52 3.52 3.52 3.45 3.36 4.16
MnO 0.039 0.049 0.107 0.083 0.085 0.105 0.08 0.086 0.093
MgO 1.66 1.62 3.42 4.16 4.16 4.09 4.0 4.21 4.31
CaO 1.60 1.60 5.06 5.12 5.42 5.21 4.77 4.74 4.34
Na2O 3.88 3.94 3.61 4.26 4.16 4.47 4.16 4.06 3.89
K2O 5.43 5.10 2.86 1.99 1.86 1.77 2.27 2.39 2.38
P2O5 0.11 0.12 0.28 0.31 0.31 0.32 0.29 0.31 0.32
П.п.п. 0.64 0.76 1.41 1.03 0.89 0.82 0.8 0.96 1.27
Сумма 99.92 99.99 99.51 99.50 99.51 99.57 99.50 99.51 99.52
Mg# 0.59 0.53 0.56 0.57 0.57 0.57 0.56 0.58 0.56
alk 9.31 9.04 6.47 6.25 6.02 6.24 6.43 6.45 6.27
Na2O/K2O 0.71 0.77 1.3 2.14 2.24 2.53 1.83 1.70 1.63
Cr 46.28 65.59 116.1 207.1 202.5 171.4 179.8 179.2 144.7
Ni 25.11 36.62 60.47 98.25 97.46 97.38 92.87 94.3 87.82
V 27.82 32.67 111.5 221.6 207.3 211.2 203.9 193.3 195.3
Cu 11.03 13.01 11.57 23.53 25.8 15.29 31.8 23.19 92.82
Rb 151.1 165.0 110.3 64.26 60.7 122.0 76.37 124.6 85.09
Sr 342.4 387.1 679.2 988.2 982.2 861.3 901.2 863.3 822.5
Y 14.55 15.86 17.48 12.99 12.85 19.96 13.11 13.28 12.42
Pb 18.77 10.99 22.02 20.47 19.45 27.07 22.09 20.52 11.58
Th 43.75 43.55 10.15 2.26 2.47 3.35 4.59 5.42 2.68
U 6.16 2.20 1.95 0.42 0.44 3.36 1.31 1.25 1.28
Zr 203.4 229.6 130.9 111.7 153.0 185.1 160.7 172.3 238.3
Hf 5.46 6.21 3.26 2.31 3.06 3.96 3.50 3.63 4.56
Nb 10.93 11.89 5.55 4.33 4.39 9.78 5.06 5.35 5.28
Ta 0.97 1.03 0.52 0.51 0.54 1.16 0.61 0.65 0.64
Ba 884.1 836.7 977.2 582.4 534.3 338.7 558.5 579.0 743.0
La 30.87 41.53 46.32 30.19 44.67 29.83 44.74 43.70 29.32
Ce 66.37 73.63 85.77 83.67 99.64 79.78 100.90 101.30 77.29
Pr 8.00 9.66 10.26 9.70 11.98 9.54 11.81 11.86 8.98
Nd 31.21 37.55 38.67 40.14 45.59 38.78 44.73 45.69 37.23
Sm 6.59 7.55 6.14 6.79 6.96 6.84 7.06 7.13 6.35
Eu 1.44 1.54 1.62 1.76 1.79 1.68 1.78 1.88 1.72
Gd 4.09 4.50 4.61 4.92 4.94 5.28 5.02 5.15 4.63
Tb 0.49 0.54 0.69 0.57 0.59 0.68 0.62 0.60 0.55
Dy 2.16 2.40 3.20 2.71 2.66 3.31 2.69 2.80 2.63
Ho 0.52 0.59 0.60 0.50 0.48 0.61 0.47 0.49 0.49
Er 1.58 1.71 1.72 1.28 1.27 1.76 1.27 1.29 1.24
Tm 0.21 0.24 0.25 0.17 0.16 0.27 0.16 0.17 0.16
Yb 1.53 1.65 1.62 1.06 1.07 1.94 1.10 1.13 1.09
Lu 0.20 0.21 0.26 0.15 0.15 0.29 0.16 0.16 0.16

Таблица 1. Продолжение
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Примечание. 6–10 – по (Дмитриева и др., 2016); ГД – гранодиорит, ГС – граносиенит, Д – диорит, КД – кварцевый диорит,
КМД – кварцевый монцодиорит, ЛГ – лейкогранит, МГ – монцогранит, МГД – монцогаббродиорит, МД – монцодиорит,
МЛГ – монцолейкогранит. Оксиды даны в мас. %, элементы – в ppm, <ПО – ниже предела обнаружения, прочерк – элемент
не определялся, Mg# = Mg/(Fe2+ + Fe3+ + Mg). *Данные Карельской ГЭ.

Компо-
ненты

34 35 36 37 38 39 40 41 42
Шуйский массив Няльмозерский массив

524 526 650 651 2* 353 676 677 678
ГД МЛГ

SiO2 68.16 68.20 67.52 67.62 68.96 73.14 73.4 73.44 73.47
TiO2 0.30 0.34 0.37 0.41 0.36 0.13 0.10 0.09 0.10
Al2O3 15.31 15.08 15.20 15.09 14.99 13.63 14.60 14.60 14.60
Fe2O3 1.33 1.39 1.61 2.02 3.21 0.13 0.36 0.39 0.40
FeO 1.44 1.51 1.51 1.51 – 1.0 1.15 0.57 0.93
MnO 0.061 0.054 0.050 0.047 0.06 0.026 0.016 0.012 0.013
MgO 1.41 1.42 1.74 2.05 1.22 0.78 0.35 0.41 0.30
CaO 2.01 2.58 2.39 2.82 2.36 1.31 1.37 1.30 1.16
Na2O 4.43 4.27 4.24 5.64 4.36 4.14 4.47 4.52 4.37
K2O 3.88 3.60 4.10 1.17 2.99 4.91 3.89 4.16 4.16
P2O5 0.17 0.20 0.24 0.25 0.13 0.06 0.05 0.05 0.03
П.п.п. 1.28 1.01 0.88 1.18 0.82 0.32 0.08 0.29 0.30
Сумма 100.0 99.98 100.0 99.98 99.46 99.97 99.99 99.95 100.0
Mg# 0.49 0.48 0.51 0.52 0.43 0.55 0.29 0.44 0.29
alk 8.31 7.87 8.34 6.81 7.35 9.05 8.36 8.68 8.53
Na2O/K2O 1.14 1.19 1.03 4.82 1.46 0.84 1.15 1.09 1.05
Cr 52.68 61.12 57.90 71.0 – 33.63 19.58 22.68 26.32
Ni 24.24 35.45 37.38 45.31 – 19.25 16.58 23.09 24.15
V 40.74 50.08 36.97 40.89 – < ПО < ПО < ПО < ПО
Cu 10.67 3.61 17.80 23.50 – 5.61 11.77 7.54 11.30
Rb 110.60 94.60 89.41 31.51 – 85.68 103.50 101.60 103.20
Sr 520.30 749.80 607.30 620.80 – 369.20 362.00 396.70 514.10
Y 8.84 10.17 7.59 9.62 – 2.87 2.88 1.79 1.14
Pb 12.62 15.55 14.29 11.12 – 22.92 26.02 27.66 21.14
Th 9.97 10.29 9.48 16.89 – 11.46 9.94 11.74 8.25
U 1.47 1.84 5.37 2.21 – 0.75 0.97 0.72 0.58
Zr 111.30 150.60 115.70 129.30 – 85.39 75.75 70.17 70.78
Hf 3.19 4.10 2.89 2.97 – 2.54 2.26 1.94 1.99
Nb 6.46 6.54 5.10 5.24 – 2.17 1.58 1.39 1.36
Ta 0.65 0.60 0.45 0.44 – 0.16 0.06 0.07 0.05
Ba 1257.0 1274.0 1252.0 457.3 – 1518.0 1330.0 1385.0 1653.0
La 26.91 33.67 21.40 27.02 – 15.20 27.51 9.63 16.06
Ce 45.93 61.27 46.34 76.01 – 29.17 45.60 21.77 31.04
Pr 7.18 9.13 5.06 6.28 – 2.97 4.27 1.84 2.68
Nd 25.16 31.90 19.2 22.79 – 10.69 15.63 7.94 9.87
Sm 4.55 5.50 3.64 4.13 – 2.08 2.50 1.70 1.69
Eu 1.21 1.42 1.12 1.16 – 0.78 0.68 0.65 0.68
Gd 2.89 3.61 2.80 3.24 – 1.33 1.43 0.91 0.72
Tb 0.42 0.41 0.38 0.42 – 0.14 0.19 0.11 0.08
Dy 1.81 1.96 1.66 2.00 – 0.52 0.70 0.39 0.28
Ho 0.34 0.36 0.26 0.31 – 0.11 0.10 0.06 0.04
Er 0.87 0.95 0.78 0.92 – 0.30 0.25 0.18 0.13
Tm 0.11 0.13 0.12 0.14 – 0.04 0.03 0.02 0.02
Yb 0.76 0.84 0.71 0.82 – 0.23 0.23 0.19 0.17
Lu 0.13 0.13 0.12 0.11 – 0.04 0.04 0.03 0.02

Таблица 1. Окончание
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Рис. 6. Диаграммы Харкера для гранитоидов Хаутаваарской структуры.
Массивы: 1, 2 – Хаутаваарский (1 – первая фаза, 2 – вторая фаза), 3 – Чалкинский, 4 – Шуйский, 5 – Няльмозерский.
Поля составов по (Шарпенок и др., 2013): 1 – кварцевых диоритов, 2 – гранодиоритов, 3 – лейкогранитов, 4 – монцо-
габбродиоритов, 5 – монцодиоритов, 6 – монцонитов, 7 – граносиенитов, 8 – сиенитов, 9 – умеренно-щелочных гра-
нитов, 10 – умеренно-щелочных лейкогранитов.
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Рис. 7. Диаграммы Ni, V, Cr, Zr, Nb, Rb, Sr, Y–SiO2 для гранитоидов Хаутаваарской структуры. 
Массивы: 1, 2 – Хаутаваарский (1 – первая фаза, 2 – вторая фаза), 3 – Чалкинский, 4 – Шуйский, 5 – Няльмозерский.
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состав и на петрохимических диаграммах образу-
ют компактную область (рис. 6), содержат 59.28–
60.96 мас. % SiO2, относятся к нормальному ряду
(сумма щелочей – 6.02–6.47 мас. %) и натриевой
серии (Na2O/K2O > 1). Породы массива характе-
ризуются повышенными значениями магнези-
альности (Мg# = 0.56–0.58). По содержанию
TiO2, Al2O3 и MgO кварцевые диориты занимают
промежуточное положение между составами по-
род основной и кислой фазы Хаутаваарского мас-
сива, отличаются бóльшим содержанием CaO,
FeO* и меньшим – K2O.

Кварцевые диориты обладают высоким содер-
жанием Cr (172–188 ppm), обогащены Ba (634–
1459 ppm) и Sr (740–889 ppm), контрастно отлича-
ются от монцодиоритов первой фазы Хаутаваар-
ского массива высокими концентрациями Ni
(90–99 ppm) и V (111-212 ppm) (рис. 7).

Спектры распределения REE в породах Чал-
кинского массива имеют фракционированный
характер ((La/Yb)n = 11–30). Суммарное содержа-
ние редких земель составляет 160–210 ppm. В по-
родах краевой зоны отмечаются более высокие
концентрации HREE, чем в кварцевых диоритах,
слагающих центральную часть массива. По рас-
пределению редких и редкоземельных элементов

кварцевые диориты схожи с породами Хаутаваар-
ского массива (рис. 8).

Гранодиориты Шуйского комплекса, отобранные
в восточной и южной частях структуры, имеют не-
значительные вариации SiO2 67.52–68.96 мас. % при
сумме щелочей 6.81–8.34 мас. % и относятся к
натриевой серии (Na2O/K2O > 1). Рассланцева-
ние пород сопровождается увеличением количе-
ства биотита и серицита, что приводит к повыше-
нию содержания щелочей и смещению составов в
поле граносиенитов (рис. 6). По петрохимическо-
му составу (TiO2, Al2O3, FeO*, MgO и P2O5) поро-
ды Шуйского массива сопоставимы со второй
фазой Хаутаваарского интрузива, отличаются
большим содержанием CaO и меньшим – K2O.

Гранодиориты характеризуются невысокими
значениями магнезиальности (Мg# = 0.52–0.43)
и высокими содержаниями Cr (53–71 ppm) и Ni
(24–45 ppm), а также Ba (460–1270 ppm) и Sr
(520–750 ppm), от пород второй фазы Хаутаваар-
ского массива отличаются более низкими конце-
трациями Y, Rb, Zr, Nb и высокой Sr (рис. 7). Спек-
тры распределения REE сильнофракционирован-
ные ((La/Yb)n = 22–30) при относительно низком их
суммарном содержании – 103–151 ppm. По распре-
делению редких и редкоземельных элементов

Рис. 8. Диаграммы распределения редкоземельных и редких элементов, нормированные к примитивной мантии, со-
ответственно (Sun, McDonough, 1989). 1 – первая фаза, 2 – вторая фаза.
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гранодиориты схожи с породами Хаутаваарского
и Чалкинского массивов (рис. 8).

Монцолейкограниты Няльмозерского массива
отбирались в его юго-западной части и в районе
оз. Няльмозеро. Они представляют собой высоко-
кремнистые породы (SiO2 = 73.14–73.47 мас. %) с по-
вышенным содержанием щелочей (8.36–9.05 мас. %)
и относятся к натриевой серии (Na2O/K2O > 1).
Монцолейкограниты отличаются от гранитоидов
предыдущих трех массивов меньшим количе-
ством TiO2, MgO и P2O5 (рис. 6), Мg# < 0.50.

Монцолейкограниты имеют низкие концен-
трации Cr (20–33 ppm), Ni (17–24 ppm), Ti, V и уме-
ренные Ba (1330–1653 ppm) и Sr (362–514 ppm), от
гранитоидов Хаутавварского, Чалкинского и
Шуйского массивов отличаются низкими содер-
жаниями V, Zr, Nb и Y (рис. 7).

Породы характеризуются резко фракциониро-
ванными спектрами распределения редких зе-
мель ((La/Yb)n = 36–85) при низком их суммар-
ном содержании (45–99 ppm) и обеднением тяже-
лыми элементами (рис. 8).

U-Pb ИЗОТОПНАЯ
ГЕОХРОНОЛОГИЯ ЦИРКОНА

Возраст пород различных магматических фаз
Хаутаваарского массива был определен U-Pb ме-
тодом по циркону и опубликован в работах (Bi-
bikova et al., 2005; Stepanova et al., 2014; см. выше).

Из кварцевых диоритов Чалкинского массива
выделены светло-коричневые призматические
цирконы и их обломки (обр. 660) с различной сте-
пенью огранки и внутренней тонкой осцилятор-
ной зональностью (рис. 9а). Размер зерен 200–300
мкм. Отношение 232Th/238U варьирует от 0.56 до
0.79 и отвечает магматическим цирконам.

На диаграмме 206Pb/238U–207Pb/235U (рис. 10)
по десяти точкам получен конкордантный воз-
раст 2739.1 ± 6.9 млн лет (СКВО = 0.57), что соот-
ветствует времени кристаллизации кварцевых
диоритов Чалкинского массива. Данное значение
согласуется с ранее установленным возрастом
классическим методом – 2745 ± 5 млн лет (Ов-
чинникова и др., 1994).

Рис. 9. Оптическое и катодолюминисцентное изображение исследуемых цирконов.
Массивы: (а) – Чалкинский, обр. 660, (б) – Шуйский, обр. 650а, (в) – Няльмозерский, обр. 676–678.
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В гранодиоритах Шуйского массива преобладают
светло-коричневые полупрозрачные коротко- и
удлиненно-призматические цирконы (обр. 650а) с
хорошей огранкой и осциляторной зональностью
различной степени сохранности (рис. 9б). Длина
кристаллов 200–400 мкм. В ряде цирконов при
катодолюминесцентном изучении выявлены бо-
лее светлые ядра с отчетливой магматической
секториальной зональностью и кристаллографи-
ческой формой (зерна № 1, 2, 3, 10). Часть кри-
сталлов имеют реликтовую осциляторную зо-
нальность и однородное строение.

По 10 кристаллам циркона проведено 15 ло-
кальных измерений изотопных концентраций, в
том числе по ядерным и краевым частям зерен, и
рассчитаны их отношения (табл. 2). Диапазон ва-
риаций отношения 232Th/238U от 0.50 до 0.83. Наи-
более древнее значение возраста, 2863 ± 31 млн
лет, определено по зерну циркона № 7, что соот-
ветствует времени формирования субвулканиче-
ских даек риолит-порфиров 2862 ± 45 млн лет
(Овчинникова и др., 1994). Данное зерно, вероят-
но, является ксеногенным и исключено из рас-
смотрения. Полученные значения возрастов на
диаграмме Аренса–Везерилла имеют некоторый
разброс (рис. 10). Шесть точек образуют компакт-
ный конкордантный кластер (–1 < D < 1), соот-
ветствующий возрасту 2745 ± 10 млн лет, СКВО
конкордантности 0.047, вероятность конкордант-
ности 0.83. Три результата анализа (ядро и обо-
лочка зерна № 4, ядро зерна № 6) дискордантны и
располагаются ниже конкордии (19 < D < 42). От-
клонение значений от конкордии связаны с поте-
рей радиогенного Pb. Пять точек (ядро зерна № 2,
оболочки зерен № 1, 3, 5 и 10) являются субкон-
кордантными (4 < D < 6). Все рассчитанные зна-
чения возрастов располагаются на линейном
тренде (дискордии), что подразумевает когене-
тичность исследуемых цирконов. Верхнее пере-
сечение дискордии с конкордией составляет
2745.7 ± 7.6 млн лет (СКВО = 0.83), нижнее пере-
сечение имеет высокую ошибку.

Исследование цирконов гранодиоритов Шуй-
ского массива показали, что большинство ядер не
несут ксеногенной природы (не имеют древних зна-
чений возраста и обладают хорошо сохранившейся
кристаллографической формой). Возможным меха-
низмом их формирования являлось поднятие кри-
сталлизующейся магмы, инициировавшее частич-
ное плавление уже сформированных кристаллов с
обрастанием их новыми каймами в условиях более
низкого давления. Проанализированные ядра и
оболочки зерен имеют согласованные значения
возраста. Ядро зерна № 6, в отличие от других кри-
сталлов, характеризуется эллипсоидальной фор-
мой и, возможно, является унаследованным. Тем
не менее рассчитанное значение возраста в точке
6.1 лежит на дискордии, что предполагает полное
переуравновешивание U-Pb системы.

Цирконы из монцолейкогранитов Няльмозер-
ского массива представлены прозрачными и полу-
прозрачными призматическими кристаллами раз-
личного размера и их обломками (обр. 676–678;
рис. 9в). Длина зерен 155–290 мкм. Цирконы в като-
долюминисцентном изображении характеризуются
грубой зональностью. Отношение 232Th/238U состав-
ляет 0.21–0.75. По цирконам из Няльмозерского
массива проведено 11 локальных измерений изотоп-
ных концентраций. Из рассмотрения исключена
точка 3.2 (край зерна) по причине очень высокого
содержания U (232Th/238U = 0.01) и повышенной
концентрации радиогенного Pb, рассчитанный
конкордантный возраст имеет более молодое зна-
чение и отклоняется от точки пересечения дис-
кордии с конкордией.

На диаграмме с конкордией полученные зна-
чения возрастов имеют некоторый разброс (рис.
10). Четыре точки обладают высокой степенью дис-
кордантности (10 < D < 22) изотопных отношений,
три субконкордантны (2 < D < 3) и три лежат на кон-
кордии. Линия регрессии, построенная для всех рас-
считанных значений, имеет верхнее пересечение
конкордии, отвечающее возрасту 2740.9 ± 9.4 млн
лет (СКВО = 0.84). По фигуративным точкам, ле-
жащим на конкордии (3 эллипса), определено
значение возраста – 2737 ± 13 млн лет (СКВО =
= 0.048, степень конкордантности 0.83). Средне-
взвешенное значение возраста, рассчитанное по
изотопному отношению 207Pb/206Pb составляет
2739.3 ± 8.3 млн лет (рис. 11).

Sm-Nd ИЗОТОПНЫЕ ДАННЫЕ
Породы Хаутаваарского массива имеют значе-

ния εNd(2.74) от +0.1 до +1.1 (Лобач-Жученко и др.,
2000; Kovalenko et al., 2005 и данные, предостав-
ленные Егоровой Ю.С.). Близкая к 0 величина εNd
предполагает, что источник расплава мог пред-
ставлять собой результат смешения деплетиро-
ванного мантийного и корового субстратов. Не-
которые образцы монцогранитов второй фазы
обладают более радиогенным изотопным соста-
вом неодима (εNd до +1.1). Модельный возраст
пород TNd(DM) ~ 3 млрд лет.

Для кварцевых диоритов Чалкинского массива
εNd(2.74) составляет +0.4 (табл. 3). Ранее для этого
же массива было получено значение εNd(2.74),
равное –1.3 (Kovalenko et al., 2005).

Гранодиориты Шуйского массива обладают от-
рицательным значением εNd(2.74) = –2.8, что соот-
ветствует коровому источнику. Модельный возраст
(TNd(DM)), рассчитанный по модели (Goldstein,
Jacobsen, 1988), составляет 3.2 млрд лет.

Монцолейкограниты Няльмозерского массива
также имеют отрицательное значение εNd(2.74) =
= –1.0 и TNd(DM) = 3.1 млрд лет.
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Рис. 10. Диаграммы Аренса–Везерилла с конкордией и эллипсами ошибок для определения возраста цирконов из гра-
нитоидных массивов Хаутаваарской структуры.
Эллипсы и конкордантные значения возраста приведены с погрешностью 2σ.

13.2 13.4 13.6 13.8 14.0 14.2 14.7
0.51

0.52

0.53

0.53

0.55

2730

2770

20
6 Pb

/23
8 U

207Pb/235U

Чалкинский массив (обр. 660)  n = 10

9 10 11 12
0.36

0.40

0.44

0.48

0.52

0.56

13.1 13.3 13.5 13.7 13.9 14.1 14.3 14.5
0.505

0.515

0.525

0.535

0.545

2720

2760

2700

2600

2500

2400

2800

5.1
7.2
8.1

20
6 Pb

/23
8 U

20
6 Pb

/23
8 U

207Pb/235U207Pb/235U

Няльмозерский массив (обр. 676–678)  n = 10 (без 3.2)

Пересечение 334 ± 160 и
2740.9 ± 9.4 [±12] млн лет

СКВО = 0.84

7 9 11
0.28

0.32

0.36

0.40

0.44

0.48

0.52

0.56

0.60

12.8 13.2 13.6 14.0 14.4 14.8
0.495

0.505

0.515

0.525

0.535

0.545

0.555

2740

2780

2700

2700
2600

2500
2400

2300
2200

2800

n = 6
–1 < D < 1

1.1
2.2
3.1
6.2
8.1
9.1

20
6 Pb

/23
8 U

20
6 Pb

/23
8 U

207Pb/235U207Pb/235U

Шуйский массив (обр. 650a)  n = 14 (без 7.1)

Пересечение 92 ± 150 и
2745.7 ± 7.6 [±10] млн лет

СКВО = 0.83

Конкордантный возраст 2739.1 ± 6.9 млн лет
СКВО = 0.57

Вероятность конкордантности = 0.45

Конкордантный возраст 2737 ± 13 млн лет
СКВО = 0.048

Вероятность конкордантности = 0.83

Конкордантный возраст 2745 ± 10 млн лет
СКВО = 0.047

Вероятность конкордантности = 0.83



328

ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 3  2021

ДМИТРИЕВА и др.
Т

аб
ли

ца
 2

. Р
ез

ул
ьт

ат
ы

 U
-P

b 
из

от
оп

но
го

 и
сс

ле
до

ва
ни

я 
ци

рк
он

ов
 и

з 
гр

ан
ит

ои
до

в 
Х

ау
та

ва
ар

ск
ой

 с
тр

ук
ту

ры

П
ри

м
еч

ан
ие

. 
П

ог
ре

ш
но

ст
и 

±
1σ

, 
Pb

c 
и 

Pb
* 

–
 о

бы
кн

ов
ен

ны
й 

и 
ра

ди
ог

ен
ны

й 
св

ин
ец

 с
оо

тв
ет

ст
ве

нн
о,

 к
ор

ре
кц

ия
 п

о 
20

4 Pb
, 

D
 –

 д
ис

ко
рд

ан
тн

ос
ть

: 
D

 =
 1

00
 ×

 [
во

з-
ра

ст
(20

7 Pb
/20

6 Pb
)/

во
зр

ас
т(

20
6 Pb

/23
8 U

)]
, К

К
 –

 к
оэ

ф
ф

иц
ие

нт
 к

ор
ре

ля
ци

и 
м

еж
ду

 о
ш

иб
ка

м
и 

оп
ре

де
ле

ни
я 

из
от

оп
ны

х 
от

но
ш

ен
ий

 20
6 Pb

/23
8 U

, 20
7 Pb

/23
5 U

.

Зе
рн

о.
 

то
чк

а
20

6 Pb
c,

 %
С

од
ер

ж
ан

ия
, м

кг
/г

23
2 T

h/
23

8 U
20

6 Pb
*,

 
м

кг
/г

В
оз

ра
ст

 ±
 1

σ,
 м

лн
 л

ет
D

, %
23

8 U
/20

6 Pb
*

±
 %

20
7 Pb

*/
20

6 Pb
* 

±
 %

20
7 Pb

*/
23

5 U
±

 %

20
6 Pb

*/
23

8 U
±

 %
К

К
U

T
h

20
6 Pb

/23
8 U

20
7 Pb

/20
6 Pb

Ч
ал

ки
нс

ки
й 

м
ас

си
в 

(о
бр

. 6
60

, к
ва

рц
ев

ы
й 

ди
ор

ит
)

1.
1

0.
03

15
5

95
0.

63
71

.2
27

55
 ±

 1
7

27
51

 ±
 1

1
0

1.
87

6 
±

 0
.8

0.
19

1 
±

 0
.6

14
.0

4 
±

 1
.0

0.
53

31
 ±

 0
.8

0.
8

2.
1

0.
02

16
8

10
4

0.
64

76
.1

27
27

 ±
 1

6
27

52
 ±

 1
0

1
1.

89
9 

±
 0

.7
0.

19
11

 ±
 0

.6
13

.8
7 

±
 1

.0
0.

52
66

 ±
 0

.7
0.

8
3.

1
0.

12
17

1
95

0.
58

77
.6

27
30

 ±
 1

6
27

36
 ±

 1
0

0
1.

89
7 

±
 0

.7
0.

18
93

 ±
 0

.6
13

.7
6 

±
 1

.0
0.

52
72

 ±
 0

.7
0.

8
4.

1
0.

04
15

2
83

0.
56

68
.4

27
19

 ±
 1

5
27

44
 ±

 1
1

1
1.

90
6 

±
 0

.7
0.

19
02

 ±
 0

.7
13

.7
6 

±
 1

.0
0.

52
46

 ±
 0

.7
0.

7
5.

1
0.

02
20

5
13

1
0.

66
94

.3
27

59
 ±

 1
3

27
32

 ±
 9

–
 1

1.
87

2 
±

 0
.6

0.
18

89
 ±

 0
.6

13
.9

1 
±

 0
.8

0.
53

41
 ±

 0
.6

0.
7

6.
1

0.
05

15
0

91
0.

63
68

27
28

 ±
 1

8
27

34
 ±

 1
1

0
1.

89
9 

±
 0

.8
0.

18
9 

±
 0

.7
13

.7
3 

±
 1

.0
0.

52
67

 ±
 0

.8
0.

8
7.

1
0.

05
15

9
11

8
0.

76
71

.7
27

19
 ±

 1
7

27
38

 ±
 1

1
1

1.
90

6 
±

 0
.8

0.
18

96
 ±

 0
.7

13
.7

2 
±

 1
.0

0.
52

48
 ±

 0
.8

0.
8

8.
1

0.
09

11
3

76
0.

69
51

.3
27

34
 ±

 1
7

27
31

 ±
 1

3
0

1.
89

3 
±

 0
.8

0.
18

87
 ±

 0
.6

13
.7

4 
±

 1
.1

0.
52

83
 ±

 0
.8

0.
7

9.
1

0.
10

12
9

80
0.

64
58

.8
27

43
 ±

 1
6

27
49

 ±
 1

6
0

1.
88

5 
±

 0
.7

0.
19

08
 ±

 1
.0

13
.9

5 
±

 1
.2

0.
53

04
 ±

 0
.7

0.
6

10
.1

0.
03

15
8

12
0

0.
79

71
.8

27
40

 ±
 1

5
27

53
 ±

 1
1

1
1.

88
8 

±
 0

.7
0.

19
13

 ±
 0

.7
13

.9
7 

±
 0

.9
0.

52
95

 ±
 0

.7
0.

7
Ш

уй
ск

ий
 м

ас
си

в 
(о

бр
. 6

50
а,

 г
ра

но
ди

ор
ит

)
1.

1
0.

08
76

60
0.

83
34

.5
27

48
 ±

 3
0

27
52

 ±
 1

6
0

1.
88

2 
±

 1
.4

0.
19

12
 ±

 1
.0

14
.0

1 
±

 1
.7

0.
53

14
 ±

 1
.4

0.
81

9
1.

2
0.

57
17

3
95

0.
57

73
.5

25
85

 ±
 2

6
27

23
 ±

 1
3

5
2.

02
7 

±
 1

.2
0.

18
78

 ±
 0

.8
12

.7
7 

±
 1

.5
0.

49
32

 ±
 1

.2
0.

18
9

10
.1

0.
24

22
6

14
9

0.
68

97
.3

26
16

 ±
 2

4
27

56
 ±

 1
1

5
1.

99
8 

±
 1

.1
0.

19
16

 ±
 0

.7
13

.2
2 

±
 1

.3
0.

50
05

 ±
 1

.1
0.

19
2

2.
1

2.
34

14
6

94
0.

67
64

.3
26

20
 ±

 2
8

27
19

 ±
 2

0
4

1.
99

5 
±

 1
.3

0.
18

74
 ±

 1
.2

12
.9

5 
±

 1
.8

0.
50

13
 ±

 1
.3

0.
18

7
2.

2
0.

05
23

2
13

7
0.

61
10

6
27

62
 ±

 2
5

27
48

 ±
 1

0
–

 1
1.

86
9 

±
 1

.1
0.

19
07

 ±
 0

.6
14

.0
7 

±
 1

.3
0.

53
49

 ±
 1

.1
0.

19
1

3.
1

0.
03

71
48

0.
69

32
.5

27
44

 ±
 3

4
27

46
 ±

 1
6

0
1.

88
4 

±
 1

.5
0.

19
05

 ±
 1

.0
13

.9
4 

±
 1

.8
0.

53
07

 ±
 1

.5
0.

19
0

3.
2

0.
27

23
7

13
9

0.
61

10
2

26
08

 ±
 2

4
27

44
 ±

 1
0

5
2.

00
5 

±
 1

.1
0.

19
03

 ±
 0

.6
13

.0
8 

±
 1

.3
0.

49
86

 ±
 1

.1
0.

19
0

4.
1

5.
61

35
4

23
2

0.
68

11
2

19
25

 ±
 1

8
27

29
 ±

 2
6

42
2.

87
4 

±
 1

.1
0.

18
85

 ±
 1

.6
9.

04
 ±

 2
.0

0.
34

79
 ±

 1
.1

0.
18

8
4.

2
0.

60
28

0
15

4
0.

57
98

.4
21

99
 ±

 2
1

27
32

 ±
 1

1
24

2.
46

 ±
 1

.1
0.

18
88

 ±
 0

.7
10

.5
8 

±
 1

.3
0.

40
65

 ±
 1

.1
0.

18
9

5.
1

0.
04

25
7

12
5

0.
50

10
9

25
95

 ±
 2

5
27

54
 ±

 9
6

2.
01

8 
±

 1
.1

0.
19

13
 ±

 0
.6

13
.0

8 
±

 1
.3

0.
49

56
 ±

 1
.1

0.
19

1
6.

1
1.

12
26

4
15

7
0.

62
98

.3
23

02
 ±

 2
1

27
42

 ±
 1

3
19

2.
33

1 
±

 1
.1

0.
18

99
 ±

 0
.8

11
.2

4 
±

 1
.4

0.
42

91
 ±

 1
.1

0.
19

0
6.

2
0.

07
75

40
0.

55
33

.9
27

15
 ±

 3
5

27
32

 ±
 1

7
1

1.
90

9 
±

 1
.6

0.
18

88
 ±

 1
.0

13
.6

3 
±

 1
.9

0.
52

37
 ±

 1
.6

0.
18

9
8.

1
0.

07
23

2
15

0
0.

67
10

6
27

45
 ±

 2
6

27
53

 ±
 1

0
0

1.
88

3 
±

 1
.2

0.
19

13
 ±

 0
.6

14
 ±

 1
.3

0.
53

09
 ±

 1
.2

0.
19

1
9.

1
0.

04
28

4
21

4
0.

78
13

0
27

53
 ±

 2
5

27
34

 ±
 9

–
 1

1.
87

7 
±

 1
.1

0.
18

91
 ±

 0
.5

13
.8

9 
±

 1
.2

0.
53

27
 ±

 1
.1

0.
18

9
7.

1
0.

04
98

56
0.

59
47

.1
28

63
 ±

 3
1

28
67

 ±
 1

4
0

1.
78

8 
±

 1
.3

0.
20

51
 ±

 0
.9

15
.8

1 
±

 1
.6

0.
55

92
 ±

 1
.3

0.
20

5
Н

ял
ьм

оз
ер

ск
ий

 м
ас

си
в 

(о
бр

. 6
76

–
67

8,
 м

он
цо

ле
йк

ог
ра

ни
т)

3.
1

0.
70

39
4

28
7

0.
75

14
0

22
17

 ±
 2

0
27

02
 ±

 1
0

22
2.

43
6 

±
 1

.1
0.

18
54

 ±
 0

.6
10

.5
 ±

 1
.2

0.
41

05
 ±

 1
.1

0.
9

1.
1

4.
53

25
3

57
0.

23
96

.1
22

68
 ±

 2
2

27
01

 ±
 2

1
19

2.
37

1 
±

 1
.1

0.
18

53
 ±

 1
.3

10
.7

7 
±

 1
.7

0.
42

17
 ±

 1
.1

0.
7

1.
2

2.
17

23
1

48
0.

21
91

.1
23

94
 ±

 2
3

27
32

 ±
 2

1
14

2.
22

3 
±

 1
.1

0.
18

89
 ±

 1
.3

11
.7

1 
±

 1
.7

0.
44

98
 ±

 1
.1

0.
7

6.
1

0.
66

29
0

12
2

0.
43

11
6

24
57

 ±
 2

2
27

14
±

 1
0

10
2.

15
5 

±
 1

.1
0.

18
68

 ±
 0

.6
11

.9
5 

±
 1

.2
0.

46
40

 ±
 1

.1
0.

9
2.

1
0.

23
12

0
55

0.
47

52
.7

26
55

 ±
 2

7
27

43
 ±

 1
3

3
1.

96
2 

±
 1

.2
0.

19
01

 ±
 0

.8
13

.3
6 

±
 1

.5
0.

50
96

 ±
 1

.2
0.

8
7.

1
0.

17
35

3
22

2
0.

65
15

5
26

58
 ±

 2
4

27
48

 ±
 8

3
1.

95
9 

±
 1

.1
0.

19
07

 ±
 0

.5
13

.4
2 

±
 1

.2
0.

51
04

 ±
 1

.1
0.

9
4.

1
0.

83
24

5
15

6
0.

66
10

9
26

78
 ±

 2
4

27
28

 ±
 1

1
2

1.
94

2 
±

 1
.1

0.
18

83
 ±

 0
.7

13
.3

7 
±

 1
.3

0.
51

50
 ±

 1
.1

0.
9

3.
2

0.
03

15
49

11
0.

01
68

7
26

83
 ±

 2
1

27
02

 ±
 4

1
1.

93
8 

±
 1

.0
0.

18
54

4 
±

 0
.2

13
.2

 ±
 1

.0
0.

51
61

 ±
 1

.0
1.

0
8.

1
0.

06
12

8
38

0.
31

57
.9

27
28

 ±
 2

9
27

37
 ±

 1
3

0
1.

89
8 

±
 1

.3
0.

18
95

 ±
 0

.8
13

.7
6 

±
 1

.5
0.

52
68

 ±
 1

.3
0.

9
7.

2
0.

06
24

3
12

7
0.

54
11

1
27

42
 ±

 2
5

27
29

 ±
 9

0
1.

88
6 

±
 1

.1
0.

18
85

 ±
 0

.5
13

.7
8 

±
 1

.3
0.

53
02

 ±
 1

.1
0.

9
5.

1
0.

16
16

0
53

0.
34

72
.8

27
43

 ±
 2

6
27

46
 ±

 1
1

0
1.

88
6 

±
 1

.2
0.

19
05

 ±
 0

.7
13

.9
3 

±
 1

.3
0.

53
03

 ±
 1

.2
0.

9



ПЕТРОЛОГИЯ  том 29  № 3  2021

НЕОАРХЕЙСКИЕ ГРАНИТОИДЫ ХАУТАВААРСКОЙ СТРУКТУРЫ 329

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Полученные данные позволяют обсудить воз-

растные и генетические соотношения неоархей-
ских гранитоидов Хаутаваарской структуры, а
также вопросы источников и тектонической об-
становки зарождения их материнских расплавов.

U-Pb геохронология циркона и возрастная 
корреляция гранитоидных массивов 

Хаутаваарской структуры
Данные по U-Pb изотопному датированию

циркона из различных по составу гранитоидов
дополняют результаты предшествующих иссле-
дований Хаутаваарской структуры.

Хаутаваарский массив санукитоидов, располо-
женный в центральной части Хаутаваарской струк-
туры, является наиболее изученным опорным объ-
ектом, для которого монцодиориты и граносиениты
разных фаз внедрения, отобранные в различных ча-
стях массива, датированы ID-TIMS (Stepanova et al.,
2014) и SIMS (Bibikova et al., 2005) методами. По-
лученные результаты в интервале 2735–2743 млн лет
являются надежно обоснованным возрастом внед-
рения этого полифазного массива санукитоидов.

Чалкинский массив диоритов санукитоидной
серии, расположенный в северо-западном обрамле-
нии Хаутаваарской структуры, возраст которого со-
ставляет 2739 ± 7 млн лет (U-Pb датирование по цир-
кону, SHRIMP-II), как и ранее определенный клас-
сическим методом – 2745 ± 5 млн лет (Овчинникова
и др., 1994), совпадает с возрастом диоритов
смежного Хаутаваарского массива санукитоидов.

Шуйский тоналит-гранодиоритовый массив в
юго-восточном обрамлении Хаутаваарской структу-
ры рассматривался ранее как возможный предста-
витель значительно более ранней тоналит-трон-
дьемит-гранодиоритовой серии гранитоидов с
возрастом около 2.85 млрд лет (Кулешевич и др.,
2009). Проведенное U-Pb изотопное датирование
циркона из образца гранодиорита этого массива
надежно определяет его возраст 2745 млн лет, что
синхронно с формированием Хаутаваарского и

Чалкинского массивов санукитоидов. Обнару-
женное в популяции циркона одно более древнее
зерно с возрастом по 207Pb/206Pb = 2863 млн лет,
вероятно, было захвачено гранодиоритовой маг-
мой из вмещающих вулканитов или ТТГ-грани-
тоидов Хаутаваарской структуры.

Няльмозерский массив в северо-восточном
обрамлении Хаутаваарской структуры рассматри-
вался как типичный представитель более молодых
лейкогранитов, датированных в других участках
Карельского кратона – 2.70–2.68 млрд лет (Höltta
et al., 2012; Чекулаев и др., 2020). По результатам
проведенных исследований, большинство зерен
циркона из лейкогранита этого массива имеют
возраст 2741 млн лет, который, вероятно, фикси-
рует возраст породы и перекрывается с возраста-
ми остальных гранитоидных массивов Хаутаваар-
ской структуры. Одна аналитическая точка в кра-
евой части зерна с более молодым возрастом по
207Pb/206Pb = 2702 млн лет имеет очень высокие
концентрации урана и радиогенного свинца и,

Рис. 11. Средневзвешенный 207Pb/206Pb возраст для
цирконов Няльмозерского массива.
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Таблица 3. Sm-Nd изотопные данные для гранитоидов Хаутаваарской структуры

Примечание. TZr – возраст по данным U-Pb датирования цирконов. TNd(DM) – модельный возраст по отношению к депле-
тированной мантии (Goldstein, Jacobsen, 1988).

Номер 
образца

TZr,
млн лет

Sm, ppm Nd, ppm 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd ± εNd(T) TNd(DM)

Чалкинский массив (кварцевый диорит, диорит)
660 2739 6.93 43.79 0.0957 0.510834 2 0.4 2.97

Шуйский массив (гранодиорит)
650а 2745 4.39 24.28 0.1094 0.510913 3 –2.8 3.25

Няльмозерский массив (монцолейкогранит)
676 2737 1.35 8.61 0.0945 0.510744 4 –1.0 3.06
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возможно, отражает нарушение U-Pb системы
изученного циркона.

Таким образом, проведенные геохронологиче-
ские исследования показывают, что в Хаутаваар-
ской структуре около 2.74 млрд лет одновременно с
санукитоидными массивами внедрялись небольшие
интрузивы гранитоидов тоналит-гранодиоритового
и лейкогранитового состава. Установленный воз-
растной интервал 2735–2745 млн лет этого гранит-
ного магматизма на юге Ведлозерско-Сегозер-
ского зеленокаменного пояса дополняет общую
закономерность более молодого гранитоидного
магматизма в западной части Карельского крато-
на, где санукитоиды и разнообразные по составу
граниты датированы более молодыми возрастами
в интервале 2.72–2.68 млрд лет (Höltta et al., 2012;
Чекулаев и др., 2020), по сравнению с более
древним возрастом гранитоидного магматизма на
востоке Карельского кратона в обрамлении Вод-
лозерского домена.

Генетическая взаимосвязь гранитоидов 
Хаутаваарской структуры

Полученные данные о неразличимо близком
возрасте внедрения всех изученных гранитоид-
ных массивов Хаутаваарской структуры и новые
петрографические, геохимические и изотопные
данные дают основание обсудить вопрос возмож-
ной генетической взаимосвязи их материнских
магм.

Происхождение различных по составу грани-
тоидов и их генетическая взаимосвязь наиболее
активно обсуждаются для полифазных санукито-
идных массивов, таких как Хаутаваарский, в со-
ставе которого совмещены диориты и монцогра-
ниты.

Образование мафических пород санукитоидных
серий все исследователи связывают с плавлением
мантийного источника, претерпевшего метасома-
тическую переработку кислыми расплавами (Rapp
et al., 1999, 2010; Martin et al., 2009; Самсонов и
др., 2004; Ларионова и др., 2007) или водным
и/или карбонатным флюидом (Lobach-Zhuchenko
et al., 2008; Mikkola et al., 2011). Для Хаутаваарского
и Чалкинского массивов такой механизм хорошо
объясняет геохимические особенности диоритов,
которые одновременно имеют высокие содержа-
ния Cr и Ni, что указывает на мантийный источ-
ник магм, и необычно высокие для мантийных
расплавов концентрации Ba, Sr, высокозарядных
и легких редкоземельных элементов.

Образование кислых пород санукитоидных се-
рий, в том числе и Карельского кратона, многими
исследователями связывается с кристаллизаци-
онной дифференциацией более мафических магм
(Stern, Hanson, 1991; Самсонов и др., 2004; Lo-
bach-Zhuchenko et al., 2005, 2008), реже – с про-

цессами смешения мантийных мафических магм
и коровых гранитных расплавов (Laurent et al.,
2014 и ссылки в этой работе). В Хаутаваарском мас-
сиве кварцевые диориты и монцограниты обладают
геохимическими особенностями санукитоидных
серий, такими как повышенные концентрации Ba,
Sr и высокозарядных элементов, и могут рассмат-
риваться как продукты дифференциации более
мафических санукитоидных магм. Это согласует-
ся также с радиогенным изотопным составом
неодима в монцогранитах и сиенитах (εNd(T) = от
0.08 до 0.61: Kovalenko et al., 2005), который сопо-
ставим с изотопным составом неодима в мафиче-
ских породах (εNd(T) = от 0.08 до 0.74: Kovalenko et al.,
2005 и настоящая работа) и не предполагает зна-
чимой добавки более древнего корового материа-
ла.

Монцограниты Хаутаваарского интрузива
имеют геохимические особенности, которые от-
личают их от большинства санукитоидов Карель-
ского и других кратонов. Так, во многих двухфаз-
ных санукитоидных массивах переход от мафиче-
ских фаз к кислым сопровождается снижением
концентраций тяжелых REE при неизменном со-
держании Al2O3, что связывается с фракционирова-
нием роговой обманки при подчиненной роли пла-
гиоклаза в кумулусной ассоциации и указывает на
повышенную концентрацию воды в санукитоид-
ных расплавах (Stern et al., 1989; Самсонов и др.,
2004). Напротив, в Хаутаваарском массиве мон-
цограниты, по сравнению с диоритами, имеют
близкие содержания тяжелых REE, но более низ-
кие концентрации Al2O3 (рис. 6, 8, табл. 1). Это
предполагает присутствие в кумулусной ассоциа-
ции плагиоклаза и отсутствие роговой обманки и
может указывать на сравнительно “сухой” харак-
тер санукитоидных расплавов Хаутаваарского
массива (Stern et al., 1989).

Гранодиориты и тоналиты Шуйского массива
по многим особенностям состава аналогичны
близким по содержанию SiO2 гранитоидам Хаута-
ваарского санукитоидного интрузива, но отлича-
ются более низкой концентрацией высокозаряд-
ных и редкоземельных элементов и низкой вели-
чиной εNd(T) = –2.8, что указывает на разные
источники расплавов. Низкорадиогенный изотоп-
ный состав неодима и находка древнего унаследо-
ванного циркона свидетельствуют, что гранодиори-
ты Шуйского массива образовались при плавлении
древнего корового источника (TNd(DM) = 3.25 млрд
лет, табл. 3). Отмеченная голубая окраска кварца
в гранодиоритах Шуйского комплекса может
быть связана с присутствием в нем микровключе-
ний рутила за счет исходно повышенной концен-
трации титана в магматическом кварце (Savko et al.,
2019). Последнее может свидетельствовать о вы-
соких температурах гранодиоритового расплава
(Wark, Watson, 2006), причиной появления кото-
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рых в коре могли быть одновозрастные мафиче-
ские санукитоидные расплавы. На возможный
вклад мафических санукитоидных магм в петро-
генезис гранодиоритов Шуйского массива указы-
вают также повышенные концентрации в них ни-
келя и хрома (табл. 1, рис. 7).

Лейкограниты Няльмозерского массива кон-
трастно выделяются по всем геохимическим и изо-
топным характеристикам и представляют, очевид-
но, самостоятельную генетическую группу грани-
тоидов. Отрицательная величина εNd(Т) = –0.9
указывает на коровый источник расплава с дли-
тельной предысторией (TNd(DM) = 3.06 млрд лет,
табл. 3). Очень низкие концентрации и силь-
нофракционированные спектры тяжелых REE сви-
детельствуют об образовании лейкогранитового
расплава в равновесии с гранатсодержащим рести-
том, что предполагает глубины более 15–20 км (Gao
et al., 2016). Граниты с близкими характеристика-
ми в полосе Ведлозерско-Сегозерского пояса из-
вестны также в тесной ассоциации с санукитои-
дами Бергаульского массива (Ларионова и др.,
2007).

Таким образом, в районе Хаутаваарской струк-
туры одновременно около 2.74 млрд лет назад
внедрялись кислые расплавы, сформированные
из разных литосферных источников, включая ме-
тасоматизированную мантию и разные уровни
коры.

Источники и тектоническая обстановка 
образования гранитоидных массивов 

Хаутаваарской структуры
Обсуждаемые для санукитоидов петрогенетиче-

ские модели с зарождением исходных расплавов
при плавлении метасоматизированного мантийно-

го источника сближает условия образования этих
пород с островодужными обстановками, где магма-
тизм связан с надсубдукционной метасоматиче-
ской переработкой и плавлением мантийного
клина (Stevenson et al., 1999). Это наглядно иллю-
стрируют геохимические диаграммы Sr/Y–Y и
La/Yb–Yb, на которых фигуративные точки сану-
китоидов располагаются в поле известково-ще-
лочных вулканитов островных дуг (рис. 12).

По минеральному составу и ряду петрогеохими-
ческих особенностей гранитоиды Хаутаваарской
структуры наиболее близки к гранитам I-типа
(рис. 13). Индекс глиноземистости (A/CNK) в по-
родах варьирует в пределах от 0.7 до 1.1. Санукитои-
ды, имеющие специфический состав, одновремен-
но могут обладать характеристиками разных геохи-
мических типов гранитов. Высокие содержания
высокозарядных элементов (Zr, Y, Nb) в гранито-
идах Хаутаваарского массива (рис. 7) являются
характерной чертой А-гранитов, однако при этом
породы обогащены литофильными элементами
(Ba, Sr), что им не свойственно. На дискримина-
ционных диаграммах Дж. Пирса точки составов
гранитоидов Хаутаварской структуры располага-
ются преимущественно в поле гранитов остров-
ных дуг (рис. 13).

Обособленная тектоническая и возрастная по-
зиция санукитоидов в истории всех неоархейских
ГЗО, включая Карельскую, служит основанием для
их отнесения к постсубдукционным обстановкам, а
образование их мантийного источника связывается
с эпизодами предшествовавшего надсубдукцион-
ного метасоматоза при образовании ТТГ-гранито-
идов (Самсонов и др., 2004; Kovalenko et al., 2005;
Ларионова и др., 2007; Lobach-Zhuchenko et al.,
2008; Höltta et al., 2012). Особенности эволюции
Хаутаваарской структуры и характеристики гра-

Рис. 12. Диаграммы Sr/Y–Y и (La/Yb)n–Ybn для гранитоидов Хаутаваарской структуры.
Массивы: 1, 2 – Хаутаваарский (1 – первая фаза, 2 – вторая фаза), 3 – Чалкинский, 4 – Шуйский, 5 – Няльмозерский.
Поля: I – адакиты, II – известково-щелочная серия островных дуг по (Zhang et al., 2019).
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нитоидов ее обрамления хорошо согласуются с
такой тектонической моделью.

Согласно имеющимся данным, Ведлозерско-
Сегозерский зеленокаменный пояс формировал-
ся в интервале времени 3.04–2.85 млрд лет в ходе
аккреционных и надсубдукционных процессов
на краю палеоархейского Водлозерского домена
континентальной коры. В истории формирова-
ния пояса по результатам изучения отдельных его
структур выделяется два главных этапа (Светов,
Светова, 2011; Светов и др., 2006). Первый этап
3.05–2.90 млрд лет представлен базальт-андезит-да-
цит-риолитовой и коматиит-базальтовой вулкано-
генными ассоциациями, формирование которых,
возможно, происходило в обстановке океаниче-
ской островной дуги с последующей аккрецией на
край Водлозерского домена. Энсиматическую об-
становку формирования ассоциаций первого этапа
с небольшой добавкой древней коры иллюстрирует
диаграмма εNd(T)–T, на которой все точки магма-
тических пород этого этапа образуют самостоя-
тельное поле и располагаются вне области эволю-
ции изотопного состава неодима в палеоархей-

ских ТТГ-гнейсах смежного Водлозерского
домена (рис. 14).

Второй этап, 2.90–2.85 млрд лет, представлен
вулканитами дацит-риолитовой ассоциации, об-
разование которой было связано с обстановкой
активной окраины на неоднородной по возрасту
коре, включавшей палеоархейские ТТГ-гнейсы
Водлозерского домена и мезоархейские острово-
дужные комплексы первого этапа. Такая текто-
ническая обстановка обеспечивала поступление
вулканитов с очень широкими вариациями пер-
вичного изотопного состава неодима, вплоть до
источников с эоархейской коровой предыстори-
ей (рис. 14).

Вариации изотопно-геохимических характе-
ристик неоархейских гранитоидов 2.74 млрд лет,
вероятно, отражают изотопно-геохимическую
гетерогенность литосферы, сформированную в
ходе предшествующих разновременных мезоар-
хейских событий. Точки составов санукитоидов
Хаутаваарского и Чалкинского массивов, а также
санукитоидов других структур Ведлозерско-Сего-
зерского зеленокаменного пояса имеют ювениль-

Рис. 13. Дискриминационные диаграммы Ce–Zr по (Whalen et al., 1987), A/NK–A/CNK по (Maniar, Piccoli, 1989) и
Rb–(Y + Nb), Ta–Yb по (Pearse, 1996) для гранитоидов Хаутаваарской структуры.
Массивы: 1, 2 – Хаутаваарский (1 – первая фаза, 2 – вторая фаза), 3 – Чалкинский, 4 – Шуйский, 5 – Няльмозерский.
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ный изотопный состав неодима, и их зарождение,
вероятно, было связано с плавлением мантийно-
го источника, претерпевшего метасоматическую
переработку в ходе второго этапа формирования
зеленокаменного пояса (рис. 14). Напротив, гра-
нодиориты Шуйского комплекса, лейкограниты
Няльмозерского массива и их аналоги в Бергауль-
ской структуре могли образоваться за счет плав-
ления коры с возрастом 3.05–2.90 млрд лет с изо-
топно-геохимическими характеристиками пер-
вой более древней ассоциации (рис. 14).

Вопрос о возможных геодинамических причи-
нах, которые инициировали процесс генерации
гранитных магм 2.74 млрд лет назад, обсуждается
в разных работах. Обособленность гранитоидов с
возрастом 2.74 млрд лет от предшествующих эпизо-
дов магматизма 3.05–2.85 млрд лет в Ведлозерско-
Сегозерском поясе исключают применимость моде-
лей отрыва плиты с открытием “мантийного окна”
(Beakhouse, Davis, 2005). Более реалистичной здесь
выглядит модель распада коллизионного орогена
(Kusky, 1993; Laurent et al., 2014), в которой плавле-
ние метасоматизированной мантии под всем Ка-
рельским кратонов, в частности и под Ведлозер-
ско-Сегозерским поясом, связано с подъемом
мантийного диапира, инициированного утоне-

нием переутолщенной литосферы под влиянием
процессов гравитационной и термальной релак-
сации.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. Посттектонические гранитоиды различного
состава, включая санукитоиды, гранодиориты и
лейкограниты, в Хаутаваарской структуре внед-
рялись в узком интервале времени и были связа-
ны, вероятно, с единым эпизодом магматической
активности.

2. Различия составов гранитоидов обеспечива-
лось несколькими причинами, включая плавле-
ние разных по составу мантийных для санукитои-
дов и коровых для гранитов источников, кристал-
лизационную дифференциацию санукитоидых
расплавов и смешение санукитоидных и гранит-
ных магм.

3. Синхронное плавление разных уровней лито-
сферы было связано с подъемом астеносферного
диапира, инициированного распадом коллизион-
ного орогена около 2.7 млрд лет назад на завершаю-
щем этапе тектонической эволюции Карельской
ГЗО, корообразующие процессы в которой обес-

Рис. 14. Диаграмма εNd(T)–T для пород Водлозерского домена (Куликов и др., 1990; Лобач-Жученко и др., 2000; Puch-
tel et al., 2016), вулканитов Ведлозерско-Сегозерского зеленокаменного пояса по данным (Овчинникова и др., 1994;
Samsonov et al., 1996; Светов и др., 2006; Гоголев и др., 2018), посттектонических гранитоидов Хаутаваарской структу-
ры (Лобач-Жученко и др., 2000; Kovalenko et al., 2005; настоящая работа) и Бергаульского массива (Ларионова и др.,
2007).
Выделенные поля эволюции изотопного состава неодима для комплексов пород Ведлозерско-Сегозерского пояса об-
суждаются в тексте. Деплетированная мантия по (Goldstein, Jacobsen, 1988).
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печивались в обстановке конвергентных границ
плит.
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Neoarchean Granitoids of the Hautavaara Structure, Karelia:
the Melting of the Heterogeneous Lithosphere of the Accretional Orogen
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New results the isotope-geochemical study and U-Pb isotope zircon dating (SHRIMP-II) of four post-tec-
tonic granitoid massifs in the south-east of the Karelian Granite-Greenstone province (GGP), Fennoscan-
dian Shield, are discussed. The massifs are located near the Hautavaara Structure, in the south-eastern part
of the Mesoarchean (3.05–2.85 Ga) Vedlozerian-Segozerian Greenstone Belt, which is confined to the west-
ern margin of the Vodlozerian crustal block with Paleoarchean (TNd(DM) > 3.2 Ga) prehistory. All four mas-
sifs: Hautavaara, Chalka, Shuya and Nyalmozerian, were shown to occupy a similar structural-tectonic po-
sition, to have intruded at about the same time (2745–2740 Ma ago) and display a variety of compositions
associated with differences in the composition and conditions of melting of magma sources. The Hautavaara
Massif in the central part of the structure and the Chalka Massif on its western margin make up moderately
alkaline high-Mg granitoids (sanukitoids), the initial dioritic melts of which formed upon the melting of the
lithospheric mantle metasomatized in an active margin setting 3.00–2.90 Ga ago. Shuya granodiorites and
Nyalmozerian leucogranites, confined to the eastern f lank of the structure, yield highly fractionated имеют
heavy REE ((Dy/Yb)n 3.5 to 5.14), negative εNd(Т) values of –0.9 to –2.8, and were produced by the variably
deep melting of a Mesoarchean crustal source similar to 3.05–2.90 Ga felsic volcanics from the Hautavaara
Structure. Shuya granodiorites contain elevated Cr and Ni concentrations, suggesting their formation in the
crust contributed to by basic magma, which seems to be the same age as primitive sanukitoids. The melting
of the continental lithosphere at mantle and crustal levels in the Karelian GGP in the late Neoarchean are
assumed to be associated with an extension setting upon the disintegration of the collisional orogen in accor-
dance with the model presented in (Laurent et al., 2014).

Keywords: Karelian granite-greenstone region, neoarchean sanukitoids and granites, geochemistry, U-Pb
geochronology, petrology


