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Всестороннее изучение месторождений полезных ископае-
мых, минерагении глубокометаморфизованных комплексов на со-
временном этапе развития геологической науки становится одной 
из главных и актуальных мировых проблем в исследованиях наук 
о Земле. Это определяется исключительным разнообразием мине-
рагенической специализации и интенсивностью металлоносности 
докембрийских метаморфических комплексов.

Наши знания о генезисе и закономерностях размещения эн-
догенных месторождений в последнее время расширяются и углу-
бляются особенно быстрыми темпами. Это связано прежде всего 
не столько с увеличением объема геолого-разведочных работ (на-
оборот, наблюдается его значительное снижение), а с резко воз-
росшим научным уровнем минералого-геологических исследо-
ваний природных объектов. Кроме того, существенное значение 
имеет применение точных методов в геологии, в особенности рас-
ширение и совершенствование методов исследования вещества. 
Наконец, важным фактором являются возросшие запросы про-
мышленности в отношении как количества минерального сырья, 
так и его качества.

Возникновение и концентрация громадного геохимическо-
го спектра месторождений на обозримом отрезке геологической 
истории докембрия континента являются результатом много-
кратно повторяющихся процессов седиментогенеза, магматоге-
неза, метаморфизма и ультраметаморфизма. Особенно большое 
значение при этом приобретают различия эндогенных режимов 
метаморфических поясов докембрия, так как возникшие в них 
метаморфогенно-метасоматические формации металлических 
и  неметаллических месторождений полезных ископаемых, от-
ражая режимы регионального, регионально-контактового и дис-
локационного метаморфизма, определяют геохимическую, а сле-
довательно, и металлогеническую специализацию ранних этапов 
становления земной коры (Основы…, 1984).

Введение
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Гранитные пегматиты широко распространены в древних кри-
сталлических щитах и складчатых областях континентальной зем-
ной коры, характеризующихся широким развитием гранитоидно-
го магматизма. Они известны на всех континентах земного шара. 
Примерно 85% жильных тел большинства пегматитовых провин-
ций мира представлено дайками гранит-пегматитов и безрудных 
пегматитов. Лишь около 15% пегматитовых тел представляют про-
мышленный интерес (Солодов, 1962).

Внимание к пегматитам объясняется их огромным научным 
и практическим значением, которое в значительной мере обу-
словлено крупными и даже гигантскими размерами минеральных 
индивидов, образующих эту своеобразную породу. Как метко от-
метил в свое время А.Н. Заварицкий, пегматиты занимают про-
межуточное положение между изверженными горными породами 
и рудными жилами, наследуя особенности как тех, так и других. 
С пегматитами связаны многие месторождения рудных, редких, 
редкоземельных (в первую очередь иттрия, тантала, ниобия, це-
зия, лития, бериллия) и нерудных полезных ископаемых (пьезок-
варца, турмалина, оптического флюорита, мусковита и микро-
клина), которые изучались многими советскими и иностранными 
геологами. Однако единого мнения по основным вопросам гене-
зиса пегматитов выработать не удалось.

Значение пегматитового процесса как модели эволюции маг-
мы, особенно ее геохимической эволюции, становится очевиднее, 
если учесть, что пегматитовые тела, по размерам в тысячи раз 
меньшие, чем магматические плутоны, представляют исключи-
тельно благоприятный объект для изучения всех этих явлений, ко-
торые к тому же в них несоизмеримо отчетливее проявлены (Со-
лодов, 1962).

Гранитные пегматиты — специфическая, во многих отноше-
ниях уникальная группа геологических образований, не имею-
щая в природе прямых аналогов. В пегматитах тесно сочетаются 
характерные черты магматических жильных горных пород и руд. 
Как горные породы они изучаются петрографией, как промыш-
ленные источники различных видов минерального сырья рас-
сматриваются в учении о месторождениях полезных ископаемых. 
Тем не менее какая бы ветвь геологических наук ни занималась 
пегматитами, в методическом плане подход к ним остается одно-
сторонним — преимущественно минералого-геохимическим. Ис-
следователей главным образом интересовал минеральный состав 
пегматитов, что вполне естественно, поскольку именно особенно-
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сти вещественного состава определяют практическую значимость 
пегматитов (Ферсман, 1960; Пегматиты, 1972; Гинзбург и др., 1979; 
Станкеев, 1986; Ибламинов, 2015; и др.).

Необходимо указать, что в течение длительного периода пег-
матиты керамические, редкоземельные, слюдоносные, редко-
металльные и хрусталеносные изучались отдельно различными 
коллективами геологов, которые подходили к ним с точки зрения 
нахождения в них либо полевого шпата, мусковита, либо берил-
ла, тантала, сподумена, уран-ториевых или редкоземельных ми-
нералов, либо пьезокварца или флюорита. Каждая формация ха-
рактеризуется специфическими закономерностями размещения и 
строения, определенной полезной минерализацией и присущими 
только ей поисковыми и оценочными критериями. Дискуссии по 
поводу генезиса пегматитов в значительной степени обусловлены 
тем, что во многих случаях с позиций единой генетической кон-
цепции рассматриваются различные природные объекты, нахо-
дящиеся в несопоставимых геологических условиях и характери-
зующиеся разным механизмом формирования. Полученные при 
таком изучении выводы для одного типа пегматитов нередко рас-
пространялись на все пегматиты вообще (Гинзбург и др., 1979).

Впоследствии многие исследователи пегматитами стали на-
зывать практически любую гигантокристаллическую горную по-
роду, по составу соответствующую обычным магматическим по-
родам, но образованную самыми разнообразными путями. Так, по 
мнению О. Андерсена (Andersen, 1931), «пегматиты представляют 
собой ассоциации минералов, кристаллизовавшиеся на месте, бо-
лее крупнозернистые, чем подобные минеральные ассоциации 
в форме обычных пород, и отличающиеся от них более неправиль-
ной структурой агрегата». А.С. Никаноров (1979) предлагает более 
конкретную формулировку: «Гранитным пегматитом называется 
жильная (реже шлировая) разновидность гранитных пород, отли-
чающаяся от обычных гранитов более крупными размерами ин-
дивидов породообразующих минералов и большим разнообрази-
ем структур минерального агрегата».

Значительную путаницу в формационную классификацию 
пегматитов и условий их образования (генезис) ввело отнесение 
к редким металлам как самих редкометалльных элементов, так 
и редкоземельных, радиоактивных и рассеянных. В частности, 
в «Инструкции по применению классификации запасов к корен-
ным месторождениям редких металлов» (1962) «к редким метал-
лам относятся 33 элемента — литий, рубидий, цезий, бериллий, 
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стронций, скандий, иттрий, редкоземельные элементы (ланта-
ноиды), цирконий, гафний, ниобий и тантал, а также галлий, ин-
дий, таллий, германий, селен, теллур и рений». Поэтому зачастую 
к редкометалльным гранитоидам и их продуктам — пегматитам 
относили как собственно редкометалльные пегматиты, которые 
образуются в малоглубинных, высокоградиентных условиях, так 
и редкоземельные (уран-, торий-, иттрийсодержащие), образую-
щиеся в максимально глубинных, низкоградиентных условиях 
(Беус и др., 1962; Гинзбург, 1972; Пегматиты, 1972; Бельков, 1985; 
Бельков и др., 1988; Овчинников, Лутков, 1983; Огородников и др., 
2007, 2016).

Другое заблуждение, вызывающее неоднозначное отношение 
к классификации пегматитов, это желание исследователей весь 
изучаемый геологический объект со всем минеральным многооб-
разием втиснуть в единый тектономагматический цикл образова-
ния, не рассматривая полигенность и полихронность конкретных 
минеральных парагенезисов гранитных пегматитов. Отсюда по-
являются запрещенные парагенезисы при описании тех или иных 
пегматитов, такие как «миароловые пегматиты» среди мусковито-
вых пегматитов (Загорский и др., 1999; Загорский, Шмакин, 1987; 
Загорский, Перетяжко, 1992). Это, несомненно, разновремен-
ные образования, и главное, что они образуются в диаметрально 
противоположных термодинамических условиях. Мусковитовые 
пегматиты формируются при высоких температурах и давлениях 
(низкоградиентные, глубинные условия метаморфизма), а миаро-
лы (минерализованные полости) существуют в условиях низких 
давлений и температур (высокоградиентные, приповерхностные 
условия) и являются наложенными на мусковитовые пегматиты. 
Аналогичная ошибка происходит и при выделении мусковит-
редкометалльных пегматитов (Салье, 1975; Таланцев, 1975), «ка-
мерных» — в телах редкометалльных пегматитов (Таланцев, 1988), 
когда наложенную минерализацию не отделяют от ранее образо-
ванной, поэтому возникают сложности с определением условий 
образования и соответственно выработки поисковых критериев 
и признаков. Миаролы, занорыши, встречающиеся в пегматитах 
разных формаций, но особенно свойственные хрусталеносным 
пегматитам, формируются в основном на постмагматическом эта-
пе процесса и представляют собой полости растворения с после-
дующим свободным ростом минералов в них (Захарченко, 1965; 
Никитин и др., 1967; Бескин, Эфрос, 1969; Дмитриев, 1972; Лаза-
ренко и др., 1973; Огородников, 1975, 1993).
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Наличие полостей с горным хрусталем и самоцветами в пег-
матитах разных формаций, существенно различающихся по усло-
виям образования, привело к появлению понятия «миароловая 
фация пегматитов» (Шмакин, 1987; Загорский и др., 2003), которое 
значительно «размыло» существующую формацию хрусталенос-
ных пегматитов и ввело сумятицу в понимании генезиса всех раз-
новидностей гранитных пегматитов. Под «миароловыми» стали 
понимать пегматиты любой формации и специализации, содер-
жащие полости с друзовой кварцевой и самоцветной минерали-
зацией, зачастую имеющей лишь минералогическую, коллекцион-
ную значимость (Шмакин, Макрыгина, 1969; Загорский, Шмакин, 
1987; Шмакин и др., 1994; Загорский и др., 1999). Данные авторы 
считают миароловые полости остаточными (первичными), что 
не соответствует действительности.

К сожалению, это произошло, когда специалисты, детально из-
учавшие хрусталеносные месторождения и проявления как в пег-
матитах, так и в гидротермальных кварцево-жильных месторож-
дениях, по тем или иным причинам перестали решать вопросы 
генезиса горного хрусталя и самоцветов, и в эту проблему включи-
лись специалисты совсем другого направления. Наличие полостей 
с горным хрусталем и теми или иными самоцветами нельзя клас-
сифицировать как миароловые (камерные). Минерализованные 
полости «альпийского типа» (хрусталеносные полости) являются 
более поздними и могут накладываться на любые ранее сформи-
рованные пегматиты, а также на рудные и безрудные кварцевые 
жилы, что и наблюдается в метаморфических комплексах Урала, 
Казахстана, Забайкалья (Ермаков, 1960; Захарченко, 1962; Ка-
рякин, Смирнова, 1967; Никитин и др., 1967, 1968; Огородников, 
1975, 1993; Павлишин, Довгый, 2007; Емлин и др., 2002; Огородни-
ков и др., 2004, 2007, 2016; Золоторудная, редкометалльная и хру-
сталеносная минерализации…, 2014; Шерловая гора, 2014).

Другая проблема, вызывающая неутихающие споры геоло-
гов,  — это роль магматических и метаморфических процессов 
в образовании пегматитов. А.И. Гинзбург с соавторами (1979, с. 17) 
считают, «что пегматитовый процесс нельзя ставить в один ряд 
и непосредственно сопоставлять с такими процессами, как магма-
тический или гидротермальный, хотя именно подобное сопостав-
ление и приводится во многих учебных пособиях; пегматитовый 
процесс занимает особое положение, поскольку в своем развитии 
он охватывает весь ряд явлений, от магматических до гидро-
термальных». Пегматитовый процесс протекает в обстановке, 
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способствующей возникновению водонасыщенного расплава. 
Подобный расплав может возникать различными путями — либо 
на  конечных этапах дифференциации магматических комплек-
сов, либо в обстановке локального обогащения расплава летучими 
(например, в апикальных частях и куполах массивов), либо вслед-
ствие анатектической мобилизации вещества метаморфических 
толщ при ультраметаморфизме.

Несмотря на значительные успехи в изучении пегматитов, 
до  сих пор еще не исследованы причины эмпирически установ-
ленной зависимости их типа от особенностей геологического стро-
ения и эволюции тех структурно-формационных зон, в которых 
они формируются. Наличие или отсутствие пространственной, 
временной и генетической связей между пегматитами и массива-
ми гранитов и, наоборот, наличие этих связей между пегматитами 
и метаморфическими процессами, процессами перекристаллиза-
ции и метасоматоза заставляют ставить вопрос о роли магматизма 
и метаморфизма в образовании различных формаций гранитных 
пегматитов (Архангельская, 1964; Соколов и др., 1975; Руденко 
и др., 1983; Косухин и др., 1984; Огородников и др., 2016).

В настоящее время стало ясно, что уже невозможно решать 
проблему генезиса пегматитов — как и любых других пород или 
рудных месторождений — на основе только геологических, толь-
ко петролого-минералогических, только геохимических или толь-
ко экспериментальных данных. Необходимо использование всех 
доступных материалов, в том числе литературных, по изучаемым 
объектам и их геологическим аналогам вообще (Иванов, Шмакин, 
1983; Огородников, 1993).

В связи с этим многими учеными, изучавшими пегматиты, 
высказывались разные точки зрения на их генезис. По образному 
выражению американского геолога Ф. Хесса, пегматиты являют-
ся «самой причудливой, самой противоречивой, самой сложной 
и  вместе с тем — самой интересной группой из всех известных 
горных пород».

Наибольший вклад в изучение пегматитов сделал академик 
А.Е. Ферсман, посвятивший им практически всю жизнь и напи-
савший классическую монографию «Пегматиты» (1960). Он считал 
пегматиты продуктами конечной кристаллизации остаточного 
магматического (пегматитового) расплава в условиях закрытой 
системы. По мнению А.Е. Ферсмана, при дегазации и кристалли-
зации гранитной магмы формируется близкий к эвтектике оста-
точный расплав, обогащенный летучими компонентами. Процесс 
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кристаллизации этой остаточной магмы он и предложил называть 
пегматитовым, а пегматиты определил как «такие жильные или 
миароловые заполнения, которые связаны с кристаллизацией 
магматических остатков, при условии их пространственного раз-
общения с материнской породой» (Ферсман, 1960, с. 31).

Идеи А.Е. Ферсмана в дальнейшем творчески развивали в на-
шей стране его ученики и последователи — А.И. Лабунцов, А.Ф. Со-
седко, М.Ф. Стрелкин, К.А. Власов, А.И. Гинзбург, А.А. Беус, К.Л. 
Бабаев, Н.П. Ермаков, Г.Г. Родионов, В.П. Петров, М.В. Кузьменко, 
Н.А. Солодов, И.Г. Бакуменко и многие другие.

В начале 1930-х гг. Ф. Хесс обратил внимание на широкое раз-
витие метасоматических процессов в пегматитовых телах. В наи-
более полном виде «теория гидротермального замещения» была 
изложена К. Ландесом в 1933 г. Ее главная идея состоит в разделе-
нии пегматитов на «простые» и «сложные» — не подвергавшиеся 
преобразованиям на гидротермальном этапе и подвергшиеся им.

В нашей стране, впервые в отечественной науке, обратили вни-
мание на ведущую роль в формировании пегматитов процессов 
перекристаллизации и метасоматоза видные ученые — предста-
вители геологической школы Геолкома — ВСЕГЕИ А.Н. Заварицкий 
(1939, 1947), Д.С. Коржинский (1937), Н.М. Успенский (1945). Так, 
А.Н. Заварицкий (1947) выступил с критикой взглядов А.Е. Ферс-
мана и выдвинул свою теорию о происхождении пегматитов путем 
перекристаллизации материнских пород под влиянием остаточ-
ных водно-газовых растворов, называемых им пегматитообра-
зующими. Последние накапливаются в магматическом остатке, 
получающемся в процессе кристаллизации магмы, и находятся в 
равновесии с минералами этих пород. Затем в таких пегматитах 
происходят метасоматические процессы. В настоящее время име-
ются сторонники тех и других взглядов. Во всяком случае, пегма-
титы образуются в конце собственно магматического процесса.

Дальнейшее развитие перекристаллизационно-метасомати-
ческая гипотеза формирования пегматитов получила в трудах 
профессора Ленинградского горного института В.Д. Никитина 
(1949, 1950, 1955, 1957, 1959а, б, 1960, 1965) и его учеников, пока-
завших, что пегматиты формируются в условиях системы откры-
того типа. Этот класс объединяет палингенно-метасоматические 
(пегматитовые) месторождения, возникшие в процессах метамор-
фической дифференциации, магматического замещения, диффе-
ренциации вещества при выплавлении и консолидации гранит-
ного расплава и дальнейших постгранитных метасоматических 
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преобразованиях, а также гидротермально-метасоматические 
месторождения, возникшие во время регрессивных стадий регио-
нального метаморфизма (Никитин, 1965; Никитин и др., 1967; Ба-
бошин, 1969; Соколов и др., 1975; Салье, 1975; Огородников, 1975, 
1993). Дискуссионным остается вопрос об источнике растворов, 
обусловливающих метасоматоз. Многие исследователи (последо-
ватели А.Е. Ферсмана) отстаивают представление об автометасо-
матическом характере этих процессов, другие придерживаются 
точки зрения об их аллометасоматической природе.

Понять историю формирования месторождений можно лишь 
при условии, если геолог хотя бы в общем виде имеет представ-
ление об источниках или природе рудообразующих растворов. 
Вместе с тем проблема природы рудообразующих растворов и ве-
ществ является одной из наиболее сложных и дискуссионных тем 
в учении о рудообразовании (Белевцев и др., 1974).

Наиболее распространенной точкой зрения на источники руд-
ного вещества эндогенных месторождений все же является плуто-
номагматическая, согласно которой рудные компоненты выноси-
лись из магматического очага в период его становления. Поэтому 
исследователи пристально изучают магматические породы, опре-
деляется их металлогеническая специализация, по которой выска-
зываются предположения о генетической связи месторождений, 
расположенных пространственно вблизи магматических тел.

Третье направление рассматривает пегматиты как метамор-
фогенные образования, возникающие при процессах ультраме-
таморфизма и метаморфической дифференциации. Изучение 
многих месторождений, расположенных среди метаморфических 
и гранитизированных пород древних щитов, дало возможность 
увидеть такие их особенности, которые нельзя объяснить пред-
ставлениями о плутоногидротермальном генезисе. В связи с этим 
получило развитие на современной геолого-, физико-химической 
основе введенное в науку более века назад понятие о метаморфо-
генном рудообразовании. После общеизвестных работ у нас по-
добные представления высказывались Н.Г. Судовиковым (1964), 
в  какой-то степени Д.С. Коржинским (1953), Ю.М. Соколовым 
(1970), Д.А. Великославинским (1968), М.Е. Салье (1975), В.А. Ба-
бошиным (1969), Г.А. Кейльманом (1974) и др. Между сторонника-
ми указанных трех основных научных школ и протекала весьма 
острая дискуссия по проблеме генезиса пегматитов.

Таким образом, в настоящее время наметилась генетическая 
связь гранитных пегматитов, с одной стороны, с гранитными ин-
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трузиями, а с другой – с процессами регионального метаморфиз-
ма и анатексиса, т. е. все пегматиты имеют магматическое проис-
хождение, но в зависимости от происхождения расплава являются 
либо остаточными, аллохтонными, либо более глубинными, ана-
тектическими, автохтонными (Виноградов, 1985; Косухин и др., 
1984; Маракушев и др., 1989).

В последнее время стало ясно, что различные промышленные 
типы пегматитов образуются в различных геологических услови-
ях, на различных глубинах, где процессы протекают несколько по-
разному. Следовательно, нельзя говорить о единых условиях об-
разования пегматитов, единых закономерностях их размещения 
и поисковых критериях. Необходимо выделить ряд пегматитовых 
формаций, каждая из которых характеризуется специфическими 
особенностями, которые и должны быть положены в основу раз-
работки поисковых критериев (Архангельская, 1964).

Все это позволило с учетом геологических условий нахожде-
ния расчленить пегматиты по глубинам их образования (Гинз-
бург, Родионов, 1960) на четыре группы (формации): 1) формацию 
наиболее глубинных редкоземельных пегматитов; 2) формацию 
слюдоносных пегматитов, образующихся на больших глубинах; 
3) формацию редкометалльных пегматитов, формирующихся на 
средних глубинах; 4) формацию хрусталеносных пегматитов, об-
разующихся на малых глубинах.

Исторически сложилось так, что эти пегматитовые формации, 
несущие различную полезную минерализацию, на протяжении 
многих лет и десятилетий вследствие специализации геологораз-
ведочных работ изучались разными коллективами. За последнее 
столетие вышли из печати сотни работ, посвященных пегмати-
там, в которых рассматриваются вопросы геологии пегматитов, их 
структуры, внутреннего строения, минералогии и геохимии.

В СССР (России) особенно большой вклад в изучение форма-
ции хрусталеносных пегматитов внесли Г.Д. Аэров, Л.Ш. Базаров, 
И.Т. Бакуменко, С.М. Бескин, И.С. Басилишин, Д.К. Возник, Б.А. Гав-
русевич, С.Д. Дмитриев, Ю.А. Долгов, Н.П. Ермаков, К.Б. Зарянов, 
А.И. Захарченко, М.Н. Ивантишин, В.А. Калюжный, В.Т. Клочков, 
Л.С. Криволап, Е.К. Лазаренко, В.Т. Латыш, Г.Г. Леммлейн, А.Н. Лу-
кашев, A.Г. Малышев, Ю.Б. Марин, М.А. Осипов, В.И. Павлишин, 
B.И. Панченко, М.А. Плескова, Л.А. Приказчиков, В.М. Смертенко, 
Ю.Г. Сорокин, А.С. Таланцев, В.Н. Труфанов, Е.М. Цыганов, Л.П. Чер-
нышкова, О.Е. Чижик, М.Б. Чистякова, C.Ш. Юсупов, Б.Д. Эфрос и 
многие другие.
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Редкометалльные пегматиты Советского Союза детально из-
учали И.Г. Аргамаков, В.В. Архангельская, К.Л. Бабаев, A.А.  Беус, 
К.А. Власов, Н.Н. Вишняков, А.И. Гинзбург, B.В. Гордиенко, В.И. Гук, 
Б.А. Дьячков, П.П. Змановский, В.П. Зуева, С.И. Ибадуллаев, 
А.П. Калита, З.Г. Караева, В.Ф. Кащеев, А.Я. Колтун, В.А. Корнето-
ва, В.И. Кузнецов, М.В. Кузьменко, Л.Ф. Лавриненко, А.Н. Леонтьев, 
В.В. Лопатников, Г.П. Луговской, В.В. Матиас, И.И. Матросов, Г.Б. Ме-
лентьев, А.С. Назарова, И.Б. Недумов, В.Д. Никитин, Г.Л. Одикадзе, 
И.А. Полетаев, Е.П. Пушко, Л.Н. Россовский, И.М. Русанов, В.Е. Ря-
бенко, Ю.А. Садовский, М.Д. Скурекий, И.А. Смирнов, Н.А. Соло-
дов, А.Ф. Соседко, М.Ф. Стрелкин, Г.Н. Тарновский, И.Н. Тимофеев, 
Ю.М. Учакин, П.Л. Фадеев, Л.Г. Фельдман, В.А. Филиппов, С.Г. Шав-
ло, Ю.Ю. Юрк и ряд других исследователей.

Значительную роль в изучении слюдоносных и керамических 
пегматитов Советского Союза сыграли работы таких авторов, 
как М.Н. Альтгаузен, В.А. Бабошин, Е.Д. Белянкина, П.А. Борисов, 
П.П.  Боровиков, Г.Н. Бунтин, А.Г. Бушев, Д.А. Великославинский, 
В.А. Глебовицкий, Н.В. Горлов, Л.Л. Гродницкий, П.К. Григорьев, 
И.В. Давиденко, В.А. Дворкин-Самарский, И.Я. Дядькина, М.А. За-
валишин, Ю.П. Ивенсен, Л.В. Калафати, Е.Н. Калугин, Б.Е. Карский, 
С.П. Коноплев, Н.А. Львова, В.М. Макагон, М.М. Мануйлова, С.И. Ма-
киевский, В.А. Макрыгина, П.Н. Марков, Д.Т. Мишарев, А.С. Ника-
норов, В.Д. Никитин, В.П. Петров, Н.В. Петровская, Г.Г. Родионов, 
С.А. Руденко, Ю.Е. Рыцк, М.Е. Салье, А.В. Скропышев, В.С. Смир-
нова, Ю.М. Соколов, П.Н. Сучков, И.Н. Тимофеев, В.Н.  Чесноков, 
Е.П. Чуйкина, Б.М. Шмакин, К.А. Шуркин, А.А. Якжин и еще боль-
шая группа исследователей.

Выделенные четыре формации гранитных пегматитов обра-
зуются в областях неодинакового термодинамического режима, 
характеризующихся различным геотермическим градиентом, где 
по-разному проявлены процессы метаморфизма. Так, хрустале-
носные пегматиты развиты в условиях низкотемпературных фа-
ций контактового метаморфизма. Редкометалльные пегматиты 
весьма характерны для шовных зон древних платформ и щитов, 
где они образуются в условиях средне-высокотемпературных фа-
ций регионального метаморфизма низких давлений. Слюдоносные 
пегматиты также приурочены к подобным структурам, но возни-
кают в условиях проявления фации метаморфизма более высоких 
давлений. Пегматиты больших глубин наиболее характерны для 
древних щитов и образуются в условиях ультраметаморфизма, 
поэтому распространены они чаще всего в областях развития по-
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род гранулитовой фации. Указанные обстоятельства и определяют 
территориальную разобщенность пегматитовых формаций и от-
сутствие между ними переходов (Гинзбург и др., 1979).

Для изучения генезиса всего многообразия пегматитов благо-
приятны регионы, где на сравнительно небольшом участке земной 
коры пегматитовый процесс проявился многократно, запечатлев 
таким образом геологические особенности его развития.

Урал является наиболее благоприятным регионом для реше-
ния многих возникших вопросов. Здесь, в крупных метаморфиче-
ских комплексах во всех тектономагматических циклах от раннего 
протерозоя до мезозоя, в разное время проявился метаморфизм 
различного фациального уровня и гранитоидный магматизм каж-
дого тектономагматического цикла сопровождался своим типом 
метаморфогенных месторождений, пегматитов и кварц-жильных 
образований.

Характерной особенностью гнейсово-мигматитовых комплек-
сов Урала (Кейльман, 1974; Огородников, 1975, 1993; Огородников 
и др., 2007; Кианитовые руды…, 2012; Уральские месторождения…, 
2010; Золоторудная, редкометалльная и хрусталеносная минера-
лизации…, 2014) наряду с рудными месторождениями и рудопро-
явлениями является существенное преобладание в их пределах 
неметаллических полезных ископаемых, таких как кварц, муско-
вит, кианит, антофиллит, тальк, графит и др. Главным фактором, 
обусловливающим возникновение месторождений и проявлений, 
в данном случае может служить не столько концентрация веще-
ства, сколько многоэтапность их преобразования, сопровождаю-
щаяся концентрацией полезного компонента, выделение его в со-
ответствующей минеральной форме, а промышленная ценность 
этих, по сути, породообразующих минералов определяется их 
физическими свойствами, размером кристаллов, чистотой кри-
сталлической решетки. Ведущую роль здесь, очевидно, играет не 
столько миграция элементов, сколько физико-химические усло-
вия преобразования горных пород, прежде всего давление.

В данной работе мы рассматриваем не все месторождения 
гнейсово-мигматитовых комплексов Урала, а только месторождения 
пегматоидов и пегматитов, другие типы месторождений рассмотре-
ны во многих работах, в том числе в следующих монографиях.

Брусницын А.И. Минералогия родонитовых пород Среднего Урала. 
СПб., 1998. 86 с.

Буканов В.В. Горный хрусталь Приполярного Урала. Л.: Наука, 1974. 
212 с.
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Месторождения антофиллит-асбеста СССР / под ред. И.Ф. Романо-
вича. М.: Недра, 1976. 247 с.

Геология, генезис и промышленные типы месторождений кварца / 
сост. Е.П. Мельников. М., Недра, 1988. 216 с.

Поленов Ю.А. Эндогенные кварцево-жильные образования Урала. 
Екатеринбург: УГГУ, 2008. 269 с.

Коротеев В.А., Огородников В.Н., Сазонов В.Н., Поленов Ю.А. Мине-
рагения шовных зон Урала. Екатеринбург: УрО РАН, 2010. 414 с.

Сазонов В.Н., Огородников В.Н., Коротеев В.А., Поленов Ю.А. Место-
рождения золота Урала. Екатеринбург: УрО РАН, 2001. 622 с.

Небокситовое алюминиевое сырье России / В.А. Коротеев, В.Н. Ого-
родников, Ю.Л. Войтеховский и др. Екатеринбург: ИГГ УрО РАН; УГГУ, 
2011. 218 с.

Кианитовые руды России / В.Н. Огородников, В.А. Коротеев, Ю.Л. Во-
йтеховский и др. Екатеринбург: ИГГ УрО РАН, 2012. 334 с.

Морфогенетические типы и технология обогащения кианитовых 
руд / В.Н. Огородников, В.А. Коротеев, Ю.Л. Войтеховский и др. Екате-
ринбург: ИГГ УрО РАН; УГГУ. 2013. 310 с.

Золоторудная, редкометалльная и хрусталеносная минерализации 
месторождений Урала кварцево-жильного типа / В.Н. Огородников, 
В.А. Коротеев, Ю.А. Поленов и др. Екатеринбург: УрО РАН; УГГУ. 2014. 
312 с.

На современном этапе исследования процессов пегматитоо-
бразования возникает проблема изучения условий формирования 
пегматитовых формаций и их эволюции, определяемых особен-
ностями тектономагматического развития складчатых областей на 
различных этапах тектогенеза, зависимости рудной специализации 
пегматитов от геотектонического положения пегматитоносных 
формаций, разработки основ прогнозирования рудной минерали-
зации пегматитов. Как мы уже отмечали, для изучения этого вопро-
са благоприятны регионы, где на относительно небольшом участ-
ке земной коры пегматитовый процесс проявляется многократно, 
отражая геологические особенности развития (Иванов, Шмакин, 
1983).

На Урале нет значительных по запасам пегматитовых место-
рождений, многие месторождения имеют полигенный и полих-
ронный характер и формируются длительное время в одних и тех 
же тектонических структурах с различной глубиной заложения. Не-
большие размеры месторождений позволяют пристально изучить 
зональность и вычленить более раннюю минерализацию или, на-
оборот, наложенную более позднюю, т. е. представить модель раз-
вития пегматитовых месторождений в пространстве и времени.
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Глава1. 
Генетическая классификация гранитных 
пегматитов как объектов полигенного 

и полихронного оруднения

Гранитные пегматиты — специфическая, во многих отноше-
ниях уникальная группа геологических образований, не имеющая 
в природе прямых аналогов. Исследователей в первую очередь ин-
тересовал минеральный состав пегматитов, что естественно, по-
скольку именно особенности вещественного состава определяют 
практическую значимость пегматитов (Ферсман, 1960; Пегмати-
ты, 1972; Мусковитовые пегматиты…, 1975; Лукашев, 1976; Гинз-
бург и др., 1979; Мокрыгина и др., 1990; Загорский и др., 1997, 1999; 
Огородников и др., 2016). Такое положение пегматитов в значи-
тельной мере обусловлено крупными и даже гигантскими раз-
мерами минеральных индивидов, образующих эту своеобразную 
породу. По этой причине пегматиты могут служить моделью про-
цессов эндогенного минерало- и рудообразования, поскольку эти 
процессы проявлены здесь исключительно наглядно.

Действительно, благодаря присутствию в них крупных, краси-
вых и, главное, легко извлекаемых кристаллов многих ценных ми-
нералов, пегматиты уже на ранних этапах развития человечества 
привлекали к себе пристальное внимание как доступные для раз-
работки месторождения листовой слюды, драгоценных камней, 
горного хрусталя, флюорита, полевого шпата для изготовления 
керамики и т. д.

Изучение пегматитов началось много веков назад, однако 
подлинно научный характер оно приобрело лишь в ХХ столетии, 
когда выяснилось важное практическое значение пегматитов как 
источника полезных ископаемых, причем из-за большого разме-
ра минеральных индивидов в орбиту промышленного использо-
вания вовлекаются не только редкие минералы, но и главные по-
родообразующие (полевые шпаты, кварц и мусковит). Характерна 
хорошо выраженная индивидуализация полезных компонентов, 
что облегчает задачу освобождения их от посторонних примесей. 
В пегматитах, например, встречаются крупные обособления 
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урановых минералов (руд). Хотя как источник урана пегматиты 
сейчас ценности не представляют, уместно напомнить, что первые 
десятки тонн урановой руды, необходимые для атомной техники, 
в Советском Союзе были добыты из пегматитов Северной Карелии 
(Руденко, 1972).

В ХХ столетии пегматиты являлись важным источником кера-
мического сырья, единственным источником слюды — мусковита, 
главным поставщиком лития, рубидия и цезия, поставщиком руд 
бериллия, ниобия и тантала, добывалось пьезооптическое сырье — 
кварц и флюорит, в меньшей степени редких земель, особенно ит-
триевой группы, скандия, урана. Наконец, следует отметить, что 
пегматиты сыграли немалую роль в истории развития культуры 
ювелирных камней. Именно из пегматитов издавна извлекали 
топазы, изумруды, аквамарины, полихромные турмалины, амазо-
нит, письменный гранит и другие ювелирные и поделочные камни 
(Ферсман,1960; Киевленко, 1980; Буканов, 2014).

Понятие «пегматит» со времени введения в научную терми-
нологию существенно трансформировалось. Данный термин ввел 
в литературу в начале XIX в. Р.Ж. Гаюи для обозначения графиче-
ских кварц-полевошпатовых прорастаний («письменного грани-
та»). Однако вскоре геологами был осознан факт, что графические 
прорастания лишь в отдельных случаях образуют самостоятель-
ные тела. Обычно же они формируют зону, генетически тесно свя-
занную с рядом других зон, агрегатов, возникающих совместно 
с графическими как жильные продукты кристаллизации магмати-
ческих гранитов. Эти образования в середине XIX в. А. Далесс и 
К. Науман назвали пегматитами, включая в них в качестве состав-
ной части «письменные граниты» (Косухин и др., 1984).

«Пегматиты, — сказал еще в 1933 г. Ф. Гесс, — являются, несо-
мненно, самыми своеобразными, самыми противоречивыми, са-
мыми сложными и потому самыми интересными образованиями 
среди горных пород».

Систематика естественных типов пегматитов и выяснение 
условий их нахождения являются основой для разработки поис-
ковых критериев, необходимых в практической деятельности гео-
логов. Поскольку пегматиты представляют собой источник многих 
полезных ископаемых, вопросы их классификации привлекали 
внимание исследователей с первых этапов изучения и освоения 
пегматитовых месторождений. Однако задачи построения гене-
тической классификации очень сложны и еще далеки от полного 
решения. 



19

Предлагаемые в различное время классификации пегматитов 
в известной мере отражали уровень знаний об условиях форми-
рования пегматитовых месторождений. Первоначально в течение 
длительного периода осуществлялись в основном лишь сбор ма-
териалов наблюдений над изменчивыми особенностями пегмати-
тов и составление описательных характеристик. Классификации 
пегматитов того времени носили главным образом прикладной 
характер (Архангельская и др., 1964).

Так, морфологическая классификация с учетом минералоги-
ческого состава и технико-промышленных признаков пегмати-
тов была предложена И.И. Гинзбургом (1928). П. Ниггли (Niggli, 
1920) классифицировал гранитные пегматиты по типоморфным 
элементам и минералам. А. Лакруа (Lacroix, 1922) пегматиты Ма-
дагаскара различал по минералогическому признаку. Подобные 
классификации неизбежно были в большей или меньшей степени 
формальными и не отражали главных черт различия условий об-
разования пегматитов.

Обращаясь к истории изучения пегматитов, без преувеличения 
можно сказать, что передовая роль в этом отношении, несомнен-
но, принадлежит отечественной, причем советской, геологической 
науке. Начало нового, второго, этапа в изучении и систематике 
пегматитов положили исследования А.Е. Ферсмана. В его рабо-
тах, обобщивших фактический материал по пегматитам не только 
Советского Союза, но и всего мира, даны всесторонние описания 
пегматитов, отличающиеся точностью и многосторонностью при-
веденных характеристик.

Пегматитовым процессом в гранитных магмах А.Е. Ферсман 
(1940, 1960) считал их конечную, остаточную кристаллизацию, на-
чиная с высокотемпературной магматогенной аплитовой фазы 
и заканчивая последними выделениями гидротермальных геофаз, 
т. е. в интервале наиболее вероятных температур 800–150 °С. «Гра-
нитным пегматитом мы называем жильное тело, в своей основе 
связанное с магматическим гранитным остатком, главная часть 
кристаллизации которого лежит в пределах 700–350 °С, и кото-
рое характеризуется сходством минеральных основных частей 
с материнской породой, значительной величиной кристалличе-
ских индивидуумов, большей или меньшей одновременностью 
кристаллизации, повышенным содержанием некоторых опреде-
ленных летучих и подвижных компонентов, а также накоплени-
ем рассеянных элементов остаточного расплава» (Ферсман, 1960). 
Процесс кристаллизации этой остаточной магмы он и предложил 
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назвать пегматитовым, а пегматиты определил как «такие жиль-
ные или миароловые заполнения, которые связаны с кристаллиза-
цией магматических остатков, при условии их пространственного 
разобщения с материнской породой». Среди таких обособленных 
продуктов он различал шлиры (прототектониты), продукты моно-
кристаллизации (ортотектониты) и пегматиты (эвтектиты). Орто-
тектониты в отличие от пегматитов имеют состав материнских 
пород (без минералов, содержащих летучие компоненты) и одно-
родное сложение (без зональности, пустот), хотя существуют пере-
ходные разновидности ортотектитов, близкие к типичным недиф-
ференцированным пегматитам (Ферсман, 1960).

Наблюдая закономерную последовательность в формирова-
нии структурных типов ранних агрегатов (аплиты, графические 
пегматиты, пегматоидные образования и т. д.) и последователь-
ность в кристаллизации поздних гидротермальных минералов, 
А.Е. Ферсман пришел к выводу о замкнутости пегматитового про-
цесса и наметил ряд его этапов, разделив их с учетом парагене-
тических и геохимических особенностей на несколько геофаз. Так 
как становление пегматитов он вполне резонно связывал с про-
цессами остывания пегматитовых магм, а любой пегматит прохо-
дил все стадии постепенного охлаждения во всех без исключения 
случаях, независимо от геологической ситуации их нахождения, то 
главным фактором, который определяет ход пегматитового про-
цесса, А.Е. Ферсман считал температуру. Влиянию давления при 
концентрации флюидов в магматических расплавах он отводил 
второстепенную роль.

В основу систематики пегматитов «чистой линии» А.Е. Ферс-
ман положил преобладание минеральных образований той или 
иной фазы процесса. В конечном счете все типы пегматитов рас-
сматривались как продукты единого ряда, отражающего последо-
вательные стадии общего процесса пегматитообразования в за-
крытой системе.

Исследователи, представления которых наиболее близки к уче-
нию А.Е. Ферсмана, в том числе К.А. Власов (1952, 1965), А.А. Беус 
(1954), Н.А. Солодов (1962) и др., причину появления разнотипных 
пегматитов по-прежнему видели в основном в закономерностях 
последовательной кристаллизации пегматитового расплава-
раствора в замкнутой системе. 

Продолжая и развивая учение А.Е. Ферсмана о генезисе пег-
матитов, К.А. Власов (1952, 1965) разработал новую теорию пег-
матитообразования, согласно которой пегматитовый расплав 
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представляет собой часть магмы, обогащенную летучими компо-
нентами, в том числе редкими элементами. Этот расплав-раствор 
возникает в апикальных частях магматических интрузий под воз-
действием эманационного фактора, обусловливающего накопле-
ние летучих соединений и редких элементов. Эти соединения, 
обладая большим запасом тепловой энергии, задерживают соот-
ветствующую часть магмы от ранней кристаллизации и  способ-
ствуют формированию пегматитового расплава-раствора. Кри-
сталлизация последнего в одних случаях происходит на месте 
обособления с образованием фаций пегматоидных гранитов или 
фациальных пегматитов. В других случаях, в процессе разрядки 
тектонических напряжений, пегматитовый расплав-раствор вне-
дряется в трещины закристаллизованной части материнских гра-
нитов или во вмещающие породы, вследствие чего формируются 
иньекционные пегматиты. В процессе становления пегматитовых 
тел главным фактором концентрации редких элементов является 
кристаллизационная дифференциация расплав-раствора, которая 
обусловливает направленный отжим незакристаллизованной ча-
сти расплава к центральным частям тел. При этом редкие элемен-
ты как не входящие в кристаллические структуры главных мине-
ралов обогащают остаточную часть расплава.

В последующем было установлено, что некоторые пегмати-
ты, считавшиеся ранее классическим примером тел, возникших 
в ходе фракционной кристаллизации так называемого «пегмати-
тового расплава», в действительности были сформированы путем 
изменения (метаморфической перекристаллизации и метасома-
тоза) обычных вулканогенно-осадочных пород (Заварицкий, 1947; 
Коржинский, 1937; Никитин, 1968; Кейльман, 1974; Соколов и др., 
1975; и др.). Таким образом, типичные пегматитовые тела со все-
ми свойственными им особенностями не являются продуктом не-
посредственной магматической кристаллизации и прежнее содер-
жание понятия «пегматит» (по А.Е. Ферсману, К.А. Власову) было 
решено расширить. 

Критический пересмотр основных идей А.Е. Ферсмана от-
мечает собой начало следующего периода в разработке теории 
пегматитообразования. Существенную роль в таком пересмотре 
сыграли работы А.Н. Заварицкого (1947), рассмотревшего пегма-
титы как образования, возникающие в результате процессов пере-
кристаллизации и замещения. А.Н. Заварицкий выдвинул свою 
теорию о происхождении пегматитов путем перекристаллизации 
материнских пород под влиянием остаточных газовых растворов, 



22

называемых им пегматитообразующими. Последние накаплива-
ются в магматическом остатке, получающемся в процессе кри-
сталлизации магмы, и находятся в равновесии с минералами этих 
пород. Затем в таких пегматитах происходят метасоматические 
процессы.

Тем не менее систематика А.Е. Ферсмана, основанная на гро-
мадном фактическом материале и обобщающая опыт изучения 
пегматитов во всем мире за весь предшествующий период, была 
и остается единственной всеохватывающей классификацией гра-
нитных пегматитов.

Большой интерес представляет выделение фаз минералоо-
бразования, часть которых относится к кристаллизации расплава, 
а другая часть — к процессам замещения (пневматолитовая и ги-
дротермальная фазы). Главным фактором при образовании пег-
матитов является тесная связь с постмагматическими растворами, 
выделявшимися из материнских магматических очагов и преоб-
разовывавшими уже твердые, вполне сформированные обычные 
магматические горные породы (аплиты) в пегматиты (Никитин, 
1968).

Большую ценность представляют теоретические исследова-
ния Д.С. Коржинского, выполненные на «мамском» материале. Он 
выдвинул гипотезу образования крупнокристаллических струк-
тур пегматитов в ходе постмагматической перекристаллизации 
гранит-пегматитов и графических пегматитов, кристаллизовав-
шихся из расплава. Д.С. Коржинский показал, что образование 
мусковита происходит в процессе замещения микроклина пла-
гиоклазом при понижении активности калия в растворах относи-
тельно натрия (Коржинский, 1937).

Сложившиеся точки зрения на генезис пегматитов обыч-
но противопоставляются одна другой. Между тем каждая из них 
основана на большом фактическом материале и для части пегма-
титовых образований вполне справедлива. Недостатком большин-
ства гипотез генезиса пегматитов является стремление объяснить 
их происхождение с помощью единого механизма. Кроме чисто 
метаморфических, магматических, метасоматических пегмати-
товых образований, значительным распространением пользуют-
ся пегматитовые тела, в которых часть минеральных ассоциаций 
возникла при развитии метаморфических процессов, часть — на 
магматическом этапе и, наконец, часть — на более позднем, пост-
магматическом этапе. Это положение в общем виде выдвигалось 
рядом исследователей (Ферсман, 1926, 1940; Коржинский, 1936, 
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1937; Петровская, 1937; Ивенсен, 1960; Никитин, 1960; Кейльман, 
1974; Соколов, 1970; Соколов и др., 1975; Иванов, Шмакин, 1983; 
Огородников, 1993; Огородников и др., 2016).

Работы рассматриваемого этапа, выявив ряд слабых сторон 
учения А.Е. Ферсмана и показав более сложный, чем это казалось 
ранее, ход развития пегматитового процесса, не привели, однако, 
к полному выяснению основ генетической классификации пег-
матитов. Причиной этого, как нам представляется, является не-
сколько односторонний подход к исследованиям, при котором 
особенности пегматитов рассматривались только как результат 
внутренних закономерностей развития системы, значению геоло-
гических условий формирования пегматитов не уделялось долж-
ного внимания. Вместе с тем очевидно, что пегматиты входят в со-
став сложных петрографических комплексов и формирование их 
происходит в тесной связи с этими комплексами в определенных 
физико-химических условиях. Без учета этого положения изоли-
рованное исследование пегматитов вне их конкретной геологиче-
ской обстановки неизбежно приводит к односторонней характе-
ристике их различных типов (Огородников и др., 2016).

Генетическая обусловленность пегматитов глубоко метамор-
физованных комплексов развитием процессов анатексиса и уль-
траметаморфизма определенно подчеркивается в ряде работ 
скандинавских геологов (И. Седерхольм, П. Холмквист, П. Эскола, 
Т. Барт, Х. Рамберг). Спустя 30–40 лет эти идеи о связи пегматито-
генеза с процессами тектонической активизации и наложенного 
метаморфизма получают широкое подтверждение во многих ре-
гионах. Связь пегматитообразования в Беломорье с «эпохами диа-
строфизма и гранитизации» последовательно доказывается в ран-
них работах Н.Г. Судовикова (1939).

С конца 50-х гг. прошлого столетия в связи с детальным изу-
чением процессов метаморфизма и зональности метаморфиче-
ских комплексов были заложены геологические основы теории 
метаморфогенно-метасоматического происхождения ряда пег-
матитовых формаций (Шуркин, 1958; Великославинский и др., 
1963; Соколов, 1970; Гинзбург, Родионов, 1960; Салье, 1973, 1975; 
Кейльман, 1974; Беломорский комплекс…, 1962; Мусковитовые 
пегматиты СССР, 1975; Макагон, 1977; Пегматиты Карелии…, 1977; 
Гинзбург и др., 1979; Гродницкий, 1982; Геология и пегматитонос-
ность…, 1985). 

Отмечающееся в послевоенный период во всем мире резкое 
расширение поисково-разведочных и эксплуатационных работ 
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на пегматиты выдвинуло комплекс актуальных практических за-
дач геологического характера, для эффективного решения кото-
рых традиционные методы изучения пегматитов оказались недо-
статочными. Возникли объективные предпосылки для создания 
по существу нового раздела учения о пегматитах — геологии пег-
матитов, охватывающего широкий круг вопросов от глобальных 
закономерностей распределения пегматитов в пространстве и во 
времени до геологических условий локализации индивидуальных 
пегматитовых тел и происхождения их форм. Центральное место 
в  геологии пегматитов занимает изучение факторов контроля 
в размещении пегматитов и особенностей их проявления для раз-
ных пегматитовых формаций.

Трудам огромного числа советских ученых-геологов, посвя-
тивших значительную часть жизни изучению пегматитов, а также 
их многочисленных зарубежных коллег мы и обязаны теми прин-
ципиально новыми данными, которые существенным образом 
дополнили представления о пегматитах различных формаций. 
Фактически за послевоенные годы оформилось новое научное на-
правление — учение о пегматитах (Гинзбург и др., 1979).

По данным работы (Генезис...., 1968), под термином «пегматит» 
в свое время понимались: «...тела, сложенные в основном гиган-
токристаллическими горными породами, валовый минеральный 
состав которых близок к составу обычных магматических пород 
и формирование которых протекало в тесной связи с деятельно-
стью магматических очагов, начиная с инъекции исходной магмы, 
ее кристаллизации, а потом со всеми дальнейшими процессами 
перекристаллизации и метасоматического изменения этого мате-
риала в собственно пегматитовые образования».

В настоящее время под пегматитом понимается крупно-, ги-
гантозернистая порода, залегающая в виде жил, линз, гнезд, миа-
роловых, штокообразных и других тел, главные минералы которых 
те же, что и материнская магматическая порода (Геологический 
словарь, 1973), широко развитыми явлениями перекристалли-
зации и метасоматоза, которая кристаллизуется при 374–650 °С 
и 100–800 Мпа (Лукашев, 1976).

На наш взгляд, наиболее удачное определение пегматитов дали 
А.И. Гинзбург с соавторами (1979, с. 17): «Пегматиты — это специ-
фическая группа пород, образующих инъекционные жильные тела 
или шлиры, состав которых приближается к анхиэвтектическому 
и обычно близок к составу поздних дифференциатов магматиче-
ских комплексов или анатектических выплавок; им присуще не-
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однородное строение с тенденцией к проявлению зональности 
и развитию специфических структур минеральных агрегатов (гра-
фических, крупно- и гигантокристаллических и др.); они форми-
руются в условиях умеренных и значительных глубин в широком 
температурном диапазоне, отвечающем концу магматического — 
началу гидротермального процесса, при высокой активности ле-
тучих и подвижных компонентов». При этом подразумевается об-
разование пегматитовых тел в один тектономагматичсеский этап.

Различают пегматиты гранитные, щелочные, основные и др. 
Среди гранитных пегматитов выделяются керамические, муско-
витовые, редкоземельные, редкометалльные и миароловые (хру-
сталеносные).

Пегматиты могут быть связаны с магматическими или мета-
морфическими породами постепенными переходами (сингене-
тические, фациальные, шлировые пегматиты) или носить инъек-
ционный характер и иметь с ними резкие, рвущие интрузивные 
контакты (эпигенетические, фазовые, инъекционные, выжатые 
пегматиты). В тех случаях, когда наблюдается генетическая и про-
странственная связь пегматитов с магматическими комплексами, 
они в небольшом количестве появляются в связи с последними 
их интрузивными фазами, т. е. выступают конечными дифферен-
циатами этих комплексов. В пегматитах концентрируются те эле-
менты, которые закономерно накапливаются в последовательно 
образующихся интрузивных фазах дифференцированных маг-
матических комплексов. Другими словами, в пегматитах находит 
завершение геохимическая эволюция магматического очага, про-
слеживаемая в серии последовательных интрузивных фаз единого 
комплекса.

Генетическая связь эндогенного рудообразования с магматиз-
мом не вызывает сомнений и с давних времен используется при 
поисковых работах. Однако природа этой связи и конкретные ме-
ханизмы ее осуществления во многом остаются нераскрытыми. 
Особенно это относится к гидротермальным месторождениям, ко-
торые преобладают в группе эндогенных рудных образований.

Экспериментальные исследования (Рябчиков, 1975; Соболев, 
1982; Царицын, 1974) представляют убедительные доказательства 
того, что в равновесиях силикатный расплав — гидротермальный 
раствор рудные металлы концентрируются в основном в расплаве 
и незначительно переходят в раствор (Маракушев и др., 1983).

Ликвация магмы, при которой отделяются силикатные, окисные, 
фосфатные, карбонатные, сульфатные, галогенидные расплавы, 
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богатые флюидными компонентами, способные избирательно 
концентрировать в себе рудные металлы. Их содержание при лик-
вационном расщеплении магм экспериментально было показано 
в части ниобия и тантала (Маракушев и др., 1979), фосфора (Скрип-
ченко, 1979), хрома, железа, титана, редких земель (Watson, 1976).

Кристаллизационное повышение содержания рудных метал-
лов в силикатных расплавах дополнительно способствует расще-
плению их на несмешиваемые жидкости. Отделение флюидных 
магм, способных концентрировать в себе рудные металлы, про-
исходит тем эффективнее, чем выше флюидное давление, что де-
монстрируется на примере карбонатитов по экспериментальным 
данным И.Ц. Фристона и Д.Л. Гамильтона (1980), согласно которым 
отщепление карбонатитовых расплавов от фельдшпатоидных си-
ликатных магм происходит при их карбонатизации, обусловлен-
ной флюидным воздействием при умеренном (70 МПа) и высоком 
(300–700 МПа) давлении СО2.

Обособление карбонатного расплава в природных магмати-
ческих системах сопровождается концентрацией в нем фосфо-
ра, редких земель, лития, урана, тория, ниобия и многих других 
элементов, определяющих металлогеническую специфику карбо-
натитового магматизма. Этому процессу благоприятствует флю-
идное давление, что определяет его связь с плутоническими усло-
виями развития магматизма.

Флюидные расплавы богаты силикатами и другими солями и ха-
рактеризуются высокой плотностью (до 2,5 г/см3), мало отличаясь 
от материнских силикатных расплавов. Состав подобных флюидных 
магм может широко варьировать по соотношениям и составу окис-
ной, силикатной, галогенидной, карбонатной, сульфатной и другим 
составным частям. Высокая плотность сближает их с силикатными 
расплавами, оправдывая название «флюидные магмы». Понижение 
температуры кристаллизации, высокая подвижность и состав отра-
жают их близость к водным гидротермальным растворам, которые, 
отличаясь низкой плотностью, выделяются во флюидных магма-
тических системах только с понижением давления при внедрении 
в трещинные зоны (Маракушев и др., 1983).

Представления о пегматитах как ликвационных образова-
ниях высказывались многими авторами (Ивансен, 1957; Коптев-
Дворников и др., 1960; Лукашев и др., 1971; Маракушев и др., 1983), 
но только после экспериментальных исследований фторидных 
алюмосиликатных расплавов (Глюк, Анфилогов, 1975; Маракушев, 
1979; Маракушев и др., 1981) были получены аргументы в поддерж-
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ку данных представлений. При этом ликвация, подобно кристалли-
зации, обычно наступает при снижении температуры, сопровожда-
ясь выделением тепла, т. е. оба этих процесса одинаково являются 
следствием стремления всей системы в целом к более упорядочен-
ному состоянию в противоположность процессу отщепления газо-
вой фазы, происходящему с поглощением тепла (Недумов, 1965).

Естественно, в силикатном расплаве с большим количеством 
летучих компонентов устойчивость энергетического поля зависит 
от величины внешнего давления. Снижение давления до крити-
ческих значений вызовет разрушение расплава с обособлением 
части компонентов в газовой фазе. Резкое снижение давления, от-
щепление и уход больших количеств летучих ускорят последую-
щее охлаждение расплава и его глубокую дифференциацию с бы-
стрым переходом в кристаллическое состояние, следствием чего 
явится мелкокристаллическое строение породы. Ликвационное 
расщепление расплавов – один из наиболее эффективных меха-
низмов экстракции ряда компонентов. Уже первые эксперименты 
(Маракушев, 1979) показали, что типичные для пегматитов тантал 
и ниобий концентрируются в расплаве, обогащенном летучими 
компонентами. Последовательное расщепление пегматитовых 
магм приводит к отщеплению кварцевых (силекситовых) магм, 
с которыми связано образование богатых кварцем ядер шлировых 
пегматитов. Пегматиты шлирового (камерного) типа залегают 
в  материнских гранитах, тогда как пегматиты жильного (дайко-
вого) типа являются инъекционными, залегающими на удалении 
от очагов отщепления соответствующих пегматитовых магм. Ма-
теринскими магмами пегматитов служат наиболее флюидные их 
слои, или фазы внедрения, обосабливающиеся в ходе общей диф-
ференциации плутонов.

В работе Н.П. Ермакова (1960) показано внедрение кварцевых 
расплавов, связанных с пегматитами, если такие очаги вскры-
вались тектоническими трещинами ко времени сепарации еще 
жидкого кремнистого расплава, возникали силекситовые жилы, 
сложенные мелкозернистым кварцевым агрегатом. Подобные си-
лекситовые жилы и крупные кварцитолитовые дайки, связанные 
с внедрением кремнистого расплава, образованного путем ликва-
ции, согласно Н.П. Ермакову (1960), отличаются от рудных кварце-
вых жил, тех же гранитных плутонов, тем, что с ними не связаны 
околожильные изменения вмещающих пород.

Геологические исследования древних щитов представляют ис-
ключительный интерес для познания начальных этапов развития 
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земной коры и генезиса полезных ископаемых. Исследования древ-
них щитов служат ключом к познанию условий и закономерностей 
формирования докембрийского гранитно-метаморфического 
фундамента. Полученные на сегодня данные указывают на един-
ство геологических процессов в течение всей обозримой истории 
Земли и вместе с тем создают предпосылки для изучения эволю-
ции этих процессов, начиная с раннего архея (Металлогения до-
кембрия, 1975; Корреляция докембрия, 1977; Сидоренко, 1975; Эн-
догенное оруденение…, 1978).

В теории и практике металлогенического анализа докембрия 
в  настоящее время широко распространена концепция о геохи-
мически специализированных металлогенических эпохах, циклах 
и мегациклах. Выделение металлогенических циклов в докембрий-
ской истории земной коры является одной из ведущих проблем 
наук о Земле, а периодизация образования металлогенических 
формаций в эволюции развития земной коры в докембрии — есть 
один из аспектов периодизации геологических процессов и уста-
новления геохронологических рубежей. При этом предполагается, 
что каждой металлогенической эпохе свойственны и свои форма-
ционные типы оруденения, а главнейшие периоды рудоотложения 
соответствуют рубежам между эпохами (Полканов, Герлинг, 1961; 
Тугаринов, Войткевич, 1970; Салоп, 1973; Кратц и др., 1974; Метал-
логения докембрия и металлогенические эпохи, 1978; Эндогенное 
оруденение…, 1978; Добрецов, 1980; Основы металлогении…, 1984; 
Смирнов, 1984; Кулиш, 1990; Рундквист, 1995; Митрофанов и  др., 
2009; и др.).

Изучение метаморфизма докембрийских супракрустальных 
комплексов является одним из важных научных направлений в по-
знании наиболее ранних этапов геологической эволюции нашей 
планеты. Перед исследователями истории развития метаморфи-
ческих комплексов вообще, а раннедокембрийских в особенности, 
наиболее трудноразрешимой проблемой является установление 
возраста и последовательности проявлений процессов метамор-
физма. Начальным звеном в ее изучении выступает выявление 
в региональном масштабе всей совокупности метаморфических 
процессов, во времени связанных с формированием наиболее 
крупных подразделений докембрия — структурно-формационных 
комплексов.

Металлогению кратонов определяет архейская эпоха, прото-
геосинклиналей и протоплатформ — раннепротерозойская (Эн-
догенное оруденение…, 1978). Особые наборы месторождений 
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характерны для областей протоактивизации и тектономагматиче-
ской активизации древних щитов (рис. 1).

Балтийский, или Фенноскандинавский, щит является одной 
из крупнейших обнаженных областей древнего фундамента 
Восточно-Европейской платформы, детально изученный во вто-
рой половине ХХ столетия геологами-докембристами (К.О. Крат-
цем, Н.Г. Судовиковым, А.А. Полкановым, Л.Я. Харитоновым, 
И.В. Бельковым, К.А. Шуркиным, В.А. Глебовицким, Ф.П. Митро-
фановым и многими другими), поэтому взят как наиболее пред-
ставительный эталонный объект, с которым сопоставляются 
структурно-формационные комплексы Украинского щита, вос-
точного обрамления Восточно-Европейской платформы (Урал) 
и комплексы Сибирской платформы и ее обрамления.

Гранитоиды принадлежат к числу наиболее распространен-
ных на континентах и генетически разнообразных плутониче-
ских пород, сопровождающих проявления процессов тектогене-
за на всех этапах развития геологической истории планеты – от 
раннего докембрия до кайнозоя включительно. Известно, что 
гранитоиды различных формационных типов отличаются метал-
логенической продуктивностью и характером проявления мине-
рагении (Бельков, 1985).

Наиболее ранние проявления гранитоидного магматиз-
ма, фиксируемые в отдельных сохранившихся от наложенной 

Рис. 1. Распределение рудных месторождений по главнейшим струк-
турным элементам активизированных древних щитов (Металлоге-
ния докембрия и металлогенические эпохи, 1978):
1 — осадочные и вулканогенно-осадочные; 2 — ортометаморфические; 
3 — магматические; 4 — постмагматические.
Ал — алмаз, Му — мусковит, Фл — флогопит
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переработки фрагментах кристаллических щитов, представлены 
породами гранодиорит-тоналит-плагиогранитного ряда. Первич-
нокоровые гранитоиды, одной из отличительных геохимических 
особенностей которых служит низкое, типично мантийное отно-
шение 87Sr/86Sr в пределах 0,701–0,706, непродуктивны в отноше-
нии полезных ископаемых. Эти гранитоиды в последующие эпохи 
тектогенеза в глобальных масштабах испытывали глубокую ме-
тасоматическую и палингенно-анатектическую переработку, при 
которой в мобильное состояние переходили прежде всего наибо-
лее подвижные компоненты и элементы (Бельков, 1985).

Обработка базы данных по крупным и суперкрупным место-
рождениям подтвердила ранее высказанную идею о наличии 
циклически-поступательного тренда развития металлогении. В 
частности, установлено (Пушкарев, Обухова, 1980; Ткачев, 2009) 
наличие четырех глобальных циклов металлогенической эволю-
ции с точки зрения завершения процессов вблизи отметок 2,6; 1,8; 
0,9; 0,2 млрд лет.

Гранитные пегматиты – одно из интереснейших образований 
земной коры, они издавна служат объектом детальных исследо-
ваний минералогов, геохимиков, петрологов, геологов-рудников. 
Пегматиты, сопутствуя гранитному магматизму, формируются на 
всем протяжении истории развития земной коры – от глубокого 
докембрия до кайнозоя. Благоприятны для геохронологических 
целей гранитные пегматиты также всегда ясной геологической и 
структурно-тектонической позицией, однозначно определяющей 
возрастные соотношения с вмещающими комплексами и форма-
циями. Гранитные пегматиты, независимо от их происхождения 
и механизма образования, всегда позднемагматические, заклю-
чающие интрузивный процесс. Они формируются на самых завер-
шающих этапах. В каждом тектономагматическом цикле наибо-
лее поздние гранитные пегматиты в то же время самые молодые 
образования цикла в целом (рис. 2): после них ничто больше не 
фиксируется (Овчинников и др., 1975; Никаноров, 1979; Гинзбург 
и др., 1979).

Верхнеархейский тектогенез, проявившийся в докембрии 
всех континентов на рубеже 2,9–2,6 млрд лет, обусловил широкое 
проявление формации коровых анатектических и палингенно-
метасоматических калиевых гранитоидов. Формация анатекти-
ческих и палингенно-метасоматических калиевых гранитоидов 
и сопровождающих их керамических, редкоземельных, редкоме-
талльных, мусковитовых пегматитов и других полезных ископае-
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Рис. 2. Распределение значений абсолютного возраста гранитных 
пегматитов по тектономагматическим циклам (Овчинников и др., 
1975):
1 — определения урано-ториево-свинцовым методом; 2 — определения 

рубидиево-стронциевым методом; 3 — определения калиево-аргоновым мето-
дом; 4 — тектономагматические циклы; 5 — кривая интенсивности пегматитоо-
бразования (число проб на единицу времени).

Тектономагматические циклы: А — альпийский, Ки — киммерийский, Ге — 
герцинский, Ка — каледонский, Б — байкальский, Кат — катангский, Гр — грен-
вильский, П — прикамский, В — выборгский, Кар — карельский, Ке — кенорен-
ский, С — саамский

мых проявилась в докембрии еще дважды – в нижнем (1,9–1,5 млрд 
лет) и верхнем (1,1–1,0 млрд лет) протерозое на щитах и платфор-
мах Американского континента, Африки, Австралии, Индостана, 
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Балтийского и Украинского щитов, в зонах тектономагматической 
активизации, имевших более ограниченное развитие, особенно в 
верхнем протерозое.

В это время проявляется новый линейно-поясной структурный 
тип гранитообразования, связанный с поступлением по разломам 
глубокого заложения кислых и щелочных дифференциатов подко-
ровых магм, включающих щелочные граниты, сиениты, граниты 
рапакиви и др., а также с проникновением тепловых и флюид-
ных потоков, способствовавших возникновению широкого спек-
тра производных кислых коровых магм – гранодиорит-гранитов, 
аляскитов и лейкогранитов, приразломных полевошпатовых ме-
тасоматитов. Эволюция редкометалльной, редкоземельной мине-
рализации проявляется в том, что различные генетические типы 
месторождений редких элементов образуются начиная с опреде-
ленных периодов развития земной коры, а их относительная роль 
во времени меняется, одни типы месторождений закономерно 
сменяются другими, при этом количество их во времени резко 
увеличивается (рис. 3).

Рис. 3. Эволюция ведущих типов редкометалльных (редкоземельных) 
месторождений во времени (Гинзбург, 1985)
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С протерозойским кислым магматизмом связаны более много-
образные типы и проявления минерагении по сравнению с археем. 
В частности, впервые отмечается геохимическая специализация 
многих формационных типов гранитов на редкие земли, иттрий, 
цирконий и молибден, возрастает роль гранитоидов в отноше-
нии месторождений лития, бериллия, ниобия, тантала, пьезок-
варца, мусковита, керамического сырья (Бельков, 1985). Древние 
протерозойские пегматиты по масштабам проявления цезиевой 
и танталовой минерализации и запасам этих металлов намного 
превосходят фанерозойские, на что впервые обратил внимание 
Н.А. Солодов (1978), а вслед за ним В.В. Архангельская (1980).

Конкретная структура и продуктивность рудогенных систем 
в каждом генетическом и формационном типе гранитов различ-
ная (табл. 1). Наиболее простой она является в формации непере-
мещенных мигматит- и анатектит-гранитов, где элементарную 
систему образуют комплементарные пары «рестит–выплавка».

Таблица 1
Типы рудогенных систем докембрийских 

гранитоидных формаций Балтийского щита и их специализация 
(Виноградов, 1985)

Генетическая группа Типовые классы 
элементарных систем Рудная специализация

Ультраметагенная 
(автохтонных гранитов)

Анатектит-реститовый TR, Th, U, керамическое 
сырье, мусковит

Фельдшпатолитовый Mo, U, TR

Интрузивно-
ортомагматическая 
(аллохтонных гранитов)

Минерализованных 
даек

Zr, TR, Nb, Th, U, Sn

Минерализованных 
пегматитов

Li, Ta, Cs, Nb, Sn, Bi, Y, TR, 
Be, As, F, горный хрусталь, 
топазы, бериллы, флюорит

Скарнов W, Mo, Fe, Sn, Pb, Zn

Альбититов Nb, TR (U, Th)

Грейзенов Mo, W, Sn, TR, Ta, Nb, Be, F

Минерализованных 
кварцевых жил

W, Mo, Au, Ag, Cu, Sn, TR, 
Be, горный хрусталь

Несмотря на огромные масштабы гранитизации в архейских 
и протерозойских областях ультраметаморфизма, чрезвычайно 
слабая рудогенерирующая способность рестит-анатектитовых 
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и фельдшпатолитовых систем предопределяет низкий металлоге-
нический потенциал наиболее распространенного типа раннедо-
кембрийских гранитов (Виноградов, 1985).

Кульминация пегматитообразования на земном шаре при-
ходится на рубеж 1800 ± 150 млн лет, который имеет глобальное 
выражение не только для пегматитов, но и для эндогенной мине-
рагенической активности в целом (Овчинников и др., 1976; Овчин-
ников, Солодов, 1978; Кратц, Соколов, 1981; Загрузина, 1983). Ис-
ключительно широко пегматиты рассматриваемой эпохи развиты 
на Балтийском щите. С.Б. Лобач-Жученко с соавторами (1974) уста-
новили, что не менее половины гранитоидов, принимающих уча-
стие в строении докембрия Балтийского щита, были сформированы 
1800–1900 млн лет назад. Эти гранитоиды сопровождались образо-
ванием многочисленных пегматитов (поля Карелии, Финляндии, 
Северного Приладожья, Кольского полуострова). Ю.Д. Пушкарев с 
соавторами (Пушкарев и др., 1978, Пушкарев, Обухова, 1980) рассма-
тривают этап 1750 ± 150 млн лет в качестве важнейшего геохроно-
логического рубежа, когда осуществлялось интенсивное гранито- и 
пегматитообразование в пределах Кольского полуострова. Возраст 
Беломорской мусковитовой провинции по данным ураносвинцо-
вого метода оценивается в 1850 млн лет (Ступникова, Зыков, 1970), 
рубидий-стронциевого — 1620 млн лет (Горохов, 1979).

В пределах Украинского щита выявлены пегматиты с возрас-
том 1900 ± 100 млн лет в Приазовье; 1900–2000 — Кировградском 
районе; 2000 ± 200 – бассейне р. Южный Буг (Тугаринов, Войткевич, 
1970). Возраст пегматитов, прорывающих граниты Коростеньско-
го массива, составляет 1760–1930 млн лет, Кольмиусского — 1710–
1725 млн (Геохронология СССР, 1973).

Пегматиты этапа 1800 ± 150 млн лет широко развиты на Алдан-
ском (среди пород иенгрской и удоканской серий — 1900–2000 млн 
лет — и пород олекминской серии — 1800–1900 млн) и Анабарском 
(1800–2000) щитах, Оленекском поднятии (1770–2050), Енисейском 
кряже (1780–1820), в Байкальской складчатой области (1900–2000 
млн лет). Они известны на Северо-Востоке России (Чукотка, Омо-
лонский массив — 1620–1850 млн лет (Загрузина, 1977)), на  Юж-
ном Урале (среди пород Тараташского массива — 1640–1720), Юго-
Западном Памире (1675–1740 млн лет) (Геохронология СССР, 1973).

Упомянутые ультраметаморфогенно-метасоматические пег-
матиты по времени формирования соответствуют карельскому 
тектономагматическому циклу. Во многих случаях они приуроче-
ны к мигматит-гранитовым комплексам.
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Следующая крупная кульминация пегматитообразования при-
ходится на рубеж 1100 ± 150 млн лет и, как и предшествующая, фик-
сируется не только по пегматитам (Кратц, Соколов, 1981), для ко-
торых она установлена Л.Н. Овчинниковым с соавторами (1976).

Кульминация пегматитообразования 1100 ± 150 млн лет за-
фиксирована на Канадском и Балтийском щитах, Чукотке, в Мам-
ском районе Байкальской складчатой области. В это время повсе-
местно формируются как редкометалльные, так и мусковитовые 
пегматиты. Они тесно ассоциируют с зональными полифациаль-
ными метаморфическими комплексами (ультраметаморфогенно-
метасоматический тип) или гранитными интрузиями (магматоген-
ный тип). По времени проявления рассматриваемая кульминация 
пегматитобразования соответствует гренвильскому тектономаг-
матическому циклу (Овчинников и др., 1976).

На вендскую эпоху пегматитообразования приходятся две куль-
минации: 800 и 600 млн лет, проявленные сравнительно слабо (За-
грузина, 1983). В России пегматиты вендской эпохи известны в Му-
годжарах (575–650 млн лет), Джугджуро-Становой зоне (570–640), 
Восточных Саянах (540–710), Алтае-Саянской области (590–700), 
в Енисейском кряже (550–750 млн лет) (Геохронология СССР, 1973).

Дальнейшие интенсивные исследования привели к накопле-
нию огромного материала о зональности и морфологии разных 
типов пегматитов, их геохимической специализации и минера-
логических особенностях, специфических чертах метаморфиз-
ма вмещающих пород и геологическом положении пегматитов 
в  структурах земной коры (Камерон и др., 1951; Ермаков, 1957; 
Шавло, 1958; Гинзбург, 1960; Редкие элементы…, 1962; Солодов, 
1962; Великославинский и др., 1963; Дворкин-Самарский, 1962; 
Володичев, 1975; Салье, 1975; Соколов и др., 1975; Поля редкоме-
талльных гранитных пегматитов…, 1976; Шмакин, 1976; Загор-
ский и др., 1999; и др.).

Все это позволило с учетом геологических условий нахожде-
ния расчленить пегматиты по глубинам их образования (дав-
лению) на четыре группы (формации): 1) формацию наиболее 
глубинных (абиссальных) керамических (редкоземельных) пег-
матитов; 2) формацию слюдоносных пегматитов, образующихся 
на больших глубинах (мезоабиссальных); 3) формацию редкоме-
талльных пегматитов, формирующихся на средних глубинах (ги-
пабиссальных); 4) формацию хрусталеносных пегматитов, обра-
зующихся на малых глубинах (Гинзбург, Родионов, 1960; Гинзбург 
и др., 1979).
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Термин собственно «редкоземельные» пегматиты оказал-
ся не  очень удачным (Дворкин-Самарский, 1962; Гинзбург и др., 
1979, Никаноров, 1979, Косухин и др., 1984) и употребляется ред-
ко, так как среди керамических полевошпатовых разновидностей 
наиболее глубинных пегматитов редкоземельная минерализация 
имеет подчиненное значение (Калита, 1961). В настоящее время 
нет фактов, которые свидетельствовали бы о том, что с мигма-
титовыми гранитоидами высокометаморфизованных глубин-
ных комплексов генетически могли бы быть прямо сопоставлены 
какие-либо пегматиты, кроме «простых», «керамических», кварц-
полевошпатовых (Гродницкий, 1982). Как показывают наши ис-
следования, редкоземельная и танталониобатовая минерализация 
является наложенной на кварц-полевошпатовые тела (Огородни-
ков и др., 2016).

В этой классификации, хорошо обоснованной геологическим 
материалом, глубина формирования (давление) рассматривается 
как один из ведущих факторов пегматитообразования. Для каждой 
из четырех выделенных формаций пегматитов была установлена 
их приуроченность к метаморфическим комплексам определенной 
фации метаморфизма. Наиболее глубинные пегматиты залегают 
в породах, метаморфизованных в условиях гранулитовой и амфи-
болитовой фаций, тогда как менее глубинные – приурочены к ме-
нее метаморфизованным или контактово-метаморфизованным 
породам.

Таким образом, стало ясно, что важная роль в формировании 
пегматитов принадлежит не только температуре, но и давлению. 
В дальнейшем выяснилось, что поля пегматитов разной формаци-
онной принадлежности приурочены не столько к определенным 
фациям метаморфизма, дающим в первую очередь температурную 
градуировку, сколько к фациальным сериям (типам метаморфиз-
ма), которые отличаются друг от друга главным образом давлением 
воды. Хотя известно, что связь процесса пегматитообразования с ме-
таморфизмом вмещающих толщ лишь пространственная (во време-
ни совпадения процессов может и не быть), однако приуроченность 
пегматитов конкретной формации к определенной фациальной 
серии, по-видимому, обусловлена совпадением параметров пегма-
титообразования и параметров вмещающей среды (Соколов и др., 
1975; Никаноров, 1979). Это приводит к соответствующим литоста-
тическим нагрузкам и флюидному режиму пегматитообразования, 
контролирующему ход процесса и создающему типоморфные осо-
бенности каждой формации (Косухин и др., 1984).
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Нужно сказать, что пегматиты разных формаций отчетливо 
дифференцируются не только в пространстве, но и во времени. 
В пределах Беломорской провинции устанавливаются три эпо-
хи образования пегматитов: 1) кварц-полевошпатовой, редкозе-
мельной формации (AR); 2) мусковитовой формации (PR1); 3) ред-
кометалльной формации (PR2). Пегматиты всех трех формаций 
размещаются на одной и той же территории, и их относительный 
возраст помимо других геологических данных датируется на осно-
вании взаимных пересечений. Установлено, что пегматиты каж-
дой формации связаны с определенным тектономагматическим 
(метаморфическим) циклом или этапом (Геологические факто-
ры…, 1972; Никаноров, 1979).

В пределах метаморфических циклов последовательность об-
разования пегматитов различных генетических типов и форма-
ций не остается постоянной, хотя общая последовательность со-
храняется. Наиболее полная эволюция пегматитов выражается 
в древних метаморфических циклах. Внутри одного метаморфи-
ческого цикла эволюция пегматитов проявляется в рамках одной 
формации и выражается в смене генетических типов и изменений 
минерального состава (Никаноров, 1979).

Временная последовательность образования пегматитов раз-
ных формаций в пределах одного пегматитового поля может про-
явиться не только в образовании нескольких возрастных групп 
пегматитов, принадлежащих к одному или нескольким метамор-
фическим циклам, но и в наложении процесса пегматитообразо-
вания последующих фаз или циклов на пегматитовые тела пред-
ыдущих, что свидетельствует о полигенности и полихронности 
пегматитообразования.

Последовательность образования пегматитов разных формаций, 
прослеженная для отдельных регионов, может быть отнесена и к 
истории развития земной коры (рис. 4). Самыми древними, т. е. наи-
более распространенными в пределах архея — нижнего протерозоя, 
являются кварц-полевошпатовые (керамические), редкоземельные 
и преимущественно мусковитовые пегматиты (Родионов, 1960; Со-
колов, 1970; Мусковитовые пегматиты СССР, 1975). Редкометалльные 
пегматиты устанавливаются от архея до кайнозоя, но наибольшее их 
количество приходится на палеозой — мезозой (Солодов, 1971). Хру-
сталеносные пегматиты, встречающиеся и в протерозое, сосредото-
чены главным образом в гранитных массивах верхнего палеозоя — 
мезозоя (Пузанов, 1960; Ферсман, 1960; Захарченко, 1962; Лазаренко 
и др., 1973; Таланцев, 1988; Загорский и др., 1999).
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Рис. 4. Гистограмма определений абсолютного возраста пегматитов 
различных формаций (Никаноров, 1979):
а — кварц-полевошпатовой (редкоземельной), б — мусковитовой, в — ред-

кометалльной, г — редкометалльной (определения рубидий-стронциевым мето-
дом), д — хрусталеносной; 1 — свинцово-ураноториевым методом, 2 — рубидий-
стронциевым методом, 3 — другими методами

Вслед за исследователями, создавшими учение о геологиче-
ских формациях, под формацией пегматитов принято понимать 
закономерную ассоциацию пегматитовых тел, которым прису-
ща общность минералого-геохимических особенностей и кото-
рые образовались в сходных геологических и термодинамиче-
ских условиях. Таким требованиям удовлетворяет предложенное 
А.И.  Гинзбургом и Г.Г. Родионовым (1960) подразделение пегма-
титов по глубинности формирования: редкоземельные, слюдонос-
ные, редкометалльные и хрусталеносные.
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В англоязычной литературе по гранитным пегматитам наи-
более широко используется классификация П. Черны (Cerny, 1982, 
1992, 2005). В ней пегматиты сгруппированы в четыре класса – 
абиссальный, мусковитовый, редкоэлементный и миароловый, 
которые практически соответствуют пегматитовым формациям 
А.И. Гинзбурга и Г.Г. Родионова (1960), А.И. Гинзбурга с соавтора-
ми (1979). Кроме того, П. Черны (Cerny, 2005) разделяет редкоме-
талльные пегматиты на три семейства, названные по начальным 
буквам главных элементов, определяющих их геохимическую спе-
циализацию: 1) NYF (Nb, Y, F) соответствует типу редкоземельных 
пегматитов; 2) семейство LCT (Li, Cs, Ta) включает все остальные 
типы редкометалльных пегматитов; 3) «смешанное» семейство 
объединяет пегматиты, которым в той или иной мере свойствен-
ны одновременно геохимические черты семейства NYF и LCT.

Пегматиты, принадлежащие разным формациям, образуют-
ся в резко различных геологических обстановках, в различных 
структурных этажах земной коры (Руденко, 1985). Поэтому они 
пространственно разобщены и не переходят друг в друга по про-
стиранию или падению. Пегматиты весьма больших глубин (уль-
траабиссальные) встречаются только в нижнем структурном этаже 
земной коры среди глубокометаморфизованных толщ архея и, по-
видимому, архейский или нижнепротерозойский возраст. Слюдо-
носные пегматиты связаны с глубинными (абиссальными) инъ-
екционными зонами среднепротерозойского структурного этажа, 
а редкометалльные распространены в пределах средних (мезоабис-
сальных) глубин фанерозойского возраста. Хрусталеносные пегма-
титы образуются в приповерхностных (гипабиссальных) зонах.

Выделенные четыре формации гранитных пегматитов обра-
зуются в областях неодинакового термодинамического режима, 
характеризующихся различным геотермическим градиентом, где 
по-разному проявлены процессы метаморфизма (рис. 5).

Так, хрусталеносные пегматиты встречаются в складчатых 
поясах в условиях проявления низко- и среднетемпературных 
фаций контактового метаморфизма. Редкометалльные пегма-
титы весьма характерны для палеорифтов древних платформ 
и щитов, при этом они появляются в условиях развития средне-
высокотемпературных фаций регионального метаморфизма низ-
ких давлений (зоны высокоградиентного теплового потока). Слю-
доносные пегматиты также приурочены к подобным структурам, 
но возникают в условиях проявления фации метаморфизма более 
высоких давлений.
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Рис. 5. Оптимальные поля устойчивости пегматитов различных фор-
маций (Основы металлогении…, 1984) на петрогенетической сетке 
В.А. Глебовицкого (1973).
Границы: 1 — фаций; 2 — полей устойчивости парагенезисов гранулитов 

низких, умеренных и повышенных давлений; 3 — дегидратации мусковита; 4 — 
появления гранитного расплава; 5 — субфаций; 6 — фациальных серий А1, А2, А3, 
АБ, Б1, Б2, В.

Поля пегматитов: 7, 8 — peдкоземельных, иттриевой (7) и цериевой 
(8) подгрупп; 9 — мусковитовых; 10 — редкометалльных; 11 — мусковит-
редкометалльных.

Фации и субфации: I — цеолитовая или пумпеллиит-пренитовая;  II — 
пумпеллиит-актинолитовая, IIIa — глаукофан-лавсонитовая, IIIб — глаукофан-
цоизитовая; IV — цоизит-кианит-кварцевых сланцев (1 — парагонит-цоизит-
кианит-кварцевая, 2 — мусковит-цоизит-кианит-кварцевая, 3 — безмусковитовая); 
V — зеленых сланцев (4 — низких, умеренных, 5 — повышенных давлений); VI — 
эпидотовых амфиболитов (6 — гранат-хлорит-мусковитовая, 7 — кордиерит-
ставропит-хлоритовая и ставролит-хлорит-андалузитовая, 8 — ставролит-
хлорит-мусковитовая, 9 — ставролит-биотит-кианит-мусковитовая, 
10  — кианит-гранат-хлоритовая); VII  — куммингтонитовых амфиболитов 
(11 — хлоритоид-кордиеритовая, 12 — кордиерит-ставролит-гранатовая, 13 — 
ставролит-кордиерит-биотит-мусковитовая, 14 — биотит-ставролит-мусковит-
андалузитовая, 15 — кордиерит-андалузит-мусковитовая, 16  — андалузит-
гранат-биотит-мусковитовая, 17 — силлиманит-ставролит-биотит-мусковитовая, 
18 — силлиманит-гранат-биотит-мусковитовая, 19 — силлиманит-биотит-
гранат-ортоклазовая, 20 — силлиманит-гранат-кордиерит-ортоклазовая, 
21 — кордиерит-андалузит-ортоклазовая); VIII – альмандиновых амфи-
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болитов (22 — ставролит-гранат-кордиерит-биотитовая,  23 — кордиерит-
ставролит-жедритовая, 24 — ставролит-гранат-жедритовая, 25 — кианит-
гранат-биотит-мусковитовая, 26 — кианит-гранат-биотит-ортоклазовая, 
27 — гранат-силлиманит-биотит-ортоклазовая); IX — гранулитовая (28  — 
силлиманит-гранат-кордиерит-ортоклазовая, 29 — гранат-гиперстен-
кордиерит-ортоклазовая, 30 — силлиманит-биотит-гранат-ортоклазовая, 31 — 
гранат-гиперстен-силлиманитовая, 32  — шпинель-кварцевая пониженного, 
33 — умеренного давлений, 34 — сапфирин-кварцевая).

Пегматиты больших глубин наиболее характерны для древних 
щитов и образуются в условиях ультраметаморфизма, поэтому 
распространены они чаще всего в областях развития пород грану-
литовой фации. Указанные обстоятельства и определяют террито-
риальную разобщенность пегматитовых формаций и отсутствие 
между ними переходов (Гинзбург и др., 1979).

Выделенные четыре основные формации гранитных пегмати-
тов существенно отличаются друг от друга по геологическим усло-
виям нахождения, механизму образования, особенностям вну-
треннего строения и минерального состава (Гинзбург и др., 1979). 
Формации залегают среди пород различных фаций регионального 
метаморфизма или контактового метаморфизма. В связи с этим 
ведущим поисковым признаком при картировании полей и от-
дельных тел пегматитов той или иной формации становится соот-
ветствующая фация метаморфизма вмещающих пород (Гинзбург, 
Родионов, 1960).

1. Формации гранитных пегматитов различаются по характеру 
связи с интрузивными породами. Чем пегматиты менее глубин-
ные, тем эта связь более четко выражена. Так, хрусталеносные 
пегматиты малых глубин постоянно располагаются в апикальных 
и эндоконтактных участках массивов материнских гранитов, с ко-
торыми они связаны нередко постепенными переходами, поэтому 
их часто называют внутригранитными.

2. Редкометалльные пегматиты средних глубин чаще локали-
зуются в зонах экзоконтакта гранитных интрузивов и обнаружи-
вают с ними пространственную связь, при этом их размещение 
контролируется морфологией кровли интрузива. В случае приуро-
ченности их к глубинным разломам пространственная связь с гра-
нитными массивами нередко не устанавливается.

3. Слюдоносные пегматиты проявляются в участках развития 
процессов ультраметаморфизма и анатектического плавления 
пород.

4. Пегматиты весьма больших глубин вообще не обнаружива-
ют какой-либо зависимости наличия интрузивов и располагаются 
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среди полей развития мигматитов, с которыми они нередко связа-
ны взаимными переходами (Гинзбург, Родионов, 1960).

На разных глубинах магматические расплавы могли возникать 
различными путями: в глубинных условиях — в результате ультра-
метаморфизма и гранитизации (анатексиса), автохтонные гиган-
томигматиты, мигматиты, гнейсограниты, образующие неболь-
шие массивы, на умеренных глубинах — как поздние остаточные 
дифференциаты аллохтонных гранитных магм. Считается, что 
ведущим механизмом магмообразования являлось селективное 
плавление (анатексис), приводящее к выплавлению низкотемпе-
ратурной гранитной эвтектики из пород среднего и кислого соста-
вов, в том числе из метаморфизованных осадочных пород, и глав-
ным механизмом этого процесса является мигматитообразование. 
Селективному плавлению всегда предшествует метаморфогенно-
метасоматическая подготовка путем фельдшпатизации, прибли-
жающая состав отдельных участков палеосомы к гранитоидному. 
Начало плавления по времени совпадало с проявлением бази-
тового магматизма, что, вероятно, указывает на существенный 
вклад мантийных плюмов в тепловой баланс процесса. Типичные 
мигматиты развиты преимущественно среди метаморфитов ам-
фиболитовой и гранулитовой фаций (Богатиков и др., 2010).

Образование мигматитов и анатектических плагиогранитов 
накладываются на уже сформированные высокометаморфизован-
ные породы. Образование плагиоклазовых пегматитов, являю-
щихся основой для мусковитовых и редкоземельных типов, обу-
словлено кристаллизацией гранитного расплава, первоначально 
отвечающего составу двухкомпонентной эвтектики и обогащен-
ного в процессе дифференциации щелочами, главным образом, 
натрием. Пегматитовый расплав, как показывают наблюдения, 
может образовываться и непосредственно путем плавления гней-
сов в тектонически напряженных участках при высоком потенци-
але натрия.

В процессе формирования мусковитовых и редкоземельных 
пегматитов выделяется ряд последовательных этапов и стадий, 
различных по масштабу импульсов минералообразования, разоб-
щенных во времени периодически проявленными внутрирудными 
тектоническими подвижками, обусловливающими пульсационный 
прерывистый характер поступления из глубины постмагматиче-
ских растворов. В процессе формирования пегматитов выделяют-
ся два этапа минералообразования: магматический (образование 
кварц-полевошпатовых тел) и постмагматический (образование 
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мусковитового и редкоземельного оруденения), значительно ото-
рванных во времени друг от друга.

Таким образом, хрусталеносные и редкометалльные пегмати-
ты отвечают в полной мере определению гранитных пегматитов 
в их первом определении. Имеют полнозональное строение, ши-
роко развиты зоны письменного гранита, все зоны формируются 
в один тектономагматический этап, в высокоградиентных термо-
динамических условиях на малых глубинах.

Слюдоносные и редкоземельные пегматиты в основе пред-
ставляют собой мигматитовые кварц-полевошпатовые тела, обра-
зованные на больших глубинах, на которые наложено оруденение, 
во время другого тектономагматического этапа. Таким образом, 
данные минерализованные анатектические тела крупно-, гиганто-
кристаллического строения нельзя называть пегматитами. Пред-
лагается для этих образований ввести термин «пегматоиды».

Термины, содержащие суффикс «-оид», обозначающий «близ-
кий», «подобный», используются в названиях групп, близких меж-
ду собой по составу горных пород (гранитоиды, базальтоиды), или 
для обозначения некоторых структурных разновидностей (пегма-
тоидный гранит) (Петрографический кодекс, 2008). Пегматоид — 
это «грубо- или гигантозернистая фация изверженных пород, от-
личающаяся от настоящих пегматитов отсутствием письменной 
текстуры» (Геологический словарь, 1973).

Основным отличием собственно пегматитов (хрусталеносных, 
редкометалльных) от рассматриваемых гигантозернистых пегма-
тоидов больших глубин (мусковитовых и редкоземельных) являют-
ся наличие четко выраженной первичной зональности в строении 
пегматитовых тел, а самое главное — присутствие зон письменных 
гранитов со строго определенными для пегматитов малой глубин-
ности эвтектическими отношениями полевого шпата и кварца.

Далее приводится несколько модернизированная генети-
ческая классификация, в основе которой лежат представления 
В.В.  Архангельской (1964), А.И. Гинзбурга, Г.Г. Родионова (1960); 
А.Н. Виноградова (1985), В.Е. Загорского с соавторами (1999, 2003), 
П.  Черны (Cerny, 2005) и исследования авторов (Огородников и 
др., 2007, 2016) (таблица 2). Обращает на себя внимание то, что 
каждая из выделенных формаций начинается с безрудных кварц-
полевошпатовых тел (керамического типа пегматитов), которые 
слагают основную массу пегматитовых полей и имеют магмато-
генное происхождение, а полезная промышленно значимая мине-
рализация составляет всего 5–10 %, редко больше.
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Пегматиты и пегматоиды различных формаций различают-
ся специфическими минералого-геохимическими особенностя-
ми и  характером развития метасоматических процессов, а так-
же типоморфными чертами породообразующих и акцессорных 
минералов. В частности, соотношение плагиоклаза, микроклина 
и кварца в первичном составе пегматитов; вариации структурно-
го состояния калишпата и содержания в нем натрия (альбитово-
го компонента) как отражение различий в термическом режиме 
формирования пегматитов; появление специфических акцессор-
ных и рудных минералов — ортита, монацита, эвксенита, фергюс-
сонита, уранинита, сподумена, поллуцита, петалита, колумбит-
танталита и многих других; содержание в слюдах лития, натрия, 
рубидия, цезия, стронция, таллия, бериллия, олова, ниобия, тита-
на, фтора.

Рассматриваемые формации пегматитов и пегматоидов ха-
рактеризуются различными соотношениями с гидротермальны-
ми рудными жилами, несущими золоторудную и редкометалль-
ную минерализацию. Пегматоиды весьма больших глубин вообще 
с ними совместно никогда не встречаются. Пегматиты средних 
глубин и  жилы золото-сульфидно-кварцевой, золото-шеелит-
кварцевой и кварц-вольфрамит-касситеритовой формации встре-
чаются часто в пределах одних и тех же металлогенических про-
винций, нередко те и другие связаны с едиными гранитными 
интрузивными комплексами, но пространственно разобщены 
(Огородников и др., 2004, 2007, 2016).

Таким образом, гранитные пегматиты и пегматоиды по гео-
логическим и термодинамическим условиям образования чет-
ко разделяются на четыре формации, различающиеся по ряду 
геологических и минералого-геохимических признаков. Каждая 
формация характеризуется специфическими закономерностями 
размещения и строения, полезной минерализацией и присущими 
только ей поисковыми и оценочными критериями. Дискуссия по 
поводу генезиса пегматитов в значительной степени обусловлена 
тем, что во многих случаях с позиций единой генетической кон-
цепции рассматриваются различные природные объекты, находя-
щиеся в несопоставимых геологических условиях и характеризу-
ющиеся разным механизмом формирования, такого рода подход 
чреват всевозможными недоразумениями.
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Глава 2. 
Морфолого-генетическая классификация 

гранитных пегматитов (пегматоидов)

Гранитоиды принадлежат к числу наиболее распространенных 
на континентах и генетически разнообразных плутонических по-
род, сопровождающих проявления процессов тектогенеза на всех 
этапах развития геологической истории планеты — от раннего до-
кембрия до кайнозоя включительно. Известно, что гранитоиды 
различных формационных типов отличаются металлогенической 
продуктивностью и характером проявления минерагении (Афа-
насьев, 1974; Кузнецов, 1977; Косухин и др., 1984; Бельков, 1985; 
Овчинников, 1998).

Вопрос о взаимоотношениях пегматитов и пегматоидов с гра-
нитами принадлежит к числу наиболее «традиционных» в учении 
о пегматитах, тем не менее представляет собой одну из сложных 
проблем до настоящего времени.

Как известно, пегматиты с самого начала были описаны как 
особая разновидность гранитов (преимущественно жильных) 
и затем в течение всего периода развития учения о пегматитах 
(послевоенные годы ХХ столетия) относились большинством ис-
следователей, независимо от их генетических позиций, к чис-
лу жильных производных гранитной магмы. Тем самым уже «по 
определению» принималось как нечто само собой разумеющее-
ся положение о прямой генетической и пространственной связи 
пегматитов с материнскими гранитными интрузивами. Однако 
объективные геолого-геохимические критерии генетической свя-
зи пегматитов с гранитами в достаточной мере не разработаны. 
Фактически единственным используемым на практике критерием 
всегда служила пространственная ассоциация пегматитовых по-
лей с гранитными плутонами (Архангельская, 1964; Бушев, 1975; 
Гинзбург и др., 1979).

Дальнейшие исследования показали широкое распростране-
ние типов пегматитов, формирование которых, вопреки идеям 
А.Е. Ферсмана, не связано ни с какими гранитными массивами, 
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и их целесообразно называть пегматоидами. Последние приуро-
чены к глубинным глубоко метаморфизованным комплексам. 
Одни авторы увязывают эти пегматиты и пегматоидные обра-
зования непосредственно с региональным метаморфизмом (без 
плавления), другие признают определенную или решающую роль 
анатектического плавления (Никитин, 1960; Николаев, Доливо-
Добровольский, 1961; Судовиков, 1964; Чупин, 1975; Мельгунов 
и др., 1975; Салье, 1975; Соколов и др., 1975, 1979; Хлестов, 1975; 
Шмакин, 1976; Никаноров, 1979; Соколов, 1981; Косухин и др., 
1984; Бельков, 1985).

Кроме того, было выявлено много крупных пегматитовых про-
винций, где пегматиты (пегматоиды) залегают среди глубокомета-
морфизованных пород и полей мигматитов не только за предела-
ми гранитных плутонов, но подчас и вне видимой связи с ними.

В свою очередь, такого рода наблюдения стимулировали воз-
никновение концепции метаморфогенного (ультраметаморфи-
ческого) происхождения пегматитов. Большинство сторонников 
метаморфических идей отрицают представление о генетической 
связи пегматитов с гранитными интрузивами.

Таким образом, наметилась генетическая связь гранитных 
пегматитов, с одной стороны, с гранитными интрузиями, а с дру-
гой — с процессами регионального метаморфизма и анатексиса, 
т. е. магматические пегматиты в зависимости от происхождения 
расплава являются либо остаточными, либо более глубинными, 
анатектическими (Бушев, 1975; Кузнецов, 1977; Гродницкий, 1982; 
Косухин и др., 1984).

Во всяком случае, уже сейчас можно утверждать, что для пег-
матитовых формаций разной глубинности взаимоотношения пег-
матитов с гранитами принципиально различны. В этом и состоит 
объективная сложность рассматриваемого вопроса, независимо 
от неизбежных, при отсутствии четких критериев и подчас недо-
статочной геологической изученности отдельных пегматитовых 
провинций, элементов субъективизма частных решений. Необхо-
димость дифференцированного подхода к рассмотрению вопроса 
о взаимоотношениях пегматитов с гранитами для разных пегма-
титовых формаций очевидна (Бушев, 1975; Гинзбург и др., 1979).

Наиболее ранние проявления гранитоидного магматизма, 
фиксируемые в отдельных сохранившихся от наложенной пере-
работки фрагментах кристаллических щитов, представлены по-
родами гранодиорит-тоналит-плагиогранитного ряда. Первич-
нокоровые гранитоиды, одной из отличительных геохимических 
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особенностей которых служит низкое типично мантийное отноше-
ние 87Sr/86Sr в пределах 0,701–0,706, непродуктивны в отношении 
полезных ископаемых. Такие гранитоиды в последующие эпохи 
тектогенеза в глобальных масштабах испытывали глубокую ме-
тасоматическую и палингенно-анатектическую переработку, при 
которой в мобильное состояние переходили прежде всего наибо-
лее подвижные компоненты и элементы (Бельков, 1985).

Литофильные редкие элементы — литий, цезий, бериллий, тан-
тал, ниобий, цирконий и редкие земли — накапливаются на про-
тяжении всех периодов тектономагматической деятельности 
в истории развития Земли, начиная с нуклеарной стадии, когда за-
кладывалась система протогеосинклиналей — геосинклинальных 
трогов, т. е. около 3,0–2,6 млрд лет тому назад. В то же время отно-
сительная концентрация этих элементов и их запасы, связанные 
с различными периодами становления земной коры, меняются на 
протяжении всей истории, что обусловлено ходом развития маг-
матизма и образованием различных генетических типов место-
рождений в ходе эволюции Земли (Гинзбург, 1985).

Верхнеархейский тектогенез, проявившийся в докембрии 
всех континентов на рубеже 2,9–2,6 млрд лет, обусловил широкое 
проявление формации коровых анатектических и палингенно-
метасоматических калиевых гранитоидов. Гранитный магматизм 
этой эпохи и синхронный с ним главным образом среднетемпера-
турный метаморфизм, проявившийся в условиях низких, средних 
и высоких (Беломорский блок) давлений, продуцировали наиболее 
широкое по площади и самое минералогически богатое и много-
образное сообщество гранитных пегматитов, занимающее про-
странство от Белого и Баренцева морей до Южной Швеции и дат-
ских островов (Гродницкий, 1982).

Формация анатектических и палингенно-метасоматических 
калиевых гранитоидов и сопровождающих их редкометалльных 
(редкоземельных) пегматитов и других полезных ископаемых 
проявились в докембрии еще дважды – в нижнем (1,9–1,5 млрд 
лет) и верхнем (1,1–1,0 млрд лет) протерозое на щитах и платфор-
мах Американского континента, Африки, Австралии, Индостана, 
Балтийского и Украинского щитов, в зонах тектономагматической 
активизации, имевших более ограниченное развитие, особенно 
в верхнем протерозое. В это время проявляется новый, линейно-
поясной, структурный тип гранитообразования, связанный с по-
ступлением по разломам глубокого заложения кислых и щелоч-
ных дифференциатов подкоровых магм, включающих щелочные 
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граниты, сиениты, граниты рапакиви и др., а также с проникнове-
нием тепловых и флюидных потоков, способствовавших возник-
новению широкого спектра производных кислых коровых магм – 
гранодиорит-гранитов, аляскитов, лейкогранитов, приразломных 
гранитных метасоматитов.

С протерозойским кислым магматизмом связаны более много-
образные типы и проявления минерагении по сравнению с археем. 
В частности, впервые отмечается геохимическая специализация 
многих формационных типов гранитов на редкие земли, иттрий, 
цирконий и молибден, возрастает роль гранитоидов в отноше-
нии месторождений лития, бериллия, ниобия, тантала, пьезок-
варца, мусковита, керамического сырья (Бельков, 1985). Древние 
протерозойские пегматиты по масштабам проявления цезиевой 
и танталовой минерализации и запасам этих металлов намного 
превосходят фанерозойские, на что впервые обратил внимание 
Н.А. Солодов (1978), а вслед за ним В.В. Архангельская (1980).

Как известно, в ходе развития каждого тектономагматического 
цикла последовательно изменяется химический состав гранитной 
магмы в сторону обогащения кремнеземом, щелочами, компонен-
тами летучих соединений, редкими и рассеянными элементами 
и т. д. Одновременно с изменением химического состава магмы 
меняются размеры и морфология интрузивных тел от крупных ба-
толитов средней стадии развития тектономагматического цикла 
до сравнительно мелких штокообразных, пластовых и трещинных 
тел поздних стадий; последовательно уменьшается глубина ста-
новления интрузий от глубинных интрузивов ранних и средних 
стадий цикла до гипабиссальных и субвулканических тел заклю-
чительной стадии (Недумов, 1965).

Локализация процессов гранитообразования в зонах глубинных 
разломов увеличила вертикальный диапазон очагов магмообразо-
вания, что способствовало усилению процессов дифференциации 
магм и увеличению их рудогенерирующей способности. Рудонос-
ность кислых магм и их продуктов нарастает во времени и зависит 
от мощности, степени консолидации земной коры и характера гео-
динамических процессов на различных этапах ее формирования. 
С палингенно-метасоматическими и анатектическими гранитами 
докембрия связаны комплексные редкоземельные, слюдяные и ке-
рамические пегматиты (пегматоиды) (Бельков, 1985).

К концу средней и началу поздних стадий палеозойского тек-
тономагматического цикла совокупность процессов складчато-
сти, магматизма и метаморфизма вмещающих толщ приводит 
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к их консолидации, которая последовательно распространяется 
снизу вверх и из геосинклинальной зоны в зоны ее обрамления. 
По  мере развития этого процесса гранитная магма получает до-
ступ во все более высокие горизонты земной коры, очевидно, 
в значительной степени благодаря возрастающей роли разрывных 
нарушений. Изучение конкретных магматических формаций дает 
основание для представления о существовании глубинных про-
межуточных магматических очагов родоначальной магмы, близ-
кой по составу к кварцевому диориту, андезиту, дифференциация 
которых дает производные магмы андезит-базальтового, диорит-
гранодиоритового и гранитного составов (Афанасьев, 1974; Оро-
генный гранитоидный магматизм…, 1994). В этот период фор-
мируются редкометалльные пегматиты, отличающиеся наиболее 
разнообразным минеральным составом и максимально сложным 
строением по сравнению с таковыми других типов эндогенных 
месторождений. Наряду с некоторыми разновидностями редко-
металльных пегматитов иногда формируются хрусталеносные 
(камерные) пегматиты, а также кварц-полевошпатовые, кварц-
шеелитовые, кварц-золоторудные и хрусталеносные кварцевые 
жилы (Заварицкий, 1947; Недумов, 1965; Огородников, 1975, 1993; 
Огородников и др., 2004).

Анализ эволюции пегматитов как в пространстве, так и во вре-
мени рационально осуществлять на формационной основе. Сопо-
ставление химико-минеральных особенностей пегматитов и их 
геологической позиции позволило А.И. Гинзбургу и Г.Г. Родионову 
(1960) расчленить пегматиты по промышленной значимости ко-
нечного продукта и по глубинности формирования на отдельные 
формации: редкоземельную (весьма больших глубин), слюдоносную 
(больших глубин), редкометалльную (средних глубин) и хрустале-
носную (малых глубин).

В дальнейшем оказалось, что типичные редкоземельные пег-
матиты содержат редкоземельное оруденение в небольшом коли-
честве (1–5 %) и по геологическому положению и продуктивности 
правильнее называть их кварц-полевошпатовыми (керамически-
ми) пегматитами (пегматоидами) (Руденко, Зуева, 1973; Руденко, 
1985; Дворкин-Самарский, 1962; Рыцк, 1969; Никаноров, 1979; 
Гродницкий, 1978; Огородников и др., 2016; Огородников, Поле-
нов, 2019).

Накопившиеся к настоящему времени многочисленные геоло-
гические, геохронологические и минералогические данные свиде-
тельствуют, что первыми в истории формирования земной коры 
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появляются наиболее простые по составу (кварц-полевошпатовые) 
пегматиты (пегматоиды) керамической формации, а последни-
ми — хрусталеносные (рис. 6). Однако наиболее отчетливо последо-
вательность образования пегматитов разных формаций выступает 
при рассмотрении отдельных регионов, в геологической истории 
которых ранними обычно являются керамические пегматоиды. За-
тем они сменяются пегматитами мусковитовой, редкометалльной 
и хрусталеносной формаций, хотя в пределах конкретных регионов 
отдельные звенья этой цепи могут отсутствовать (Руденко, 1985).

Общей закономерностью для всех гранитоидных серий (ря-
дов формаций) разных циклов является в общем гомодромное 
изменение состава, выражающееся в уменьшении содержаний 
кальция, магния, железа, титана, марганца и увеличении содержа-
ний кремнезема и щелочей. Это определяет повышение степени 
полимеризации расплавов в направлении к поздним формаци-
ям, с достижением почти предельного значения в субщелочно-
щелочно-гранитовых формациях. От ранних формаций к поздним 
возрастает разнообразие элементов-примесей, намечается четкое 
повышение содержаний редких и редкоземельных элементов 
и уменьшение сидерохалькофильных (Марин, 1985).

Оценивая анализируемые интрузивные формации (и сопря-
женные с ними метасоматиты), возникающие в течение текто-
номагматического цикла, с позиций характерных для них типов 

Рис. 6. Схема эволюции гранитных пегматитов в геологической истории 
(Руденко, 1985)
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месторождений, можно наметить общую тенденцию: для самых 
ранних формаций наиболее обычны собственно магматические 
месторождения чаще простых малокомпонентных руд достаточно 
высококларковых элементов; для более поздних — пегматитовые, 
альбититовые, грейзеновые и другие месторождения сложных 
многокомпонентных руд низкокларковых (редких) элементов, 
в  том числе для самых поздних формаций — редкометалльные 
и редкоземельные альбититовые месторождения и зоны карбона-
титов (Марин, 1985).

Начиная с кратонного периода развития земной коры, пример-
но с 2,0–1,8 млрд лет, когда протоплатформы становятся достаточ-
но жесткими, консолидированными на значительную глубину, на 
них развиваются процессы активизации. Вдоль глубинных раз-
ломов, разламывающих древние щиты и платформы, с больших 
глубин поступают мантийные щелочные расплавы и флюиды, 
обусловливающие развитие щелочного магматизма и щелочного 
метасоматоза. С этого периода на щитах и платформах появляют-
ся массивы ультраосновных — щелочных пород и карбонатитов, 
с которыми связано промышленное фосфорное, ниобиевое, цир-
кониевое и редкоземельное оруденение. Карбонатиты появляют-
ся только начиная с 2,0–1,8 млрд лет, однако по мере разрастания 
платформ и их консолидации на значительную глубину масштаб 
появления карбонатитов во времени увеличивается. Уже начиная 
с возраста 0,7–0,6 млрд лет количество их резко возрастает, до-
стигая максимума в герцинское и мезозойское время. Примерно 
в тот же период, когда впервые проявляется щелочной магматизм, 
на щитах и в областях консолидированной складчатости возника-
ют вдоль глубинных разломов зоны приразломных полевошпа-
товых и кварц-полевошпатовых метасоматитов (Архангельская, 
1975). Месторождения этого типа, обогащенные ниобием, танта-
лом, цирконием, редкими землями, торием, ураном представляют 
большой интерес. Формируются они на протяжении значитель-
ного промежутка гренвильского этапа развития земной коры, 
от 1,7–1,5 до 1,1 млрд лет. В более редких случаях они появляются 
и в фанерозое (Гинзбург, 1985).

Таким образом, гранитоиды, сопровождающиеся пегматита-
ми различных типов, образуются в разные этапы развития раз-
новозрастных геосинклинальных циклов, при различных типах 
тектонических движений и, как следствие этих закономерностей, 
пространственно обособляются в различных структурных зонах 
земной коры.
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Гранитообразование в докембрийских комплексах проявляет-
ся в двух контрастных формах — в виде «объемной» гранитизации 
супракрустальных осадочно-вулканогенных толщ в зонах регио-
нального ультраметаморфизма (автохтонные граниты) и в форме 
интрузивных плутонов, секущих супракрустальные толщи (аллох-
тонные граниты). В генетическом аспекте семейство аллохтонных 
гранитов неоднородно, поскольку способностью к инъекции обла-
дают как неопределенные дифференциаты мантийных основных 
магм, так и перегретые недосыщенные или сухие палингенно-
анатектические расплавы (Виноградов, 1985).

Это обстоятельство нашло отражение в современных геохими-
ческих классификациях интрузивных гранитов, в которых приня-
то различать J и S типы, или «мантийные» и «палингенные» грани-
тоиды (Таусон, 1983).

Семейство автохтонных гранитов также генетически неодно-
родно и объединяет продукты кристаллизации анатектических 
расплавов и кварц-полевошпатовые тела, метасоматиты фель-
дшпатолитовой формации. В областях полиметаморфизма с ши-
роким развитием теневых гнейсогранитов проявления кремне-
калиевого метасоматоза и селективного плавления настолько 
тесно переплетаются, что выделить в чистом виде конечный про-
дукт каждой ветви единого процесса ультраметагенного гранито-
образования обычно не представляется возможным (Эндогенное 
оруденение…, 1978; Виноградов, 1985).

Локализация процессов гранитообразования в зонах глубин-
ных разломов увеличила вертикальный диапазон очагов магмоо-
бразования, что способствовало усилению процессов дифферен-
циации магм и увеличению их рудогенерирующей способности. 
Рудоносность кислых магм и их продуктов нарастает во времени 
и зависит от мощности, степени консолидации земной коры и ха-
рактера геодинамических процессов на различных этапах ее фор-
мирования. С палингенно-метасоматическими и анатектически-
ми гранитами докембрия связаны комплексные редкоземельные, 
слюдяные и керамические пегматоиды (Архангельская, 1964; Куз-
нецов, 1964; Афанасьев, 1974; Бельков, 1985).

Для решения вопроса о связи магматизма и эндогенной ми-
нерализации большое значение имеет однозначность знаний о 
глубинах генераций магматических расплавов разного состава, 
количестве растворенной в них воды и других летучих (например, 
углекислоты), образовании промежуточных очагов родоначальной 
магмы с последующей ее дифференциацией или о множественно-
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сти магм, возникающих на различных глубинных уровнях верхней 
оболочки Земли (Афанасьев, 1974).

Рудопродуктивность авто- и аллохтонных гранитов резко раз-
личная. Изофациальность ультраметагенных гранитов с окружаю-
щими породами не создает благоприятных условий для однона-
правленных переноса и концентрации элементов. Ведущая роль 
принадлежит диффузионному обмену компонентами между ло-
кально неравновесными участками и остаточному концентри-
рованию магмофобных элементов в реститах. В гранитных ин-
трузиях неравновесность внедренного расплава с вмещающими 
породами предопределяет активный массоперенос в высокогра-
диентных условиях, сопровождающийся многоэтапным измене-
нием фазового состояния «транспортных» элементов рудогенной 
системы (расплав–флюид–раствор). Соответственно, с возраста-
нием градиентности и сложности рудогенерирующих систем уве-
личивается и их продуктивность. 

На разных глубинах расплавы могли возникать различными пу-
тями: в глубинных условиях — в результате ультраметаморфизма 
и гранитизации (анатексиса), на умеренных глубинах — как позд-
ние остаточные дифференциаты аллохтонных гранитных магм. 
На небольших глубинах пегматиты образуются в связи с локаль-
ным обогащением участков гранитных массивов летучими ком-
понентами. Пегматиты разных глубин формируются различными 
путями, различаются структурно-текстурными особенностями, 
минеральным составом и парагенетическими ассоциациями.

Промышленные типы пегматитов (пегматоидов) продуциру-
ются различными формационными типами докембрийских и фа-
нерозойских гранитоидов (Гордиенко и др., 1985).

Мигматит-гранитовая формация является материнской для 
пегматитов (пегматоидов) редкоземельно-керамической фор-
мации (Дворкин-Самарский, 1962; Калита, 1966; Лунц, 1972а, б; 
Гордиенко и др., 1976; Гинзбург и др., 1979; Гродницкий, 1982; Ви-
ноградов, 1985). Распространена эта формация гранитоидов в ме-
таморфитах амфиболитовой — низов гранулитовой фаций.

Лейкогранитовая формация считается материнской для пегма-
титов (пегматоидов) слюдоносной формации. Лейкогранитовые 
комплексы, генерирующие слюдоносные пегматоиды (гранит-
аплиты, гигантомигматиты, пегматоидные граниты), развиты в 
зонах активизации складчатых поясов миогеосинклинального 
профиля, испытавших метаморфизм повышенных давлений, 
дистен-силлиманитовой фациальной серии (Соколов, 1970; 
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Шмакин, 1970; Бушев, 1975; Салье, 1975; Гордиенко и др., 1976; 
Макагон, 1977; Никаноров, 1979).

Гранодиорит-лейкократовая формация является материнской 
для редкометалльных пегматитов. Всеми авторами признаются 
пестрый состав и многофазный характер гранитоидов, продуци-
рующих пегматиты. Обычно выделяются три фазы внедрения: 
амфибол-биотитовые гранодиориты и биотитовые порфировид-
ные граниты (I фаза), двуслюдяные и мусковитовые граниты (II), 
лейкократовые пегматоидные граниты (III фаза). Отмечаются 
постепенные переходы между гранитами II и III фаз и пегмати-
тами с редкометалльным оруденением (Гинзбург, 1955; Солодов, 
1962; Власов, 1965; Поля редкометалльных гранитных пегмати-
тов, 1976; Орогенный гранитоидный магматизм…, 1994; Горди-
енко, 1996).

Формация порфировидных гранитов, рапакиви продуцирует 
хрусталеносные пегматиты (Волынь на Украине, Казахстан, Тянь-
Шань). Комплексы порфировидных гранитов, рапакиви-гранитов 
образуются на субплатформенном этапе в гипабиссальных услови-
ях (Ермаков, 1957; Соколов, Осинский, 1969; Гинзбург и др., 1979; 
Лазаренко и др., 1973; Смертенко и др., 1966; Маракушев и  др., 
1989; Павлишин, Довгый, 2007).

Следовательно, невозможно существование единых для пег-
матитов и пегматоидов разной формационной принадлежности 
закономерностей размещения и поисковых критериев, как невоз-
можна, по-видимому, и однозначная трактовка их генезиса (Гинз-
бург и др., 1979).

Можно отметить, что как минералогическая, так и геохими-
ческая специализации гранитоидов, контролирующих разные 
формации пегматитов и пегматоидов, до последнего времени 
изучена слабо. В соответствии с общепринятой классификаци-
ей, А.Г. Бушевым (1975) было показано, что хрусталеносные пег-
матиты продуцируются гранитоидами порфировидного ряда, 
редкометалльные  — нормальными плагиогранитами, мускови-
товые — гранитоидами гранодиоритового и тоналитового рядов, 
а редкоземельные — щелочно-полевошпатового ряда (рис. 7).

Имея общие черты, пегматитоносные гранитоиды разных 
формаций различаются между собой по составу и особенностям 
минерализации пегматитов, что связано с их кристаллизацией в 
условиях разных давлений и температур. Состав аплитовидных 
внешних зон пегматитов сходен с составом материнских грани-
тов, как и в случае валового состава пегматитовых в целом, он мо-
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Рис. 7. Минеральный состав пегматитоносных гранитоидов (Бушев, 1975).
Формации пегматитов (пегматоидов): 1 — хрусталеносная; 2 — редкозе-

мельная; 3 — редкометалльная; 4 — мусковит-редкометалльная; 5 — мускови-
товая.

Поля гранитоидов: II — щелочно-полевошпатовые граниты; IIIа — субще-
лочные гранитоиды; IIIб — нормальных гранитов; IV — гранодиориты; V — то-
налиты

жет быть использован для определения формационного типа пег-
матитовых тел и их минерально-промышленных типов (табл. 3).

Минеральный и химический состав аплитовидных пегматитов 
из тел разных формационных типов различаются (Архангельская, 
1964; Бушев, 1975). Фазовый состав эвтектических пегматитов из-
меняется в зависимости от температуры и давления, существую-
щих при их кристаллизации (Родионов, 1975).

Материалы изучения редкоземельных, слюдоносных, редко-
металльных и хрусталеносных гранитных пегматитов (пегматои-
дов), которые образуются в интервале давлений от 2 до 14 кбар и 
при температурах 500–800 °С, демонстрируют значительные раз-
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Химический и минеральный составы 

Окислы 
и минералы

Формация

мусковитиновая редкоме

плагио-
граниты

гранод-
нориты граниты гранодио-

риты
граниты 
IIIб

Химический 

SiO2 72,13 73,36 72,15 75,24 73,76

Al2O3 16,35 15,44 15,40 14,42 14,43

Fe2O3+FeO+MgO 1,64 1,54 1,71 0,68 2,06

CaO 2,41 1,62 1,47 0,20 0,81

Na2O 4,98 4,07 3,32 4,23 3,41

K2O 1,53 3,08 4,47 3,63 4,57

Прочие 0,89 0,77 0,62 1,91 0,07

Сумма 99,93 99,88 99,14 100,31 99,11

Минеральный

Плагиоклаз (№№) 60,0 (26) 44,4 (26) 31,0 (25) 37,9 (25) 37,0 (20)

Калиевый поле-
вой шпат 3,6 16,4 36,3 18,1 32,0

Кварц 31,7 33,4 26,2 38,8 28,0

Цветные мине-
ралы 1,2 1,2 2,1 — 3,0

Мусковит 3,2 4,5 4,2 4.1 —

Сумма 99,7 99,9 99,8 98,9 100,0

Количество 
определний 25 49 103 1 4
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Примечание. Граниты IIIа и IIIб выделены как подгруппы на диаграмме 
KFsp–Ab–Qu, принятой в качестве классификационной для грани-
тоидов (XXV сессия МГК, Монреаль, 1973 г.).

пегматитоносных гранитоидов
Таблица 3

тальная редкозе-
мельная хрусталеносная

граниты 
IIIа

щелочно-
полево-
шпатовые 
граниты

граниты граниты 
IIIб

граниты 
IIIа

щелочно-
полево-
шпатовые 
граниты

состав

75,59 75,97 71,66 74,92 74,64 75,77

12,30 11,21 14,80 13,04 12,87 12,58

1,94 2,00 2,80 1,99 2,58 2,07

0,64 0,38 1,81 0,42 0,93 0,78

3,66 4,10 2,98 3,30 2,98 3,63

5,08 5,89 5,00 5,75 5,35 4,29

0,71 0,58 1,00 0,44 0,72 0,17

99,92 100,13 100,05 99,86 100,07 99,29

состав

23,4 (12)   2 (5) 14,9 (28) 18,0 (12) 13,3 (12) 1,2 (14)

35,8 62 51,3 48,5 53,1 64,5

38,0 32 30,6 30,5 27,9 33,8

2,6 4 3,2 3,0 4,8 0,5

— — — — — —

99,8 — 100,0 99,9 99,1 100

7 1 4 6 17 343



60

личия в их составе. От глубинных пегматоидов к малоглубинным 
пегматитам возрастает количество калиевого полевого шпата и 
кварца (рис. 8).

Химические анализы гранитоидов месторождений мускови-
товых пегматоидов показывают сравнительно низкое содержание 
кремнезема (72,13 %) и оксидов щелочей (6,51 %) при ведущей 
роли натрия (4,98 %), но высокое содержание глинозема (16,35 
%) и оксида кальция (2,41 %). По минеральному составу они от-
вечают плагиогранитам, гранодиоритам и гранитам (см. рис. 7, 8). 
Типичный плагиогранит из Мамского региона (см. табл. 3) сложен 
плагиоклазом (№ 26-30) — 60,0 %, калиевым полевым шпатом — 
3,6, кварцем — 31,7, биотитом — 1,2, мусковитом — 3,2 %. По дан-
ным различных геотермометров и геобарометров плагиограниты 
кристаллизуются в интервале температур 700–520 °С и давлении 
5–7 кбар на глубине 9–11 км (Родионов и др., 1972; Бушев, 1975).

Анатектические гранодиориты, продуцирующие мускови-
товые пегматоиды, широко развиты в Мамском регионе, Ин-
дии, Аргентине, США, ЮАР и Танзании. Содержание кремнезема 
в  гранодиорите из Мамского региона составляет 73,36 %, глино-
зема — 15,44, окиси кальция — 1,62, оксида натрия — 4,07, оксида 
калия —3,08 %. Он имеет состав, %: плагиоклаз (№ 26–28) — 44,4, 
калиевый полевой шпат — 16,4, кварц — 33,4, биотит — 1,2, муско-
вит — 4,5 (см. рис. 7, 8). Гранодиориты кристаллизуются в интерва-
ле температур 600–690 °С и давления 8–10 кбар (Бушев, 1975).

Рис. 8. Составы пегматитоносных гранитоидов на диаграмме Ab–Qu–Ort:
1 — эльджуртинский гранит; 2 — коннода для 2 кбар при разных составах 

плагиоклаза (рассчитана по данным Г. Платена (1967)); 3 — поля пегматито-
носных гранитоидов (по данным 238 ан.). Значения давления (в кбар) около 
конкретных точек вычислены по экспериментальным данным
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С анатектическими гранитами связаны крупные месторожде-
ния мусковита во многих районах России, Индии. По сравнению 
с мусковитоносными гранодиоритами содержание кремнезема 
в них несколько ниже (72,15 %), но количество оксидов щелочей 
возрастает до 7,79 % при содержании оксида натрия 3,32 % и ок-
сида калия 4,47 %. Они содержат большее количество калиевого 
полевого шпата (36,3 %) и меньше кварца (26,2 %), состав плагио-
клаза в них более кислый — олигоклаз № 24–26. Мусковитонос-
ные граниты кристаллизуются в интервале температур 640–500 °С 
и давления 6–8 кбар на глубине 8–11 км (Шмакин, Макагон, 1972; 
Бушев, 1975).

Граниты, с которыми связаны редкоземельные пегматоиды, 
наиболее широко развиты в пределах древних щитов. По содержа-
ниям основных оксидов эти граниты близки к мусковитоносным 
гранитоидам, но отличаются от последних более высоким содер-
жанием оксида калия (5,0 %). Для типичных гранитов отмечается 
высокое содержание калиевого полевого шпата и невысокое – пла-
гиоклаза № 28-32 (см. табл. 3, рис. 7, 8). Кристаллизуются они при 
высоком давлении более 8 кбар и температурах 640–680 °С (Бушев, 
1975).

Редкометалльные гранитоиды по химическому и минераль-
ному составу отвечают гранодиоритам, гранитам и щелочно-
полевошпатовым гранитам.

Гранодиориты по сравнению с мусковитоносными грано-
диоритами содержат большее количество кремнезема (75,24 %), 
суммы оксидов щелочей (7,86) и имеют пониженное содержание 
глинозема (14,42) и оксида кальция (0,20 %). Они кристаллизуются 
при температуре 640 °С и давлении 4 кбар (Хитаров, 1957; Бушев, 
1975).

С гранитами связаны основные редкометалльные месторож-
дения в нашей стране и за рубежом. Они характеризуются по срав-
нению с мусковитоносными гранитами повышенным содержани-
ем кремнезема (74,0–75,0 %) и суммы щелочей (7,98–8,74), а также 
меньшим количеством глинозема (12,3–14,43) и оксида кальция 
(0,64–0,81 %). Их минеральный состав, %: плагиоклаз (№ 12–20) — 
23,4–37,0, калиевый полевой шпат — 32,0–35,8, кварц — 28,0–38,0, 
биотит — 2,6–3,0.

Хрусталеносные гранитоиды по составу отвечают гранитам и 
щелочно-полевошпатовым гранитам. Месторождения, связанные 
с гранитами, известны в Казахстане и на Украине. По химическому 
составу они близки к гранитам, продуцирующим редкоземельные 
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пегматиты, но кристаллизуются они в интервале температур 700–
750 °С и давления 2–3 кбар на глубине 2–3 км (Захарченко, 1972; 
Павлишин, Довгый, 2007).

Гранитоиды, сопровождающиеся пегматитами различных ти-
пов, образуются в разные этапы развития разновозрастных гео-
синклинальных циклов, при различных типах тектонических дви-
жений и, как следствие этих закономерностей, пространственно 
обособляются в различных структурных зонах земной коры (Ар-
хангельская, 1964).

Гранитоиды, материнские для редкометалльных пегмати-
тов, образуются на средних этапах развития геосинклинальных 
циклов, в период, непосредственно следующий за главными 
фазами складчатости, когда складчатые структуры данной под-
вижной области в основном уже закончили или заканчивают 
формирование.

Гранитные комплексы, с которыми связаны пегматиты, явно 
палингенные, аллохтонные и обычно локализуются вдоль зон 
разломов, проходящих по бортам геосинклинальных трогов. В 
некоторых регионах видна связь этих аллохтонных трещинных 
гранитных массивов с гранитогнейсовыми куполами. Постоян-
ная приуроченность аллохтонных гранитных комплексов к долго-
живущим разломам обусловливает многофазность их развития. 
Редкометалльные пегматиты появляются только в связи с сильно 
дифференцированными двух- или трехфазовыми гранитными 
массивами (Гинзбург, 1983; Орогенный гранитоидный магма-
тизм…, 1994).

Эти интрузивы представляют собой позднеорогенные обра-
зования нередко с отчетливыми, секущими слоистость вмещаю-
щих пород контактами, но еще приспосабливающимися к склад-
чатым структурам. Формируются они, как правило, на средних 
глубинах и представлены нормальными биотитовыми и аляски-
товыми субщелочными гранитами (Архангельская, 1964; Фер-
штатер, Бородина, 1975).

Гранитоиды, материнские для слюдоносных пегматоидов, об-
разуются на средних этапах развития соответствующего гео-
синклинального цикла, но в отличие от редкометалльных грани-
тоидов  — в  период одной из ранних фаз главной складчатости 
и представляют собой синорогенные интрузивы. Последние воз-
никают в абиссальных условиях (Кузнецов, 1964), т. е. образуются 
в результате или реоморфизма гранитизированных пород, или пе-
реплавления (под действием высоких температур и давления) суб-
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страта, состоящего главным образом из терригенных пород. Они 
формируются большей частью на месте возникновения. Слюдо-
носные пегматоиды только частично являются их порождением, 
а в основном появились как самостоятельные образования таким 
же путем. Интрузивы этого типа окружены ореолом гранитизации 
и обширными полями мигматитов.

Пространственно эти интрузивы располагаются в ядрах анти-
клинорных структур соответствующего подвижного пояса (Бал-
тийский щит) или полосами вдоль ослабленных зон стыков сре-
динных массивов с позднее закончившими развитие структурами 
в пределах единого подвижного пояса (мамские гранитоиды).

В отличие от редкометалльных гранитоидов, также часто рас-
полагающихся в раме складчатости или в пределах срединных 
массивов, данные интрузивы образуют относительно небольших 
размеров тела, сопровождающиеся зонами наложенного метамор-
физма пород, слагающих раму складчатости. Таким образом, осо-
бенности их залегания даже в раме складчатости свидетельствуют 
о формировании их в условиях регионального сжатия и дислока-
ционного метаморфизма, имеющих место в период проявления 
главных фаз складчатости геосинклинального цикла.

Слюдоносные гранитоиды азиатской части России имеют про-
терозойский возраст и как составная часть общей структуры про-
терозоид описывают Сибирскую платформу. Поскольку слюдо-
носные гранитоиды являются абиссальными образованиями, они 
встречаются преимущественно в древних складчатых областях — 
архейских и протерозойских, а в пределах последних — только 
в  относительно глубоко эродированных участках, где обнажены 
отложения нижних структурных ярусов (Архангельская, 1964).

Гранитоиды, материнские для редкоземельных пегматоидов, 
образуются, по-видимому, на ранних этапах развития геосин-
клинального цикла и представляют собой синорогенные образо-
вания, участвующие в складчатости вмещающих слоистых толщ. 
Как и  слюдоносные гранитоиды, они являются ультраабиссаль-
ными образованиями и представлены полями мигматитов, ги-
гантомигматитов (Петровская, 1937; Огородников и др., 2016). 
Редкоземельные K-Na-полевошпатовые гигантомигматиты яв-
ляются наиболее древними, глубинными и высокотемператур-
ными образованиями в ряду других формаций пегматитов. Тела 
гигантомигматитов сложены высокотемпературными, круп-
нокристаллическими K-Na полевыми шпатами, ортоклазами и 
анортоклазами (рис. 9).
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Рис. 9. Диаграмма Т °С – Or (Сендеров, 1990), составленная для Р = 1 кбар, 
с учетом Si/Al упорядоченности фаз (Баруцкий, 2006):
1 — истинно-равновесная бинодаль (Сендеров, 1990); 2 — сольвус анальбит 

(высокий альбит) — санидин; 3 — сольвус альбит (низкий альбит) — микроклин; 
4 — незакаливающийся фазовый переход между моноклинными и триклинны-
ми полевыми шпатами.

Красными стрелками выделены: 1 — метастабильная кристаллизация аду-
ляра, 2 — метастабильное образование ортоклаза

Отдельных фаз развития в процессе их становления и хорошо 
выраженной зональности пока не установлено. То же относит-
ся и  к  закономерностям пространственного их размещения. Как 
абиссальные образования редкоземельные гранитоиды наблюда-
ются почти исключительно среди архейских, реже среди протеро-
зойских и нижнепалеозойских (Урал, Северный Тянь-Шань) толщ, 
т. е. в наиболее глубоко эродированных областях в прикорневых 
частях складчатых систем (Архангельская, 1964; Огородников 
и др., 2007).

Пегматиты и пегматоиды, принадлежащие разным форма-
циям, образуются в резко различных геологических обстановках, 
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различных структурных этажах земной коры. Поэтому они про-
странственно разобщены и не переходят друг в друга по прости-
ранию или падению. Пегматоиды весьма больших глубин (уль-
траабиссальные) встречаются только в нижнем структурном этаже 
земной коры среди глубокометаморфизованных толщ архея и, 
по-видимому, имеют архейский или нижнепротерозойский воз-
раст. Керамические, редкоземельные и слюдоносные пегматоиды 
связаны с глубинными (абиссальными) инъекционными зонами 
среднепротерозойского структурного этажа, а редкометалльные 
пегматиты распространены в пределах средних (мезоабиссаль-
ных) глубин фанерозойского возраста. Хрусталеносные пегмати-
ты образуются в приповерхностных (гипабиссальных) зонах.

2.1. Камерные (хрусталеносные) пегматиты

Морфологические особенности пегматитов, формирующихся 
за счет остаточных магм и магм, связанных с гранитными масси-
вами, не идентичны пегматоидам, приуроченным к глубинным 
метаморфогенным комплексам.

Н.П. Ермаков (1957), А.Е. Ферсман (1960), А.И. Гинзбург, Г.Г. Ро-
дионов (1960), Е.Я. Киевленко (1974), Е.П. Мельников (Геология, 
генезис…, 1988), А.С. Таланцев (1988), В.В. Буканов (2014) и дру-
гие исследователи различают среди миароловых (хрусталенос-
ных) пегматитов так называемые камерные внутригранитные, об-
разовавшиеся из неперемещенного расплава, и инъецированные 
в окружающие породы «занорышевые» пегматиты. Камерные пег-
матиты сосредоточиваются в верхних частях гранитных интрузи-
вов в основном в пологокупольных структурах под экраном пере-
крывающих пород.

В зависимости от места кристаллизации остаточных распла-
вов, формирующих «камерные» пегматиты, Н.П. Ермаков (1957) 
подразделял эти тела на инъекционные (или выжатые), образован-
ные путем кристаллизации перемещенных расплавов, и шлировые 
(или остаточные), которые кристаллизовались на месте обособле-
ния пегматитового расплава. 

При образовании инъекционных пегматитов остаточный рас-
плав в процессе перемещения по открытым тектоническим тре-
щинам с падением внешнего давления интенсивно терял летучие 
компоненты, а от соприкосновения с окружающими породами 
быстро охлаждался с образованием характерной аплитовой зоны. 
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Остаточные пегматиты формируются только в спокойной текто-
нической обстановке прямо на месте обогащения материнского 
расплава летучими компонентами при медленном и равномер-
ном снижении температуры и давления в относительно замкну-
той системе (Ермаков, 1957; Лазаренко и др., 1973; Маракушев 
и др., 1989; Павлишин, Довгый, 2007).

Морфологически инъекционные пегматиты могут быть жиль-
ными, вытянутыми в двух направлениях, или штоковыми, трубоо-
бразными телами, вытянутыми на глубину в одном направлении. 
Первичная зональность в этих телах часто неполная (Ермаков, 
1957).

Остаточные пегматиты представляют собой изометричные 
тела, или относительно крупные, полнодифференцированные, с 
закономерно возникающей внутри полостью камерные пегмати-
ты, или небольшие, неполнодифференцированные или азональ-
ные, без внутреннего занорыша шлировые пегматиты.

Для пегматитов Волыни благодаря густой сети скважин и гор-
ных выработок однозначно доказано полностью изолированное 
каплевидное положение их внутри гранитов, наглядно выражен-
ное на планах и разрезах (рис. 10).

Пегматитовые шлировые тела залегают практически на месте 
зарождения и отщепления пегматитовых расплавов, которые мог-
ли испытывать только небольшие перемещения в материнском 
гранитном расплаве (всплывать). Формы шлировых пегматито-
вых тел довольно разнообразны: от уплощенных линз, подобных 
лепешкам через тела, близкие к форме шаров, элипсоидов и бо-
лее сложных штокообразных, колбообразных, резко вытянутых 
в вертикальном направлении. Некоторые тела формой фиксируют 
слияние двух или большего количества капельных тел (см. рис. 7). 
Подчиненный тип пегматитовых тел – жильные. В пегматитовом 
поле они не имеют самостоятельного значения, а наблюдаются 
как спутники и ответвления крупных шлировых пегматитов (Ма-
ракушев и др., 1989).

Начальный этап формирования камерных пегматитов был 
магматическим. Об этом свидетельствуют зоны аплита и графиче-
ская зона, обнаруживаемые почти во всяком зональном пегмати-
товом теле. Магматическое происхождение аплита и графической 
зоны подтверждается раскристаллизованными включениями, 
представляющими собой герметизированные капельки расплава 
гранитного состава, который раскристаллизовался на калиевый 
полевой шпат, кварц и слюду. Магматический этап формирования 
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Рис. 10. Формы пегматитовых тел (Волынь, Украина) (Чернышкова, 1957):
1 — занорыши с кристаллами кварца; 2 — блоковый кварц; 3 — крупнобло-

ковый полевой шпат; 4 — слюда; 5 — пегматит разных структурных разновид-
ностей; 6 — пегматит пегматоидного строения; 7 — пегматит письменной струк-
туры
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камерных пегматитов заканчивался раскристаллизацией магмы 
в неэвтектических соотношениях (аплитовая зона) и кристалли-
зацией кварца и микроклина (графическая зона) в эвтектических 
соотношениях (Долгов, 1969).

В дальнейшем главными процессами были перекристаллиза-
ция и дифференциация в основном кварца и полевого шпата. Обо-
собления дочерних очагов гранитной магмы Н.П. Ермаков (1957) 
связывал с насыщением летучими минерализаторами, которые 
понижали температуру кристаллизации этих локальных обосо-
блений. Большая часть ранних трещин оказывается заполненной 
аплитами. Другие жилы зональные и содержат помимо аплитов 
графическую зону и все последующие зоны, свойственные камер-
ным пегматитам (Долгов, 1969).

Многолетние исследования хрусталеносных пегматитов Цен-
трального Казахстана и юга Восточного Забайкалья показали, что 
пегматитовые поля связаны с гранитными интрузиями комплекса 
аляскитов, внедряющихся в последнюю стадию герцинского тек-
тономагматического цикла. Однако пространственно они могут 
быть локализованы в материнских гранитах, в более древних гра-
нитоидах, а также в породах кровли (Бескин, Эфрос, 1969).

Пегматиты малых глубин делятся по характеру их зональности 
на четыре группы: 1) занорышевые; 2) полнозональные; 3) порфи-
робластические; 4) силекситы. Эти группы могут служить основой 
текстурной классификации пегматитов этой формации (Бескин, 
Эфрос, 1969).

Первая группа пегматитов соответствует IV типу А.Е. Ферс-
мана (1960), названному им фтор-бериллиевым или топаз-
бериллиевым. Этот тип относится к хрусталеносным пегматитам. 
Полости в подобных телах являются самостоятельными зонами, 
так как они занимают согласное и вполне определенное положе-
ние по отношению к другим зонам, их форма соответствует форме 
тел в целом (рис. 11).

Ко второй группе относятся тела, являющиеся объектами от-
работки (рис. 12). В отличие от пегматитов первой группы хруста-
леносные полости в рассматриваемых телах занимают секущее 
положение по отношению к зональности и всегда окружены мощ-
ным ореолом гидротермально измененных пород, т. е. полости в 
данном случае являются замещающими комплексами и часто во-
обще отсутствуют.

По данным Н.П. Ермакова (1957), тела второй группы этой 
классификации относятся к типичным «камерным пегматитам». 
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В классификации А.И. Захарченко и Я.Н. Соколова (1960) им соот-
ветствуют «пегматиты с полостями растворения и переработки».

Пегматиты третьей группы встречаются часто и выделяют-
ся довольно четко, но изучены они слабо (Дмитриев, 1958, 1960; 
Захарченко, Соколов, 1960). Самым примечательным свойством 
этих пегматитов являются отсутствие типичной графической 
зоны и преобладание блоковой зоны (рис. 13). Последняя пред-
ставляет собой агрегат ограненных мутно-серых метакристаллов 
кварца, рассеянных в полевом шпате, содержащих реликты грани-
та; метакристалл-блоки встречаются и во вмещающих гранитах. 
В классификации А.И. Захарченко и Я.Н. Соколова (1960) выделен-
ной третьей группе соответствуют «бесполостные» пегматиты.

Существенно кварцевые пегматитовые тела четвертой груп-
пы встречаются часто (рис. 14). Они неоднократно описывались 

Рис. 11. Пегматиты первой группы (Бескин, Эфрос, 1969):
а — Урал (Ферсман, 1960); б — Центральный Казахстан (Захарченко, Со-

колов, 1960); в — Центральный Казахстан (Бескин, Эфрос, 1969); г — Южное 
Забайкалье (Бескин, Эфрос, 1969).

Здесь и на рис. 12–14: 1 — глина; 2 — полости с кристаллами флюорита; 
3 — полости с кристаллами кварца; 4 — кварц; 5 — полевой шпат; 6 — пегматит 
графический, апографический и грубозернистой структуры; 7 — мелкозерни-
стый гранит; 8 — крупно- и среднезернистый гранит; 9 — роговики
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Рис. 12. Пегматиты второй группы (Бескин, Эфрос, 1969):
а — Центральный Казахстан (Эфрос, 1960); б — Северо-Западная Калба (Лу-

кашев, 1960); в — Южное Забайкалье (Бескин, Эфрос, 1969); г — Волынь (Лаза-
ренко и др., 1973).

Рис. 13. Пегматиты третьей группы (Бескин, Эфрос, 1969):
а — Казахстан (Захарченко, Соколов, 1960); б — Южное Забайкалье (Бескин, 

Эфрос, 1969); в, г — Центральный Казахстан (Бескин, Эфрос, 1969)
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Рис. 14. Пегматиты четвертой группы (Бескин, Эфрос, 1969):
а — Центральный Казахстан (Ермаков, 1957); б — Северо-Западный Тарба-

гатай (Захарченко, Соколов, 1960); в — Центральный Казахстан (Бескин, Эфрос, 
1969); г — Южное Забайкалье (Бескин, Эфрос, 1969)

в литературе (Ермаков, 1957; Дмитриев, 1960; Соколов, Захарчен-
ко, 1961; Труфанов, 1963). Подобные пегматиты полостей обычно 
не содержат и непродуктивны, но отдельные из них служат сырьем 
для плавки (Бескин, Эфрос, 1969).

Широкое развитие процессов пегматитообразования в гранит-
ных интрузивах Северного Тянь-Шаня отмечается многими ис-
следователями (Абдулаев, 1950; Бабаев, 1960; Соколов, Осинский, 
1969). Среди разнообразных пегматитовых тел наиболее распро-
странены хрусталеносные пегматиты и близкие им по составу хру-
сталеносные кварц-полевошпатовые жилы.

Хрусталеносные пегматиты: а) шлирообразные сингенетич-
ные с вмещающими их гранитами пегматиты, образованные из 
обогащенных легколетучих остаточных расплавов и растворов, 
обособившихся на месте кристаллизующейся гранитной магмы; 
б) жильные пегматиты и аплит-пегматиты, эпигенетические по 
отношению к гранитам, образованные в трещинах из перемещен-
ного обогащенного легколетучими расплавами.

Кварц-полевошпатовые метасоматические тела: жилообраз-
ные, линзообразные и неправильной формы тела, приуроченные 



72

к крутопадающим зонам трещиноватости, образовались в резуль-
тате метасоматической переработки гранитов под воздействием 
газовых и гидротермальных растворов (Соколов, Осинский, 1969).

Шлирообразные хрусталеносные пегматиты северной части 
Тянь-Шаня в большинстве своем относятся к миароловым обра-
зованиям. Они характеризуются постоянными контактами с гра-
нитами, полной или неполной симметричной зональностью и на-
личием в центральной зоне остаточной хрусталеносной полости 
(рис. 15, в–ж).

Во всех случаях кристаллы кварца и полевого шпата остаточ-
ных полостей являются продолжением кристаллических индиви-
дов этих минералов той структурной зоны, которая ограничива-
ет хрусталеносную полость. Рост внешних зон кристаллов кварца 
в таких полостях происходил в результате резко проявленного 
пневмотолитового и гидротермального метасоматоза и связанно-
го с ним выщелачивания пегматита главным образом в области, 
окружающей нижнюю часть хрусталеносной полости. Метасома-
тической переработке подвергались преимущественно зоны пег-
матиты мелкозернистой структуры (аплита и графического пегма-
тита) с образованием за счет первичных полевых шпатов альбита 
(клевеландита) и серицита, а в остаточных полостях – кристаллов 
прозрачного кварца, флюорита, кальцита и других минералов.

Сказанное дает основание предполагать, что полости после 
образования пегматитов заполнялись остаточными растворами, 
судя по существенно газовому составу включений в более ран-
них и существенно жидкому составу – в более поздних кристал-
лах кварца и других минералах друзового выполнения (Соколов, 
Осинский, 1969).

Жильные пегматиты развиты преимущественно в тех же зонах 
гранитных плутонов, что и шлирообразные. Для жильных пегма-
титов характерна четко выраженная приуроченность к контрак-
ционным и тектоническим трещинам, сформировались в резуль-
тате кристаллизации пегматитового расплава, инъецированного 
по трещинам. Пегматиты этой группы, как правило, не содержат 
хрусталеносных полостей, что можно объяснить потерей пегмати-
товым расплавом при перемещении значительной части летучих 
компонентов.

Хрусталеносные кварц-полевошпатовые тела известны в ряде 
гранитных массивов Северного Тянь-Шаня. Они представляют со-
бой зональные метасоматические образования. В большинстве 
случаев имеют уплощенную дископодобную или близкую к изо-
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Рис. 15. Структурные типы шлирообразных пегматитов хрусталеносных 
полей и зон в гранитных интрузиях северной части Тянь-Шаня (Со-
колов, Захарченко, 1961).
Неполнозональные пегматиты: а–в — пегматиты с внешней зоной ортотек-

титовой структуры; г–з — пегматиты с внешней зоной мелкозернистого гранита, 
сильно обогащенного биотитом; и, к — пегматиты с внешней аплитовой зоной; 
л — пегматит с внешней зоной графической структуры; м — принципиальная 
схема строения полнозонального пегматитового тела.

1 — пегматит ортотектитовой структуры; 2 — мелкозернистый гранит, силь-
но обогащенный биотитом; 3 — аплит; 4 — пегматит графической структуры; 
5 — пегматит пегматоидной структуры; 6 — пегматит блоковой структуры; 7 — 
массивный кварц; 8 — полости с кристаллами кварца, полевых шпатов, флюо-
рита и других минералов



74

метрической форму (рис. 16). Внешние зоны подобных тел сложе-
ны калиевым полевым шпатом, внутренние кварцевое ядро или 
кварцевую ось с хрусталеносными полостями (Осинский, 1969).

Как показано ранее, подавляющее большинство камерных 
пегматитов имеют отчетливую структурно-вещественную зональ-
ность (Лазаренко и др., 1973; Косухин и др., 1984; Маракушев и др., 
1989; Павлишин, Довгый, 2007). Наиболее обычна такая последо-
вательность зон (от периферии к центру):

— зона аплита;
— зона с графической структурой;
— зона с пегматоидной, блоковой структурой;
— полевошпатовая зона;
— кварцевое ядро;
— камера (занорыш, миарола).
Камера (занорыш) обычно располагается под кварцевым ядром. 

В полости занорыша сверху и с боков содержатся кристаллы гор-
ного хрусталя, внутри полости встречается большое количество об-
ломков кварца, которые нередко находятся в глинистой массе.

Рис. 16. Кварц-полевошпатовое тело (Осинский, 1969):
1 — крупнозернистый порфировидный гранит; 2 — измененный гранит; 3 — 

крупнозернистая полевошпатовая (микроклиновая) порода; 4 — мелко-, сред-
незернистая полевошпатовая порода; 5 — крупнозернистый кварц; 6 — мелко-
зернистый кварц; 7 — шестоватый кварц; 8 — кристаллы горного хрусталя
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Под занорышем практически всегда развита зона выщелачива-
ния, сложенная альбитизированным калиевым полевым шпатом. 
Пустоты в ней сохраняют форму растворенного кварца (рис. 17). 
Непосредственно под занорышем часть полевого шпата перекри-
сталлизована в идиоморфные кристаллы (рис. 18). В зоне выще-
лачивания вырастают также кристаллы топаза и берилла (рис. 19), 
причем они всегда разобщены между собой (Приказчиков, 1963; 
Павлишин, Вовк, 1970; Лазаренко и др., 1973; Косухин и др., 1984; 
Маракушев и др., 1989; Павлишин, Довгый, 2007). 

Рис. 17. Морион с кристаллами микроклина с альбитом в зоне выщела-
чивания (Павлишин, Довгый, 2007)
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Рис. 18. Зона выщелачивания графического пегматита, с выщелочен-
ным кварцем (Павлишин, Довгый, 2007)

Рис. 19. Кристаллы топаза и берилла из камерных полостей Волыни 
(Павлишин, Довгый, 2007)
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Кристаллизационная дифференциация кислых расплавов, 
осложняемая жидкостной несмесимостью остаточных магм, опре-
делила выделение в Коростенском плутоне мощного слоя кислой 
магмы, особенно обогащенной летучими компонентами, которая 
подверглась последующему расщеплению с отделением от нее 
пегматитовых расплавов в виде округлых (шлировых) тел (Мара-
кушев и др., 1989).

Магматический этап минералообразования. Имеется до-
вольно большое количество данных по геологии и минералогии 
пегматитов, подтверждающих представления о начальной кри-
сталлизации из расплава камерных пегматитов Волыни, Казахста-
на и других районов России (Ермаков, 1957; Захарченко, Труфанов, 
1964; Бакуменко, 1966; Калюжный, Возняк, 1971; Павлишин, Вовк, 
1971; Лазаренко и др., 1973; Бакуменко, Косухин, 1976).

Пегматиты, которые образовались в результате кристаллиза-
ции этих магм, остаются, по существу, на месте образования. Это 
отличает пегматиты Коростенского (Волынского) типа от жильных 
пегматитов, удаленных от места генерации их расплавов часто 
на значительное расстояние и залегающих в породах, чуждых им 
по генезису.

Максимальные температуры гомогенезации расплавных вклю-
чений (750–760 °С) характерны для кварца из графического пег-
матита (Бакуменко, Косухин, 1976; Калюжный, 1979). Она достига-
ет минимальных значений (620–640 °С) в графике топазоносных 
пегматитов, которые отличаются наиболее высоким содержанием 
летучих и флюсующих компонентов на данном этапе пегматитоо-
бразования (Павлишин, Довгый, 2007).

Пегматитовые расплавы, в которых концентрируются флюид-
ные компоненты, остаются еще в жидком состоянии после полной 
консолидации гранитов, вмещающих их шлиры. Под влиянием 
флюидного давления в пегматитовых системах температура кри-
сталлизации расплавов снижается до 600–650 °С и крайне расши-
ряются поля кристаллизации водных фторсодержащих минералов 
(Маракушев и др., 1989).

Таким образом, графические агрегаты внешних зон камерных 
пегматитов Волыни сформированы в магматический этап процесса 
пегматитообразования. На этом этапе сложился также современ-
ный морфологический облик пегматитов. Дальнейшая их история 
определилась степенью проявления наложенных процессов.

Пневматолитовый этап минералообразования (роль про-
цессов перекристаллизации и рост минералов из газовой фазы). 
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Дискретное изменение характеристик минералов в полнодиффе-
ренцированных пегматитов, которое наблюдается при переходе 
от графической зоны к внутренним зонам, нельзя объяснить с по-
зиций фракционной кристаллизации (Лазаренко и др., 1973; Пав-
лишин, Довгый, 2007). 

Пегматоидная и блоковая зоны, сменяющие графическую, об-
разуют с ней сложные заливообразные контакты и одновременно 
характеризуются неравномерным распределением кварца, от-
сутствием признаков совместного роста кварца и полевого шпата 
(присущих графическим агрегатам), наличием реликтов магмати-
ческой графики и переполненностью минералов газовыми (при 
отсутствии расплавных) включений.

Формирование пегматоидной и мономинеральных зон, судя по 
данным изучения включений минералообразующей среды (Баку-
менко, 1966; Калюжный, 1976; Лазаренко и др., 1973), закончилось 
в основном в доинверсионное время. Флюиды, перекристаллизо-
вавшие магматический материал, были внутрипегматитовыми, 
возможно, подтекали с глубины и служили средой для образова-
ния пневматолитовых минералов.

Гидротермально-метасоматический этап минералообразова-
ния. Этот этап включает взаимосвязанные процессы — образова-
ние кристаллов в полостях свободного роста, растворение и фор-
мирование минералов метасоматическим путем.

Основная масса кристаллов кварца и других минералов в за-
норышах (полостях свободного роста) образовалась в послеин-
версионный период (не более 600 °С), верхняя граница которого 
устанавливается по сотовой трещинноватости кварца (α–β пере-
ход), a нижняя (около 100 °С) — по образованию аметиста, оксидов 
и гидроксидов железа.

Минералы в занорышах кристаллизовались из газовых, кипя-
щих и жидких сред (Возняк, 1971). Понижение температуры в этом 
интервале нарушалось по крайней мере дважды кратковремен-
ными подъемами (Возняк, Калюжный, 1977). Скачкообразное из-
менение физико-химических условий в процессе формирования 
занорышей зафиксировано в структурном состоянии слюд, по-
левых шпатов, анатомии индивидов, распределении элементов-
примесей и свойствах кварца.

Процессы растворения и метасоматоза присущи всему пост-
магматическому этапу формирования пегматитов, но наиболее 
интенсивно они проявились в подзанорышевой области (зоне 
выщелачивания) и подстилающих гранитах (Павлишин, Вовк, 
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1971). Благодаря наличию открытой и неравновесной системы 
в подзанорышевой области растворы взаимодействовали с ра-
нее возникшими пегматоидными породами. Их преобразование 
начиналось с растворения кварца и выноса кремнезема, про-
исходивших под воздействием щелочных растворов, одновре-
менно вызывавших альбитизацию микроклина, которая наибо-
лее интенсивно протекала в интервале температур 300–400 °С. 
В некоторых случаях альбитизации микроклина не происходило. 
Встречаются также породы, где микроклин замещен альбитом, 
а кварцевые вростки слабо затронуты растворением (Павлишин, 
Вовк, 1971; Лазаренко и др., 1973). Наличие под занорышем вы-
щелоченных бескварцевых пород и соответствие температуры 
выщелачивания кварца в этой зоне температуре кристаллизации 
максимального количества дымчатых кристаллов кварца в  за-
норышах – вероятное следствие того, что источником для обра-
зования кристаллов кварца в занорышах выступал кремнезем, 
вынесенный из пород подзанорышевой области. Этот процесс 
являлся ведущим на начальной стадии формирования зоны вы-
щелачивания. В дальнейшем среда сменилась через нейтраль-
ную на слабокислую и кислую. В эту стадию происходили мета-
соматическое замещение более ранних минералов (образование 
толстотаблитчатого альбита из слабокислых обогащенных СО2 
растворов) и кристаллизация минералов путем свободного ро-
ста в пустотах — слюд, сидерита, флюорита, молибденита, рутила 
(Павлишин, Вовк, 1971). Таким образом, в камерных пегматитах 
благодаря процессам растворения и замещения сформировалась 
своеобразная зона выщелачивания, в значительной мере опреде-
ляющая их продуктивность.

2.2. Редкометалльные пегматиты

Для классических редкометалльных пегматитов, по К.А. Вла-
сову (1943, 1961), наиболее благоприятной формой для появления 
сильно дифференцированных, промышленно ценных пегмати-
товых тел являются формы штока и линзы, а затем форма жилы 
с раздувами и пережимами, на последнем месте стоит форма пла-
стинчатой жилы с грубо параллельными зальбандами.

В целом оценка пегматитов не сильно зависит от их формы, 
что вполне понятно, так как у подавляющего большинства пегма-
титовых тел форма варьирует в сравнительно узких пределах — 
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от  идеальных линз до пластинчатых жил; штоки интрудирован-
ных пегматитов крайне редки (Солодов, Филиппова, 1965).

К настоящему времени имеется несколько классификаций 
редкометалльных пегматитов, в основу которых положены раз-
личные принципы. Одни исследователи, как за рубежом, так 
и у нас, пытаются классифицировать пегматиты по минералоги-
ческому составу, выделяя пегматиты микроклиновые, микроклин-
альбитовые, альбитовые, альбито-микроклиновые, мусковитовые, 
другие — по химическому составу, выделяя литиевые, натриевые, 
танталовые, бериллиевые и другие пегматиты (Власов, 1961). Об-
щим недостатком данных классификаций является то, что они 
носят односторонний качественный характер. Эти классифика-
ции не охватывают генетических черт пегматитов, не отобража-
ют условий образования их отдельных типов, а также различных 
свойств и  роли одних и тех же минералов в пегматитах разных 
типов.

К.А. Власов (1961) предложил свою текстурно-парагенетическую 
классификацию, обосновав ее тем, что на определенных стадиях 
развития пегматитов парагенетические структурные и текстурные 
особенности достигают такого яркого выражения в качественном 
и количественном отношениях, что позволяет четко устанавли-
вать границы, отделяющие один тип пегматита от другого, харак-
теризовать место каждого типа в общей цепи развития гранитных 
пегматитов.

При описании типов (рис. 20) особое внимание обращено 
на  характеристику и взаимоположение главных породообразую-
щих минералов: калинатровых полевых шпатов (микроклин-
ортоклаз), плагиоклаза (альбит-олигоклаз), кварца, сподумена, 
мусковита (лепидолита) и редкометалльных минералов.

I тип — равномерно-зернистый и графический — 
включает пегматиты двух названных структур, по химико-
минералогическому составу практически соответствует гранитам. 
Главными породообразующими минералами являются калинатро-
вые полевые шпаты и кварц, в небольшом количестве присутству-
ют слюда, а также черный турмалин (иногда много), гранат и др.

Удельный вес жил и зон, сложенных пегматитом I типа, в от-
дельных полях резко различен. Иногда они представляют главную 
часть пегматитовой породы данного поля, а в некоторых случа-
ях в пегматитовых полях встречаются только отдельные их тела 
или зоны в более сложных по строению пегматитах. Соотношение 
объема пегматита письменной и гранитной структур с объемом, 
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Рис. 20. Схема текстурно-парагенетических типов пегматитов (Власов, 
1961):
1 — гранит; 2 — пегматоидный гранит; 3 — микроклин; 4 — кварц; 5 — кон-

тактовые оторочки и зоны мусковито-кварцево-полевошпатового состава; 6 — 
пегматит письменной и гранитной структуры; 7 — блоковая зона; 8 — мономи-
неральная микроклиновая зона; 9 — кварцево-сподуменовая зона; 10 — блоки 
и зоны кварца; 11 — комплексы и зоны замещения: альбит, кварц, мусковит, 
реликты микроклина, редкометалльные минералы (лепидолит, берилл, часто 
цезиевый, ниобатотанталы, полихромный турмалин, сподумен и др.); 12 — зона 
лепидолита; 13 — сподумен; 14 — берилл; 15 — поллуцит; 16 — амблигонит; 17 — 
пустоты: минералы группы каолина, кристаллы кварца, лепидолит, кунцит и др.

I–V — текстурно-парагенетические типы

занимаемым пегматитом других структур, в отдельных жилах 
сильно колеблется. Имеются жилы, почти целиком состоящие из 
пегматита письменной или гранитной структур, и такие, где эта 
порода занимает только 5–10 % объема (см. рис. 20).

II тип — блоковый — весьма распространен среди гранитных 
пегматитов и характеризуется наличием двух зон. Внешняя зона, 
или «кольцо» (в случае линзообразного и колоннообразного тела), 
представлена пегматитом гранитной и письменной структур. 
Другая, чаще центральная, зона — блоковая — состоит из крупных, 
но различного размера (от 1 дм3 до десятков кубометров) кристал-
лов и блоков калинатровых полевых шпатов, блоков кварца и, сле-
довательно, слагается уже иной ассоциацией минералов. В блоко-
вой зоне калинатровые полевые шпаты выделились значительно 
раньше кварца, но пространственно эти минералы еще недоста-
точно разобщены и образуют единый комплекс или зону.

Редкометалльные минералы (берилл, касситерит, ниоботанта-
латы и др.) встречаются в виде довольно крупных кристаллов, но, 
как правило, редко и в небольших количествах. Состав редкоме-
талльных минералов зависит от геохимических особенностей 
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данного пегматитового поля. В одних случаях блоковый пегматит 
содержит только берилл, в других — колумбит и ряд иных редкоме-
талльных минералов и т. д. Приурочены они к центральной зоне 
и обычно залегают в кварце, являясь по отношению к нему более 
ранними. В отдельных случаях редкометалльные минералы, на-
пример берилл, включены какой-либо частью кристалла в микро-
клине (Власов, 1961).

III тип — полнодифференцированный — представляет сле-
дующую ступень в развитии пегматитового процесса и форми-
рований пегматитовых тел. Тела этого типа имеют уже три са-
мостоятельные зоны: внешняя зона, как и у предыдущих типов, 
состоит из пегматита письменной и гранитной структур, однако 
ее роль в сложении жилы по сравнению с предыдущим типом рез-
ко уменьшается (см. рис. 20); средняя зона почти целиком слагает-
ся калинатровым полевым шпатом — обычно микроклином, ино-
гда ортоклазом; центральная зона представлена обособлениями 
сплошного кварца различной, нередко овальной формы. Кварц 
часто окрашен в розовый цвет за счет соединений марганца, что 
свидетельствует о концентрации этого элемента вследствие хоро-
шо прошедшей дифференциации. Это может служить указанием, 
что в данном процессе, подобно марганцу, концентрировались 
и  другие редкие и рассеянные элементы, как и он, практически 
не входящие в породообразующие минералы.

Редкометалльные минералы приурочены к контакту зон ка-
линатровых полевых шпатов и кварца, находясь в кварце, по от-
ношению к которому они являются, как правило, более ранними. 
Часть редкометалльных минералов (сподумен, берилл, танталит 
и др.) в виде хорошо образованных кристаллов залегают в кали-
натровом полевом шпате, вблизи центральной кварцевой зоны, 
в этом случае они выделялись раньше, чем поздние разновидно-
сти микроклина (Власов, 1961).

IV тип — редкометалльно-замещенный — как правило, 
представлен крупными телами, наиболее хорошо дифференциро-
ванными жилами овальной или колоннообразной формы мощно-
стью от десятков до 150 м.

Наряду с указанными основными зонами в наиболее разви-
тых телах этого типа часто в отдельных полях редкометалльных 
пегматитов при условии значительного содержания лития появ-
ляется самостоятельная кварцево-сподуменовая зона, следующая 
за мономинеральной зоной микроклина и постепенно переходя-
щая в кварцевое ядро.
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Зона замещения развивается, как правило, на контакте моно-
минеральной микроклиновой зоны и кварцевого ядра. Замеще-
нию подвергается главным образом зона калинатровых полевых 
шпатов. Зона замещения сложена альбитом — обычно клевелан-
дитом, мусковитом, поздним кварцем, гранатом; из редкоме-
талльных минералов здесь распространены берилл, цезиевый 
или литиевый, часто розовый (воробьевит), ниоботанталаты (ко-
лумбит, танталит, микролит), касситерит, поллуцит (обособления 
его в отдельных местах жил достигают свыше 1 м3, а в целом по 
жиле — от десятков до сотен тонн), лепидолит, петалит, фосфаты 
лития и марганца, минералы висмута.

Часто присутствующие в телах IV типа пустоты различного 
размера с кристаллами кварца, полихромного турмалина, лепидо-
лита, кунцита, клевеландита, мусковита, заключенными в глини-
стом материале, указывают на относительно высокое содержание 
легколетучих соединений в исходных пегматитовых расплавах-
растворах.

V тип — альбито-сподуменовый. Пегматиты этого типа пред-
ставлены лейкократовой породой, в основном сложенной альби-
том, сподуменом и кварцем; микроклин в отличие от предыдущих 
типов присутствует в подчиненном количестве.

Альбито-сподуменовые пегматиты обладают и своим пара-
генезисом редкометалльных минералов. Для них характерно вы-
сокое содержание сподумена, относительно высокое (0,3–0,5 %) 
и устойчивое содержание берилла, ниоботанталаты представлены 
преимущественно группой колумбита.

Поскольку описанные типы пегматитов представляют отдель-
ные звенья единой эволюционной цепи развития пегматитового 
процесса, естественно, что между ними имеются все промежуточ-
ные образования (Власов, 1961). Так, в пегматитах письменной 
структуры на определенном этапе развития появляются черты 
блокового пегматита в виде участков блокового строения. Особен-
но рельефно вырисовываются постепенные переходы от II типа 
к III: в некоторых телах II типа наблюдаются признаки пегматитов 
III типа в виде участков сгущения кристаллов микроклина и обо-
соблений блоков кварца. В III типе появляются скопления альбита 
и участки замещения, которые в IV типе сливаются в самостоя-
тельную зону, а в V типе получают более широкое, повсеместное 
развитие.

Одним из ведущих оценочных критериев является тип пегма-
титов. В соответствии с работами Н.А. Солодова (Солодов, 1961, 
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1962; Солодов, Филиппова, 1965) предложена парагенетическая 
классификация редкометалльных пегматитов:

I — микроклиновые с бериллом;
II — микроклин-альбитовые с бериллом и танталатами (пер-

вый подтип), а также поллуцитом и сподуменом (второй подтип);
III — альбитовые с бериллом и танталит-колумбитом (первый 

подтип), а также сподуменом и иногда касситеритом (второй под-
тип);

IV — альбит-сподуменовые, иногда с бериллом, колумбитом и 
касситеритом.

Согласно предложенной классификации, в отличие от класси-
фикации К.А. Власова, тип любого пегматитового тела будет од-
ним и тем же в раздуве, так и в пережиме его, поскольку зонообра-
зующие (главные) минералы (а следовательно, и соответствующие 
зоны) одинаково широко развиты во всех частях пегматита.

Это выгодно отличает классификацию Н.А. Солодова от боль-
шинства других систематик, в том числе таких детально разрабо-
танных, как классификации А.Е. Ферсмана (1940, 1960) и К.А. Вла-
сова (1951, 1961, 1965). Так, по А.Е. Ферсману, те жилы, которые 
в  раздувах принадлежат к натролитиевому типу, в пережимах 
часто должны быть отнесены к борофтористому типу. Так  же, 
по  К.А.  Власову, если в раздувах жилы представлены полнодиф-
ференцированным или редкометалльно-замещенным типа-
ми, то в пережимах они оказываются сложенными пегматитами 
равномерно-зернистого или блокового типов.

Выделенные Н.А. Солодовым типы хорошо совпадают с редко-
металльными типами классификации А.Е. Ферсмана, К.А. Власова, 
М.Ф. Стрелкина, А.А. Беуса и А.И. Гинзбурга (табл. 4).

Микроклиновые пегматиты с бериллом и колумбитом. 
В классификации А.Е. Ферсмана (1940) эти пегматиты могут быть 
условно параллелизованы с берилловым подтипом IV фторобе-
риллиевого типа, а в классификации К.А. Власова (1952, 1961) — 
со II блоковым и III полнодифференцированным типами.

Микроклиновые пегматиты никогда не образуют крупных ме-
сторождений. Хотя скопления жил этого типа бывают очень мно-
гочисленными, сами жилы не достигают значительных размеров. 
Подавляющее большинство их служит объектом старательской до-
бычи. Они встречаются во всех пегматитовых полях мира, однако 
существенное промыш-ленное значение, пожалуй, имеют лишь 
в северо-восточной Бразилии, штатах Параиба и Риу-Гранди-
ду-Норти (De Almeida аt al., 1944; Johnston, 1945), в Аргентине, 
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Боливии, Южной Африке, Китае (Монгольском Алтае), Индии, 
Восточном Афганистане и некоторых других редкометалльных 
провинциях. В России они не представляют самостоятельного зна-
чения и разрабатываются лишь попутно с другими типами пегма-
титов в крайне небольшом объеме (Солодов, 1971).

Пегматитовые тела описываемого типа обладают характерной 
формой и размерами. Морфологически они большей частью пред-
ставлены линзами, изредка встречаются штоки или жилообразные 
формы (рис. 21). Длина пегматитовых тел, как правило, небольшая 
(50–150 м). Иногда отмечаются жилы длиной до 200 м. Мощность 
их обычно составляет 5–15 м.

Микроклиновые пегматиты характеризуются простым ми-
неральным составом. Наряду с главными породообразующими 
минералами — микроклином и кварцем — в них постоянно при-
сутствуют альбит (до 10–15 %), мусковит (2–4), черный турмалин 
(1–5), гранат (до 1), апатит (до 1 %), иногда встречаются олигоклаз, 
биотит и др. Из редкометалльных минералов отмечаются берилл, 
колумбит, иногда уранинит, ортит и др.

Единственным практически ценным редкометалльным ми-
нералом микроклиновых пегматитов является крупнопризмати-
ческий берилл, легко извлекаемый вручную. Это качество наряду 
с высоким содержанием в нем ВеО обеспечивает его практическую 
ценность. Крупнопризматический берилл распространен толь-

Рис. 21. Зарисовка поперечного сечения по микроклиновому пегматиту 
(Солодов, 1971):
1 — блоковый кварц, 2 — блоковый микроклин, 3 — черный турмалин; 

зоны: 4  — пегматоидная кварц-микроклиновая, 5 — графическая кварц-
микроклиновая, 6 — неравномерно-зернистая кварц-альбит-микроклиновая
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ко в  блоковой кварц-микроклиновой зоне или, соответственно, 
на  границе зон блокового микроклина и блокового кварца (если 
две зоны пространственно разграничены).

Микроклин-альбитовые пегматиты с бериллом и танта-
латами (первый подтип), а также литиевыми минералами и 
поллуцитом (второй подтип). В классификации А.Е. Ферсмана 
описываемые пегматиты параллелизуются с V натролитиевым и 
VI марганцево-фосфатным типами, а по К.А. Власову — это типич-
ные представители IV редкометалльно-замещенного типа.

Пегматиты этого типа известны почти во всех редкометалль-
ных полях России и за границей. Наиболее характерными пред-
ставителями его являются пегматиты месторождения Бикита 
в Родезии; Монтгари (Hutchinson, 1955, 1959) и другие пегматиты 
района Берник Лэйк, а также Сильвер Лиф в Канаде; Блэк Хиллс 
(Page, Norton, 1946), Ньюри, Бакфилд, Гринвуд, Кварц-Крик (Staats 
et al., 1955) в США; Варутреск (Adamson, 1942; Quensel, 1937, 1946, 
1952) в Швеции (Солодов, 1971).

Микроклин-альбитовые пегматиты обычно имеют форму лин-
зо- и жилообразных тел (рис. 22). По сравнению с микроклиновыми 

Рис. 22. Геологический план (А) и разрез (Б) по жиле микроклин-
альбитового типа второго подтипа (Солодов, 1971):
1 — почвенный слой и наносы; 2–11 — зоны: 2 — блокового кварца, 3 — 

блокового микроклина II, 4 — чешуйчатого лепидолита, 5 — мелкопластинчатого 
альбита, 6 — кварц-сподуменовая, 7 — клевеландит-сподуменовая, 8 — кварц-
мусковитовых гнезд, 9 — блокового микроклина I, 10 — гнезд мелкозернистого 
альбита с бериллом, 11 — графическая кварц-микроклиновая; 12 — габбро



88

пегматитами жилам данного типа присущи более крупные раз-
меры. Длина их, как правило, измеряется сотнями метров, а в от-
дельных случаях превышает 1 км. Мощность составляет 5–50  м, 
а иногда до 150 м. Отношение длины жил к их максимальной мощ-
ности обычно варьирует от 3 до 20.

Минеральный состав микроклин-альбитовых пегматитов от-
личается самой большой сложностью из всех типов. Наряду с глав-
ными минералами — альбитом, микроклином и кварцем — в жи-
лах постоянно присутствуют мусковит, апатит, гранат, черный 
турмалин, берилл, танталит-колумбит, а иногда олигоклаз, биотит, 
стрюверит, ортит, циртолит и др.

Во втором подтипе к этим минералам добавляются сподумен, 
лепидолит, петалит, амблигонит-монтебразит, эвкриптит, разно-
образные поздние и вторичные фосфаты, поллуцит, воробьевит, 
симпсонит, микролит, стибиотанталит, воджинит, розовый и по-
лихромный турмалин, розовый мусковит и многие другие.

Микроклин-альбитовые пегматиты из всех типов характери-
зуются наибольшим разнообразием редкометалльной минерали-
зации. Из редких элементов практическое значение в них имеют 
бериллий и тантал, а в пегматитах второго подтипа, кроме того, — 
цезий, рубидий и литий, иногда олово, ниобий, редкие земли. 
В  результате руды этих пегматитов отличаются самой высокой 
комплексностью. Многие жилы одновременно содержат три, че-
тыре и даже шесть редких элементов, образующих промышлен-
ные концентрации.

Пегматиты данного типа являются единственным источни-
ком добычи цезиевого сырья в виде поллуцита и лепидолита. 
Из микроклин-альбитовых пегматитов (и связанных с ними рос-
сыпей) за рубежом добывается основная масса танталита. Многие 
другие танталаты (симпсонит, микролит, стибиотанталит, стрю-
верит) добываются в основном из пегматитов этого типа. Они же 
за рубежом являются ключевым источником добычи бериллового 
концентрата. Таким образом, за исключением лития и олова, все 
остальные металлы, характерные для гранитных пегматитов, об-
ладают в микроклин-альбитовых пегматитах наибольшей кон-
центрацией (Солодов, 1971).

Из минералов тантала и ниобия основное практическое зна-
чение имеет танталит-колумбит. Он встречается во всех аль-
битовых, альбитсодержащих и слюдяных зонах и практически 
отсутствует лишь в существенно микроклиновых зонах. Хими-
ческий состав танталит-колумбита изменяется в широких пре-
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делах и обычно подчиняется определенной закономерности. 
Содержание тантала в танталит-колумбитах, как правило, уве-
личивается по мере приближения к центру жил, а содержание 
ниобия уменьшается, из-за чего и отношение первого ко второ-
му в этом направлении возрастает от 0,2 до 17,0. Одновременно 
часто наб¬людается увеличение содержания марганца и умень-
шение количества железа при соответствующем изменении от-
ношения этих элементов от 0,5 до 15,0. Это, конечно, не означает, 
что в призальбандовых зонах не могут быть встречены манган-
танталиты, а в центральных — богатые железом колумбиты, но 
для одной и той же жилы танталит-ко-лумбиты из внешних зон 
всегда богаче железом и ниобием по  сравнению с танталит-
колумбитами из центральных зон.

Альбитовые пегматиты с бериллом и танталит-
колумбитом (первый подтип), также сподуменом (второй 
подтип). В наиболее разработанных классификациях А.Е. Ферс-
мана (1940, 1960) и К.А. Власова (1952, 1961) альбитовые пегма-
титы не занимают самостоятельного положения. По классифи-
кации А.Е. Ферсмана они относятся к первому (альбитовому, 
или натросподуменовому) подтипу натролитиевого типа. В этот 
же подтип А.Е. Ферсман включил и те пегматиты, которые, со-
гласно нашей систематике, отнесены к  альбит-сподуменовому 
типу В классификации К.А. Власова альбитовые пегматиты 
совместно с микроклин-альбитовыми пегматитами принад-
лежат к редкометалльно-замещенному типу. Вместе с тем 
альбитовые пегматиты резко отличаются от других редкоме-
талльных пегматитов и не занимают промежуточного положе-
ния между микроклин-альбитовыми и альбит-сподуменовыми. 
От  микроклин-альбитовых пегматитов альбитовые пегматиты 
отличаются не только значительно меньшим распространением 
в них микроклина, но и обычным отсутствием таких практиче-
ски ценных и типоморфных минералов, как поллуцит, лепидо-
лит, рубеллит, воробьевит, кунцит, розовый мусковит, а также 
рядом геохимических свойств и других особенностей. От альбит-
сподуменовых пегматитов они отличаются малым развитием, 
а часто и полным отсутствием сподумена, мелкими размерами 
пегматитовых тел, их четкой зональностью и другими чертами. 
Поэтому неслучайно, что, например, в систематиках А.А.  Беуса 
(1951) и А.И. Гинзбурга (1956, 1957) эти пегматиты имеют совер-
шенно самостоятельное положение. А.А. Беус выделяет их в виде 
мусковит-альбитовых замещенных пегматитов. В классификации 
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А.И. Гинзбурга (1956) они представлены типом альбитизированных 
и грейзенизированных пегматитов, а  согласно другой его клас-
сификации (1957), они названы тантал-бериллиевыми пегмати-
тами.

В пегматитовых полях альбитовые пегматиты редко занимают 
самостоятельные участки, а чаще встречаются совместно с пегма-
титами других типов, особенно микроклин-альбитовыми. От ма-
теринских гранитов они отстоят дальше микроклин-альбитовых 
пегматитов.

Альбитовые пегматиты обычно представлены сравнительно 
мелкими телами типично жильной формы с раздувами и пережи-
мами. Реже встречаются линзообразные тела. Их длина, как прави-
ло, не превышает первых сотен метров, а мощность — нескольких 
метров. Лишь в отдельных случаях мощность их достигает 15 м и 
более, а длина 1 км.

В минеральном составе альбитовых пегматитов преоблада-
ют кварц и альбит, тогда как микроклин характеризуется резко 
подчиненным развитием (обычно не более 10–15 %). Количество 
сподумена не превышает 10 %, а в жилах первого подтипа он во-
обще отсутствует. Из второстепенных минералов обычны светло- 
и ярко-зеленый мусковит, сине-черный турмалин, гранат, апа-
тит, часто касситерит. Редкометалльные минералы представлены 
главным образом бериллом, танталит-колумбитом, трифилин-
литиофиллитом, сподуменом, встречаются монтебразит, бавенит, 
бертрандит, микролит и др. Из акцессорных довольно часты ар-
сенопирит, сфалерит и другие сульфиды, из вторичных — разноо-
бразные фосфаты, развивающиеся по трифилин-литиофиллиту 
(сиклерит, гетерозит, пурпурит и т. д.).

Все пегматитовые жилы описываемого типа, как правило, хо-
рошо дифференцированы и характеризуются наиболее отчетли-
вой зональностью из всех типов редкометалльных пегматитов. 
В  сложении альбитовых пегматитов участвуют следующие зоны 
(в порядке их расположения от зальбандов к осевым частям жилы: 
1) апографическая (или мелкозернистая) кварц-альбитовая; 2) са-
харовидного альбита; 3) клевеландита, 3а) кварц-клевеландит-
сподуменовая; 4) чешуйчатого (или мелколистоватого) мусковита; 
5) блокового микроклина II; 6) блокового кварца.

Зона клевеландита и кварц-клевеландит-сподуменовая зона 
никогда не встречаются совместно в одном и том же пегматито-
вом теле и взаимно заменяют одна другую. На этом основании, 
как уже отмечалось, тип альбитовых пегматитов подразделяется 
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Рис. 23. Зарисовка поперечного сечения альбитового пегматита перво-
го подтипа (Солодов, 1971):
1 — зона блокового кварца, 2 — зона блокового микроклина II, 3 — зона 

мелколистоватого мусковита; 4 — выделения берилла; 5 — клевеландитовая 
щеточка; 6 — зона клевеландита, 7 — зона сахаровидного альбита; 8 — кварц-
мусковитовая оторочка; 9 — габбро

на два подтипа: без сподумена (рис. 23) и со сподуменом (рис. 24).
Бериллий в пегматитах описываемого типа достигает наивыс-

шей концентрации, и обычно в хорошо развитых жилах его содер-
жание составляет 0,1–0,2 % ВеО; запасы ВеО исчисляются десятка-
ми тонн, реже сотнями. По сравнению с микроклин-альбитовыми 
пегматитами содержание бериллия в альбитовых пегматитах воз-
растает в несколько раз, а по сравнению с микроклиновыми пег-
матитами — примерно в 10 раз.

Тантал и ниобий в большом количестве присутствуют в му-
сковитовой и во всех альбитовых (или альбитсодержащих) зонах. 
Причем содержание тантала постепенно возрастает к центральной 
зоне. Содержание ниобия, наоборот, в этом направлении умень-
шается. Поэтому и отношение Ta/Nb от зальбандов к центру воз-
растает от 0,5 до 6,0.
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Рис. 24. Зарисовка поперечного сечения жилы альбитового пегматита 
второго подтипа (Солодов, 1971):
1 — кварц-мусковитовая оторочка; 2 — зона клевеландита; 3 — кварц-

клевеландит-сподуменовая зона; 4 — мусковит; 5 — берилл; 6 — микроклин; 
7 — лепидолит; 8 — кварц; 9 — сподумен; 10 — щеточка клевеландита; 11 — зона 
сахаровндного альбита; 12 — гранит

Альбит-сподуменовые пегматиты иногда с бериллом, ко-
лумбитом и касситеритом (реже гельвином, гатчеттолитом 
и  фергусонитом). Альбит-сподуменовые пегматиты распро-
странены сравнительно мало. В пределах всего земного шара из-
вестно не более 10 крупных месторождений этого типа. Наиболее 
характерные представители альбит-сподуменовых пегматитов 
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находятся в Канаде — штатах Манитоба, Квебек, Онтарио, Северо-
Западные территории (Davies, 1956; Pye, 1956), в США — так на-
зываемый оловосподуменовый пояс штатов Северная Каролина 
и Южная Каролина (Солодов, 1971).

А.Е. Ферсман отнес альбит-сподуменовые пегматиты, как 
и  альбитовые, к первому подтипу натролитиевого типа своей 
систематики. Впервые четкое место для альбит-сподуменовых 
пегматитов было указано А.А. Беусом (1951), выделившим 
сподумен-альбитовый тип в группе замещенных пегматитов сво-
ей классификации. Первое детальное описание внутреннего стро-
ения, минералогии и геохимии альбит-сподуменовых пегматитов 
выполнено нами (Солодов, 1959, 1961) и К.А. Власовым (1961).

Для структур месторождений альбит-сподуменового типа 
в  отличие от месторождений других типов характерна группи-
ровка жил в пределах одной или нескольких узких и протяженных 
структурно-тектонических зон. Пегматитовые тела тесно сближе-
ны друг с другом и характеризуются единообразием элементов 
залегания и обычно крутыми или умеренными углами падения 
(рис.  25). Участок месторождения всегда значительно вытянут 
в  одном направлении. Залегание жил, как правило, согласное 
с простиранием доминирующей структуры пегматитового поля.

Рис. 25. Структуры месторождений альбит-сподуменовых пегматитов 
(Солодов, 1971):
1 — пегматитовые тела, 2 — тектонические нарушения
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Морфологически альбит-сподуменовые пегматиты представ-
ляют собой плитообразные жилы и дайки (см. рис. 25). Их длина 
их обычно составляет 500–2800 м, мощность 10–40 м. Отношение 
длины жил к их максимальной мощности достигает 50–80, т.  е. 
наивысших значений из всех типов пегматитов.

Главными минералами описываемых пегматитов являются 
кварц, альбит и сподумен, а микроклин имеет сугубо подчинен-
ное развитие: в типичных альбит-сподуменовых пегматитах его 
количество не превышает 10–15 %. Из второстепенных минера-
лов обычны чешуйчатый ярко-зеленый мусковит или жильбертит, 
сине-черный турмалин, гранат, апатит, касситерит. Редкометалль-
ные минералы наряду со сподуменом представлены бериллом, ко-
лумбитом, холмквиститом, изредка трифилином-литиофиллитом, 
монтебразитом.

Ценным преимуществом парагенетической классификации по 
сравнению с другими классификациями является возможность бы-
строго и точного определения типа пегматитов непосредственно 
в поле по ряду признаков. Особенно легко установить тип пегмати-
та по зональности. Последняя выражается в закономерной смене 
структурно-текстурных разновидностей минеральных агрегатов. 
Н.А. Солодов (1962) предложил называть зонами «структурно-
минералогические комплексы минералов, пространственно обо-
собленные в пегматите в результате кристаллизационной диффе-
ренциации пегматитового расплава-раствора и представляющие 
собой прерывистые или непрерывные оболочки вокруг централь-
ной зоны (ядра, жилы)».

Для редкометалльных пегматитов характерны следующие 
основные зоны (Солодов, 1962): кварц-полевошпатовые (апли-
товидная, гранит-пегматитовая, графическая, пегматоидная, 
блоковая); альбитовые (крупнотаблитчатого, мелкозернистого, 
сахаровидного альбита, клевеландита и мелкопластинчатого аль-
бита); сподуменсодержащие (кварц-альбит-сподуменовая, кварц-
клевеландит-сподуменовая и кварц-сподуменовая); слюдяные 
(кварц-мусковитовая, крупнолистоватого и чешуйчатого муско-
вита, чешуйчатого лепидолита); кварцевая (блокового кварца).

Практическое значение зон неодинаково. В этом отноше-
нии прежде всего важно отметить, что наибольшее количество 
редкометалльных минералов, как это справедливо подчеркивал 
К.А. Власов (1952), тесно связано с альбитовыми и альбитсодержа-
щими зонами. Меньшее количество редкометалльных минералов, 
имеющих промышленное значение, ассоциирует со  слюдяны-
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ми зонами, и совершенно незначительная роль в редкометалль-
ном оруденении принадлежит кварц-микроклиновым зонам. 
Крупнопризматический берилл, развитый в блоковой кварц-
микроклиновой зоне, парагенетически связан с микроклином, так 
как обычно располагается на границе его блоков и блоков кварца.

2.3. Слюдоносные пегматиты (пегматоиды)

Серьезный шаг на пути применения более широкого систем-
ного подхода в познании пегматитов и пегматитогенеза, привед-
ший к постановке вопроса о формациях пегматитов с выделени-
ем конкретных формаций в послевоенные годы, был предпринят 
группой исследователей (Родионов, 1960; Гинзбург, Родионов, 
1964; Дворкин-Самарский, 1962; Великославинский, Соколов, 
1960; Шмакин, 1970). Их публикации открывают новый этап изу-
чения пегматитов, в течение которого на новом уровне решаются 
вопросы структурного (Беломорский комплекс…, 1962; Велико-
славинский и др., 1963; Чесноков, 1966; Геологические факторы…, 
1972) и метаморфического (Великославинский и др., 1963; Со-
колов, Филиппова, 1965; Чесноков, 1966; Карпов, 1966) контроля 
мусковитовых пегматоидов. Несколько позднее была обоснована 
зависимость минерагенической специализации пегматитов (пег-
матоидов) глубоко метаморфизованных комплексов от режима 
давления при региональном метаморфизме (Соколов и др., 1975; 
Володичев, 1975; Салье, 1975; Гинзбург, Родионов, 1960, 1979).

Детальное изучение мусковитоносных районов показало, что 
они неодинаковы по возрасту вмещающих пород, материнских 
тел гранитоидов и кварц-полевошпатовых тел и самих пегмати-
тов (пегматоидов). Стало ясно, что образование мусковитовой 
минерализации оторвано во времени от образования самих гра-
нитоидов. Отсутствие зональности кварц-полевошпатовых тел, 
особенно зоны письменных гранитов, не позволяет называть эти 
образования пегматитами. Необходимо называть их пегматоида-
ми (см. гл. 1).

Мусковитовые пегматоиды встречаются не только в породах 
амфиболитовой фации метаморфизма, но также в гранулитовой 
и эпидот-амфиболитовой. Общей чертой всех районов является 
приуроченность месторождений к интенсивно дислоцирован-
ным участкам докембрийских пород. Особенно ярко это вид-
но при изучении архейских мусковитоносных поясов в Индии 
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и в Карело-Кольском регионе, каждый из которых связан с ослож-
няющей структурой в пределах фундамента платформы. Главная 
часть фиксируемого высокого давления обусловлена, очевидно, 
тектоническими причинами, сжатием между блоками фундамен-
та и воздействием давления больших глубин вдоль зон разломов 
(Шмакин, 1970).

В Карелии форма и условия залегания пегматоидных тел ха-
рактеризуется большим разнообразием. Многие исследователи 
на основании этого производили различную систематизацию 
жил (П.А. Борисов, Л.Н. Лабунцов, В.А. Шустов, А.В. Скропышев, 
П.П. Боровиков и др.). В.Д. Никитин (1952) на основе этих исследо-
ваний предлагает выделить следующие группы жил.

1. Пегматоиды очень неправильной формы: штокообраз-
ные, корытообразные, неправильно линзообразные и им подобные. 
Они залегают в различных условиях. При достаточной обнажен-
ности участков обнаруживается, что они заполняют разломы при-
чудливой формы. Разломы почти всегда сопровождаются сильной 
пластической деформацией гнейсов.

2. Жилы правильной плитообразной формы. Они харак-
теризуются большой длиной при сравнительно небольшой мощ-
ности и прослеживаются на значительную глубину по падению. В 
подавляющем числе случаев устанавливается, что эти жилы вы-
полняют трещины и полости разломов. Почти всегда жилы этого 
типа являются секущими, слои гнейсов около них бывают слегка 
изогнуты.

3. Жилообразные и линзообразные тела зачастую с отдель-
ными пережимами и раздувами. Они залегают почти согласно со 
слоистостью гнейсов, приурочиваясь к трещинам, тесно связан-
ным со складчатыми формами гнейсов, приурочены к системе 
трещин в замковых частях складок.

Наиболее обширные мусковитовые жильные поля приурочены 
в Мамско-Чуйском слюдоносном районе к полосе симметричных 
антиклинальных складок, протягивающихся вдоль оси Мамского 
синклинория. По направлению к крыльям синклинория количество 
пегматоидного материала постепенно уменьшается. Уменьшается 
также количество слюдоносных тел. В то же время общая мигма-
тизация пород возрастает вплоть до преобразования их в теневые 
мигматиты — гранитогнейсы (Родионов, Роненсон, 1972).

Для Мамско-Чуйского района характерно разнообразие струк-
тур жильных полей. В полосе антиклинальных складок, про-
тягивающихся вдоль оси Мамского синклинория, широко рас-
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пространены пегматоидные массивы неправильной формы, 
гигантомигматиты, сетчатые инъекции. В других слюдоносных 
районах таких полей не наблюдается. В крыльях синклинория 
обычны поля согласных пластовых и седловидных жил, поля про-
дольно-, поперечно-секущих и комбинированных жил (рис. 26).

Рис. 26. Главные типы пегматоидных полей (Родионов, Роненсон, 1972):
1 — слюдоносные пегматиты (пегматоиды); 2 — мелкозернистые пегматиты 

(пегматоиды); 3 — слои вмещающих пород; 4 — зоны рассланцевания.
I — поля пегматоидных массивов, II — поля сетчатых инъекций, III — поля 

гигантомигматитов, IV — поля согласных седловидных жил, V — поля соглас-
ных и диагонально-секущих жил, VI — поля продольно-секущих жил, VII — поля 
продольно-секущих жил с пластовыми апофизами, VIII — поля поперечно-
секущих жил, IX — поля пегматоидных жил в зонах рассланцевания, X — поля-
цепочки поперечно-секущих жил, XI — комбинированные поля, XII — поля меж-
будинных тел
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В Мамском районе также устанавливаются связь и обусловлен-
ность формы и размеров пегматоидных тел от литологического 
состава вмещающих пород и характера их тектонических дефор-
маций. Наиболее благоприятными местами для образования жил 
считаются замки складок, зоны соприкосновения пачек разнород-
ных пород, флексурные изгибы и прочее структуры.

Устанавливается наличие следующих типичных групп жил 
(Никитин, 1952).

1. Гигантомигматиты, обладающие очень крупными разме-
рами и представляющие зачастую сложные сетчатые образования 
с наличием секущих и согласных контактов.

2. Жильные тела: А) согласно залегающие: 1 — линзовидные 
и трубчатые; 2 — пластовые залежи; 3 — седловидные тела. Б) секу-
щие тела: 1 — дайкообразные по форме пегматиты; 2 — жильные 
тела с многочисленными межпластовыми и частью секущими апо-
физами; 3 — жильные тела неправильной штокообразной формы.

3. Мелкие послойные линзовидные инъекции.
Граниты, с которыми пространственно и генетически свя-

заны мусковитовые пегматоиды — типичные автохтонные 
граниты подвижных поясов, по Г. Риду, или граниты форма-
ции мигматитов, амфиболитовой фации древних платформ, по 
Ю.А. Кузнецову.

Образование мусковитоносных гранитов происходит при 
ультраметаморфизме, в высокотемпературных и высокобариче-
ских условиях амфиболитовой фации. Именно этим объясняется 
преимущественная приуроченность не только метаморфических, 
но и собственно магматических пегматоидов к породам амфибо-
литовой фации метаморфизма. Связь эта носит, таким образом, 
«парагенетический» характер. Будучи инъекционными, магма-
тические пегматоиды находятся не только в пределах амфиболи-
товой, но и в пределах гранулитовой или эпидот-амфиболитовой 
зоны метаморфических пород (Великославинский и др., 1963; Со-
колов, 1970; Салье, 1975).

Пегматоиды необходимо рассматривать не только как крупно-
зернистые породы, но и как самостоятельные геологические тела, 
имеющие определенный состав, морфологию и историю форми-
рования. Их нельзя классифицировать только по структурному или 
структурно-парагенетическому признаку на гипидиоморфнозер-
нистые, графические, пегматоидные разности. В каждом пегмато-
идном теле сочетаются несколько таких разностей, образующихся 
в определенной последовательности.
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В качестве главного классификационного признака сотрудни-
ками СО АН СССР были приняты состав и внутреннее строение 
пегматоидных образований, т. е. количественные соотношения 
между полевыми шпатами и слюдами, текстуры и структуры пег-
матоидов. Состав и строение пегматитов (пегматоидов), а также 
морфология тел определяются способом их образования.

В основу предлагаемой группировки пегматоидных образо-
ваний положено представление о гетерогенности (полигенности). 
Б.М. Шмакин и В.А. Макрыгина (1969) считают возможным обра-
зование пегматитов (пегматоидов) метаморфических процессах, 
застывании специфических магматических расплавов, метасома-
тических процессах, обусловленных воздействием послемагмати-
ческих растворов.

Сложившиеся к настоящему времени точки зрения на генезис 
мусковитовых пегматитов (пегматоидов), как и для многих дру-
гих типов пегматитов, обычно противопоставляются одна другой. 
Между тем каждая из них основана на большом фактическом мате-
риале и для части пегматитовых образований вполне справедлива. 
Недостатком большинства гипотез генезиса пегматитов (пегматои-
дов) является стремление объяснить их происхождение с помощью 
одного механизма. Кроме чисто метаморфических, магматических, 
метасоматических пегматитовых (пегматоидных) образований, 
значительным распространением пользуются пегматоидные тела, 
в которых часть минеральных ассоциаций возникла при развитии 
метаморфических процессов, часть на магматическом этапе и, на-
конец, некоторая часть – на более позднем, послемагматическом 
этапе. Это положение в общем виде выдвигали ряд исследователей 
(Ферсман, 1926, 1960; Коржинский, 1937, 1953; Петровская, 1937; 
Ивансен, 1957; Родионов, 1959; Никитин, 1955, 1960; Соколов, 1970; 
Шмакин, 1970; Кочнев и др., 1971; Загорский и др., 2003).

Согласно этим исследованиям к пегматитообразующим про-
цессам относятся: 1) метаморфическая дифференциация и сегрега-
ция кварц-полевошпатового материала метаморфических пород, 
в результате которых образуются метаморфические пегматоиды 
(гигантомигматиты, гнейсопегматиты и плагиоклазовые тела); 
2) кристаллизация расплава, обогащенного летучими компонен-
тами, дающая начало магматическим пегматоидам (ортотектиты, 
эвтектиты — микроклинсодержащие пегматоиды); 3) постмагма-
тическая и комагматическая собирательная перекристаллизация 
жильных гранитов и аплитов, образующая перекристаллизованные 
пегматоиды (гранит-пегматоиды и псевдоэвтектиты).
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В соответствии с этими признаками пегматоидные образова-
ния Мамско-Витимской провинции подразделяются на три сле-
дующие группы (Никитин, 1952; Никаноров, 1960; Шмакин, 1970; 
Родионов и др., 1974).

А. Первично-метаморфические пегматиты (пегматоиды).
1. Незамещенные мелкозернистые плагиоклазовые пегматиты 

(пегматоиды).
2. Замещенные (слюдоносные) плагиоклазовые пегматиты 

(пегматоиды).
Б. Первично-магматические пегматиты (пегматоиды).
1. Незамещенные плагиоклаз-микроклиновые пегматиты 

(пегматоиды).
2. Замещенные (слюдоносные) плагиоклаз-микроклиновые 

пегматиты (пегматоиды).
В. Послемагматические пегматиты (пегматоиды), пред-

ставленные кварц-мусковит-плагиоклазовыми жилами.
Третья группа отличается от двух первых тем, что если в пер-

вых послемагматические процессы накладываются на уже сфор-
мированные пегматоидные тела, в третьей аналогичные процессы 
проявляются непосредственно во вмещающих метаморфических 
породах (Шмакин, Макрыгина, 1969; Кочнев и др., 1971).

А.1. Незамещенные мелкозернистые плагиоклазовые 
пегматиты (пегматоиды). Мелкозернистые плагиоклазовые 
пегматоиды (рис. 27) — это биотит-кварц-плагиоклазовые поро-
ды с полосчатой текстурой и гранобластовой структурой. Размер 
зерен минералов — от 0,5 до 5 см. Такие мелкозернистые плагио-
клазовые тела отличаются от вмещающих плагиогнейсов только 
размерами зерен, слагающих эти породы минералов, иногда на-
зывают гнейсо-пегматитами (Никаноров, 1960). Детальное изуче-
ние взаимоотношений мелкозернистых пегматоидов с вмещаю-
щими породами показывает, что эта группа пегматоидов является 
результатом собирательной перекристаллизации при ультраме-
таморфизме плагиогнейсов мамской толщи и, по сути, являют-
ся мигматитами (Завалишин, Чесноков, 1960; Великославинский 
и др., 1963; Шмакин, 1970; Соколов и др., 1975).

Не исключено, что в процессе метаморфизма, который про-
текал при температурах 400–650 °С (Карпов, 1965), могло проис-
ходить частичное расплавление материала пегматоидов.

Б.1. Незамещенные плагиоклаз-микроклиновые пегма-
титы (пегматоиды). К этой генетической группе пегматитовых 
образований относятся крупные массивы гранитовидных пег-
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Рис. 27. Тела гнейсопегматоидов в гнейсах (Шмакин, Макрыгина, 1969):
1 — плагиогнейсы, 2 — гнейсопегматоиды

матоидов, гигантомигматиты, обособленные тела плагиоклаз-
микроклиновых пегматоидов, не подвергшихся метасомати-
ческим преобразованиям. По происхождению эти пегматиты 
(пегматоиды) являются результатом гранитизации метаморфиче-
ских пород с частичным расплавлением на фронте гранитизации 
(Коржинский, 1953) и перемещением расплава при образовании 
секущих зон и жил.

Среди плагиоклаз-микроклиновых пегматоидов преимуще-
ственно распространены изолированные тела размерами от 1–2 
до 200 м в длину при мощности до 40 м. Преобладают линзо-
видные жилы средних размеров: 5–40 м в длину и 1–10 м мощ-
ности. Они почти всегда имеют аплитовую оторочку микроклин-
плагиоклазового состава, за которой к центру тела следует 
плагиоклаз-микроклиновый пегматоид гипидиоморфнозернистой 
структуры или микроклиновый пегматоид графической (блоково-
графической) структуры, слагающий всю центральную часть тела.

Образование согласных, продольно-секущих, поперечно-
секущих и диагонально-секущих жил пегматитов (пегматоидов) 
плагиоклаз-микроклинового состава обусловлено, по Г.Г. Родио-
нову (1959), заполнением возникших при деформациях полостей 
магматическим расплавом. В карьерах, вскрывающих секущие 
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тела плагиоклаз-микроклиновых пегматитов (пегматоидов), ино-
гда видны симметричные изгибы пластов гнейсов типа диапиров 
(рис. 28), расщепление слоев с внедрением материала пегматитов 
между ними (Шмакин, Макрыгина, 1969).

Кроме того, магматическое образование плагиоклаз-
микроклиновых пегматитов (пегматоидов) подтверждается при-
сутствием в их составе высокотемпературных модификаций 
кварца и калиевого полевого шпата. Гигантомигматитами, вслед 
за Н.В. Петровской (1937), мы называем серии параллельных жил 
плагиоклаз-микроклиновых пегматитов (пегматоидов), прони-
кающих по плоскостям сланцеватости метаморфической толщи 
или по трещинам в массивах гранитовидных пегматоидов. Среди 
гигантомигматитов, как и среди всех плагиоклаз-микроклиновых 

Рис. 28. Апофиза жилы № 66 Слюдянского мусковитового месторожде-
ния (Шмакин, 1970):
1 — гранат-биотитовый сланец; 2 — амфиболовый сланец; 3 — биотитовый 

гнейс; 4 — биотит-кварцевый сланец; 5 — мелкозернистый плагиоклазовый пег-
матит (пегматоид); 6 — графический микроклиновый пегматит (пегматоид); 7 — 
крупноблоковый плагиоклаз-микроклиновый пегматит (пегматоид)
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пегматитов (пегматоидов), выделяются незамещенные и заме-
щенные (слюдоносные) разности (Шмакин, Макрыгина, 1969).

А.2. Замещенные плагиоклазовые пегматиты (пегматои-
ды). По структуре замещенные плагиоклазовые пегматиты (пег-
матоиды), подвергшиеся метасоматическим преобразованиям, 
представлены крупноблоковыми пегматитами (пегматоидами), 
в которых мусковит развивается по биотиту или участвует в раз-
витии кварц-мусковитового комплекса по плагиоклазу (Шмакин, 
Макрыгина, 1969). 

Особый интерес представляет ориентировка слюдоносных тре-
щин в пегматоиде. Она довольно разнообразна и зависит от харак-
тера залегания того или иного пегматоидного тела. Так, в пределах 
жилы № 291 слюдоносные трещины ориентированы параллельно 
контактам, сланцеватости вмещающих пород (Никаноров, 1960). 
Слюдоносные трещины в жиле № 254 повторяют рисунок складок 
вмещающих пород (рис. 29).

Крупноблоковые (замещенные) плагиоклазовые пегматиты 
(пегматоиды) тесно связаны с плагиоклаз-микроклиновыми пег-
матоидами. Однако связь эта очень сложная. Многочисленные на-
блюдения показывают, что микроклиновые зоны являются более 
молодыми (Завалишин, Чесноков, 1960). На всех месторождениях 
района можно найти примеры секущего положения плагиоклаз-

Рис. 29. Замещенный плагиоклазовый пегматит (пегматоид). Зарисовка 
стенки карьера жилы № 254 (Никаноров, 1960):
1 — четвертичные отложения; 2 — мусковит; 3 — биотит; 4 — гнейсопегма-

тоид; 5 — грейзен; 6 — плагиоклазовый пегматит (пегматоид); 7 — двуслюдяной 
сланец
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микроклиновых пегматоидных тел внутри плагиоклазовых пег-
матоидов и случаи пересечения плагиоклаз-микроклиновыми 
пегматоидами границ тел плагиоклазовых пегматоидов (рис. 30).

Тем не менее слюдоносные крупноблоковые плагиоклазовые 
пегматоиды являются таковыми только возле секущих микрокли-
новых зон, переходя на удалении от них в мелкозернистые пла-
гиоклазовые пегматоиды.

Б.2. Замещенные плагиоклаз-микроклиновые пегматиты 
(пегматоиды). Как уже указывалось, замещенные (слюдоносные) 
пегматиты (пегматоиды) составляют обычно часть тел плагиоклаз-
микроклинового состава. Для всех разновидностей данной группы 
характерны проявления зональности в распределении структурных 
разностей. Кроме аплитовой, гипидиоморфнозернистой, графиче-
ской, блоково-графической, в пегматоидных телах, подвергшихся 
замещению, встречаются апографическая структура  — грубогра-
фические срастания микроклина с кварцем, результат перекри-
сталлизации графической структуры, неяснографическая структура 
(Петровская, 1937) — срастания плагиоклаза с кварцем, структура 

Рис. 30. Схема строения жилы № 269 Мочикитского месторождения 
(Шмакин, Макрыгина, 1969):
1 — плагиогнейсы; 2 — гнейсопегматоиды; 3 — плагиоклазовый блоковый 

пегматит (пегматоид); 4 — плагиоклаз-микроклиновый пегматит (пегматоид)
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Рис. 31. Схема строения жилы № 1 месторождения Старая Камнига 
(Шмакин, Макрыгина, 1969):
1 — плагиогнейсы; 2 — мелкозернистый плагиоклазовый пегматит 

(пегматоид); 3 — крупноблоковый плагиоклазовый пегматит (пегматоид); 
4  — мелкозернистый плагиоклаз-микроклиновый пегматит (пегматоид); 
5  — блоково-графический микроклиновый пегматит (пегматоид); 6 — зона 
кварц-мусковитового комплекса

кварц-мусковитового комплекса, поздняя пегматоидная, куда вхо-
дит «пегматоидный» мусковит (Шмакин, Макрыгина, 1969).

Для крупных протяженных крутопадающих жил характерна 
симметричная зональность: внешняя зона сложена мелкозерни-
стым пегматоидом с обоими полевыми шпатами и биотитом, да-
лее идет зона блоково-графического микроклинового пегматоида 
с лейстами биотита, а в центре — зона кварц-мусковитового ком-
плекса замещения (рис. 31).

В штокообразных телах зональность выдержана не так четко. 
Кварц-мусковитовый комплекс приурочен к осевой части, но не-
редко проявляется вдоль одного контакта или обоих, захватывает 
всю мощность пегматоидного тела (рис. 32). Мелкие пегматоид-
ные тела иногда бывают преобразованы кварц-мусковитовым за-
мещением по всему объему.

Зоны гигантомигматитов залегают под реликтами вмещающих 
пород в массивах гранитоидных пегматоидов, часто в несколько 
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Рис. 32. Жила № 28 месторождения Малое Северное (Шмакин, Макры-
гина, 1969):
1 — кварц-мусковитовый замещающий комплекс, 2 — пегматоидное тело, 

3 — плагиогнейсы

«этажей». Зоны обычно приурочены к куполообразным частям та-
ких экранов и имеют форму линз (рис. 33).



107

Рис. 33. Зоны гигантомигматита под «экранами» гнейсов. Жила № 5 
месторождения Большое Северное (Шмакин, Макрыгина, 1969):
1 — биотитовый гнейс; 2 — гранитовидный пегматит (пегматоид); 3 — 

плагиоклаз-микроклиновый пегматит (пегматоид); 4 — кварц; 5 — реликтовый 
биотит; 6 — лейсты биотита; 7 — клиновидный мусковит; 8 — кварц-мусковитовый 
комплекс

Морфология пегматоидных тел замещенных плагиоклаз-
микроклиновых пегматоидов еще более сложная, чем у неза-
мещенных пегматоидов того же состава, так как зоны кварц-
мусковитового замещения часто выходят за пределы жилы.

В. Кварц-мусковит-плагиоклазовые жилы. Согласные маломощ-
ные кварц-мусковит-плагиоклазовые тела, обычно не содержащие 
биотита, полностью отвечают по составу кварц-мусковитовому за-
мещающему комплексу в плагиоклаз-микроклиновых пегматитах 
(пегматоидах).

При пологом залегании кварц-мусковит-плагиоклазовых жил 
они имеют четковидный облик (рис. 34). «Четки» сложены в основ-
ном крупнокристаллическим плагиоклазом, а кварц, мусковит, тур-
малин приурочены к участкам пережимов и к границам «четок» с 
вмещающими породами. Полосчатость пород всегда огибает четко-
видные формы. По-видимому, данная разновидность пегматитов 
представляет собой результат образования из растворов, произво-
дящих кварц-мусковитовое замещение в пегматоидах, когда эти 
растворы попадают в расширяющуюся трещину вмещающих пород.
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Строение кварц-мусковит-плагиоклазовых жил свидетель-
ствует об их образовании в процессе свободной кристаллизации 
на стенках полостей (Шмакин, Макрыгина, 1969). Кварц-мусковит-
плагиоклазовые жилы тесно связаны в распространении с заме-
щенными плагиоклаз-микроклиновыми пегматоидами, являясь 
в большинстве случаев их апофизами.

2.4. Редкоземельные (керамические) пегматиты 
(пегматоиды)

До настоящего времени было принято считать, что редкозе-
мельные силикаты встречаются крайне редко, главным образом 
в гранитных пегматитах. Исследованиями конца ХХ столетия они 
были обнаружены во многих генетических типах эндогенных ме-
сторождений, начиная от появления их в качестве акцессорных 
минералов в гранитоидах и заканчивая гидротермальными обра-
зованиями, связанными с различными щелочными комплексами 
(Гинзбург и др., 1959; Семенов, 1963; Редкоземельные силикаты, 
1966; Лунц, 1972а, б; Огородников и др., 2007, 2016).

Рис. 34. Схема строения четковидных кварц-мусковит-плагиоклазовых 
жил. Карьер по жиле № 1 Слюдянского месторождения мусковита 
(Шмакин, Макрыгина, 1969):
1 — гнейсы, 2 — плагиоклаз, 3 — кварц, 4 — мусковит, 5 — турмалин
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Редкоземельные пегматиты (пегматоиды) в России давно при-
влекают внимание геологов сложными геологическими и генети-
ческими соотношениями и своеобразной акцессорной редкозе-
мельной минерализацией. Благодаря наличию в этих пегматитах 
ряда полезных компонентов возможна добыча из них редких зе-
мель попутно с керамическим сырьем, слюдой и ураном (Гинзбург 
и др., 1959; Калита, 1969).

Закономерности распределения редкоземельных элементов 
в пегматитах отдельных районов восточной части Балтийского 
щита рассматривали разные исследователи. Так, для пегматитов 
северо-западной и юго-западной Карелии эти вопросы освеща-
лись А.П. Калитой (Калита, 1959, 1961, 1963, 1965), для пегматитов 
Северной Карелии — К.К. Жировым и др. (1961), для пегматитов 
северо-западного Беломорья — Л.Н. Рудовской (1966). Анализ за-
висимости между содержанием редкоземельных элементов и то-
рия в пегматитах Северной Карелии дан К.А. Шуркиным и др. 
(Беломорский комплекс…, 1962). Исследования по отдельным 
районам позволяют провести сравнительный анализ главных за-
кономерностей распределения редкоземельных элементов во всех 
редкоземельных пегматитах восточной части Балтийского щита 
(Калита, 1969).

Формация редкоземельных пегматитов (пегматоидов), харак-
теризующаяся повышенными концентрациями минералов це-
риевой или иттровой группы редких земель, формируется в зонах 
силлиманит-биотит-гранат-ортоклазовой и силлиманит-гранат-
кордиерит-ортоклазовой субфации гранулитовой фации значи-
тельной глубинности (Р = 6–11 кбар; Т = 700–850 °С). Пегматоиды 
этой формации не образуют протяженных полей и обычно встре-
чаются в виде серий (пучков) жил незначительной мощности. Это 
пегматитовые проявления в гранулитовых комплексах Алданского, 
Анабарского, Балтийского и Украинского щитов, Сутамского мас-
сива Олекмо-Становой области, которые представляют собой зоны 
древней консолидации (Коржинский, 1937; Ферсман, 1940, 1960; 
Дворкин-Самарский, 1962; Калита, 1969; Соколов, Салье, 1983).

Вовлечение раннеархейских подвижных областей в более 
позднюю тектономагматическую активизацию может и должно 
приводить к возникновению пегматитов (пегматоидов) иной ме-
таллогенической специализации. В том случае, когда наложенный 
метаморфизм протекал в условиях иного режима, как это имеет 
место в Беломорском геотектоническом районе, который охва-
тывает южную часть Кольского полуострова и часть Северной 
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Карелии (Калита, 1961, 1969, 1974; Салье, 1973; Володичев, 1975), 
редкоземельная минерализация ассоциирует с мусковитовой, на-
кладываясь на редкометалльные пегматиты.

Большой интерес представляют данные по геологии 
и  структурно-парагенетическим особенностям редкоземельных 
пегматитов, полученные при изучении пегматитовых полей не-
которых районов Сибири. При детальном изучении пегмати-
товых полей установлены два различных типа редкоземельных 
пегматитов. Первый тип, соответствующий церовому типу пег-
матитов, по А.Е. Ферсману (1960), содержит минералы редких зе-
мель лишь в  виде незначительной примеси. Это магматические 
и другие высокотемпературные разности пегматитов и гранит-
пегматитов, залегающих среди древних толщ, образовавшиеся на 
больших глубинах одновременно со складачатостью и метамор-
физмом (Дворкин-Самарский, 1962). Второй тип редкоземельных 
пегматитов (пегматоидов) ураноредкоземельный, выделенный 
А.Е.  Ферсманом (1960), формируется также при высоких темпе-
ратурах и давлении. Причем редкоземельные пегматиты (пегма-
тоиды) второго типа нередко пространственно связаны с полями 
редкометалльных пегматитов, пегматит-аплитов и небольшими 
телами мелкозернистых гранитов. Все эти образования обычно 
контролируются крупными разломами и оперяющими их струк-
турами и по возрасту являются значительно более молодыми, чем 
окружающие их толщи метаморфических горных пород (Дворкин-
Самарский, 1962).

В настоящее время среди формации редкоземельных пегмати-
тов (пегматоидов), генетически связанных с щелочноземельными 
гранитами, в зависимости от преобладания в них тех или иных 
редкоземельных минералов выделяются следующие типы: мона-
цитовые, ортитовые, ксенотим-циртолито-уранонитовые и с ме-
тамиктными титано-тантало-ниобатами (Гинзбург и др., 1959; 
Семенов, 1963; Родионов, 1965; Калита, 1969; Лунц, 1972а, б).

В Сибири выделяется еще пирохлорочевкинитовый тип (Ку-
дрина, Кудрин, 1961; Швей, 1962). Среди редкоземельных пегма-
титов (пегматоидов) щелочных гранитов Северо-Запада России 
большинство исследователей (Гинзбург и др., 1959; Швей, 1962; 
Семенов, 1963; Бельков, 1985) выделяли только один гадолинито-
вый тип пегматоидов с фергюссонитом, циртолитом, чевкинитом, 
таленитом и абакумалитом.

А.П. Калитой (1966) и А.Я. Лунцем (1972а, б) в основу классифи-
кации редкоземельных пегматитов (пегматоидов) было положено 
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преобладание той или иной группы полевых шпатов и комплекса 
редкоземельных минералов. По этому принципу редкоземельные 
пегматиты (пегматоиды) делятся на следующие: а) микрокли-
новые, б) амазонитовые. В зависимости от преобладания в них 
одного или нескольких редкоземельных минералов выделяют-
ся девять типов: чевкинитовый, ортитовый, иттротитанитовый, 
абукумалитовый, абакумулито-иттротитанитовый, абукумалито-
фергюссонитовый, циртолито-бломстрадиновый, фергюссонит-
торий-циртолитовый. При рассмотрении причин появления всего 
многообразия типов редкоземельных пегматитов (пегматоидов) 
определяющее значение имеет выявление основных процессов 
и  этапов формирования пегматитов (пегматоидов) и установле-
ние последовательности их развития. Этому вопросу посвящена 
обширная геологическая литература (Ферсман, 1940, 1960; Ники-
тин, 1952, 1955, 1968; Калита, 1966; Гинзбург, 1955, Гинзбург, Ро-
дионов, 1960; Руденко, 1962, 1965; Швей, 1962; Родионов, 1965).

Изучение минеральных парагенезисов и их взаимоотношений 
в разных группах и типах редкоземельных пегматитов (пегматои-
дов) щелочных гранитов привело к выводу о длительном и слож-
ном процессе формирования пегматоидов и позволило выявить 
общую последовательность образования минералов различного 
состава (Лунц, 1972а, б).

Редкоземельные пегматиты (пегматоиды) залегают среди 
древних глубоко метаморфизованных пород; в их образовании 
существенную роль играли процессы переплавления и ассимиля-
ции вмещающих пород, представленных чаще всего биотитовыми 
парагнейсами и мигматитами (Александрова и др., 1966).

В процессе формирования пегматоидов выделяются два эта-
па минералообразования: магматический и постмагматический. 
С магматическим связаны образование жильных гранитоаплито-
вых пород, гигантомигматитов, плагиомигматитов, кристалли-
зация высокотемпературного альбита, олигоклаза, анортоклаза, 
раннего кварца и незначительного количества биотита. Наиболее 
интенсивно проявляется постмагматический этап минералообра-
зования, являющийся многопериодичным и многостадийным. 
Выделяются ряд последовательных этапов, стадий, различных 
по  масштабу импульсов минералообразования, разобщенных 
во  времени, периодически проявленными внутрирудными тек-
тоническими подвижками, обусловливающими пульсационный, 
прерывистый характер поступления из глубины постмагматиче-
ских растворов (Лунц, 1972а, б).
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Монацитовые пегматиты (пегматоиды). Как указывает 
А.Е.  Ферсман (1960), монацит часто встречается в ранних типах 
пегматитов (пегматоидов), представленных средне- или крупно-
зернистыми разностями; при этом он тесно ассоциирует с цирко-
ном, гранатом, магнетитом и биотитом. Такие среднезернистые 
пегматиты (пегматоиды) связаны взаимными переходами с круп-
нозернистыми жильными гранитами, и отличить их друг от друга 
не всегда представляется возможным. При разрушении этих пег-
матоидов часто образуются монацитовые россыпи.

Монацит является наиболее широко распространенным акцес-
сорным редкоземельным минералом в пределах пегматитового 
поля района Алакуртти, Капраево и Кайта-Тундры, расположен-
ных в юго-западной части Мурманской области. Кристаллы мона-
цита встречаются во всех изученных пегматоидных телах, однако 
наиболее широким распространением он пользуется в жиле Ала-
куртти № 1.

Здесь монацит встречается преимущественно в виде хорошо 
образованных таблитчатых по (100). Головки их образованы гра-
нями (101) и (011). Цвет минерала темно-красный, блеск обычно 
матовый, реже стеклянный. Особенно много монацита в интен-
сивно трещиноватых участках грубозернистого альбита. Группы 
кристаллов монацита всегда окружаются крупнопластинчатым 
мусковитом. Нередко вблизи скоплений монацита располагаются 
крупнокристаллический гранат, срастания ксенотима с циртоли-
том или мелкие кристаллики циртолита. Значительно реже в не-
посредственной близости от монацита располагаются выделения 
обручевита и ортита (Калита, 1961).

Ортитовые пегматиты (пегматоиды) представляют собой 
интересный генетический тип, но мало перспективный в практи-
ческом отношении (Гинзбург и др., 1959). А.Е. Ферсман (1960) ука-
зывал, что в некоторых районах можно наблюдать все переходы 
от ортитовых гранитов к ортитовым пегматитам, которые состоят 
в  основном из плагиоклаза, микроклина, кварца, биотита, орти-
та. В меньшем количестве обычно присутствуют роговая обманка, 
сфен, магнетит, циркон, апатит, альбит. Количество ортита в пег-
матитах иногда весьма значительное и достигает 3–5 %. Ортитовые 
пегматиты могут быть в различной степени дифференцированы. 
Пластинчатые кристаллы ортита достигают иногда длины до 20–
30  см, значительно реже до 80 см, при ширине 5–10  см. Из  ред-
ких земель в ортите резко преобладает церий (до 50 % от суммы 
редких земель), лантан (до 30), неодимий (до 20), празеодимий 
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(до 5 %), в небольшом количестве появляются самарий и гадоли-
ний (Гинзбург и др., 1959).

В пегматитах Кольского полуострова ортит является одним 
из наиболее широко распространенных акцессорных минералов. 
В отличие от большинства других минералов редких элементов, 
распространенных только в более крупных и хорошо дифферен-
цированных редкометалльных пегматитах, отдельные кристаллы 
ортита нередко можно встретить в более мелких жилах и даже во 
вмещающих породах. Однако значительные скопления кристаллов 
ортита также приурочены к крупным пегматитовым телам (жилы 
Алакуртти № 1, Кайта-Тундры № 1), в которых наиболее широко 
развиты процессы замещения.

Ортит образует кристаллы, вытянутые по оси с, вдоль которой 
длина их колеблется от 1–3 до 30–50 см. Для жилы Алакуртти № 1 
характерны так называемые сноповидные скопления кристаллов 
ортита в грубозернистом альбите. В свежем изломе ортит имеет 
интенсивный черный цвет и смолистый блеск (Калита, 1961).

Развитие в метаморфических породах и пегматитах мона-
цита или ортита всегда вызывало живой интерес у геологов. 
По мнению Д.П. Сердюченко с соавторами (1967), определяющей 
кристаллизацию ортита или монацита является окислительно-
восстановительная обстановка кристаллизации. Ортит кристалли-
зуется в восстановительной среде вместе с графитом, ильменитом, 
сульфидами. Монацит кристаллизуется в окислительных условиях 
вместе с магнетитом, гематитом, рутилом в кислых породах.

Ортит и эпидот имеют одинаковую кристаллографическую 
структуру, замещают друг друга и образуют непрерывный изо-
морфный ряд. Эпидот включает в свой состав только оксидное 
железо и кристаллизуется в окислительных условиях. В восстано-
вительной среде часть оксидного железа замещается на закисное. 
При этом в катионной группе образуется недостаток валентности, 
который компенсируется соответствующей заменой двухвалент-
ного кальция на трехвалентные редкие земли. Поэтому с увеличе-
нием восстановительного потенциала вместо эпидота становится 
возможной кристаллизация ортита или иттроэпидота. Чем боль-
ше закисного железа в составе ортита, тем больше в нем редких 
земель (Сердюченко и др., 1967).

Как показано К.К. Жировым соавторами (1961), характер ред-
коземельной минерализации в гранитных пегматитах в значи-
тельной степени зависит от наличия тех или иных анионов-
осадителей в минералообразующей среде. По их мнению, для 
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гранитных пегматитов наиболее важными являются две ас-
социации анионов-осадителей редкоземельных элементов: 
1) силикатно-фосфатная (SiО4), (Si2О7), (PО4); 2) сложная силикатно-
фосфатно-ниобиево-тантало-титановая (SiО4), (Si2О7), (PО4), (Nb, 
Та, Ti)О4. Наряду с этим в упомянутой работе отмечается, что при-
сутствие в пегматитах таких силикатов, как ортит и циртолит, гово-
рит о более сложном ходе процесса. Такое замечание вполне спра-
ведливо, поскольку вопрос о роли различных анионов-осадителей 
в осаждении редкоземельных элементов в настоящее время толь-
ко начинает изучаться. Особенно интересен с этой точки зрения 
ортит, который является не просто силикатом, а алюмосиликатом. 
Катионная часть формулы этого минерала представлена Са, TR, Fe, 
Mg, Th, а анионная (A1SiО4). В связи с этим вряд ли можно допу-
стить, что при кристаллизации ортита редкоземельные элементы 
осаждались силикатными анионами типа SiО4. Вероятно, роль оса-
дителя редкоземельных элементов при формировании данного 
минерала играл алюмосиликатный анион типа A1SiО4.

Ксенотим-циртолит-уранинитовые пегматиты (пегмато-
иды). В ряде районов плагиоклаз-микроклиновые пегматиты, от-
рабатываемые для получения керамического сырья, содержат по-
вышенное количество редкоземельных акцессорных минералов, 
представленных ксенотимом, монацитом, иногда ортитом. Кроме 
того, редкие земли входят в состав титанита, циртолита, апатита 
и уранинита. Все эти минералы сосредоточены обычно в краевых 
плагиоклазовых зонах пегматоидных тел.

Ксенотим, постоянно встречающийся в тесном прорастании с 
циртолитом, является в этом типе наиболее важным редкоземель-
ным минералом и в небольшом количестве может попутно добы-
ваться при разработке пегматитов на керамическое сырье или на 
мусковит (Гинзбург и др., 1959).

Пегматиты (пегматоиды) с метамиктными титано-тантало-
ниобатами. По составу породообразующих минералов пегматиты 
данного типа весьма близки к ксенотим-циртолит-уранинитовому 
типу и отличаются от них только несколько иным составом акцес-
сорных минералов, в частности широким развитием метамиктных 
титанониобатов, танталониобатов. По сравнению с монацитовы-
ми и ортитовыми пегматоидами данный тип отличается высо-
кой концентрацией редких земель иттриевой группы. Последние 
входят в состав ксенотима, фергюссонита, эвксенита, самарскита, 
хлопинита, кейльгаута, обручевита, гадолинита и др. Вследствие 
появления всех этих минералов, изоморфно захватывающих уран, 



последний не образует в пегматоидах самостоятельных мине-
ралов, например уранинита, столь типичного для предыдущего 
типа. Точно так же в этом типе редко создаются условия для обра-
зования берилла, ибо весь бериллий захватывается гадолинитом 
(Гинзбург и др., 1959).

А.П. Калита (1959) устанавливает следующую последователь-
ность выделения редкоземельных минералов в пегматоидах этого 
типа: 1) ортит; 2) монацит; 3) бломстрандин-приорит или эвксе-
нит; 4) обручевит; 5) бетафит.

Пегматоиды различных формаций отличаются специфиче-
скими минералого-геохимическими особенностями и характером 
развития метасоматических процессов, а также типоморфными 
чертами породообразующих и акцессорных минералов. В частно-
сти, соотношение плагиоклаза, микроклина и кварца в первичном 
составе пегматитов; вариации структурного состояния калишпата 
и содержания в нем натрия (альбитового компонента) как отраже-
ние различий в термическом режиме формирования пегматитов; 
появление специфических акцессорных и рудных минералов  — 
ортита, монацита, эвксенита, фергюссонита, уранинита.
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Глава 3. 
Гранитные пегматоиды Урала

По современным представлениям, в докембрии большая часть 
уральских структур, метаморфических комплексов входила в со-
став Восточно-Европейской платформы. История минерагениче-
ской эволюции Восточно-Европейской платформы описывается 
пятью мегациклами взаимосвязанного эндогенно-экзогенного 
образования пород и руд (Кулиш, 1990; Ранний докембрий…, 2005; 
Негруца, 2009; Ткачев, 2009; Богданов, Робонен, 2011; Ибламинов, 
2015; и др.): двумя архейскими (ранним — 3,85–3,20 млрд лет — 
и поздним — 3,2–2,5 млрд лет) — саамским и лопийским, двумя 
протерозойскими — карельским (2,50–1,65 млрд лет), рифей-
ским (1,65–0,60 млрд лет), а также обобщенным фанерозойским 
(600 млн лет — настоящее время), которые отчетливо проявлены 
на сводной диаграмме изохрон возрастов магматических и мета-
морфических пород (Пушкарев, Обухова, 1980; Рундквист, 1990; 
Ткачев, 2009). Изучение метаморфических комплексов Урала по-
казало, что фанерозойский этап, в свою очередь, подразделяется 
на четыре периода (рис. 35) формирования складчатости, магма-
титов, метаморфитов и сопряженной с ними гидротермально-
метасоматической деятельности (Гаррис, 1977; Кейльман, 1974; 
Овчинников и др., 1975; Краснобаев, 1986; Огородников и др., 
2004, 2007, 2012, 2016).

В различные этапы Урал входил в состав разных глобальных 
тектонических структур. В рифее — со Скандинавией и Балтийским 
щитом. В венде-кембрии Урал входил в состав Кадомского колли-
зионного орогена. На запад он протягивался до периферии Балтий-
ского щита, а на восток — до Енисейского кряжа — периферии Си-
бирской плиты. В нижнем ордовике коллапс уничтожил этот ороген, 
начался океанический спрединг. В результате Урал вошел в состав 
Урало-Монголо-Охотского складчатого пояса (Пучков, 2010).

Длительное и сложное полициклическое развитие щитов 
платформ, обусловленное сменой различных геотектонических 
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Рис. 35. Сводная диаграмма распределения изотопных Rb-Sr датиро-
вок абсолютного возраста пород гнейсомигматитовых комплексов 
Восточно-Европейской платформы (Пушкарев, Обухова, 1980) (a) 
и  пород Уфалейского метаморфического блока (Кейльман, 1974; 
Огородников и др., 2007, 2016) (б).
Заштрихованы области ранней и поздней палеозойских коллизий

режимов (от прогеосинклинального в архее, протоактивизации 
в протерозое до тектономагматической активизации в рифее 
и фанерозое), предопределило разносторонность и длительность 
проявления рудообразующих процессов, в результате которых 
на  платформах и в областях их активизации сочетаются место-
рождения различных генетических типов.
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Эволюция эндогенного рудообразования четко контроли-
руется геодинамическими, физико-химическими, веществен-
ными и многими другими особенностями развития во времени 
и  пространстве метаморфизма, связанного с определенными 
геологическими обстановками и формационными комплексами. 
Практически все метаморфогенные месторождения полигенны 
с  разнообразными источниками рудного вещества.

В каждый конкретный отрезок времени образовались такие 
метаморфогенные месторождения, которые генетически сопря-
жены с широко проявленным и интенсивным рудообразующим 
метаморфизмом в геологических комплексах, обладающих доста-
точным металлогеническим потенциалом. Интенсивность и мас-
штабность метаморфогенного рудообразования суть производная 
интенсивного и масштабного рудоформирующего метаморфизма 
в благоприятных условиях (Кейльман, 1974; Добрецов, 1975; Ку-
лиш, 1990; Коротеев и др., 2010; Огородников и др., 2016).

Анализируя данные по геологии, геохронологии, биострати-
графии и минерагении докембрийских блоков Урала, устанавли-
вают основные черты его развития. Архейско-протерозойские 
образования Урала в целом сходны с одновозрастными образова-
ниями фундамента Восточно-Европейской и Сибирской платформ. 
Геолого-геофизические данные свидетельствуют о том, что к на-
чалу рифея существовала единая Русско-Западно-Сибирская эпи-
карельская платформа с корой континентального типа (Берлянд, 
1990). Результаты изотопного датирования на восточном склоне 
Урала подтверждают наличие среди них дорифейских пород. На-
пример, мигматизированные плагиогнейсы Селянкинского блока, 
для которых А.А. Краснобаевым установлен палеопротерозойский 
U-Pb возраст метаморфизма (2080 млн лет), имеют архейский Nd 
модельный возраст (2750 млн лет); возраст плагиогнейсовой па-
леосомы может быть еще более древним и соответствует возрасту 
плагиогнейсов тараташского комплекса (3100 млн лет). В их раз-
витии нужно подчеркнуть тенденцию к проявлению низкогради-
ентных режимов метаморфизма в позднем архее.

В послеархейской геологической истории выделяются два про-
терозойских мегацикла — карельский и рифейский с рубежом 
между ними около 1600 млн лет (Кейльман, 1974; Гаррис, 1977; 
Пушкарев, Обухова, 1980; Хаин, 2003; Короновский и др., 2006; 
Ранний докембрий…, 2005). Карельский мегацикл сопровождался 
региональной переработкой и архейских, и раннепротерозойских 
комплексов. Рифейский мегацикл отражает процессы рифтогене-
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за, протекавшие в этот период в зрелой континентальной коре. 
Это был предгеосинклинальный период. Собственно геосинкли-
нальный процесс с новообразованием океанической коры начался 
с венда-кембрия и завершился в герцинское время (Иванов, 1982; 
Пучков, 2000, 2010).

Сочетание генетических типов месторождений находит-
ся в  закономерной связи с эволюцией геологических процессов, 
способствующих рудообразованию. На платформах и областях 
активизации к их числу относятся все известные геологические 
процессы — седиментогенез, метаморфизм, ультраметаморфизм, 
магматизм и гидротермально-метасоматические преобразования 
постмагматической стадии, но роль их в каждую эпоху и эволюци-
онные пути различна. Сочетание разновременных и разнородных 
процессов преобразования вещества в различных геологических 
условиях привело к тому, что значительная часть метаморфиче-
ских месторождений являются полихронными и полигенными.

Метаморфогенные месторождения по распространенности 
и  разнообразию генетических и минеральных типов получили 
наибольшее развитие в протерозое. От архея к фанерозою четко 
фиксируется направленность в метаморфогенном рудообразова-
нии — интенсивность и масштабность метаморфических процес-
сов в целом снижается, а следовательно, уменьшается и значимость 
метаморфогенного рудообразования. Широко распространенные 
в докембрии высокотемпературные средней и большой глубин-
ности регионально-метаморфические и ультраметаморфические 
месторождения (кианитовые кварциты, редкоземельные и кера-
мические пегматоиды) постепенно уступают место низкотем-
пературным средней и малой глубинности регионально-, гидро-
термально- и контактово-метаморфическим месторождениям 
(алюмокремниевым и редкометалльным метасоматитам, гранит-
ным пегматитам, золото-, щеелито- и хрусталеносным кварцевым 
жилам).

Повсеместно развитый в нижнедокембрийских комплексах 
однообразный глубокий региональный метаморфизм со време-
нем сменяется в молодых толщах зональным, поясовым и, нако-
нец, пятнистым, локальным. В фанерозое, как следствие активно-
го проявления плитной тектоники, образуются метаморфогенные 
месторождения с высокобарическими минеральными ассоциа-
циями в шовных зонах. Фанерозойские метаморфогенные место-
рождения в отличие от раннедокембрийских становятся все более 
сложными, дифференцированными, контрастными, полигенными, 
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число их разновидностей увеличивается, руды становятся более 
комплексными и образуются во все большем числе типов геологи-
ческих структур (Кулиш, 1990; Овчинников, 1998).

На всех щитах древних платформ и в пределах фундамента 
плит, перекрытых чехлом рифейских и фанерозойских отложе-
ний, наиболее примечательной чертой геологического строения 
является наличие зеленокаменных, гранулитогнейсовых областей 
(поясов), возникают гранитогнейсовые купола. Зеленокаменные 
пояса – мощные толщи относительно узких областей распростра-
нения метаморфизованных и деформированных вулканогенных, 
осадочно-вулканогенных и осадочных пород в пределах докем-
брийских кратонов, окруженные и интрудированные гранитои-
дами. Гранитогнейсовые купола сложены орто- и парагнейсами, 
«пропитанными» гранитными массивами и превращенными 
в  поля гранитогнейсов (Кейльман, 1974; Ранний докембрий…, 
2005). Широким развитием гранулитогнейсовые пояса характери-
зуются на Восточно-Европейской платформе, в пределах Балтий-
ского и Украинского щитов, Воронежского массива и под фанеро-
зойским чехлом Русской плиты.

В пределах Волго-Уральской антиклизы в разрезе архея выде-
лены две серии (Геологическое строение СССР…, 1985), сформиро-
ванные в течение протогеосинклинального этапа. Нижняя серия 
(отрадненская) сложена метавулканитами, верхняя (большече-
ремшанская) — существенно глиноземистыми образованиями 
(табл. 5). Породы обеих серий метаморфизованы в гранулитовой 
фации умеренных давлений и превращены в двупироксеновые 
кристаллосланцы и гнейсы с гранатом, силлиманитом, кианитом, 
амфиболом, существенно мигматизированы и заключают тела 
эндербитов, чарнокитов. По возрасту и формационной принад-
лежности они аналогичны эндербитам Карелии и приурочены 
к заключительной стадии позднеархейского этапа формирования 
протокоры (Шалагинов, 1997).

Второй структурно-вещественный комплекс супракрустальных 
образований — гнейсово-амфиболитовый — распространен более 
широко в антиклинорных зонах Урала. Он сложен гнейсами, амфи-
болитами, кристаллическими сланцами, мигматитами, представ-
ляющими собой продукты метаморфизма амфиболитовой фации 
первичных осадочно-вулканогенных и магматических пород. Не-
смотря на более поздний и неоднократно проявленный по отдель-
ным зонам диафторез амфиболитовой, эпидот-амфиболитовой 
и зеленосланцевой фаций, реликты гранулитового субстрата (осо-
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бенно «гранулитовые» цирконы, образованные в  условиях аре-
ального гранулитового метаморфизма, происходившего более 
2,5 млрд лет назад) хорошо сохраняются (Краснобаев, 1986).

На востоке Восточно-Европейской платформы (западный склон 
Урала), северном окончании Башкирского антиклинория ранне-
архейский возраст (3,2–2,8 млрд лет) установлен для пород тара-
ташского комплекса. Архейские образования слагают гранулитог-
нейсовый структурно-вещественный комплекс доуралид, который 
представлен двупироксеновыми кристаллическими сланцами, 
гнейсами с гранатом, силлиманитом, гиперстеном, иногда графи-
том, магнетитовыми кварцитами, магнетит-гиперстеновыми по-
родами и др. Эти породы испытали гранулитовый метаморфизм 
умеренных давлений (2,6 ± 0,1 млрд лет) с образованием высоко-
глиноземистых гранитоидов, эндербитов и чарнокитов. Тараташ-
ский комплекс представляет, очевидно, непосредственное про-
должение фундамента Волго-Камской антеклизы Русской плиты 
(Краснобаев, 1986; Хаин, Божко, 1988; Шалагинов, 1997; Пыстина, 
Пыстин, 2002).

На западном склоне Урала нет достоверных возрастных анало-
гов тараташского комплекса среди известных высокобарических 
гранулит-метабазитовых образований.

В Восточно-Уральской антиклинорной мегазоне с верхней ча-
стью тараташского комплекса по возрасту сопоставляются суще-
ственно гранулитоамфиболитовая пряничниковская серия Сал-
динского комплекса, амфиболитогнейсовая селянкинская свита 
Ильменогорского, гнейсовая шумихинская свита Сысертского 
комплекса. Все они расположены в Сосьвинско-Ильменогорской 
тектонической зоне, напротив Уфимского амфитеатра, тем самым 
подтверждая предполагаемую связь с выступом архейского кри-
сталлического фундамента, отторженцами которого, вероятно, 
и являются (Шалагинов, 1997). Породы указанных серий и свит на-
чинают разрез раннего докембрия Урало-Тобольской геоантикли-
нали, и их становление связано с саамским, лопийским геотекто-
ническими мегациклами (см. табл. 5).

Пряничниковая серия (свита), выделенная В.А. Грачевым 
с соавторами (1969), расчленена на нижнюю толщу (более 500 м) 
двупироксеновых и клинопироксен-гранатовых (эклогитоподоб-
ных) сланцев и верхнюю толщу (1000 м) пироксен-амфиболовых, 
скаполит-пироксен-амфиболовых плагиогнейсов и гранат-
пироксеновых амфиболитов. Изотопный состав U-Pb возраст «гра-
нулитовых» цирконов — 2,23 млрд лет (Краснобаев, 1986).
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Схема корреляции отложений архея
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пироксен-
амфиболовые, 
кристаллические 
сланцы, амфибо-
литы

Няртинский ком-
плекс
Верхний (нярта-
юский подко-
плекс) — гнейсы, 
кристаллические 
сланцы, амфибо-
литы, кварциты, 
мраморы
Нижний (ярота-
шорский подко-
плекс) — амфи-
биолиты, гнейсы

Харбейский коплекс
Свиты: париквась-
шорская — высокогли-
ноземистые гнейсы и 
кристаллические слан-
цы; ханмейхойская — 
амфибролиты, гнейсы, 
мраморы, кварциты; 
лаптаюганская — ам-
фиболиты, гнейсы; ма-
рункеуская — эклогиты, 
амфиболиты, гнейсы
Неркаюский ком-
плекс — гнейсы, 
амфиболиты, эклогиты, 
глаукофановые сланцы
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Большечерем-
шанская серия
Высокоглинозе-
мистые кристал-
лические сланцы, 
гнейсы, кварциты, 
мигматиты
Отрадненская 
серия
Гиперстеносодер-
жащие кристали-
ические сланцы, 
метагабброиды, 
метаультрама-
фиты, эндербиты, 
чариокиты
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Таблица 5
и раннего протерозоя (Шалагинов, 1997)

платформы Урало-Тобольская геоантиклиналь

поднятие Восточно-Уральская мегазона
Заураль-

ская 
мегазонаБашкирская зона Уралтауская 

зона

Сосьвинско-
Ильменогорская 

зона

Челябинско-
Адамовская 

зона

Уфалейский 
комплекс
Свиты: сюдяно-
горская — амфи-
болиты, гнейсы, 
кристаллические 
сланцы, квар-
циты; егустин-
ская — амфи-
болиты, гнейсы, 
мигматиты
Александров-
ский комплекс — 
амфиболиты, 
гнейсы, кристал-
лические сланцы 
с кианитом, 
ставролитом, 
силлиманитом, 
жедритом

Салдинский, 
Мурзинско-
Адуйский, Чернов-
ский комплекс
Ильменогорско-
вишневогорский 
комплекс. Свиты: 
кыштымская — ам-
фиболиты, гнейсы, 
графитистые 
кварциты; еланчи-
ковская — гнейсы, 
амфиболиты, квар-
циты; ильмено-
горская — амфи-
болиты, кварциты, 
кварцитогнейсы; 
вишневогорская — 
гнейсы, горизонты 
амфиболитов

Еремкинская 
свита и ее 
аналоги — 
гнейсы, 
кристалличе-
ские сланцы 
с гранатом, 
ставролитом, 
кианитом, 
силли-
манитом, 
амфиболом, 
пироксеном, 
графитистые 
кварциты, 
мраморы, 
амфиболиты

Крас-
ногвар-
дейский 
комплекс, 
мари-
инская 
свита — 
амфи-
болиты, 
гнейсы, 
кварциты

Тараташский ком-
плекс
Подкомплексы: 
таганский — гнейсы 
графитсодержащие, 
кварцитогнейсы; 
радашный — кри-
сталлические 
сланцы, гнейсы гли-
ноземистые, квар-
циты; шигирский — 
двупироксеновые 
кристаллические 
сланцы, амфиболи-
ты, диоритогнейсы, 
куватальский — 
кристаллические 
сланцы гипресен- и 
оливиносодержа-
щие, магнетитовые 
кварциты

Селянкинская 
свита — гнейсы, 
кристаллические 
сланцы гиперсте-
носодержащие, 
гиперстен-
магнетитовые 
кварциты, амфи-
болиты
Шумихинская 
свита — биотито-
вые плагиогнейсы, 
гранаткианитовые, 
двухслюдяные, 
графитосодержа-
щие, мигматиты
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Селянкинская свита, выделенная Г.Г. Доминиковским (1971)
нет, расчленена на три подсвиты: нижнеселянкинскую (320 м) — 
гранат-биотитовые, гранат-биотитовые с силлиманитом, графит-
гранат-биотитовые гнейсы с прослоями амфиболитов; среднесе-
лянкинскую (120 м) — диопсид-плагиоклазовые (скаполитовые) 
сланцы с прослоями гранат-биотитовых гнейсов и амфиболитов; 
верхнеселянкинскую (300 м) — гранат-биотитовые гнейсы с про-
слоями амфиболитов, кварцитов и диопсид-плагиоклазовых слан-
цев. В породах селянкинской свиты хорошо сохранились округлые 
ядра цирконов гранулитовой фации метаморфизма, имеющих 
U-Pb возраст 2,32 млрд лет. Цирконы, образованные в регрессив-
ную стадию метаморфизма амфиболитовой фации, имеют изо-
топный возраст (U-Pb) 1,96–1,70 млрд лет (Краснобаев, 1986).

Шумихинская свита, выделенная Г. А. Кейльманом (1974) в ядрах 
куполовидных антиклиналей приосевой части Сысертского блока, 
сложена главным образом биотитовыми и биотит-амфиболовыми 
плагиогнейсами. Реже встречаются кианит-гранат-биотитовые, 
гранат-силлиманитовые гнейсы, нередко с графитом. Видимая 
мощность 3000 м. Шумихинская свита метаморфизована в услови-
ях амфиболитовой фации, но обнаруживаются реликты более вы-
сокотемпературной гранулитовой фации в виде двупироксеновых 
пород и цирконов с округлыми ядрами.

Рассмотренные примеры гранитогнейсовых областей пока-
зывают, что на всех платформах они обладают чертами сходства, 
хотя есть и некоторые различия.

На завершающих этапах архея саамско-лопийская рудоло-
кализующая оболочка земной коры повсеместно подверглась 
структурно-тектоническим дислокациям, метаморфизму, мета-
соматозу, гранитизации и глубинной денудации с выводом ниж-
не- и среднекоровых образований в сферу действия гипергенных 
процессов. Структурно-метаморфическое преобразование архей-
ской стратисферы и эпиархейские процессы пенепленизации пре-
вратили территорию в кратогенную область завершенной склад-
чатости со зрелой, но еще относительно маломощной, мобильной 
и высокопроницаемой для мантийно-коровых флюидов конти-
нентальной корой. Проникновение в нее магматических распла-
вов контролировалось зонами рифтогенных тектонических швов. 
Это обеспечивало особый геохимический и гидротермально-
метасоматический режим экзогенных процессов и, соответ-
ственно, крайне агрессивные условия выветривания архейских 
метаморфо-магматогенных образований, служивших источником 
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сноса терригенного материала. Накапливались мощные толщи 
терригенных монокварцевых (кварцитов) и аллитовых отложе-
ний, вмещающие уникальные уран-золоторудные месторождения 
кварцево-конгломератового типа — Витватерсранд, Блейндривер 
и др., высокоглиноземистых метапелитов – Кейвы, Чупинский па-
рагнейсовый комплекс — Кольский полуостров, Хизоваара — Каре-
лия, Шумихинское, Карабашское — Урал и другие месторождения 
(Бельков, 1963; Негруца, 2009; Огородников и др., 2012; Небокси-
товое алюминиевое сырье…, 2011).

Конец архея — начало протерозоя на уровне 2,6–2,5 млрд лет 
является хорошо выраженным рубежом в пределах всех конти-
нентов, к которому приурочены процессы гранитоидного маг-
матизма, регионального метаморфизма и ультраметаморфизма. 
Только в раннем протерозое во всем объеме начинают проявлять-
ся новые структурные элементы — протоплатформы и настоящие 
подвижные пояса, хотя их прообразы существовали и в позднем 
архее.

В начале раннего протерозоя после продолжительного периода 
пенипленизации, эрозии и выветривания территории активизи-
ровались эндогенные процессы и тектонические движения. В зо-
нах растяжения, приуроченных к границам крупных архейских 
блоков, были заложены протяженные линейные пояса и прогибы 
рифтового типа преимущественно северо-западного простира-
ния, для которых характерным явились интенсивные вулканизм 
и интрузивный магматизм (Хаин, 2003).

С карельским (раннепротерозойским) мегациклом 
(2,6–1,7  млрд лет) связано зарождение литогенеза, протекавше-
го в  условиях земной коры четко дифференцированной на кон-
тинентальные и океанические плиты (Негруца, Негруца, 2006; 
Негруца, 2009). В  пределах континентальных (кратонных) об-
ластей определяющими факторами минерагенеза явились тек-
тоническая структура и минерагенический состав земной коры, 
климат, фациально-палеогеографические геодинамические 
и  гидрохимические условия литогенеза, обеспечившие образо-
вание мощных толщ сероцветных терригенных, красноцветных 
терригенно-карбонатных и строматолитово-онколитовых отло-
жений. Принципиальная отличительная черта минерагенической 
специализации раннепротерозойских образований заключается 
в их глобальном метаморфизме с резко проявленной как верти-
кальной, так и латеральной зональностью (Негруца, 2002нет, Не-
груца, Негруца, 2007).
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Спектр метаморфогенных месторождений этого времени 
весьма широкий. Это основная масса джеспилитов (железистых 
кварцитов), апатитомагнетитовые, марганцевые, сульфидно-
полиметаллические руды, медистые песчаники (Удокан и др.), 
ураноносные конгломераты, золото в черносланцевых толщах, 
высокоглиноземистые, фосфато-, рутилоносные породы, ультра-
метаморфогенные абиссальные керамические, редкоземельные, 
мусковитовые пегматоиды (Добрецов, 1975; Коротеев и др., 2010; 
Ибламинов, 2015; Огородников, Поленов, 2019).

На восточной окраине Восточно-Европейской платформы 
структурно-вещественные комплексы карельской геотектони-
ческой эпохи сложены вулканогенно-осадочными образования-
ми, метаморфизованными в условиях амфиболитовой фации. 
Они образуют ряд выступов в антиклинорных мегазонах и по 
геолого-геофизическим данным имеют четкую связь с фунда-
ментом Восточно-Европейской платформы. Абсолютный возраст 
нижнепротерозойских метаморфических пород кристаллическо-
го основания восточной части Русской платформы 1645–1817 млн 
лет (Гаррис, 1977). Эти породы выступают аналогами карельской 
формации Балтийского щита.

Наиболее представительными и лучше изученными являют-
ся образования Уфалейского гнейсово-амфиболитового комплекса 
в Центрально-Уральской и Ильмено-Вишневогорского комплек-
са (ИВК) в Восточно-Уральской антиклинорных мегазонах (см. 
табл.  5). Наиболее типичным и хорошо изученным представите-
лем карелид в Восточно-Уральской мегазоне служат Уфалейский и 
Ильмено-Вишневогорский комплексы.

Вещественными и возрастными аналогами Уфалейского 
и Ильмено-Вишневогорского комплексов являются няртинский, нер-
каюский, харбейский, александровский гнейсово-амфиболитовые 
комплексы Центрально-Уральского поднятия, салдинский, 
мурзинско-адуйский, сысертский, кочкарский, джабык-
карагайский, адамовский гнейсово-амфиболитовый комплексы 
Восточно-Уральской антиклинорной мегазоны (Кейльман, 1974; 
Шалагинов, 1997; Пыстина, Пыстин, 2002; Коротеев и  др., 2010; 
Огородников и др., 2016).

В составе архейско-протерозойского гранулит-амфиболитового 
комплекса (тараташский, александровский, уфалейский, ильме-
ногорский, харбейский, няртинский, джабыкский, адамовский и 
другие комплексы) преобладают метаморфизованные магматиче-
ские породы: гиперстеновые плагиогнейсы по эффузивам дацито-
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вого состава, двупироксеновые кристаллосланцы и амфиболиты. 
По  условиям залегания, структуре и химическому составу уста-
навливается, что большая часть амфиболитов представляют собой 
глубоко измененные континентальные щелочные и толеитовые 
базальты; гиперстеновые габбро-диориты и диориты, относящиеся 
к непрерывно-дифференцированной известково-щелочной серии 
(пластовые интрузии или вулканиты). Метаосадочные породы пред-
ставлены гнейсами (с биотитом, гранатом, кордиеритом, кианитом, 
силлиманитом, графитом), кварцитами, графитовыми кварцитами 
и пластовыми телами магнетитсодержащих пород. Возраст грану-
литового метаморфизма 2,70–2,08 млрд лет (Кейльман, 1974; Алек-
сеев, 1984; Краснобаев, 1986; Ленных, 1984; Удовкина, 1985; Пысти-
на, Пыстин, 2002; Краснобаев и др., 2005; Коротеев и др., 2010).

Породы нижнепротерозойских толщ Урала метаморфизованы 
в условиях амфиболитовой фации метаморфизма, наложенной на 
более ранний гранулитовый метаморфизм двупироксеновой фа-
ции, реликты которого обнаруживаются в виде как сохранивших-
ся гранулитовых ассоциаций, так и большого сходства с породами 
амфиболитовой фации тараташского комплекса, где переход от 
гранулитовой ступени к амфиболитовой четко устанавливается 
(Фации метаморфизма, 1970; Кейльман, 1974; Иванов, Шмакин, 
1980; Алексеев, 1984). 

По химическому составу среди амфиболитов нижнего проте-
розоя намечаются умеренно титанистые и титанистые разности, 
соответствующие толеитовым базальтам (рис. 36); характерная их 
черта — повышенные железистость, марганцовистость и фосфато-
носность (рис. 37).

Таким образом, нижняя часть карелид восточной части 
Восточно-Европейской платформы сложена в основном вулкано-
генными, верхняя — вулканогенно-осадочными и осадочными об-
разованиями, испытавшими региональный метаморфизм в усло-
виях амфиболитовой фации умеренного и повышенного давления 
(Кейльман, 1974; Шалагинов, 1997).

Геохронологические датировки этого этапа соответствуют ру-
бежу 2,05–1,75 млрд лет. Данные по изучению цирконов из пород 
ильменогорского, джабыкского (кожубаевского), тараташского 
комплексов, полученные А.А. Краснобаевым (Краснобаев, 1986; 
Краснобаев и др., 2005), позволили датировать возраст амфиболи-
тового метаморфизма в интервале 1806–1850 ± 70 млн лет.

Метаморфизм является диафторическим по отношению к бо-
лее раннему метаморфизму гранулитовой фации. В основных 
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Рис. 36. Диаграмма TiO2–SiO2 для субщелочных магматитов нижне-
протерозойского гранулит-амфиболитового комплекса основания 
стадии континентального рифтогенеза (Коротеев и др., 2010):
1 — континентальные трахибазальты навышского комплекса (Бочкарев, 

Язева, 2000); 2 — амфиболиты селянкинской свиты (ильменогорский комплекс) 
(Панков, 1984); 3 — магматиты адамовского комплекса (анализы авторов); 4 — 
магматиты уфалейского комплекса (Алексеев, 1984); 5 — амфиболиты уфалей-
ского комплекса (Гаврилова и др., 2007)

кристаллических сланцах гранулитовой фации наложенный мета-
морфизм амфиболитовой фации выражается прежде всего реак-
цией замещения гиперстена куммингтонитом или обыкновенной 
роговой обманкой, при этом выпадает рутил в виде сагенитовой 
решетки, который в дальнейшем при перекристаллизации пре-
образуется в отдельные мелкие зерна, что весьма характерно для 
амфиболитов Уфалейского комплекса (Вертушков, 1957; Огород-
ников и др., 2016).



129

Рис. 37. Диаграмма MnО–TiO2–P2O5 для апобазальтовых амфиболитов 
архейско-протерозойского гранулит-амфиболитового комплекса 
основания (Коротеев и др., 2010):
1 — амфиболиты тараташского и александровского комплексов (Алексеев, 

1984); 2 — амфиболиты уфалейского комплекса (уфалейская свита) (Алексе-
ев, 1984); 3 — амфиболиты ильменогорского комплекса (селянкинская свита) 
(Панков, 1984); 4 — амфиболиты адамовского комплекса (анализы авторов); 
5 — трахибазальты навышского комплекса (Алексеев, 1984); 6 — амфиболиты 
хобеизского и харбейского комплексов (Бочкарев, Язева, 2000).

Оконтурены поля: ТОО — толеитовых океанических островов, БСОХ — 
базальтов срединно-океанических хребтов, ТОД — толеитов островных дуг, 
ИЩБОДиКР — известково-щелочных базальтов островных дуг и континенталь-
ных рифтов, ЩБОО — щелочных базальтов океанических островов. Основа диа-
граммы (Mullen, 1983)

Главной причиной образования подавляющего большинства 
месторождений в архее и протерозое на щитах и кристалличе-
ских основаниях древних платформ были процессы динамотер-
мального метаморфизма и ультраметаморфизма вулканогенных 



130

и  седиментогенных пород, содержащих рудные компоненты. 
Огромные поля развития метаморфических пород, слагающих 
щиты, фундаменты древних платформ и основания многих под-
вижных поясов, характеризуются широким развитием мигмати-
тов, пегматитов с подчиненным количеством интрузивных тел. Эти 
поля занимают более половины всей площади материков Земли. 
В их пределах сосредоточена большая часть промышленных ме-
сторождений железа, никеля, кобальта, вольфрама, золота, олова, 
титана, меди, урана и других минералов, которые тесно связаны 
с развитием метаморфизма и ультраметаморфизма. Длительная 
и неоднородная по интенсивности миграция рудных элементов 
в породах, вызванная метаморфизмом – растворением, перекри-
сталлизацией иногда даже расплавлением, привела к сложному 
распределению металлов, рудных и нерудных минеральных обра-
зований в метаморфических породах (Белевцев и др., 1972; Белев-
цев, 1990).

Классификация генетических типов месторождений в соот-
ветствии с их принадлежностью к различным металлогеническим 
эпохам позволяет выделить следующие группы (Металлогения до-
кембрия…, 1978):

1) метаморфические, ультраметаморфические, типичные 
главным образом для металлогенических эпох раннего докембрия 
и раннего протерозоя (железо, кианит, корунд, марганец, колче-
данные руды), месторождения пегматитов, а также пневматолито-
гидротермальные, связанные с процессами ультраметаморфизма 
(флогопит, мусковит, редкие земли, литий, бериллий, тантал, нио-
бий);

2) осадочно-метаморфизованные, связанные с накоплением 
молассоидных геологических формаций в среднем протерозое 
и  в  последующем метаморфизованные (золото, уран, медь, ни-
кель, кобальт, железо, кианит, графит);

3) магматические, связанные с ультраосновными, основными, 
щелочными, кислыми интрузивными формациями ранне- и сред-
непротерозойских эпох (медь, никель, кобальт, платина, хром, ти-
тан, железо, кварц);

4) гидротермальные и гидротермально-метасоматические 
(жильные, метасоматические залежи), связанные в различных 
геологических обстановках как с гранитоидными или щелочны-
ми интрузивными и вулканоплутоническими комплексами, так 
и с процессами метаморфизма (золото, вольфрам, молибден, сви-
нец, цинк, серебро, ртуть, сурьма, флюорит, барит, кварц, горный 
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хрусталь). Гидротермальные месторождения фиксируются во всех 
металлогенических эпохах щитов с заметным увеличением их 
роли в областях активизации.

Применительно к метаморфогенным месторождениям была 
разработана генетическая классификация месторождений ме-
таморфогенных полезных ископаемых (Соколов и др., 1975). 
В  основу классификации положен принцип временных соотно-
шений процессов рудообразования и метаморфизма, а также эм-
пирически установленных связей рудных и нерудных формаций 
с той или иной фацией либо субфацией определенной фациаль-
ной серии, которые являются отражением геотермического ре-
жима развития структурно-формационных зон и определяют их 
металлогеническую специализацию. В соответствии с изложен-
ными принципами рудные и нерудные формации подразделя-
ются на параметаморфические (метаморфизованные осадочные 
и осадочно-вулканогенные), реометаморфические (переотложен-
ные в ходе метаморфизма) и ортометаморфические (возникшие 
в процессе метаморфизма).

По мнению Н.Л. Добрецова (1975), говоря о критериях разли-
чия пара-, рео- и ортометаморфических месторождений, следует 
прежде всего уточнить, что простой изохимический метаморфизм 
сам по себе не создает концентрации полезных ископаемых. Эти 
концентрации в параметаморфических месторождениях явля-
ются частично или полностью дометаморфическими (осадочны-
ми, вулканогенными и т. д.), а при метаморфизме меняют лишь 
минеральную форму и в связи с этим промышленную ценность 
или даже назначение полезного ископаемого (например, разные 
месторождения марганца, железа и графита). В других случаях 
для рео- и ортометаморфических полезных ископаемых (часть 
месторождений железа, марганца, золота, мусковита, флогопита, 
кианита и др.) концентрации их создаются при гидротермально-
метасоматических или палингенно-метасоматических про-
цессах, сопутствующих метаморфизму. С последним связано 
и  образование коровых магм и магматогенных месторождений 
(Добрецов, 1975).

Метаморфогенные месторождения по распространенности 
и  разнообразию генетических и минеральных типов получили 
наибольшее развитие в протерозое. От архея к фанерозою четко 
фиксируется направленность в метаморфогенном рудообразова-
нии — интенсивность и масштабность метаморфических процес-
сов в целом снижается, а следовательно, уменьшается и значимость 
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метаморфогенного рудообразования. Широко распространенные 
в докембрии высокотемпературные средней и большой глубин-
ности регионально-метаморфические и ультраметаморфические 
месторождения постепенно уступают место низкотемпературным 
средней и малой глубинности регионально-, гидротермально-
контактово-метаморфическим месторождениям.

Метаморфизм и его высшая форма — ультраметаморфизм — 
обусловливают подвижность элементов, приводят к метаморфи-
ческому изменению пород, метасоматической мигматизации 
и гранитизации. Эти образования могли перемещаться в породах 
в места малых давлений и создавать поля мигматитов, палинген-
ные интрузивы.

3.1. Керамические пегматоиды, полевошпатовые 
метасоматиты и докембрийские гранитоиды — 
продукты анатексиса и ультраметаморфизма 

в шовных зонах Урала

Метаморфические реакции, протекавшие в рассматриваемых 
комплексах преимущественно на высоком фациальном уровне 
в  неоднократно менявшейся термодинамической обстановке, 
естественно, сопровождались изменением относительной под-
вижности ряда компонентов. Эти изменения не только находили 
отражение в перераспределении элементов между минеральными 
фазами, но и обусловливали миграцию вещества в более или ме-
нее обширных геологических системах, создавая предпосылки для 
развития многообразных аллохимических процессов.

В гнейсовых куполах ведущая роль среди метасоматических 
явлений принадлежит гранитизации. При этом отчетливо наме-
чается связь указанных процессов с характером тектонических 
структур. Плагиогранитизация обнаруживает постоянную приу-
роченность к сводовым и периклинальным частям куполовидных 
структур. Калиевая фельдшпатизация, завершающаяся формиро-
ванием гранитогнейсов, следует за плагиогранитизацией и связа-
на с линейными шовными зонами тектонических деформаций.

Шовными тектоническими зонами принято называть весьма 
узкие и протяженные линейные зоны сложного геологического 
строения, которые являются поверхностным, структурным вы-
ражением разломов большой глубины заложения и длительности 
развития (Пейве и др., 1977), разделяющие различные по строению 
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крупные блоки земной коры. Такие швы отличаются интенсивным 
разрывообразованием и разнообразием форм проявлений магма-
тизма и дислокационного метаморфизма. Они обычно представ-
лены сложным набором разрывных нарушений разного генезиса 
и возраста с длительной историей формирования. Главные черты 
их строения выясняются лишь в результате специализированных 
геологических и геофизических исследований.

Шовные зоны играют большую роль в структуре земной коры. 
Известны закономерности их глобальной ориентировки, кине-
матические и морфогенетические типы, соотношения ряда коли-
чественных характеристик, роль в структурном контроле и лока-
лизации магматитов, метаморфитов, метасоматических, рудных 
и нерудных тел. Неоспоримое прикладное значение имеют разло-
мы в контролировании размещения рудных полей, отдельных ме-
сторождений, рудных тел. В формировании и размещении магма-
тических и рудных образований (комплексов) в континентальной 
коре большую роль играют сдвиговые деформации (Уткин, 1989; 
Рундквист, 1964; Поспелов, 1963; Семинский, 2003).

Исследование структурной зональности шовных зон сводится 
к определению общих закономерностей структурной организа-
ции разрывных нарушений, связанных со спецификой деструкции 
коры, приводящей к формированию разлома в тех или иных усло-
виях (Лобацкая, 1987; Семинский, 2003). Для решения этой про-
блемы необходимо прежде всего изучение характера раздроблен-
ности земной коры вдоль осевой зоны разлома. Формирование 
любой региональной разрывной структуры сопровождается, как 
известно, возникновением в зоне ее влияния значительного числа 
сопутствующих (оперяющих) разрывов, а часто и различного рода 
пликативных структур.

Большое прикладное значение имеют ширина зон динами-
ческого влияния разломов, пропорциональная длине разлома, 
а также амплитуда смещения. Сейчас есть основания полагать, что 
ширина зоны динамического влияния зависит и от глубины про-
никновения разломов, их кинематического типа и способа обра-
зования, а также от мощности «разрушающейся» коры. С возрас-
танием мощности земной коры расширяется зона динамического 
влияния разломов. Различную по ширине зону динамического 
влияния имеют надвиги и сбросы, круто- и пологопадающие раз-
ломы (Шерман, Днепровский, 1989; Семинский, 2003).

Сдвиговым дислокациям сопутствуют повышенные РТ-пара-
метры, это обеспечивает пластическое течение пород в нижних 
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и средних горизонтах земной коры, а также метаморфизм и ана-
тексис их за счет вязкого разогрева среды. Эта важная роль сдвиго-
вых дислокаций в создании условий, благоприятных для генерации 
магматизма и для рудообразования, остается еще слабоизученной 
(Уткин, 1989).

Тесная связь оруденения с магматизмом объясняется тем, что 
в процессе сдвиговой активизации глубинных разломов скрытые 
структуры растяжения, многократно приоткрываясь и  имея по-
стоянно подновляющиеся связи через сдвиговые зоны с глубин-
ными уровнями коры и верхней мантии, играют роль аккумуля-
торов глубинных энергоресурсов и вещества, в том числе рудного. 
Поступление рудного вещества в коровые структуры растяже-
ния шло, по-видимому, двумя путями: во-первых, поднималось 
по глубинным разломам с нижних уровней коры и верхней ман-
тии, во-вторых, скорее всего высвобождалось при плавлении оса-
дочных пород. Установлено, что в сдвиговых зонах развиваются 
напряжения, которые обеспечивают повышение миграционной 
способности газово-жидкой фазы (Пэк, 1968). Это связано с повы-
шением на нее давления пород. В межзерновом флюиде благода-
ря деформации кристаллического каркаса создается избыточное 
давление; при этом прежде беспорядочное поровое пространство 
породы приобретает закономерную ориентировку и, несмотря на 
общее уменьшение пористости, проводящие каналы вытягивают-
ся и удлиняются, что также облегчает движение флюида (Летни-
ков и др., 1985). По мере увеличения напряжений и деформаций 
по описанным законам формирования сдвиговых зон в условиях 
латерального сжатия континентальной коры последние становят-
ся структурами с аномально высокой проницаемостью. Подобно-
го типа сквозные каналы, действуя как мощные дрены, вбирают 
в себя первоначально рассеянный поток и транспортируют его на 
большие расстояния, вплоть до самых верхних уровней земной 
коры (Пэк, 1968).

Энергоемкие глубинные флюиды, поступающие по сдвиговым 
зонам, усиливали вынос к поверхности корового рудного веще-
ства, генерированного в этих зонах. Глубинные сдвиговые зоны 
обеспечивали функционирование флюидно-магматических си-
стем, формируя в себе рудные концентрации в объемах, представ-
ляющих практический интерес (Уткин, 1989).

Шовные зоны смятия представляют собой серию флюидо- и те-
плофлюидопроводников (разломов) с широко проявленными про-
цессами дислокационного метаморфизма и магматизма на  глу-
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бине, где происходит формирование фильтрующейся колонны 
со сложным по физической природе режимом стягивания рассе-
янных газов и жидкостей в более или менее концентрированный 
поток «стволовой зоны» (Поспелов, 1963), где образуется основная 
масса гидротермальных месторождений. Эти зоны протягивают-
ся на многие десятки и первые сотни километров, обычно име-
ют наклон 50–70°. Поскольку сам фундамент имеет гетерогенное 
складчато-блоковое строение, то и рудоносные разломы образу-
ют сложные системы, располагающиеся либо в пограничных зо-
нах древних щитов, либо в их центральных частях. Такие системы 
достигают в ширину 10–15 км и состоят из многих параллельных 
и диагональных разрывов, разделенных менее деформированны-
ми породами, представляют собой шовную зону дислокационно-
го метаморфизма, меланжа, бластомилонитов, даек гранитоидов, 
иньекционных мигматитов и будинажа (рис. 38).

Флюидопроводник — это потенциальный канал, предопределяю-
щий размещение в горной массе наиболее плотного потока филь-
трующихся жидких и газообразных флюидов и обеспечивающий 
сквозное его движение через весь данный объем геологической 
массы (Поспелов, 1963). Так как температура уменьшает вязкость 
жидкого флюида, то перегретая вода может двигаться по слабопро-
ницаемой породе как по хорошопроницаемой. Таким образом, те-
плофлюидопроводники обладают высокой проницаемостью.

Повышенная проницаемость рудоносных разломов в условиях 
латерального сжатия, как показано, обеспечивалась их сдвиговой 
активизацией. Однако концентрация руд происходила не на всем 
протяжении рудоносных сдвигов, а лишь на отдельных ее участ-
ках, иногда закономерно удаленных друг от друга. Как показали 
исследования, концентрацию рудного вещества до ранга место-
рождения обеспечивали рудолокализующие структуры сдвиговой 
природы, которые в иерархическом ряду генетически соподчи-
ненных рудоконтролирующих структур рассматриваются как бла-
гоприятные для рудоотложения структурные элементы рудонос-
ных сдвигов.

Ранг разрывов, или, иными словами, их масштаб, размеры 
и  геологическая значимость зависят от энергетического источ-
ника процесса, его положения в структуре литосферы, простран-
ственных (объемных) размеров, охватываемых этим источником, 
и длительности его функционирования.

Ранговая классификация отталкивается от трех основных ко-
личественных параметров: протяженности сдвигов, надвигов 
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Рис. 38. Слюдяногорско-Теплогорская шовная зона смятия, вскрытая в 
забое карьера по отработке жильной зоны № 4 Слюдяногорского 
мусковитового месторождения.
Видны блоки деформированных амфиболитов и биотитовых гнейсов, бу-

динированные тела керамических, редкоземельных и мусковитовых пегматои-
дов, многочисленные дайки плагиогранитов. В нижней части забоя виден вход 
в штольню
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и взбросов по простиранию, ширины области смятия горных по-
род на земной поверхности (области активного динамическо-
го влияния) и амплитуды смещения. Между этими параметрами 
фиксируется корреляционная зависимость (Лобацкая, 1987; Шер-
ман, Днепровский, 1989; Семинский, 2003).

Исходя из определения шовной зоны (зоны смятия) не только 
как границы между блоками земной коры, но и как специфиче-
ского геологического тела с определенным стилем структурно-
вещественной организации, понятие отождествляется с объемом 
земной коры, имеющим аномальное строение, возникшее в ре-
зультате линейной деструкции коры (Лобацкая, 1987).

Размеры шовной зоны определяются шириной динамическо-
го влияния, в пределах которой горные породы, кроме тектони-
ческого дробления, подвергаются процессам дислокационного 
метаморфизма с образованием парагенезисов высокобарических 
минералов (глаукофан, пироп, омфацит, дистен, хлоритоид, став-
ролит, фенгит и др.). Протяженность таких региональных зон акти-
визации может достигать 50–200 км при ширине в средней части 
10–30 км, а на флангах 0,5–2,0 км. В некоторых регионах к этим 
зонам приурочены пояса даек гранит-аплитов, аплит-пегматитов, 
диорит-порфиров и долеритов. В пределах таких зон все породы 
часто сильно катаклазированы, милонитизировапны, брекчиро-
ваны и разгнейсованы (Гинзбург и др., 1973).

Тектониты — породы, претерпевшие различные формы дина-
мометаморфического преобразования. В зависимости от степени 
дробления в шовных зонах выделяют зеркала скольжения в зонах 
разлома, тектонические брекчии (меланж), катаклазиты, милони-
ты и бластомилониты.

Тектоническая брекчия, как правило, состоит из смеси пород, 
среди которых развивается тектоническое нарушение. Обломки 
обычно угловатые, многократно дробленые, сцементированные 
мелкообломочным материалом разрушенных пород либо кальци-
том, кварцем, рудными минералами (рис. 39).

Увеличение давления как фактора преобразования вещества 
проявляется многообразно. Прежде всего приходится различать 
давление на твердую и жидкую фазы, всестороннее и векторное, 
парциальное давление компонентов и т. д. Давление на твердую 
фазу повышает растворимость, играя, таким образом, деструктив-
ную роль, способствуя переходу компонентов в подвижное состоя-
ние и создавая, как и повышение температуры, градиент концен-
траций.
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Рис. 39. Тектоническая брекчия, развитая в Игишской шовной зоне, от-
деляющей Кочкарский метаморфический комплекс от Магнитогор-
ской вулканогенной зоны (Южный Урал)

В Адамовском метаморфическом комплексе Сугомакско-
Кацбахский тектонический шов, отделяющий Восточно-Уральское 
поднятие от Магнитогорского погружения, проявлен зоной мелан-
жа в хлоритоидных сланцах в скальных обнажениях по р. Якши-
Акжар (рис. 40).

Различие проявления всестороннего и векторного давления 
существенно. Если стрессовое давление, увеличивая в минералах 
количество дислокаций, стимулирует процессы диффузии, то все-
стороннее давление на твердую фазу приводит к уплотнению кри-
сталлической решетки, уменьшению межзерновых расстояний 
(Ициксон, 1970).

В Адамовском метаморфическом комплексе Сугомакско-
Кацбахская шовная зона на большом интервале трассируется раз-
личными тектонитами — меланж, милонитизация, рассланцевание 
и т. д., сланцами с хлоритоидом в породах, метаморфизованных 
на уровне зеленосланцевой фации, а в районе г. Кумус-Тюбе — киа-
нитовыми парагенезисами (рис. 41). В Еленовской шовной зоне, 
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секущей ядерную часть Адамовского гнейсового блока, широко 
развиты высокотемпературные силлиманитовые гнейсы вплоть 
до образования силлиманитовых кварцитов.

Сходные сланцы с хлоритоидом и кианитовые метасомати-
ты развиты во многих шовных зонах Урала. Они образуются в 
породах различного литологического состава, температурного 
уровня метаморфизма — биотитовых плагиогнейсах, биотит-
плагиоклазовых кристаллических сланцах с гранатом и ставро-
литом, метавулканитах и других породах (Игумнов, Кожевников, 
1935; Рапопорт, 1970; Кейльман, 1974; Огородников, 1975, 1993; 
Белковский и др., 1979; Небокситовое алюминиевое сырье…, 2011; 
Огородников и др., 2012, Морфогенетические типы…, 2013; и др.).

Результаты экспериментального изучения устойчивости алю-
мосиликатов в условиях меняющейся кислотности-щелочности 
и  при разных температурах и давлениях объясняют появление 

Рис. 40. Меланж песчаников (светлое) и кремнистых хлоритоидных 
сланцев (темное) в зоне Сугомакско-Кацбахского тектонического 
шва (ширина обнажения 2 м).
На врезке хлоритоид (крестообразные кристаллы) в графитистых сланцах 

из данного обнажения на р. Якши-Акжар вблизи пос. Майский. Шлиф Р-32, без 
анализатора, увел. ×20
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Рис. 41. Схематическая геологическая карта развития кианитовых мета-
соматитов в Сугомакско-Кацбахской шовной зоне (участок Кумус-
Тюбе, Южный Урал):
I — вмещающие андезито-базальты, II — мусковит-кварцевые сланцы, IIа — 

мусковит-кварцевые сланцы с кианитом, III — кианитовые кварциты, IV — моно-
минеральные кварциты

различных парагенезисов высокобарических минералов на раз-
ных участках шовных зон в метаморфических комплексах Южно-
го Урала (рис. 42).

Полевые шпаты в гнейсах и кристаллических сланцах устойчи-
вы в щелочных условиях. Повышение температуры расширяет поле 
их устойчивости в сторону возрастания кислотности, а увеличение 
давления резко сужает его (Shade, 1968). Мусковиты устойчивы в бо-
лее кислых средах, нежели полевые шпаты, но увеличение давления 
резко расширяет поле их устойчивости. В более кислой среде устой-
чивы полиморфные модификации Al2SiO5, а появление той или 
иной модификации обусловлено РТ-параметрами системы. При 
снижении температуры полиморфные модификации Al2SiO5 сме-



141

Рис. 42. Диаграмма устойчивости минералов в условиях меняющей-
ся кислотности-щелочности и температур (по экспериментальным 
данным):
Пш — полевой шпат, Му — мусковит, Ки — кианит, Кв — кварц, Пф — пиро-

филлит, Анд — андалузит, Каол — каолинит, Ст — ставролит, Гр — гранат, Хлд — 
хлоритоид

няются пирофиллитом, а затем каолинитом. При формировании 
силлиманитовых парагенезисов в гнейсах мусковит не образуется, 
так как при высоких температурах он уже неустойчив (см. рис. 42).

Появление высокобарических парагенезисов в шовных зонах 
связано не столько с гидротермально-метасоматическими преоб-
разованиями (изменение кислотности-щелочности) пород глубин-
ными флюидами, сколько с кристаллохимическим фракциониро-
ванием, обусловленным селективным переходом под давлением 
в раствор «наименее надежно закрепленных» ионов в кристал-
лической решетке, которое меняет соотношение химических по-
тенциалов компонентов в твердой и жидкой фазах, определяя, в 
частности, щелочность-кислотность и другие свойства раствора 
(Кейльман, 1974; Огородников, 1993).

Векторное стрессовое давление, возникающее в зонах тектони-
ческого сжатия, трансформируясь дилатационно-гидравлическим 
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путем во флюидное давление с высоким градиентом, стимулирует 
инфильтрационные процессы (Кейльман, Пучков, 1989, Кейльман 
и др., 1991; Огородников, 1975, 1993). Поэтому кианит в плагиог-
нейсах шовных зон Уфалейского, Сысертско-Ильменогорского, 
Кочкарского, Адамовского, Джабык-Карагайского метамор-
фических комплексов образуется по биотиту, а не по мускови-
ту, и минеральная ассоциация создается без кварца в отличие 
от  гидротермально-метасоматического способа образования 
кианит-кварцевых зон (Огородников, 1993; Огородников и др., 
2012).

В отличие от шовных зон высокого давления по широте прояв-
ления в метаморфических комплексах Урала главным из процессов 
ультраметаморфизма является мигматизация, плагиогранитиза-
ция, продукты которой — мигматизированные биотитовые плаги-
огнейсы — формируются в зонах разуплотнения. Максимального 
развития этот процесс достигается в сводовых частях куполовид-
ных структур Салдинского, Мурзинско-Адуйского, Уфалейского, 
Сысертско-Ильменогорского, Кочкарского, Джабык-Карагайского, 
Адамовского метаморфических комплексов.

Начало плагиогранитизации проявляется в возникновении 
в  амфиболитах интерсертальных зерен относительно кислого 
плагиоклаза (28–30 % An). По сланцеватости пород или в зонах, 
обнаруживающих следы более или менее интенсивной тектониче-
ской проработки, в амфиболитах и амфиболовых гнейсах разви-
вается биотит. Состав плагиоклаза в возникающих таким образом 
биотит-амфиболовых гнейсах соответствует среднему олигоклазу 
(20–24 % An). С этими породами постепенными переходами свя-
заны биотитовые гнейсы.

В процессе плагиогранитизации в гнейсах нередко возникает 
полосчатость, обусловленная обособлением лейкократового мате-
риала вдоль сланцеватости. Степень обособления материала при 
этом различная — от незначительного относительного увеличения 
содержания кварца и плагиоклаза до образования лейкократовых 
прожилков, лишенных темноцветных минералов (рис. 43).

В первом случае образуются гнейсовидно-теневые, во втором — 
полосчатые и линзовидно-полосчатые мигматиты (рис. 44, 45).

Значительно меньшее развитие имеют порфиробластические 
(преимущественно очковые), линзовидно-порфиробластические 
и порфировидно-теневые мигматиты, образование которых 
связано с ростом в ткани гнейсов крупных, до 2–3 см, выделе-
ний плагиоклаза, обычно имеющих округлую форму (рис. 46). 
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Рис. 43. Гнейсовидно-теневые мигматиты, карьер жилы № 179 (Уфалей-
ский комплекс)

Плагиоклаз (20–22, реже 7–9 % An) обнаруживает двойниковое 
строение по простому альбитовому закону. В крупных кристал-
лах плагиоклаза часто наблюдается ирризация, обусловленная, 
по-видимому, перистеритовым распадом (Кейльман, 1974).

Ультраметаморфогенное гранитообразование представляло 
собой процесс формирования гранитоидов в условиях ультраме-
таморфизма в результате комплекса таких явлений, как анатек-
сис, палингенез, реоморфизм, метасоматическое и палингенно-
метасоматическое замещение (рис. 47), интрузии возникавшего 
расплава, метаморфическая дифференциация и перекристаллиза-
ция (Рудник, 1975).

Считается, что ведущим механизмом корового магмообра-
зования является плавление (анатексис), приводящее к вы-
плавлению низкотемпературной гранитной эвтектики из пород 
среднего и кислого состава, в том числе из метаморфизованных 
осадочных пород, главным механизмом этого процесса являет-
ся мигматитообразование. Селективному плавлению, вероятно, 
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Рис. 44. Взаимоотношение линзовидно-порфиробластических и тене-
вых мигматитов. Слюдяногорско-Теплогорская шовная зона (Уфа-
лейский комплекс)

Рис. 45. Полосчатые мигматиты в биотитовых гнейсах (Уфалейский ком-
плекс)
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Рис. 46. Биотит-амфиболовые очковые плагиогнейсы (Уфалейский ме-
таморфический комплекс)

Рис. 47. Птигматитовая форма мигматитов, претерпевших будинаж при 
последующей коллизии (Уфалейский комплекс)
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Рис. 48. Сложной конфигурации птигматитовый мигматит анатектиче-
ского гранитоида (забой штольни жилы № 3, Слюдяногорское ме-
сторождение мусковита)

всегда предшествует метасоматическая подготовка путем фель-
дшпатизации, приближающая состав палеосомы к гранитоидному. 
Начало плавления по времени совпадает с проявлением базитово-
го магматизма, что указывает на существенный вклад мантийных 
плюмов в тепловой баланс процесса (Гинзбург и др., 1973; Богати-
ков и др., 2010).

Пегматиты (пегматоиды) в своей основе первоначально об-
разуют полевошпатовые тела различных размеров, предполагая 
магматический или постмагматический их генезис, возникают 
различной формы пегматоидные тела, нередко смятые в птиг-
матитовые складки (рис. 48). Наряду с ними в разных районах 
России изучены щелочные, или полевошпатовые, метасоматиты, 
с которыми связаны бериллиевое, танталониобатовое, урановое, 
циркониевое и редкоземельное оруденение. Они приурочены 
к глубинным разломам древних щитов и платформ и не обнару-
живают видимой связи с конкретными магматическими телами 
(Гинзбург и др., 1973; Эндогенное оруденение…, 1978; Беляев 
и др., 1996).
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В литературе рудоносные полевошпатовые метасоматиты 
фигурируют под различными названиями, которые подчеркива-
ют либо химический или минеральный составы метасоматитов, 
либо геологические или тектонические условия их локализации, 
либо происхождение. Их называют «щелочные метасоматиты», 
«палингенно-метасоматические апограниты», «щелочные мета-
соматиты докембрия» (Кухаренко, 1966; Кушев, 1972), «рудонос-
ные щелочные метасоматиты» (Казанский, 1988), «гранитоидные 
щелочные метасоматические породы» (Апельцин и др., 1967; 
Архангельская, 1980), «редкометалльные метасоматиты состава 
щелочных гранитов» (Гинзбург и др., 1973), «гранитоподобные 
щелочные метасоматиты», «полевошпатовые метасоматиты» (Ар-
хангельская, Гинзбург, 1975; Гинзбург и др., 1973), «редкометалль-
ные щелочные кварц-полевошпатовые метасоматиты зон регио-
нального метаморфизма» (Кудрин, 1972), «кварц-полевошпатовые 
метасоматиты в разломах кристаллического фундамента» (Метал-
логения докембрия…, 1978).

Как самостоятельная формация «щелочные метасоматиты зон 
региональных разломов» были выделены В.А. Рудником и В.М. Те-
рентьевым (1966), а в дальнейшем переведены в разряд семейства 
кварц-полевошпатовых метасоматитов зон региональных разло-
мов, входящего единый формационный ряд кварц-полевошпатовых 
метасоматитов, который, в свою очередь, принадлежит к формаци-
онной группе ультраметаморфогенных и метасоматических грани-
тоидных пород (Гинзбург и др., 1973; Воинов, Полеховский, 1985).

В.В. Архангельская, А.И. Гинзбург (1975) считают, что среди 
полевошпатовых метасоматитов, представляющих особый гене-
тический тип эндогенных месторождений, существует по край-
ней мере три рудные формации: танталониобиевая в альбит-
микроклиновых метасоматитах, бериллиевая в существенно 
микроклиновых породах и ураноносная в альбититах.

В.И. Казанский (Эндогенное оруденение…, 1978) признает, что 
эти формации действительно различаются условиями образова-
ния и вещественным составом и в то же время имеют ряд общих 
признаков, позволяющих объединять метасоматиты в единую 
группу метасоматических формаций. К числу таких признаков 
относятся геотектоническая позиция и структурный контроль 
кварц-полевошпатовых метасоматитов, соотношения метасома-
титов с метаморфизмом и магматизмом, масштабы проявления, 
особенности метасоматической зональности и положение в ней 
рудной минерализации.
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Все рудоносные полевошпатовые метасоматиты залегают 
в докембрийских толщах, претерпевших интенсивный региональ-
ный метаморфизм гранулитовой или амфиболитовой фации и по-
следующую гранитизацию с образованием автохтонных гранитов 
и  гигантомигматитов, часть которых могут быть использованы 
в качестве керамических пегматитов.

Я.Н. Белевцев с соавторами (1972) вслед за Ф.Р. Апельци-
ным с  соавторами (1967) объясняют рудоносные полевошпа-
товые метасоматиты Украины и Урала, как и редкометалльные 
метасоматиты Русской и Сибирской плаформ, отсутствием ви-
димой связи с какими-либо интрузивами. Они приурочены к 
глубинным региональным разломам, являются инфильтрационно-
метасоматическими, пневматолитовыми и пневматолито-
гидротермальными образованиями. Тела полевошпатовых ме-
тасоматитов тяготеют к узлам пересечения меридиональных 
«уралтаусских» разломов с субширотными «сквозными» разлома-
ми. Те и другие древнего — докембрийского — заложения, неодно-
кратно впоследствии активизировавшиеся.

В.А. Рудник (1975) считает, что полевошпатовые метасоматиты 
генетически связаны с процессами палингенно-метасоматического 
гранитообразования, развивающегося на больших глубинах под 
воздействием трансмагматических растворов.

Поздний протерозой (рифей) — интервал геологического 
времени продолжительностью около 1 млрд лет, начавшийся по-
сле карельской тектономагматической эпохи ТМЭ (1650 ± 50 млн 
лет назад) и продолжавшийся до байкальской ТМЭ (650 ± 20 млн лет 
назад), носит название рифея, с рубежами готской ТМЭ (1350 ± 20 
млн лет назад) и гренвильской ТМЭ (1000 ± 50 млн лет назад) рифей 
делится на три части — нижний, средний и верхний (Хаин, 2003).

Название «рифей» происходит от древнего наименования 
Урала. Впервые оно было предложено Н.С. Шатским для мощного 
комплекса позднедокембрийских отложений, развитых на Урале. 
Сегодня уже нет сомнений, что рифей — это крупнейший интервал 
геологической истории, совершенно особый, разделяющий текто-
нически активный раннедокембрийский период формирования 
континентальной коры и фанерозойский период повторных ак-
тивнейших тектонических движений, деструкции коры и форми-
рования новой коры в пределах Урало-Монгольского, Средиземно-
морского и Тихоокеанского глобальных поясов (Рундквист, 1992).

По особенностям тектонических движений, не столь интенсив-
ных и контрастных, как в предшествующие и последующие эпо-
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хи, по характерным геологическим формациям — исключительно 
широкому развитию карбонатных, терригенных, высокоуглероди-
стых толщ, появлению на границе с рифеем специфических маг-
матических комплексов гранитов рапакиви, распространению 
щелочных пород, карбонатитов — и многим другим признакам 
следует вывод, что рифей — характернейший период геологиче-
ской истории, не имеющий аналогов. В рифейское время заканчи-
вается крупнейший раннедокембрийский период развития Земли 
и начинается новый — фанерозойский.

На большинстве докембрийских щитов, в том числе Балтий-
ском, это было время тектономагматической активности, выра-
жавшейся в континентальном рифтогенезе. Для континентального 
рифтового магматизма типичны продукты щелочной, субщелоч-
ной и толеитовой серий, образующих, как правило, бимодальные 
ассоциации. Он сопровождался соответствующим магматизмом 
с преобладанием Fe-Ti пикритов и базальтов нормальной и уме-
ренной щелочности, а также появлением гранитов и кислых вул-
канитов (Богатиков и др., 2010).

По северной периферии Восточно-Европейского кратона 
1,40–1,35 млрд лет назад развивался глобальный структурно-
геологический пояс, протянувшийся от Сибири и Урала через 
Скандинавию, Южную Гренландию и Лабрадор к Северной Амери-
ке. Здесь в это время в анорогенных условиях происходило излия-
ние базальтов и внедрение гранитов и гранитов-рапакиви (Бер-
дяушский массив — 1355 млн лет). Таким образом, мы приходим 
к выводу, что наиболее выразительным показателем рифтогенеза 
в условиях континентов является магматизм. Его характер отра-
жает глубинные процессы и показывает существование одного из 
важнейших факторов рифтогенеза – аномальной мантии под об-
ластями развития соответствующих пород на момент их образо-
вания.

Среднерифейское (юрматинское) время знаменуется заложе-
нием новой рифтогенной структуры к востоку от раннерифейских 
отложений, что, по-видимому, связано со смещением к  востоку 
мантийного диапира. Формируется среднерифейский-вендский 
комплекс рифтогенных отложений (R2–V). Базальные горизон-
ты, представленные машакской свитой в  Башкирском меганти-
клинории, сложены конгломератами, кварцевыми и полевошпат-
кварцевыми песчаниками; в Сысертско-Ильменогорском 
мегантиклинории с этими отложениями сопоставляются высо-
кометаморфизованные породы саитовской серии (аракульская, 
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саитовская, игишская свиты), в Уфалейском комплексе — куртин-
ской, таганайской и уреньгинской свит, а в Кочкарском метамор-
фическом комплексе — породы еремкинской и светлинской толщ, 
в разрезе которых в настоящее время преобладают биотитовые, 
гранат-биотитовые, гранат-биотит-ставролитовые с силлимани-
том, кордиеритом, амфиболовые и другие кристаллические слан-
цы, среди которых встречены прослои мраморов и графитистых 
кварцитов, несущие признаки наземно-континентального про-
исхождения (Парначев, 1987; Кейльман, 1974; Сначев и др., 1990; 
Огородников, 1993; Маслов и др., 2001; Огородников и др., 2004, 
2007, 2016). 

В конце позднего протерозоя — начале рифея под воздействи-
ем мантийного плюма формируется сводовое поднятие, и в ран-
нем рифее происходит его раскол с образованием системы глу-
бинных разломов, по которым в раннепротерозойский субстрат 
внедряются мафит-ультрамафитовые интрузии (шигирский ком-
плекс). Шигирский комплекс (PR1) метаморфизованных ультра-
мафитов и пироксенитов слагает несколько сближенных массивов 
плагиоклазовых перидотитов («израндитов») и оливиновых пи-
роксенитов, серпентинитов и других метапород по ультрабазитам 
в районе Шигирских сопок в западном борту Уфалейского подня-
тия, контролируемых субмеридиональным Уфимским тектониче-
ским разломом.

Активизация мантийного магматизма относится к началу 
рифея, когда при минимальных степенях частичного плавления 
и максимальной глубине мантийных источников формировались 
щелочные карбонатно-силикатные магмы, взаимодействие кото-
рых с диплетированным веществом литосферной мантии привело 
к формированию обогащенных мантийных резервуаров. Усиление 
мантийного магмообразования в рифее и венде сопровождалось 
накоплением магматического материала в основании раннедо-
кембрийской континентальной коры. В условиях малой подвиж-
ности и проницаемости этой коры наверх в разное время про-
рывались лишь небольшие объемы магматического материала. 
На востоке Восточно-Европейской платформы, Урале увеличение 
линзы базитов и ультрамафитов в основании коры привело в ко-
нечном счете к сводовому воздыманию, достигшему пика в конце 
венда и кембрии (Пучков, 2000, 2010), возникновению своеобраз-
ного поднятия кристаллического архей-раннепротерозойского 
фундамента с расчлененным горным рельефом, образованием 
рифтовых структур, обусловленным подъемом диапира разуплот-



151

ненной мантии, что, согласно классификации Е.Е. Милановского 
(1976), позволяет отнести их к сводово-вулканическиму типу.

В различных геолого-структурных условиях в зависимости от 
«жесткости», степени консолидации фундамента, а также мощ-
ности земной коры в этом участке возникают различные серии 
последовательно и закономерно развивающихся интрузивных 
пород. В целом они составляют ветви, берущие начало от раз-
личных исходных магм. При этом предполагается связь щелочно-
ультраосновной и щелочно-габброидной ветви с глубинными 
источниками верхней мантии и базальтовым слоем, а щелочно-
гранитной — с сиалем (Гинзбург, Караева, 1974; Богатиков и др., 
2010).

В это время в зоне Зюраткульского разлома наблюдается об-
разование расслоенных титаноносных габброидов массивов 
Кусинско-Копанской группы (Кусинско-Копанский комплекс  — 
RF2), который объединяет клинопироксениты, габбро, апогаббро-
вые амфиболиты, образующие мелкие тела и дайки в метаморфитах 
таганайской свиты. Вдоль висячего бока габбро залегают гранит-
ные интрузии, связанные с базальтоидным магматизмом, — гипа-
биссальный Рябиновский и глубинный Губенский массивы, оказы-
вающие на габброиды контактовое воздействие (Холоднов и др., 
2006). Зюраткульский разлом располагается в восточном обрам-
лении протяженного машакско-шатакского рифта, выполненного 
комплексом осадочных и вулканогенных пород среднерифейско-
го возраста. Вулканогенные накопления представлены в основном 
базальтами толеитовой серии, с которыми ассоциируют дайки 
и  субинтрузивные тела риолитов. Габбро кусинско-копанского 
комплекса по петрохимическим особенностям близки к базальтам, 
а риолиты сопоставимы с рябиновскими гранитами (Краснобаев, 
Бородина, 1970; Бородина и др., 2002). Возраст габбро-гранитной 
формации — 1390–1330 млн лет (Холоднов и др., 2006).

Последующая эпоха тектогенеза и высокоградиентного мета-
морфизма на рубеже 1100–950 млн лет была названа «гренвиль-
ской» и сопровождалась внедрением плутонов платформенного 
комплекса ультраосновных и щелочно-гранитных пород (Коро-
новский и др., 2006). Ультраосновные породы представлены не-
большими телами среднерифейских интрузивных, метаморфиче-
ски преобразованных клинопироксенитов, габбро-амфиболитов, 
габбро и развитых по ним горнблендитов, амфиболитов и экло-
гитоподобных пород, располагающихся в породах уфалейско-
го гнейсово-амфиболитового блока и в породах офиолитового 
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комплекса, обрамляющих его, локализованных вдоль основных 
шовных зон смятия (рис. 38).

Аналогичные габброидные и клинопироксенитовые массивы 
картируются в шовных зонах в обрамлении Уфалейского (Куртин-
ский комплекс — RF2) и Сысертско-Ильменогорского (Вязовский 
и Каганский комплексы — RF2) гнейсово-мигматитовых блоков, 
с  которыми связано образование высокотитанистых, титаномаг-
нетитовых и ильменитовых месторождений кусинского типа (Бел-
ковский и др., 1979; Огородников и др., 2007, 2016).

В метаморфических комплексах при ультраметаморфизме по-
лучили активное развитие жильные плагиоаплиты, «гигантомигма-
титы», а вдоль тектонических зон глубокого заложения появляются 
в большом количестве небольшие, слабосекущие тела анатекти-
ческих щелочных анортоклазовых гранитов, с которыми связаны 
кварц-полевошпатовые метасоматиты, представленные керамиче-
скими, ортитовыми и ниобиево-редкоземельными пегматоидами 
(табл. 6). Возраст гранитоидов, определенный по полевому шпату, 
биотиту составляет 1100–1215 млн лет (Овчинников, 1963).

Гранитоиды и мигматиты съемщиками (Государственная 
геологическая карта…, 2008) отнесены к чусовскому комплексу 
(RF2–V), который представлен некрупными телами гнейсовидных 
плагиогранитов, гранодиоритов, гнейсоплагиогранитов, гнейсоа-
дамеллитов и мигматитов, которые не всегда показаны на карте 
(рис. 49). На северо-западе Уфалейского блока они распростра-
нены в более значительных масштабах и уже отражены на карте 
(Гаврилова и др., 2007; Шардакова и др., 2015).

Наименее изменены гнейсовидные, среднезернистые, пор-
фировидные гипидиоморфнозернистой структуры гранитоиды, 
состоящие из соссюритизированного калинатриевого полевого 
шпата, анортоклаза-олигоклаза, замещенного шахматным альби-
том, кварца, уралитизированной роговой обманки, биотита, сфе-
на, циркона, магнетита, апатита. По геохимическим параметрам 
во многом сходны с гранитоидами Рябиновского и Губенского 
массивов, которые локализованны в зоне Зюраткульского разлома 
(рис. 50). Мелкие тела гранитоидов и анартоклазитовые (керами-
ческие) пегматоидные тела смяты в пологие складки и будини-
рованы (рис. 51), рассланцованы или катаклазированы, частично 
перекристаллизованы, с наложением метасоматического иттрий-
содержащего эпидота.

Анализ геодинамических обстановок образования грани-
тоидов на основе дискриминантных диаграмм Дж. Пирса с соав-
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Таблица 6
Формации пегматитов и пегматоидов 

(кварц-полевошпатовых метасоматитов), 
образующиеся в докембрийских метаморфических комплексах 

(на примере Уфалейского комплекса)

Геодинамические 
режимы, тектони-
ческие мегациклы

Родоначальный 
магматический 
комплекс (воз-

раст)

Формации и 
генетические 

типы пегматои-
дов

Условия образо-
вания формации 

пегматоидов

Гранулитовый 
метаморфизм и 
ультраметаморфизм 
карельского мега-
цикла 
(2,6–1,7 млрд лет)

Гранитогнейсы, 
амфиболиты (автох-
тонные граниты, 
гигантомигматиты) 
(1,85–1,70 млрд 
лет)

Кварц-
полевошпатовые 
метасоматиты 
шовных зон

Глубинные ком-
плексы грану-
литовой фации 
метаморфизма, 
Р = 6–10 кбар; 
Т = 650–800 °С

Рифтогенез рифей-
ского мегацикла 
(1,35–1,00 млрд лет)

Чусовской комплекс 
субщелочных гра-
нитоидов, гиганто-
мигматитов
(1,2–1,0 млрд лет)

Керамические 
(анортоклазовые, 
полевошпатовые), 
редкоземель-
ные, ортитовые, 
монацитовые, 
ниобиево-
редкоземельные

Глубинные ком-
плексы амфибо-
литовой фации 
метаморфизма,
Р = 6–8 кбар;
Т = 580–650 °С

Байкальский (кадом-
ский) коллизионный 
мегацикл (620–500 
млн лет)

Битимский ком-
плекс щелочных 
гранитов, альби-
титы, карбонатиты 
(580–533 млн лет)

Альбититы, 
карбонатиты с 
уранониобиево-
редкоземельной 
минерализацией

Глубинные ком-
плексы амфибо-
литовой фации 
метаморфизма,
Р = 6–8 кбар;
Т = 580–650 °С

Раннепалеозойская 
ТМА шовных зон 
(500–450 млн лет)

Козловогорский 
комплекс щелоч-
ных гранитоидов-
сиенитов (476–457 
млн лет)

Микроклин-
апатитовые руд-
ные нельсониты с 
уранониобиево-
редкоземельной 
минерализацией

Глубинные ком-
плексы амфибо-
литовой фации 
метаморфизма,
Р = 6–8 кбар;
Т = 580–650 °С

торами (Pearce et al., 1984) Rb – (Y + Nb), Чусовского комплекса и 
анализы уфалейских гнейсогранитов показывают, что они имеют 
сходные внутриплитные характеристики (рис. 52).

На юге Уфалейского антиклинория, южнее широтного Аюш-
ского разлома, гранитоиды развиты в пределах всего попереч-
ного сечения преимущественно в указарской свите. На западе 
расположены мелкие дайковые тела плагиогранитов и гнейсо-
плагиогранитов, сопровождающиеся плагиоклазовой очковой 
фельдшпатизацией.
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Рис. 49. Размещение магматических тел в пределах Уфалейско-
го гнейсово-амфиболитового комплекса в стадии рифейского-
вендского рифтогенеза (Государственная геологическая карта…, 
2008, с добавлениями авторов):
1 — мафит-ультрамафитовые породы шигирского комплекса (PR1); 2 — габ-

броидные массивы куртинского комплекса (RF2); 3 — клинопироксенитовые 
массивы куртинского комплекса (RF2); 4 — гранитоиды чусовского комплекса 
(RF2); 5 — гранитоиды битимского комплекса (V).

Полужирной линией показаны блокоограничивающие тектонические нару-
шения, штриховой — магмораспределяющие шовные зоны, пунктирной — тек-
тоническая граница с куртинской свитой, косой штриховкой — Слюдяногорско-
Теплогорская шовная зона
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Рис. 50. Геохимическая диаграмма для массивов гранитоидов Уфалей-
ского блока и зоны Зюраткульского разлома (Холоднов и др., 2006; 
Гаврилова и др., 2007; Шардакова и др., 2015):
1 — Рябиновский, 2 — Губенский, 3 — кувашские и машакские метариолиты, 

4 — гранитогнейсы Уфалейского блока, 5 — палеозойские граниты Нижнеуфа-
лейского массива, 6 — гранитоиды чусовского комплекса, 7 — гранитоиды би-
тимского комплекса

Более крупные тела гнейсоплагиогранитов и гнейсоадамелли-
тов сосредоточены на востоке района; вмещающие их породы по-
всеместно фельдшпатизированы и мигматизированы.

Аналогичные анортоклазовые гранитоиды, мигматиты и ке-
рамические пегматоиды с наложенным TR-Y (редкоземельные 
пегматоиды) и в меньшей мере с U, Th, Ta, Nb оруденением раз-
виты в полициклических гнейсово-гранулитовых поясах Карелии, 
Кольского полуострова и Восточной Сибири. Пегматоиды почти 
исключительно локализованы в зонах рифейского высокотемпе-
ратурного метаморфизма амфиболитовой фации и шовных зонах 
смятия и связаны с проявлениями постметаморфического ще-
лочного метасоматоза (рис. 53). Типичные щелочные комплексы 
с редкометалльной, урановой и редкоземельной минерализацией 
начинают проявляться в докембрии с раннего протерозоя, однако 
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Рис. 51. Тело анартоклазитовых гнейсогранитов (щелочно-гранитного 
чусовского комплекса), смятое в складки (борт карьера № 4, Слюдя-
ногорское месторождение мусковита)

их массовое распространение связано с рифейской эпохой и со-
пряжено с интенсивно проявленными процессами рифтогенеза 
(Ларин, 1989).

Наиболее благоприятный уровень глубинности для образова-
ния гранитных магм составляет 5–7 кбар (Глебовицкий, Зингер, 
1985). Относительная «сухость» гранитных магм (~2 мас. % Н2О), 
генерирующихся в условиях гранулитовой фации при 7–9 кбар, 
определяет возможность их подъема на более высокий уровень. 
Это характерно для калиевых гранитов, завершающих циклы гра-
нитообразования. Однако преобладающими в зонах ультрамета-
морфизма являются водонасыщенные (до 5–8 мас. % Н2О) суще-
ственно натриевые гранитные расплавы, возникающие в условиях 
амфиболитовой фации (Р = 4–5 кбар; Т = 600–750 °С). Наиболее 
ранние в циклах, существенно натриевые гранитоиды и мигма-
титы происходили из глубинных магматических очагов, которые 
связывают с плавлением тоналитового (серогнейсового) фунда-
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Рис. 52. Дискриминантные диаграммы Rb – (Y + Nb) (Pearce et al., 1984) 
геодинамических условий гранитообразования Южного Урала:
1 — гранитоиды чусовского комплекса (Гаврилова и др., 2007); 2 — грани-

тоиды битимского комплекса (Гаврилова и др., 2007); 3 — гранитогнейсы Уфа-
лейского блока (анализы авторов и материалы работы (Шагалов, Шардакова, 
2005)).

Поля гранитоидов: ВП — внутриплитные, ПК — постколлизионные, СОХ — 
срединно-океанических хребтов, ОДА — известково-щелочных островных дуг, 
АКО — активных континентальных окраин, К — коллизионных

мента под влиянием мантийных плюмов в основании коры (Бога-
тиков и др., 2010).

Пегматитоносные гранитоиды Урала образуют полосу «бато-
литоподобных» гранитных массивов, протягивающуюся по тер-
ритории Центрально- и Восточно-Уральского поднятий. Массивы 
имеют купольную форму «мигматит-плутонов» и окружены более 
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или менее мощными зонами собственных мигматитов и сопрово-
ждающихся в зависимости от термодинамических условий керами-
ческими, слюдоносными или редкоземельными пегматоидами.

Результатом этих процессов явилось формирование обшир-
ных тел палингенно-метасоматических гранитоидов, керами-
ческих пегматоидов (мигматит-плутонов, «гигантомигматитов» 
(Петровская, 1937)), которые в тектонически наиболее активных 
участках переходили в интрузивно-анатектические и интрузивно-
реоморфические гранитогнейсовые купола, мигматит-плутоны, 
диапир-плутоны (Кейльман, 1974; Ферштатер и др., 1975; Архан-
гельская, 1980). Мигматиты формируются в зонах силлиманит-
биотит-гранат-ортоклазовой и силлиманит-гранат-кордиерит-

Рис. 53. Схема фаций регионального метаморфизма и оптимальные 
поля устойчивости высокотемпературных керамических и редко-
земельных пегматоидов докембрия (Фации метаморфизма, 1970; 
Соколов, Салье, 1983; Огородников и др., 2007):
1 — линии минеральных равновесий; 2 — границы фаций; 3 — поля кон-

кретных фаций: В1–4 — средних давлений, С2–4 — высоких давлений; 4 — поле 
развития анатектических мигматитов, керамических пегматоидов и мигматит-
плутонов; 5, 6 — поля устойчивости редкоземельных пегматоидов иттриевой (5) 
и цериевой (6) направленности
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ортоклазовой субфаций гранулитовой фации различной 
глубинности (Р = 3–11 кбар; Т = 650–800 °С).

Среднерифейский региональный метаморфизм низов грану-
литовой, амфиболитовой фаций сопровождается в пределах Уфа-
лейского гнейсово-амфиболитового комплекса, как и в других 
метаморфических комплексах Урала, процессами гранитизации 
и ультраметаморфизма, протекавшими в интервале температур 
650–800 °С (Кейльман, 1974; Мельников, 1976; Коротеев и др., 
2010; Огородников и др., 2016). Развитие процессов ультрамета-
морфизма определяется прогрессирующим плавлением, которое 
приводит к  формированию сначала мелких, слабоперемещен-
ных тел различных типов мигматитов, постепенно переходящих 
в гранитогнейсы (Белевцев и др., 1972; Кейльман, 1974; Огород-
ников, 1993).

Обычно наблюдается увеличение калиевости гранитоидов, 
которое сопровождается уменьшением кремнекислотности и уве-
личением кальциевости пород, что связано с вовлечением в про-
цессы плавления не только гранитогнейсов, но и слабогранитизи-
рованного субстрата амфиболитов. 

Эволюция состава гранитоидных пегматитов и их рудная 
специализация — сложная функция изначального вещества ма-
теринских гранитоидов, метаморфической и тектонической зо-
нальности складчатых поясов, глубинности процесса образования 
пегматитов и связи его с различными этапами развития складча-
тых систем.

Как видно из названий формаций пегматитов и пегматоидов, 
при их характеристике и классификации использовались лишь 
те пегматиты, которые представляют промышленный интерес. 
В  настоящее время редкоземельные пегматиты такого интере-
са не представляют, как и огромная масса наиболее глубинных 
пегматитов кварц-полевошпатового состава, тяготеющих к ком-
плексам метаморфических пород гранулитовой и амфиболитовой 
фаций. А.С. Никаноров (1979) предлагает называть эту формацию 
наиболее высоких давлений формацией кварц-полевошпатовых 
безрудных пегматитов. С этим можно согласиться, так как ред-
коземельная минерализация повсеместно является наложенной 
и оторванной во времени.

В последнее время редкоземельные пегматоиды обычно под-
разделяются на два типа, последовательно сменяющие друг друга: 
уран-редкоземельные и ниобий-иттриевые (Поля редкометалльных 
гранитных пегматитов…, 1976). Первые связаны с  глубинными 
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комплексами пород и подразделяются с времен А.Е.  Ферсмана 
(1960) на два подтипа — ортитовый и монацитовый.

В гранитах содержание редкоземельных элементов обычно из-
меряется сотыми долями процента, составляя в среднем около 0,04 
%. При этом в пределах единого интрузивного цикла более позд-
ние граниты, как правило, больше обогащены редкоземельными 
элементами (Швей, 1962). Лантаноиды и иттрий в основном кон-
центрируются в редкоземельных акцессорных минералах — ортите, 
монаците, реже в ксенотиме. Наряду с этим указанные элементы 
присутствуют в виде изоморфной примеси в таких акцессорных 
минералах, как сфен, апатит, циркон, гранат, а также в породообра-
зующих минералах — биотите, амфиболе, полевых шпатах.

Таким образом, выделяется два принципиально различных ти-
пов гранитов и пегматитов, отличающихся друг от друга составом 
акцессорных минералов, с которыми связана основная масса при-
сутствующих в гранитоидах редких земель. Это, с одной стороны, 
монацитоносные граниты, с другой — ортитоносные.

В монацитоносных гранитах основная часть (около 60 %) ред-
коземельных элементов заключена в монаците, в то время как 
остальная их часть распределяется между породообразующими и 
акцессорными (биотит, гранат, хлорит, полевые шпаты, апатит и 
др.) минералами.

В ортитоносных гранитах основная масса редкоземельных 
элементов входит в состав ортита и сфена. Характерно, что при-
сутствие в гранитоидных породах акцессорного монацита совер-
шенно исключает возможность нахождения в них ортита и, наобо-
рот, в ортитоносных гранитах никогда не содержится монацит.

Различие условий, приводящих к образованию того или ино-
го (монацито- или ортитоносного) типа гранита или пегматита, 
определяется величиной отношения атомных количеств: Na + K + 
2Ca/2Al. Если величина этого отношения больше 1, то присутству-
ющий в расплаве P2O5 будет связан кальцием в молекулу апатита, 
тогда редкие земли в отсутствие свободного P2O5 будут концен-
трироваться в таких минералах, как сфен или ортит. Если величи-
на этого отношения меньше 1, то основная масса редкоземельных 
элементов окажется связанной с P2O5 в виде монацита и ксеноти-
ма, поскольку количество кальция к моменту кристаллизации ред-
ких земель будет недостаточным для образования апатита из все-
го P2O5, имеющегося в остаточном расплаве (Швей, 1962).

Для наиболее ранних типов пегматитов (тип I — «обычные 
и  цериевые пегматиты», по А.Е. Ферсману) характерно постоян-
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ное появление монацита в ассоциации с ильменитом и цирконом. 
В несколько иных условиях (обогащение кальцием) в пегматитах 
в значительных количествах образуются ортиты (тот же тип  I — 
«ортитовые пегматиты», по А.Е. Ферсману), иногда сопровождае-
мые редкоземельным сфеном и апатитом. На более поздних эта-
пах развития пегматитового процесса происходит образование 
ксенотима, постоянно встречающегося в ассоциации с циртоли-
том (который содержит редкие земли иттриевой группы и иттрий) 
и уранинитом. При наличии в остаточном расплаве значительного 
количества ниобия образуются редкоземельные урансодержащие 
титано-тантало-ниобаты, в первую очередь фергюссонит или эвк-
сенит, реже самарскит.

Как известно, с гранитными пегматитами связана значительная 
концентрация редкоземельных элементов и иттрия. При этом, со-
гласно А.Е. Ферсману (1960), иттрий и иттриевые земли в них рез-
ко преобладают над элементами цериевой группы. Отличительной 
особенностью поведения редкоземельных элементов и иттрия в 
пегматитовом процессе является ясно выраженная тенденция к об-
разованию этими элементами самостоятельных минералов, зако-
номерно сменяющих друг друга по мере развития процесса.

Специализация редкоземельных пегматитов зависит от усло-
вий их формирования. Выделяются две подформации редкоземель-
ных пегматитов: цериевая, которая контролируется вмещающими 
породами, претерпевшими гранулитовый метаморфизм высоко-
градиентного режима, и иттриевая, локализованная в породах с 
низкоградиентным высокобарическим режимом амфиболитовой 
фации. Различные типы режимов метаморфизма отражаются в по-
ведении редких земель. Так, гранулитовый метаморфизм характе-
ризуется более высокими концентрациями лантаноидов цериевой 
специализации, а породы низкоградиентного высокобарического 
метаморфизма амфиболитовой фации — иттриевой (рис. 54).

Обильное развитие редкоземельной минерализации и самих 
пегматоидов второй подформации определяется широким про-
явлением регрессивного этапа метаморфизма амфиболитовой 
фации в позднепротерозойское время (Урал, Кейвы) (Краснобаев, 
Холоднов, 1981; Соколов, Салье, 1983).

В генетическом плане интрузивно-анатектические граниты 
представляют собой результат выжимания в верхние горизонты 
и раскристаллизации там части гранитного расплава, образовав-
шегося в процессе палингенно-метасоматического гранитообра-
зования и длительное время сохраняющего мобильное состояние 
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Рис. 54. Распределение La и Y в метаморфитах Урала (Краснобаев, Хо-
лоднов, 1981; Шагалов, Шардакова, 2005):
1 — тараташский комплекс (гранулитовая фация); 2, 3 — ильменогорский 

комплекс: селянкинская свита (2) (гранулитовая фация), ильменогорская свита 
(3) (амфиболитовая фация); 4, 5 — уфалейский комплекс (амфиболитовая с ре-
ликтами гранулитовой фации): плагиогнейсы (4), амфиболиты (5)

в силу существования высокого геотермического градиента и су-
бэвтектического состава. С ультраметаморфическими процессами 
(гранитизацией) связана интенсивная миграция железа, кальция, 
магния, меди, ванадия, свинца, цинка, урана и редкоземельных 
элементов из полей интенсивной гранитизации. Совокупность 
процессов, связанных с гранитизацией (смена натриевого и ка-
лиевого метасоматоза мигматизацией и выплавлением гранит-
ных магм), сопровождается уже отчетливым фракционировани-
ем РЗЭ — преимущественным выносом тяжелых редкоземельных 
элементов (Лутц, Минеев, 1967; Тихомирова, 1971). Поэтому па-
лингенные гранитоиды отличаются пониженной концентрацией 
при относительном обогащении легкими РЗЭ (Балашов, 1976). Не-
которые авторы полагают, что в комплексе процессов ультрамета-
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морфизма происходит не только вынос тяжелых РЗЭ, но и привнос 
легких лантаноидов. Гранитоиды гнейсово-мигматитовых ком-
плексов и гранитных формаций по соотношению La и Y отчетли-
во обособляются от метаморфитов (рис. 55). Они характеризуются 
пониженными концентрациями Y и широкими вариациями со-
держаний La. Наиболее высокие концентрации La в гранитоидах 

Рис. 55. La и Y в гранитоидах гнейсово-мигматитовых комплексов Ура-
ла и гранитных формаций (Краснобаев, Холоднов, 1981):
1 — тараташский комплекс, 2 — плагиогранитоиды ильменогорской свиты, 

3 — гранитные мигматиты селянкинской свиты, 4 — гранитоиды верхнепалео-
зойской гранитной формации, 5 — гранитоиды тоналит-гранодиоритовой фор-
мации, 6 — гранитогнейсы Губенского массива.

Заштрихованное поле — метаморфиты гнейсово-мигматитовых комплек-
сов Урала (см. рис. 54)
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древних гранулитовых комплексов (тараташский, селянкинская 
свита).

Как известно, тенденция к накоплению более крупных по раз-
меру легких РЗЭ относительно тяжелых в породах происходит 
параллельно усилению интенсивности регионального метамор-
физма и достигает максимального развития в зонах ультрамета-
морфизма — в мигматитах и гранитоидах (Павленко и др., 1959; 
Краснобаев, Холоднов, 1981).

Высокобарические гранитогнейсы Губенского массива по со-
ставу РЗЭ специфичны и характеризуются наиболее высокими 
концентрациями не только La, но и Y. Граниты верхнепалеозойской 
гранитной и ранне-среднедевонской тоналит-гранодиоритовой 
формаций Урала и плагиограниты ильменогорской свиты имеют 
более низкие (особенно последние) относительно гранитоидов 
гранулитовой фации содержания La и Y, в то же время отноше-
ния La/Y в тех и других близки. Они сопоставимы с анатектита-
ми амфиболитовой фации других районов (Краснобаев, Холоднов, 
1981).

Фиксаторами тяжелых лантаноидов при гранитизации явля-
ются комплементарный ей процесс железомагнезиального или 
железо-магний-кальциевого метасоматоза и постмагматическая 
минерализация. К.И. Романов, Д.А. Минеев предполагают, что гра-
нитизация архейских и протерозойских толщ сопровождается ми-
грацией тяжелых лантаноидов в верхние структурные этажи.

3.2. Докембрийские редкоземельные пегматоиды — 
полевошпатовые метасоматиты шовных зон

Месторождения, представленные полевошпатовыми мета-
соматитами, локализуются в пределах долгоживущих зон ак-
тивизации фундамента платформ. В местах развития наиболее 
глубоко метаморфизованных пород появляются селективные 
выплавки анатектоидных гранитов. Рудные метасоматиты фор-
мируются, как правило, значительно позже периода заложения 
таких зон в  связи с их последующей активизацией. Редкие, рас-
сеянные и  редкоземельные элементы, выносимые как из зоны 
палингенно-метасоматического гранитообразования, так и из 
мантии, выделялись на различных стадиях кремнещелочного 
метасоматизма, но в  промышленных концентрациях, главным 
образом в условиях формирования пород формации кварц-
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полевошпатовых метасоматитов, керамических пегматоидов 
(U-Th-TR-минерализация и др.), а также формаций альбититов и 
гумбеитов (TR-редкометалльная, Au-U-минерализация и др.) в свя-
зи с изменением фазового состояния и кислотности-щелочности 
растворов и увеличением окислительного потенциала (Гинзбург и 
др., 1973; Белевцев и др., 1972; Рудник, 1975).

В общем балансе рудного вещества существенное значение 
имели и процессы преобразования ранее сформированных кварц-
полевошпатовых метасоматитов (керамических пегматоидов) 
в  поздние стадии и (или) этапы метасоматизма, приводившие 
к  явлениям телескопирования как прогрессивной направленно-
сти, так и регрессивной.

Формирование Уфалейского и других гнейсово-амфиболитовых 
комплексов Урала началось с заложения в среднем рифее серии 
рифтовых структур, шовных зон смятия, становление которых 
сопровождалось развитием регионального метаморфизма ал-
данской фации глубинности (гранулитовый) и завершилось уль-
траметаморфизмом (Кейльман, 1974) с образованием небольших 
тел щелочных биотитовых гнейсогранитов, анортоклазовых гра-
нитов (рис. 56). Возраст по микроклину, биотиту — 1100–1215 млн 
лет (Овчинников, 1963); по цирконам из гнейсов — 990–1180 млн 
лет (Краснобаев, 1986), различных мигматитов, анортоклазо-
вых пегматитов и полевошпатовых метасоматитов с ураново-
редкоземельной минерализацией (иттроэпидот) — 1100–1200 млн 
лет (Минеев, 1959).

Палингенно-метасоматическое гранитообразование в Уфа-
лейском метаморфическом комплексе в пределах Слюдяногорско-
Теплогорской шовной зоны развивалось вдоль зон проницаемости, 
при этом происходило активное замещение амфибола биотитом, 
превращая амфиболиты в амфибол-биотитовые, биотитовые 
гнейсы. Плагиофельдшпатизация, развиваясь преимущественно 
по кристаллизационной сланцеватости, образует гнейсоватость 
пород.

Шовная зона состоит из серии часто чередующихся пород раз-
личного состава. Это в основном амфибол-биотитовые, биотито-
вые, двуслюдяные гнейсы, очковые и теневые мигматиты и анор-
токлазовые гигантомигматиты (керамические пегматоиды), 
контактирующие с гранатовыми амфиболитами и биотитовыми 
гнейсами (см. рис. 56). Все перечисленные породы рассечены бо-
лее поздними альбититами и ранне- и позднеколлизионными 
дайками плагиогранитного состава.
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Рис. 56. Геологический план северной части Слюдяногорско-
Теплогорской шовной зоны по результатам разведки Слюдяногор-
ского месторождения мусковита на гор. 358 м (Грознецкий, 1963, 
с дополнениями авторов):
1 — амфиболиты, биотит-амфиболовые гнейсы; 2 — гранитогнейсы; 3 — 

биотитовые слюдиты; 4 — анортоклазовые гигантомигматиты (керамические 
пегматоиды)
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Аналогичные керамические, редкометалльные и редкозе-
мельные пегматиты докембрия, имеющие возрастные интервалы 
1,9–1,6; 1,1–0,8 млрд лет, связаны с интракратонными троговыми 
структурами, которые большинство исследователей относят к про-
торифтам (Гинзбург, 1983; Ларин, 1989), чаще всего их связь с кон-
кретными магматическими телами весьма проблематична (Оме-
льяненко, 1978; Ларин, 1989). 

В глубинных зонах рифтовых структур градиент температуры 
и условия дегазации растворов были незначительными. В резуль-
тате существенное нарушение физико-химического равновесия 
достигалось лишь на значительном удалении от мест отделения 
флюидов, что и определило пространственный отрыв полевошпа-
товых метасоматитов от материнских гранитов.

На протяжении рифтогенной шовной зоны, как правило, от-
мечается несколько участков развития полевошпатовых мета-
соматитов, несущих ураново-редкоземельную минерализацию, 
разделенных интервалами с отсутствием метасоматических пре-
образований. Урановое оруденение генетически связано с высоко-
температурными, гидротермальными биотит-микроклиновыми 
метасоматитами (Белевцев, Мельник, 1974; Крупенников, 1976), 
что весьма характерно для «ураноносных пегматитов» докембрий-
ских областей. Ураноносные K-Na полевые шпаты (микроклиниты, 
ортоклазиты, альбититы и анортоклазиты) разломов фундамента 
докембрийских платформ являются наиболее древними, глубин-
ными и высокотемпературными образованиями в ряду других 
формаций ураноносных метасоматитов.

Щиты несут рассеянную, но устойчивую редкоземельную 
минерализацию в пегматитах, щелочных редкометалльных гра-
нитах и метасоматитах. На месторождении Иттербии развиты 
редкоземельные пегматоиды, сложенные К-Na полевыми шпа-
тами, обогащенные наложенными иттриаллитом, иттроортитом 
(иттроэпидотом), гадолинитом, монацитом и др. Это существен-
но иттриевые руды. Редкоземельные пегматиты Кольского полу-
острова (Кейвы) наиболее близки к пегматитам месторождения 
Иттербии (Беляев и др., 1996). Типичные щелочные комплексы 
и сопровождающие их пегматиты с редкометалльной и редкозе-
мельной минерализацией начинают проявляться в докембрии 
с архея–раннего протерозоя, однако их массовое распростране-
ние связано с крупнейшим межконтинентальным металлогени-
ческим импульсом эндогенной активности на границе среднего 
и верхнего рифея (1050 ± 50 млн лет) и сопряжено с интенсивно 
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проявленными процессами рифтогенеза (Кушев, 1972; Основы 
металлогении…, 1984).

На этот период приходится главный докембрийский максимум 
редкоземельной минерализации в крупных месторождениях раз-
личных типов (Беляев и др., 1996). Наиболее яркие особенности 
таких пегматитов (полевошпатовых мигматитов, керамических 
пегматоидов) — приуроченность к глубинным зонам разломов 
древних щитов и платформ и отсутствие видимой связи с кон-
кретными магматическими телами (Ларин, 1989).

Гидротермальные растворы, с которыми связано ураноносное 
и редкоземельное оруденение, были щелочными. Минералогиче-
ский состав редкоземельных месторождений показывает, что в 
этих растворах в значительных количествах присутствовали анио-
ны кислот угольной (HCO3; CO3

2–) и фтористоводородной (F–).
А.Н. Виноградов (1968) связывают образование углекислоты с 

магматическими камерами верхней мантии в результате следую-
щих реакций:

С + Н2О → СО + Н2 ; СО + Н2О → СО2 + Н2 .
Приуроченность минеральных ассоциаций, обогащенных 

углекислотой, к зонам глубинных разломов свидетельствует, что 
часть углекислоты имеет ювенильное происхождение. Обогаще-
ние флюида зон смятия углекислотой происходит в результате се-
парации метаморфического флюида при выравнивании перепада 
давления, возникшего в процессе приоткрывания трещин, и объ-
ясняется большей летучестью углекислоты по сравнению с парами 
воды и хлоридами (Белевцев и др., 1972).

Возникают благоприятные условия для образования комплекс-
ных соединений урана, тория, редких земель, бериллия, свинца 
и целого ряда других элементов. В глубинных зонах рифтовых 
структур градиент температуры и условий дегазации растворов 
были незначительными. В результате существенное нарушение 
физико-химического равновесия достигалось лишь на значитель-
ном удалении от мест отделения растворов, что и определило про-
странственный отрыв полевошпатовых (анортоклазовых) мигма-
титов от материнских гранитов.

Редкоземельные K-Na-полевошпатовые гигантомигматиты 
(пегматоиды) являются наиболее древними, глубинными и вы-
сокотемпературными образованиями в ряду других формаций 
редкоземельных пегматоидов (метасоматитов). В Уфалейском, 
Сысертско-Ильменогорском, Мурзинско-Адуйском метаморфиче-
ских комплексах Урала тела гигантомигматитов, фельдшпатоли-
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тов, керамических пегматоидов сложены высокотемпературными 
крупнокристаллическими K-Na полевыми шпатами — анортокла-
зами (рис. 57).

Анортоклазы — выокотемпературные альбиты, содержащие 
от 5 до 37 % ортоклазового компонента (рис. 58). Анортоклазы ха-
рактеризуются внутренним двойникованием, отражающим раз-
личия в термической истории полевого шпата и характере пост-
кристаллизационных превращений. В зависимости от сечения оно 
проявляется в виде полосчатых полисинтетических альбитовых и 
периклиновых двойников (Кумеев, 1982).

Двойниковые пластины испытывают последующую механи-
ческую трансформацию, приводящую к неравномерному распре-
делению в зерне пластин разного размера, альбитовых и пери-
клиновых двойников, нередко наблюдается радиально-лучистое 
их распределение. На плоскостях спайности нередко появляется 
«лунная» ирризация (рис. 59).

Рис. 57. Анортоклазит гигантозернистой структуры (керамический пег-
матоид).
Хорошо проявлены радиально-лучистые двойниковые пластины с лунной 

ирризацией
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Рис. 58. Разделение санидинов, анортоклазов, плагиоклазов.
У анортоклазов показаны экспериментально полученные изотермы сдви-

гового превращения моноклинный – триклинный полевой шпат:
1, 2 — K-Na полевые шпаты (анортоклазы) Ильмено-Вишневогорского ком-

плекса (Щелочно-карбонатитовые комплексы…, 1997), внешней зоны ЦЩП (1), 
внутренней зоны ЦЩП (2); 3 — анортоклазы Уфалейского метаморфического 
комплекса; 4 — анортоклазы Мурзинского комплекса (Грабежев, Чистяков, 1974)

Диагностика K-Na полевых шпатов проводится по восьми наи-
более сильным рефлексам на порошкограммах (Минералы, 2003). 
K-Na полевые шпаты отличаются от плагиоклазов по величине па-
раметра a, поэтому диагностическим является рефлекс 201 и дру-
гие рефлексы, зависящие от параметра a (табл. 7).

В плагиоклазах 201 мало меняется в зависимости от содержания 
Са (2ѲCuKa = 22°). В K-Na полевых шпатах положение рефлекса 201 
зависит от содержания Na и смещается от 2ѲCuKa = 21° в К-полевом 
шпате, до 2ѲCuKa = 22° в Na-полевом шпате. Количество ортокла-
зовой компоненты рассчитывается по формуле (Кумеев, 1982): 
%Орт = 2200 – 100 × 2Ѳ(201). Триклинная симметрия К-полевого 
шпата, возникающая при Si/Al-упорядочении, устанавливается по 
расщеплению рефлексов 131 на 131 и 131; 130 на 130 и 130. В анор-
токлазах величина расщепления рефлекса 131 достигает 0,8–1,4° 
2Ѳ(201), а 130 – 0,2–0,6° 2Ѳ(201) (Кумеев, 1982).
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Рис. 59. Будины анортоклазовых пегматоидов в биотит-амфиболовых 
гнейсах (Восточный забой карьера по отработке мусковитовой 
жилы № 4 Слюдяногорского месторождения мусковита).
На врезке — крупнокристаллический анортоклаз, характеризуется «лун-

ной» иризацией на плоскостях спайности

Таблица 7
Положение диагностических линий на порошкограммах 

анортоклазов Уфалейского комплекса

hkl
Анортоклазы

(Минералы, 2003) Анортоклазы Уфалейского комплекса

Iотн 2ѲCuKa У-8/8 У-190 Берк-1 У-123

201 65 21,65–21,88 21,75 21,91 21,87 21,98

130 45 23,66 23,9 23,44 23,94 23,52

130 40 23,9–24,3 24,01 24,11 24,06 24,17

40 100 27,48–27,98 27,75 27,81 27,85 27,90

131 25 29,64–29,91 29,9 29,78 30,06 30,08

131 25 30,5–31,28 31,2 31,18 30,94 30,62

60 15 41,74–42,03 42,25 42,35 41,75 42,41

204 25 51,02–51,31 51,01 51,08 51,06 51,16

Or, мас. % 12–37 25 9 13 2
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Полевошпатовые пегматоиды локализованы исключитель-
но в  породах рифейского высокотемпературного метаморфизма 
и ассоциируют с зонами проявления постметаморфического ще-
лочного метасоматоза (Кейльман, 1974; Гинзбург, 1983; Ларин, 
1989; Огородников и др., 2007, 2012).

Для магматизма протерозойских рифтогенных зон характерен 
мантийный вынос щелочных и редкоземельных элементов, а так-
же железа и фосфора (Беляев и др., 1996).

Геохимические поиски, проведенные группой В.В. Парфенова 
(Геологическое доизучение…, 1989) в восточной части Уфалейско-
го метаморфического комплекса, показали, что Слюдяногорско-
Теплогорская шовная зона смятия с развитыми в ее зоне влияния 
щелочными гранитоидами, пегматитами, имеет специализацию 
Be, Nb, TR и Y. Выявлены комплексные геохимические аномалии, 
которые включают, г/т: Y — 50–300, Z r — 300–1000, Be — 4–40, 
Ba — 1000–3000, Nb — 100–300, Mo — 5–15; при фоновом уровне: 
Y < 10, Zr — 100, Be < 2, Ba — 500, Nb — 40, Mo — 3. Кроме того, 
в пределах Уфалейского комплекса выделены аномалии, природа 
которых до настоящего времени не расшифрована (Огородников 
и др., 2016).

Ультраметаморфические месторождения являются полиген-
ными и полихронными, и при телескопировании (наложении 
процессов один на другой) в единых шовных зонах со временем 
могут формироваться месторождения и проявления урана, золо-
та, титана, редких элементов, слюды, апатита и других полезных 
ископаемых. От типичных плутоногидротермальных месторож-
дений они отличаются протяженностью распространения вдоль 
зоны влияния шовной структуры, широким развитием железомаг-
незиального, щелочного и кальциево-углекислого метасоматозов, 
высоким давлением при образовании и распространением среди 
пород высоких фаций метаморфизма (Белевцев, 1979; Огородни-
ков, 1993; Огородников и др., 2007).

Для высокотемпературных K-Na-полевых шпатов (анорто-
клазов) благоприятный интервал температур кристаллизации 
650–800 °С. Проходящие в этих условиях сквозь магму летучие от-
деляются при температуре порядка 600–620 °С и давлении выше 
6 кбар. С понижением температуры возрастает степень диссо-
циации кислот, уменьшается подвижность редкоземельных эле-
ментов цериевой группы, вследствие чего акцессорные минералы 
обогащаются ураном, ниобием и редкоземельными элементами 
иттриевой группы (рис. 60).
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Вследствие высокой устойчивости урана в калий-натрий-
карбонатных растворах в широком диапазоне температур и дав-
лений в метасоматитах концентрации урана не наблюдается, 
а редкие земли, иттрий и уран изоморфно концентрируются в ит-
троэпидоте (U — 2,11; Y — 1,07 мас. %).

Рис. 60. Поведение Y-Nb в анортоклазитовых редкоземельных пегматои-
дах с иттроэпидотом (Уфалейский комплекс):
1 — гнейсограниты, 2 — амфиболиты, 3 — анортоклазовые гигантомигмати-

ты, 4 — иттроэпидот
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Тектонические и постмагматические воздействия на щелоч-
ные полевошпатовые метасоматиты завершались образованием 
крупнокристаллического ортита — иттроэпидота.

Ортит — один из самых распространенных акцессорных ми-
нералов, встречающийся в гранитных и щелочных пегматитах 
различных возраста и генезиса. Преимущественно он распростра-
нен в редкоземельных пегматитах, для которых характерны самые 
большие глубины формирования (Гинзбург, Родионов, 1960; Гинз-
бург и др., 1979). А.Е. Ферсман (1960) включал ортитовые пегма-
титы в I тип — обычные и церовые пегматиты. Встречается ортит 
также в метаморфических сланцах и гнейсах. 

Ортит был открыт шотландским минералогом Т. Алланом в 
Гренландии и назван в его честь алланитом в работе Т. Томсона в 
1810 г. (Thomson, 1810). В 1818 г. Й.Я. Берцелиус обнаружил и опи-
сал минерал из Фалуна, Швеция, назвав его ортитом (от греческого 
слова «ортос» — прямой).

В 1841 г. ортит был открыт Германом (Hermann, 1848) в Ильмен-
ских горах и описан под именем уралортита. В 1847 г. Н.И. Кокша-
ров обнаружил на Урале еще одну разновидность ортита, кристал-
лизующуюся в хорошо ограненных кристаллах, которую назвал 
в честь Багратиона — багратионитом.

Д.С. Белянкин (1909), А.Н. Заварицкий (1939) обнаружили 
и  в  работах отметили ортит во многих копях Ильменских гор. 
Л.Н.  Овчинников, М.Н. Цимбаленко (1948) обнаружили мангано-
ортит в Курочкином Логе на Урале. Разными авторами и в разное 
время ортит был найден и описан в других районах Советского 
Союза. Большое внимание этому минералу стали уделять и в за-
рубежных странах.

Изучению кристаллохимии ортита и изоморфным замещени-
ям элементов в его структуре посвящен ряд статей и монографий 
(Лабунцов, 1939; Минеев, 1959; Руманова, Николаева, 1959; Кали-
нин, 1961; Хвостова, 1962; Семенов, 1963; Шмакин, Ширяева, 1971; 
Калита, 1961, 1974; Попова, Баженова, 1980; Попова и др., 2012; 
и др.).

Основные исследования по изоморфизму и кристаллохимии 
ортита принадлежат Ф. Махачки, который работал над структур-
ной группой эпидот-ортита. По его данным, происходит замеще-
ние Са2+ и Al3+ на Mg2+ и Mn2+, а Si4+ — на P5+. Ф. Махачки вывел об-
щую формулу для минералов группы эпидот-ортита.

Т.И. Уеда (Ueda, 1955) изучил кристаллическую решетку алла-
нита (ортита). На основании химической формулы, измерений 
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кристаллической решетки и количества атомов в ней он сделал 
вывод о родстве между эпидотом и ортитом. Т.И. Уеда дает кри-
сталлическую структуру алланита (ортита) и параметры решетки: 
a = 8.98 Å, b = 5.75 Å, c = 10.23 Å, β =115°.

В 1958–1959 гг. И.М. Руманова и Т.В. Николаева [1959] на при-
мере кристаллической структуры ортита из пород Вишневых гор 
на Урале подтвердили данные Т.И. Уеда и получили аналогичные 
параметры решетки.

Ортит встречается в гранитах, гранитогнейсах, гранитных 
и щелочных пегматитах, метаморфических породах метаморфи-
ческих комплексов Урала. Изучение структуры эпидота и ортита 
(Руманова, Николаева, 1959) показало близкое структурное сход-
ство обоих минералов. Эпидот и ортит в элементарной ячейке 
имеют одинаковое число ионов, причем все они в обеих решетках 
одинаково расположены. Единственное различие состоит в  том, 
что в эпидоте находятся только ионы трехвалентного железа и от-
сутствуют редкоземельные. В ортите принимает участие двух-
валентное железо, а ионы кальция замещены ионами элементов 
редких земель, в основном цериевой группы (Хвостова, 1962). Уве-
личение содержания редких земель, марганца и тория в ортитах 
идет параллельно с возрастанием двухвалентного железа и маг-
ния в группе (Al, Fe2+, Fe3+, Mg).

Ортиты глубинных пегматитов должны быть богаче кальци-
ем и алюминием. Ионные радиусы лантана и церия больше, чем 
ионные радиусы тяжелых лантаноидов и иттрия, в связи с чем от-
меченная разница в спектре редких земель может быть объяснена 
влиянием давления. В ортитах, обогащенных тяжелыми лантанои-
дами (Nd, Sm, Gd), велико и содержание иттрия (до 20%). Из север-
ной Карелии известен существенно иттриевый ортит (Геохимия…, 
1964) с диспрозиевым максимумом лантаноидов.

Ортит-эпидот широко распространен в месторождениях раз-
личных генетических типов. Особенно часто встречается в гра-
нитах и гранитных пегматитах (рис. 61). Известен в эффузивных 
и гипабиссальных породах. В абиссальных условиях, высокотем-
пературных слюдоносных и редкоземельных пегматитах широ-
ко распространен крупнокристаллический ортит (Средняя Азия, 
Норвегия, Швеция, Северная Каролина, КНР и др.). Этот ортит 
обычно обогащен тяжелыми лантаноидами (Sm, Gd), иттрием, а 
также торием и ураном (Геохимия…, 1964). А.И. Баженовым (1958) 
изучен редкоземельный эпидот юго-восточного Алтая, содер-
жащий 1,41 % TR2O3. Редкоземельный эпидот, содержащий 1,4 % 
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Рис. 61. Распределение РЗЭ в группе ортита-эпидота (Лутц, Минеев, 
1967; Хвостова, 1962; Минеев, 1959, 1969):
1 — эпидоты из гранитов; 2 — эпидоты из щелочных гранитов, пегматитов 

и метаморфических пород; 3 — ортиты из гранитоидов и гранитных пегмати-
тов; 4 — иттриалит из пород Северо-Запада России

TR2O3, обнаружен на Слюдяной горе (Южный Урал) и впервые опи-
сан Д.А. Минеевым (1959).

Иттроэпидот довольно часто встречается в породах, вмещаю-
щих мусковитовое месторождение на Слюдяной горе (Уфалейский 
метаморфический комплекс), где он образует крупные кристаллы 
столбчатого облика размером от 5 до 40 см в длину, черного цвета в 
разбудинированных пегматоидных блоках, сложенных гигантозер-
нистыми агрегатами анортоклаза (рис. 62). Все выделения минера-
ла хотя и имеют кристаллические очертания, но почти не обладают 
хорошо образованными гранями. В шлифах имеет желто-зеленый 
цвет без заметного плеохроизма, рельеф высокий, нередко имеет 
зональность. Минерал анизотропен, Ng = 1.718–1.724, Np = 1.708–
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Рис. 62. Кристаллы иттроэпидота (черное) размером около 20 см в длину 
в будинах ирризирующего анортоклазита (забой штольни по отработ-
ке жильного тела № 4 Слюдяногорского месторождения мусковита)

1.712, Ng–Np = 0.013 (Минеев, 1959; Лутц, Минеев, 1967; Белков-
ский, 1989; Огородников и др., 2007).

Специфической особенностью химического состава иттроэпи-
дота (Лутц, Минеев, 1967; Огородников и др., 2007, 2016) является 
присутствие U = 0,10–0,14 мас. % при невысоком содержании ура-
на и тория во вмещающих гранитогнейсах: Th = 6,4 · 10–4 мас. %; 
U = 1,6 · 10–4 мас. %; еще меньше в анортоклазовых пегматоидных 
телах: Th = 0,80–0,82 · 10–4 мас. %; U = 0,2–0,6 · 10–4 мас. %. Анорто-
клазиты содержат повышенное количество Ве (20,2–21,8 · 10–4); Sr 
(597,1–675,6 · 10–4); P (56,4–160,4 · 10-4); B (19,4–12,8 · 10–4 мас. %). 
Редкоземельные элементы представлены преимущественно ит-
триевой группой.

Состав иттроэпидота был дополнительно изучен в Институте 
минералогии УрО РАН в Миассе в 2012 г. (Попов, Колисниченко, 
2012), и формула минерала близка к составу иттроэпидота, полу-
ченного в 1959 г. (Минеев, 1959; Лутц, Минеев, 1967):

(Ca1,89Y0,09Sr0,01Er0,01)2,0(Al2,19Fe0,78Mn0,02U0,01)3,0Si3O12(OH).
Образование редкоземельных (керамических) пегматоидов 

происходит на значительных глубинах, превышающих 7–8 км. 
Во  вмещающих плагиогнейсах широко развиты парагенезисы 
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с кианитом, что свидетельствует о высокобарических условиях 
их образования (рис. 63). Редкоземельные анортоклазовые пег-
матоиды (с иттроэпидотом) можно рассматривать как наиболее 
глубинные (ультраабиссальные) фациальные разновидности пег-
матитовых образований (Гинзбург, Родионов, 1960; Огородников 
и др., 2007, 2016). При широком развитии в них иттроэпидота с по-
вышенной концентрацией редких земель иттриевой группы они 
могут служить источником редкоземельного сырья.

На диаграмме (рис. 64) представлены анализы ортитов и эпи-
дотов из пегматитов России и зарубежных стран (Лабунцов, 1939; 
Минеев, 1959; Хвостова, 1962; Шмакин, Ширяева, 1971; Иванов 
и др., 1976; Попова, Баженова, 1980; Огородников и др., 2007, 2016; 
Попов, Колисниченко, 2012) показано соотношение суммы редких 
земель и тория относительно суммы железа и магния.

Иттроэпидоты Южного Урала образуются в наиболее глубин-
ных (ультраабиссальных) условиях (Огородников и др., 2016). В За-
падном и Южном Прибайкалье ортитоносные пегматиты распро-
странены достаточно широко (Иванов, Шмакин, 1972; Калинин, 
1957, 1961). Ортит встречается практически во всех разновидно-
стях магматических пегматитов, как древних (докембрийских), 

Рис. 63. Метаморфогенный кианит в биотитовых плагиогнейсах. Шлиф 
У-170, без анализатора, ×20
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Рис. 64. Зависимость содержания TR + Th/A от суммы Fe2+ + Mg/B 
в эпидот-ортитах в условиях разной глубинности объектов:
А — сумма (Ca, Y, Ce, Th, Mn); B — сумма (Al, Fe2+, Fe3+, Mg).
1 — Y-эпидоты Уфалейского комплекса (Минеев, 1959; Огородников и др., 

2007; Попов, Колисниченко, 2012); 2 — ортиты Прибайкалья (Шмакин, Ширяе-
ва, 1971; Ширяева, Шмакин, 1982); 3 — ортиты Слюдянского месторождения 
мусковита (Ширяева, Шмакин, 1982); 4 — ортиты Вишневогорского комплекса 
(Попова, Баженова, 1980); 5 — анализы ортитов из месторождений разных кон-
тинентов без анализа глубинности образования (Хвостова, 1962)

так и молодых (палеозойских). В Западном Прибайкалье ортит ши-
роко распространен в докембрийских позднескладчатых пегмати-
тах, отвечающих, по классификации А.И. Гинзбурга, Г.Г. Родионова 
(1960), глубинным (абиссальным) образованиям, и в палеозойских 
пегматитах, малоглубинных, сформировавшихся на глубине менее 
3 км (Иванов и др., 1976). Следует отметить, что по ряду особенно-
стей спектра редких земель ортиты Слюдянки похожи на ортиты 
Тажерана, сформированные в гипаабиссольных условиях. Имеет 
значение и явно меньшее давление, при котором формировались 
пегматиты Слюдянки, по сравнению с допалеозойскими пегмати-
тами Приольхонья. Ряд геологических, минералогических и гео-
химических критериев свидетельствует в пользу образования 
пегматитов Слюдянки в мезоабиссальных или даже в гипаабис-
сальных условиях (Ширяева, Шмакин, 1982).
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Ортит обнаруживается также в эффузивах Северного Кавка-
за, Восточной Сибири, в кислых мезозойских лавах на Северо-
Востоке (Афанасьев, 1958; Ляхович, 1962; Здорик и др., 1964; Руб 
и др., 1965).

Представленный график изменения составов ортита — эпидо-
та достаточно убедительно свидетельствует о зависимости содер-
жания редкоземельных элементов в ортите от глубинности обра-
зования пегматитов.

На Балтийском щите (Норвегии, Швеции, Кольском полуостро-
ве) отмечается большое разнообразие месторождений и много-
численных проявлений редкоземельной минерализации, связан-
ных с пегматитами, метасоматитами, щелочно-ультраосновными 
породами и карбонатитами. Интересно, что месторождения в пег-
матитах с редкоземельной минерализацией (ортит, Y-эпидот, 
фергюссонит, самарскит, гадолинит и др.) чаще всего разрабаты-
ваются на полевой шпат и слюду, а редкоземельные, существен-
но иттриевые концентраты обычно добываются попутно (Калита, 
1961; Беляев и др., 1996).

Аналогичные пегматоиды с иттроодержащим эпидот-ортитом 
встречены в Сысертско-Ильменогорском, Мурзинско-Адуйском 
комплексах (Тихомирова, 1971; Грабежев, Чистяков, 1974; Крас-
нобаев, Холоднов, 1981; Левин, 1998; Попов, Попова, 2004; Губин, 
Хиллер, 2015, 2016).

В позднем рифее–раннем венде (620–540 млн лет) восточная 
часть Восточно-Европейской платформы на Южном и Среднем 
Урале испытала новый этап рифтогенеза с формированием линей-
но ориентированных грабенов, также выполненных грубообломоч-
ным материалом (с конгломератами, гравелитами, песчаниками), 
в ассоциации со щелочными высокотитанистыми вулканитами 
и интрузивными породами (габброидами, сиенитами и гранитои-
дами), датированными возрастом 730–660 млн лет (Холоднов и др., 
2006). Увеличение линзы базитов и ультрамафитов в основании 
коры в конечном счете привело к сводовому воздыманию Урала, 
достигшему пика в конце венда и в кембрии. Кадомский ороге-
нез (Пучков, 2000) сопровождался региональным метаморфизмом 
и частичным плавлением нижнекоровых метабазитов. В это вре-
мя формируются зональные дунит-пироксенит-габбровые масси-
вы Платиноносного пояса Урала, имеющие длительную и сложную 
историю развития. Последние изотопные датировки Sm-Nd ме-
тодом имеют ранневендские возрастные значения 560–550 млн 
лет для дунитов, верлитов, оливиновых, магнетитовых клинопи-
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роксенитов Кытлымского массива и подтверждают представление 
о субплатформенно-рифтогенной (доспрединговой) природе Пла-
тиноносного пояса (Холоднов и др., 2006). Плавление нижнеко-
ровых метабазитов сопровождалось на заключительных стадиях 
формированием щелочных гранитоидов и сиенитоидов.

С кадомским этапом орогенеза в восточной части запад-
ного склона Урала связаны разнообразные массивы щелочных 
гранитоидов и сиенитоидов, которые перемещались в вышеле-
жащие области коры, оставляя внизу гранулитовые и эклогито-
вые реститы (Алексеев, 1984; Пучков, 2000). Данные гранитоиды 
объединены в Битимский комплекс (V) и, в частности, в цен-
тральной части Уфалейского блока представлены Никольским 
массивом (Гаврилова и др., 2007; Шардакова и др., 2015). В преде-
лах Уфалейского блока битимский комплекс (см. рис. 49) соответ-
ствует мусковитовым альбит-микроклиновым гранитогнейсам, 
микроклин-пертитовым гранитам и гнейсогранитам, выделен-
ным еще Г.А. Кейльманом (1974). Граниты этого комплекса фор-
мировались в период поздневендских рифтогенных процессов 
(Гаврилова и др., 2007). По соотношению Rb – (Y+Nb) эти гра-
нитоиды отчетливо располагаются в поле внутриплитных раз-
ностей (см. рис. 52). По данным U-Pb-метода, возраст метамор-
физма ильменогорской толщи, параллелизуемой с уфалейской 
свитой, 643 ± 46 и 576 ± 65 млн лет дается возраст для шумихин-
ской толщи, а по Sm-Nd изотопным данным возраст становления 
ультрабазитов, альбититов и карбонатитов Булдымского массива 
602 ± 24 млн лет (Sr-Nd-C-O изотопные данные…, 2006), возраст 
альбититов и карбонатитов Уфалейского комплекса 525 ± 11 млн 
лет (Огородников и др., 2012). Изотопный состав (Sr, Nd, C, O) 
карбонатных жил Уфалейского комплекса свидетельствует о свя-
зи их с глубинным источником, по изотопным параметрам близ-
ким мантийному резервуару ЕМ1, характерному для рифтовых 
зон древних щитов (Недосекова и др., 2005).

Р-Т параметры при становлении гранитоидов Никольского 
массива оценены по разным геотермобарометрам и составляют 
3,5–5,5 кбар и 580–630 °С (Шардакова, Крупенин 2008; Шардако-
ва и др., 2015). Ar-Ar возраст по биотитам гранитов главной фазы 
установлен 579,0 ± 7,1 млн лет (Шардакова и др., 2015).

В центральной части Уфалейского блока (Слюдяногорско-
Теплогорская шовная зона) с этим гранитоидным комплексом 
связано появление альбититов и карбонатитов (Огородников 
и др., 2007, 2016).
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Многими исследователями установлено, что со щелочными 
сиенитами, щелочными и субщелочными гранитами связаны 
пневмотолитовые, гидротермальные проявления, формирую-
щиеся в условиях различных температур и давлений. Так, по-
левошпатовые жильные тела известны в Ильменских горах с 
середины XVIII в. (Розе, 1875). Мелкозернистые полевошпато-
вые тела были описаны Д.С. Белянкиным (1909) под названием 
«фельдшпатолиты». Фельдшпатолиты, или существенно пла-
гиоклазовые мелкозернистые жильные породы, часто являются 
составными частями полевошпатовых жильных систем (Попова 
и др., 2004).

Альбититы секут анортоклазовые редкоземельные пегматиты, 
содержащие кристаллы иттроэпидота и кварцевые жилы пере-
кристаллизации (слюдяногорский тип) среднерифейского возрас-
та. С образованием альбититов связано появление ураноносных, 
иттриевых и ниобиевых минералов — фергюссонита, самарскита, 
пирохлора и Y-колумбита. Данные метасоматиты отчетливо секут 
ранние анортоклазовые рифейские редкоземельные пегматиты, 
а также кристаллы иттроэпидота рифейского возраста (рис. 65). 
С  образованием сахаровидных альбититов связано появление 
ураноносных, иттриевых, тантал-ниобиевых минералов — фер-
гюссонита и иттроколумбита.

Данная редкоземельная минерализация детально охарактери-
зована в ранее опубликованной монографии В.Н. Огородникова 
с соавторами (2016) и здесь не рассматривается.

3.3. Мусковитовые пегматоиды Урала

До сих пор известны только два теснейшим образом связанные 
между собой типа образований крупнокристаллических мускови-
тов: пегматоидные жилы и крупнокристаллические участки среди 
вмещающих пород (Генезис…, 1958).

Слюда в пегматитах (мусковит и биотит) встречается очень 
часто, но промышленных размеров она достигает только в неко-
торых из них.

Становление пегматитов, равно как и закономерности разме-
щения отдельных жил и пегматитовых полей в целом, определя-
ются рядом факторов (магматическим, метаморфическим, тек-
тоническим и др.), вследствие чего различные стадии процесса 
проявляются с разной интенсивностью, а в пределах отдельных 
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пегматитовых полей формируются как рудоносные пегматиты, 
так и безрудные.

Материалы Г.Г. Родионова (1975) и анализ других литератур-
ных данных позволяют отстаивать представление о гетероген-
ности пегматитов, если к последним относить и все различные 
крупнозернистые образования, сходные по составу с родоначаль-
ными гранитами, но сложенные различающимися парагенезиса-
ми и имеющие разное строение жильных тел, которые мы называ-
ем пегматитами или пегматоидами.

Самые ранние из них — плагиоклазовые пегматоиды — про-
дукты натриевого метасоматоза магматической стадии палинген-
ного ультраметаморфизма. Образование крупных порфиробласт 
плагиоклаза или различных типов мигматитов — наиболее легко 
замечаемое его проявление.

Процессы последующего автометасоматического кварц-
мусковитового и кварцевого замещения широко распространены в 
пегматоидах, которые разрушают крупные индивиды плагиоклаза и 
усложняют строение пегматоидных жил. При этом пегматоиды с на-
ложенной метасоматической мусковит-кварцевой минерализацией 
лишены зон письменного гранита, кварцевых ядер жильных тел.

По данным А.А. Кадик с соавторами (1971), В.П. Петрова (1975), 
в условиях палингенеза при давлении 4–6 кбар магмы являются ин-
тенсивным поглотителем водного флюида как наиболее дефицитно-
го компонента возникающего эвтектического расплава. Кристалли-
зация даек гранита, аплита или пегматита (пегматоида) может идти 
из одной и той же магмы, но в совершенно различных условиях.

Гранит, или аплит, кристаллизуется тогда, когда гранитная маг-
ма попадает в условия, где возможно отделение воды от остываю-
щего гранитного тела (открытая система). В тех же случаях, когда 
водный флюид не находит выхода из магматического очага, идет 
пегматитовая кристаллизация (закрытая система).

Зависимость состава пегматитовых (пегматоидных) тел 
от условий метаморфизма вмещающих пород отмечалась уже дав-
но (Коржинский, 1937). Наиболее отчетливо это было сформулиро-
вано А.И. Гинзбургом, Г.Г. Родионовым (1960), а позднее Ю.М. Со-
коловым (1970), В.М. Макагоном с соавторами (1975), М.Е. Салье 
(1975), которые показали закономерную связь типов пегматитов 
с фациями метаморфизма и глубинностью их образования.

Этот класс объединяет палингенно-метасоматические место-
рождения, возникшие в результате метаморфической дифференци-
ации, магматического замещения, дифференциации вещества при 
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выплавлении и консолидации гранитоидного расплава и дальней-
ших постгранитизационных метасоматических преобразований, 
а также гидротермально-метасоматические месторождения, воз-
никшие во время регрессивных стадий регионального метамор-
физма (Соколов и др., 1975).

Несмотря на значительные успехи в изучении пегматитов, 
до сих пор не исследованы причины эмпирически установлен-
ной зависимости их типа от особенностей геологического строе-
ния и  эволюции тех структурно-фациальных зон, в которых они 
формируются. Отсутствие пространственной, временной и гене-
тической связей между пегматитами и массивами гранитов и, на-
оборот, наличие этих связей между пегматитами и метаморфиче-
скими комплексами заставляют сейчас ставить вопрос о причинах 
пегматитообразования в новом аспекте.

Прогрессивный этап метаморфизма определяет появле-
ние в процессе или метасоматоза, или палингенеза кварц-
полевошпатовых парагенезисов, характеризующихся в основном 
породами мелкозернистых структур, тогда как в регрессивный 
этап регионального метаморфизма при высокой активности ио-
нов водорода, невысокой активности ионов калия при высоком 
значении потенциала Н2О происходит гидролиз полевых шпатов, 
увеличивается роль собирательной перекристаллизациии метасо-
матоза (мусковитизации) кварц-полевошпатового субстрата пер-
вичных жил и зон (Соколов и др., 1975).

Парагенетические ассоциации пегматитов мусковитовой фор-
мации находятся в поле альмандин-амфиболитовой фации, захваты-
вая в основном область, лежащую в поле дистена выше по давлению 
тройной точки (5,5 кбар, 625 °С), и соответствуют гранат-кианит-
биотит-ортоклазовой, гранат-кианит-биотит-мусковитовой, 
ставролит-жедритовой и биотит-ставролит-мусковит-кианитовой 
субфациям (рис. 65). Эти зоны находятся в оптимальной области су-
ществования мусковита, ограниченной линией разложения муско-
вита с кварцем и ставролита с кварцем, оцениваемую температурой 
650–680 °С и давления Р = 5–9 кбар (Гинзбург и др., 1979).

3.3.1. Геологические условия образования промышленных 
месторождений крупнокристаллических слюд на Урале

Детальное геологическое картирование мусковитоносных ком-
плексов Урала (Кейльман, 1969, 1974; Кулешов и др., 1961; Грознец-
кий, 1963; Дядькина, 1964а, б, 1973; Мельников, Мельникова, 1966; 
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Рис. 65. Образование мусковитовых пегматоидов при условиях высокого 
давления и относительно низкого геотермического градиента (Гинз-
бург и др., 1979):
1 — кривые устойчивости полиморфных модификаций силикатов алюминия, 

2 — границы полей устойчивости различных минералов, 3 — начало плавления 
плагиогнейсов, 4 — поле мигматитов, 5 — кривая геотермического градиента, 
6 — поле развития керамических пегматоидов с иттриевой и редкоземельной 
минерализацией, 7 — поле развития мусковитовых пегматоидов

Никитин, 1965) с использованием данных по другим пегматитовым 
провинциям России позволяет выяснить основные закономерности 
размещения мусковитовых пегматитов на Урале.

Все месторождения мусковита располагаются только в преде-
лах гнейсово-мигматитовых комплексов, обнажающихся в ядрах 
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структур третьего порядка, приуроченных к главным региональ-
ным поднятиям Урала — Центрально-Уральскому, Восточно-
Уральскому и Зауральскому. Наиболее типичными являются 
Уфалейский, Сысертско-Ильменогорский, Джабык-Карагайский 
и  Мариинский гнейсово-мигматитовые комплексы, где сосредо-
точено большинство известных на Урале месторождений муско-
вита (Слюдяногорское, Беркутинское, Агордяшское, Полдневское, 
Шумихинское, Ольгинское, Еланчик и др.).

Локализация мусковитовых месторождений в гнейсово-
мигматитовых комплексах определяется литологическим, 
структурно-тектоническим и метаморфическим металлогениче-
скими факторами. При этом фактор регионального метаморфизма 
является ведущим, определяя минерагеническую специализацию, 
генетические особенности и практическую ценность месторожде-
ний (Кейльман, 1974).

Внутри комплексов мусковитовые месторождения фикси-
руются обычно в гнейсовых ядрах. Промышленный мусковит 
в гнейсово-мигматитовых комплексах Урала встречается в грани-
тоидных и пегматоидных палингенных телах, а также в зонах ин-
тенсивной перекристаллизации, накладывающейся на некоторые 
разновидности мигматитов.

Характерными представителями этого типа являются жильные 
тела Слюдяногорского месторождения в Уфалейском метаморфи-
ческом комплексе, а также многие жилы Сысертского и Джабык-
Карагайского комплексов.

Пегматитовые жилы различного генезиса распространены 
в  указанных комплексах чрезвычайно широко, но слюдоносны-
ми оказываются лишь единичные жилы. При этом крупные кри-
сталлы мусковита встречаются не только в пегматитовых телах, 
но и в жилах гнейсогранитов и аплитов, а также во вмещающих 
их гнейсах, что особенно характерно для Слюдяногорского ме-
сторождения в Уфалейском мигматитовом комплексе. Обычно 
крупные кристаллы мусковита развиваются в массе пегматоидов, 
представляющих собой в одних случаях относительно древние 
пегматитовые жилы, в других — перекристаллизованные очковые 
и полосчатые мигматиты.

Наложение ослюднения на различные геологические образо-
вания обусловливает разнообразие структур пегматоидов, содер-
жащих крупные кристаллы мусковита, от реликтовой гнейсовой 
до пегматоидной, весьма характерны всевозможные структуры 
перекристаллизации и замещения.
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В пределах Сысертско-Ильменогорского метаморфического 
комплекса выделяются два гнейсовых поля, содержащих муско-
витовые месторождения и проявления. Западное — Полдневское, 
где известно одно малое месторождение Полдневское и 17 прояв-
лений слюдоносных пегматоидов. Жилы пегматитов характери-
зуются зональным строением и сложной неправильной формой 
с апофизами, раздувами и пережимами. Залегание с вмещающи-
ми породами обычно согласное по простиранию и секущее по па-
дению. Ослюденение наблюдается в виде небольших гнезд разме-
ром в поперечнике 1–8 м, редко в виде линейных зон длиной до 
131,5  м. Кристаллы мусковита имеют клиновидное или ельчатое 
строение, иногда встречается трещинный мусковит. Размер кри-
сталлов до 30 × 25 × 8 см, чаще 1–7 см в поперечнике, отдельные 
пластины достигают размера 40 × 60 см. Содержание забойного 
сырца в слюдоносных жилах составляет 0,50–32,4 кг/м3. Выход ко-
лотой слюды 0–117 кг·см2/м3. Преобладает слюда 6–8 номеров II и 
III сортов. На Полдневском месторождении, расположенном в 9 км 
к востоку от пос. Полдневая, среди гнейсов, амфиболитов и квар-
цитов черновской свиты выявлено более 100 пегматитовых жил 
длиной до 360 м, мощностью до 10 м. Промышленными признаны 
7 жил с гнездовым ослюденением и содержанием забойного сырца 
около 30 кг/м3. Запасы месторождения по категориям В + С1 + С2 
составляют 1236 т мусковита. Самостоятельного промышленного 
значения месторождение не имеет (Кейльман, 1974).

В 30 км к северо-востоку от г. Верхний Уфалей известна 
Окункуль-Шумихинская группа проявлений мусковита, располо-
женная на западном крыле Шумихинской купольной структуры 
в зоне интенсивного проявления процессов кислотного выщела-
чивания, — проявления Высокий Камень, Шихан, Сырой Остров 
и др. Представлены они одиночными мусковитоносными пегма-
титовыми жилами или сериями жил, самые крупные из которых 
достигают длины 600 м и имеют мощность до 20 м (проявление 
Сырой Остров).

По форме залегания пегматоидные жилы в районе делятся 
на  пластовые — согласно залегающие с вмещающими породами 
по простиранию и падению. Этот тип — самый распространен-
ный в районе. Простирание и падение их невыдержанное, повто-
ряет складчатую структуру вмещающих пород. Второй тип — это 
продольно-секущие жилы, согласно залегающие по простиранию, 
но секущие вмещающие породы по падению. Примером таких 
жил служит слюдоносное тело жилы № 1 (Сырой Остров). Третий 
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тип — поперечно-секущие жилы, секущие вмещающие породы 
как по простиранию, так и по падению. Примером таких жил слу-
жит зона жилы № 15 (Высокий Ключ) и ряд мелких жил на разных 
участках.

Запасы проявлений оцениваются по категориям С1 + С2 в 670 т 
мусковита. Промышленного значения проявления не имеют 
(Кейльман, 1974).

3.3.2. Слюдяногорское месторождение как генотип уральских 
месторождений мусковита

В пределах Уфалейского блока известно несколько месторож-
дений мусковита: Слюдяногорское, Беркутинское, Острогорско-
Теплогорское, Агордяшское, Серебрянское и др. Наиболее крупным 
из них, в том числе на Урале, является Слюдяногорское, известное 
еще с 1884 г. Месторождение эксплуатировалось с 1924 г. до кон-
ца 1960-х гг. Все месторождения расположены вдоль рифтогенной 
Слюдяногорско-Теплогорской шовной зоны, заложенной в преде-
лах гнейсово-амфиболитового комплекса еще в рифее (рис. 66). 
Исследования последних лет показали (Дядькина, 1964а, б; Куле-

Рис. 66. Слюдяногорско-Теплогорская шовная зона смятия, вскрытая в за-
бое карьера по отработке кварцевой жилы № 170
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шов и др., 1961; Грознецкий, 1963; Кейльман, 1974; Мельников, 
1988; Огородников, 1993; Огородников и др., 2007), что они сфор-
мировались в условиях амфиболитовой фации высокобарического 
метаморфизма, где минеральные парагенезисы пород представ-
лены кианитом (силлиманитом), сине-зеленой роговой обманкой, 
гранатом, биотитом, а также широко проявились процессы дис-
локационного метаморфизма, мигматизации (плагиофельдшпа-
тизации), а также картируется большое количество даек и мелких 
тел гранитоидов палеозойского возраста.

Плагиофельдшпатизация в пределах Слюдяногорского место-
рождения развивалась вдоль зон проницаемости, при этом про-
исходило активное замещение амфибола биотитом, превращая 
амфиболиты в амфибол-биотитовые, биотитовые гнейсы. Плагио-
фельдшпатизация, развиваясь преимущественно по кристаллиза-
ционной сланцеватости, образует гнейсовидность пород.

Слюдоносная зона состоит из серии часто чередующихся по-
род различного состава. Это в основном амфибол-биотитовые, 
биотитовые, двуслюдяные и мусковитовые гнейсы, очковые и те-
невые мигматиты и птигматиты самой причудливой формы, кон-
тактирующие с гранатовыми амфиболитами. Все перечисленные 
породы рассечены ранне- и позднеколлизионными дайками гра-
нитного состава.

Ранее считалось, что образование пегматитов происходило 
только в палеозойский этап метаморфогенно-метасоматических 
преобразований гнейсоамфиболитов в условиях высоких давле-
ний (Грознецкий, 1963; Дядькина, 1964а, б; Кейльман, 1974), хотя 
все отмечают наличие рифейских датировок (1100–1220 млн лет), 
анортоклазовых гигантомигматитов и редкоземельной минера-
лизации в пегматитах (Овчинников, 1963; Минеев, 1959; Нефедов, 
1956), обычно не характерной для мусковитовых пегматитов, для 
которых установлен раннеколлизионный возраст в пределах 330–
365 млн лет (Кейльман, 1974).

Наши исследования показали, что среди тел слюдоносных пег-
матитов Слюдяногорского, Острогорского, Беркутинского и дру-
гих месторождений встречаются четыре морфогенетических типа 
пегматитов:

1) магматогенные, анортоклазовые (керамические) пегматои-
ды с наложенной ураноносно-редкоземельной минерализацией, 
рифейского возраста;

2) магматогенные карбонатиты и альбититы с редкометалль-
ной и тантал-ниобиевой минерализацией, вендского возраста;
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3) метаморфогенно-метасоматические мусковитовые пегма-
титы (пегматоиды), среднепалеозойского возраста (ранняя колли-
зия);

4) магматогенные микроклиновые керамические пегматиты с 
наложенной хрусталеносной минерализацией, позднепалеозой-
ского возраста (поздняя коллизия).

Последовательное развитие пегматитов и карбонатитов во 
времени, наложение одних на другие в долгоживущей шовной 
зоне создали сложную картину, в которой иногда трудно отделить 
один генотип от другого. Ранние анортоклазовые гнейсограниты 
и ураноносные-редкоземельные пегматиты, карбонатиты и аль-
бититы с тантал-ниобиевой минерализацией, детально охарак-
теризованые ранее (см. гл. 3), как щелочные метасоматиты шов-
ной зоны отчетливо картируются за пределами слюдоносных тел 
в амфиболитах и гнейсах, а также наблюдаются в виде небольших 
реликтов и разбудинированных тел среди плагиоклазитовых тел 
и мусковитовых пегматитов (рис. 67).

В отличие от обычных месторождений мусковита здесь не 
обнаруживается отдельных пегматитовых жил, содержащих про-
мышленные кристаллы слюды. Слюдяногорское месторождение 
представлено серией параллельных зон ослюденелых гнейсов с 
большим или меньшим содержанием крупнокристаллического 
мусковита на том или ином участке. Слюдоносные зоны всегда 
имеют близкое залегание со сланцеватостью вмещающих пород. 
Обусловлено это деструктивной формой сдвиговых дислокаций, 
которые создают эшелонированные структуры растяжения и ку-
лисообразные зоны проницаемости, в которых кристаллизуются 
крупные тела мусковита (Уткин, 1989; Огородников, 1993).

Каждая слюдоносная зона состоит из серии часто чередующих-
ся пород различного состава и генезиса. Это в основном амфибол-
биотитовые, биотитовые, двуслюдяные и мусковитовые гнейсы. 
В меньшем количестве встречаются неизмененные амфиболиты 
и амфиболовые гнейсы. Постоянно в пределах слюдоносных зон 
присутствуют полосы гранитизированных гнейсов и гранитогней-
сов (гигантомигматитов с редкоземельной минерализацией). Все 
перечисленные породы рассечены коллизионными дайками пла-
гиогранитов и гранитов (рис. 68).

В слюдоносных зонах промышленный мусковит сконцен-
трирован в отдельные слюдоносные тела, которые представляют 
собой породу, состоящую из мелких чешуек мусковита и биоти-
та, крупных кристаллов мусковита, того или иного количества 
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Рис. 67. Геологический план пегматитовой жилы № 4 Слюдяногорского 
месторождения мусковита (штольня № 5, гор. 358 м) (Грознецкий, 
1963, с дополнениями авторов):
1 — амфиболиты, амфиболовые, амфибол-биотитовые гнейсы; 2 — грани-

тогнейсы, «гигантомигматиты» и наложенные альбититы; 3 — биотитовые гней-
сы; 4 — мусковитовые пегматиты; 5 — редкоземельные керамические пегматои-
ды; 6 – сдвиговые нарушения.

Слева внизу приведена диаграмма элементов залегания тел мусковито-
вых пегматитов (221 замер) (Грознецкий, 1963), с наложением схемы развития 
сдвиговой жиловмещающей зоны трещиноватости, разработанной авторами 
(Огородников и др., 2007)
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Рис. 68. Зарисовка восточного борта карьера по отработке слюдонос-
ных пегматитов жилы № 4 (обн. У-8):

1 — амфибол-биотитовые гнейсы; 2 — ранние анортоклазовые пег-
матиты; 3 — плагиоклазитовые тела; 4 — гранулированный кварц 
(уфалейского типа); 5 — позднеколлизионные метасоматические 
кварциты; 6 — раннеколлизионные дайки гранодиоритов, плагио-
гранитов; 7 — наложенный кварц-мусковитовый комплекс с круп-
нокристаллическим мусковитом; 8 — разрывные нарушения. Зали-
тые кружки — места взятия образцов, цифры — их номера

среднезернистого кварца, реликтов сахаровидного альбита, заме-
щающего крупнокристаллический анортоклаз (рис. 69). Послед-
ние три минерала обычно развиваются в виде самостоятельных 
тел и образуют при этом лейкократовую породу, называемую на 
месторождении пегматитом. В пределах слюдоносных тел повсе-
местно встречаются включения окружающих гнейсов (Дядькина, 
1964а, б).

В слюдоносных зонах вкрест их простирания наблюдается за-
кономерная смена амфиболовых гнейсов биотитовыми, а биотито-
вых — двуслюдяными либо мусковитовыми. Различия в отдельных 
случаях обусловливаются лишь выпадением тех или иных полос. 
Биотитизация амфибола в гнейсах, вероятно, связана с  щелоч-
ным метасоматозом, проявленным в период гранитизации по-
род. Это подтверждается пространственным совпадением зон 
биотитизированных гнейсов с зонами гранитизированных пород, 
а также тем, что в негранитизированных гнейсах темноцветные 
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Рис. 69. Зарисовка участка дна карьера пегматитовой жилы № 4 Слюдя-
ногорского месторождения (Кулешов и др., 1961):
1 — биотит-амфиболовые гнейсы с маломощными прослоями кварц-

мусковитовых и биотитовых сланцев; 2 — мелко-, среднезернистый альбитит 
по анортоклазиту; 3 — кварц; 4 — крупнокристаллический мусковит; 5 — эле-
менты залегания
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минералы представлены амфиболом, а в гранитизированных — 
биотитом (Дядькина, 1964а, б).

Развитие мусковитизации и окварцевания связано с новым 
этапом сдвиговых дислокаций (см. рис. 67) во время ранней кол-
лизии и сопровождается процессами кислотного выщелачива-
ния. Кварц-мусковитовый комплекс отчетливо замещает щелоч-
ные метасоматиты (анортоклазиты с иттроэпидотом, альбититы 
с фергюссонитом, самарскитом) и сопровождающие их карбонат-
ные метасоматиты (рис. 70). 

В слюдоносных телах слюда распределена неравномерно, ме-
стами характерно почти полное отсутствие крупных промышлен-
ных кристаллов, местами, наоборот, наблюдается очень высокое 
содержание крупных кристаллов. Средний размер промышленных 
кристаллов мусковита составляет 5 × 8 см2 при высоте пакета 3 см. 

Рис. 70. Кварц-мусковитовый комплекс (1) и метасоматический кварц (3) 
развиваются по альбитизированным анортоклазовым телам (2) с ит-
троэпидотом (темные кристаллы). В краевой зоне развиты крупные 
кристаллы мусковита (4) с наложенным по трещинам розовым микро-
клином (забой штольни по отработке жильного тела № 4. Слюдяногор-
ское месторождение мусковита)
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Рис. 71. Крупный зональный кристалл мусковита

Максимальный размер пластин мусковита достигал 120 × 80 см по 
плоскости спайности (рис. 71).

Кристаллы мусковита и их гнезда имеют линзовидную, «обдав-
ленную» форму (рис. 72), нередко крупные кристаллы деформи-
рованы, растащены или смяты в складки во время деформаций 
поздней коллизии (рис. 73).

Линзовидные, обдавленные крупные кристаллы мускови-
та всегда окружены более мелкочешуйчатым мусковитом, на-
ходясь в «рубашке» мелких пластинок слюды (рис. 74). Обра-
зование мелкочешуйчатого мусковита и линзовидная форма 
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Рис. 72. Обдавленный и сдвинутый крупный кристалл (пакет) мусковита в 
альбитизированном анортоклазите (вход в штольню № 4 Слюдяногор-
ского месторождения мусковита)

Рис. 73. Крупнокристаллический мусковит смят в островершинную склад-
ку во время позднеколлизионных тектонических подвижек (Слюдяно-
горское месторождение мусковита)
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Рис. 74. Обдавленные, линзовидные кристаллы мусковита (1) находятся 
в  «рубашке» мелкочешуйчатого мусковита (2), развивающегося по 
альбитизированным анортоклазитам (3) в биотит-амфиболовых гней-
сах (4) (Слюдяногорское месторождение мусковита)

Рис. 75. Розовый метасоматический микроклин (1) образуется в разрыве 
крупного пакета мусковита (2) (кровля штольни № 4. Слюдяногорское 
месторождение мусковита)
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нередко растащенных крупных кристаллов мусковита свиде-
тельствуют о наложении процессов дислокационного метамор-
физма во время позднепалеозойской коллизии. Об этом же сви-
детельствует развитие кристаллов калиевого полевого шпата по 
плоскостям спайности крупных кристаллов мусковита и образо-
вание метасоматического микроклина в зонах деформированных 
кристаллов мусковита (рис. 75).

Почти все исследователи, изучавшие Слюдяногорское место-
рождение, отмечают необычный темно-зеленый цвет мусковита, 
отличающего его от мусковита других слюдоносных месторож-
дений. Исследование С.В. Грум-Гржимайло 1955 г. показало, что 
необычный зеленый цвет вызван оксидами железа. Изучение 
химического состава слюдяногорского мусковита (Кулешов и др., 
1961; Дядькина, 1964а, б; Кейльман, 1974; Мельников, 1976; Ого-
родников, 1993) показало, что суммарное содержание оксидного и 
закисного железа достигает 6–9 мас. %, в то же время глиноземи-
стость понижена от 26 до 18 %. По сравнению с мусковитами Ка-
релии и Кольского полуострова коричнево-золотистого и рубино-
вого цвета (Гродницкий, 1982), уральский мусковит значительно 
более фенгитовый (рис. 76).

Рентгеноструктурное изучение данных мусковитов свиде-
тельствует, что мусковит представлен структурным типом 2М1, 
b0 = 9,05  Å; c0sinβ = 19,88 Å и по высокому содержанию крем-
незема в октаэдрической координации соответствует группе 
ферримусковитов-фенгитов, для которых характерно образова-
ние при высоком стрессовом давлении. Изученные мусковиты 
были образованы при Р = 5–8 кбар; Т = 360–450 °С (Огородников, 
1975; 1993).

В настоящее время уже выяснены многие важные закономер-
ности изменения состава мусковит-фенгитов в самых разных па-
рагенезисах метаморфических пород под влиянием температуры 
и давления. При возрастании степени метаморфизма мусковит 
становится чище и имеет тенденцию приближения к составу тео-
ретического мусковита (Кориковский, 1967; Огородников, 1993; 
Cipriani et al., 1971; и др.). Давление имеет обратное влияние: фен-
гитовость увеличивается, а глиноземистость снижается. Высоко-
барические парагенезисы располагаются в поле фенгита и ферри-
фенгита (Огородников и др., 2016).

Слюды мусковит-фенгитового ряда являются одним из важ-
нейших породообразующих минералов метаморфических и ме-
тасоматических пород. Температура заметно влияет на их состав, 
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Рис. 76. Степень изоморфизма алюминия в четверной и шестерной ко-
ординации в составе мусковит-фенгитов месторождений мускови-
товых пегматитов (на основе: Кориковский, 1967):
1 — мусковиты Карелии и Кольского полуострова; 2 — мусковиты уральских 

месторождений; 3–6 — поля мусковитов из метаморфических пород: из парагене-
зисов с глаукофаном (3), парагенезисов зеленосланцевой фации (изограда биоти-
та) (4), парагенезисов эпидот-амфиболитовой фации (изограда граната, ставроли-
та) (5), парагенезисов амфиболитовой фации (изограда силлиманита) (6)

определяя предельное (обычно максимальное) содержание в них 
фенгитовой и парагонитовой молекул (Кориковский, 1967).

Стандартная формула мусковита – KAl2[Si3Al]4O10(OH)2 — 
сравнительно точно отражает состав наиболее высокотемпера-
турных разностей. В мусковитах широко проявлены различные 
типы изоморфизма, особенно K+ ←→ Na+, (Mg, Fe)2+ ←→ Al3+, Fe3+ ←→ Al3+, 
Si4+ ←→ Al3+.

Мусковиты, обогащенные Mg, Fe, Si, называются фенгитами, 
понижение температуры благоприятствует их устойчивости, в 
связи с этим значительная часть мелкочешуйчатых низкотемпе-
ратурных серицитов имеет фенгитовый состав (рис. 77). Наиболее 
удачная классификация мусковит-фенгитов предложена К. Ка-
нехира и Ш. Банно (Kanehira, Banno, 1960), где кроме собственно 
мусковита KAl2[Si3Al]O10(OH)2 выделяются еще три конечных члена 
(минала):

— ферримусковит (изоморфизм Al3+ ←→ Fe3+) KFe0,5Al1,5[Si3Al]4O10(OH)2; 



200

Рис. 77. Степень фенгитовости и сумма катионов в метаморфических 
мусковит-фенгитах (Кориковский, 1967):
1 — в парагенезисе с глаукофаном, рибекитом; 2 — метапелитах хлори-

товой, биотитовой и нижней части гранатовой зон; 3 — метапелитах верхней 
части гранатовой и ставролитовой зон; 4 — силлиманитовых гнейсах, сланцах

— фенгит (изоморфизм AlAl3+ ←→ Mg2+Si4+) K(Mg, Fe)0,5Al1,5[Si3,5 
Al0,5]4O10(OH)2;

— феррифенгит (совместный изоморфизм Al3+ ←→ Fe3+ AlAl ←→ 
MgSi)K(Mg, Fe)0,5Fe0,5Al{Si3,5Al0,5]4O10(OH)2.

Феррифенгиты были обнаружены в сланцах с глаукофаном, 
эгирином, жадеитом, хлоритоидом, рибекитом, т. е. в высокоба-
рических парагенезисах. Исследование природных слюд и экспе-
риментальные данные совершенно определенно показывают, что 
стабильность твердого раствора мусковит-феррифенгит законо-
мерно связана с температурой (Velde, 1965).

Их полная смесимость сохраняется примерно до границы зе-
леносланцевой и эпидот-амфиболитовой фаций, до появления 
первых ставролитов. После этого начинается прогрессирующее 
разложение фенгитовой и феррифенгитовой молекул, так что 
остающиеся более высокотемпературные белые слюды приближа-
ются к мусковиту.
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В настоящее время уже выяснены важные закономерности из-
менения состава мусковит-фенгитов в самых разных парагенези-
сах под влиянием температуры и давления. Так, фенгиты из низ-
котемпературных метапелитовых сланцев исследовали Е.Х. Браун 
(Brown, 1967), М. Макнамара (McNamara, 1965), М.Л. Кроуфорд 
(Crawford, 1966); из низко- и среднетемпературных метапелитов — 
О.И. Матковский, Р.С. Ламберт (Lambert, 1959), Б.К. Батлер (Butler, 
1967); из глаукофановых сланцев — В.Г. Эрнст (Ernst, 1964), Б. Вел-
де (Velde, 1967); мусковиты из высокотемпературных силлимани-
товых метапилитов изучены Б.В. Эвансом и С.В. Гидотти (Evans, 
Guidotti, 1966).

Рис. 78. Зависимость величины Ng мусковитов слюдяных пегматоидов и их 
окраски от степени феррофильности



Общие вопросы изоморфизма и стабильности мусковит-
фенгитов в природных метаморфических ассоциациях при различ-
ных термодинамических условиях обсуждались, кроме названных 
работ, в статьях К. Канехиры и Ш. Банно (Kanehira, Banno, 1960), 
Б. Велде (Velde, 1965), М.Д. Фостера и др. (Foster, 1960), Е.Х. Брауна 
(Brown, 1967), С.В. Гидотти (Guidotti, 1970), Е.Д. Белянкиной с со-
авторами (Генезис…, 1958), В.Б. Болтырова, В.Н. Огородникова 
(1974), С.П. Кориковского (1967), В.Н. Огородникова (1975, 1993).

Оптические свойства мусковит-фенгитов изучены еще недо-
статочно (Генезис…, 1958; Kanehira, Banno, 1960; Foster, 1960; Кори-
ковский, 1967; и др.), однако уже сейчас можно составить диаграм-
му зависимости Ng слюды от феррофильности (— ). 
Богатые закисным или оксидным железом фенгиты имеют зеле-
ный цвет, и их Ng достигает 1,625 (рис. 78).

Следует указать, что в промышленности цвет слюды считается 
ее важнейшим качественным признаком. Обычно предпочитают 
слюду рубинового цвета. Принято считать, что слюды иных цветов 
обладают худшими свойствами и особенно плохи зеленые слюды 
(Генезис…, 1958).

Fe

Fe + Mg + Mn + Ti + Al
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Глава 4.
Гранитные пегматиты Урала

В пегматитах зафиксированы результаты сложной и длитель-
ной эволюции магматического вещества в условиях весьма высо-
ких температур и давлений. В сложном магматическом процессе, 
осуществляющемся на фоне и в неразрывной связи с разнообраз-
ными геологическими процессами, пегматиты являются про-
межуточными продуктами между собственно магматическими 
и постмагматическими образованиями.

В пегматитовых полях больших глубин повсеместно распро-
странены и неоднократно описаны (Петров, 1972; Солодов, 1971; 
Лукашев, 1976; Гинзбург и др., 1979; Виноградов, 1985; и др.) гиган-
тозернистые породы кислого состава (пегматоиды), существенно 
полевошпатовые, сходные по внешнему облику с пегматитами.

Основными отличиями пегматитов от рассматриваемых гиган-
тозернистых пегматоидов (еще со времен А.Е. Ферсмана) выступа-
ют наличие четко выраженной первичной зональности в строении 
пегматитовых тел и, самое главное, присутствие оторочек или зон 
письменных гранитов со строго определенными для пегматитов 
данных глубин эвтектическими отношениями полевого шпата 
и кварца. Некоторые пегматиты полностью сложены письменным 
гранитом (Лукашев, 1976).

В различных, но строго определенных геологических усло-
виях формируются редкоземельные и слюдоносные пегматоиды 
(абиссальные глубины, низкоградиентный метаморфизм кианит-
силлиманитовой субфации, амфиболитовой фации). В то же время 
многочисленные типы редкометалльных пегматитов и хрусталенос-
ные (камерные, занорышевые) пегматиты образуются в мезо- и гипа-
биссальных, высокоградиентных условиях эпидот-амфиболитовой, 
амфиболитовой фации, андалузит-силлиманитовой (кордиерит-
антофиллитовой) субфации (рис. 79).

Нередко в связи с теми же гранитами, с которыми связаны хру-
сталеносные, камнесамоцветные пегматиты или некоторые типы 
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Рис. 79. Диаграмма экспериментально исследованных метаморфиче-
ских реакций; место пегматитов в различных метаморфических фа-
циальных сериях (Гинзбург и др., 1979):
1 — кривые устойчивости полиморфных силикатов алюминия; 2 — поле 

неопределенности позиции тройной точки, границы полей устойчивости: 
3 — биотита и хлорита; 4 — кордиеритов разной железистости; 5 — ставроли-
та; 6 — мусковита; 7 — кривые начала плавления пород различного состава; 
8 — кривые геотермических градиентов и соответствующие метаморфические 
фациальные серии, включающие поля редкометалльных пегматитов (две верх-
ние кривые) и слюдоносных пегматоидов (нижняя кривая). Области локали-
зации пегматитов: 9–12 — редкометалльных (9 — танталоносных альбитовых 
и микроклин-альбитовых с лепидолитом, пенталитом и др., 10 — сподумен-
микроклин-альбитовых, 11 — микроклин-альбит-сподуменовых, 12 — альбит-
микроклиновых с мусковитом и бериллом); 13 — «безрудных» олигоклаз-
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микроклиновых; 14 — олигоклаз-микроклиновых с альбитом, бериллом и 
зеленым мусковитом; 15 — мусковитовых микроклин-плагиоклазовых; 16 — 
«керамических» плагиоклаз-микроклиновых; 17 — области распространения 
пегматитовых гранитов; 18 — области развития мигматитов и гранитогнейсов.

Буквами обозначены мeraморфические зоны в метабазитах, различаю-
щиеся минеральными парагенезисами; цифрами — опорные точки и участки 
пересечений кривых метаморфических реакций, позволяющие определить по-
зицию конкретной метаморфической фацнальной серии на диаграмме.

Альм — альмандин, Анд — андалузит, Би — биотит, Кв — кварц, Ки — кианит, 
Корд — кордиернт, Кпш — калиевый полевой шпат, My — мусковит, Силл — сил-
лиманит, Ст — ставролит, Стп — стильпномелан, Фнг — фенгит, Хл — хлорит.

Источники информации (цифры в кружках): 1 — Althaus (1967); 2 — Althaus 
et al. (1969); 3 — Schreyer (1966); 4 — Richardson (1968); 5 — Althaus et al. (1969); 
6 — Hoschek (1969); 7 — Федькин (1975); 8 — Winkler (1970); 9 — Винклер (1969); 
10 — Shaw (1963); 11 — Storre, Karotke (1972); 12 — Richardson et al. (1969)

редкометалльных, но в несколько иных геологических условиях 
формируются редкометалльные граниты, грейзены и некоторые 
кварцево-рудные (шеелит, золото) и хрусталеносные кварцево-
жильные образования (Поленов, 2008; Золоторудная, редкоме-
талльная и хрусталеносная минерализации…, 2014).

После А.Е. Ферсмана (1940, 1960) редкометалльные пегмати-
ты изучали многие крупные исследователи. К.А. Власовым (1943, 
1946, 1951, 1952, 1956, 1957, 1964) была подробно разработана тео-
рия пегматитового процесса. В.Д. Никитин (1949, 1950, 1952, 1954, 
1960) создал новое направление в понимании генезиса пегмати-
тов, ввел понятия перекристаллизации и метасоматического за-
мещения. Крупные знатоки редкометалльных месторождений — 
А.И. Гинзбург (1949, 1950, 1957, 1960), А.А. Беус (1948, 1951, 1954, 
1956, 1957, 1959, 1960), В.Я. Левин (1974), А.И. Грабежев (1981), 
Д.В. Рундквист (Рундквист, 1964, Рундквист и др., 1971) — внесли 
большой вклад в изучение минералогии и геохимии редкоме-
талльных пегматитов. Н.П. Ермаков (1950, 1956, 1957, 1960, 1965) 
тщательно исследовал состав минералообразующих растворов. 
Г.Г. Родионов (1954, 1956, 1960, 1965) дал характеристику структур 
пегматитовых полей. Н.А. Солодовым (1958, 1962, 1967, 1969) осве-
щены закономерности внутреннего строения, зональности редко-
металльных пегматитов и распределения в них редких элементов. 
С.Г. Шавло (1958), К.Л. Бабаев (1960), А.Ф. Соседко (1961) подробно 
описали отдельные пегматитовые провинции СССР.

Ранее (Бескин, Марин, 1973; Бескин и др., 1979; Добрецов и др., 
1988) было показано, что среди гранитовых рудно-магматических 
систем различаются: а) умеренно редкометалльные, где важную 
роль играют плутоны аляскитоидных лейкогранитов, в связи 
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со  становлением которых возникают месторождения W, Mo, Sn, 
а иногда и Be, Nb + Ta, TR и др., б) собственно редкометалльные си-
стемы, где, как правило, проявлены малые интрузивы и/или дайки 
микроклин-альбитовых танталоносных субщелочных или тантал-
ниобиевых щелочных гранитов или пегматитов, в связи со станов-
лением которых возникают месторождения Li, Ta, Rb, Cs, Be, Nb + 
Ta, TR, Y, Zr, W.

Общепринятая возрастная схема возникновения собствен-
но редкометалльных рудных полей или месторождений такова: 
1) внедрения рудоносных и/или рудогенерирующих гранитных 
или пегматитовых интрузий; 2) их дифференциация с возмож-
ным появлением внутригранитных (внутрипегматитовых) руд-
ных фаций; 3) возникновение постмагматических пневматолито-
гидротермальных дифференциатов, образующих в эндо- и, 
главное, экзоконтакте метасоматические, в том числе рудные, по-
лиминеральные агрегаты, сопровождаемые гидротермальными, 
в  том числе рудными жилами и/или штокверками (Кузьменко, 
1978; Бескин и др., 1979; и др.).

Пегматитовые месторождения и рудопроявления редких ме-
таллов на Урале генетически и пространственно связаны с круп-
ными массивами коровых гранитоидов позднего палеозоя 
в  Восточно-Уральском гранитном поясе и с древними гнейсово-
мигматитовыми комплексами, «обломками» допалеозойского 
фундамента Восточно-Европейской платформы. Все продуктивные 
на редкометалльные пегматиты гранитные массивы (Мурзинский, 
Адуйский, Варламовский, Борисовский, Санарский, Джабыкский, 
Великопетровский, Адамовский, Суундукский) тесно ассоциируют 
с метаморфическими гнейсово-мигматитовыми комплексами.

Пегматиты, связанные с гранитами, являются микроклин-
альбитовыми, содержат танталониобаты, берилл и сравнительно 
низкопродуктивны на редкометалльное оруденение. Сподумено-
вые и лепидолитовые литийфтористые пегматиты, традиционно 
богатые редкими металлами на Урале, практически отсутствуют. 
Лепидолит встречается спорадически в очень небольших количе-
ствах в адуйских альбитовых пегматитах, наиболее богатых тан-
талом, а также в некоторых жилах Джабык-Карагайского ареала 
(Анненское пегматитовое поле). Ближе всего к литийфтористым 
пегматитам приближаются амазонитовые пегматиты с топазом, 
бериллом, танталониобатами, довольно широко распространен-
ные в гнейсово-мигматитовом комплексе Ильменских и Вишне-
вых гор. По визуальной оценке эти пегматиты на Урале наиболее 
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обогащены редкими металлами, но их подавляющее большинство 
находится в Ильменском заповеднике и из сферы промышленного 
производства они исключены еще в 1920 г. (Левин и др., 2000).

Среди редкометалльных и камнесамоцветных пегматитов Ура-
ла выделяются знаменитые амазонитовые пегматиты Ильменских 
гор с богатой разнообразной минералогией. В них совмещаются 
черты камнесамоцветных и редкометалльных полнодифферен-
цированных пегматитов. Жилы пегматитов в основном находят-
ся в пределах Ильменского заповедника, который был создан для 
их охраны. Пегматитам Ильмен посвящена обширная литература 
и поэтому в данной работе не рассматриваются, хотя в других рай-
онах Урала амазонитовые пегматиты неизвестны (Золоев и др., 
2004; Попова и др., 2004). Далее дается краткое описание истории 
изучения пегматитов Ильменских гор и приводится план разме-
щения пегматитов (рис. 80) в пределах Ильменогорского комплек-
са по В.И. Поповой и с соавторами (2004).

Первое литературное описание южной части Ильменских гор 
было сделано немецким минералогом И.Н. Менге (1826), посетив-
шим Ильменские горы в 1825 г. Им была проведена первая типи-
зация ильменских пегматитов. Миаскиты и миаскит-пегматиты 
он описывает под общим названием «ильменский гранит». Совре-
менному представлению о некоторых типах сиенит-пегматитов со-
ответствует описание И.Н. Менге древних слюдяных копей; очень 
точно улавливает он и основные черты амазонитовых пегматитов.

Г. Розе, посетивший Ильменские горы в 1829 г., приводит не-
сколько расширенный и более правильный список минералов 
из жил пегматитов каждого типа (Розе, 1875). Знаменитые работы 
Н.И. Кокшарова (1853–1877) посвящены главным образом деталь-
ному изучению ильменских минералов и почти не затрагивают их 
месторождений.

Работа М.П. Мельникова «Ильменские минеральные копи» 
(1882) содержит описание каждой известной в то время копи. На 
его карте копи были прону¬мерованы, и эта нумерация не меня-
ется до настоящего времени. Перед описанием копей приводится 
краткая характеристика расположения месторождений, где четко 
выделяются области развития миаскит-пегматитов и гранитных 
пегматитов, а сиенитовые пегматиты занимают промежуточ-
ное между ними положе¬ние. Социальное обобщение сделано 
М.П. Мельниковым лишь по амазонитовым пегматитам.

Д.С. Белянкиным в 1915 г. была составлена петрографиче-
ская карта Ильменских гор. Жильные породы на ней разделе-



208

Рис. 80. Схема размещения пегматитов Ильменских гор (Попова и др., 
2004):
1 — гнейсы, сланцы, амфиболиты; 2 — гранитоиды; 3 — миаскиты; 4 — си-

ениты; 5 — разломы; 6 — озера. Районы развития пегматитов: 7 — гранитных 
домиаскитовых; 8 — полевошпатовых; 9 — миаскитовых; 10 — корундово-
полевошпатовых; 11 — гранитных послемиаскитовых; 12 — гранитных амазо-
нитовых
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ны практически на те же группы: 1) кварцево-полевошпатовые 
пегматиты; 2) полевошпатовые жилы со слюдой, эшинитом, цир-
коном, корундом и др.; 3) нефелин-полевошпатовые пегматиты; 
4) меланократовые жильные сиениты, биотитовые, роговообман-
ковые породы.

Следующим этапом в изучении Ильменских гор были работы 
Радиевой экспедиции Академии наук под руководством В.И. Вер-
надского. Был пройден Академический ход, вскрывающий жилу 
Блюмовской копи (№ 50) вкрест простирания. Зарисовка этой 
жилы и собранный Е.Д. Ревуцкой материал были использованы 
А.Е. Ферсманом (1940) как типичный разрез жилы амазонитового 
пегматита; им же сделаны обобщения материалов М.П. Мельни-
кова (1882) и Е.С. Коптевой-Дворниковой (1929) по амазонитовым 
пегматитам. В 1935 г. А.А. Козаковой (1936) были изучены жилы 
миаскит-пегматитов; эти данные учтены А.Е. Ферсманом при по-
строении модели формирования миаскит-пегматитов.

Долгое время в Ильменах работал академик А.Н. Заварицкий. 
В работе «Геологический и петрографический очерк Ильменского 
минералогического заповедника и его копей» (1939) он впервые 
высказывает перекристаллизационную гипотезу генезиса пегма-
титов. Более подробное описание пегматитов приведено в книге 
«Минералы Ильменского заповедника» (1949). Сохранилось раз-
деление пегматитов на миаскитовые, сиенитовые и гранитные. 
А.И. Симоновым в 1954 г. при описании пегматитов Ильменских 
гор внутри типов выделены подтипы по минеральному составу 
и составу вмещающих пород; значительная роль отведена акцес-
сорным минералам.

Первой работой, специально посвященной возрастным взаи-
моотношениям ильменских пегматитов, можно считать статью 
И.А. Малахова (1959), где описаны пересечения жил в копях и сде-
лан вывод о существовании до- и послемиаскитовых гранитных 
пегматитов. Л.К. Богомолова в 1961 г. выделила среди пегматитов 
по составу и относительному возрасту шесть типов гранитных 
пегматитов: четыре домиаскитовых, два послемиаскитовых.

С 1973 г. лабораторией минералогии Ильменского запо-
ведника изучаются закономерности формирования и минера-
логия пегматитов Ильменских гор. Ильменогорский комплекс 
магматических и метаморфических пород является частью 
Сысертско-Ильменогорского мегантиклинория в пределах 
Восточно-Уральского поднятия палеозойской эвгеосинклинали 
Урала (Кейльман, 1974; Перфильев, 1979). По представлениям 
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Д.С.  Штейнберга и В.Я. Левина, ильменогорский комплекс воз-
ник на основе палеозойского вулканогенно-осадочного субстрата 
Уральской геосинклинали в результате складчатости, метамор-
физма, внедрения и кристаллизации гранитной и щелочной магм 
с широким развитием процессов гранитизации, метасоматоза 
и пегматитообразования. По мнению других исследователей, суб-
страт Ильменогорского комплекса является докембрийским и обо-
соблен в виде блока, названного Г.А. Кейльманом (1974) гнейсовым 
ядром. Породы гнейсового ядра, метаморфизованные в условиях 
амфиболитовой и гранулитовой фаций, отделены от  собствен-
но палеозойских вулканогенно-осадочных пород сланцевым об-
рамлением. Метаморфизм сланцевого обрамления не превышает 
условий эпидот-амфиболитовой фации и постепенно снижается 
вверх по разрезу. Между гнейсовым ядром и сланцевым обрамле-
нием и между обрамлением и палеозойскими породами просле-
живаются крупные тектонические нарушения.

4.1. Редкометалльные пегматиты 
и рудные кварцевые жилы Урала как полигенные 

и полихронные образования

Рудогенез в подвижных поясах земного шара вообще и на Ура-
ле в частности проявляется в качестве составной части сложного 
и длительного процесса геологического развития крупных струк-
тур и характеризуется четкими зависимостями от типа геодина-
мического режима, полноты проявления, характера процессов 
осадкообразования, метаморфизма и магматизма, особенностей 
тектоники и вещественного состава среды рудоотложения, специ-
ализации вещества мантии Земли и глубинных зон земной коры.

Редкометалльный тип рудогенеза связан с особыми локально 
проявленными процессами ТМА-мантийного магматизма, флю-
идности и не совсем вписывается в окружающую геологическую 
ситуацию. Рудогенез может происходить в этом варианте одно-
разово, а чаще всего многоэтапно, сохраняя узколокальное рас-
пространение и метальную специфику. Около месторождений от-
сутствуют широкие геохимические ореолы, а концентрирование 
металлов обусловлено в основном процессами фракционирова-
ния расплавов и связанными с ними потоками мантийных флюи-
дов сквозьмагматического типа. Расплавы и флюиды выступают 
как экстракторы и носители металлов из мантийных источников. 
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Такой рудогенез, выделенный А.Д. Щегловым и И.Н. Говоровым 
(1985) как нелинейный (нелинейная металлогения), приурочен 
к жестким древним блокам зрелой земной коры (щиты, платфор-
мы, срединные массивы — микроконтиненты в подвижных поя-
сах) и контролируется глубинными тектоническими разломами. 
Таким путем образуются месторождения ниобия, тантала, редких 
земель, апатита, алмазов, камнесамоцветного сырья в связи с вы-
сокофлюидными интрузиями (Золоев и др., 2004).

В пределах Восточно-Уральского и Восточно-Мугоджарского 
поднятий проявлен многоэтапный гранитный магматизм, причем 
глубина становления гранитов и их щелочнометалльность являют-
ся определяющими факторами редкометалльной минерализации. 
Наиболее распространены крупные мезоабиссальные позднеоро-
генные плутоны гранитной формации, с которыми связаны редко-
металльные пегматиты и существенно жильные редкометалльные 
месторождения. С посторогенной стадией развития ассоциируют 
гипабиссальные массивы гранит-лейкогранитной и  адамеллит-
гранитной формаций. Повышенная щелочнометалльность гипа-
биссальных лейкогранитов определяет формирование ранних 
альбититов или редкометалльных гранитов. Лейкограниты нор-
мальной щелочнометалльности сопровождаются грейзеновой 
и прожилково-вкрапленной молибденовой минерализацией (Гра-
бежев и др., 1987).

4.1.1. Граниты и редкометалльный рудогенез

Редкометалльное оруденение на Урале связано с тремя семей-
ствами магматических пород: гранитами, щелочными породами 
и карбонатитами (Левин, 1974; Золоев и др., 2004; Огородников 
и др., 2007, 2016). Рассеянная редкометалльность характерна для 
проявлений рифтогенно-континентальных габбро-гранитных 
и монцодиорит-гранитных формаций. Источник большинства 
редких металлов — мантийный или для некоторых мантийно-
коровый. Мантийный носитель, магматический или флюидно-
магматический, играет определяющую роль в образовании кон-
кретных месторождений и рудоносных породных комплексов. 
Редкометалльное промышленное оруденение имеет акцессорный 
уровень содержаний (минимум 0,1 % для Nb2O5, 0,01 % для Та2О5) и, 
как правило, невысокий коэффициент концентрирования по  от-
ношению к рудоносным материнским породам (в большинстве 
3–5). Эти особенности редкометалльного оруденения сближают 
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руды редких металлов с горными породами и заставляют рассма-
тривать процессы редкометалльного рудообразования в основном 
с позиций петрологии и геохимии в рамках рудоносных пород-
ных комплексов. Распределение редких металлов (рассеивание 
или концентрирование) зависит от многих факторов и протекает 
на магматическом и постмагматическом этапах. Способ и формы 
организации редких металлов определяются составом и исходной 
специализацией рудоносных комплексов, флюидным режимом, 
химизмом среды, режимом условий минералообразования, осо-
бенностями минеральных парагенезисов, кристаллохимией об-
разующихся минералов и рядом других показателей (Левин и др., 
1988).

Как известно, в большинстве случаев крупные поля пегмати-
тов пространственно приурочены к узким протяженным зонам на 
стыках геосинклинальных складчатых областей с жесткими бло-
ками платформ или же к границам древних горстовых глыб и сре-
динных массивов (Недумов, 1965).

В шовных зонах смятия, ограничивающих древние гнейсовые 
блоки, в раннем палеозое отмечаются кондуктивные теплопотоки, 
вызывающие в вулканогенно-осадочных толщах обрамления мета-
морфическую трансформацию на уровне эпидот-амфиболитовой 
фации. Магматизм в этих зонах начинается габброидами раннеде-
вонской островодужной серии, имеющей возраст 400–380 млн лет. 
В позднем девоне затем начинается формирование габбро-диорит-
гранодиорит-гранитных серий окраинно-континентального типа 
(Rb-Sr и цирконовый U-Pb возраст…, 2007; Ферштатер, 2013). 
Базитовый магматизм в этом типе серий создавал и вещество 
протолита тоналитов, гранодиоритов, и источник энергии для 
их  плавления. Базиты наращивали снизу кору, обусловливали ее 
повышенную мощность в блокоограничивающих шовных зонах 
и гнейсово-амфиболитовых мегаблоках (Калинин и др., 1977; Rb-
Sr и цирконовый U-Pb возраст…, 2007; Хомичев и др., 2007; Фер-
штатер, 2013). С этого времени ведет начало собственно гранито-
идный магматизм Урала. Начиная с девона резко возрастает роль 
анатексиса в гранитообразовании. Производные от базитов ана-
тектические гранитоиды имеют преимущественно тоналитовый 
или гранодиоритовый состав (рис. 81).

Таким образом закладывается основа полигенных плутонов, 
причем количество фаз зависит от тектонической обстановки в 
зоне смятия. Их становление происходило в магматической каме-
ре путем пульсационной кристаллизации единого магматическо-
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Рис. 81. Кинематическая модель формирования кварцево-жильных ме-
сторождений во время ранней и поздней коллизий (Огородников 
и др., 2008):
1 — древняя континентальная кора; 2 — вулканогенно-осадочные отло-

жения континентального рифта; 3 – толеитовые раннеокеанические образо-
вания; 4 — ультрабазит-габбровый комплекс с титаномагнетитовой минерали-
зацией; 5 — ультрабазиты дунит-гарцбургитового хромитоносного комплекса; 
6 — габбро-диорит-гранодиоритовая формация с Fe-Cu скарнами; 7 — грани-
тоиды тоналит-гранодиоритовой формации с W, Mo и Au кварцевыми жила-
ми; 8 — нормальные микроклиновые граниты; 9 — рудные кварцевые жилы и 
хрусталеносные гнезда; 10 — пегматиты; 11 — мантийный теплофлюидопоток 
в шовных зонах; 12 — хлоро- и фторотипная специализация гранитоидов; 13 — 
блокоограничивающие шовные зоны; 14 — тангенциальное сжатие во время 
коллизии

го расплава, с последовательным раскислением последующих фаз. 
Пульсационная кристаллизация особенно характерна для верхних 
частей плутонов, и оптимальные глубины ее проявления опреде-
ляются в 1–4 км (Косалс, Мазуров, 1970).

Гранодиорит-лейкократовая формация является материн-
ской для редкометалльных пегматитов. Всеми авторами призна-
ются пестрый состав и многофазный характер гранитоидов, про-
дуцирующих редкометалльные пегматиты. Обычно выделяются 
три фазы внедрения: амфибол-биотитовые гранодиориты и пор-
фировидные граниты (I фаза), двуслюдяные и мусковитовые 
граниты (II), лейкократовые пегматоидные граниты (III фаза). 
Отмечаются постепенные переходы между гранитами I и III фа-
зами и пегматитами с редкометалльным оруденением (Солодов, 



214

1962; Власов, 1965; Поля…, 1976; Орогенный гранитоидный маг-
матизм…, 1994).

Редкометалльные (колумбитовые) пегматиты, кварцево-
жильное вольфрамовое и золотое оруденение, сопряженное с ран-
неколлизионными гранитоидами тоналит-гранодиоритовой 
формации, относимые к пластовскому комплексу, по Б.К. Львову 
(1965), обусловливаются эволюцией термоградиентных полей, 
создаваемых массивами этой формации на стадии их консоли-
дации (Верхисетский, Шарташский, Мурзинский, Адуйский, Пла-
стовский, Джабыкский, Осиновский, Великопетровский, Суундук-
ский, Айдырлинский и другие массивы). Бедные калием граниты 
пластовского комплекса обычно описываются как плагиограниты. 
Франкские и раннефаменские габброиды являются продуктами 
масштабного водного базитового магматизма и представлены ро-
говообманковыми разностями. По источнику они мантийные, по 
механизму андерплейтинга наращивают новую кору Уральского 
орогена. Геодинамическая обстановка формирования рассматри-
ваемых серий отвечает активной континентальной окраине (Фер-
штатер и др., 2010; Ферштатер, 2013).

Палеозойские гранитоиды коллизионного этапа на диа-
грамме Rb–(Y + Nb) разместились в поле гранитоидов актив-
ной континентальной окраины и коллизионных преобразова-
ний в отличие от внутриплитных докембрийских гранитоидов 
Центрально-Уральского поднятия, в том числе Уфалейского ком-
плекса (рис. 82).

Все девонские массивы сложены однотипным набором пород, 
одноименные разновидности которых обладают общими особен-
ностями минерального и химического состава, отражающими вы-
сокое содержание в магме воды (PH2O = 0,6–0,8; Pобщ = 5–8 кбар, 
Rb-Sr и цирконовый U-Pb возраст…, 2007; Ферштатер и др., 2010).

Пегматиты и кварцевые жилы концентрируются в консоли-
дированной части массива над остывающим магматическим оча-
гом, в зоне резких температурных градиентов в трещинах скола 
и отрыва (рис. 83). Ориентировка осей главных напряжений и по-
верхностей скалывания указывает на вертикальное направление 
активных усилий снизу вверх магматических масс, создаваемое 
в результате субширотного сжатия геологических структур Урала 
(Летников, 1992; Старостин, 1979; Огородников, 1993; Огородни-
ков и др., 2004; Кисин, Коротеев, 2017).

Экспериментальные данные и геологические наблюдения пока-
зывают, что в градиентных полях рудные и петрогенные элементы 
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Рис. 82. Диаграмма Rb–(Y + Nb) для выявления геодинамических усло-
вий (Pearce et al., 1984) гранитообразования Среднего и Южного 
Урала (по данным В.Н. Огородникова с соавторами (2016), Е.С. Ша-
галова, Г.Ю. Шардаковой (2005), В.В. Холоднова с соавторми (2006), 
С.И. Гавриловой с соавторами (2007), Г.Б. Ферштатера (2013), Г.Б. 
Ферштатера, Н.С. Бородиной (2018):
Внутриплитные гранитоиды ЦУПа: 1 — Рябиновского массива; 2 — Губенско-

го массива; 3 — гранитогнейсы Уфалейского блока; 4 — Чусовского комплекса; 
5 — Битимского комплекса; палеозойские коллизионные гранитоиды активной 
континентальной окраины (ВУП): 6 — Верхисетского массива; 7, 8 — Южаков-
ский комплекс: 7 — плагиограниты I фазы, 8 — гранитоиды II фазы; 9 — Западно-
Ватихский комплекс; 10 — Восточно-Ватихский комплекс; 11 — Мурзинский 
комплекс; 12 — Джабыкский постколлизионный комплекс гранитоидов. Поля 
гранитоидов на диаграмме: СОХ — срединно-океанических хребтов, ВП — вну-
триплитных, ОДТ — толеитовых островных дуг, ОДА — андезитовых островных 
дуг, АКО — активных континентальных окраин, К — коллизионных, ПК — пост-
коллизионных.
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Рис. 83. Схема формирования метасоматической зональности в надку-
польной зоне гранитов с образованием тел пегматитов, грейзенов 
и кварцевых жил (составлена авторами с использованием материа-
лов Ф.А. Летникова (1992)):
1 — купол гранита; 2 — тела аплит-гранитов и пегматитов; 3 — кварцево-

жильные тела; 4 — флюидно-газовая полость в кровле гранитов; 5 — разрывные 
нарушения и трещины отслоения; 6 — граница калишпатизации, альбитизации; 
7 — граница грейзенизации и серицит-кварцевых метасоматитов

закономерно перераспределяются и образуют свои зоны обога-
щения. Так, тантал, ниобий, вольфрам, молибден, мышьяк тяго-
теют к источникам локального нагревания, т. е. к кровле масси-
ва. Оруденение распространяется на удалении 200–300 м. Медь, 
свинец, цинк и золото перемещаются и концентрируются в более 
удаленных холодных частях системы на удалении до 1,0–2,5 км от 
гранитного купола (Рундквист и др., 1971; Летников, Вилор, 1981; 
Летников, 1992; Сазонов и др., 2001).

В купольной зоне гранитоидов и во вмещающих породах квар-
цевые жилы выполняют протяженные до 100 м (иногда до 1,0–
1,5 км) трещины скола, реже отрыва, образуя веер жил с крутыми 
углами падения, и представляют собой типичные жилы выполне-
ния с резкими контактами, практически лишенными околожиль-
ных изменений. Мощность жил обычно не превышает 1 м, но иногда 
достигает 2,0–2,5 м. К ним относятся «безрудные», мономинераль-
ные кварцевые жилы с алюмокремниевыми метасоматическими 
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оторочками, с первично стекловидным, молочно-белым кварцем 
и «рудные» — шеелит-кварцевые, шеелит-турмалин-кварцевые, 
золотосульфидно-кварцевые жилы, иногда с арсенопиритом, ко-
торые совместно с «безрудными» образуют совмещенные жиль-
ные поля (Бородаевский, Бородаевская, 1947; Рундквист, 1964; 
Огородников, 1975, 1993; Золоторудная, редкометалльная и  хру-
сталеносная минерализации…, 2014). Жилы сложены молочно-
белым, плитчатым, нередко гранулированным в результате позд-
неколлизионного дислокационного метаморфизма, мелко-, реже 
крупнозернистым кварцем и неравномерно распределенными 
в нем шеелитом, турмалином и самородным золотом.

Вследствие больших размеров интрузивов оседание их по-
верхности при остывании происходит не целиком, а блоками с об-
разованием расколов. Инъекции из остывающего расплава будут 
осуществляться по этим крутопадающим трещинам, образуя дай-
ковый, аплитовый пояс на удалении от кровли. Возникновение 
инъекционных пегматитов, грейзенов, кварцевых жил обусловле-
но образованием «свободного» объема при оседании поверхности 
куполообразного выступа интрузива и отставания оседания пере-
крывающих пород.

Происходит это потому, что гранитный батолит прежде всего 
отдает тепло покрывающим его породам. Поэтому сначала засты-
вает наружная корка, которая постепенно нарастает снизу, прибли-
жаясь к центральному очагу. В верхней части последнего к этому 
времени образовался крупный флюидорасплавный «пузырь». Од-
новременно с этим идет сокращение объема отвердевших частей 
батолита, вследствие чего кровля рассекается рядом трещин, кото-
рые возникают сначала наверху и постепенно разрастаются вниз, 
причем часть этих трещин идет радиально, веером, другие протя-
гиваются перпендикулярно к ним, т. е. параллельно поверхности 
охлаждения, образуя трещины отслоения, контракции. При осты-
вании уменьшение внешнего объема гипабиссальных интрузивов 
составляет порядка 5–7 % начального объема интрудировавшей 
магмы (Ферсман, 1960). Если возникающая полость отслоения не 
получает сообщения с нижерасположенным исходным расплавом 
интрузива, то она может быть превращена в жилоподобное пегма-
титовое тело, а еще позже – в кварц-полевошпатовую и, наконец, 
в типичную гидротермальную кварцевую жилу (месторождения 
«Гора Хрустальная», «Светлая речка», «Желанное» и др.).

Глубина становления гранитов и связанных с ними редко-
металльных пегматитов, по данным многих исследователей 
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(Гинзбург, Родионов, 1960; Ивенсен, 1960; Дворкин-Самарский, 
1962; Недумов, 1965; Гинзбург и др., 1979; и др.), колеблется в пре-
делах 3–5 км, т. е. относится к фациям средних глубин. В отличие 
от синскладчатых пегматитов, связанных с областями глубокого 
метаморфизма, постскладчатые пегматиты обнаруживают весьма 
четкую генетическую связь с конкретными телами гранитов (Вла-
сов, 1955; Гинзбург, Родионов, 1960). В.Д. Никитин отмечает, что 
во многих случаях пегматитовые тела имеют непосредственные 
переходы в двуслюдяные и аплитовидные граниты.

Очевидно, интервал глубин в 3–5 км, соответствующий ста-
новлению нормальных биотитовых гранитов в условиях, когда 
пластические деформации пород лишь начинают сменяться раз-
рывными, является наиболее благоприятным для обособления 
в  магме оптимально устойчивого пегматитового расплава, спо-
собного длительное время в условиях меняющихся температуры 
и давления удерживать в системе жидких фаз значительное число 
компонентов летучих и генетически связанных с ними редкоме-
талльных соединений (Недумов, 1965).

Распределение пегматитовых тел в пределах пегматитового 
поля имеет ряд закономерностей, выражающихся в изменении 
минерального состава, внутреннего строения, морфологии и дру-
гих особенностей пегматитовых тел по мере удаления от магмати-
ческого очага.

В результате эволюции постмагматических растворов по 
мере удаления от купола гранитов развиваются гидротермально-
метасоматические образования, сопровождаемые пегматитами 
и кварц-жильными телами, которые еще А.Н. Заварицкий (1947) 
расположил в последовательности выделения по мере падения 
температуры и удаленности от купола в ряд: пегматиты → альби-
титы → грейзены и слюдиты → березиты, листвениты → серицит-
кварцевые метасоматиты. Процессы минералообразования про-
исходят вблизи остывающих интрузивов в ореоле их воздействия 
на вмещающие породы. Основное внимание здесь уделяется воз-
никновению в околоинтрузивном пространстве своеобразной 
тектоники, обязанной своему происхождению термическому со-
кращению объема плутонов и играющей, по нашим представле-
ниям, немаловажную роль в последующих процессах эндогенного 
минералообразования.

Для Карелии и Кольского полуострова В.А. Дворкин-Самарский 
(1962) дает следующую схему региональной зональности для одного 
из полей Сибири: граниты → обычные пегматиты → редкометалль-
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ные пегматиты → кварцевые жилы. По П.П. Боровикову (1964), в сто-
рону от гранитов располагаются: I — безрудные гранит-пегматиты 
биотит-микроклинового состава; II — мусковит-микроклиновые; 
III — то же, но с бериллом и танталониобатами; IV — сподумен-
альбитовые; V — лепидолит-альбитовые; VI — кварцевые жилы.

Грейзенизация происходит обычно после магматического эта-
па формирования куполов. Она накладывается на уже сформи-
рованные пегматиты и кварцевые жилы, часто развивается лишь 
локально, вдоль трещин отслоения. Особенно важным представ-
ляется влияние термической усадки на размещение, локализацию 
рудных тел вблизи поверхности массивов гранитоидов, на мигра-
цию и накопление рудного вещества в таких телах, на возникнове-
ние зональности и стадийности эндогенного околоинтрузивного 
минералообразования. Обычно фиксируемая амплитуда развития 
таких трещинных зон над интрузивами составляет 1–2 км (Рун-
дквист, 1964; Рундквист и др., 1971). 

Летучие компоненты, прежде всего фтор и углекислота, пред-
ставляют собой лучшие растворители относительно инертных ту-
гоплавких редких металлов и несут ответственность за их судьбу: 
накопление в расплаве или сосуществующем флюиде, выпадение 
при кристаллизации, вынос во вмещающие породы или накопле-
ние в конечных флюидно-магматических и флюидных фазах с по-
следующей прямой кристаллизацией этих фаз или метасоматиче-
ской переработкой материнских и вмещающих пород (Холоднов, 
Бушляков, 2002).

В открытых системах глубинный флюидный поток, протекая 
через интрузивную колонну, является дополнительным фактором 
накопления и перераспределения редких металлов, в том числе их 
экстракции из расплава или твердых фаз и концентрирования на 
геохимических барьерах, обычно на контактах апикальных частей 
интрузий или в тектонических разрывах во вмещающих породах. 
Значение разных летучих компонентов в этих процессах опреде-
ляется рядом причин: химическим сродством летучих и редких 
металлов и образованием устойчивых подвижных соединений, 
растворимостью летучих в расплавах разного состава и способно-
стью расплавов удерживать их, степенью вхождения летучих ком-
понентов в породообразующие минералы, возможностью сохра-
нения флюидной фазы, сосуществующей с расплавами.

Высоким химическим сродством ко всем летучим компонен-
там обладают щелочи. Неслучайно щелочные породы, недо- или 
пересыщенные кремнеземом, наиболее богаты летучими. Летучие, 
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растворимые в силикатных расплавах, понижают температуры их 
кристаллизации, способствуют максимальной деполимеризации 
расплавов и их дифференциации. Хорошей растворимостью в гра-
нитных и щелочных расплавах обладают фтор, вода, худшей — хлор 
и углекислота. Растворимость последней на порядок ниже по срав-
нению с таковой воды. В общем случае щелочные расплавы явля-
ются лучшими растворителями летучих компонентов по сравне-
нию с гранитными.

Давно замечена корреляция концентраций редких металлов 
и  флюидных компонентов в вещественных комплексах. На Ура-
ле на это обстоятельство впервые обратил внимание А.И. Гра-
бежев (Грабежев, 1981; Грабежев и др., 1987), который использо-
вал содержание фтора в гранитоидах в качестве показателя их 
потенциаль¬ной редкометалльной рудоносности. Малофлюидные 
нефелиновые сиениты и большинство малофлюидных гранитов 
относительно обеднены редкими металлами, и в них отсутствуют 
рудные концентрации. Аномальная обогащенность фтором ха-
рактерна для щелочных литийслюдистых гранитов и онгонитов, 
содержащих значительные количества первичного топаза. Макси-
мально обогащены фтором редкометалльные гранитные пегмати-
ты и метасоматиты, вплоть до образования в них криолита. В кон-
кретных редкометалльных комплексах гранитоидов, щелочных 
пород в процессе их эволюции часто происходит непрерывное 
возрастание содержаний фтора и редких металлов. Они достигают 
максимума на конечных стадиях, когда образуются редкометалль-
ные пегматиты, грейзены, альбититы, карбонатиты (Грабежев 
и др., 1987; Грабежев, Чистяков, 1974).

Следующие важнейшие показатели возможности концентри-
рования редких металлов — длительность, многостадийность 
формирования комплексов, полнота процессов дифференциа-
ции на магматическом и постмагматическом этапах, отражаю-
щие особенности эволюции внутри магматической камеры и в 
глубинном источнике при поддержании связи с последним. От-
рицательную роль при этом играет контаминация вмещающих 
пород, которая нарушает естественный путь дифференциации и 
ведет к рассеиванию первичного вещества, в том числе летучих 
компонентов и  редких металлов. Особенно интенсивно проис-
ходит рассеивание при контаминации гранитами, щелочными 
породами основных пород, когда продукты кристаллизации обо-
гащаются амфиболом и биотитом — минералами, захватывающи-
ми значительные количества летучих компонентов. Этот процесс 
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ведет к разрушению подвижных соединений редких металлов и 
высаживанию последних, в особенности ниобия и тантала, по-
средством геохимического рассеивания в виде изоморфной при-
меси к титану и железу.

Метальная специализация и образование месторождений об-
наруживают связь с преимущественным или исключительным 
типом магматизма и флюидного режима. Как давно подмечено, 
с последним сочетаются режим и тип щелочности. Специализация 
породных комплексов проявляется через прямое отражение в гео-
химических полях и давно используется при выделении рудонос-
ных комплексов и структур (Золоев и др., 2004).

С Адуйским, Джабыкским, Сыростанским массивами связаны 
рудопроявления и месторождения редкометалльных (Ta–Nb–Be) 
пегматитов, наиболее широко развитые и относительно обогащен-
ные редкими металлами в связи с Адуйским массивом. В Сыростан-
ском массиве известна одна крупная пегматитовая жила с фергу-
сонитом — «Темное царство». Самыми высокими содержаниями 
тантала и ниобия отличаются граниты Сыростанского, Увильдин-
ского массивов и гранодиориты Атлянского массива (рис. 84). Все 

Рис. 84. Соотношение Nb и Ta в породах гранитоидных комплексов (Зо-
лоев и др., 2004)
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они принадлежат одной монцодиорит-гранитной формации. 
Граниты массивов адамеллит-гранитной формации (Адуйского, 
Мурзинского, Джабыкского), имеющих редкометалльные (колум-
битовые) пегматиты, обладают сравнительно невысокими содер-
жаниями тантала и ниобия и находятся в одной группе с гранита-
ми всех других массивов, причем наиболее высокие содержания 
тантала и ниобия в этой группе характерны для гранитоидов Маг-
нитогорского габбро-гранитного комплекса.

Таким образом, граниты и ассоциирующие с ними диориты, 
гранодиориты и адамеллиты Главного гранитного пояса Урала 
(Мурзинского, Адуйского, Джабыкского, Челябинского), а так-
же диоритоиды монцодиорит-гранитных комплексов, породы 
тоналит-гранодиоритовьгх и габбро-гранитных комплексов (Вер-
хисетского, Магнитогорского, Ауэрбаха) имеют нижекларковые со-
держания Та (десятые доли — 3 г/т) и несколько более высокие, но 
также нижекларковые, содержания Nb (4,5–18,0 г/т), причем наи-
более высокие по танталу (3,0–3,2 г/т) – гранитоиды и граносиени-
ты Магнитогорского, Карабулакского, Верхнеуральского массивов, 
с таким же уровнем тантала, но с более высоким содержанием Nb 
(19–26 г/т) — гранодиориты Увильдов, граносиениты Малой Чеки 
и граниты Осиновки. Содержания ниобия на близкларковом уров-
не (18–25 г/т) при низком содержании Та (1,0–1,5 г/т) характерны 
для гранитоидов Челябинского массива. Иными словами, главные 
гранитоидные комплексы Урала, включая массивы с редкоме-
талльными пегматитами, не обладают породной специализацией 
на тантал и ниобий (Золоев и др., 2004).

В отношении последних массивов это, вероятно, в какой-то 
мере можно связывать с накоплением тантала и ниобия в пег-
матитах и, как следствие, с обеднением самих гранитов. Тем не 
менее общий характер гранитоидных комплексов в отношении 
редкометалльной специализации выражен достаточно четко, 
хотя нельзя не учитывать эффекта некоторого перераспределе-
ния тантала и ниобия в пегматиты в массивах Главного гранитно-
го пояса. По данным многочисленных поисковых и разведочных 
работ, уральские пегматиты с редкометалльным оруденением 
являются сравнительно бедными: они содержат Та2О5 на уровне 
0,006–0,008  %, в редких жилах достигая 0,01 %. В большинстве 
пород, особенно в нижекларковой группе, соотношение между 
танталом и ниобием выдерживается около 6. В специализиро-
ванных гранитах оно или остается на том же уровне, или снижа-
ется до 3–4.
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Из приведенных материалов следует важный вывод, что исхо-
дная специализация гранитоидов в отношении редких металлов 
не является достаточной причиной формирования оруденения. 
По степени редкометалльной специализации и наличию оруде-
нения гранитоидные комплексы Урала подразделяются на четыре 
группы (Золоев и др., 2004): 1) неспециализированные на редкие 
металлы и не имеющие редкометалльного оруденения; 2) неспе-
циализированные, но с редкометалльным оруденением в пегма-
титах и экзоконтактовых метасоматитах; 3) специализированные, 
но не имеющие связанного с ними редкометалльного оруденения; 
4) специализированные и несущие редкометалльное оруденение.

Первой группе принадлежат раннеорогенные тоналит-
гранодиоритовые комплексы (Верхисетский, Осиновский и  др.); 
второй — орогенные адамеллит-гранитные из Главного гра-
нитного пояса Урала; третьей — континентально-рифтогенные 
монцодиорит-гранитные и некоторые габбро-гранитные; чет-
вертой — посторогенные гранит-лейкогранитные. Последние 
обычно завершают длительно функционирующие флюидно-
магматические системы и пространственно тесно ассоциируют 
с адамеллит-гранитными комплексами.

Несмотря на нижекларковые содержания тантала, ниобия, бе-
риллия в крупных плутонах коровых гранитов Главного гранитного 
пояса, с ними связаны обширные поля берилл-колумбитовых пег-
матитов, которые в ряде массивов (Адуйском, Санарском, Джабык-
ском) обладают близрудным содержанием Та2О5. Относительное 
обогащение редкими металлами пегматитов на фоне обедненных 
этими металлами гранитов, очевидно, обусловлено процессами 
глубокого фракционирования больших масс водонасыщенных 
фторсодержащих гранитных расплавов и накоплением редких 
металлов в поздних продуктах (пегматитах и метасоматитах). Ве-
роятно, отсутствие исходной специализации на редкие металлы 
позднепалеозойских коровых гранитов Урала является главной 
причиной невысоких, в основном нижепромышленных содержа-
ний, тантала, ниобия, бериллия в гранитных пегматитах, связан-
ных с массивами этих гранитов. Все пегматиты являются альбит-
микроклиновыми и не содержат сподумена и лепидолита. Они 
не принадлежат к традиционному геолого-промышленному типу 
танталовых пегматитов, которые во всем мире служат основным 
источником добычи тантала. Гранитоиды мантийных и мантийно-
коровых габбро-гранитного магнитогорского и  монцодиорит-
гранитных увильдинского и сыростанского комплексов исходно 
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специализированы на редкие металлы, но характер их флюидно-
сти и особенности дифференциации не позволяют сформировать-
ся в них редкометалльному оруденению (Золоев и др., 2004).

Гранитные пегматиты с рудоразборным бериллом и колумбит-
танталитом установлены и опоискованы в ареалах гранитных 
массивов Гаевского, Адуйского, Варламовского, Демаринского 
(Михайловское), Борисовского и Санарского (Светлинское, Воро-
нинское, Пьянков и Каменный кордоны, Борисовское), Джабык-
ского (Аненское, Ольгинское, Парижское, Бахтинское, Кожубаев-
ское, Варшавское). Наиболее высокие содержания редких металлов 
установлены в пегматитах Адуйского жильного поля. Здесь прове-
дена разведка ряда пучков жил и один из них (Квартальное место-
рождение) разрабатывался до начала 1990-х гг. Схематично описа-
ны пегматиты Кочкарского и Джабыкского комплексов (Таланцев, 
1988; Золоев и др., 2004).

Рудоносные массивы сопровождаются пегматитовой и гидро-
термальной минерализацией (акцессорные ниобий, тантал, мо-
либден, редкие щелочи). Адуйский массив перемещенный. С за-
пада на восток от подошвы к кровле массива наблюдается смена 
биотитовых гранитов двуслюдяными и пегматоидными лейко-
кратовыми, а далее, в экзоконтакте, локализованы пегматитовые 
и гидротермальные проявления. Содержание стронция в лейко-
кратовых гранитах минимально (48 г/т) по сравнению с таковым 
лейкогранитов всех других массивов гранитной формации.

В Адуйском массиве, в отличие от других массивов, наблюда-
ется возрастание содержаний всех редких элементов и фтора от 
биотитовых до лейкократовых гранитов, причем в первых содер-
жания близки к кларковым значениям. В данном направлении 
содержание фтора увеличивается от 0,07 до 0,10 %. Содержание 
ниобия — от 11,5 до 23,4 г/т. Это обусловлено либо сингенетичным 
возрастанием содержания ниобия в отдельных участках поздних 
дифференциатов гранитов, либо появлением наложенных кон-
центраций ниобия в связи с процессами пегматитообразования 
и автометасоматоза. Последнее наиболее вероятно. В Адуйском 
массиве пробы гранитов с повышенными содержаниями ниобия 
концентрируются преимущественно в восточном эндоконтак-
те, сложенном наиболее поздними продуктами внутрикамерной 
дифференциации — пегматоидными гранитами, к тому же сильно 
измененными процессами пегматитообразования. В Санарском 
массиве они представлены мусковитовыми мелкозернистыми 
гранитами эндоконтактовой полосы.
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В гранитах Санарского и Джабык-Карагайского массивов со-
держание тантала составляет 1,4 г/т, в гранитах Адуйского масси-
ва 3,9 г/т. Интервал колебания по отдельным пробам составляет 
1–11 г/т. В наиболее пегматитоносном Адуйском массиве мода от-
вечает 2,4 г/т тантала, при этом появляется вто¬рой максимум при 
содержании 10–12 г/т (Грабежев и др., 1987).

В пределах пегматитоносных Адуйского и Санарского гра-
нитных массивов от ранних к поздним дифференциатам среднее 
содержание тантала увеличивается соответственно от 1,3 до 5,2 
и от 1,1 до 2,0 г/т, а отношение ниобия к танталу возрастает от 8,6 
до  14,5 и от 7,5 до 12,3. В зоне эндоконтакта Адуйского массива 
шириной 1,5–2,5 км пегматоидные граниты содержат 4,4 г/т тан-
тала (229 проб, мода при 2–6 г/т), а пегматиты – 8,4 г/т (104 пробы, 
мода при 6–8 г/т) (Грабежев, Чистяков, 1974).

Таким образом, важными особенностями гранитных массивов 
с промышленным пегматитовым оруденением являются кларко-
вое или вышекларковое среднее содержание ниобия и тантала, 
приближающийся к бимодальному характер графиков распреде-
ления, увеличение содержания ниобия, тантала и танталониоба-
тов от ранних к поздним дифференциатам. Концентрация ниобия 
в эндоконтактовых пегматитах зависит от их фации глубинности 
и степени продуктивности массивов. Эндоконтактовые пегматиты 
непродуктивных (I группа) и малопродуктивных (II группа) мас-
сивов содержат всего 7,0–16,8 г/т ниобия (по 11 пробам) и 2–5 г/т 
тантала (2 пробы) (Грабежев и др., 1987).

4.1.2. Гидроксилсодержащие минералы как индикаторы 
геохимической и металлогенической специализации 

гранитоидов на редкие элементы

Биотиты и мусковиты, как свидетельствуют данные по содер-
жанию в их составе Та, Nb, Be, Sn, Mo и Pb, а также по соотношению 
этих элементов с фтором (Грабежев и др., 1987; Холоднов, Бушля-
ков, 2002), являются индикатором специализации гранитоидных 
магм на редкие металлы. Они информативны и в генетическом 
плане, характеризуют источник исходных магм и флюидов.

Тантал и ниобий. Биотиты и мусковиты в составе различ-
ных по возрасту и геодинамической позиции (пред- и посткол-
лизионных) монцодиорит-гранитных и гранит-лейкогранитных 
серий латитового ряда (Степнинский, Султаевский, Сабанай-
ский, Акакульский, Шиловский, Шабуровский, Петуховский, 
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Рис. 85. Соотношение тантала и ниобия в биотитах (а) и мусковитах (б) из 
фтороносных гранитоидов Урала (Холоднов, Бушляков, 2002).

Поля: I — гранитоиды, производные мантийных и мантийно-коровых 
шошонит-латитовых магм (монцодиорит-гранитная формация); II — гранитои-
ды, производные поздне- и постколлизионных коровых гранит-лейкогранитных 
магм. Штриховой линией выделены составы рудоносных массивов (Адуйский и 
Шотинский).

а: 1 — массивы и серии латитового ряда (монцодиорит-гранитные и гранит-
лейкогранитные) — Степнинский, Петуховский, Султаевский, Сабанайский и др.; 
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Газетинский, Головыринский и другие массивы) характеризуются 
минимальными содержаниями тантала (0,3–22,0 г/т) и высоким 
Nb/Ta-отношением (20–60). Это отражает преимущественную гео-
химическую специализацию богатых фтором массивов данного 
формационного типа на ниобий (рис. 85). Наиболее низкими кон-
центрациями тантала выделяются биотиты Степнинского (0,3–
12,0  г/т) массива. В биотитах Султаевского массива содержания 
тантала заметно выше (1,0–22,3 г/т). В биотитах из лейкограни-
тов Сабанайского массива содержание тантала составляет 1,3 г/т, 
а из лейкогранитов Акакульского — 5,2–11,3 г/т. Эти различия, как 
и охарактеризованные ранее вариации в соотношении желези-
стости и глиноземистости биотитов, могут быть связаны с разной 
степенью коровой контаминации. Соответственно, возрастание 
содержаний тантала может отражать увеличение доли корового 
вещества в составе гранитоидов Султаевского, Акакульского и дру-
гих массивов.

В процессе дифференциации концентрации ниобия в оста-
точных расплавах таких массивов существенно возрастают. Это 
отражается в составе поздних биотитов, в которых концентрации 
ниобия также значительно увеличиваются при сохранении по-
стоянным Nb/Ta-отношения. В биотитах Степнинского массива 
содержание ниобия повышается от 7–50 г/т в сиенитодиоритах, 
граносиенитах и биотитовых гранитах до 138–586 г/т в поздних 
лейкогранитах при возрастании содержания тантала от 0,3–1,0 
до 4–12 г/т соответственно. Существенное возрастание количества 
ниобия наблюдается также в биотитах из поздних жильных гра-
нитов Султаевского массива (до 430 г/т при возрастании содержа-
ния тантала до 22,3), лейкогранитах Сабанайского массива (до 320, 
тантал — 1,3), двуслюдяных гранитах Шиловского массива (до 360), 
граносиенитах Головыринского массива Шилово-Аллакиозерской 
группы (до 200 г/т). Следовательно, биотиты из наиболее поздних 

2 — массивы и серии позднеколлизионной гранитной формации (Варламов-
ский, Челябинский, Санарский, Мурзинский и др.); 3 — Адуйский массив; 4 — 
массивы постколлизионной гранит-лейкогранитной формации (Шамейский, 
Кременкульский, Зенковский); 5 — Шотинский массив в составе постколлизи-
онной адамеллит-гранитной формации Мугоджар; 6–11 — примеры отдель-
ных массивов и разновидностей пород (6 — Степнинский, 7 — Варламовский, 
Мурзинский, Санарский, 8 — Челябинский, 9 — Зенковский, 10 — Шамейский, 
11 — Кременкульский); 12–14 — Шотинский массив (12 — биотитовые граниты, 
13 — лейкограниты, 14 — гранит-порфиры).

б: 1–5 — то же, что и на рис. 85а; 6–9 — массивы постколлизионной гранит-
лейкогранитной формации (6 — Зенковский, 7 — Кварцевогорский, 8 — Шамей-
ский, 9 —Кременкульский)
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Рис. 86. Соотношение содержаний тантала и фтора в биотитах (а) и му-
сковитах (б) фтороносных гранитоидов Урала и Восточных Мугод-
жар (Холоднов, Бушляков, 2002).
Поля: I – мантийные и мантийно-коровые; II – преимущественно коровые 

гранитоиды.
а: 1–5 — то же, что и на рис. 85; 6–14 — примеры отдельных массивов и раз-

новидностей пород (6 — Степнинский, 7 — Санарский, Мурзинский, 8 — Челябин-
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ский, 9 — Зенковский, 10 — Шамейский, 11 — Кременкульский, 12–14 — Шотин-
ский: 12 — биотитовые граниты, 13 — лейкограниты, 14 — гранит-порфиры.

б: 1–5 — то же, что и на рис. 85; 6 — Челябинский, Санарский, Варламовский 
массивы; 7 — Адуйский, Шотинский; 8 — Зенковский; 9 — Шамейский; 10 — Кре-
менкульский; 11 — Кварцевогорский.

Штриховыми линиями оконтурены поля наиболее рудоносных массивов — 
Адуйского и Шотинского

жильных лейкогранитов перечисленных массивов являются мак-
симально ниобиевыми при низких содержаниях тантала (Холод-
нов, Бушляков, 2002).

Содержание тантала в биотитах из позднеколлизионных ко-
ровых гранитов существенно выше (5–60 г/т), а отношение Nb/Ta 
ниже (3–15). Максимальные концентрации ниобия здесь в основ-
ном не превышают 250 г/т (лейкократовые граниты Варламовского 
и Челябинского, двуслюдяные граниты Санарского, пегматоидные 
граниты Адуйского массивов).

Наиболее высокими содержаниями тантала (10–60 г/т), а также 
фтора (1–2 %) выделяются биотиты рудоносного Адуйского масси-
ва (рис. 86а). Они же характеризуются и наиболее низким отноше-
нием Nb/Ta (6,0). Повышенные концентрации тантала (7,5–34,4 г/т) 
и фтора (до 1,5 %) имеют биотиты из биотитовых и лейкократовых 
гранитов Челябинского гранитного массива (Nb/Ta = 6,0–7,5).

Биотиты других массивов позднепалеозойской гранитной 
формации, как более раннего мигматит-гранитного комплекса 
(Варламовский массив), так и собственно гранитного комплекса 
(Мурзинский, Ватихский, Гаевский, Санарский, Кацбахский, Джа-
быкский, Чесменский массивы), имеют заметно пониженные со-
держания тантала (4–24 г/т) и фтора (0,3–1,0 %) при возрастании 
средней величины Nb/Ta-отношения до 10 (Холоднов, Бушляков, 
2002).

Мусковиты глубинных коровых гранитов и лейкогранитов 
имеют высокие концентрации тантала (10–40 г/т) и низкое Nb/Ta-
отношение (5–15) при содержании ниобия 50–300 г/т. Мусковиты 
Адуйского массива по соотношению тантала и ниобия (см. рис. 
85б) не отличаются от мусковитов других менее продуктивных 
на редкометалльное оруденение гранитоидных массивов (Санар-
ского, Челябинского, Варламовского и др.) гранитной формации. 
Как показывают данные рис. 86б, мусковиты Адуйского массива 
содержат в целом даже меньше тантала, чем мусковиты других, 
менее фтороносных, массивов этой формации.

В мусковитах Адуйского массива наблюдается положительная 
корреляция между содержаниями фтора и тантала с увеличени-
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ем их концентраций от двуслюдяных гранитов (F — 0,40–0,52 %, 
Та — 8–10 г/т) к пегматоидным гранитам (F – 0,9 %, Та – 8–17 г/т) 
и эндоконтактовым пегматитам (F – 0,90–1,35 %, Та – 13–38 г/т). 
В связи с тем что биотиты Адуйского массива по сравнению с дру-
гими массивами данной формации содержат значительно больше 
тантала, это определяет здесь существенно иной характер распре-
деления тантала между биотитом и мусковитом (рис. 87). В менее 
продуктивных массивах гранитной формации соотношение тан-

Рис. 87. Распределение тантала между биотитом и мусковитом в гранит-
ных и гранит-лейкогранитных сериях Урала (Холоднов, Бушляков, 
2002).
1–5 — то же, что и на рис. 85; 6 — Шамейский массив; 7 — Кременкульский; 

8 — Зенковский
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тала между биотитами и мусковитами близко единице. В рудонос-
ном Адуйском массиве это отношение возрастает до 5 (Холоднов, 
Бушляков, 2002).

Выявленные особенности в распределении ниобия, тантала и 
фтора в биотитах и мусковитах наиболее богатого фтором Адуй-
ского массива, с одной стороны, и в менее фтороносных гранитои-
дах Варламовского, Санарского, Челябинского и других массивов, 
с другой, имеют важное прогнозное значение в связи с их различ-
ной специализацией на камнесамоцветное и редкометалльное 
оруденение. Высокая специализация на тантал и фтор биотитов в 
восточной части Адуйского массива является индикатором связи 
с апикальной частью массива не только иной по составу камнеса-
моцветной минерализации в  пегматитах и слюдитах (изумруды), 
но и наличия здесь промышленной редкометалльной минерали-
зации в пегматитах (Та, Be и др.) и метасоматитах.

В то же время массивы второй группы (Санарский, Варламов-
ский, Джабыкский и др.) сопровождаются другим типом самоцвет-
ной минерализации в экзоконтактовых камерных гранитных пег-
матитах (западная Адуйско-Мурзинская самоцветная полоса, поля 
камерных пегматитов Светлинского поля на Южном Урале и др.). 
Они менее перспективны на редкометалльное оруденение. Для 
этих массивов характерны не только пониженные концентрации 
тантала и фтора в биотитах, но и увеличение Nb/Ta-отношения до 
10 против 6 в Адуйском массиве.

Бериллий. Массивы позднеорогенных гранитоидов Урала со-
провождаются разнообразной бериллиевой минерализацией. Пег-
матитовые жилы с бериллом и флюоритом более характерны для 
позднеколлизионных водных плутонических гранитов (Адуйский, 
Мурзинский, Санарский массивы и др.). Грейзены и гидротер-
мальные кварцевые жилы с бериллом связаны с гипабиссальными 
массивами гранит-лейкогранитной формации (Юго-Коневский, 
Сосновский, Кременкульский, Малышевский массивы и др.). Этот 
тип оруденения контролируется зонами трещиноватости и раз-
рывных нарушений.

Повышенное содержание бериллия в породах гранитоидных 
массивов (более 3–5 г/т) является одним из важных критериев при 
оценке их геохимической и металлогенической специализации 
(Закономерности, 1977). На примере Урала показано (Бушляков, 
Григорьев, 1994), что содержания бериллия заметно нарастают 
от гранитоидов, формирование которых связано с дифференциаци-
ей мантийного вещества в условиях океанической и островодужной 
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коры, к типично сиалическим гранитам завершающей континен-
тальной стадии. Отмечается также преимущественная связь бе-
риллия с калием, натровые серии обычно менее бериллиеносны.

Среди орогенно-коровых гранитоидов на Урале наблюдается 
существенное повышение средних содержаний бериллия от ран-
неорогенных надсубдукционных тоналит-гранодиоритовых серий 
(2,6 г/т) к позднеколлизионным мигматит-гранитным (3,7) и гра-
нитным (4,3) и далее к постколлизионным гранит-лейкогранитным 
(5,1 г/т) сериям. Это коррелируется с возрастанием в породах и ми-
нералах содержаний фтора, указывающим на близкое химическое 
сродство между этими элементами (Бушляков, Холоднов, 1986; Хо-
лоднов, Бушляков, 2002).

Увеличение концентраций Be в эволюционном ряду позднео-
рогенных коровых гранитоидов Урала происходит при ином со-
отношении с Nb в сравнении с гранитоидами монцонитоидного 
ряда. По опубликованным аналитическим данным (Орогенный 
гранитоидный магматизм…, 1994), в первых отношение Nb/Be 
составляет 1–5, во вторых — существенно выше (5–20), характе-
ризуя природу исходных магм (рис. 88). В составе корового ряда 
минимальными концентрациями Nb (<7 г/т) выделяются высоко-
глиноземистые биотит-мусковитовые граниты Еланчиковского 
комплекса. Это определяет характерное для них наиболее низ-
кое Nb/Be-отношение (1–2). Повышенное содержание Be (около 
5  г/т) при минимальном количестве Nb согласуется с данными 
(Орогенный гранитоидный магматизм…, 1994) о том, что субстра-
том высокоглиноземистых гранитов могли быть метапелиты. Об 
этом свидетельствует также наличие в породах магматического 
мусковита (Бородина, Вилисов, 1986), высокожелезистого (f = 67–
75 мол. %) и высокоглиноземистого биотита. В то же время над-
субдукционные анатектиты тоналит-гранодиоритовой формации, 
образующиеся с участием офиолитового субстрата, а также ран-
ние анатектические комплексы в составе позднеколлизионной 
гранитной формации бедны Be (<2 г/т). Среди комплексов и серий 
позднеколлизионной гранитной формации наиболее высокое со-
держание бериллия свойственно массивам, находящимся в блоках 
с древней континентальной корой, особенно с участием в составе 
субстрата рифейских толщ  (Адуйский, Мурзинский, Джабыкский, 
Суундукский, Адамовский, Средне-Ушкаттинский  массивы и др.).

Для Шилово-Коневской группы массивов, сопровождающей-
ся значительным количеством вольфрамовых, редкометалльных 
и флюоритовых месторождений и рудопроявлений, выявлена от-
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Рис. 88. Соотношение бериллия и ниобия в позднеорогенных гранитои-
дах корового (1–4) и монцонитоидного (5) рядов (Холоднов, Буш-
ляков, 2002).
Комплексы: 1 — Южаковский мигматит-гранитный, Ватихский адамеллит-

грнитный; 2 — Мурзинский гранитный; 3 — Джабыкский гранитный; 4 — Ка-
банский гранит-лейкогранитный; 5 — гранитоиды латитового ряда. Заштрихо-
ванные поля: 6 — высокоглиноземистые граниты Еланчиковского комплекса; 
7 — надсубдукционные гранитоиды андезитоидного ряда и плутонов тоналит-
гранодиоритовой формации

четливая латеральная зональность в распределении бериллия. 
Здесь, с запада на восток, в позднеорогенных гранитоидах и вме-
щающем их вулканогенно-осадочном субстрате (амфиболитах, 
кремнисто-углистых сланцах и др.) наблюдается существенное 
возрастание содержаний бериллия (от 1–2 до 5–8 г/т и более), 
характеризуя специализацию на бериллий данной территории. 
В связи с этим массивы, находящиеся в крайней восточной части, 
независимо от их природы и состава, существенно обогащены бе-
риллием. Это относится даже к тем из них, которые в другой геоло-
гической позиции обычно бедны бериллием (надсубдукционные 
тоналит-гранодиоритовые, монцодиорит-гранитные серии и др.). 
Кроме того, на этом общем геохимическом фоне отмечается зна-
чительное повышение концентраций бериллия от ранних бедных 
фтором гранитоидных формаций к поздним фтороносным.
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Другим примером латеральной зональности являются мета-
морфические толщи, вмещающие на западе и востоке Мурзинско-
Адуйскую группу массивов. На западе от Мурзинского массива его 
содержание в метаморфических породах составляет 1 г/т, а в вос-
точном экзоконтакте, наоборот, характеризуется повышенным, 
но сильно варьирующим содержанием. В Мурзинском гранитном 
массиве содержание бериллия также различно в его западной 
и  восточной частях. В адамеллитах и гранитах западной части 
(Ватихский комплекс) оно составляет в среднем 1 г/т, повышаясь 
к жильным гранитам до 1,7 г/т. В восточной части массива сред-
нее содержание бериллия в гранитах главной фации составляет 
уже 3,6 г/т, возрастая до 5,5 г/т в поздних жильных гранитах. Та-
кое распределение (Орогенный гранитоидный магматизм…, 1994) 
как характеризует наличие геохимической зональности в составе 
этого массива, так и отражает особенности формирования выде-
ленных здесь гранитоидных комплексов. Породы раннего Южа-
ковского мигматит-гранитного комплекса (см. рис. 88) наиболее 
бедны бериллием (до 1 г/т). Породы этого комплекса образуют ко-
тектическую, а не дифференционную серию, с рядом анатектиче-
ских выплавок, обусловленных меняющимися РТ-условиями ана-
тексиса и вариациями в составе субстрата. С этим здесь связано 
нарушение гомодромности в процессе его формирования. Ватих-
ский адамеллит-гранитный комплекс отличается от Южаковского 
дискретным повышением содержаний Ве (до 2 г/т). Он образует 
наиболее глубинную часть Мурзинского массива и характеризует-
ся повышенной основностью гранитоидов.

В биотите из гранитов этого комплекса резко возрастают со-
держания Li, Rb, Cs. Для данной части массива характерны также 
широкое развитие мусковита, обилие пегматитов. В восточном 
эндо- и экзоконтакте массива их количество достигает 50–60 % 
от общего объема пород. В самих гранитах увеличивается ко-
личество монацита, ксенотима и граната, дискретно повыша-
ется содержание Rb на фоне некоторого снижения содержаний 
калия. Это определяет дискретное снижение K/Rb-отношения 
от 200–500 в ранних комплексах до 100–200 и менее в Мурзин-
ском. Считается, что высокое K/Rb-отношение характерно для 
гранитоидов, образовавшихся в результате частичного плавле-
ния существенно базитового субстрата. Наличие сиалического 
субстрата для Мурзинского комплекса подтверждается харак-
терным для него высоким отношением Sr^/Sr86 = 0,712 (Ронкин, 
1989).
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Двуслюдяные граниты Мурзинского комплекса, залегающие 
в кровле массива, — это, по-видимому, продукт кристаллизации 
остаточного расплава за счет повышенных концентраций летучих 
(Н2О и F) в верхней части магматической камеры. Они отвечают 
по составу водной гранитной котектике при давлении 3 кбар (Оро-
генный гранитоидный магматизм…, 1994). О высокой концентра-
ции летучих в составе этого позднего комплекса свидетельствует 
и  интенсивное гидротермально-метасоматическое преобразова-
ние вмещающих толщ (их ослюденение, альбитизация, окварцева-
ние), отражающее значительный вынос из апикальной части мас-
сива летучих, кремнезема и щелочей (Холоднов, Бушляков, 2002).

В целом эти данные отражают латеральные вариации условий 
гранитообразования: снижение глубины становления гранитных 
массивов и влияние состава субстрата. Несомненно, что наличие 
такой латеральной минералого-геохимической зональности явля-
ется одной из возможных причин образования в метасоматитах 
(слюдитах) и пегматитах восточного эндо-, экзоконтактового оре-
ола бериллиевой (изумруды) и редкометалльной (Та, Be, Li и др.) 
минерализации. В то же время повышенное содержание магне-
тита в гранитах более западного Ватихского комплекса согласу-
ется с  аметистовой минерализацией позднего занорышевого и 
трещинного кварца, что, как известно, обусловлено присутствием 
в кварце трехвалентного железа. С гранитоидами Ватихского ком-
плекса на западе пространственно и генетически связана и камне-
самоцветная полоса Урала, режим галогенов в пегматитах которой 
рассмотрен в работе ранее.

Близкая минералого-геохимическая зональность характерна и 
для более южного Адуйского массива. Здесь также с запада на вос-
ток в породах наблюдается существенное возрастание содержаний 
бериллия. В этом же направлении, как показано ранее, повышают-
ся концентрации фтора в минералах (биотите, мусковите и апати-
те), а также мусковитизация и альбитизация пород. При этом адуй-
ские пегматиты по сравнению с мурзинскими значительно богаче 
бериллием, особенно находящиеся в восточном экзоконтакте мас-
сива, что связано, по-видимому, с более высокими содержаниями 
Be и F в породах самого массива (Холоднов, Бушляков, 2002).

Установлено (Бушляков, Григорьев, 1994), что литогеохи-
мические ореолы бериллия здесь в ряде случаев являются се-
кущими по  отношению к телам пегматитов. В более южной 
Шилово-Коневской группе гранитных массивов такие лито-
геохимические ореолы пересекают контуры самих рудоносных 
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массивов. Предполагается связь повышенных содержаний бе-
риллия в пегматитах, некоторых массивах и первичных ореолах 
с поздними эманациями, имеющими более глубинную природу 
и тяготеющими к ослабленной зоне в крайнем восточном борту 
Восточно-Уральского поднятия (Бушляков, Григорьев, 1994). Связь 
с разломами — это важный фактор для размещения редкометалль-
ного оруденения и в других регионах (Козлов, 1982).

Эволюционный ряд позднеколлизионных коровых гранитов 
в  Кочкарском районе завершается внедрением обогащенных Be 
биотитовых гранитов и лейкогранитов Кабанского комплекса. 
С  возрастанием количества SiO2 в породах комплекса также на-
блюдается значительное накопление Be (см. рис. 86). Одновремен-
но с этим в бедных магнием биотитах (MgO – 5–9 % = 60–70 мол. %) 
происходит повышение отношения F/H2O: от 0,05–0,15 в биотитах 
раннего и более глубинного Варламовского комплекса до 0,25–
0,30 и выше в биотитах Кабанского. Это отражает падение водно-
го давления от 5–6 до 2–3 кбар с увеличением количества фтора 
в позднем и менее глубинном Кабанском комплексе. Охарактери-
зованная геохимическая зональность в составе позднеорогенных 
гранитных массивов Среднего и Южного Урала интерпретирует-
ся как отражение увеличения сиаличности коры в восточном на-
правлении.

Третьим важным критерием редкометалльной специализа-
ции гранитоидов корового ряда является интенсивность нако-
пления бериллия в конечных дифференциатах (лейкогранитах, 
аляскитах, аплитах, пегматитах). Конечные интрузивные фазы 
рудоносных массивов обычно содержат белее 5 г/т бериллия (За-
кономерности..., 1977; и др.). Наиболее значительное накопление 
бериллия в конечных дифференциатах (до 6–9 г/т) наблюдается 
в массивах гранитной (Адуйском, Карасьевском, Суундукском, 
Адамовском и др.) и гранит-лейкогранитной (Малышевском, 
Зенковском и др.) формаций. Здесь в поздних жильных образова-
ниях (гранитах, аплитах и пегматитах) концентрации бериллия 
возрастают в 2 раза и более. В пегматитах Адуйского массива со-
держание его увеличивается от 20 до 150 г/т и более, сопровожда-
ясь появлением собственных минералов бериллия. В Мугоджа-
рах в поздних гранит-порфирах Средне- и Верхне-Ушкатинского 
массивов содержание Be возрастает до 7,5 г/т (Холоднов, Бушля-
ков, 2002).

Таким образом, накопление бериллия в остаточном распла-
ве — это одно из необходимых условий для формирования берил-
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лиевого оруденения в пегматитах, грейзенах и других более низ-
котемпературных пневматолито-гидротермальных образованиях. 
Этому способствует также возрастание концентраций фтора.

Четвертый важный критерий специализации — это проявле-
ние в массивах значительных вариаций в содержаниях бериллия 
(Бушляков, Григорьев, 1994). Связано это с наличием в рудоносных 
массивах эпигенетического перераспределения бериллия, напри-
мер вследствие поздних процессов мусковитизации и грейзени-
зации (юго-восточная часть Адуйского массива, грейзенизирован-
ные жильные граниты).

4.1.3. Редкометалльные пегматиты Адуйского комплекса

Геологоразведочные работы на редкие металлы на Адуй-
ском рудном поле были начаты в 1946 г. вначале на бериллий, 
а  с  1962  г. — на тантал. С 1969 г. Малышевским рудоуправлени-
ем начата разработка пегматитов с получением колумбитового, 
бериллиевого, полевошпатового и мусковитового концентратов 
(месторождения Квартальное, Красноармейское). Геологоразве-
дочные работы на редкометалльные пегматиты продолжались до 
начала 1990-х гг., причем в последние годы они охватили коры 
выветривания пегматитов. Работы проводили экспедиция № 8, 
Уральская геолого-съемочная и Среднеуральская геологоразве-
дочная экспедиции, геологическая служба Малышевского рудоу-
правления (Л.А. Изергих, П.К. Олерский, И.С. Коган, Е.А. Потапов, 
Н.Ф. Шестаков, А.Ф. Ласковенков, А.В. Самсонов, В.И. Скобелкин, 
Л.В. Еселевич, Н.А. Юринский, М.Б. Аринштейн, Н.Е. Чистяков, 
С.И.  Мормиль, Н.В. Савеня, Н.С. Сергеев, А.В. Катькалов и др.). 
Научно-исследовательские работы на месторождениях многие 
годы выполнялись ИМГРЭ (К.А. Власов, Н.А. Солодов, М.А. Зубов, 
А.Е. Цыганов и др.), Ленинградским государственным универси-
тетом (Б.К. Львов, Н.И. Петрова), Свердловским горным институ-
том (Г.Н. Вертушков, А.К. Подногин, А.И.  Шерстюк), Институтом 
геологии и геохимии УНЦ АН (А.И. Грабежев, Н.А. Григорьев и др.). 
Геологические съемки района рудного поля выполнялись пар-
тиями УГСЭ (М.С. Рапопорт, В.П. Олерский, А.А. Машаров и др.). 
Капитальные обобщения по геологии, минералогии, геохимии 
и  редкометалльному оруденению пегматитов Адуйского поля 
сделаны А.Ф. Ласковенковым в 1982 г., С.И. Мормилем, Б.К. Льво-
вым и другими в 1984 г., В.Я. Левиным и другими в 2000 г. (Золоев 
и др., 2004).
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Рис. 89. Схема геологического строения района Мурзинского (I) и Адуй-
ского (II) массивов (Ферштатер, 2013):
1 — метаморфические породы возрастом более 1600 млн лет; 2 — 

силурийско-девонские вулканогенно-осадочные породы; 3 — серпентиниты; 
4 — раннедевонские мигматизированные габброиды, трондьемиты, гранодио-
риты; 5 — позднекаменноугольные интенсивно мигматизированные тоналиты, 
гранодиориты и граниты; 6 — двуслюдяные микроклин-ортоклазовые граниты, 
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Адуйское пегматитовое поле редкометалльных пегматитов 
размещается в восточном обрамлении Мурзинско-Адуйского ме-
таморфического комплекса (рис. 89).

Мурзинско-Адуйский метаморфический комплекс представ-
ляет собой асимметричную купольную структуру, ядро основа-
ния которой сложено кристаллическими сланцами (плагиогнейсы 
и амфиболиты) Адуйского комплекса архея и раннего протерозоя, 
выступающими западнее гранитных массивов. Метаморфический 
комплекс ядра основания, очевидно, является «обломком» фунда-
мента разрушенной доуральской древней платформы — остаточ-
ный срединный массив в палеозойском складчатом поясе. Этот 
комплекс окружен метаморфитами рифея (сланцы амфиболовые, 
слюдяные, гранат-ставролитовые; микроамфиболиты; диоритог-
нейсы; измененные гипербазиты), выходящими на южной и вос-
точной периферии Адуйского гранитного массива и вмещающими 
пегматиты Адуйского рудного поля. Верхний этаж антиклинория 
слагают позднепалеозойские орогенные коровые граниты Адуйско-
го и Мурзинского массивов, сочетающиеся на западных границах 
с метаморфитами основания (нижнего этажа) через гранитогней-
сы и мигматиты. Каменский массив сложен ранне- и среднекар-
боновыми предорогенными диоритами-гранодиоритами, очевид-
но, составляющими нижнюю часть гранитоидного этажа. Таким 
образом, в Мурзинско-Адуйской структуре наблюдается полный 
разрез гранитометаморфического слоя земной коры от древних 
платформенных метаморфитов и гранитных мигматитов к предо-
рогенным гранитоидам, орогенным водным гранитам с широко 
проявленными пегматитами и завершающим полный цикл посто-
рогенным фторонасыщенным лейкогранитам Малышевского мас-
сива. Срединный массив, несмотря на структурный консерватизм, 
продуцирует полный ряд гранитоидных магм в качестве реакции 
на геотектонические процессы в сопредельных геосинклинальных 
зонах.

Адуйское пегматитовое рудное поле приурочено к восточной 
и южной экзоконтактным зонам Адуйского гранитного массива 
(рис. 90). На востоке оно протягивается между Адуйским и Ма-
лышевским гранитными массивами, а на юге — между Адуйским 

предположительно кристаллизовавшиеся из магмы, образованной при мигма-
тизации Каменского и других ГТГГ-массивов (Мурзинский комплекс); 7 — био-
титовые граниты антипертитовые, существенно ортоклазовые с магнетитом, 
образованные за счет частичного плавления древних метаморфических толщ 
(Ватихский комплекс); 8 — озерная гранодиорит-гранитная серия.

Массивы: I — Мурзинский, II — Адуйский, III — Каменский, IV — Курманский
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Рис. 90. Схема размещения редкометалльных пегматитовых месторож-
дений (пучков жил) в Адуйском поле (Ласковенков, 1982):
1 — четвертичные образования; 2 — кварциты; 3 — амфиболовые слан-

цы и амфиболиты, прослои гранат-ставролитовых сланцев и мраморов; Ма-
лышевский массив: 4 — порфировидные лейкограниты; Адуйский массив: 
5 — гнейсовидные граниты; 6 — пегматоидные граниты; 7 — двуслюдяные гра-
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гранитным и Каменским диорит-гранодиоритовым массивами 
(Ласковенков, 1982). Каменский, Адуйский и более северный Мур-
зинский массив слагают антиклинорий, входящий в Восточно-
Уральскую мегазону антиклинорных поднятий и геосинклиналь-
ных прогибов (Кейльман, 1974; Левин и др., 2000).

На востоке Мурзинско-Адуйский антиклинорий граничит 
с  Режевским эпигеосинклинорием. Между ними протягивается 
субмеридиональная Сусанская зона долгоживущих глубинных 
разломов, к которой приурочен Малышевский гранитный массив. 
С ним связаны недавно изученные Южно-Шамейское месторож-
дение Мо и Партизанское рудопроявление Мо и W. Зона разлома 
четко выделяется на гравиметровых картах протяженной высоко-
градиентной полосой шириной несколько сотен метров (Золоев 
и др., 2004).

Пегматиты Адуйского рудного поля образовались в позднем 
палеозое в толщах рифейского сланцевого обрамления и палео-
зойких вулканогенно-осадочных и интрузивных породах Режев-
ской структуры, надвинутых на восточный край антиклинория, 
над перекрытой кровлей Адуйского гранитного массива.

Наиболее ранние гранитоидные образования Мурзинско-
Адуйского блока — гранитные мигматиты, выделенные в «Схе-
ме корреляции магматических комплексов Среднего Урала» как 
Южаковский комплекс, отнесены на основании изотопного геода-
тирования к позднему карбону. Возможно, что часть гранитных 
мигматитов по возрасту является раннепротерозойской. Относи-
тельно небольшие цифры абсолютного возраста по К-Ar изотопии 
отражают наиболее поздние процессы гранитизации, синхронные 
с главным гранитным магматизмом.

Гранитоиды этого комплекса локализованы западнее Мур-
зинского массива в пределах метаморфического комплекса. Они 
не  образуют крупных тел, но многочисленные мигматитовые 
жилы мощностью от долей метра до первых десятков метров не-
редко преобладают по объему над вмещающими метаморфитами 
(Ферштатер, Бородина, 2018).

ниты; Лесозаводской массив: 8 — габбро, диориты; Баженовский массив: 9 — 
габбро; 10 — серпентиниты отдельных тел и зоны меланжа; 11 — олигоклаз-
флогопитовые зоны и жилы с бериллом и изумрудом (Малышевская группа 
месторождений); 12 — пегматиты гранитные дифференцированные редкоме-
талльные; 13 — пегматиты гранитные недифференцированные; 14 — аплиты; 
15 — тектонические разломы; 16 — пегматитовые пучки (месторождения): 1 — 
Полуденское, 2 — Участок № 7, 3 — Квартальное, 4 — Липовый Лог, 5 — Участок 
№ 115, 6 — Участок № 293, Красноармейское, Загадка, 7 — Участок № 2
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Образование мигматитового комплекса, как и во всех подоб-
ных комплексах, начинается с плагиоадамелитов и плагиогра-
нитов. Ранние жилы (I фаза) представлены биотитовыми гнейсо-
видными плагиогранитами, обычно собранные в птигматитовые 
складки. Последние сменяются гнейсовидными биотитовыми дву-
полевошпатовыми гранитами, аплитами и пегматитами. Их более 
мощные (10–20 м) жилы пересекают ранние плагиограниты. 

Наибольшим распространением пользуются жилы второго по-
коления (II фаза), представленные гранитами и адамеллитами со 
своими аплитами и пегматитами. Возможно, Южаковский ком-
плекс сформировался в два этапа: ранний протерозойский (I фаза), 
сопряженный с метаморфизмом амфиболитовой фации пород 
основания блока, и позднепалеозойский (II фаза), непосредствен-
но предшествующий главному гранитному магматизму.

Гранитоиды Каменского комплекса принадлежат предороген-
ной тоналит-гранодиоритовой формации, к которой относит-
ся и  Верхисетский комплекс. Породы этого комплекса являются 
гнейсовидными. Они слагают Каменский массив и в небольшом 
объеме встречаются в Адуйском и Мурзинском массивах. Возраст 
комплекса ранне-среднекаменноугольный (Левин и др., 2000).

Орогенный гранитный магматизм начинается с образования 
Ватихского адамелит-гранитного комплекса в северо-западной 
части Адуйского массива (см. рис. 89) и включает гранодиориты, 
адамеллиты, граносиениты, граниты. Возраст комплекса — позд-
ний карбон-ранняя пермь.

Выделение гранитов, слагающих западную часть Мурзин-
ского массива, в отдельный комплекс было обусловлено ярко 
выраженной петрографической спецификой пород, содержа-
щих антипертитовый плагиоклаз An20–25 и слабо упорядоченный 
ортоклаз (Орогенный гранитный магматизм…, 1994; Ферштатер, 
Бородина, 2018). Эти минералогические особенности сближают 
ватихские граниты с южаковскими, но в отличие от последних 
ватихские образуют не отдельные жилы, а крупное тело, сла-
гающее не менее половины всего объема Мурзинского массива. 
Акцессорные минералы разнообразны — ортит, апатит, циркон, 
ксенотим, монацит.

Залегающие восточнее граниты восточно-ватихского подком-
плекса значительно однороднее по составу, чем западно-ватихские, 
они не содержат антипертитового плагиоклаза, несколько обо-
гащены рубидием (см. рис. 82) по сравнению с последними (Фер-
штатер, Бородина, 2018).
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Восточная часть Мурзинского массива — Мурзинский комплекс 
(см. рис. 89). Эти граниты на западе прорывают ватихские грани-
ты, а на востоке — вулканогенно-осадочные и осадочные поро-
ды, метаморфизованные в условиях зеленосланцевой и эпидот-
амфиболитовой фаций. Граниты вблизи кровли становятся 
лейкократовыми, в них возрастает количество жил аплитов и пег-
матитов, достигая 50–60 % объема (Ферштатер, Бородина, 2018). 
Сам контакт типично инъекционный, многочисленные апофизы 
гранитов, жилы аплитов и пегматитов пронизывают вмещающие 
породы, которые претерпевают сильные гидротермальные преоб-
разования — ослюднение, окварцевание, альбитизацию и калиш-
патизацию.

Выделенные комплексы гранитов отчетливо различаются гео-
химически. Наиболее яркие различия устанавливаются в концен-
трациях рубидия, по которым граниты образуют четкий эволюци-
онный ряд (рис. 91).

Рис. 91. Диаграмма SiO2–Rb для гранитов Мурзинско-Адуйского мета-
морфического комплекса (Ферштатер, Бородина, 2018):
1 — Мурзинский комплекс; 2 — Ватихский восточный; 3 — Ватихский запад-

ный; 4, 5 — Южаковский: 4 — I фаза, 5 — II
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Пространственное распределение описанных закономерно-
стей демонстрирует геохимический профиль Мурзинского масси-
ва (рис. 92). Нетрудно заметить, что в пределах массива, т. е. в по-
родах Ватихского и Мурзинского комплексов, плавно возрастают 
с запада на восток содержания Rb и Li и уменьшается отношение 
K/Rb (Ферштатер, Бородина, 2018).

Большая часть Адуйского массива (центральная и восточная) 
сло¬жена собственно биотитовыми и двуслюдяными гранитами 
Адуйского комплекса, в «Схеме корреляции магматических ком-
плексов Среднего Урала» отнесенного к ранней перми. Возраст 
гранитов по данным калий-аргонового и изохронного рубидий-
стронциевого методов 245–260 млн лет.

По минеральному и химическому составу граниты Адуйского 
комплекса аналогичны водным сиалическим гранитам главных 
фаз других крупных плутонов Урала. Граниты двуполевошпато-
вые, биотитовые и двуслюдяные, с широко распространенными 
мирмекитовыми кварц-полевошпатовыми срастаниями. Нередко 
граниты обладают слабой порфировидностью. Параавтохтонный 
характер Адуйского массива определяет размещение в  нем раз-
личных фаз и фаций. С запада на восток и от центра на юг и восток 
наблюдается смена более меланократовых биотитовых гранитов 
лейкократовыми пегматоидными двуслюдяными разностями. 
В западной (наиболее глубинной) части массива массивные грани-
ты через гнейсовидные граниты, мигматиты со скиалитами име-
ют постепенные переходы к метаморфическому субстрату, а в вос-
точном и южном контактах массива наблюдаются интрузивные 
границы; имеет место метаморфизующее воздействие гранитов 
на вмещающие породы (Ферштатер, Бородина, 2018).

Таким образом, Адуйский гранитный массив является па-
раавтохтонным купольно-диапироидным и занимает верхний 
структурный этаж срединного массива. Граниты формировались 
в абиссальной области и принадлежат к продуктам кристаллиза-
ции водонасыщенной палингенной магмы. С гранитами связаны 
жилы аплитов и пегматитов, широко распространенные в апикаль-
ной части массива, в восточном и южном экзоконтактах. Граниты 
характеризуются ильменит-монацит-ксенотимовой ассоциацией 
акцессорных минералов с танталониобатами.

Адуйское пегматитовое рудное поле включает серию пучков-
свит сближенных пегматитовых жил в зонах восточного и южного 
экзоконтактов Адуйского гранитного массива. В зоне восточного 
экзоконтакта между Адуйским и Малышевским массивами грани-
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Рис. 92. Распределение K, Rb, Li в широтном разрезе Мурзинского мас-
сива (Ферштатер, Бородина, 2018):
1 — Южаковский комплекс; 2 — Ватихский западный; 3 — Ватихский вос-

точный; 4 — Мурзинский.
На верхней диаграмме синими прямоугольниками показаны значения 87Sr/ 86Sr

тов и южнее последнего поле протягивается в субмеридиональ-
ном направлении на 18 км при ширине 0,5–1,5 км (см. рис. 90). В 
рамках поля известно несколько сотен пегматитовых жил, сгруп-
пированных в 11 пучков, каждый из которых имеет площадь от 1 
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до 4 км2 и содержит от 10 до многих десятков тел. Расстояние меж-
ду соседними пучками от 0,5 до 2,0 км. Здесь нет пегматитов или 
присутствуют единичные жилы. По данным М.А. Зубова, А.Е. Цы-
ганова (Зубов, Цыганов, 1982; Цыганов, Зубов, 1984), пучки пегма-
титовых жил формируются в участках сопряжения зон разломов 
северо-западного, субмеридионального и субширотного направ-
лений. Напротив пучков в пределах их субширотных ограничений 
в эндоконтактовых частях гранитного массива часто также наблю-
дается максимальное развитие пегматитов в виде шлиров и жил, 
представляющих как бы зеркальное отображение зкзоконтакто-
вых пучков на поверхнос¬ти гранитного массива.

Кровля массива погружается на восток под вмещающие поро-
ды, и на одном эрозионном срезе в направлении с запада на вос-
ток пегматиты в гранитах сменяются пегматитами над кровлей 
массива, причем удаление пегматитовых жил от видимого контак-
та массива отвечает удалению от поверхности кровли. С этим уда-
лением прямо связаны степень дифференциации пегматитов, их 
полевошпатовый состав, интенсивность метасоматических изме-
нений и насыщенность редкими металлами (Ласковенков, 1982). 
В работе В.Я. Левина и др. (2000) приведены средние химические 
составы пегматитов, средние содержания щелочных, редких эле-
ментов и фтора в различных типах пегматитов, акцессорных ми-
нералов, химических составов танталониобатов и их средних со-
держаний.

В эндоконтактах гранитного массива залегают фациальные 
и  фазовые пегматиты, согласные и секущие, мощностью от де-
сятков сантиметров до первых метров, блоковые, с преобладани-
ем пегматоидных и графических зон, недифференцированные, 
с преобладающим микроклином, альбит-олигоклазовым составом 
плагиоклаза (№ 8-15), слабой степенью альбитизации, мусковити-
зации (грейзенизации) и убогой редкометалльной минерализаци-
ей. Слюды в пегматитах представлены биотитом и вмещающим 
его мусковитом. Типоморфные акцессорные минералы: гранат 
(в  среднем 3610 г/т), апатит (570), монацит (46), ксенотим (24), 
циртолит (50), колумбит (3), молибденит, турмалин, муассанит 
(ед. зн. — 5 г/т) (Левин и др., 2000).

В юго-восточной части гранитного массива пегматиты образу-
ют жилы в сотни метров длиной и в десятки метров мощностью. 
Они слабо альбитизированы, и в них увеличиваются содержания 
граната, колумбита (до 30 г/т, в среднем 14 г/т), ганита, сульфидов, 
появляется флюорит и уменьшаются содержания монацита, ксе-



247

нотима, циртолита. В этих пегматитах хорошо оформлена аплито-
вая зона. В участках альбитизации происходит резкое обогащение 
колумбитом (до 120 г/т) и ганитом (до 40 г/т).

В средней части экзоконтактной зоны массива гранитов на-
ходятся слабо дифференцированные, часто линейно дифферен-
цированные пегматиты, также с преобладающим микроклином, 
но с первичным плагиоклазом альбитового состава. В них сравни-
тельно интенсивнее проявлены процессы метасоматических из-
менений и накопления редких металлов (Левин и др., 2000).

Эти пегматиты слагают серии жил, параллельных контактам 
Адуйского массива, часто с апофизами и разветвлениями, длиной 
в сотни метров и до десятков метров мощностью. Для пегматитов 
характерны полосчатые, линзовидные, струйчатые текстуры, обу-
словленные чередованием разных структурно-минеральных ассо-
циаций. В пегматитах выделяются аплитовая, графическая, пегма-
тоидная, блоковая зоны, но они часто расположены беспорядочно, 
в виде отдельных участков и чередующихся слоев. Четко выражена 
аплитовая ассоциация, составляющая 10–15 % объема тел. В пег-
матитах этого типа меньше монацита, ксенотима, но больше гра-
ната (3–4 кг/т), апатита (0,9–2,0), циртолита (85–120 г/т), ганита, 
флюорита, пирита; присутствуют берилл, турмалин, торит, урани-
нит, муассанит, иногда висмутин, лепидолит. Содержание колум-
бита 20–150 г/т; очень редко встречается уран-пирохлор (Левин 
и др., 2000).

В краевых восточных частях пучков, наиболее удаленных 
от  гранитов, концентрируются максимально дифференцирован-
ные зональные пегматиты с преобладанием первичного альбита 
над микроклином, с интенсивно проявленным метасоматозом 
и наиболее высокими содержаниями редких металлов. Пегмати-
ты образуют сложные ветвящиеся жилы, параллельные и перпен-
дикулярные контактам гранитного массива. Для них характерна 
структурно-вещественная дифференциация с резкими границами 
отдельных зон или с постепенными переходами между ними. Апли-
товая ассоциация — кварц-альбитовая с микроклином и мелким 
рассеянным гранатом, слагает краевые части тел, занимая 10–30 % 
объема пегматитов; 40–50 % объема составляет пегматоидная, раз-
нозернистая, до крупноблоковой, кварц-микроклин-альбитовая 
ассоциация. Она развита в центре, висячих боках жил и  часто 
окаймляется графическим пегматитом. Кварц-мусковитовая ассо-
циация нередко с флюоритом и молибденитом слагает отдельные 
гнезда и прожилки. В пегматитах этого типа альбит, первичный 
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и вторичный, занимает более 50 % объема тел. Вторичный альбит 
часто развивается полосами, струями. На этих участках фиксиру-
ются самые высокие содержания тантала.

Пегматиты этого типа наиболее богаты танталит-колумбитом, 
гранатом, апатитом, циртолитом, бериллом, ганитом, флюоритом, 
сульфидами, турмалином. Иногда в них встречаются топаз, лепи-
долит, розовый мусковит, рутил, ильменит. Наряду с колумбитом 
часто присутствуют пирохлор, самарскит, фергюсонит, эвксенит. 
В наименее метасоматически измененных пегматитах танаталит-
колумбит составляет от 70 до 290 г/т; в интенсивно альбитизиро-
ванных — 120–540 г/т. Пирохлор представлен урановым бетафи-
том и микролитом.

В направлении от видимой границы массива происходит 
усложнение формы пегматитовых тел: в эндоконтакте простые 
уплощенно-линзовидные жилы и шлиры, в средней части пуч-
ков — линзообразные тела с апофизами, восточной части — сбли-
женные ветвящиеся жилы с различными соотношениями между 
ними на  разных уровнях глубинности. Среди пучков дифферен-
цированных пегматитовых жил восточного экзоконтакта А.Ф. Ла-
сковенков (1982) выделяет два структурно-морфологических типа. 
Жилы в  пучках первого типа удлинены в субширотном направ-
лении, поперек контакта гранитного массива. Они обладают зна-
чительной мощностью, наиболее сложной морфологией и имеют 
крутые углы падения. К ним принадлежат пегматитовые жилы 
месторождений Квартального и Полуденского. Ко второму типу 
пучков принадлежат жилы, вытянутые вдоль контакта гранитного 
массива и в общем согласные с простиранием вмещающих пород; 
жилы имеют пласто- и линзовидную форму с апофизами. Падение 
жил относительно пологое и всегда в сторону от массива грани-
тов. Представители этого типа жил: Липовый Лог, участки № 293, 
7 и  др. Среди пучков второго типа встречаются жилы сложной 
формы, подобные жилам пучков первого типа. В пучках второго 
типа сосредоточены немногочисленные (50–60) жилы меньшей 
мощности: 30–50 м. Описание редкометалльных месторождений 
Адуйского массива приведено в работах А.Ф. Ласковенкова (1982), 
В.Я. Левина с соавторами (2000), К.К. Золоева с соавторами (2004), 
М.П. Попова (2014).

Месторождение редких металлов Квартальное находится 
на территории Адуйского пегматитового поля и является самым 
крупным из всех отрабатываемых месторождений этого типа. Ме-
сторождение было открыто в 1953 г. и до 1958 г. разведывалось 
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на бериллий, а затем, после 10-летнего перерыва, в 1968–1970 гг. 
по предложению А.Ф. Ласковенкова Малышевским рудоуправлени-
ем было переоценено на тантал и ниобий. К настоящему времени 
месторождение выработано и затоплено естественным способом 
(рис. 93). Однако на его территории остался склад «негабаритов» 
(рис. 94), на котором сконцентрированы большие глыбы типичных 
пород для месторождения редкометалльных пегматитов (Попов, 
2014).

Месторождение Квартальное расположено в 100 м от контак-
та Адуйского гранитного массива среди амфиболитов, диори-
тов, тальковых сланцев и серпентинитов и представлено телами 
до 150–200 м длиной при ширине 80–20 м (рис. 95). Месторож-
дение в плане имеет размеры 600 × 300 м и включает семь пег-
матитовых жил субширотного простирания сложной извили-
стой формы с многочисленными ответвлениями. Жилы сложены 
контрастно дифференцированным микроклин-альбитовым 
пегматитом с широким развитием постмагматических альбити-
тового (кварц-микроклинового и кварц-альбитового) и кварц-
мусковитового (грейзенового) комплексов с многообразной 

Рис. 93. Затопленный карьер месторождения редких металлов Квар-
тальное
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Рис. 94. Изучение зональности редкометалльных пегматитов в отвалах 
месторождения Квартальное

и богатой минерализацией. Три наиболее крупные жилы: Запад-
ная, Северо-Западная и Центральная (длиной 100–200 м и мощно-
стью в несколько десятков метров), разделенные на поверхности, 
соединяются в одно тело и вновь разъединяются на разных глуби-
нах (Левин и др., 2000; Попов, 2014).

Основной разрывной структурой месторождения является 
глубинный разлом северо-западного простирания и восточного 
падения. Разлом представлен серией коротких разрывов, кули-
сообразно следующих друг за другом. Разлом трассируется зоной 
милонитизации мощностью около 2 м. Пегматитовые жилы вы-
полняют трещины отслоения (субмеридиональное простирание) 
и отрыва (субширотное простирание). На месторождении отра-
батывались главным образом пегматитовые жилы, выполняющие 
трещины отрыва. Для них характерны весьма крупные размеры, 
сложная морфология, отсутствие единой зональности и полифа-
циальный характер пегматоидных образований. Сложная морфо-
логия этих рудных тел обусловлена положением в участках пере-
сечения крупных тектонических нарушений (Попов, 2014).
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Рис. 95. План Квартального месторождения на горизонте 210 м:
1 — амфиболиты; 2 — серпентиниты, тальковые сланцы; 3 — диориты; 4 — 

граниты; 5 — пироксеновые базальтоиды; 6 — пегматиты; 7 — зоны разломов; 
8 — элементы залегания

Содержание Та2О5 в пегматитах — от тысячных долей до 0,02 % 
и в среднем составляет 0,009 %; Nb2O5 — от 0,003 до 0,045 %, в сред-
нем 0,013 %; Та2О5/Nb2O5 — около 1,0:1,5. Распределение тантала 
и ниобия в жилах неравномерное, с относительным обогащени-
ем в висячем боку. По данным разведки содержания редких ме-
таллов остаются практически неизменными по падению жил до 
глубины 300 м. Кварц-альбитовая ассоциация имеет самые низкие 
содержания Та2О5 — 0,004–0,007 %; мусковит-кварц-альбитовая 
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ассоциация характеризуется самыми высокими содержаниями — 
0,009–0,014 %; в грубозернистой и мелкоблоковой кварц-альбит-
микроклиновой ассоциации установлена сильная изменчивость 
содержаний Та2О5, но в среднем оно довольно высокое — 0,009 %. 
Девять десятых запасов Та2О5 приурочено к Западной жиле, где 
выделяется относительно богатый рудный столб, вытянутый 
на  60–65  м по простиранию жилы при ширине 30–35 м. Столб 
протягивается по падению жилы, смещаясь к ее висячему боку. 
Берилл во всех жилах образует гнезда и линзы мелкозернистого 
агрегата, отдельные кристаллы и крупные скопления коротко-
столбчатых кристаллов длиной от 1 до 10 см и более. Содержание 
ВеО в жилах от 0,005 до 0,22 %, в среднем для кварц-альбитовой 
ассоциации — 0,025, кварц-альбит-микроклиновой — 0,05 %. В За-
падной жиле установлены четыре рудных столба, обогащенных 
ВеО, размерами 20–30 × 10–20 м, сменяющих один другой: с глу-
биной по мере выклинивания одного столба появляется иной. 
Акцессорная минералогия жил – обычная для такого типа пег-
матитов, интенсивно катаклазированных и метасоматически из-
мененных: танталит-колумбит (150–400 г/т, в среднем 245 г/т); 
гранат (770–3580); апатит (300–800); берилл, циртолит и циркон 
(10–35); ганит (ед. зерна — 25); уран-пирохлор (5–11 г/т); торит, 
полихромный турмалин, топаз, рутил, сфен, эпидот, молибденит, 
пирит, сфалерит, гематит.

В Западной жиле среднее содержание танталита-колумбита — 
172 г/т. Наибольшие его содержания отмечаются в поздней 
мусковит-кварц-альбитовой ассоциации. Размер тонкопластин-
чатых зерен колумбита — от долей миллиметра до 1–2 мм и до 
3–5  мм у таблитчатых. Та2О5 в минерале содержится от 18,2 до 
40,0 %, Nb2O5 — от 40 до 60 %, при Та2О5/Nb2O5 = 1:1 – 1:3; в среднем 
1,0:1,7 (Левин и др., 2000).

Пегматитовые тела слабо дифференцированы и имеют неяс-
но выраженную зональность, среди них выделяются следующие 
структуры: мелко-, среднезернистая (аплитовая), неравномерно-
зернистая, пегматоидная, а также калишпатовый и кварцевый 
блоковые пегматиты.

Гранит-аплиты являются, по-видимому, первичным субстра-
том пегматитовых тел. Наиболее ранней фацией, развивающейся 
по гранит-аплитам, выступает ритмично-полосчатый комплекс 
(Грабежев, Чистяков, 1974). Отличительной особенностью этих 
комплексов служат выдержанная по простиранию мощность зон, 
мелкозернистое строение. Для них характерны непрерывность 
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Рис. 96. Ритмично-полосчатый комплекс, развивающийся по гранит-
аплитам в пегматитах месторождения Квартальное

и  непересекаемость ритмов, односторонняя огранка кварцевых 
индивидов во всех ритмах (рис. 96).

Мелкозернистый и среднезернистый пегматит (аплит) — наи-
более ранняя и в целом преобладающая разность (52 %) пегмати-
тов (Левин и др., 2000). Размер зерен 0,5–0,8мм. Структура варьи-
рует от аплитовой до гипидиоморфно-зернистой. Альбит всегда 
преобладает над калишпатом. Содержание кварца выдержано 
и составляет 28–31 %, а мусковита – 6–7 %. Плагиоклаз в этом типе 
пегматитов представлен ксеноморфным или таблитчатым поли-
синтетически сдвоенным альбитом. Калишпат находится в  виде 
ксеноморфного нерешетчатого или слабо решетчатого проме-
жуточного микроклина-ортоклаза. Альбит в виде пертита в ка-
лишпате встречается только в единичных зернах. Кварц образует 
ксеноморфные, нередко округлые зерна, мусковит присутствует 
в виде самостоятельных чешуек. Гранат в аплите встречается до-
вольно часто (0,2–2,0 %) и представлен изометричными зернами 
размером 0,05–0,20 мм.

Пегматит неравномерно-зернистой структуры имеет размер 
зерен от 1–3 до 20–30 мм. По сравнению с пегматитом аплитовой 
структуры неравномерно-зернистый пегматит имеет повышен-
ное содержание калишпата преимущественно за счет блоков ка-
лишпата (рис. 97).
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Рис. 97. Неравномерно-зернистый пегматит с крупными блоками ка-
лишпата
В среднем по месторождению этот тип пегматита содержит, %: 

калишпата — 23,8; альбита — до 39; кварца — 30, мусковита — 5–6 
(Левин и др., 2000). Гранат встречается гораздо реже, чем в более 
ранней разности. Альбит представлен полисинтетически сдвой-

Рис. 98. Пегматит пегматоидной структуры в аплите с зонами 
неравномерно-зернистого пегматита (месторождение Квартальное)
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никоваными таблицами, часто деформированными. Кварц обра-
зует неправильные зерна, агрегатные скопления, иногда сильно 
катаклазирован. Калишпат встречается в виде мелких выделе-
ний размером 0,2–1,0 мм в интерстициях. В этой структуре ши-
роко распространены идиоморфные блоки калишпата размером 
1–20 см, которые распределены неравномерно, нередко распола-
гаясь по линейным зонам. В отличие от калишпата основной мас-
сы калишпат блоков содержит 10–17 % альбита в виде пертитовых 
вростков и 5–8 % включений таблитчатого альбита.

Пегматит пегматоидной структуры состоит из зерен кварца 
размером 1–20 см и в различной степени альбитизированного 
калишпата. Количество кварца колеблется — 20–26 %. Калишпат 
представлен призмами промежуточного микроклина-ортоклаза 
(рис. 98). Содержание вростков альбита относительно выдержано 
и составляет 10–15 %. Описанный первичный калишпат подвергся 

Рис. 99. Катаклазированный крупноблоковый пегматит месторождения 
Квартальное
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Рис. 100. Кварц-мусковит-альбитовая ассоциация в пегматитах место-
рождения Квартальное

альбитизации в результате развития прожилок лейстового альби-
та мощностью 1–10 см и более, увеличение которых в отдельных 
участках пегматита приводит к значительному или полному заме-
щению калишпата таблитчатым альбитом или клевеландитом.

Блоковые кварцевые и калишпатовые зоны слагаются круп-
ными зернами минералов от 5–7 до 20–50 см. Кварц сильно ка-
таклазирован. В блоковом кварце иногда присутствует 5–10 % ка-
лишпата, который по составу и свойствам аналогичен калишпату 
пегматоидной структуры (рис. 99).

Мусковит-кварц-альбитовая ассоциация образует гнезда и 
прожилки среди предыдущих ассоциаций (рис. 100).

Тантал-ниобиевая минерализация встречается на участ-
ках с преобладанием блокового пегматита и в поздних кварц-
плагиоклазовых образованиях. В зонах блокового и графического 
пегматита наблюдается сокристаллизация полевых шпатов, квар-
ца, мусковита и акцессорной минерализации (берилла, колумби-
та, граната). Первичность распределения акцессорного колумбит-
танталита и танталоколумбита косвенно подтверждается 
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и данными о разном составе этих минералов в последовательных 
зонах пегматитового тела. Образование богатых танталом колум-
битов происходит преимущественно в заключительные этапы 
формирования пегматитов в результате накопления в остаточ-
ном растворе-расплаве тантала (Гинзбург, 1956; Солодов, 1962; 
Кузьменко, Еськова, 1968). По трещинам в ранних колумбитах на-
блюдается образование микролита и зон, обогащенных танталом. 
Таким образом, в пределах месторождения образование тантал-
ниобиевой минерализации происходило в результате полигенных 
и полихронных процессов. В коре выветривания редкометалльных 
пегматитов рудная минерализация представлена в основном тан-
талоколумбитом, который присутствует в виде хорошо обособлен-
ных пластинчатых, призматических кристаллов и их сростков.

Танталоколумбит (Fe, Mn) (Та, Nb)zO6 является основным ис-
точником тантала и ниобия. Он наблюдается в виде свободных 
зерен, кристаллов и обломков, а также в виде включений и срост-
ков с микроклином, кварцем, мусковитом и другими минерала-
ми. Сростки бывают радиально-лучистые, шестоватые (рис. 101). 
Иногда встречаются двойники. Кристаллы колумбита чаще всего 
толсто- и тонкотаблитчатые по b (010), реже удлиненные вдоль оси 
с (рис. 102). Во многих кристаллах наблюдаются хорошо сформи-
рованные грани пинакоида а (100), призм g (130) и m (110). Размер 
кристаллов и сростков колеблется от нескольких миллиметров до 
нескольких сантиметров (Жернаков, 2011).

Цвет колумбита черный. На гранях кристаллов часто вид-
на яркая синяя или красноватая побежалость. Минерал хрупкий 

Рис. 101. Морфология скоплений танталит-колумбита (Жернаков, 
2011):
1 — «куст» игольчатых кристаллов, 2 — «полосы» пластинчатых кристаллов, 

3 — радиально-лучистый сросток, 4 — сростки игольчатых кристаллов в гранате 
и альбите

1			   2		  3		  4
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Рис. 102. Кристаллографические формы танталит-колумбита (Жерна-
ков, 2011):
1 — длиннопризматическая, 2 — короткопризматическая, 3 — тонкопластин-

чатая, 4 — толстопластинчатая

с полуметаллическим блеском на поверхности кристаллов и смо-
листым блеском на изломе. Удельный вес колумбита составляет 
5.538–5.797.

По результатам изучения полировок под рудным микроскопом 
установлено, что зерна и кристаллы танталит-колумбита имеют 
сложное строение, которое обусловлено прежде всего изменени-
ем состава растворов в процессе роста кристаллов, сменой кри-
сталлографических форм при переходе с одной генерации в дру-
гую и последующим метаморфизмом. Часто кристаллы содержат 
включения породообразующих минералов (рис. 103).

Пространственное распределение этих разностей контро-
лируется структурно-текстурными зонами. В зонах аплитовой 
структуры содержатся главным образом короткопризматические 
кристаллы танталит-колумбита, неравномерно-зернистой — 
преимущественно игольчатые, а в пегматоидной — тонко- и тол-
стотаблитчатые. Минералогическое картирование жилы Южной 
месторождения Квартальное позволило выявить ореолы распро-
странения морфологических разностей танталит-колумбита. Они 
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Рис. 103. Строение крупных кристаллов танталит-колумбита под микро-
скопом (Жернаков, 2011):
1, 2 — изменение морфологии кристалла в процессе роста; 3, 4 — метамор-

физм кристаллов.
Условные обозначения: 1 — неизмененный колумбит, 2 — штрихи и выбои-

ны на хрупком танталит-колумбите, 3 — незамещенный танталит-колумбит, 4 — 
замещенный

вытянуты в соответствии с наиболее развитыми системами текто-
нических нарушений и трещин. При этом толстотаблитчатые раз-
ности образуют узкие и сравнительно короткие ореолы, связанные 
с системой северо-западных разрывных нарушений (Левин и др., 
2000; Жернаков, 2011).

Берилл в пегматитах Квартального месторождения приурочен 
к грубозернистой кварц-альбит-микроклиновой ассоциации. Ко-
личество берилла возрастает в местах развития поздней мусковит-
кварц-альбитовой ассоциации. В бериллах часто наблюдаются 
включения мусковита, кварца, полевых шпатов, иногда колумбита 
и циркона (Золоев и др., 2004). Прочие тантал- и ниобийсодержа-
щие минералы — ильменорутил, самарскит, фергюссонит, эвксе-
нит — в большинстве пегматитов находятся в незначительных 
количествах (ед. зн. — первые г/т) и никакого влияния на балансы 
тантала и ниобия не оказывают.
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Апатит, как и гранат, характерен для рудоносных пегматитов, 
и изменение его содержаний подчинено тем же закономерностям. 
Апатит представлен фтористой разностью, обогащенной La и Се. 
Апатит из пегматитов эндоконтактных зон Адуйского массива от-
носительно обогащен Y. Такое же обогащение Y (и дополнительно 
Мn) характерно для голубых апатитов из альбитизированных пег-
матитов. Этот апатит является спутником танталит-колумбита и 
может служить минералом-индикатором рудных пегматитов (Ле-
вин и др., 2000; Золоев и др., 2004). 

4.1.4. Редкометалльные пегматиты и кварцевые жилы 
Кочкарского метаморфического комплекса

Существующие представления о геологическом строении Коч-
карского метаморфического комплекса базируются на материалах 
геологических съемок, поисковых, разведочных работ на золото-
рудных, редкометалльных, хрусталеносных месторождениях и те-
матических исследований, проведенных в разное время большим 
коллективом исследователей. Большое разнообразие стратигра-
фических схем, часто взаимоисключающих друг друга, обусловле-
но длительностью формирования и многоэтапностью магматизма, 
структурно-тектонических и метаморфических преобразований 
пород Кочкарского рудного района.

В разное время в изучении стратиграфии, магматизма, ме-
таморфизма, металлогении, тектоники Кочкарской площади 
принимали участие А.И. Батанин, В.Б. Болтыров, А.Н. Завариц-
кий, А.Н.  Игумнов, Г.А. Кейльман, К.Е. Кожевников, И.В. Ленных, 
Б.К. Львов, Н.Ф. Мамаев, В.П. Муркин, Д.В. Никитин, В.Н. Огород-
ников, Е.В. Рожкова, В.И. Сначев, А.С. Таланцев, Г.Б. Ферштатер, 
Р.И. Шагина, Д.С. Штейнберг, Е.П. Щулькин, В.Ю. Эшкин и многие 
другие исследователи, в работах которых заложены основы совре-
менных представлений по геологии Кочкарского метаморфиче-
ского комплекса.

Стратиграфическая основа, принятая в этой работе (рис. 104), 
составлена с учетом данных геолого-съемочных и научно-
исследовательских работ ХХ столетия (Сначев и др., 1990).

В 100 км к югу от г. Челябинск и в 25 км к юго-западу от г. Пласт 
находится пос. Светлый, вблизи которого расположены одноимен-
ные месторождения золота, горного хрусталя (пьезокварца) и поле 
редкометалльных пегматитов с наложенными хрусталеносны-
ми полостями. Месторождения были открыты и  разведывались 
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Рис. 104. Геологическое строение Кочкарской площади (Сначев и др., 
1990):
1 — осадочно-вулканогенные образования Сухтелинского антиклинория; 

2 — венд, александровская толща; 3 — венд-ордовик, кукушкинская толща; 
4 — верхний рифей, светлинская толща; 5 — средний рифей, кучинская толща; 
6 — протерозой, еремкинская толща; 7 — образования благодатской толщи; 8 — 
метаультрамафиты; 9 — диориты, габбро-диориты, габбро; 10 — граниты; 11 — 
плагиомигматиты; 12 — мигматиты гранитные; 13 — карбонатный меланж; 14 — 
тектониты нерасчлененные; 15 — стратиграфические и интрузивные границы; 
16 — тектонические нарушения
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в разное время и различными ведомствами бывшего СССР. Соот-
ветственно, исследователями практиковались и различные под-
ходы к генезису месторождений, выделению рудогенерирующих 
и рудолокализующих структур. Те или иные вопросы геологии и 
генезиса данных месторождений обсуждались многими исследо-
вателями в многочисленных статьях (Никитин и др., 1967; Болты-
ров и др., 1973; Огородников, 1975; Таланцев, 1988; Кисин, 1989, 
1995, 2009; Корово-мантийное оруденение…, 1989; Огородников и 
др., 2004; Поленов, 2008; Золоторудная, редкометалльная и хруста-
леносная минерализации…, 2014; и др.).

Освоение территории осуществлялось еще в дореволюцион-
ные годы, когда старатели при отработке золоторудных россы-
пей находили гали прозрачного кварца и сдавали их в скупку. Уже 
в первые годы советской власти, несмотря на гражданскую войну, 
проводились опытные работы по использованию уральских хру-
сталей для технических целей. В январе 1939 г. была организована 
Средне-Уральская поисково-разведочная партия треста № 13. По-
сле выявления в 1939 г. хрусталеносной россыпи Анненской, на ее 
базе был организован Кочкарский эксплуатационный участок по 
добыче пьезокварца во главе с прорабом В.И. Еселевичем. Горный 
хрусталь Светлинского месторождения с самого начала эксплуа-
тации был признан пригодным для пьезооптических изделий. 
По качеству он быстро занял одно из первых мест в Союзе (Исто-
рия…, 2017).

Сведения о наличии редкометалльных пегматитов в районе 
Кочкарского метаморфического комплекса относятся к 20-м гг. 
ХХ столетия. Бериллиевая минерализация в пегматитах впервые 
зафиксирована при работах И.В. Ленных в 1944 г. В послевоенные 
годы бериллиевое оруденение в пегматитах изучалось сотруд-
никами экспедиции № 8 под руководством И.С. Когана, а затем 
И.А. Хайретдинова. Позднее аналогичную работу проводила пар-
тия Челябинского треста под руководством Е.П. Шулькина. Ука-
занными исследователями в пегматитах Светлинского поля кроме 
берилла отмечалось присутствие колумбита-танталита. Крупный 
кристалл танталита был найден в 1963 г. Н.А. Веселовым при из-
учении пегматитов на пьезокварц, в 2008 г. кристалл колумбита 
был обнаружен группой С.В. Колисниченко (рис. 105).

В 1964 г. пегматиты Светлинского поля были обследованы Ре-
визионной группой на тантал (руководитель А.С. Таланцев). При 
этом было выяснено, что в пегматитах наряду с ниобатами типа 
колумбита присутствуют также почти чисто танталовые минералы 
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Рис. 105. Колумбит, найденный в Светлинском пегматитовом карьере 
(Попов, Колисниченко, 2008)

(танталит, манганотанталит), причем в отдельных пробах концен-
трации этих минералов оказались промышленными. Дальнейшие 
работы по изучению танталоносности Светлинского пегматито-
вого поля проводились под руководством А.С. Таланцева, в 1965–
1966 гг. партией № 1 экспедиции № 101, а в 1966–1967 гг. — Свет-
линским отрядом Санарской партии Челябинского треста.

Кочкарский метаморфический комплекс является типич-
ным представителем гранитогнейсовых блоков на Урале и ха-
рактеризуется ярко проявленным купольным тектоногенезом. 
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Протяженность комплекса свыше 120 км при ширине до 28 км. 
Границы тектонические, типа взбросов или надвигов падающих 
под смежные структуры. Местами, в том числе на Светлинском 
месторождении золота, к ним приурочены небольшие тела сер-
пентинитов и талькитов, что свидетельствует о коровом масшта-
бе надвигов. Купольные структуры имеют форму широких овалов 
и  сложены преимущественно гнейсами, гнейсогранитами и ана-
тектическими гранитами. Границы куполов тектонические, типа 
зон тектонических срывов, образующих веер раскрытый квер-
ху. Породы около- и межкупольного пространства представлены 
кварц-полевошпат-биотитовыми сланцами (местами с кианитом, 
силлиманитом и ставролитом), амфиболитами и мраморами. 
Метаморфизм высокоградиентный, зональный: в ядрах куполь-
ных структур достигал условий амфиболитовой фации, а в около- 
и межкупольном пространстве — эпидот-амфиболитовой и верхов 
зеленосланцевой фаций (Болтыров и др., 1973; Огородников и др., 
2004). Широко проявлены различные метасоматические процессы 
с образованием кварцевых жил с алюмосиликатами в оторочках 
(Огородников, 1975). Прогрессивный метаморфизм завершается 
становлением анатектических гранитов тоналит-гранодиоритовой 
формации и образованием лайкового комплекса, а также редко-
металльных пегматитов. 

Взаимосвязь ведущих эндогенных процессов — регионального 
метаморфизма, ультраметаморфизма, магматизма — определяет 
в главных чертах общее состояние флюидных систем в шовных зо-
нах и гнейсовых куполах, ответственных в конечном счете за ха-
рактер протекания, и тенденции в направленности завершающих 
метасоматических процессов. Флюиды играют огромную роль 
в планетарных эндогенных геологических процессах. Наиболее 
широко они проявляют себя в процессах метаморфизма и ультра-
метаморфизма. Геодинамические процессы на границах литос-
ферных плит и рифтогенных шовных зон наряду с процессами 
высокотемпературного метаморфизма сопровождаются интен-
сивным магматизмом, который в обязательном порядке сочета-
ется с поступлением жидких и газообразных флюидов, масса ко-
торых не только не уступает объемам магматических расплавов, 
но и превосходит их. Внедрение магматических расплавов и подъ-
ем метаморфизующих флюидов генетически и пространственно 
тесно связаны, но по происхождению и поведению они достаточ-
но независимы. Роль флюидов в рудообразовании не только зна-
чительная, но и определяющая, поскольку мобилизация метал-
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лов, их концентрация и отложение руд связаны лишь с флюидами 
(Овчинников, 1988).

Интервал 380–320 млн лет характеризует стадию раннего маг-
матического этапа дайко- и пегматитообразования и сопряженно-
го с ним метаморфогенно-гидротермального кварцево-жильного 
оруденения, который обусловлен проявлением процессов ранней 
коллизии в пределах нижнепротерозойского гнейсового блока. 
Вулканогенно-осадочные породы обрамления представляют со-
бой тектоническую зону влияния Кумлякской и Светлинской 
шовных зон (Огородников и др., 2004). Так как эта зона — более 
напряженная по сравнению с восточной — Борисовской и Черно-
реченской, то и формирование крупных тел гранитоидов тоналит-
гранодиоритовой формации, аналогичных Пластовскому, здесь 
затруднено. В пределах кварцево-жильного поля имеются неболь-
шие удлиненные массивы, большей частью не вскрытые эрозией, 
а подсеченные колонковыми скважинами.

Во время поздней коллизии (320–240 млн лет) в шовных зонах, 
обрамляющих «микроконтиненты», проявились дислокационный 
метаморфизм, рассланцевание, будинаж. Для метаморфитов ха-
рактерно развитие стресс-минералов: кианита, ставролита, фенги-
та, хлоритоида и др. В это время в центральных частях гнейсовых 
блоков (см. рис. 104) в связи с постмагматической деятельностью 
позднеколлизионных микроклиновых гранитов, имеющих за счет 
переплавления корового субстрата фторотипную специализацию 
растворов, формируются магматогенно-гидротермальные место-
рождения – керами¬ческие и редкометалльные пегматиты, хру-
сталеносные и золоторудные кварцевые жилы, сопровождаемые 
грейзенами и алюмокремниевыми метасоматитами, по которым 
имеется обширная литература (Власов, 1965; Никитин, 1968; Со-
колов, 1970; Шмакин, 1970; Рундквист и др., 1971; Огородников, 
1975, 1993; Гинзбург и др., 1979; Овчиников, 1988; Таланцев, 1988; 
Корово-мантийное оруденение…, 1989; Сазонов и др., 2001). Такая 
пространственная локализация этих месторождений обусловлена 
тем, что при отделении газовой фазы на поздней стадии кристал-
лизации магматических очагов фтор в отличие от хлора преиму-
щественно ос¬тается в силикатном расплаве и фиксируется кри-
сталлизующимися минералами, a не уходит в водный флюид. Это 
подтверждается и экспериментальными данными (Burnham, 1967; 
Munoz, Eugster, 1969). В результате сопоставлений эксперимен-
тальных данных с составами фторсодержащих минералов и тер-
модинамических расчетов достаточно определенно выявляется, 
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что содержание фтористых соединений в водном флюиде, равно-
весном с гранитом, характеризующимся кларковыми количества-
ми галогенов, на 2–3 порядка ниже концентрации хлоридов в этой 
же фазе (Рябчиков, 1975).

Площадь Светлинского месторождения пьезокварца достаточ-
но изометричная, около 3 × 3 км, слегка возвышенная, с абсолют-
ным превышением 30–40 м. К настоящему времени месторожде-
ние полностью отработано. Оно хорошо изучено с использованием 
геологических, геофизических и геохимических методов, горно-
буровых работ и широко освещено в многочисленных публикаци-
ях (Болтыров и др., 1973; Огородников, 1975, 1993; Огородников 
и др., 2004; Поленов, 2008). По геофизическим данным «Башнефте-
геофизики» (материалы Ларинской ГРЭ), под Светлинским место-
рождением горного хрусталя на глубине около 400 м располагается 
кровля «гранитного» массива. Апикальная часть купольной струк-
туры отчетливо просматривается в системе неоген-четвертичных 
логов, детально откартированных в связи с приуроченностью 
к ним продуктивных россыпей горного хрусталя, а также дешиф-
рированием космоснимков. На площади широко развиты линей-
ные коры выветривания Mz-Kz возраста. Логами отрисовывается 
система кольцевых разломов, фиксирующих, по нашему мнению, 
апикальную часть купольной структуры (рис. 106).

В пределах Кочкарского метаморфического комплекса широко 
представлены различные по возрасту, формационной принадлеж-
ности, структурному положению и составу массивы. Как видно из 
рис. 104, они занимают не менее 50 % территории.

Тела ультрабазитов разновозрастные, резко различаются по 
структурному положению. Ранние (O-Si), очевидно автохтонные, 
развиты в западной части района, нередко ассоциируют с габ-
броидами, примитивными вулканитами (базальтового состава), 
представлены небольшими телами ультрамафитов, залегающих 
среди метаморфических пород западнее Еремкинского массива, 
а также в обрамлении Борисовского массива в виде небольших тел. 
Сложены тела преимущественно оливин-тальковыми, пироксен-
амфиболовыми породами и метасоматическими образованиями 
антофиллитового, тальк-антофиллитового, тремолитового соста-
вов. Данные образования отнесены В.И. Сначевым с соавторами 
(1990) к Западно-Кочкарскому плутоническому комплексу.

В шовных зонах, обрамляющих гнейсовые блоки, широко прояв-
лены сильно вытянутые в субмеридиональном направлении позд-
ние (C1) массивы-протрузии, представленные преимущественно 
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Рис. 106. Кольцевая структура на Светлинском месторождении горного 
хрусталя, фиксирующая апикальную часть купольной структуры (со-
ставлена по материалам Ларинской ГРЭ и результатам дешифриро-
вания космоснимков):
1 — неоген-четвертичные лога с горным хрусталем; 2 — предполагаемые 

зоны тектонического срыва и направление их падения; 3 — зоны горизонталь-
ного растяжения (а — осевого, б — вспомогательных направлений); 4 — кварце-
вые жилы, иногда с горным хрусталем (а — бесцветным, б — цветным); 5 — эле-
менты залегания сланцеватости пород; 6 — благородная шпинель и корунд
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антигоритизированными гарцбургитами и карбонат-тальковыми 
породами. Данные породы слагают Кумлякский комплекс.

Массивы магматических пород габбро-диорит-плагиогранит-
ной формации находятся в западной части района и представле-
ны Кукушкинским комплексом (Сначев и др., 1990). Интрузивные 
породы комплекса имеют уплощенную форму и сложены габбро, 
габбро-диоритами, кварцевыми диоритами, здесь же отмечены 
гранитоиды габбро-сиенитовой и монцонит-гранодиоритовой 
формаций (Корово-мантийное оруденение…, 1989).

На территории Кочкарского метаморфического комплекса 
закартировано более десятка массивов гранитоидов. В восточ-
ной части района развиты аллохтонные гранитоиды тоналит-
гранодиоритового формационного ряда, по данным Г.Б. Фершта-
тера и Н.С. Бородиной (1975), сформировавшимся из маловодной 
андезито-дацитовой магмы в гипо- и мезоабиссальной зонах глу-
бинности. Преобладающими породами данного формационного 
типа являются плагиограниты и гранодиориты. Эталонным объ-
ектом данной формации выступает Пластовский плутонический 
комплекс, в состав которого входят, кроме Пластовского, Коелгин-
ский, Чернореченский, Каменский. Простирание массивов субме-
ридиональное, подчеркивающее структуру древнего основания. 
Все они испытали процессы бластокатаклаза и перекристаллиза-
ции с проявлением метасоматических процессов, выразившихся 
в площадной микроклинизации, альбитизации, мусковитизации, 
завершающих процессы метаморфизма и метасоматизма поздней 
коллизии, что подтверждается данными абсолютного возраста 
387–320, 310–240 млн лет (калий-аргоновый метод). С массивами 
тоналит-гранодиоритовой формации связано оруденение золото-
сульфидно-кварцевого типа.

Борисовский магматический комплекс объединяет преимуще-
ственно автохтонные гранитоиды, слагающие крупные куполо-
видные структуры — Варламовскую, Борисовскую, Санарскую, 
Еремкинскую, Черноборскую и Чесменскую (см. рис. 104).

Борисовский массив представляет собой автохтонное линзоо-
бразное тело мощностью до 2–3 км, залегающее в докембрийских 
гнейсах нижней толщи и сложенное порфиробластовыми гранит-
ными мигматитами, в ряде мест прорванными более молодыми 
аллохтонными нормальными гранитами. В эндоконтактовых ча-
стях Борисовского массива преобладают гранитогнейсы, среди 
которых картируется богатый набор жильных гранитов, аплитов, 
пегматитов. Гранитные мигматиты в основном среднезернистые 
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с гнейсовой текстурой. Контактовая зона совершенно нечеткая и 
часто вообще теряется ввиду постепенного перехода от гнейсов 
нижней толщи к гранитным мигматитам. Возраст образования 
автохтонных гранитоидов, гранитных мигматитов 285-–315 млн 
лет, что соответствует метаморфизму позднеколлизионного эта-
па. Температура образования гранитогнейсов Борисовского мас-
сива по исследованиям включений в кварце составляет 680–700 °С 
(Сначев и др., 1990), что подтверждает их положение в метамор-
фической зональности амфиболитовой фации.

Еремкинский мигматитовый купол расположен в центральной 
части изометричной брахиантиклинали, сложенной гнейсами ниж-
ней толщи (см. рис. 104). Непосредственно купол сложен интенсивно 
переработанными мигматизированными гнейсами, автохтонными 
гранитоидами с многочисленными жилами аплитов, пегматитов, 
телами гоггаисто-порфиробластовых очковых мигматитов.

Санарский магматический комплекс объединяет нормальные 
аллохтонные граниты гранитной формации, образующие отдель-
ные изометричные тела в пределах Санарского гранитогнейсо-
вого мигматизированного купола, где занимают около 80 % про-
странства. Граниты характеризуются гипидиоморфно-зернистой, 
равномерно-зернистой структурой, отмечается повышенный 
идиоморфизм плагиоклаза и микроклина, равномерное распре-
деление биотита. По включениям в кварце установлено (Сначев 
и др., 1990), что температура кристаллизации кварца в гранитах 
составляла 770–780 °С, что подтверждает их аллохтонный харак-
тер. Граниты санарского комплекса в виде небольших изометрич-
ных тел встречаются среди гранитоидов Борисовского массива 
и занимают всего около 30 % площади.

Возраст нормальных гранитов Санарского комплекса — 310–
240 млн лет — соответствует завершающему этапу поздней колли-
зии и наложению гидротермально-метасоматических преобразо-
ваний.

Известно, что химический состав биотитов, их железистость, 
глиноземистость наряду с геологическими, петрохимическими 
особенностями гранитов позволяют уточнить условия их кристал-
лизации (Львов, 1965; Маракушев, 1965; Болтыров и др., 1973; Ого-
родников 1975; Сначев и др., 1990).

Из рис. 107 видно, что биотиты автохтонных гранитоидов Бо-
рисовского и Еремкинского массивов имеют состав несколько бо-
лее железистый и менее магнезиальный, чем биотит из вмещаю-
щих метаморфических гнейсов и кристаллических сланцев.
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Биотиты аллохтонных гранитов Санарского массива еще более 
железистые, более высокотемпературные. С Санарским комплек-
сом генетически связано образование тел гранит-аплитов и пег-
матитов, широко развитых в западном обрамлении Борисовского 
гранитного массива.

Кочкарский метаморфический комплекс сложен метаморфи-
ческими породами, включающими несколько толщ докембрий-
ского возраста (снизу вверх): еремкинскую (PRer), кучинскую (R2kc), 
светлинскую (R2sv), aлександровскую (Val) (см. рис. 104).

Еремкинская толща (PRer) является самой древней в разре-
зе рассматриваемой территории и слагает крылья Санарской, 
Еремкинской, Борисовской брахиантиклинальных куполовидных 
структур, встречаясь в виде реликтов и «останцов» внутри послед-
них. Мощность толщи более 1500 м.

Радиологические исследования цирконов ионно-изотопным 
методом, проведенные в ИГГД АН СССР (материалы Б.К. Львова, 
аналитик С.Н. Павлова), из кристаллических сланцев и гнейсов 

Рис. 107. Поведение магния и железа в составах биотитов метаморфи-
ческих пород и гранитоидов Кочкарского метаморфического ком-
плекса (Огородников и др., 2004):
1 — биотит из гнейсов амфиболитовой фации, 2 — биотиты из кристалличе-

ских сланцев эпидот-амфиболитовой фации, 3 — биотит из автохтонных грани-
тоидов Борисовского массива, 4 — биотит из аллохтонных гранитов Санарского 
массива
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еремкинской толщи показали, что значения «древнего» этапа ме-
таморфизма колеблются в пределах 1328–1350 млн лет. По составу, 
степени метаморфизма еремкинская толща может быть сопостав-
лена с рифейской саитовской серией Сысертско-Ильменогорского 
комплекса.

Толща сложена биотитовыми, биотит-силлиманитовыми, 
биотит-кианитовыми, биотит-гранатовыми гнейсами с прослоями 
графитистых кварцитов, биотит-куммингтонит-плагиоклазовых, 
биотит-плагиоклазовых, гранат-биотит-плагиоклазовых, ставро-
лит-биотит-плагиоклазовых с кордиеритом и силлиманитом кри-
сталлических сланцев и мраморов.

Породы состоят из плагиоклаза — андезина № 30-42 (50–
55  %), биотита (15–25), кварца (5–20), граната (1–5 %), споради-
чески встречаются зоны с силлиманитом, кордиеритом, кианитом 
(рис.  108). Акцессорные минералы представлены обычно апати-
том, ильменитом, магнетитом, рутилом, сфеном, турмалином, 
цирконом, иногда сульфидами.

При изучении геологического строения в метаморфических 
комплексах встает вопрос о первичной природе пород, претер-
певших региональный метаморфизм и утративших признаки 

Рис. 108. Биотитовые плагиогнейсы со ставролитом (1), гранатом (2) 
и силлиманитом (4). Бурый биотит (3) сохраняется в реликтах. Шлиф 
СС 218/71, увел. ×20, без анализатора.
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первичных структур. На основании анализа химического состава 
пород сделан вывод об осадочном происхождении гнейсов и кри-
сталлических сланцев (Болтыров и др., 1973; Сначев и др., 1990; 
Огородников и др., 2004). Наличие прослоев графитокремнистых 
сланцев и мраморов подтверждает этот вывод.

При картировании метаморфической зональности Кочкар-
ского метаморфического комплекса была установлена выдер-
жанная последовательность изоград от центра к периферии: 
силлиманит (кианит) — ставролит — гранат — биотит — хлорит 
(Болтыров и др., 1973; Кейльман, 1974; Огородников, 1975, 1993; 
Огородников и др., 2004). При внимательном рассмотрении ока-
зывается, что каждый индекс-минерал, как правило, появляет-
ся в двух модификациях, образуя две «изограды появления»; 
одна обусловлена метаморфизмом, другая — гидротермально-
метасоматическими процессами (рис. 109). Последние прогрес-
сивно накладываются на  продукты метаморфизма так, что во 
внешнюю зону выходят минеральные ассоциации, отвечающие 
более высокому фациальному уровню внутренней зоны (Кейль-
ман, 1974; Огородников, 1975, 1993; Кейльман и др., 1976; Ого-
родников и др., 2004).

Для этого этапа метасоматического преобразования характер-
на перекристаллизация метаморфических ставролита, кордиери-
та, новообразование метасоматических силлиманита, кианита, 
андалузита, граната. Широко проявлены амфиболизация, биоти-
тизация, хлоритизация, карбонатизация и окварцевание. Причем 
метасоматические разности минералов развиваются за предела-
ми соответствующих метаморфических изоград (см. рис. 109).

Силлиманит, возникающий при метасоматозе, локализуется 
на значительном удалении от метаморфической изограды, часто 
ассоциируется с кварцем, образует жилки, нодули, звездчатые вы-
деления, оторочки вдоль кварцевых жил и скопления, секущие 
кристаллизационную сланцеватость и ранние прожилки перекри-
сталлизации (рис. 110).

Наблюдается развитие силлиманита по ставролиту, биотиту, 
плагиоклазу метаморфических пород, что свидетельствует о вы-
сокотемпературной стадии кислотного выщелачивания (Огород-
ников и др., 2004). При разложении железомагнезиальных силика-
тов во внутренних частях метасоматической колонки наблюдается 
новообразование крупночешуйчатого биотита, а внутри спутанно-
волокнистого агрегата силлиманита (фибролита) — новообразова-
ние рудных минералов.
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Рис. 109. Карта метаморфизма района северного обрамления Санар-
ского гранитного массива:
1 — породы Светлинской свиты, метаморфизованные в условиях зеленос-

ланцевой фации; 2 — ставролит-биотит-плагиоклаз-кварцевые сланцы верхней 
толщи еремкинской свиты; 3 — биотит-плагиоклаз-кварцевые сланцы нижней 
толщи еремкинской свиты; 4 — мраморы; 5 — амфиболиты с куммингтонитом; 
6 — граниты и пегматиты; 7 — габбро-амфиболиты; 8 — серпентиниты; 9 — зеле-
носланцевая фация; 10 — эпидот-амфиболитовая фация; 11 — амфиболитовая 
фация; 12 — изограда метаморфического силлиманита (кианита) и кордиери-
та; 13 — границы распространения метасоматического силлиманита (кианита); 
14 — границы распределения метасоматического кордиерита; 15 — разрывные 
нарушения
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Рис. 110. Зарисовка кварцевой жилы с силлиманитовой оторочкой (за-
бой гор. 15 м, шурфа № 680 Светлинское месторождение пьезок-
варца):
1 — стекловидный кварц, 2 — силлиманитовая оторочка, 3 — крупночешуй-

чатый метасоматический биотит, 4 — жилы перекристаллизации, 5 — вмещаю-
щие ставролит-биотит-плагиоклаз-кварцевые сланцы.

Ниже размещены фотографии шлифов, показывающие замещение мета-
морфических ставролита и биотита метасоматическим силлиманитом (фибро-
литом). Шлифы СС 680-1 и 2, без анализатора, увел. ×40

Появление больших скоплений силлиманита (фибролита) со-
провождается возникновением большого количества кристаллов 
граната, вплоть до образования метасоматических тел гондитов 
(рис. 111). Особенностью новообразованного граната является его 
высокая марганцовистость, до 25–30 % спессартиновой молекулы, 
тогда как метаморфический гранат в сланцах представлен на 80–
85 % альмандином и пиропом, спессартиновая молекула не пре-
вышает 2–8 % (Огородников и др., 2004).

Метасоматический кордиерит образуется за изоградой мета-
морфического кордиерита (см. рис. 109) и отличается от последне-
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го размерами, формой и составом. Метаморфический кордиерит 
наблюдается в виде мелких (0,5–1,0 см) неправильных выделе-
ний, переполненных включениями кварца, ставролита, биотита, 
плагиоклаза, рудных минералов. Рентгеноструктурные данные 
(с0 = 9,35–9,36 Å; а0 = 17,01–17,08 Å; Δ = 0,28–0,30) свидетельству-
ют о магнезиальном составе этого кордиерита (F = 0–10 % по диа-
граммам В.И. Кицула с соавторами (1971)). Метасоматический 
кордиерит обычно имеет размеры 5–7 см овальных выделений, 
содержащих относительно небольшое количество включений. 
Рентгеноструктурные данные (с0 = 9,33–9,34 Å; а0 = 17,08–17,16 Å; 
Δ = 0,13–0,16) позволяют определить железистость метасоматиче-
ского кордиерита в интервале 24–27 %, что указывает на более низ-
кую температуру его образования (Iiyama, 1960; Schreyer, 1966).

Метаморфогенный кианит пойкилобластовой структуры появ-
ляется вблизи изограды силлиманита, нередко совместно со став-
ролитом (рис. 112) в биотит-плагиоклаз-кварцевых сланцах.

Метаморфогенный кианит в плагиогнейсах преимуществен-
но развивается в прослоях, обогащенных биотитом, замещая его 
(рис. 113). Несколько необычное замещение обусловлено неустой-
чивостью К+ в кристаллической решетке биотита при высоких дав-
лениях вследствие его большого ионного радиуса и слабой связи 
с ионами гидроксила (Bassett, 1960).

При замещении железомагнезиальных минералов в ново-
образованном кианите появляется большое количество рудных 
минералов (ильменит, гематит, рутил и др.), которые сильно 

			   а 				    б
Рис. 111. Развитие метасоматического марганцовистого граната (гон-

диты) в зонах развития метасоматического силлиманита и оквар-
цевания (Светлинское месторождение пьезокварца).
Шлифы: а — СС 680/5, без анализатора, увел. ×40; б — СС 1Г, с анализатором, 

увел. ×20
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загрязняют его. Породы при этом обычно сохраняют полимине-
ральность, не имеют отчетливой метасоматической зональности. 
Так как типоморфные минеральные ассоциации образуются здесь 
в результате преобразований, приближающих породы к равнове-
сию с возникающими в данной зоне термодинамическими усло-
виями, они относятся к числу метаморфических образований.

Метасоматический кианит развивается в тех же зонах, что 
и  метаморфогенный, или в тектонических зонах на значитель-
ном удалении от метаморфической изограды кианита, в резуль-
тате последующих преобразований с формированием отчетливой 
метасоматической зональности, не зависящей в главных чертах 
от  состава вмещающих пород и уровня их метаморфизма. В ре-
зультате образуются кварцевые жилы с порфиробластическим го-
лубым кианитом в зальбандах (рис. 114).

В зонах влияния тектонических нарушений типа взбросов и 
надвигов наряду с кианитовыми парагенезисами развиваются 

Рис. 112. Кианит(1)-ставролит(2)-биотит(3)-плагиоклаз-кварцевый сла-
нец. Шлиф СС 502/94, без анализатора, увел. ×40 (Светлинское ме-
сторождение пьезокварца)
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Рис. 113. Развитие метаморфогенного кианита по биотиту в биотит-
плагиоклаз кварцевых сланцах. Шлиф СС 56/51, без анализатора, 
увел. ×40 (Светлинское месторождение пьезокварца)

Рис. 114. Кварцевая жила с кианитом 
в биотит-кварц-плагиоклазовых 
сланцах (траншея № 6, Светлин-
ское месторождение пьезокварца. 
Масштаб зарисовки 1:20, образец 
уменьшен в 4 раза):
1 — биотит-кварц-плагиоклазовые 

сланцы в зальбандах с мусковитом и киа-
нитом; 2 — кварцевая жила; 3 — порфиро-
бластические кристаллы голубого кианита 
(см. фото); 4 — скопление крупночешуйча-
того биотита
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Рис. 115. Секущие зоны крупнопор-
фиробластовых ставролит (на 
врезке)-мусковитовых метасома-
титов (темный фон) в ставролит-
биотит-плагиоклаз-кварцевых 
сланцах (забой траншеи № 13, 
Светлинское месторождение 
пьезокварца) (Огородников и 
др., 2004)

			   а 				    б
Рис. 116. Перекристаллизация метаморфического и порфиробластово-

го метасоматического ставролита в зонах интенсивной мусковити-
зации (Светлинское месторождение пьезокварца):
а — ставролит(3)-биотит(1)-мусковит(2)-плагиоклаз-кварцевый сланец, 

шлиф 255/47, без анализатора, увел. ×20; б — интенсивно мусковитизирован-
ный ставролит-биотит-кварцевый сланец с крупнопорфиробластовым метасо-
матическим ставролитом; шлиф 255/83, без анализатора, увел. ×20

крупнопорфиробластовые мусковит-ставролитовые метасомати-
ты (Огородников и др., 2004). Наблюдения показывают, что зоны 
крупнопорфиробластовых ставролитовых сланцев имеют мощ-
ность 20–50 м и более, прослеживаясь по простиранию на  рас-
стоянии до 1 км. Эти сланцы выделяются среди окружающих 
их кристаллических сланцев не только отчетливо секущим по-
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ложением (рис. 115) и иным минеральным составом, но и зна-
чительно большей крупностью зерен минералов. Размер зерен 
ставролита в  ставролит-биотит-плагиоклаз-кварцевых сланцах 
достигает лишь 0,05–1,00 мм, тогда как в крупнопорфиробласто-
вых ставролит-мусковитовых метасоматитах ставролит кристал-
лизуется в виде зональных, хорошо ограненных кристаллов, не-
редко в виде крестообразных двойников и тройников размером 
до 2,5–5,0 см (рис. 116).

В центральном и западном блоках Светлинского хрусталенос-
ного месторождения широко развита кварц-жильная минерализа-
ция, представленная жилами выполнения. В минеральном составе 
околожильных оторочек развиты алюмосиликаты: силлиманит, 
кианит, андалузит, мусковит, алюмохлорит, плагиоклаз и др.

Кварцевые жилы сложены стекловидным, полупрозрачным 
и  молочно-белым кварцем, обычно гигантокристаллической 
структуры, где отдельные блоки жильного кварца отделены друг от 
друга индукционными гранями и достигают в размерах 30–40 см. 
Жилы выполнения имеют достаточно крупные размеры, их мощ-
ность иногда достигает 2 м и более, по простиранию они прослежи-
ваются до нескольких десятков метров. Приурочены жилы выпол-
нения, как правило, к трещинам отрыва, местам приоткрывания 
трещин скалывания и трещинам отслоения в шарнирах складок.

Большой интерес представляют андалузитовые, андалузит-
мусковитовые и полевошпат-андалузит-кварцевые околожиль-
ные изменения. На рис. 117 дана крупномасштабная зарисовка 
жилы описываемого типа. Как следует из этих зарисовок, граница 
между гигантокристаллическими блоками кварца и андалузитом 
четкая, ступенчатая и обусловлена идиоморфными очертаниями 
кристаллов андалузита. Жильный кварц обрастает андалузит, за-
полняя пространство между его кристаллами. Граница между кри-
сталлами андалузита и полевым шпатом нечеткая, расплывчатая, 
а ширина зоны развития андалузита по плагиоклазу, как прави-
ло, не превышает 0,5 см. Андалузитовая оторочка всегда отделена 
от сланцев полевошпатовой зоной.

Андалузит из жил Светлинского хрусталеносного месторож-
дения детально изучался Г.Н. Вертушковым (1946), В.Н. Огород-
никовым (1975). Андалузит представлен хорошообразованны-
ми кристаллами, размеры которых достигают 10–30 и 0,5–5,0 см 
в поперечнике (см. фото на рис. 117). На кристаллах андалузита 
наибольшее развитие имеют грани форм (110), (320) и (001), обу-
словливающие их призматический облик. Грани форм (100), (101) 
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Рис. 117. Зарисовка хрусталеносной кварцевой жилы № 1394 с анда-
лузитовой оторочкой (Светлинское месторождение горного хру-
сталя):
1 — слабоизмененные ставролит-биотит-плагиоклаз-кварцевые сланцы, 

2 — биотит-плагиоклаз-кварцевая зона, 3 — плагиоклаз-кварцевая зона, 4 — 
андалузит-кварцевая оторочка, 5 — жильный кварц.

На фото кристалл андалузита из этой жилы размером 12 см

и (011) наблюдаются значительно реже. По времени образования 
андалузит более ранний минерал, чем цементирующий их жиль-
ный кварц.

Светлинское месторождение горного хрусталя — единственное 
место в России, где в одном месте (на ограниченном пространстве) 
в породах можно обнаружить одновременно силлиманит, кианит 
и андалузит. Кианит в этих ассоциациях чаще всего метаморфо-
генный. Силлиманит обычно развивается по кианиту и также на-
цело замещает метасоматический андалузит (рис. 118).

Светлинское рудное поле (редкометалльных пегматитов, хру-
сталеносных кварцевых жил и золотооруденение) имеет блоковое 
строение, что обусловлено наличием древнего сиалического блока 
в его центральной части, нахождением его в зоне влияния шовных 
зон (Огородников, 1993; Сазонов и др., 2001) и в связи с этим широ-
ким развитием в его пределах разноориентированных (субмери-
диональных, северо-восточных субширотных, северо-западных) 
разломов (см. рис. 109). В рудном поле выделены четыре субме-
ридионально ориентированных блока. Первый (восточный) име-
ет ширину около 4 км. По данным В.Н. Огородникова (1975), он 
среди всех блоков является наиболее приподнятым. Этот блок сло-
жен преимущественно гнейсогранитами, микрогнейсами биотит-
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Рис. 118. Развитие метасоматического силлиманита (фибролита) (1) 
по  раннему андалузиту (2) и бурому биотиту (3) в околожильных 
метасоматитах кварцевой жилы (Светлинское месторождение пье-
зокварца, II Косаревский участок). Шлиф СС 53, с анализатором, 
увел. ×40

кварц-плагиоклазового состава с силлиманитом, кордиеритом. 
Они относятся к нижней толще метаморфитов амфиболитовой 
фации. Отличительная особенность блока — широкое распростра-
нение даек гранит-аплитов Санарского гранитного комплекса.

Второй к западу (центральный) блок шириной 1,5 км пред-
ставлен микрогнейсами и кристаллическими сланцами нижней 
и верхней толщ метаморфического комплекса, среди которых 
отмечаются маломощные тела ортоамфиболитов. Зона контакта 
между первым и вторым блоками трассируется телами серпенти-
низированных (антигоритизированных) ультрабазитов (пироксе-
ниты, гарцбургиты) и крупным телом габбро-амфиболитов (см. 
рис. 109). 

Третий (западный) блок имеет небольшое смещение относи-
тельно второго по тектоническому нарушению и размер по ши-
рине 3 км, сложен метаморфитами эпидот-амфиболитовой фа-
ции. В этом блоке тела жильных гранитоидов не устанавливаются, 
а амфиболиты — исключительная редкость.

Наконец, четвертый блок, в пределах которого размещается 
Светлинское золоторудное месторождение, отделен от первых трех 
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Рис. 119. Геолого-литологическая карта Светлинского поля аплитовид-
ных гранитов и редкометалльных пегматитов:
1 — кварц-плагиоклаз-биотитовые сланцы с силлиманитом; 2 — кварц-

плагиоклаз-биотитовые сланцы с участками с обильным амфиболом и став-
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крупной грабенообразной структурой и Светлинским сбросом, 
имеет ширину более 6 км. Он представлен породами терригенно-
вулканогенного комплекса, метаморфизованными в условиях 
зеленосланцевой фации. В работах (Корово-мантийное орудене-
ние…, 1989; Огородников, 1993; Золоторудная, редкометалльная и 
хрусталеносная минерализации…, 2014) показано, что вдоль раз-
ломов интенсивность метаморфизма-метасоматоза поднимается 
на глубине до эпидот-амфиболитовой фации. Отметим, что в об-
разования этой фации могут трансформироваться любые породы, 
включая дайки диабазов и габбро-диабазов.

В первом блоке распространены редкометалльные и хрустале-
носные пегматиты, в четвертом — золотопродуктивные кварцевые 
жилы и зоны минерализации боковых пород, во втором и третьем 
блоках — хрусталеносные кварцевые жилы, иногда с золотом.

Гранитные пегматиты в Светлинском рудном поле развиты, 
как уже отмечено, в первом (восточном) блоке. Место их локали-
зации (рис. 119) — экзоконтакт (полоса шириной 2,5–3,0 км) Бо-
рисовского массива нормальных позднепалеозойских гранитов. 
Пегматиты тесно сопряжены с телами гранит-аплитов, которые 
контролируются трещинами скола и отрыва СВ и СЗ простирания. 
Форма тел гранит-аплитов и пегматитов весьма сложная. Большей 
частью она определяется сочетанием полого- и крутопадающих 
тел. Минеральный состав собственно пегматитов, по А.С. Талан-
цеву (1988), следующий, об. %: кварц — 32–36, микроклин — 20–22, 
олигоклаз — 34–40, биотит — до 1, мусковит – 3–7.

Светлинские гранитные пегматиты тесно связаны с гранит-
аплитами; в породах метаморфического комплекса они отмеча-
ются, но редко. Выделены полого-, наклонно залегающие и круто-
падающие их разности (рис. 120). Форма тел пегматитов большей 
частью коррелирует с таковой тел гранит-аплитов.

ролитом; 3 — плагиоклаз-биотит-амфиболовые сланцы с согласными линза-
ми амфиболов переменного состава; 4 — плагиоклаз-биотитовые крапчатые 
сланцы со ставролитом и амфиболом; 5 — сланцы кварц-биотитовые с пла-
гиоклазом, изредка с силлиманитом; 6 — маркирующий горизонт переслаи-
вания углисто-кремнистых сланцев и кварц-биотитовых сланцев с обильным 
кордиеритом и гранатом; 7 — сланцы биотитовые с кордиеритом, гранатом 
и силлиманитом; 8 — граниты биотит-микроклиновые гнейсовидные; 9 — гра-
ниты с порфировидными выделениями микроклина; 10 — граниты мелкозер-
нистые биотит-микроклиновые краевой фации; 11 — граниты аплитовидные 
и аляскитоподобные дайковой фации; 12 — амфиболиты переменного состава, 
серпентиноподобные породы; 13 — пегматиты; 14 — тектонические нарушения; 
15 — элементы залегания пород. Номера пегматит-аплитовых тел обозначены 
красными цифрами
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Рис. 120. Форма пегматитов в аплитовом теле № 21 (Таланцев, 1988):
1 — сланцы кварц-биотит-силлиманитовые; 2 — сланцы кварц-полевошпат-

биотит-амфиболовые с прослоями биотит-ставролитовых сланцев и амфибо-
литов; 3 — сланцы кварц-биотитовые с варьирующим количеством серицита; 
4 — сланцы кварц-биотит-амфиболовые; 5 — сланцы кварц-биотитовые со став-
ролитом, реже с гранатом; 6 — сланцы биотит-ставролит-кварцевые с крупным 
ставролитом; 7 — аплитовые граниты; 8 — пегматиты

При первом знакомстве с внутренним строением пегматито-
вых тел в гранит-аплитах создается впечатление, что в них совер-
шенно хаотично перемешан неравномерно-зернистый пегмати-
товый и гранит-аплитовый материал (рис. 121).



285

Среди пегматитовых тел обычно выделяются следующие раз-
новременные минеральные образования, различающиеся по со-
ставу и строению (Родионов, 1965).

1. Мелко-, среднезернистые пегматитовые прожилки гранито-
вой структуры (рис. 122).

2. Пегматиты графической (рис. 123) и апографической струк-
тур (рис. 124). Графические структуры, развивающиеся полосами, 
отдельными зонами к центру или осям пегматитовых тел посте-
пенно укрупняются, сменяясь мелко-, а затем и среднезерни-
стым «письменным гранитом», в котором серии субпараллельно 
ориентированных ихтиоглиптов темно-дымчатого кварца чет-
ко фиксируют сектора роста индивидов полевого шпата. Далее 
к центру пегматита одновременно с укрупнением кварцевых 
ихтиоглиптов начинает усложняться морфология последних, 
и  классические графические структуры постепенно сменяются 
более сложными, которые принято называть апографическими 
или субграфическими (Никитин, 1968; Таланцев, 1988).

Рис. 121. Неоднородное сложение пегматоидных прожилков в теле 
аплит-гранита (стенка пегматитового карьера № 2. Светлинское ме-
сторождение редкометалльных пегматитов)
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Рис. 122. Мелко-, среднезернистые пегматитовые прожилки в гранит-
аплите (карьер № 2, Светлинское месторождение редкометалльных 
пегматитов)

Рис. 123. Зона эвтектической графики в пегматите (забой карьера № 2, 
Светлинское месторождение редкометалльных пегматитов)
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Рис. 124. Апографическая зона с наложенными блоками микроклина 
и кварца (Светлинское месторождение редкометалльных пегмати-
тов)

Рис. 125. Блоковая микроклин-кварцевая зона в пегматитах (Светлин-
ское месторождение редкометалльных пегматитов)
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Рис. 126. Образование крупночешуйчатого мусковита в блоковой 
микроклин-кварцевой зоне пегматита (Светлинское месторожде-
ние редкометалльных пегматитов)

Рис. 127. Рудоразборный берилл (остатки) в кварцевом ядре пегматита 
(Светлинское месторождение редкометалльных пегматитов)
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Рис. 128. Кварцевое ядро с оторочкой блокового микроклина, который 
замещается крупночешуйчатым мусковитом (Светлинское место-
рождение редкометалльных пегматитов)

3. Мономинеральные зоны микроклина и его обособления 
в  блоковых пегматитах (рис. 125), а также крупные кристаллы 
в блоковых пегматитах мусковита (рис. 126), берилла (рис. 127).

4. Обособления кварца в осевых зонах пегматитовых тел или 
в блоковых пегматитах (рис. 128).

5. Выделения альбита в ассоциации с акцессорным бериллом, 
касситеритом и колумбит-танталитом.

Анализ особенностей этих минеральных образований по-
зволяет заметить, что часть их возникла, как это и предполагал 
А.Е.  Ферсман и его последователи, при кристаллизации из маг-
матического расплава, другая же часть обязана появлением, как и 
доказывал В.Д. Никитин и его соратники, процессам замещения и 
перекристаллизации.

Метасоматический характер преобразований проявляется 
в наложении кварц-мусковитового комплекса на микроклин-
кварцевую графическую зону. «Ельчатые» кварц-мусковитовые 
агрегаты разрастаются в графической зоне от зальбандов по нор-
мали внутрь пегматита (рис. 129).
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Кварц-мусковитовые «ельчатые» агрегаты слагаются множе-
ством мелких чешуек мусковита и сильно вытянутых зерен квар-
ца, то ориентированных параллельно, то расходящихся под углами 
28–36°. Соотношение кварца и мусковиту в них всегда постоянно 
и в молекулярных количествах равно 10,5:1,0 (Таланцев, 1988). 
В  плоскостях излома, обычно ориентированных в направлении, 
близком к их оси, они имеют строение, напоминающее ветвящие-
ся морозные узоры или рисунок ветви ели, из-за чего обычно и 
называются «ельчатыми». В объеме они представляют собой или 
конусы, направленные вершиной к зальбанду, а расширяющейся 
частью — к центру пегматита, или серии таких конусов, сливших-
ся вершинами и расходящихся в сторону центра пегматита в виде 
своеобразной «метелки».

Любопытная особенность «ельчатых» агрегатов заключается 
в строго выдержанном соответствии размеров кварцевых инди-
видов в них размерам кварцевых ихтиоглиптов в окружающих 
графических и апографических зонах (рис. 130). Мелкозернистые 
у контакта пегматита, откуда начинается их разрастание, они 

Рис. 129. Метасоматический рост «ельчатых» кварц-мусковитовых 
агрегатов в мелкозернистой графике (карьер № 2, Светлинское ме-
сторождение редкометалльных пегматитов)
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Рис. 130. Развитие крупночешуйчатого мусковита в крупнозернистых 
ихтиоглиптах пегматита (Светлинское месторождение редкоме-
талльных пегматитов)

Рис. 131. Крупнокристаллический мусковит на границе блокового ми-
кроклина (Светлинское месторождение редкометалльных пегмати-
тов)
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Рис. 132. Два типа формирования зоны блокового микроклина. Зари-
совка детали тела № 21. (Таланцев, 1988):
а — после кварц-ортоклазовой апографики, б — после кварц-мусковит-

олигоклазовой зоны. 
1 — графическая зона, 2 — апографическая кварц-ортоклазовая зона, 3 — 

кварц-мусковит-олигоклазовая зона, 4 — блоковый микроклин, 5 — кварцевое 
ядро

по мере перехода в средне-, а затем в крупнозернистую графику 
становятся все более крупнокристаллическими, а в блоковой зоне 
заканчиваются «кустами» довольно крупных (до 4–6 см в попереч-
нике и до 1 см толщиной) идиоморфных мусковитовых пластин, 
врастающих в массу блокового микроклина (рис. 131).

Кустовой» крупнопластинчатый мусковит образует сростки 
пластин размером до 4–6 см со сложным двойникованием. Муско-
вит содержит Rb (0,05–0,15 %) и Li (0,03–0,25 %), MgO и CaO — сле-
ды (Таланцев, 1975).

Закономерная смена графических структур блоковыми, фик-
сирующаяся в любом пегматите, от крупных тел до самых мелких 
шлиров отражает переломный момент в развитии пегматитово-
го процесса, когда совместная кристаллизация полевых шпатов 
и кварца резко прекращается и начинается кристаллизация толь-
ко микроклина. Если на границе графической части пегматита 
с блоковой зоной нет никаких осложняющих явлений, прекрасно 
видно, что в каждом полевошпатовом индивиде кварцевые ихти-
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Рис. 133. Пегматоидные структуры пегматита. Видна альбит-
олигоклазовая зона в обрамлении микроклин-кварцевой зоны 
(Светлинское месторождение редкометалльных пегматитов)

оглипты строго одновременно прекращают свое развитие, а рост 
блоков микроклина продолжается и далее (рис. 132).

Значительно чаще графическая часть пегматита оказывается 
отделенной от блоковой зоны то узкой и прерывистой, то, наобо-
рот, сплошной и достаточно широкой (до 20 см, реже больше), не-
стабильной по мощности полоской или зоной развития олигоклаз-
альбита и мусковита. Возникшие при этом структуры называются 
пегматоидными (рис. 133).

Кварцевые ядра гранитных пегматитов практически всегда 
сопровождаются альбит-слюдяными зонами. Характерной чертой 
обрамлений кварцевых ядер является зональное распределение 
главных минералов и их разновидностей. Если в них присутству-
ют и альбит, и слюды, то первый всегда концентрируется у границ 
с блоковым микроклином, в то время как вторые тяготеют к заль-
бандам кварцевых ядер. При чисто альбитовом составе зон обрам-
ления по границе с блоковой зоной развивается мелкозернистый 
альбит, а в направлении к контакту с ядром он сменяется пластин-
чатым клевеландитом, а иногда и крупнопластинчатым (Талан-
цев, 1971, 1988).
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Установлено, что с альбитом и мусковитом тесно связана 
редкометалльная минерализация пегматитов, а наиболее резко 
дифференцированными и интенсивно насыщенными альбитом 
и отчасти мусковитом оказываются тела, максимально удален-
ные от материнского источника. Обусловленная этим фактором 
зональность пегматитовых полей имеет единую для восточного 
склона Урала схему — по направлению от материнского гранит-
ного очага в них выделяются зоны пегматитов: 1) микроклино-
вых и плагиоклаз-микроклиновых; 2) микроклин-мусковитовых; 
3)  микроклин-альбитовых; 4) микроклин-альбитовых с лепидо-
литом; 5) альбит-мусковитовых, а далее поля кварцевых жил, не-
редко несущих редкометалльное и золотооруденение (Таланцев, 
1971, 1988; Огородников, 1975, 1993; Огородников и др., 2004; Зо-
лоторудная, редкометалльная и хрусталеносная минерализации…, 
2014).

В любом пегматите однозначно устанавливается, что по край-
ней мере на 50–70 % они образуются за счет замещения альбитом 
зоны блокового микроклина. Альбит, обычно мелкозернистый, 
«сахаровидный», проникает в микроклин в виде многочислен-
ных прожилков, «заливов», интенсивно его замещая. Если зоно-
образующие или сопутствующие им редкометалльные минералы 

Рис. 134. Детали строения альбит-мусковитовых зон пегматитов Свет-
линского месторождения редкометалльных пегматитов (Таланцев, 
1971):
ab — пластинчатый альбит и клевеландит; ab1 — мелкозернистый альбит, 

замещающий микроклин; Be — берилл; Km — колумбит; Mi — микроклин блоко-
вой зоны; Mig — микроклин графической зоны; Ms — мусковит; Та — танталит; 
Q — кварц ядра
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представлены кристаллами, то у них имеется лишь одна хорошо 
образованная головка, всегда ориентированная в сторону ядра. 
Противоположные концы кристаллов имеют конусную или непра-
вильную форму (рис. 134).

К блоковому микроклину тяготеют мелкочешуйчатые массы 
мусковита, содержащего незначительное количество редких ще-
лочей. По направлению к кварцевому ядру мусковит всегда ста-
новится более крупнопластинчатым, глубоко врастающим в массу 
кварца (рис. 135).

При разборке кварцевых ядер из пегматитов несколько раз 
были встречены обломки берилла в массе кварца, повернутые от-
носительно корневой части на 10–30° (рис. 136).

Рассматриваемые взаимоотношения берилла и кварца обу-
словлены воздействием кислого расплава-раствора при заполне-
нии полости ядра.

Особенности распределения, состава и морфологии тан-
талониобатов. Танталониобаты в редкометалльных гранитных 

Рис. 135. Крупнопластинчатый мусковит в кон-
такте кварцевого ядра (зарисовка тела № 2, 
Светлинское месторождение редкометалль-
ных пегматитов):
1 — альбит; 2 — крупночешуйчатый мусковит; 

3 — кайма лучистого салатно-зеленого мусковита 
поздней генерации (фото); 4 — кварцевое ядро; 5 — 
границы шестов гигантозернистого кварца
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Рис. 136. Переломленный кристалл берилла в кварцевом ядре (Свет-
линское месторождение редкометалльных пегматитов)

пегматитах, как известно, представлены главным образом мине-
ралами группы колумбита-танталита. Представители этой груп-
пы различаются как по морфологическим особенностям, так и по 
содержанию главных компонентов (Fe, Mn, Nb, Ta). В некоторых 
пегматитовых телах микроклин-альбитового типа состав мине-
ралов этой группы варьирует от ферроколумбита в призальбан-
довых частях тел до манганотанталита в окаймлении кварцевых 
ядер. Отчетливо устанавливается влияние концентрации лития на 
дифференциацию ниобия и тантала в ходе пегматитового процес-
са (Гинзбург, 1957; Кузьменко, 1961).

Одними из наиболее распространенных в шлихах из струк-
турной коры выветривания Светлинского месторождения редко-
металльных пегматитов являются минералы группы танталита-
колумбита. Они образуют различные по морфологии кристаллы: 
от длинно- до уплощеннопризматических и чечевицеобразных. 
Изучение кристаллов было выполнено на гониометре ГД-1. В ре-
зультате на кристаллах установлены следующие простые формы: 
пинакоиды а {100}, b {010}, с {001}; ромбические призмы т {110}, 
g  {130}, у {160}, е {201}, i {101}, k {011}; ромбические дипирамиды 
о {131}, п {211}, и {111} (Суставов и др., 2013).
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Большое морфологическое разнообразие кристаллов послу-
жило основой для разделения их на пять групп. В первую попали 
столбчатые кристаллы с удлинением, которое колеблется от 1:6 до 
1:8 (рис. 137а). Поперечное сечение может быть округлым или пря-
моугольным. В последнем случае кристаллы заметно уплощены 
в  плоскости второго пинакоида. Степень уплощения кристаллов 
варьирует от 3:5 до 2:5. В огранении головки подобных кристал-
лов присутствует или одна дипирамида о {131}, или в комбинации 
с ромбической призмой е {201}. Наибольшим совершенством об-
ладают грани вертикального пояса, грани головки часто содержат 
те или иные дефекты. В ряде случаев в краевой части кристалла 
наблюдается конусовидная головка, гранями прислонения и ин-
дукционными поверхностями (рис. 138). В отдельных случаях 
«корневая» часть кристалла представлена остропирамидальной 
комбинированной поверхностью, состоящей из узких плоских 
граней и более широких ячеистых. Последние несколько напоми-
нают индукционные.

Вторая группа кристаллов представлена уплощенно-блочными 
индивидами с преобладающими гранями трех пинакоидов (см. 
рис. 137в, 139). Уплощение происходит в плоскости второго пи-
накоида, грани которого наиболее развиты на кристаллах. Соот-
ношение линейных размеров по трем координатным осям коле-

Рис. 137. Типы кристаллов колумбита Светлинского месторождения 
редкометалльных пегматитов (Суставов и др., 2013):
а — столбчатый, б — арсенопирито-подобный, в — уплощенно-блочный, г — 

копьевидный, д — зубиловидный, е — чечевицеобразный
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блется в пределах от 4:1:6 до 6:1:10. Кристаллы с незначительным 
развитием остальных простых форм расщеплены в плоскости 
(100) (рис. 140). В некоторых случаях на гранях второго пинакоида 
наблюдаются грубые вицинали, повторяющие форму грани. В еди-
ничных кристаллах отмечается изгиб в плоскости (010) в результа-
те пластической деформации. В ряде случаев грани ромбической 
дипирамиды и {111} и ромбической призмы е {201} сильно увели-
чиваются за счет граней первого и третьего пинакоидов, придавая 
головке заостренную форму.

Рис. 138. Конусовидное окончание столбчатого кри-
сталла колумбита (Светлинское месторождение 
редкометалльных пегматитов)

Рис. 139. Уплощенно-блочный кристалл колумбита 
Светлинского месторождения редкометалльных 
пегматитов

Рис. 140. Радиальный сросток уплощенно-блочных 
кристаллов Светлинского месторождения редко-
металльных пегматитов
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Кристаллы третьей группы имеют уплощенно-копьевидную 
форму с развитым вертикальным призматическим поясом (см. 
рис. 137г, 141). Линейные размеры кристаллов соотносятся в сред-
нем как 2:1:4. Наиболее развиты в вертикальном поясе грани вто-
рого пинакоида {010}, в то время как грани первого пинакоида 
и ромбической призмы g {130} на разных кристаллах могут иметь 
разную площадь. На гранях головки наряду с наиболее встречае-
мыми простыми формами — ромбической призмой е {201} и ром-
бической дипирамидой о {131}, на некоторых кристаллах отме-
чаются грани ромбической дипирамиды п {211}. Наибольшим 
совершенством поверхности обладают грани второго пинакоида. 
Грани остальных простых форм вертикального пояса в разной 
мере шероховаты. Поверхности граней головки менее совершен-
ны и часто искажены.

Рис. 141. Двойник из индивидов копьевидных кри-
сталлов колумбита Светлинского месторожде-
ния редкометалльных пегматитов

Форма кристаллов четвертой группы напоминает несколько 
уплощенное зубило (см. рис. 137д). Линейные размеры кристаллов 
находятся в диапазоне соотношений от 2:3:6 до 1:1:5. Среди граней 
вертикального пояса доминируют грани первого и второго пина-
коидов, несколько осложненные узкими гранями ромбических 
призм m {110}, g {130}. Среди граней головки доминируют грани 
ромбической призмы е {201}, одни или слегка усложненные гра-
нями ромбической дипирамиды о {131}. Грани первого и второго 
пинакоидов нередко имеют мелкобугристую поверхность. Ближе 
к головке в плоскости (100) кристаллы начинают утолщаться, ис-
пытывая слабое расщепление. На гранях первого и второго пина-
коидов нередко наблюдаются белые четырехугольные включения, 
одиночные или вытянутые в виде цепочки из трех или четырех 
изолированных включений вдоль оси с (рис. 142). Размер включе-
ний менее 0,1 мм. По данным рентгеноспектрального определе-
ния состава включения представлены монацитом-(Се).

Рис. 142. Цепочечные вростки монацита в кристал-
лы колумбита Светлинского месторождения 
редкометалльных пегматитов
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Пятая группа кристаллов резко отличается от остальных по 
размерам, которые в два раза меньше и имеет чечевицеобразную 
форму (см. рис. 137е). Диапазон соотношений по трем координат-
ным осям варьирует от 2:1:2 до 3:1:3, принимая иногда значения 
3:2:1. По сравнению с другими кристаллами большим удлинением 
они обладают по оси х, даже при равенстве соотношений по оси 
z они несколько короче. В единичных случаях встречаются кри-
сталлы, резко уплощенные по оси z. Преобладающими гранями 
на кристаллах являются грани ромбической призмы g {130}, пло-
щадь которых увеличивается за счет граней второго пинакоида. 
В огранении головки появляются грани ромбических призм i {101} 
и k {ОН}, которые отсутствуют в огранении других кристаллов. При 
резком уплощении кристаллов по оси z на головке доминирующей 
гранью становится третий пинакоид.

Химический состав минералов группы колумбита выполнен 
на электронном сканирующем микроскопе JSM-6390LV в  лабо-
ратории ФХМИ Института геологии и геохимии УрО РАН с ЭДС-
приставкой INCA Х-Мах (табл. 8). Состав каждого кристалла опре-
делялся в центре и краевой зоне, если была выявлена зональность 
или включения в теле кристалла, то отдельно анализировалась 
каждая зона и включения. Отдельно проанализированы зерна, 
окраска которых изменялась от бледно-розовой до насыщен-
ной красной, и черные зерна с ясно выраженными красновато-
бурыми рефлексами.

При изучении химического состава кристаллов и зерен тан-
талониобатов выявлены закономерности. Основная масса про-
анализированных кристаллов, относящихся к первым четырем 
типам, является колумбитом-(Fe). Лишь чечевицеобразные кри-
сталлы пятого типа представлены колумбитом-(Мn). Кроме того, 
встречен единичный «арсенопиритоподобный» кристалл, состав 
которого соответствовал танталиту-(Fе). Бледно-розовые зерна 
имеют следующий состав, мас. %: МnО — 14,06–14,30; Nb2O5  — 
4,36–5,15; Та2О5 — 80,55–81,58; состав насыщенно красных зерен: 
МnО — 12,27–12,48; FeO — 1,79–2,00; Nb2O5 — 3,53–3,92; Та2О5 — 
81,81–82,20, он соответствуют танталиту-(Мn). Зерна с красно-
бурыми внутренними рефлексами содержат в составе, мас. %: 
МnО — 14,69–16,93; FeO — 2,10–3,66; Nb2O5 — 50,39–57,28; Та2О5 — 
23,69–31,26, он ответствуют колумбиту-(Мn).

С помощью анализа поведения отдельных видообразую-
щих элементов в составе минерала закономерностей установить 
не удается, содержания их меняются статистически.
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Все кристаллы имеют различный состав в краевых и централь-
ных частях. Изменения содержаний испытывают как 2-валентные 
катионы, так и 5-валентные. Все минералы, отвечающие желези-
стым представителям группы, содержат в составе примесь ТiO2, 
в то время как в марганцевых аналогах эта примесь отсутствует. 
Содержание ее в кристаллах варьирует от 0,43 до 2,26 %, составляя 
в среднем 1,1 %. В кристаллах колумбита-(Fе) в разных зонах кри-
сталла эпизодически присутствуют примеси ThO2 (0,03–0,22  %) 
и UO2 (0,05–0,55 %). В остальных представителях группы эти при-
меси не установлены.

Наиболее близкими к своим крайним представителям являются 
минералы подгруппы танталита. Содержание молекулы танталита-
(Fе) и танталита-(Мп) в этих минералах может превышать 90 %. В то 
время как в наиболее распространенном колумбите-(Fe) содержа-
ние аналогичного минала находится в интервале 57–75 %. Зональ-
ность, выявляемая в кристаллах, может быть контрастной, когда 
в отраженных электронах в кристалле насчитывается до шести 
зон. Центральная зона представлена растворенным фрагментом, 
показывающим, что на начальных этапах растворы были доста-
точно кислыми и растворяли только образовавшиеся кристаллы. 
На внутренних зонах кристалла видно, что скорость роста в вер-
тикальном направлении по оси с была выше, чем в поперечном по 
оси а. На заключительном этапе мощность новой зоны уже не от 
направления. Каждая зона имеет специфический состав основных 
компонентов и элементов примесей. Содержание тантала и нио-
бия в них может меняться от 4–5 до 10 % и более. Кристаллы, обла-
дающие такой контрастной зональностью, претерпевают расще-
пление и дают веерообразные сростки кристаллов (рис. 143). При 
различии центральной части и краевой зоны кристалла в 1–2 % 
по 5-валентным катионам зональность становится неконтрастной 

Рис. 143. Веерообразный сросток кристаллов ко-
лумбита (Светлинское месторождение редко-
металльных пегматитов)
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и в отраженных электронах не выявляется. Подобная зональность 
присуща основной массе кристаллов первого и третьего типов.

Интересна зависимость окраски минералов группы от соста-
ва. Кристаллы колумбита-(Fе) имеют черную окраску, в зернах 
колумбита-(Мп) окраска черная, но наблюдаются красновато-
бурые внутренние рефлексы. Окраска кристалла танталита-(Fе) 
также черная, а танталита-(Мn), если в составе первые проценты 
железа, — красная. В случае отсутствия железа в составе минерал 
приобретает бледно-розовую окраску.

Количественное определение редких, рассеянных и редкозе-
мельных элементов в минералах группы колумбита проведено 
методом ICP-MS на масс-спектрометре ELAN-9000 в лаборатории 
ФХМИ ИГГ УрО РАН. В связи с невозможностью визуального раз-
деления колумбита-(Fе), колумбита-(Мn), танталита-(Fе) и не-
большого количе¬ства двух последних для анализа отобраны две 
пробы колумбит-(Fе) и танталит-(Мn) (табл. 9). Оба минерала хо-

Таблица 9
Микроэлементный состав в минералах группы колумбита, г/т
Эле-
мент 1 2 Эле-

мент 1 2 Эле-
мент 1 2

Li 71,95 1,99 Zr 510,31 597,89 Gd 61,89 19,34

Be 0,34 0,38 Mo 1,04 0,10 Tb 6,93 4,95

Sc 4,10 131,03 Ag 2410,66 718,39 Dy 22,98 31,25

Ti 4272,34 754,99 Cd 3,34 0,02 Ho 2,43 5,38

V 9,45 2,94 Sn 463,58 13,82 Er 4,81 17,33

Cr 4,95 3,77 Sb 0,00 0,05 Tm 0,72 3,50

Co 0,60 0,81 Te 0,08 0,08 Yb 5,62 30,92

Ni 2,12 1,36 Cs 8,38 0,10 Lu 0,87 4,91

Cu 6,41 1,98 Ba 9,75 40,92 Hf 905,58 235,82

Zn 88,17 48,07 La 246,76 33,32 W 109,85 38,28

Ga 10,07 3,70 Ce 588,09 54,12 Tl 0,21 0,00

Ge 0,96 0,42 Pr 75,27 11,98 Pb 42,94 44,55

Rb 13,71 0,97 Nd 263,75 48,97 Bi 15,28 9,87

Sr 7,05 7,16 Sm 86,55 17,20 Th 280,04 58,97

Y 50,96 128,11 Eu 1,36 2,40 U 154,43 298,46

Примечание. 1 — танталит-(Мn), 2 — колумбит-(Fе).
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рошо различаются по цвету, хотя в пробу танталита могли попасть 
единичные зерна рутила.

По содержанию микроэлементов эти два минерала резко раз-
личаются. Для танталита-(Мn) характерны повышенные кон-
центрации лития (71,95 г/т), цинка (88,17), рубидия (13,71), сере-
бра (2410,66), легких лантаноидов (La, Се, Pr, Nd, Sm, Gd), гафния 
(905,58), вольфрама (109,85) и тория (280,04 г/т) (рис. 144). Содер-
жания этих элементов в несколько раз или на порядок больше, чем 
у колумбита-(Fе). Состав его обогащен скандием (131,03 г/т), тита-
ном (754,99), иттрием (128,11), тяжелых лантаноидов (Dy, Ho, Er, 
Tm, Yb) и урана (298,46 г/т).

Изучение и опробование различных зон пегматитовых тел 
показало неравномерность распределения различных форм 
колумбит-танталита по зонам и закономерное изменение их хи-
мического состава (Таланцев, 1969а, б; Суставов и др., 2013).

Колумбит в аплитовых зонах. В одном из пегматитовых тел 
по химическим анализам проб было установлено повышенное 
содержание ниобия в аплитовой оторочке. Раздельное опробова-
ние малыми интервалами показало, что содержание колумбита 
в этой зоне постепенно повышается от 2–5 г/м3 у зальбандов тела 
до 30–40 г/м3 у контакта аплитовой зоны с мелкографической; 

Рис. 144. Распределение редкоземельных элементов, нормированное 
на состав хондрита для танталита — (Mn) — СШ-5 и колумбита-(Fe) — 
СШ-7
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Рис. 145. Распределение редкометалльных минералов по мощности 
пегматитовых тел Светлинского месторождения редкометалльных 
пегматитов (Таланцев, 1969а, б):
1 — неравномерно-зернистый аплит; 2 — он же, слабо альбитизированный; 

3 — мусковит-альбитовая зона; 4 — мелкографическая кварц-микроклиновая 
зона; 5 — она же, среднеграфическая; 6 — апографическая зона с прожилками 
альбита; 7 — альбит; 8 — блоковый микроклин; 9 — кварц; 10 — серый литиевый 
мусковит; 11 — призматические слюды; 12 — нижняя стенка друзовой полости 
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с турмалином и бериллом; 13 — гидромусковит крупночешуйчатый; 14 — мел-
козернистая масса, выполнения друзовой полости; 15, 16 — характер кристал-
лов в пробе: 15 — метасоматический, 16 — конусные кристаллы с блестящими 
головками. Остальные пояснения см. в тексте.

в последней колумбит не обнаружен (рис. 145а), с колумбитом ассо-
циирует ильменит, содержание которого выражается более слож-
ной кривой с максимумами у обоих контактов аплитовой зоны.

Химический анализ колумбита из этой зоны показал следую-
щий состав, %: Та205 — 6,51; Nb2О5 — 64,22; ТiO2 — 7,15; FeO — 19,54; 
МnО — 2,03 (анализ выполнен в химической лаборатории Уралме-
ханобра). Это соответствует формуле (Fe0,9Mn0,1)(Nb1,6Ti0,3Ta0,1)206. 
Удельный вес по данным четырех измерений варьирует в преде-
лах 5,02–5,17. Кристаллики колумбита имеют вид мелких плоских 
игл с матовой поверхностью, ограниченных пинакоидами; грани 
других типов почти не встречаются. Колумбит с такими характе-
ристиками обнаружен лишь в аплитовых зонах пегматитов (Та-
ланцев, 1969а, б).

Колумбит в графических зонах. Распределение колумбита 
в зоне существенно альбитового состава на контакте графической 
зоны с блоковым микроклином проиллюстрировано на рис. 145а, 
б. В сечении (см. рис. 145б) проба по кварц-микроклиновой гра-
фической зоне показала полное отсутствие колумбита. В соседней 
пробе, характеризующей фронт альбитизации по этой зоне с от-
ношением альбита к микроклину около 1:2, обнаружено 95 г/м3 
колумбита. Здесь он представлен мелкими, тусклыми, уродливо 
развитыми зернами и кристаллами, часто с альбитовой, кварце-
вой или микроклиновой фаршировкой.

Даже у наиболее хорошо развитых кристаллов на гранях на-
блюдаются «оспины» — углубления с неровной поверхностью. 
Изучение показало, что они в основном представляют собой от-
печатки кристаллов альбита и кварца. Удельный вес колумбита из 
этой пробы варьирует от 5,2 до 5,4 г/см3.

В следующей пробе из альбитита с реликтами микроклина со-
держится 60 г/м3 колумбита. Он идентичен колумбиту предыду-
щей пробы, но некоторые зерна корродированы, за счет этого они 
имеют тусклую поверхность и неправильные формы. В располо-
женной рядом пробе из мономинерального мелкозернистого аль-
бита обнаружено лишь 15 г/м3 сильно корродированного бесфор-
менного колумбита с удельным весом 5,2 г/см3.

Вблизи зоны блокового микроклина в альбитовой зоне в не-
большом количестве присутствуют пластинчатые обособления 
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мусковита размером от 0,3 до 1,5 см3, сконцентрированные по 
контакту зон. С мусковитом ассоциирует пластинчатый альбит, 
кристаллы которого идиоморфны по отношению к блоковому ми-
кроклину. Область контакта зон была охарактеризована отдельной 
пробой (ширина полосы пробы 3–5 см). Колумбит при ее отборе 
обнаруживался визуально на стыках альбита и микроклина в виде 
блестящих, хорошо образованных длиннопризматических мелких 
кристаллов. Обычно кристаллы колумбита на одном конце имеют 
сложные, прекрасно ограненные головки, в то время как второй 
их конец — конусный. Как правило, конусными окончаниями кри-
сталлы колумбита включены в альбите, а головками — в микрокли-
не. Здесь же обнаружены два крупных кристалла светло-зеленого 
берилла, включенных, как и колумбит, конусными основаниями в 
альбите, а хорошо образованными головками — в блоковом микро-
клине. На гранях берилла, обращенных вверх, обнаружена тонкая 
альбитовая присыпка, тогда как нижние грани чистые, довольно 
гладкие (Таланцев, 1969а, б).

Содержание колумбита в этой пробе 180 г/м3. Следует особо 
подчеркнуть резкую разницу между колумбитом из этой и преды-
дущих зон. Весь колумбит этой зоны представлен мелкими, 
но прекрасно ограненными кристаллами с блестящими гранями. 
Удельный вес по нескольким определениям равен 5,34–5,39 г/см3. 
Химическим анализом в нем обнаружено, %: Та2О5 — 7,16; Nb2О5 — 
67,27; TiО2 – 3,24; FeO — 16,16; MnO — 5,67 (анализ выполнен в ла-
боратории Уралмеханобра). В пересчете получена формула (Fe0,77 
Mn0,27)1,04(Ta0,11Nb1,73Ti0,14)1,98О6. Вместе с колумбитом были обнару-
жены ильменит и монацит, также в виде мелких, хорошо образо-
ванных кристаллов.

Второе сечение по апографическим зонам отличалось от опи-
санного лишь присутствием мусковита в виде самостоятельной 
кварц-мусковитовой подзоны на границе с блоковым микрокли-
ном (см. рис. 145г). Характер распределения колумбита, его мор-
фологические черты и даже значения содержаний в максимумах 
оказались близкими рассмотренному сечению. Здесь по фронту 
альбитизации графической зоны обнаружен максимум содержа-
ний колумбита (70 г/м3) с удельным весом 5,2 г/см3 в виде плохо 
образованных зерен. В кварц-мусковитовой подзоне по контакту 
с блоковым микроклином присутствуют хорошо ограненные кри-
сталлы колумбита в небольших количествах (25 г/м3).

Изложенный фактический материал показывает, что в гра-
фических зонах пегматитов танталониобиевая минерализа-
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ция представлена колумбитом и появляется лишь в пегматитах 
микроклин-альбитового и альбитового типов в тесном парагене-
зисе с альбитом. Графические зоны микроклиновых пегматитов 
колумбитовой минерализации не содержат. Опробование кварц-
мусковитовых «ельчатых» агрегатов, развитых в графических зо-
нах этих пегматитов, показало лишь «знаки» колумбита (Талан-
цев, 1969а, б).

В зонах альбитового и мусковит-альбитового состава, разви-
тых на границе графической зоны с зоной блокового микроклина, 
наблюдаются два максимума концентрации колумбита. В  одном 
из них, приуроченном к фронту альбитового замещения по гра-
фической зоне, колумбит представлен неправильными, часто кор-
родированными зернами. Во втором — по контакту с блоковым 
микроклином — он присутствует в виде хорошо образованных 
кристаллов, с конусными основаниями, включенными в альбите и 
головками — в микроклине.

Танталониобаты по периферии кварцевых ядер. Как уже 
отмечалось, альбитовые или слюдяно-альбитовые зоны в окайм-
лении кварцевых ядер имеются в большинстве пегматитовых тел. 
В некоторых пегматитовых телах они занимают до 40 % объема. 
Минеральный состав этих тел варьирует в широких пределах. 
Степень их развития и состав являются одним из основных при-
знаков, определяющих тип пегматита. В микроклиновых пегма-
титах эти зоны имеют незначительные размеры. Для микроклин-
мусковитового типа характерен существенно мусковитовый 
состав окаймления с подчиненным количеством альбита, а для 
микроклин-альбитового — альбитовый состав с подчиненным ко-
личеством слюд.

Распределение минералов группы колумбита — танталита в 
околоядерных зонах альбитового состава с подчиненным количе-
ством мусковита показано на рис. 145а. Мощность зон около 60 см. 
В пробе по блоковому микроклину колумбит не обнаружен. Ми-
кроклин с редкими прожилками альбита содержит лишь 40 г/м3 
танталоколумбита с удельным весом 5,0–5,9 г/см3. Его кристаллы 
имеют метасоматический облик. В них хорошо выражен стеснен-
ный рост и часто встречается микроклиновая, реже альбитовая 
фаршировка (Таланцев, 1969а, б).

В интенсивно альбитизированной части зоны блокового 
микроклина («фронт альбитизации»), где отношение альбита к 
микроклину составляет примерно 3:1, установлен максимум со-
держаний танталоколумбита — 830 г/м3. Танталоколумбит об-
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разует кристаллы длиной до 1,4 см короткопризматического га-
битуса с близким к изометричному поперечным сечением. Один 
конец таких кристаллов имеет слабо выраженные грани голов-
ки, а второй конец — или конусный, или неправильной формы, 
часто с  включениями альбита. В кристаллах обычна альбитовая 
или микроклиновая фаршировка. Гладкие, блестящие участки на 
гранях встречаются сравнительно редко, обычно они тусклые, с 
многочисленными «оспинами». Гладкие поверхности особенно 
типичны для граней, образующих головки кристаллов. Удельный 
вес минерала по данным 12 измерений составляет 5,63–6,02 г/см3. 
Химический состав, %: Nb2О6 — 41,55; Та2О5 — 36,65; ТiO2 — 0,17; 
FeO — 8,84; МnО – 8,88 (анализ выполнен в ЦКЛ УГУ, аналитик 
И.Б. Петропавловская). Пересчет анализа дает формулу минерала 
(Fe0,50Mn0,51)1,01(Nb1,30 Ta0,69Ti0,01)2,00O6. В ассоциации с танталоколум-
битом встречается циркон. Его мелкие, плохо ограненные кри-
сталлы всегда находятся в срастании с конусными основаниями 
кристаллов танталоколумбита. Содержание циркона в пробе 90 г/
м3 В практически мономинеральном альбитите из центральной 
части зоны обнаружено лишь 30 г/м3 танталоколумбита с удельным 
весом 5,82 г/см3 в  виде мелких, сильно корродированных зерен, 
иногда совершенно неправильной формы. В мусковит-альбитовой 
крупнозернистой кайме на контакте с кварцевым ядром обнару-
жено 290 г/м3 ниоботанталита (удельный вес 6,97 г/см3 по трем 
измерениям). Этот минерал представлен таблитчатыми кристал-
лами длиной до 6 мм с резко выраженной конусностью в основа-
нии и гладкими, с сильным металлическим блеском гранями при-
змы и головки. На грани (010) обычна тонкая кристаллизационная 
штриховка, иногда обнаруживаются двойниковые швы. Головки 
кристаллов нередко заходят в кварц, слагающий ядра. При этом 
какого-либо угнетающего влияния кварца на кристаллизацию 
головки не установлено. В то же время взаимоотношения ниобо-
танталита с альбитом и мусковитом имеют хорошо выраженный 
индукционный характер (Таланцев, 1969а, б).

Результаты опробования сечения по окаймлению кварцево-
го» ядра, имеющего чисто альбитовый состав, показаны на рис. 
145е. Здесь максимум содержаний танталоколумбита по фронту 
альбитизации блокового микроклина оказался несколько «рас-
тянутым», а значение его (210 г/м3) ниже, чем в предыдущем се-
чении. Химический состав минерала в обоих сечениях оказался 
близким. Во втором сечении плохо образованные метакристаллы 
танталоколумбита имеют удельный вес 5,88 г/см3. В их составе об-
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наружено, %: Nb2О5 — 46,67; Та2О5 — 30,33; ТiO2 — 1,50; FeO — 9,26; 
МnО — 8,90 (анализ выполнен в химической лаборатории Уралме-
ханобра). Пересчет анализа дает формулу минерала (Fe0,61Mn0,49)1,00
(Nb1,39Ta0,54Ti0,07)2,00O6.

В пробе мономинерального неравномерно-зернистого альби-
та из центральной части зоны содержится лишь 30 г/м3 танталоко-
лумбита с удельным весом 5,8 г/см3. Зерна его сильно корродиро-
ваны, вследствие чего имеют неправильные очертания (Таланцев, 
1969а, б).

Проба по крупнопластинчатому альбититу из контакта альби-
товой зоны с кварцевым ядром показала содержание ниоботан-
талита (удельный вес 6,54 г/см3) около 950 г/м3. Это сравнительно 
высокое значение объясняется попаданием в пробу наряду с мел-
ковкрапленным ниоботанталитом крупного сдвойникованного 
кристалла этого минерала. Он имеет хорошо выраженное конус-
ное основание, располагающееся в клевеландите, причем граница 
между ниоботанталитом и клевеландитом индукционного типа. 
Идеально образованная головка кристалла заходит в кварцевое 
ядро примерно на 1 см, причем какие-либо признаки воздействия 
кварца на его рост отсутствуют. Мелкие кристаллы этого минерала 
имеют пластинчатую форму с хорошо выраженными конусными 
окончаниями и ровными гранями с сильным металлическим бле-
ском у призмы и головки Примерно идентичные результаты по-
лучены по остальным пяти сечениям.

Приведенный материал показывает, что слюдяно-альбитовые 
окаймления верхней и средней частей кварцевых ядер характе-
ризуются четко выраженным идиоморфизмом по отношению 
к  кварцу большинства слагающих их минералов — альбита, му-
сковита, берилла, ниоботанталита, гидроксилапатита, лепидолита 
(рис. 146).

В верхней части пологопадающих кварцевых ядер обычны 
своеобразные «занавеси» из крупных идиоморфных кристаллов 
мусковита, альбита и других минералов, рост которых направ-
лен вниз. Лишь отдельные кристаллы альбита и мусковита ксено-
морфны по отношению к наиболее ранней генерации кварца, от 
которой шло разрастание ядер. В нижней части ядер, судя по взаи-
моотношениям альбита, мусковита и кварца, кристаллизация этих 
трех минералов шла одновременно (Таланцев, 1969а, б).

Зоны этой группы характеризуются наличием двух резко вы-
раженных максимумов содержаний редкометалльных минералов. 
Первый приурочен к фронту альбитизации микроклина соседней 
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Рис. 146. Схема строения околокварцевых зон альбитового состава 
в пегматитах Светлинского месторождения (Таланцев, 1969а, б):
1 — блоковый микроклин; 2 — сахаровидный альбит; 3 — мелкопластин-

чатый или разнозернистый альбит; 4 — таблитчатый альбит или клевеландит; 
5 — включения мусковита в альбитите; 6 — кристаллы мусковита по периферии 
кварцевого ядра; 7 — ранние кристаллы кварца («корни»), иногда оттененные 
присыпкой; 8 — сливной кварц; 9 — метакристаллы колумбита-танталита; 10 — 
хорошо образованные кристаллы колумбита-танталита с конусными корнями 
в альбите. Остальные пояснения см. в тексте

зоны. Танталониобаты здесь представлены метакристаллами тан-
талоколумбита, обычно фаршированными и плохо развитыми. По 
отношению к зернам кварца они ксеноморфны. Второй максимум 
приурочен к контакту с кварцевым ядром. Для него типична па-
рагенетическая ассоциация: ниоботанталит, слюда с повышенным 
содержанием редких щелочных элементов, берилл, клевеландит.

Особенности взаимоотношений минералов этих зон с микро-
клинами и кварцевыми зонами позволяют предполагать двой-
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ственный характер их образования. Внешние части зон (соот-
ветствующие на рис. 146 участку слева от штриховой линии а–а) 
развиваются метасоматическим путем. От них в сторону зальбан-
дов пегматитовых тел отходят многочисленные тонкие прожилки 
и просечки альбита с редкометалльной минерализацией, деталь-
но изученные В.Д. Никитиным (1957). Остальная часть зон обра-
зуется, по-видимому, путем нормальной кристаллизации. Только 
с этой точки зрения можно объяснить тот факт, что все слагающие 
их минералы, даже гидроксилапатит, оказываются четко идио-
морфными по отношению к ядерному кварцу и достаточно ксено-
морфными по отношению к альбиту.

Существенно альбитовые и мусковитовые зоны в окаймле-
нии кварцевых ядер по сравнению с таковыми, развивающимися 
по  апографическим зонам, характеризуются значительно более 
существенной ролью тантала в составе танталониобатов. Это при-
водит к появлению ниоботанталита, который обычен по перифе-
рии кварцевых ядер и в котором тантал преобладает над ниобием. 
Содержание тантала в более ранней генерации этого минерала 
(по фронту альбитизации микроклина) всегда несколько ниже. 
В верхней части пологопадающих кварцевых ядер обычны своео-
бразные «занавеси» из крупных идиоморфных кристаллов муско-
вита, альбита и других минералов, рост которых направлен вниз. 
Лишь отдельные кристаллы альбита и мусковита ксеноморфны 
по отношению к наиболее ранней генерации кварца, от которой 
шло разрастание ядер. В нижней части ядер, судя по взаимоотно-
шениям альбита, мусковита и кварца, кристаллизация этих трех 
минералов шла одновременно (Таланцев, 1969а, б).

Совместно с танталит-колумбитами в шлихах из коры выве-
тривания установлены магнетит, ильменит, гематит, монацит, 
касситерит, микролит, ставролит, спессартин, альмандин, бис-
мутит, циркон. В виде единичных зерен и кристаллов встречены 
ксенотим, ганит, бледно-розовая шпинель, шеелит, рутил, пирит 
и халькопирит. Обращает на себя внимание обилие в шлихе кри-
сталлов монацита, разнообразных по размерам, цвету и морфо-
логии.

Кристаллы монацита имеют зеленовато-желтую окраску, они 
в разной степени прозрачны – от водяно-прозрачных до полупро-
зрачных (рис. 147). Во фракции они являются вторыми по распро-
страненности после минералов группы колумбита. Бледно-розовые 
кристаллы в этой фракции встречаются редко, зеленовато-желтые 
не встречаются в более крупной фракции.
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Рис. 147. Кристаллы монацита в шлихе из коры вы-
ветривания Светлинского редкометалльного 
месторождения пегматитов

В огранении зеленовато-желтых кристаллов присутствуют 
следующие простые формы: пинакоиды: а {100}, b {010}, w {101}, 
х {101}, ромбические призмы т {110}, е {01l}, v {111}. Большое ко-
личество кристаллов позволило разделить их условно на четыре 
морфологических типа в зависимости от развития тех или иных 
простых форм.

Первый тип кристаллов имеет таблитчатый или уплощенно-
призматический облик, когда кристаллы вытянуты по оси b. Упло-
щение обычное для кристаллов монацита в плоскости первого 
пинакоида а {100}, грани которого доминируют на кристалле (рис. 
148а). Это обычный тип кристаллов монацита, приводимый в боль-
шинстве учебников. В шлихе имеет преимущественное развитие.

В кристаллах второго типа, близких по форме к кристаллам 
первого типа, исчезают грани пинакоида w {101}. В кристаллах со-
храняется уплощение в плоскости первого пинакоида. Они имеют 
уплощенно-призматический облик, но приобретают удлинение 
по оси не b, а с (рис. 148б). Преимущественным развитием на кри-
сталлах пользуются грани пинакоидов а {100}, х {101} и грани ром-
бической призмы m {110}. Среди остальных кристаллов они встре-
чаются эпизодически.

Кристаллы третьего типа характеризуются призматическим 
обликом с некоторым уплощением (рис. 148в). Последнее, как и 
у первых двух типов кристаллов, происходит в плоскости перво-
го пинакоида а {100}. Более сильное развитие граней пинакоида 
b {010}, чем у предыдущих типов, придает кристаллам объемность. 
Одинаковая площадь граней ромбических призм е {011} и v {111} 
делает облик псевдодипирамидальным. Развитие кристаллов дан-
ного типа также незначительно в общей массе.

Брусковидная форма кристаллов четвертого типа очень рез-
ко отличает их от первых трех типов (рис. 148г). Подобный облик 
кристалла обусловлен преимущественный развитием граней трех 
пинакоидов b {010}, w {101} и а {100}. Уплощение кристаллов этого 
типа происходит в плоскости пинакоида b {010}, что придает бру-
ску форму параллелограмма. Грани остальных форм лишь слегка 
притупляют ребра или вершины кристалла.
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Рис. 148. Типы кристаллов монацита (Суставов и др., 2014):
а — уплощенно-призматический; б — уплощенно-призматический, вытяну-

тый по оси с; в — призматический; г — брусковидный

В прозрачных кристаллах первого и второго типов нередко 
наблюдаются механические включения других минералов. Они 
представлены сростками игольчатых бесцветных кристалликов, 
короткопризматическими одиночными кристалликами темно-
серого цвета и темно-красными пленками железистых плохо 
структурированных оксидов или гидроксидов, находящихся в тре-
щинах (рис. 149). Иногда в них встречаются черные игольчатые 
кристаллы минерала группы колумбита. Размер игольчатых кри-
сталликов в длину составляет 0,03–0,07 мм при толщине 0,002 мм. 
Наряду с  этим в некоторых кристаллах монацита наблюдаются 
округлые газово-жидкие включения, размер которых достигает 
0,014 × 0,007 мм. В бледно-розовых кристаллах включений других 
минералов не отмечалось.
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Изучение химического состава монацита было проведено на 
кафедре минералогии МГУ на электронно-зондовом микроана-
лизаторе Camebax SX 50, при ускоряющем напряжении 20 кВ и 
токе накала 30 нА (аналитик Д.А. Ханин). Результаты приведены 
в табл. 10.

Анализируя состав монацита, можно сделать следующие вы-
воды. Состав зеленовато-желтых и бледно-розовых кристаллов 
резко различен. Во-первых, несмотря на общее преобладания 
церия в составе, при пересчете на кристаллохимическую форму-
лу оказывается, что в некоторых анализах количество чералито-
вой молекулы превышает количество молекулы монацита-(Се). 
В бледно-розовых кристаллах содержание чералитовой молекулы 
составляет первые проценты. Химический состав первых кристал-
лов более разнообразен, суммарное содержание церия, лантана 
и  неодима в формульных единицах составляет 0,49—0,70, в  то 

Рис. 149. Включения в зеленовато-желтых кристаллах монацита
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время как в  бледно-розовых — 0,83–0,94. В зеленовато-желтых 
кристаллах содержания Y2O3 всегда выше 2,47 мас. % и достигает 
3,55 мас. %, в то время как в бледно-розовых оно только в некото-
рых случаях превышает 1,02 %. Содержание UO2 в первых кристал-
лах всегда значимо и варьирует от 0,72 до 2,35 мас. %, также оно 
находится ниже чувствительности анализа. Все указанные особен-
ности показывают не только различие в окраске, но и отчетливые 
различия в составе. Высокие содержания ThO2, UO2, Y2O3 и тяжелых 
редкоземельных элементов характерны для пегматитов, имеющих 
литиевую специализацию (Семенов, 2001).

Сопоставляя составы монацита Светлинского пегматитового 
поля с составами монацита керамических пегматитов Адуйского 
массива и поздними гранитными пегматитами Ильменских гор, 
можно говорить об их резком несоответствии (Попова и др., 2007, 
2010). Различия проявляются как в высоком содержании кальция 
и иттрия в зеленовато-желтом монаците, так и в значительно 
более высоком содержании церия и лантана в бледно-розовом. 
Отмечается сходство составов зеленовато-желтых кристаллов 
с монацитом-2 светло-розовых кристаллов с монацитом-3, полу-
ченных при изучении монацитовых концентратов ОГУ «Уралмо-
нацит» (Репина и др., 2008).

Количественное определение редких, рассеянных и редкозе-
мельных элементов в минералах группы колумбита проведено 
методом ICP-MS на масс-спектрометре ELAN-9000 в лаборато-
рии ФХМИ ИГГ УрО РАН. Результаты приведены в табл. 11. В связи 
с внешним сходством зерен бледно-розового монацита с зернами 
танталита-(Мn), которые при отсутствии ограненных кристаллов 
очень похожи, возможно, что повышенные содержания в нем мар-
ганца, тантала и ниобия связаны с механической примесью еди-
ничных зерен этого минерала.

Количество микроэлементов в этих двух монацитах резко раз-
личается. Бледно-розовый монацит по сравнению с зеленовато-
желтым богаче такими литофильными элементами, как титан 
(701,85/494,32), марганец (1018,37/173,02), ниобий (313,66/12,21), 
тантал (6380,34/184,34). В них также больше таких халькофильных 
элементов, как цинк (74,40/37,69), галлий (517,14/320,77), германий 
(99,02/74,07). Напротив, в зеленовато-желтом монаците присут-
ствует больше иттрия (6635,69/1448,28), циркония (175,25/48,48), 
олова (451,34/6,12), бария (27,15/14,94), гафния (68,88/17,71) и ура-
на (12125,38/965,17), а среди халькофиллов он более богат свинцом 
(1585,58/772/14) и висмутом (110,11/12,95).
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Таблица 11
Микроэлементный состав монацитов 

Светлинского месторождения пегматитов, г/т
Эле-
мент 1 2 Эле-

мент 1 2 Эле-
мент 1 2

Li 11,21 10,25 Zr 48,48 175,25 Gd 5430,33 9197,17

Be 0,92 0,58 Nb 313,66 12,21 Tb 661,09 1076,86

Sc 0,41 0,66 Mo 0,79 0,82 Dy 1480,93 3629,63

Ti 701,85 494,32 Ag 17,95 1,70 Ho 127,16 592,51

V 4,44 9,11 Cd 0,10 0,00 Er 170,39 1010,39

Cr 0,93 0,00 Sn 6,12 451,34 Tm 13,89 19,49

Mn 1018,37 173,02 Sb 0,38 0,34 Yb 105,72 586,65

Co 1,37 0,20 Te 0,24 0,27 Lu 5,56 55,58

Ni 4,45 2,36 Cs 1,06 0,38 Hf 17,71 68,88

Cu 9,51 2,10 Ba 14,94 27,15 Ta 6380,34 184,34

Zn 74,40 37,69 La 37697,72 33905,18 W 7,64 10,34

Ga 517,14 320,77 Ce 85820,13 82123,92 Tl 0,20 0,03

Ge 99,02 74,07 Pr 10421,67 10595,13 Pb 772,14 1585,58

Rb 0,77 1,75 Nd 34114,87 37257,96 Bi 12,95 110,11

Sr 75,35 11,55 Sm 8132,02 13056,21 Th

Y 1448,28 6635,69 Eu 732,43 96,17 U 965,173 12125,38

Примечание. Монацит: 1 — бледно-розовый, 2 — зеленовато-желтый.

Кривые распределения редкоземельных элементов в монаци-
тах, нормированных на хондрит, представлены на рис. 150. При 
общем совпадении вида кривых распределения редкоземельных 
элементов для бледно-розового и зеленовато-желтого монацитов, 
у них имеются некоторые различия. В бледно-розовом менее явно 
выражен европиевый максимум и количество тяжелых редких зе-
мель значительно меньше, чем в зеленовато-желтом. Подобное 
различие в кривых распределения свидетельствует, по-видимому, 
о том, что источник поступления вещества был единым, но в про-
цессе образования монацита происходило перераспределение 
концентрации рудных элементов. Существующие различия сви-
детельствуют о том, что зеленовато-желтые и бледно-розовые 
кристаллы монацита образовались в разное время и из растворов 
разного состава. В первых происходит относительное накопление 
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тяжелых РЗЭ, во вторых — их вынос, при общем преобладании эле-
ментов цериевой группы.

Форма аналогичных кривых по камерным и бескамерным 
пегматитам Адуйского гранитного массива в сопоставлении с из-
ученными кристаллами показывают их сходство с монацитом 
жилы Южная (Вахрушева и др., 2004; Попова и др., 2007). Наибо-
лее близки форма кривой распределения РЗЭ монацита этой жилы 
и  зеленовато-желтых кристаллов. Интересно, что при высоком 
содержании радиоактивных элементов: ThO2 — от 9,46 до 17,37, 
среднее из восьми определений 12,73 мас. % в зеленовато-желтом 
монаците и от 1,02 до 7,43, среднее 3,12 мас. % в бледно-розовом 
монаците; UO2 — от 0,72 до 2,35, среднее 1,25 мас. % для первых 
и отсутствие во вторых.

Кварцевые ядра пегматитов по механизму образования ана-
логичны формированию кварцевых жил, только более высокотем-
пературные. Этим объясняется постоянное сопровождение полей 
пегматитов полями кварцевых жил.

В кварц-жильных зонах Светлинского месторождения хруста-
леносных кварцевых жил при взбрососдвиговых и сбросовых под-
вижках возникают трещины отрыва и отслоения трещин скалыва-
ния с образованием кварцевых жил выполнения. Это существенно 
мономинеральные (кварц крупно-, гигантозернистый) образова-
ния, имеющие отчетливо резкие контакты с вмещающими поро-
дами. Типовыми являются жилы № 100, 400, 500, 582, отрабаты-

Рис. 150. Распределение РЗЭ в монацитах, нормированное на хондрит, 
из пегматитов Светлинского месторождения:
СШ-2 — бледно-розовый, СШ-4 — зеленовато-желтый
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ваемые в свое время на горный хрусталь. Для этих жил характерна 
плитовидная форма со значительной длиной по простиранию 
(до 100 м) и падению (до 20–30 м), а также относительно большая 
(до 2–3 м) мощность. Величина индивидов кварца отчетливо на-
растает в направлении от зальбандов жил к их центральной части. 
Кварц рассматриваемых жил в основном молочно-белый. Наря-
ду с ними широко встречаются жилы, сложенные стекловидным, 
дымчатым кварцем, — «резунец», название объясняется расслан-
цеванием, когда кварц разбит на тонкие пластины. В них кварц 
деформирован, имеет волнисто-пятнистое погасание, что свиде-
тельствует об их образовании во время ранней коллизии, одновре-
менно с пегматитами.

В зальбандах жил обычно развиваются двуминеральные пара-
генезисы, состоящие из алюмосиликатов: силлиманит-кварцевых, 
андалузит-кварцевых, мусковит-кварцевых, мусковит-хлорит-
кварцевых метасоматитов (Огородников, 1975). В некоторых разно-
стях метасоматитов отмечены парагенезисы с кордиеритом и кум-
мингтонитом, что свидетельствует о развитии процесса в условиях 
относительно низкого давления. Процесс сопровождался выщела-
чиванием элементов, составляющих породу, в том числе кремния, 
который шел на образование мономинеральных кварцевых жил. 
На заключительной стадии формирования кварцевых жил при още-
лачивании растворов, высокой активности серы отлагаются сульфи-
ды (2–5 %), среди которых резко преобладают пирит и халькопирит 
(реже отмечаются сфалерит, галенит и др.). Эти жилы слабо золото-
носные (0,1–1,1 г/т), однако иногда в них попадаются участки, обо-
гащенные золотом (до 15–18 г/т). Направленность метасоматических 
преобразований и минеральные парагенезисы свидетельствуют 
о  высокой кислотности гидротермальных растворов, которые вы-
щелачивают все компоненты из вмещающих пород. Более инертным 
компонентом является алюминий, поэтому оторочки кварцевых жил 
сложены алюмосиликатами. 

На месторождении широко развиты полевошпат-кварцевые 
парагенезисы. Полевой шпат развивается в оторочке кварцевых 
жил, реже встречается среди жильного кварца в виде идиоморф-
ных индивидов размером до 20–25 мм в поперечнике. Кристаллы 
полевого шпата нарастают в виде друзовидных агрегатов на заль-
бандах кварцевых жил (рис. 151), аналогично блоковому микро-
клину в ядрах пегматитов. Такие кварцевые жилы имеют пег-
матоидный облик, подчеркивая генетическую связь пегматитов 
и кварцевых жил.
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Кристаллы полевого шпата нарастают в виде друзовидных 
агрегатов на поверхности стенок жиловмещающих трещин. Сна-
ружи полевошпатовая зона сменяется зоной крупночешуйчато-
го биотита, постепенно переходящей в неизмененные сланцы 
(рис. 152).

Практическая значимость пегматитов определяется наличием 
в них кристаллов берилла, топазов и танталита-колумбита. Кол-
лекционный интерес представляют блоки и кристаллы калиевого 
полевого шпата, горного хрусталя, альбита и мусковита. Наряду 
с редкими металлами в пегматитах установлена хрусталеносная, 
камнесамоцветная минерализация, что позволило А.Е. Ферсману 
выделить на Урале самоцветную полосу, а строение уральских пег-
матитов — использовать в качестве модели процесса.

Рис. 151. Идиоморфные кристаллы плагиоклаза в зальбанде кварцевой 
жилы. Шлиф СС 1472/74, без анализатора, увел. ×40 (Светлинское 
месторождение пьезокварца)
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Рис. 152. Полевошпат-кварцевые жилы в кристаллических сланцах 
Светлинского месторождения пьезокварца:
1 — кристаллические сланцы, 2 — биотит, 3 — полевой шпат, 4 — жильный 

кварц

4.2. Камерные (занорышевые) хрусталеносные 
пегматиты с самоцветами

 и хрусталеносные кварцевые жилы Урала

Пегматиты, содержащие полости с разнообразным кристалло-
сырьем, представляют собой весьма сложные объекты для класси-
фикации, и их место в систематике гранитных пегматитов далеко 
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не однозначно (Загорский и др., 1999). Они называются камерны-
ми, миароловыми, занорышевыми, хрусталеносными, а также пег-
матитами с драгоценными камнями.

А.И. Гинзбург и Г.Г. Родионов (1960) вслед за А.Е. Ферсманом 
(1960) выделили формацию миаролово-хрусталеносных пегмати-
тов малых глубин. В последнюю они включили пегматиты с топа-
зом и бериллом, тогда как их аналоги с турмалином и кунцитом 
в миаролах были отнесены к редкометалльной формации средних 
глубин. Е.Я. Киевленко (2001) не находит принципиальной разницы 
между собственно хрусталеносными и миароловыми пегматитами 
с драгоценными камнями, относя их к формации малых глубин. 
И.Г. Бакуменко и С.И. Коноваленко (1988) считают, что миароловые 
пегматиты — это четко очерченная самостоятельная формация гра-
нитных пегматитов, промежуточная по глубине становления между 
собственно камерными и собственно редкометалльными телами.

Пегматиты с самоцветами в полостях часто относят к редко-
металльным, поскольку в них присутствуют такие минералы, как 
берилл, Li-турмалин, лепидолит, танталониобаты, а также в связи 
с тем, что по данным изучения включений в минералах некоторые 
миароловые и редкометалльные пегматиты формируются в сход-
ных РТ-условиях (Загорский и др., 1999).

Главнейшей генетической особенностью коренных месторож-
дений — пьезооптического кварца, флюорита, самоцветов (берил-
ла, топаза, турмалина и др.) — являются свободная и постепенная 
кристаллизация их совершенных индивидов в полостях природ-
ных резервуаров-кристаллизаторов. Поэтому генезис и размеры 
месторождений зависят от происхождения вмещающих кристал-
лосырье гнезд и погребов.

Кристаллизация кондиционных минералов только из ювениль-
ных средне- и низкотемпературных растворов является общей 
для всех месторождений пьезокварца и самоцветов. Растворы для 
длительного пересыщения заимствуют вещества для медленного 
роста кристаллов из окружающих пород. Такое гидротермально-
альпийское происхождение выступает второй важной особенно-
стью месторождений пьезооптического кварца и самоцветов (Ер-
маков, 1958).

Резервуары-кристаллизаторы связаны по происхождению 
с различными факторами, среди которых магматический, текто-
нический и литологический имеют важное значение.

1. Полости магматического происхождения. Некоторые 
глубинные и приповерхностные проявления магматической дея-
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тельности сопровождаются образованием пустот, сингенетичных 
с вмещающими их породами. В первую очередь к ним относят-
ся процессы образования остаточных — камерных, штоковых и 
иньекционных гранитных пегматитов, развитых в Коростенском, 
Каибском, Акжайляуском и других гранитных массивах. В резуль-
тате последовательной раскристаллизации дочерних очажков 
остаточной магмы, самоизолировавшихся в коре плутона, возни-
кают камеры разных, иногда весьма значительных, размеров.

В пустотах камерных и штоковых (инъекционных) пегматитов 
происходит гидротермальная кристаллизация пьезокварца (мори-
он, раухтопаз) вместе с топазом, бериллом или оптическим флюо-
ритом. Таким образом, устанавливаются два ряда промышленной 
минерализации тел остаточных пегматитов.

2. Полости тектонического происхождения. По отношению 
к вмещающим породам эта группа пустот-кристаллизаторов яв-
ляется эпигенетической, связанной с разрывными нарушениями, 
которые определяют тектоническую структуру месторождений. 
Чаще всего тектонические полости, вмещающие пьезооптические 
минералы, приурочены к отдельным простым трещинам разрывов 
и сколов. В сдвиговых зонах рассланцевания пород, податливых 
растворению, возникающие полости являются уже не столько тек-
тоническими, сколько полостями выщелачивания, растворения.

3. Полости растворения. Образование полостей-кристал-
лизаторов пьезооптических минералов и самоцветов путем рас-
творения зависит от степени растворимости пород, т. е. в первую 
очередь от литологического фактора. Локализация этих полостей 
на определенных участках чаще всего связана с разрывными тек-
тоническими нарушениями, по которым циркулировали раство-
ры, а иногда также с экранирующими горизонтами и плоскостями 
слоистости пород, подвергшихся растворению (Ермаков, 1958).

Таким образом, по генетическим условиям кристаллизации 
среди пегматитовых месторождений выделяются два класса (Лазь-
ко, 1958):

1) класс магматически-гидротермальных месторождений, к ко-
торым относятся пегматитовые месторождения, внутри которых 
выделяются остаточные (камерные) и инъекционные, жильные 
(занорышевые) пегматиты — закрытая, автоклавная, гидротер-
мальная система;

2) класс гидротермально-альпийских месторождений, образую-
щихся в тектонических полостях и полостях растворения — в усло-
виях открытой гидротермальной системы, к которым относятся 
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хрусталеносные гнезда, наложенные на редкометалльные, топаз-
берилловые пегматиты, хрусталеносные и рудоносные кварцевые 
жилы, и минерализованные трещины альпийского типа.

4.2.1. Магматически-гидротермальные месторождения
Как отмечают многие исследователи, пегматиты, аплит-

пегматиты, аплиты и аплитовидные граниты составляют единый 
генетический ряд, связанный переходными разностями. Одной из 
причин разнообразия пегматитов может быть сингенетичность 
или эпигенетичность пегматитов по отношению к вмещающим 
гранитам. На это давно обращали внимание, но особо данный 
вопрос заострен А.И. Гинзбургом, считавшим, что при сингене-
тических и эпигенетических условиях «образуются совершенно 
различные пегматиты, различающиеся по своему геологическому 
положению, по своим структурным особенностям, по морфологии 
рудных тел и представляющие совершенно различную практиче-
скую ценность, хотя состав их может быть весьма близким» (Гинз-
бург, 1952; Гинзбург и др., 1979).

К факторам, влияющим на возникновение пегматитов раз-
ных типов, можно добавить еще один, позволяющий объяснить 
ряд явлений, встречающихся в пределах изученных полей пегма-
титов. Этим фактором выступает представление о вертикальной 
многоочаговости при формировании пегматитовых расплавов, 
периодически и последовательно появляющихся с глубиной в ходе 
возникновения отдельных тел гранитов и пульсационном харак-
тере развития пегматитового процесса. Периодичность появления 
расплавов и растворов, пульсационный характер пегматитового 
процесса — необходимое следствие становления тел материнских 
гранитов, а пегматиты — как продукт развития магмы во време-
ни в определенном конкретном пространстве. В то же время пег-
матиты давно большинством исследователей рассматриваются 
как минеральные образования, занимающие положение, проме-
жуточное между изверженными горными породами, с которыми 
они тесно связаны, и рудными кварцевыми жилами (Заварицкий, 
1947). Следствием пегматитовых процессов является формиро-
вание кварцевых образований сложной онтогении — кварцевые 
ядра пегматитов.

Вопросы возникновения гранитных пегматитов рассматрива-
ются в большом количестве работ (Ферсман, 1940, 1960; Завариц-
кий, 1947; Ермаков, 1950, 1960, 1965; Власов, 1955; Никитин, 1955, 
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1968; Солодов, 1962; Гордиенко, 1970; Лазаренко и др., 1973; Салье, 
1975; Соколов, 1975; Гинзбург и др., 1979; Таланцев, 1988; и др.).

Тем не менее результаты изучения кварца пегматитов приво-
дят большинство исследователей к выводу, что в пегматитах кварц 
образуется в магматическую, пневматолитовую и гидротермаль-
ную стадии. Это находит подтверждение при изучении топазо-
берилл-морионовых пегматитов Волыни, кварц-флюоритовых 
пегматитов Казахстана, редкометалльных и хрусталеносных пег-
матитов Урала.

Строение камерных пегматитов характерно и в главных 
чертах одинаково на всех месторождениях. Различаются про-
дуктивные тела лишь в нюансах состава. Поэтому полное пред-
ставление о строении пегматитов описываемого типа можно 

Рис. 153. Распределение основных форм кристаллов полевых шпатов 
по зонам камерного пегматитового тела (Волынь, Украина) (Павли-
шин, Довгый, 2007):
1 — гранит; 2 — гранит, обогащенный темноцветными минералами; 3–7 — 

структуры: мелкозернистая графическая (3), средне-, крупнозернистая графи-
ческая (4), радиально-графическая (5), апографическая (6), пегматоидная (7); 
8 — полевой шпат; 9 — серый кварц у контакта с полостью; 10 — полость с мо-
рионом и самоцветами; 11 — зона выщелачивания; 12 — четкие контакты; 13 — 
нечеткие контакты
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Рис. 154. Полихромный топаз 10 см в высоту массой 1,76 кг (Володарск-
Волынский) (Павлишин, Довгый, 2007)

составить на примере камерных пегматитов месторождений 
Украины, Казахстана, так как на Урале, к сожалению, камерных 
пегматитов нет.

Изучение топазо-берилл-морионовых пегматитов Восточной 
Волыни (Лазаренко и др., 1973; Павлишин, Довгый, 2007) показа-
ло, что наибольший интерес представляют полнодифференциро-
ванные камерные пегматиты. Их особенности: наличие крупной 
камеры с кристаллами, резкая вертикальная асимметричность, 
обусловленная положением кварцевого ядра, камеры и зоны вы-
щелачивания. Кварцевое ядро расположено в центральной части 
пегматитового тела. Форма его грибовидная, линзовидная, непра-
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Рис. 155. Кристалл мориона и схема внутреннего строения кристалла 
из пегматита Волыни (Павлишин, Довгый, 2007)

вильная (рис. 153). Мощность от 1–2 до 10–15 м. Кварцевая зона 
сложена крупноблоковым молочно-белым кварцем, в котором 
местами наблюдаются прозрачные участки не более 1–2 см в диа-
метре. Часто встречаются мелкие (3–10 см) полости, выполненные 
бесцветными или дымчатыми кристаллами кварца.

В настоящее время пегматиты Волыни — единственный 
на  Украине источник ювелирного и технического топаза. Прак-
тический интерес представляют только кристаллы из камер 
(рис. 154). Размеры кристаллов самые различные, так в 1965 г. был 
добыт кристалл массой 117 кг.

Кристаллы кварца в пегматитах Волыни представлены мо-
рионом, дымчатым кварцем, горным хрусталем, серым молочно-
белым кварцем. Анатомия кристаллов кварца наилучшим обра-
зом фиксируется благодаря окраске и расположению включений 
(рис. 155).

Выделяются следующие зоны собственно полости: «сотовая» 
(рис. 156), горного хрусталя, дымчатая, морионовая и позднего 
кварца стадии регенерации.

Кристаллизация кварца в пегматитах Волыни происходила 
в широком диапазоне физико-химических условий и различными 
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Рис. 156. «Сотовый» кварц из кристалла пегматита Волыни (Павлишин, 
Довгый, 2007)

способами — кристаллизацией расплава, путем перекристаллиза-
ции и метасоматоза и свободного роста в пустотах.

Микроскопически в кварце встречаются многочисленные 
включения двух основных типов: 1) включения, находящиеся 
в полигональных залеченных трещинах или плоскостях так назы-
ваемых «сот»; 2) включения более поздние, пересекающие «соты».

Включения, характеризующиеся «сотовым» размещением, 
очень мелкие (0,01–0,001 мм) и распространены наиболее широко.
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Результаты изучения основных типов включений в кварце 
из различных зон пегматита и общие валовые анализы содержи-
мого включений позволяют сделать следующие выводы.

1. Температура кристаллизации коростенского плутона состав-
ляет 700–730 °С. По И.Т. Бакуленко температура гомогенизации 
(700–720 °С) высокотемпературных включений в пегматоидной 
и мономинеральных зонах является нижней границей кристалли-
зации периферической графической зоны.

2. Отложение наиболее раннего кварца полевошпатовой (гра-
фики) и блоковой зон происходило при температуре выше 600 °С 
и давлении 700–800 атм (т. е. до перехода SiO2 в низкотемператур-
ную модификацию).

3. Наличие «сотового» кварца свидетельствует о быстром про-
хождении системой минералообразования температуры α–β-
перехода, для Волыни условно принята 600 °С при давлении 1 кбар 
(Лазаренко и др., 1973).

4. Резкое снижение температуры, видимо, в результате момен-
тального спада давления приводило к образованию полигональ-
ных трещин в кварце и последующему залечиванию их «кипящим» 
раствором (отделение углекислоты) при температуре 205–215 °С 
и  давлении 670–700 атм. Несколько выше были температура и 
давление при залечивании «сотовых» трещин в кварцевом обосо-
блении полевошпатовой зоны (соответственно 220 °С и 780–800 
атм). Залечивание обычных трещин в кристаллах мориона свет-
лым наиболее поздним кварцем происходило при температуре 
235–245 °С и давлении около 260 атм.

5. Кварцеобразующие растворы отличались высоким со-
держанием углекислоты, особенно при отложении минерала до 
и  во  время α–β-превращения (что впервые отмечается во вклю-
чениях «сотовых» трещин). Отделение углекислоты с изменени-
ем термодинамических условий приводило к вскипанию раство-
ра дважды за время формирования кварцевой зоны и занорыша. 
По-видимому, одним из факторов, неблагоприятно сказавшихся 
на качестве кристаллов мориона, был непостоянный, резко изме-
няющийся режим кристаллизации.

6. Водные вытяжки из различных участков пегматита харак-
теризуются pН, колеблющимся в пределах 6,4–8,0. При этом на-
блюдается закономерное увеличение кислотности раствора с при-
ближением к занорышу.

По данным Л.Ш. Базарова (1968) в пегматитах Центрально-
го Казахстана кварц ядерных зон кристаллизовался (начальные 
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этапы) совместно с кварцем блоковой и апографической зон. Ин-
тервал температур кристаллизации от 700 до 720 °С, давлений — 
от 1290 до 1000 атм. Формирование ядерного кварца оканчивалось 
при давлении не ниже 650 атм. Кристаллизация осуществлялась 
из  растворов, имеющих различную плотность. В составе раство-
ров, из которых осуществлялась кристаллизация ядерного кварца, 
присутствует свободная углекислота (СО2) в количестве 81,5 % (объ-
емных) от состава газовой фазы во включениях (удельный объем 
СО2 — от 100 до 145 см3/г). Кристаллизацией ядерного кварца окан-
чивается формирование основных структурных зон пегматита.

Кристаллы мориона начинают кристаллизоваться в пневма-
толитовую стадию и продолжают рост в гидротермальную. Корне-
вые части кристаллов могут быть сложены β-кварцем, на который 
в гидротермальную стадию нарастает α-кварц. Начальные этапы 
гидротермального процесса приурочены к интервалу температур 
от 520 до 300 °С. Интервал давлений — от 670 до 30 атм (Базаров, 
1968).

Аналогичные данные получены И.Т. Бакуменко в 1968 г. Фор-
мирование внешних оторочек хрусталеносных и редкометалль-
ных пегматитов (Казахстана и Восточного Забайкалья) связано 
с магматическими процессами, протекавшими при температурах, 
превышающих 700–720 °С, и давлениях выше 1000 атм. «Кварце-
вое ядро» пегматитов развивалось начиная с температуры 600–
650 °С.

«Сотовые» кварцы начинают образовываться в занорышах при 
температуре 600 °С и давлении не ниже 600 атм. «Сотовая» трещи-
новатость развивается при полиморфном переходе кварца в связи 
с резкими спадами давлений, температур и плотностей полостных 
растворов (адиабатическое охлаждение).

В пегматитах хрусталеносного типа на стадии роста мориона 
и дымчатого кварца происходило преобразование пневматолито-
вых растворов в гидротермальные. Кратковременное сосущество-
вание пневматолитовых и гидротермальных растворов (вскипание 
и сжижение) возможно и вне пределов данного рубежа темпера-
тур, т. е. выше 410–480 °С и ниже него.

По положению относительно материнской интрузии пегмати-
ты могут быть неперемещенными, остаточными (сингенетичны-
ми) или перемещенными, инъекционными (эпигенетическими). 
Камерные пегматиты являются неперемещенными, отчего про-
исходит их название «внутригранитные». Инъекционные, зано-
рышевые, пегматиты обычно выжаты в экзоконтакты интрузии 
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и лишь изредка залегают в пределах массива. Небольшая глубина 
формирования и спокойная тектоническая обстановка явились 
основными факторами для образования полостей свободного ро-
ста кристаллов (камер, миарол, погребов, занорышей) как в син-
генгетических пегматитах, так и в эпигенетических. 

Помимо самоцветов группы горного хрусталя, указанные пег-
матиты служат источником берилла и топаза.

Второй промышленно-генетический тип инъекционных, за-
норышевых, пегматитов объединяет наиболее крупные коренные 
месторождения ювелирных минералов топаза и берилла: Суру-
Прету (Бразилия), Анказобе, Тананариве, Тангафено (Малагасий-
ская республика) (Киевленко, 2001), а также наши знаменитые 
копи Алабашско-Мурзинского района на Урале (Никитин и др., 
1967; Таланцев, 1988; Попов, Попова, 1999; Киевленко, 2001; Ем-
лин и др., 2002).

Пегматиты этого типа распространены как в гранитах, так 
и в экзоконтакте Мурзинско-Адуйской интрузии. В восточном эк-
зоконтакте располагаются интенсивно замещенные альбитовые 
пегматиты с редкими металлами, приуроченные к узким мери-
диональным зонам разломов. В самой гранитной интрузии разви-
ты мелкие незамещенные и незональные шлировидные или жи-
лообразные пегматиты существенно калиевого состава, которые 
не несут ни редкометалльной минерализации, ни самоцветной.

Миаролоносные пегматиты с драгоценными камнями распо-
лагаются в гнейсах и сланцах западного экзоконтакта Мурзинско-
Адуйской гранитной интрузии. Ширина меридиональной полосы 
развития пегматитов (от контакта с гранитами) достигает 10–14 км. 
Последние в пределах поля распределены неравномерно, по длине 
поля (около 70 км) пегматиты образуют отдельные крупные груп-
пы и скопления. Выделяются пять таких участков концентрации 
пегматитов, наибольшие из которых — Алабашско-Мурзинский, 
Южаковский, Адуйский — включают до 50 крупных жил каждый 
и более. На площади этих участков пегматитовые жилы не вытя-
гиваются в линейные зоны, хотя подавляющая их часть имеет суб-
меридиональное простирание, а развиты именно по площади. Это 
обстоятельство указывает на то, что размещение миаролоносных 
пегматитов (в отличие от редкометалльных пегматитов восточно-
го контакта интрузии) не контролируется разрывной тектоникой.

Пегматитовые жилы, которые в миароловых полостях несут 
ювелирные топаз и берилл, вмещаются гнейсами разного соста-
ва, значительно реже они залегают в сателлитоподобных телах 
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гранитов. В телах серпентинитов залегают пегматиты с цветными 
турмалинами.

На площади Мурзинско-Адуйской самоцветной полосы извест-
ны многие знаменитые месторождения ювелирного топаза (Мо-
круша, Большая и Малая Тяхеловесницы, Топазницы и др.) и юве-
лирного берилла (Тысячница, Старая Мыльница, Трехсотенная, 
Старцевская, Старая Гора, Семенинская и др.). Количество добытого 
из каждой копи са¬моцветного сырья неизвестно. Несомненно, оно 
было значительно, так как старательские отработки на перечислен-
ных жилах велись в течение длительного периода (Ферсман, 1960; 
Смертенко и др., 1980а, б; Таланцев, 1988; Гурков, 2000).

Миароловые (занорышевые) полости данных пегматитов име-
ют особенности, которые позволили выделить их в особый мурзин-
ский тип (рис. 157). Гнезда в них образуются в процессе формиро-
вания инъекционных жильных пегматоидных пород как результат 
кристаллизации остаточного расплава-раствора в относительно 
закрытой системе. Этим они сходны с камерными пегматитами 
Волыни, Казахстана, Восточного Забайкалья.

Пегматитовая жила месторождения Мокруша, пожалуй, само-
го богатого топазами, и наиболее знаменитого месторождения 
Мурзинско-Адуйской самоцветной полосы является типичным 
представителем пегматитов топаз-бериллового типа.

По размерам пегматитовая жила месторождения Мокруша — 
самая крупная среди жил пегматитового поля самоцветной по-

Рис. 157. Хрусталеносное гнездо мурзинского типа (Никитин и др., 
1967):
1 — гранит-аплит, 2 — полевой шпат, 3 — кварц
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лосы. Разведанная ее длина по простиранию составляет не менее 
500  м, ширина вкрест простирания в северной части — 60–70 м, 
в средней части — уже около 150 м. Мощность жилы изменяется 
от 2–3 м в западном крыле до 10–14 м в ее средней части. Изме-
нение мощности происходит плавно, без четких раздувов и пере-
жимов. Контакты жилы с вмещающими ее гнейсами и гранитами 
резкие и не отличаются сложностью; на многих участках они пря-
молинейны или плавно изгибаются, апофизы весьма малочислен-
ны (Смертенко и др., 1980б).

Строение всех миаролоносных жил с ювелирным бериллом 
и  топазом типично. В морфологическом отношении описывае-
мые пегматиты характеризуются жильной или плитообразной 
формой без резко выраженных раздувов и пережимов и малым 
количеством апофиз; очертания контактов простые. Простота 
формы и  преобладающее крутое падение жил обусловлены со-
гласным залеганием их в гнейсах. Наиболее характерной чертой 
строения топаз-берилловых миаролоносных пегматитов является 
их зональность (рис. 158), которая в обобщенном виде выглядит 
следующим образом (от периферии к осевой части).

а. Зона мелкозернистого гранита или гранит-пегматита. Бы-
вает мощной (первые метры) и выдержанной или маломощной 
и не выдержанной в висячем боку жил, особенно пологих.

б. Зона графического пегматита развита всегда интенсивно, 
слагая от 40 до 90 % объема жилы. Как правило, облекает внутрен-
ние зоны пегматита с обоих боков. Структура графического пег-
матита по направлению к внутренним частям жилы изменяется 
от микро-, тонкографической до крупно- и грубографической.

в. Крупнокристаллический пегматоидный или блоковый пегма-
тит располагается в осевой части жилы, образуя или достаточно вы-
держанные по простиранию зоны, или линзообразные и четковид-
ные гнездообразные обособления среди графического пегматита.

г. Кварцевые ядра или мощные скопления блокового гиганто-
кристаллического кварца совершенно не характерны для описы-
ваемых жил. Встречаются они очень редко и не достигают больших 
размеров. Жилы с консолидированным кварцевым ядром редки.

Таким образом, для пегматитовой жилы месторождения Мо-
круша (как и для подавляющего большинства пегматитов с дра-
гоценными камнями) зональное строение обусловлено главным 
образом закономерным обособлением кварц-микроклиновых 
структурно-минеральных комплексов первичной кристаллиза-
ции. Зоны замещающих комплексов развиты в незначительных 
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Рис. 158. Характер локализации полостей в пегматитовой жиле Мокру-
ша (Смертенко и др., 1980б):
А — геологические разрезы участков пегматитовой жилы в районе шурфов 

8 и 8а; Б — зарисовка забоя уступа в карьере (западный фланг жилы); В — за-
рисовка забоя уступа в карьере (осевая часть жилы).

1 — заваленные старательские выработки, 2 — средне- и крупнозернистые 
биотитовые порфировидные граниты, 3 — гнейсы, 4 — гранит-пегматит, 5 — мел-
ко- и среднеграфический пегматит, 6 — крупнографический пегматит, 7 — гра-
фический пегматит смешанной структуры, 8 — блоковопегматоидный пегматит, 
9 — блоковый микроклин, 10 — таблитчатый альбит, 11 — сахаровидный альбит 
с мусковитом, 12 — кварц-мусковитовый комплекс, 13 — занорыши
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масштабах и не могут существенно влиять на текстурные особен-
ности жилы.

Положение полостей в поперечном сечении пегматитовой 
жилы правильно было определено еще А.Е. Ферсманом (1960, 
1962). Однако укоренившееся мнение о том, что они располагают-
ся только в крупнокристаллическом пегматите пегматоидной или 
блоковой структуры, который А.Е. Ферсман обозначал старатель-
ским термином «тощак», по мнению В.М. Смертенко с соавторами 
(1980б), представляется не совсем верным.

Данные этих авторов позволяют утверждать, что друзовые ми-
ароловые полости в неменьшем количестве располагаются и сре-
ди графического пегматита. Видимо, причиной возникновения 
существовавшего ранее представления является почти обязатель-
ное наличие выдержанной или прерывистой каймы пегматоид-
ного или грубокристаллического мономикроклинового пегматита 
вокруг полостей (рис. 159). Мощность такой каймы во многих слу-
чаях столь мала, что считать ее текстурной зоной пегматитовой 
жилы нельзя, скорее она представляется текстурной зоной самой 
полости, за которой следует собственно друзовая зона.

К тому же она часто составлена не целыми индивидами сво-
бодного от ихтиоглиптов микроклина, а лишь обращенными к по-
лости частями кристаллов, в которых отсутствуют ихтиоглипты 
кварца. Именно изучение полостей, расположенных среди графи-
ческого пегматита, позволяет сделать вывод об их первичной оста-
точной природе. По направлению к полостям укрупняется размер 
минеральных индивидов пегматита, главным образом микро-
клина, укрупняется в общем и размер кварцевых ихтиоглиптов, 
так что около полостей преобладают крупно- и грубографические 
разности письменного гранита. С учетом узкой каймы крупнокри-
сталлического пегматита и друзовой зоны самой полости можно 
утверждать, что вокруг занорыша создается локальная первичная 
зональность, отражающая такой последовательный ход всего пег-
матитового процесса, который приводит к закономерному воз-
никновению полости.

Около друзовых полостей почти всегда развивается альбито-
вое замещение, интенсивность которого очень быстро убывает 
с  удалением от них. Клевеландитовый замещающий комплекс 
с  лепидолитом встречается только в непосредственной связи 
с  друзовыми полостями. Несомненно, что в данном случае не 
полости связаны в происхождении с развитием процессов за-
мещения, а последние пространственно и генетически связаны 
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Рис. 159. Зарисовка друзовых полостей на месторождении Мокруша 
(Смертенко и др., 1980б):
1 — тонко- и мелко-графический пегматит, 2 — графический пегматит 

со струйчатым рисунком ихтиоглиптов, 3 — крупнографический пегматит, 4 — 
графический пегматит смешанной структуры, 5 — грубографический пегматит, 
6 — пегматоидный пегматит, 7 — блоковый микроклин, 8 — обособления блоко-
вого кварца, 9 — вмещающий гранит, 10 — сахаровидный и таблитчатый альбит, 
11 — клевеландит, 12 — крупночешуйчатый мусковит, 13 — мелкочешуйчатый 
мусковит, 14 — лепидолит, 15 — кристаллы берилла, 16 — кристаллы топаза, 17 — 
турмалин, 18 — кристаллы микроклина, 19 — кристаллы кварца, 20 — контур 
полостей
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с  образованием остаточных друзовых полостей. В то же время 
фиксируемые в жиле редкие относительно мощные и выдержан-
ные зоны замещающих комплексов не контролируют размещения 
полостей. Наконец, отметим еще то обстоятельство, что нередко 
на одном небольшом участке близко соседствуют полости с рез-
ко различными друзовыми минералами, в частности с топазами 
или бериллом либо без них. Если бы друзовые полости были на-
ложенными, то последние в пределах одной зоны должны были бы 
характеризоваться одними и теми же минералами. В действитель-
ности этого нет. Таким образом, полученные нами данные позво-
ляют подтвердить выводы А.Е. Ферсмана (1960, 1962) о первичной 
остаточной природе миароловых полостей в пегматитах топаз-
бериллового типа.

Детальное картирование месторождения Мокруша, материалы 
которого были опубликованы в производственном отчете И.А. Гур-
ковым в 1986 г., в последующем были изложены в «Уральском 
геологическом журнале» (№ 6, 2000). В этой работе гнезда пред-
ставляют собой остаточные минерализованные полости выпол-
нения. В  сферолит-пегматите полнозонального участка выделя-
ются второй или нижний слой гнезд, где близ маркирующей зоны 
дробьевидного кварца сосредоточены гнезда с топаз-лепидолит-
микроклин-альбит-кварцевым парагенезисом (рис. 160).

Полости верхнего продуктивного слоя, скорее всего, образова-
лись в результате консервации некоторого объема, ограниченного 
только графическими структурами или графическими с верхней, 
и графическими структурами с нижней части (рис. 161–163).

Конфигурация полостей предопределяется особенностями 
формирования вмещающих их петроструктур и характеризует-
ся необычайным разнообразием. Наряду со щелевидными, изо-
метричными, колоколообразными, трубообразными гнездами, 
встречаются серии всевозможно разветвляющих и соединяющихся 
полостей (в особенности на жиле Голодная). Наибольшее количе-
ство кондиционного топаза сосредоточено в гнездах изометрично-
округлой и напоминающей свод русской печи формы. Большинство 
полостей верхнего продуктивного слоя тяготеет к границе схожде-
ния графических структур висячего и гранитоподобных – лежаче-
го боков жилы. Однако благодаря неправильной форме некоторый 
объем гнезд распределен в средних и верхних частях зон графиче-
ского пегматита. Таким образом, наиболее продуктивной на обна-
ружение самоцветной минерализации для жилы Мокруша следу-
ет считать всю зону графического пегматита и подстилающую ее 
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Рис. 160. Фрагмент геологического строения пегматоидной жилы Мо-
круша (Гурков, 2000):
А — полнозональное строение, Б — неполнозональное.
I–IV — петроструктурные разности пегматита: I — графические и суб-

графические структуры (IA — породы графического пегматита, 1Б — подзона 
пегматоидно-блоковых структур), II — сферолит-пегматит, III — гранит-пегматит, 
IV — аплит.

1 — гнейсы биотитовые; 2–9 — пегматит: 2 — грубографический, 3 — мелко-
графический, 4 — сферолитовой структуры, 5 — гранитной структуры, 6 — апли-
товидный, 7 — гранитной структуры полосчатой текстуры, 8 — мелкографический 
с дробьевидными зернами кварца, 9 — пегматоидно-блоковый; 10 — гнезда

подзону развития пегматоидно-блоковых структур, если таковая 
имеется (рис. 164).

Полости и гнезда продуктивного слоя, приуроченные 
к  сферолит-пегматиту, зафиксированы на месторождении впер-
вые. Они локализовались в небольших своеобразных телах што-
ко- или грибообразной формы, при средних размерах 1,2 × 2,0 м. 
Располагаются гнезда в верхних частях этих тел и окружены 
пегматоидно-блоковой оторочкой. 
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Рис. 161. Морфология и строение гнезда с мусковит-берилловым па-
рагенезисом в неполнозональном участке жилы Мокруша (Гурков, 
2000):
1 — мелкографический крупноблоковый пегматит; 2 — гранит-пегматит; 

3 — кварц-мусковитовый агрегат; 4 — пегматоидно-блоковый пегматит; 5–9 — 
кристаллы: 5 — турмалин, 6 — гелиодор, 7 — ортоклаз, 8 — морион, 9 — мусковит; 
10 — глинка гнездового выполнения

Рис. 162. Особенности строения гнезда с полевошпат-кварцевым пара-
генезисом в неполнозональном участке (пегматитовая жила Мокру-
ша) (Гурков, 2000):
1, 2, 4, 5 — пегматит: 1 — мелкографический, 2 — гранитоподобный, 4 — 

пегматоидно-блоковый, 5 — крупнографический; 3 — кварц-мусковитовый 
агрегат; 6–9 — кристаллы: 6 — морион, 7 — ортоклаз, 8 — мусковит, 9 — плагио-
клаз; 10 — гнездовое выполнение

Изучение нескольких десятков друзовых полостей мурзин-
ского типа (Таланцев,1969а, б, 1988; Смертенко и др., 1980а, б) по-
казало, что строение их довольно однообразное: стенки сложены 
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Рис. 163. Детальная зарисовка забоя штрека № 1 (жила Голодная) (Гур-
ков, 2000):
1 — биотитовые гнейсы; 2 — порфировидные граниты; 3–6 — пегматит: 

3 — пегматоидно-грубографический, 4 — средне-крупноблоковый среднегра-
фический, 5 — крупно-, гигантоблоковый крупнографический, 6 — пегматоидно-
блоковый; 7 — биотит мечевидный; 8 — лейсты расщепленного биотита; 
9 — мусковит дендритовидный; 10-1 — ортоклаз; 10-2 — морион; 11 — глина 
гнездового выполнения; 12 — клевеландит

крупными кристаллами микроклина, из микроклина и альбита в 
полость разрастаются агрегаты мусковита и клевеландита, кри-
сталлы мориона, турмалина, топаза и других минералов.
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Рис. 164. Фрагмент строения жилы Мокруша с друзовой полостью, 
лепидолит-топазовым парагенезисом (Гурков, 2000):
1–6 — пегматит: 1 — крупноблоковый мелкографический, 2 — среднегра-

фический, 3 — скелетно-графический, 4 — аплитовидный, 5 — сферолитовый, 
6 — пегматоидно-блоковый; 7 — расщепленные лейсты биотита; 8 — кварц-
мусковитовый комплекс; 9 — дендритовидный биотит; 10а — таблитчатый 
мусковит; 10б — шерл; 11 — мнкрозанорыши; 12а — морион; 12б — микро-
клин; 13а — лепидолит; 13б — топаз; 14а — клевеландит; 14б — чешуйчатый 
лепидолит-«кипелка»
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В этих друзах встречаются изумительной красоты идеально 
образованные кристаллы голубых топазов (рис. 165), берилла, ге-
лиодора (рис. 166), реже аквамарина (рис. 167). В сводовой части 
полостей преобладают кристаллы кварца (рис. 168).

Рис. 165. Кристалл голубого топаза 
(Мурзинка). Фонды УГМ

Рис. 166. Кристалл гелиодора 7,5 см 
(Мурзинка). Фонды УГМ

Рис. 167. Кристалл аквамарина в пег-
матите (Мурзинка). Фонды УГМ
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Рис. 168. Друза мориона в микроклин-альбитовом пегматите (место-
рождение Мокруша). Фонды УГМ

Пегматоидно-блоковый пегматит занорышей составляет вы-
держанную, но сравнительно маломощную (0,10–0,25 м) отороч-
ку, образовавшуюся при тесном срастании корневых частей  — 
кристаллов, выходящих в полость свободно образованными 
гранями. Блоки микроклина составляют до 45–50 % оторочки, 
кварца — не более 30 %.

На определенном уровне кристаллизации микроклина на 
гранях его кристаллов, еще продолжающих рост, из ихтиоглиптов 
появляются зародыши кристаллов кварца. Некоторые опережают 
микроклин в росте и постепенно увеличиваясь в размере образу-
ют зону выходящих в полость кристаллов мориона (рис. 169).
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Рис. 169. Мелкие кристаллы мориона, 
вырастающие из ихтиоглиптов 
внутри кристаллов микроклина 
(месторождение Мокруша)

Рис. 170. Индукционные гра-
ни роста корневых частей 
кварца в микроклине (ме-
сторождение Мокруша)

Постепенно полость обрамляется блоковым микроклином 
с обилием кристаллов мориона как результат прорастания ихтио-
глиптов (рис. 171).

Вслед за выделением блокового микроклина начинается кор-
розия его мелкозернистым альбитом. Стадия свободной кристал-
лизации альбита (клевеландита) почти всегда проявлена очень 
четко. В эту же стадию происходит кристаллизация ранних гене-
раций турмалина (шерла), завершается кристаллизация мориона.

Белый пористый альбит-клевеландит выполняет пространство 
между кварцем, микроклином и гребенчатым лепидолитом. В по-
лостях минералы распределены согласно вертикальной гравита-
ционной зональности. Кварц тяготеет к кровле гнезд, где сраста-
ется с гребенчатым лепидолитом, альбитом, реже микроклином 
(рис. 172).

Лепидолит первой генерации в виде крупных (10–15 см) оди-
ночных кристаллов встречается во всех частях гнезд, но макси-
мальное его количество отмечается в кровле. Микроклин слагает 
в основном блоковые и нижние части полостей, где сам нередко 
обрастается клевеландитом. Лепидолит второй генерации в виде 
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Рис. 171. Блоковый микроклин из полости с обилием мелких кристал-
лов мориона на поверхности (месторождение Мокруша)

Рис. 172. Кристаллы мориона в альбитизированном микроклине и с 
гребенчатым лепидолитом (месторождение Мокруша)
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мелкочешуйчатого агрегата («кипелки») перекрывает альбит 
и микроклин донной части полостей. Крупные кристаллы топаза 
мурзинского типа (рис. 173) первой генерации прикрепляются ис-
ключительно к кровле, а мелкие кристаллы второй генерации — 
чаще к подошве гнезд, нарастая на лепидолит второй генерации 
или образуясь с ним совместно (рис. 174).

Рис. 173. Крупные кристаллы топаза «мурзинского» типа (месторожде-
ние Мокруша). Фонды УГМ

Рис. 174. Кристаллы топаза в альбит-лепидолитовой массе (месторож-
дение Мокруша)
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Кристаллы из копей самоцветной полосы прозрачны и окра-
шены преимущественно в нежно-голубой цвет. Многие кристаллы 
бесцветны. Величина их различна — вес составлял от нескольких 
граммов до нескольких килограммов и в редких случаях превы-
шал 30 кг. Бериллы, добываемые из полостей описанных пегма-
титов, имели желтый, желто-зеленый, зеленый или светло-синий 
цвет, габитус кристаллов длиннопризматический, размер от долей 
сантиметра до 10–15 см по длинной оси.

Процессы образования гнезд с кристаллами кварца постоянно 
привлекают к себе внимание исследователей. Однако большинство 
работ касается лишь гнезд, приуроченных к кварцевым жилам или 
зонам трещиноватости в горных породах, тогда как литература, 
освещающая формирование кристаллов кварца в пегматитовых 
жилах, более ограниченна. Генезис гнезд здесь чаще всего рас-
сматривается с позиций заключительных актов кристаллизации 
остаточного расплава-раствора (Ермаков, 1965). За послевоенные 
годы появились исследования, свидетельствующие о наложенно-
сти процессов хрусталеобразования на ранее сформировавшиеся 
тела пегматитов (Никитин, 1955, 1968; Дмитриев, 1960; Соколов, 
Захарченко, 1961; Никитин и др., 1967; Огородников, 1975; и др.). 
Таким образом, среди геологов до сих пор еще не сложилось об-
щего мнения об образовании хрусталеносных пегматитов, что 
в какой-то степени связано с многообразием форм хрусталепро-
явлении в  пегматитовых жилах (Никитин и др., 1967; Таланцев, 
1988; Огородников и др., 2004).

Наибольший интерес представляет формация наложенных 
гидротермально-альпийских хрусталеносных гнезд, локализован-
ных в полостях растворения в зонах трещиноватости тектониче-
ского происхождения (Ермаков, 1957; Лазько, 1958; Никитин и др., 
1967; Огородников, 1975, 1993; Эшкин, 1983; Поленов, 2008). На-
звание формации отражает обоснованную А.Е. Карякиным (Каря-
кин, Смирнов, 1967) гидротермальную природу хрусталеносных 
гнезд, развивающихся за счет растворения горных пород, приоб-
ретая крупные размеры и сложную форму.

На территории Светлинского месторождения редкометалль-
ных пегматитов на Южном Урале (описанного в работе ранее) 
были встречены сложные по форме тела гранит-аплитов, пред-
ставляющие собой сочетания пологозалегающих и крутопадаю-
щих жилообразных тел. Среди гранит-аплитов почти повсемест-
но наблюдается развитие различных по структурно-текстурным 
особенностям пород (сегрегационно-зернистых, графических, 
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пегматоидных и др.), слагающих одиночные пегматитовые жилы 
или серии параллельных или ветвящихся жил. Эти образования 
приурочены к системам трещин, в большинстве своем согласным 
с залеганием соответствующих частей тел гранит-аплитов, и яв-
ляются результатом многостадийного и последовательного пре-
образования первичных магматических пород (Никитин и др., 
1967).

На заключительной стадии формирования редкометалльных 
пегматитов в процессе развития пород пегматоидной структуры 
образуются крупные кварцевые обособления — ядра, окружен-
ные зоной крупноблокового полевого шпата. Форма кварцевых 
ядер меняется от почти изометрической до жилообразной, часто 
наблюдаются неправильные «спрутообразные» формы. Размеры 
ядер также колеблются в очень широких пределах: от нескольких 
десятков сантиметров до 30 м по наибольшему измерению. Самые 
крупные кварцевые ядра встречены в узлах сопряжений пологих 
и крутопадающих тел аплит-пегматитов, где и сами пегматиты 
получают максимальное развитие. Среди кварцевых ядер, ори-
ентированных согласно с залеганием пегматоидных зон, могут 
выделяться пологолежащие и крутопадающие плосколинзовид-
ные и жилообразные тела. Кристаллы кварца развивались в одну 
из  последних стадий минералообразования, располагаясь под 
кварцевыми ядрами или в массе гидротермально измененного 
пегматита (рис. 175). Контуры гнезд (особенно нижние и боковые) 
сколько-нибудь определенно наметить трудно.

Ядра в пегматоидных зонах сложены молочно-белым или се-
рым крупнокристаллическим кварцем, размеры отдельных инди-
видов с индукционными гранями достигают 20 см (рис. 176). Их 
внешние контуры обычно определяются гранями контактирую-
щих с ними идиоморфных кристаллов крупноблокового полево-
го шпата. Около хрустальных гнезд кварц приобретает дымчатую 
окраску, становится более прозрачным. Распределение дымчатого 
кварца в ядрах, как правило, неравномерное: он развивается по 
границам отдельных индивидов или в нижней части кварцевого 
обособления.

Образование хрусталеносных гнезд в пегматитах связано с на-
ложенными тектоническими процессами последующего раство-
рения и роста в новообразованных полостях (рис. 177).

Эти гнезда располагаются под кварцевыми ядрами среди 
массы гидротермально измененного пегматита. Хрусталеносные 
гнезда были встречены только в аплит-пегматитовых телах № 2, 
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Рис. 175. Хрустальное гнездо под кварцевым ядром в пегматитовой 
жиле (Никитин и др., 1967):
1 — пегматит сегрегационно-зернистой структуры, 2 — пегматит блокового 

строения, 3 — кварц ядер и блоковых обособлений, 4 — кристаллы кварца, 5 — 
мусковит, 6 — галлуазит с каолинитом
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Рис. 176. Кварц ядра (1) редкометалльного пегматита Светлинского ме-
сторождения в обрамлении крупноблочного полевого шпата (2)

4, 21, расположенных в зоне влияния Косаревского взбросо-
сдвига (Огородников и др., 2004). Остальные многочисленные 
аплит-пегматитовые тела не содержат хрусталеносных гнезд, что 
подтверждает роль тектоники в появлении наложенных хрустале-
носных гнезд с самоцветами как зон циркуляции гидротермаль-
ных растворов.

Гранит-пегматитовое тело № 2 расположено в центре межку-
польной структуры, залегание плащеобразное, крайне неровное, 
мощность невыдержанная (рис. 178).

Распределение минерализованных гнезд и их минерализация 
контролируется морфологией контактов дайки (Кисин, 1991; Ого-
родников и др., 2004).

Гнезда имеют ярко выраженное зональное строение. В нижней 
части, в гнездовом выполнении, наибольшим распространени-
ем пользуется галлуазит с мелкими чешуйками гидромусковита 
(структуры 1М) под кристаллами кварца (см. рис. 175). Выше за-
метно возрастает количество мусковита, причем под кварцевым 
ядром он заполняет все пространство между кристаллами кварца 
(Никитин и др., 1967).
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Рис. 177. Схематическая геологическая карта Светлинского пегматито-
вого поля (Таланцев, 1988, с дополнениями авторов):
1 — метаморфическая толща (линиями показано направление простира-

ния пород); 2 — гнейсограниты Борисовского массива; 3 — биотит-плагиоклаз-
микроклиновые граниты, участками порфировидные; 4 — тела гранитов 
жильной фации с единичными шлирами пегматитов без друзовых полостей; 
5 — гранит-пегматитовые тела с камерными пегматитами в них; 6 — номера 
гранит-пегматитовых тел; 7 — элементы залегания пород; 8 — границы зон 
пегматитовых полей: I — гранитных тел жильной фации, II — гранитных тел 
с единичными пегматитовыми обособлениями и слабым мусковит-альбитовым 
автометасоматозом, III — гранит-пегматитовых тел, насыщенных пегматитами 
с друзовыми полостями, IV — высокотемпературных кварцевых жил; 9 — Коса-
ревский взбрососдвиг
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Окраска кристаллов обычно густая дымчатая (рис. 179). Они 
часто свилеватые, сдвойникованные по дофинейскому, реже бра-
зильскому законам; в них наблюдаются, как правило, многочис-
ленные трещины, по которым располагаются многочисленные 
газово-жидкие и твердые включения.

Кристаллы кварца, нарастающие на нижнюю поверхность квар-
цевых ядер, имеют обелисковидный или короткостолбчатый об-
лик и, соответственно, остроромбоэдрический или гексагонально-
призматический габитус. Те кристаллы, которые были встречены 
ниже кварцевых ядер, среди массы измененного пегматита имеют 
обычно меньшие размеры, коротко- или среднестолбчатый об-
лик, тригональный, реже гексагонально-призматический габитус 

Рис. 178. Гранит-пегматитовое тело № 2 Светлинского пегматитового 
поля (Таланцев, 1988; Кисин, 1991, 2010):
1 — лейкократовый гранит; 2 — пегматиты; 3 — изогипсы кровли поверх-

ности тела, отрисованные по результатам колонкового бурения (сеть 25 × 25 м) 
и отработки карьером глубиной 7 м (80 % площади тела).

Буквы около стрелок показывают минеральную специализацию пегматита: 
а — аквамарин; г — гелиодор; р — гошенит (ростерит); Ту — зеленый турмалин 
с лепидолитом; т + в — топаз с воробьевитом и клевеландитом; My — мусковит; 
Бе — берилл
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Рис. 179. Кристалл дымчатого квар-
ца, 8 см, из пегматита Светлин-
ского месторождения

Рис. 180. Дымчатый кристалл кварца, имеющий внешнюю бесцветную 
зону, в которую врастают мелкие кристаллы берилла (Светлинское 
месторождение пегматитов)

(Никитин и др., 1967). Общей и весьма характерной чертой кри-
сталлов кварца хрусталеносных пегматитов Светлинского рудного 
поля является развитие на них реберных и вершинных форм роста 
(Эшкин, Карякина, 1971).
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Цвет кристаллов дымчатый, различной степени интенсивно-
сти, распределение окраски может быть как равномерным, так 
и  секториальным, зональным, струйчатым. Внешняя зона кри-
сталлов, мощностью до 3–5 мм, сложена бесцветным кварцем, 
таким же кварцем сложена зона регенерации обломанных частей 
кристаллов (рис. 180).

Много красивых бериллов находили на Светлинском пегмати-
товом карьере (Таланцев, 1988; Колисниченко, 2004; Кисин, 1991, 
2010), идо сих пор находят, хитнически отрабатывая пегматиты 
(рис. 181). Минерализация гнезд разная: есть гнезда с топазовой, 
турмалиновой (зеленый, полихромный турмалин) или берилло-
вой. Дайка одна, химический состав ее не меняется, а минерализа-
ция пегматитов разная.

При плащеобразном залегании дайки, осложненной много-
численными перегибами и раздувами, конечный состав флюида 
в разных частях дайки будет различным. Этим и объясняется раз-
ная минерализация гнезд.

В условиях замкнутой системы эволюция флюида в теле пег-
матита отразилась и на эволюции бериллиевой минерализации. 
Наиболее ранним является «фаршированный» берилл (бурый не-

Рис. 181. Современные выработки хитников в пегматитовом теле № 2 
Светлинского месторождения
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прозрачный, сильно трещиноватый, переполненный крупными 
минеральными включениями), приуроченный к зоне блокового 
пегматита (рис. 182).

Далее образуется зеленый берилл: сначала почти непрозрач-
ный (рис. 183), а затем прозрачный (рис. 184). Причем грани-
ца между этими зонами обычно резкая. Этот берилл приурочен 
к гнездам, расположенным под кварцевым ядром.

В висячем боку дайки, на участке ее вогнутого контакта, обычно 
наблюдается аквамарин (рис. 185), нередко в ассоциации с манга-
ноколумбитом. В лежачем боку дайки чаще встречается гелиодор 
(рис. 186). Морганит (воробьевит) отмечен в лежачем боку дайки 
(рис. 187), на участке резкого перегиба с субвертикального падения 
на субгоризонтальное залегание; в ассоциации кварц, клевеландит 
и полихромный топаз. На участках пологого залегания дайки, в ее 
центральной части обычны пегматиты с бесцветным бериллом — 
гошенитом. Последний обычно нарастает и на другие разновидно-
сти бериллов и участвует в регенерации сколов и трещин.

Данная дайка выполняет трещину растяжения, имеет пла-
щеобразное залегание и сложную морфология контактов. Здесь 

Рис. 182. «Фаршированный» берилл, 4 см, в теле № 2 Светлинского 
месторождения пегматитов
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Рис. 183. Кристалл зеленого берил-
ла, 10 см (Светлинский пегмати-
товый карьер) (Попов, Колисни-
ченко, 2008)

Рис. 184. Кристаллы прозрачного 
берилла (Светлинский пегмати-
товый карьер) (Попов, Колисни-
ченко, 2008)

Рис. 185. Кристалл аквамарина, 
8  см (Светлинский пегматито-
вый карьер) (Попов, Колисни-
ченко, 2008)
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Рис. 188. Кристалл голубого топаза, 5 см, со следами регенерации на 
отдельных гранях (Светлинское месторождение пегматитов)

Рис. 187. Воробьевит Светлинского 
пегматитового карьера. Фонды 
Пластовского краеведческого 
музея (Попов, Колисниченко, 
2008)

Рис. 186. Кристалл гелиодора, 3,5 см 
(Светлинский пегматитовый 
карьер) (Попов, Колисниченко, 
2008)
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добыты кристаллы мориона до 0,6 м в длину, а кристаллы берилла 
достигали по весу 15 кг.

Кристаллы топаза имеют небольшие размеры — 2–5 см, окраска 
варьирует от бесцветной до голубой. Исключительно широко раз-
вита регенерация топазов, и поэтому индивиды топазов из друзо-
вых полостей пегматитов Светлинского рудного поля редко имеют 
четкие кристаллографические очертания (рис. 188).

РТ-параметры в процессе развития пегматитового процесса 
в  Светлинском пегматитовом поле эволюционировали, по  дан-
ным А.С. Таланцева (1988), следующим образом: графическая зона 
и присутствующий в ней кварц-мусковитовый «ельчатый» агре-
гат — Т  =  655–560 °С, Р = 2,6–1,5 кбар; зона апографики, кварц-
мусковитовый агрегат в ней и сопутствующие ему крупночешуй-
чатый мусковит и берилл ранней генерации — Т =  560–525 °С, 
Р = 1,5–1,4 кбар; блоковый микроклин — Т = 525–460 °С, Р =1,4–
1,1 кбар; альбит-мусковитовая зона окаймления кварцевых ядер 
и сопутствующие им берилл и топаз, идиоморфные к массе квар-
цевых ядер, — Т = 460–360 °С, Р = 1,2–0,9 кбар; кварцевое ядро — 
Т  =  430–300 °С, Р = 1,7–0,7 кбар; зона позднегнездового метасо-
матического альбит-мусковитового агрегата — Т = 350–250  °С, 
Р = 0,9–0,6 кбар; кварц друзовый из гнезд (полостей) — Т = 300–
170 °С, Р = 0,9–0,3 кбар. Приведенные данные позволили А.С. Та-
ланцеву (1988) выделить в развитии кочкарского типа пегматитов 
три стадии: эвтектическую, пневматолитовую и гидротермаль-
ную. В минералах первой стадии консервант в ГЖВ имеет харак-
тер расплава-раствора, в минералах второй — обычны включения 
высококонцентрированных растворов с дополнительной твердой 
фазой, а для минералов третьей фазы типичны двух- или трехфаз-
ные включения с жидкой углекислотой, подобные наблюдающим-
ся в минералах гидротермальных месторождений.

Глубинность формирования редкометалльных пегматитов не 
очень большая, поскольку все эти процессы локализованы вдоль 
узких зон развития глубинных разломов. По-видимому, она не 
превышала 3–5 км. Эти зоны разломов являются теплофлюидо-
проводниками, а генераторами тепла и растворов — магматиче-
ские массивы, залегающие на глубине. Этим обусловлен высокий 
геотермический градиент 100–120 град/км при образовании пег-
матитов (рис. 189). Для волынского типа пегматитов, локализо-
ванных непосредственно в гранитном массиве, геотермический 
градиент еще больше — 140 град/км.
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Рис. 189. Р-Т условия образования хрусталеносных полостей пегмати-
тов кочкарского (Таланцев, 1969б) и волынского (Лазаренко и др., 
1973) типов:
1 — мелкозернистая графика, 2 — апографические структуры с альбитом и 

мусковитом, 3 — блоковый микроклин, 4 — зона мелкозернистого альбита, 5 — 
мусковит, 6 — клевеландит, 7 — кварцевое ядро, 8 — альбит-слюдяной грейзен, 
9 — слюдяно-альбитовый грейзен, 10 — зона призматических слюд, 11 — кли-
новидный гидромусковит, 12 — берилл, 13 — турмалин, 14 — дымчатый кварц, 
15 — гидрослюдисто-глинистая масса выполнения полости



362

4.2.2. Гидротермально-альпийские месторождения

На Урале гидротермальные кварцево-жильные образования 
выполнения и замещения, как и пегматиты, имеют тесную гене-
тическую связь с гранитоидами.

Большинство гидротермальных месторождений Урала 
кварцево-жильного типа, а значит, и кварцево-жильные образова-
ния связаны с гранитоидами тоналит-гранодиоритовой и гранит-
ной формаций. Формирование таких месторождений проходит в 
большом диапазоне времени и, как правило, в несколько этапов, в 
каждом из которых выделяется по несколько стадий. В.Н. Пучко-
вым (2000) коллизионная стадия на Урале подразделяется на ран-
неколлизионную (D3-С1) («мягкую») и позднеколлизионную (С2-Р1) 
(«жесткую») подстадии. Для ранней коллизии типичны гранитои-
ды тоналит-гранодиоритовой формации, а для поздней — грани-
тоиды гранитной.

Типовыми массивами гранитоидов тоналит-гранодиоритовой 
формации являются Пластовский, Шарташский, Верхисетский, 
Гумбейский, Джетыгаринский, Айдырлинский. Возраст этих мас-
сивов определяется в 360–290 млн лет (Ферштатер, 2001). С этими 
гранитоидами связаны редкометалльные пегматиты и на некото-
ром удалении от них поля кварцевых жил выполнения большой 
протяженности по простиранию (до 250–2000 м), падению (до 300–
900 м) и относительно небольшой по мощности (до 1,5–3,0 м). При 
стечении благоприятных геологических факторов могут создаться 
условия для формирования очень крупных кварцевых тел, наподо-
бие месторождений «Гора Хрустальная», «Светлая речка», «Желан-
ное», Великопетровское и др. (рис. 190).

Такие кварцевые жилы образуются при становлении грани-
тоидов тоналит-гранодиоритовой формации, когда широко проя-
вилась тектоническая трещиноватость в экзо- и эндоконтактовых 
зонах плагиогранитоидов. Анализ полей напряжения формирова-
ния трещинных структур, размещения и ориентировки кварцевых 
жил позволяет говорить о механизме поперечного изгиба в резуль-
тате вертикального движения вверх кристаллизующегося магма-
тического очага на глубоких горизонтах (Огородников и др., 2004). 
Кварцевые жилы выполняют протяженные (0,2–1,5 км) трещины 
скола, реже отрыва, с крутыми углами падения 45–80° и  пред-
ставляют собой типичные жилы выполнения с резкими контак-
тами, практически лишенные околожильных изменений. К ним 
относятся мономинеральные кварцевые жилы молочно-белого 
и светло-дымчатого стекловидного кварца и шеелит-кварцевые, 
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Рис. 190. Кварцевая жила в карьере «Светлая речка» (Средний Урал)

шеелит-турмалин-кварцевые, золото-сульфидно-кварцевые жилы. 
Последующие тектонические подвижки в этих же зонах и вдоль 
блокоограничивающих региональных разломов, представляющих 
собой зоны дислокационного метаморфизма, зоны смятия и про-
ницаемости для гидротермальных растворов, привели к активным 
гидротермально-метасоматическим преобразованиям пород. 
Процессы ранней щелочной стадии сопровождались наложенной 
биотитизацией, амфиболизацией и полевошпатизацией пород. 
Дальнейшая эволюция растворов при понижении температуры 
сопровождалась процессами кислотного выщелачивания, с кото-
рыми связано образование алюмосиликатов, лиственитов и бере-
зитов (Огородников, 1993; Сазонов и др., 2001). 

Особенностью раннеколлизионного этапа проявления 
гидротермально-метасоматической деятельности является вы-
сокая концентрация кремнезема в начальных щелочных, суще-
ственно хлоридно-натровых высокотемпературных растворах. 
При образовании протяженных трещинных структур при паде-
нии давления происходит резкое снижение растворимости крем-
незема и, как следствие, массированная кристаллизация кремне-
зема с образованием жил выполнения. При наличии в растворах 
рудной нагрузки происходит выпадение и рудных минералов. 
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Дальнейшая эволюция растворов в зонах проницаемости приво-
дит к формированию метасоматитов ранней щелочной стадии, 
а по мере снижения температуры растворов и их раскисления — 
кварцевых жил замещения или выполнения + замещения с широ-
ко развитыми околожильными алюмосиликатами (Огородников, 
1993; Поленов, 2008).

Хлоридно-натриевые растворы имеют максимум кислотности 
при температуре около 350 °С. В связи с этим образуются кварцевые 
жилы относительно высокотемпературные, которые обычно сопро-
вождаются околожильными алюмосиликатами, лиственитами и 
березитами и при дальнейшей эволюции и нейтрализации раство-
ров не могут формировать хрусталеносные полости. Этим объясня-
ется отсутствие в относительно высокотемпературных грейзенах, 
кварц-касситеритовых, кварц-вольфрамитовых, кварц-топазовых, 
золотокварцевых, золото-сульфидно-кварцевых и  других жилах 
сингенетичных хрусталеносных полостей. Для жил выполнения 
этого этапа характерны лишь «остаточные» полости, образующиеся 
в закрытой системе в раздувах крупных кварцевых жил.

Поздняя коллизия на Урале сопровождалась альпинотипной 
складчатостью, высокотемпературным региональным метамор-
физмом и формированием крупных массивов нормальных ми-
кроклиновых гранитов. Главный тип магматизма — коровый па-
лингенный гранитный плутонизм. По изотопным определениям 
возраст гранитов 280–250 млн лет (Орогенный гранитоидный маг-
матизм…, 1994).

Важная особенность гранитного плутонизма – приуроченность 
позднепалеозойских (позднеколлизионных) плутонов к областям 
длительного орогенного магматизма. Большая часть массивов 
залегает среди ортогнейсов, представляющих собой метаморфи-
зованные гранитоиды тоналит-гранодиоритового формацион-
ного типа (раннеколлизионные), тогда как преобладающий тип 
метаморфических пород на удалении от массивов — парагнейсы. 
Ареалы позднепалеозойского гранитного плутонизма фиксируют 
области длительной эндогенной активности, но не мантийного 
заложения, а преимущественно корового (Орогенный гранитоид-
ный магматизм…, 1994).

С массивами этих гранитов на Урале генетически связано об-
разование хрусталеносных пегматитов, кварцевых жил и жил аль-
пийского типа (минерализованных полостей и трещин). К таким 
массивам относятся Мурзинско-Адуйский, Борисовский, Джабык-
ский, Cанарский, Адамовский и др. 
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В период формирования гранитных плутонов в экзоконтакте 
с ними в гнейсовых блоках в трещинах скола и отрыва шло обра-
зование высокотемпературных кварцевых жил выполнения. Как 
правило, такие жилы малых и средних размеров по простиранию 
и падению (10–60 м) и относительно большой мощности (1,0–
5,0 м) сложены крупно-гигантозернистым стекловидным и полу-
прозрачным молочно-белым кварцем. Жилы представляют собой 
типичные жилы выполнения. Околожильные изменения или от-
сутствуют, или наблюдаются небольшие оторочки алюмосилика-
тов (силлиманита, мусковита, плагиоклаза, андалузита). В ряде 
геологических районов отмечались случаи перехода пегматитов 
в кварцево-полевошпатовые и кварцевые жилы (Лясик, Нейкур, 
1960; Цюцкий, 1976).

Завершает все хрусталеносная стадия, которая накладывает-
ся на редкометалльные пегматиты, а на удалении от них – зоны 
концентрации кварцевых жил, связана она с дальнейшей эволю-
цией растворов (рис. 191). Кристаллы растут в полостях растворе-
ния в кварцевых жилах и во вмещающих околожильных серицит-
кварцевых метасоматитах, используя в качестве затравки зерна 
кварца. При недостатке кремнезема образуются минерализован-
ные трещины и полости, так называемые жилы альпийского типа. 
Для уральских месторождений возраст образования хрусталенос-
ных гнезд датируется 260–230 млн лет (Огородников, 1993; Кузне-
цов, 1998).

Кварцевые жилы этого типа широко распространены во мно-
гих золоторудных, шеелитоносных и хрусталеносных кварцево-
жильных полях. Они представляют наибольший практический 
интерес, что связано с приуроченностью к ним сульфидной, редко-
металльной и золоторудной минерализаций и наложенных круп-
ных хрустальных гнезд с кондиционными кристаллами кварца. 
Подобные жилы известны во всех рудных и хрусталеносных про-
винциях (Огороднков и др., 2004; Золоторудная, редкометалльная 
и хрусталеносная минерализации…, 2014).

Изучение газово-жидких включений в кварце и других мине-
ралах Светлинских пегматитов показало, что хрусталеносные по-
лости в пегматитах с самоцветами (топаз, берилл, полихромный 
турмалин и др.) формировались в закрытой системе из растворов, 
имеющих существенно бикарбонатно-хлоридно-кальциевый со-
став (рис. 192).

В верхней части кварцевых ядер пегматитов преобладают суще-
ственно газовые включения, а в нижней (зоне перекристаллизации) 
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Рис. 191. Схема расположения главных хрусталеносных зон на площа-
ди Светлинского месторождения горного хрусталя и пегматитов 
(Никитин и др., 1968):
1 — контуры древних логов; 2 — кварцевые жилы: а — с известными элемен-

тами залегания, б — с неизвестными; 3 — аплит-пегматитовые тела; 4 — участки 
концентрации кондиционных кристаллов кварца в россыпях; 5 — хрусталенос-
ные гнезда в кварцевых жилах

развиты уже не только газово-жидкие включения, но и полифаз-
ные (Ануфриев и др., 1973). В водных вытяжках из кварцевых ядер 
преобладают СГ и Na+, отмечаются НСО3

– , К+ и Na+, а также в малом 
количестве F– (см. рис. 192).

Смена состава ГЖВ обусловлена увеличением активности 
бикарбонат-иона по мере снижения температуры (Рябчиков, 1975) 
и реакцией водного хлоридно-натриевого раствора с углекисло-
той. При температуре около 300 °С бикарбонатный раствор имеет 
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Рис. 192. Широтный модельный геологический разрез Светлинского 
рудного поля и состав водных вытяжек из кварца пегматитов, хру-
стале- и золоторудных кварцевых жил:
1 — гнейсы; 2 — кристаллические сланцы; 3 — вулканогенно-осадочные по-

роды; 4 — мраморы и зоны развития карста; 5 — вулканиты Магнитогорской 
мегазоны; 6 — гранитоиды борисовского комплекса; 7 — плагиограниты пла-
стовского комплекса; 8 — граниты Санарского комплекса; 9 — серпентиниты и 
талькохлориты по ним; 10 — габбро-диабазы и габбро-амфиболиты; 11 — тек-
тонические нарушения: сбросы, взбрососдвиги, надвиги; 12 — хрусталеносные 
кварцевые жилы в зонах проницаемости; 13 — золоторудные тела; 14 — газово-
жидкие включения в кварцевых жилах (а) и кристаллах горного хрусталя (б); 
15 — основные направления теплофлюидопотоков

щелочную реакцию, хорошо растворяет кремнезем. Он выщела-
чивает кварц из нижней части кварцевого ядра. Раствор, остывая, 
становится кислым и сбрасывает SiO2 в виде кристаллов кварца 
густодымчатого цвета. Последние нарастают на зону перекристал-
лизации кварцевого ядра. В случае, если система откроется (пег-
матит пересечется трещиной или системой трещин), то произой-
дет интенсивное отложение избыточного SiО2 из водного раствора 
в виде крупных, но дефектных кристаллов кварца. Если система 
останется закрытой, то при снижении температуры в ней будут 
кристаллизоваться наиболее качественные кристаллы горного 
хрусталя. В заключительную стадию эволюции пегматитового 
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процесса возможен сброс рудных компонентов (обычно в виде 
сульфидов, редко — самородных фаз).

Второе направление в гидротермально-метасоматических 
преобразованиях связано с активизацией тектонической дея-
тельности, после завершения образования кварц-жильной мине-
рализации и наложенного на них рудоотложения. При наличии 
контакта толщ метавулканитов с карбонатными отложениями 
хдоротипные растворы преобразуются в бикарбонат-хлоридные и 
приобретают отчетливо щелочную характеристику.

Эта же тенденция — увеличение бикарбонат-иона в растворах 
по мере снижения температуры с удалением от гнейсового блока 
как теплофлюидогенератора — наблюдается и в кварцевых жиль-
ных полях, расположенных западнее пегматитового поля. Это Цен-
тральный и Западный блоки с кварц-жильными зонами, размещен-
ными в зонах проницаемости, оперяющими раствороподводящий 
субширотный Косаревский взбрососдвиг, питающийся от основной 
теплофлюидоподводящей зоны на глубине (см. рис. 192).

Кварцевые жилы образуются в результате выполнения трещин 
кварцем из хлоридно-бикарбонатно-натриевых растворов. Повы-
шенное для этих температур (300–430 °С) содержание бикарбонат-
иона и постепенное увеличение его содержания к западу, кроме 
того, обусловлены насыщением растворов при взаимодействии 
их с толщей мраморизованных известняков. Об этом свидетель-
ствует существенно бикарбонатный состав растворов из самих 
известняков и из кварцевых жил с золоторудного месторождения 
и западного блока (участки Хрустальный и II-Водораздельный). 
Такой состав растворов предопределяет осаждение золота и халь-
кофильных элементов во вмещающих кристаллических сланцах, 
порфиробластах биотита и амфибола при снижении температуры 
на завершении ранней щелочной стадии (золотосульфидная фор-
мация). Наиболее благоприятным для образования рудных тел 
оказываются зоны проницаемости, прилегающие к толще мра-
моризованных известняков. Подтверждением этому служит Свет-
линское золоторудное месторождение (рис. 193), отрабатываемое 
старателями (в настоящее время карьер достиг глубины 250 м), и 
рудопроявления в районе г. Зайковой, г. Калиновой, д. Воронино, 
многочисленные литогеохимические пробы из коренных пород и 
керна скважин с содержаниями золота 0,3–17,0 г/т, а также хруста-
леносные россыпи, из которых ранее старатели добывали золото 
(россыпи Оградная, Старательская, I и II Хрустальные, Анненская, 
Косаревская, Греневой и т. д.).
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Рис. 193. Карьер Светлинского золоторудного месторождения

Бикарбонатная специализация растворов приводит к зна-
чительному расширению щелочной обстановки до более низких 
температур. В условиях зеленосланцевой фации и хрупких дефор-
маций при жилообразовании происходит вскипание растворов, 
а снижение давления стимулирует осаждение кварца с образова-
нием кварцевых и кварц-карбонатных жил. Количество последних 
на золоторудных месторождениях всегда значительно выше.

Перестройка растворов идет по следующей схеме: 
2НСО3

–=   2О+СО2↑ + СО3
2–. Карбонат-ион связывается в доломит-

кальцит. Эти преобразования сопровождаются активным отложе-
нием сульфидов и сульфосолей с образованием золоторудных тел 
прожилково-вкрапленного типа. Золото в этих рудах более сере-
броносное.

Углекислота, образующаяся при вскипании бикарбонатных 
растворов, перемещаясь в верхние горизонты кварц-жильного 
поля, накапливается под различными экранами, что приводит 
к  формированию хрусталеносных зон аргиллизитов. Этот про-
цесс промоделирован в экспериментах (Глюк, 1987, 1989) и за-
фиксирован на хрусталеносных объектах (Эшкин, 1983; Огород-
ников, 1988, 1993). Щелочные бикарбонатно-хлоридно-натровые 
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растворы обладают большой агрессивностью по отношению к 
кремневому (Балицкий, 1970, 1972) и производят выщелачивание 
встречающихся на их пути кварцевых жил. При этом растворам 
безразлично, какая это кварцевая жила – древняя, рудная или без-
рудная. Углекислота, раскисляя растворы, стимулирует осаждение 
кремнезема, а так как осаждение идет в существенно закрытой 
системе, а в растворах концентрация кремнезема уже значитель-
но ниже, чем при образовании жил, то наблюдается медленный 
рост качественных кристаллов горного хрусталя. Формирование 
кристаллов в полостях обычно происходило уже из существенно 
хлоридно-натровых растворов, когда бикарбонатная составляю-
щая была в значительной мере израсходована на образование 
карбонатов.

Анализ распределения кварцево-жильных полей рудопрояв-
лений и месторождений горного хрусталя, золоторудных и ред-
кометалльных месторождений свидетельствует, что они концен-
трируются в зонах теплофлюидопроводников, в качестве которых 
выступают шовные зоны смятия (Огородников, 1993; Огородни-
ков и др., 2004, 2007; Золоторудная, редкометалльная и хрустале-
носная минерализации…, 2014; Коротеев и др., 2010).

Рис. 194. РТ-условия образования хрусталеносных гнезд (а) и кварце-
вых жил (б). 
Оконтурены поля месторождений: 1 — Джаман-Акжар, 2 — Астафьевское, 

3 — Светлинское, 4 — Смежный.
Кривые растворимости кремнезема в воде, г/л, проведены по эксперимен-

тальным данным Н.И. Хитарова (1957)



Изучение термодинамических условий образования хруста-
леносных кварцевых жил (Огородников, 1975, 1993; Страшненко, 
1978) свидетельствует о том, что они могли формироваться при 
наличии высокоамплитудных температурных аномалий геотер-
мического градиента не менее 100–120 град/км на глубинах по-
рядка 1,5–2,5 км (рис. 194).
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Заключение

К концу XX столетия наблюдается явное сближение генетиче-
ских позиций различных школ исследователей пегматитов. Как 
показало прошедшее в 1982 г. в Иркутске всесоюзное совещание 
(Шмакин, 1987), все «магматисты», т. е. последователи А.Е. Ферс-
мана, признают метаморфогенное происхождение материнских 
гранитоидов и важную роль процессов метасоматоза, а «метамор-
фисты» считают правомерным образование метаморфогенных 
расплавов, их кристаллизацию и последующее замещение.

Основываясь на колоссальном фактическом материале, по-
лученном при минералогическом и геохимическом изучении 
пегматитов, при разведочных работах на пегматитовых полях 
многих стран, и учитывая экспериментальные данные отече-
ственных и зарубежных исследователей, можно говорить о су-
ществовании единой метаморфогенно-магматической модели 
образования большинства гранитных пегматитов, в которых — 
во время кристаллизации и после ее завершения — развивались 
процессы ликвации, магматического и послемагматического ме-
тасоматоза, приводящие к появлению новых минеральных ассо-
циаций как в пегматитовых телах, так и в окружающих породах 
(Шмакин, 1987).

В то же время необходимо учитывать, что наряду с преобла-
дающими первично магматическими пегматитовыми телами 
на месторождениях мусковита и некоторых редких элементов 
встречаются пегматитовые жилы первично метаморфического 
происхождения, а также жилы, сформировавшиеся в послемаг-
матический этап. Среди последних — жилы замещения и пере-
кристаллизации, образовавшиеся в соответствии со схемой Зава-
рицкого — Никитина, а также «жилы выполнения», становление 
которых связано с кристаллизацией минералов из высокотемпе-
ратурных гидротермальных растворов. Следовательно, в природе 
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наблюдается гетерогенность сходных по составу и строению пег-
матитовых тел, описанная впервые для мусковитовых пегматитов 
(Шмакин, 1976).

Гетерогенность свойственна не только мусковитовым пегмати-
там. Явно послемагматические жилы наблюдаются среди редкоме-
талльных и тантал-бериллиевых пегматитов. Миароловые пегма-
титы могли образоваться и при кристаллизации магматического 
остатка в материнских гранитах, и при аналогичных явлениях в 
крупных пегматитовых телах, внедрившихся в метаморфические 
породы, и при наложении процессов вторичного выщелачивания 
и перекристаллизации на уже сформировавшиеся пегматитовые 
жилы.

Появляются различные генотипы (мурзинский и т. д.).
Чем объясняется то обстоятельство, что многие научные работ-

ники и опытные геологи-практики используют в трактовке гене-
зиса пегматитов формулу «или — или» вместо доказанной возмож-
ности формулы «и — и»? Прежде всего сходством минерального 
состава слюдоносных или редкометалльных зон в пегматитовых 
телах разного первичного генезиса. Так, в слюдоносных пегма-
титах все мусковитовые зоны возникают на послемагматическом 
этапе под воздействием примерно одинаковых по химизму рас-
творов. В редкометалльных пегматитах наблюдается сближение 
состава первично различных тел в результате развития процессов 
альбитизации. В миароловых пегматитах полости, близкие по со-
ставу минералов и их облику (особенно хрусталеносные), обычно 
формируются под воздействием приблизительно одинаковых во-
дных растворов высокой щелочности, лишенных существенных 
примесей.

Второй серьезной причиной существования генетических 
споров относительно формулы «или — или» является опыт ра-
боты геологов-практиков или исследователей. Нередко он огра-
ничен каким-либо одним генетическим типом пегматитов или 
одним районом их распространения. Необходимость преодо-
ления этой сложности, а также повышения уровня знаний гео-
логов разных школ и различных регионов влечет за собой за-
дачу взаимного ознакомления с результатами разведочных или 
исследовательских работ. Наилучшим способом является, без-
условно, непосредственное знакомство с пегматитами иного 
типа либо района. Однако этот путь не всегда возможен, поэто-
му особо возрастает роль свободных обобщающих публикаций 
по пегматитам.



Исследование пегматитов в последнее время осуществляется 
преимущественно путем изучения отдельных минералов и их гео-
химических особенностей. Геологическое положение отдельных тел 
на месторождении, закономерности их локализации с зарисовками с 
1960–70-х гг. уже не отмечают. В связи с этим отсутствуют мате-
риалы для того, чтобы делать генетические выводы.
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