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ПРЕДИСЛОВИЕ

Альпинотипные гипербазиты являются объектом детального изучения специалистами 
различных отраслей геологической науки. Причины этого следующие. Во-первых, обще
признанно, что эти горные породы —  производные глубинного (мантийного) вещества и 
в той или иной мере могут характеризовать его состав, а также возможные условия вы
плавления соответствующих расплавов. Следовательно, изучение альпинотипных гипер- 
базитов позволяет получить информацию о тех оболочках Земли, которые недоступны 
для непосредственного наблюдения. Во-вторых, альпинотипные гипербазиты, рас
пространенные во всех складчатых областях Земного шара, входят в состав повторяю
щейся во времени ассоциации многообразных горных пород, объединяемых понятием 
о ф и о л и т ы, которые, как полагают многие исследователи, образуются на ранних 
стадиях формирования земной коры и, таким образом, на континентах представляют 
собой составную часть древней коры океанического типа. Следовательно, изучение 
гипербазитов в пределах разновозрастных складчатых структур дает возможность вос
становить последовательность событий, приведших к образованию континентальной 
коры.

Третья причина, вызывающая интерес, проявленный к альпинотипным гипербазитам, 
состоит в том, что с ними генетически и парагенетически связан обширный комплекс 
разнообразных полезных ископаемых. Один из них (хромовые руды, платиноиды и 
др.) образуются при кристаллизации альпинотипных гипербазитов. Другие (хризотил- 
асбест, силикатные руды никеля, нефриты, магнезиты) сформировались в результате 
более поздних преобразований гипербазитов. В свете сказанного вполне понятен инте
рес к альпинотипным гипербазитам со стороны петрологов, тектонистов, геофизиков, 
геохимиков и металлогенистов.

В настоящей работе излагаются результаты детальных многолетних исследований 
альпинотипных гипербазитов одного из относительно мало изученных в геологичес
ком отношении районов Центральной Азии— Монголии. Широкое распространение 
этих образований в пределах каледонских и герцинских складчатых областей позволя
ет рассматривать территорию Монгольской Народной Республики в качестве новой 
гипербазитовой провинции Мира.

До последнего времени альпинотипные гипербазиты МНР изучались лишь фрагмен
тарно, в процессе региональных поисково-съемочных или тематических исследований. 
Несколько детальнее изучены те массивы, в которых обнаружена хризотил-асбестовая 
минерализация. Однако практически не исследованы внутреннее строение массивов, 
их взаимоотношения с окружающими породами, петрохимические, минералогические 
и геохимические особенности. На этих проблемах и было акцентировано1 внимание 
авторов работы, поскольку именно детальный анализ вещества может помочь найти 
решение вопросов генезиса альпинотипных гипербазитов.

Данная работа —  первое монографическое исследование альпинотипных гипербази
тов Монголии, в основе которого лежит фактический материал, собранный в процессе 
личных исследований авторов в 1973— 1981 гг. Помимо авторов, являющихся сотруд
никами Лаборатории петрологии магматических пород Института геологии и геофизики 
Сибирского отделения АН СССР, в полевых и лабораторных исследованиях в разные 
годы принимали участие научные сотрудники института: В.В. Белинский, О.Л. Банников, 
А.А. Меляховецкий, А.П. Кривенко, П.П. Кузнецов, И.В. Завьялова, С.И. Ступаков. 
Полевые работы проводились в рамках Совместной Советско-Монгольской научно- 
исследовательской геологической экспедиции АН СССР и МНР. Со стороны Геологи
ческого института АН МНР в полевых исследованиях принимал участие Ж. Баярхуу.



Аналитические исследования полевых материалов, использованных в работе, про* 
водили сотрудники различных лабораторий ИГиГ СО АН СССР. Всем, кто содействовал 
проведению настоящего исследования, авторы выражают свою глубокую благодарность.

В данной монографии Г.В. Пинусом написаны предисловие, I, II и VII главы; кроме 
того, он принял участие в написании III и VI глав. Л.В. Агафонов написал III и IV главы 
и участвовал в написании II главы. Ф.П. Леоновым написаны V глава и часть VI главы; 
кроме того, он принял участие в написании предисловия и II главы. Общее научное ру: 
ководство работами осуществлено Г.В. Пинусом.

ПРИНЯТЫЕ СОКРАЩЕНИЯ

Ам - амфибол Ол ОЛИВИН

Ан  % - содержание анорти- Опр — оротопироксен
тового компонента в Пл — плагиоклаз
плагиоклазе Рл — рутил

Ап _ апатит Ст ставролит
Би _ биотит Сф — сфен

Гр — гранат Сил — силлиманит
Кв — кварц Хл — хлорит
Кпр - клинопироксен ХрШп — хромшпинель
Кц — кальцит Эп — ЭП ИДОТ

М к - микроклин ' Г — Fe2+/Fe2+ + Mg
Мт — магнетит Кд — коэффициент распределения
Му - мусковит компонентов



ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ
ТЕКТОНИЧЕСКИХ СТРУКТУР МОНГОЛИИ

Обширная территория Монгольской Народной Республики сложена разнообразными 
и разновозрастными складчатыми структурами. В тектоническом плане она разделяет
ся на два крупных блока, отличающихся историей геологического развития. Северный 
блок, составляющий бо'лыиую часть площади страны, сложен в основном раннекале
донскими складчатыми структурами, среди которых располагаются многочисленные 
выступы кристаллического фундамента каледонид, представленного метаморфически
ми образованиями протерозоя. В крайней северо-западной части этого блока распола
гаются складчатые структуры поздних каледонид. В пределах северного блока распо
ложен ряд наложенных разновозрастных прогибов, выполненных более молодыми 
палеозойскими и мезозойскими отложениями. Строение южного блока более простое. 
Он сложен герцинскими складчатыми комплексами, которые лишь в южной и юго- 
восточной его частях, примыкающих к Китайской платформе, включают в себя неболь
шие по размерам отторженцы позднерифейского основания, переработанные палеозой
скими движениями. Обширные площади южного блока заняты позднепалеозойско- 
кайнозойскими депрессиями, Эти два главных структурных элемента Монголии, наз
ванных Л.П. Зоненшайном и Р.А. Хасиным [70] мегаблоками, отделены друг от друга 
трансмонгольским линеаментом, прослеживающимся в субширотном направлении 
через всю страну на протяжении более 2000 км.

Северный и южный мегаблоки Монголии отличаются не только возрастом слагаю
щих их складчатых сооружений, но и стилем их тектоники. Характерная и весьма важ
ная особенность северного мегаблока —  мозаично-блоковый план тектонического стро
ения его каледонских складчатых структур, обусловленный наличием разноориенти
рованных выступов древнего фундамента каледонид и разделяющих их межвыступ- 
ных пространств. Тектонический план южного мегаблока определяется линейным ти
пом складчатых структур герцинид. Отмеченные различия в стиле тектоники смежных 
мегаблоков Монголии присущи и соседним территориям Советского Союза, где просле
живаются каледонские и герцинские складчатые комплексы [54, 127], и в целом всему 
Центрально-Азиатскому складчатому поясу [62]. Трансмонгольский линеамент, раз
деляющий северный и южный мегаблоки Монголии, в тектоническом отношении изучен 
недостаточно. Лишь его крайний западный фланг, Булганский разлом, подвергался спе
циальным исследованиям. По данным В.И. Тихонова [167], эта часть главного монголь
ского разрывного нарушения классифицируется как надвиг с падением плоскостей 
сместителя к северу под углом в 15— 20?. Предполагается, что движения по данному 
разлому происходили с севера на юг.

Наличие с северном мегаблоке многочисленных выступов кристаллического фунда
мента каледонид, сложенных метаморфическими толщами протерозоя, с учетом уста
новленного в настоящее время длительного тектоно-денудационного перерыва между 
древними толщами фундамента и перекрывающими их с несогласием венд-нижнекем- 
брийскими отложениями [83] может служить убедительным доказательством того, 
что ко времени зарождения венд-кембрийской геосинклинали у большей части се
верного мегаблока кора была континентального типа [56]. Последующие тектоничес
кие движения, происходившие в предвендское время, привели к деструкции континен
тальной коры, дифференцированным вертикальным и ограниченным горизонтальным 
движениям отдельных блоков коры и раздвигу последних. На существование этих яв
лений в прошлом указывает разнофациальный состав венд-нижнекембрийских отложе
ний, представленных наряду с типичными эвгеосинклинальными осадочно-вулканоген
ными (офиолитовыми) образованиями толщами существенно терригенных и карбо-



натных пород. В противоположность первым, формировавшимся в мобильных 
условиях магматически активных относительно узких межблоковых зон, седиментация 
вторых происходила на обширных пространствах, в амагматических тектонически 
стабильных условиях, на жестком основании погруженных блоков протерозойского 
фундамента каледонид.

Такое же двухярусное строение имеет область позднекаледонской складчатости. 
По представлениям А.Б. Дергунова и Б. Лувсанданзана [41], седиментация своеобраз
ных весьма однородных терригенных геосинклинальных отложений поздних каледонид 
происходила в прогибах, подстилавшихся раннекаледонским и более древним складча
тым основанием. Жесткий фундамент поздних каледонид ни до накопления осадочных 
толщ, ни во время этого не подвергался интенсивным тектоническим преобразованиям. 
В частности, отдельные блоки его не испытали перемещений с образованием зон раздви- 
гов. Именно поэтому в области распространения поздних каледонских складчатых 
структур на территории Монголии и в сопредельных областях Советского Союза отсут
ствуют синхронные им офиолитовые зоны и сопряженные с ними гипербазитовые пояса 
[133] . Во всех случаях, где среди складчатых структур поздних каледонид обнаружи
ваются цепочки небольших тел или отдельные гипербазитовые массивы, они всегда 
ассоциируют с эвгебсинклинальными существенно вулканогенными толщами венда— 
нижнего кембрия, слагающими тектонические клинья вдоль крупных разрывных нару
шений. Эти наблюдения —  еще одно доказательство наличия в основании позднекале
донских складчатых структур более древнего жесткого фундамента.

Существенно иная тектоническая обстановка выявляется при анализе герцинских 
складчатых структур, которые широкой (до 400 к м ) , слабо изогнутой к югу полосой 
прослеживаются в субширотном направлении, целиком слагая южный мегаблок. Гео- 
синклинальные системы и крупнейшие разрывные нарушения ориентированы в герци- 
нидах Монголии в одном, субширотном направлении. Реликтовые выступы древнего 
основания в них отсутствуют. Нет и других каких-либо признаков существования в 
основании герцинских отложений коры континентального типа. Все это характерно 
для складчатых областей линейного типа.

Из краткого обзора главных тектонических структур Монголии можно сделать вы
вод, что ко времени проявления позднерифейского тектогенеза на значительной терри
тории страны, ныне занятой каледонскими и более древними складчатыми комплекса
ми, существовала кора континентального типа, которая позднее, во время позднери- 
фейской складчатости, была расчленена на отдельные блоки. Между ними в относи
тельно узких зонах проявился активный мантийный магматизм, в результате которого 
формировались зоны офиолитов с заключенными в них гипербазитовыми поясами. 
На юге страны в это время, по-видимому, существовал океанический бассейн. Интен
сивная тектоническая и магматическая деятельность в его пределах проявилась позднее. 
Она совпала по времени с ранними фазами герцинского тектогенеза и была локализо
вана в линейных зонах, где затем возникли среднепалеозойские, а южнее и в более 
позднее время — верхнепалеозойские офиолиты, сопровождавшиеся протрузиями 
гипербазитов.

Альпинотипные гипербазитовые пояса в настоящее время установлены во всех пере
численных выше складчатых комплексах. Везде они пространственно сопряжены с 
региональными разломами глубокого заложения и длительного развития. Однако геоло
гическая позиция этих разломов и гипербазитовых поясов не однотипна.

Особенности структурного положения гипебазитовых поясов и составляющих их 
ультраосновных массивов, расположенных в каледонских и герцинских складчатых 
структурах Монголии, обсуждаются в следующей главе.



ПОЛОЖЕНИЕ АЛЬПИНОТИПНЫХ ГИПЕРБАЗИТОВ 
В РАЗНОВОЗРАСТНЫХ ТЕКТОНИЧЕСКИХ СТРУКТУРАХ МОНГОЛИИ

АЛЬПИНОТИПНЫЕ ГИПЕРБАЗИТЫ В КАЛЕДОНСКИХ СКЛАДЧАТЫХ СТРУКТУРАХ

Большая' часть гипербазитовых поясов Монголии размещена в каледонских склад
чатых комплексах северного мегаблока. В его пределах расположены Дзабханский, 
Толбонурский, Баянхонгорский, Ханхухэйский, Прихубсугульско-Сангиленский, При- 
хубсугульский, Северо-Гобийский и Керуленский гипербазитовые пояса (рис. 1). Зоны 
глубинных разломов, трассируемые гипербазитовыми поясами, располагаются в север
ном мегаблоке чаще всего на границе раннекаледонских эвгеосинклинальных толщ с 
выступами древнего фундамента каледонид. Часть разломов приурочена к участкам 
сопряжения разнофациальных отложений венда— нижнего кембрия, фиксирующих гра
ницы области погруженного фундамента каледонид. Остальные глубинные разломы хо
тя и находятся внутри раннекаледонской складчатой области, но обычно тяготеют к 
выступам кристаллического основания каледонид.

Гипербазитовые массивы, которые по своей морфологии в большинстве случаев 
представляют собой крутозалегающие пластинообразные тела, чаще всего, вмещаются 
осадочно-вулканогенными отложениями венда— нижнего кембрия и метаморфически
ми породами протерозойского фундамента каледонид либо располагаются в зонах не
посредственного тектонического контакта Между ними. В отдельных случаях, как, 
например, в западной части Толбонурского гипербазитового пояса, мелкие тела гипер- 
базитов, нередко совместно с породами вмещающей их рамы последующими тектони
ческими движениями были выведены на более высокие стратиграфические уровни и 
в настоящее время размещаются среди терригенных толщ ордовика и силура.

Отмеченные выше в общей форме особенности, характеризующие тектоническую 
позицию гипербазитовых поясов, расположенных в области каледонских складчатых 
структур, подкреплены ниже фактическими данными, изложенными при описании от
дельных гипербазитовых поясов и составляющих их ультраосновных массивов.

Рис. 1. Схема расположения поясов альпинотипных гипербазитов в складчатых структурах Монголии 
(составил Г.В. Пинус)

1 —  выступы позднерифейского основания, переработанные палеозойскими движениями; 2— 5 —  
геосинклинальные комплексы: 2 —  раннекаледонские, 3 —  позднекаледонские, 4 —  раннегерцин- 
ские, 5 _  позднегерцинские; 6 и 7 —  орогенные комплексы: 6 —  эпикаледонские, 7 —  эпигерцин- 
ские; 8 —  гипербазитовые пояса; 9 —  разломы. Гипербазитовые пояса (числа в кружках): 1 —  
Дзабханский, 2 —  Толбонурский, 3 —  Баянхонгорский, 4 —  Прихубсугульско-Сангиленский, 5 -  При- 
хубсугульский, 6 —  Ханхухэйский, 7 —  Северо-Гобийский, 8 —  Керуленский, 9 —  Баянлэгский, 10 —  
Гобийский, 11 —  Солонкерский



Дзабханский гипербазитовый пояс

По масштабам проявления ультраосновного магматизма этот пояс —  один из круп
нейших гипербазитовых поясов Монголии. В нем сконцентрировано более 50 массивов, 
в том числе такие крупные, как Наранский, Тайширинский и другие, площадь выходов 
которых измеряется многими десятками квадратных километров. Протяженная цепь 
гипербазитовых массивов этого пояса прослеживается на расстояние более 500 км. 
Его восточный фланг располагается в районе хребта Ихэ-Богдо, а западный —  в Долине 
озер, вблизи озера Хиргис-Нур. На меридиане аймачного центра Алтай Гоби от Дзаба- 
ханского пояса в юго-западном направлении отходит Ихэ-Дарибское ответвление, в 
составе которого, кроме ряда мелких тел, располагается еще один крупный гиперба
зитовый массив — Алагульский.

Рзамещение массивов Дзабханского пояса контролируется одноименной зоной глу
бинных разломов, отделяющей эвгеосинклинальные толщи венда —  нижнего кембрия 
от выступов кристаллического фундамента каледонид, сложенного метаморфическими 
толщами докембрия, или от перекрывающих эти выступы существенно терригенно- 
карбонатных отложений, седиментация которых происходила одновременно с отложе
ниями эвгеосинклинальных прогибов венда— нижнего кембрия. Местами венд-кембрий- 
ские отложения в зоне гилербазитового пояса трансгрессивно перекрываются либо 
тектонически контактируют с осадочно-вулканогенными отложениями девона, выпол
няющими орогенные прогибы. Гипербазитовые массивы пояса располагаются по краям 
эвгеосинклинальных прогибов и находятся в пространственной ассоциации с осадочно
вулканогенными отложениями венда —  нижнего кембрия,'вблизи них среди метаморфи
ческих толщ докембрия, слагающих фундамент, или, наконец, на границе между оса
дочно-вулканогенной и метаморфической толщами.

Разрывные нарушения, контролирующие размещение ультраосновных массивов, 
почти всегда имеют крутое падение плоскостей сместителей. Располагающиеся вдоль 
них пластино- или линзообразные по форме гипербазитовые массивы в периферичес
ких частях обычно интенсивно рассланцованы. Одиночные мелкие тела гипербазитов, 
нередко сопровождающие гипербазитовые массивы или образующие серию самостоя
тельных кулисно расположенных и быстро выклинивающихся линз и узких протяжен
ных лент, как правило, буд^ированы и развальцованы. Иногда в них наблюдаются 
конгломератовидные текстуры или отдельность чечевицевидной формы.

Ультраосновные породы, слагающие гипербазитовые массивы Дзабханского пояса, 
представлены в основном перидотитами, среди которых преобладают гарцбургиты. 
Лерцолиты и дуниты встречаются реже. В отдельных массивах дуниты играют заметную 
роль. Все эти породы в различной степени серпетинизированы. Большинство мелких 
тел серпетинизировано полностью. Серпентиниты нередко подвергаются изменениям, 
вызванным воздействием на них более молодых интрузий, в том числе габброидов, 
тела которых обычно тесно пространственно ассоциируют с гипербазитами. Эти изме
нения выражаются в перекристаллизации серпентинитов, карбонатизации, оталькова- 
нии и тремолитизации их, появлении апосерпентинитовых лиственитов, пироксенитов и 
верлитов, а также вторичных дунитов. На некоторых массивах сохранилась кора хими
ческого выветривания ультраосновных пород.

Более подробно особенности геологической позиции отдельных типоморфных мас
сивов Дзабханского пояса, состава пород и метаморфизма их отражены ниже.

Наранский гипербазитовый массив расположен в восточной части хребта Хан-Тайши- 
рин-Ула на абсолютных высотах 2400— 3000 м над уровнем моря. В плане он образует вы
тянутое в запад-северо-западном направлении овальное тело длиной 38 км и шириной 
2— 5,5 км (рис. 2) . Общая площадь выходов ультраосновных пород около 160 км 2. 
Рельефом местности массив вскрыт на глубину 500 м. Его пластинообразное тело на
клонено к северу под углом 70 и довольно полого, под углом 30 , погружается в 
восточном направлении. По периферии, особенно со стороны лежачего бока, массив 
сопровождают многочисленные небольшие линзообразные тела серпентинитов и апо
серпентинитовых лиственитов, а также два более крупных блока гипербазитов, 
обнажающихся в верховьях ручьев Уригал-Гол и Хужардин-Гол. Все эти тела — текто
нические отторженцы Наранского массива, механически втертые во вмещающие породы 
при становлении главного тела.

Наранский массив принадлежит к той группе ультраосновных массивов.Дзабханско-



Рис. 2. Схематическая геологическая карта Наранского гипербазитового массива (составили Г.В. Пи- 
нус, Ф.П. Лесное и Л.В. Агафонов)

1 —  пески, гравий, галечники (кайнозой) ; 2  и 3  (девон) :2  — порфириты плагиоклазовые, авгито- 
вые, реже —  кварцевые порфиры, трахилипаритовые плагиопорфиры, фельзит-порфиры, 3 —  сланцы, 
песчаники, граувакки, гравелиты, туффиты, конгломераты; 4 —  (рифей — нижний кембрий) : а —  
метадиабазы, метадиабазовые порфириты, их туфы, б — мраморизованные известняки с примесью 
кварца; 5 —  сланцы карбонат-эпидот-амфибол-хлоритовые, кремнистые, реже —  метадиабазы; 6 —  
граниты, плагиограниты лейкократовые; 7 —  дайки диабазов, диабазовых и роговообманково- 
плагиоклазовых порфиритов; 8 — габбро-нориты, реже — габбро, габбро-диориты; 9 —  дуниты; 
10 —  гарцбургиты, лерцолиты, 11 —  вебстериты, реже — диопсидиты; 12 —  серпентиниты и сильно 
серпентинизированные дуниты, лерцолиты; 13 —  апогипербазитовые тальк-карбонатные и кварц- 
карбонатные породы; 14 —  древняя кора выветривания гипербазитов; 15 —  разломы; 16 —  эле
менты залегания слоистости пород

го пояса, которые вмещаются осадочно-вулканогенными толщами венда— нижнего 
кембрия [115]. Породы венда в непосредственной близости от массива представлены 
известковыми серицит-хлоритовыми и кварц-альбит-хлоритовыми сланцами, метамор- 
физованными в условиях зеленосланцевой фации. Среди сланцев встречаются горизонты 
кварцитов и мраморизованных известняков. Толща нижнекембрийских отложений, 
тектонически граничащая с гипербазитами, состоит из преобладающих зеленокаменно- 
измененных диабазов, диабазовых порфиритов и их пирокластических производных и 
заключенных среди них горизонтов мраморизованных известняков и глинистых слан
цев. Отложения венда и нижнего кембрия дислоцированы в субширотном направлении 
и моноклинально падают на север-северо-восток. Среди девонских отложений, контак
тирующих с Наранским массивом с севера, выделяются терригенная и вулканогенная 
толща. Первая состоит из пачек пестроокрашенных алевролитов, песчаников, гравели
тов и конгломератов. Последние местами залегают на эродированной поверхности мас
сива, и в их цементе обнаружены продукты дезинтеграции гипербазитов. Вышележащая 
вулканогенная толща сложена плагиоклазовыми и авгитовыми порфиритами, которым 
подчинены потоки кварц-полевошпатовых порфиров.

Особенность Наранского массива —  относительно хорошая сохранность слагающих 
его ультраосновных пород. Большая часть их представлена гарцбургитами. Количествен
но им подчинены обедненные моноклинным пироксеном лерцолиты. Значительная 
площадь массива в его центральной части сложена дунитами. Небольшие поля дунитов 
встречаются и среди перидотитов. Большую роль среди пород массива играют серпенти
ниты. Основная масса их возникла за счет гарцбургитов и представлена лизардитовыми 
разностями, содержащими псевдоморфозы бастита. В западной части массива обна
ружены антигорит-лизардитовые серпентиниты. Реже встречаются мономинеральные 
антигоритовые разности. В северной, приконтактовой части массива среди интенсивно 
серпентинизированных дунитов и гарцбургитов прослежена полоса распространения 
жил вторичных дунитов, ассоциирующих с прожилками офита салатного цвета. Здесь



же обнажаются дайки диабазов и микрогаббро. Это одно из немногих мест в Монголии, 
где установлено вторичное происхождение оливиновых пород. Подробно этот вопрос 
обсужден ниже, в специальной главе. В гипербазитах этого массива обнаружены жило
образные тела хромитов, которые также будут затем охарактеризованы более детально.

В южной части Наранский массив и вмещающие его вулканиты нижнего кембрия 
интрудированы крупным линейно вытянутым телом габбро-норитов. В экзоконтакте 
этой интрузии со стороны гипербазитов повсеместно прослеживается мощная зона 
апосерпентинитовых пироксенитов. Преобладающая масса их представлена оливин
содержащими и безоливиновыми вебстеритами, среди которых обнаруживаются поро
ды, близкие по составу к верлитам. Подобные апосерпентинитовые новообразования 
сопровождают также небольшие тела габброидов, интрудирующие гипербазиты в запад
ной части массива и в других местах. Там пир'оксениты представлены частично амфибо- 
лизированными диопсидитами. О генетической самостоятельности и более позднем по 
сравнению с гипербазитами становлении габброидных массивов свидетельствуют также 
многочисленные ксенолиты гипербазитов в габбро, обнаруженные нами в верховьях 
рч. Уригал-Гол и в других местах.

В северной, приконтактовой части массива на площади около 3 км 2 на гипербазитах 
сохранились корневые части древней коры выветривания, представленные зоной де
зинтегрированных серпентинитов и частично зоной выщелачивания их с широким рас
пространением интенсивно карбонатизированных и ожелезненных пород, густо насы
щенных жилами химически чистого скрытокристаллического магнезита.

Тайширинский гипербазитовый массив и ближайшее его обрамление привлекают 
внимание исследователей тем, что в этом районе обнажается вся гамма пород, состав
ляющих офиолитовую ассоциацию, что встречается весьма редко. Отдельные вопросы 
геологии района и гипербазитового массива нашли отражение в работах Н.Г. Марковой 
[115 ], Л.П. Зоненшайна и М.И. Кузьмина [65] и авторов [138].

Тайширинский гипербазитовый массив расположен всего в 5 км от Наранского, 
поэтому геологическое строение района, где он обнажается, такое же, как и района 
Наранского массива. Аналогична и тектоническая позиция этих гипербазитовых мас
сивов. Отметим только, что в окружении Тайширинского массива отсутствуют девон
ские отложения и сам массив по сравнению с Наранским приближен к разлому, отделя
ющему венд-нижнекембрийские отложения от метаморфических толщ, слагающих 
Гоби-Алтайский выступ фундамента каледонид. По-видимому, этим следует объяснять 
более интенсивную тектоническую переработку ультраосновных пород массива и после
дующие метасоматические изменения их.

Практически весь массив сложен серпентинитами, в которых лишь в редких случаях 
сохранились реликты зерен оливина и ромбического пироксена. Серпентиниты интру
дированы крупным телом габбро, часть которого в восточном окончании Тайширинско
го массива еще не полностью вскрыта эрозией. Это подтверждает наличие среди серпен
тинитов ряда мелких выходов габброидов, очевидно слагающих апикальную часть габ- 
броидного интрузива. Характерно, что почти повсеместно в экзоконтактовых частях 
габброидной интрузии фиксируются различной мощности оторочки апосерпентинито
вых пироксенитов: Местами они встречаются и вне связи с габброидами, образуя жило- 
образные; тела в серпентинитах. О метасоматической природе пироксенитов свидетель
ствуют такситовые текстуры этих пород, сохранившиеся среди неравномернозернисто
го агрегата пироксеновых зерен участки перекристаллизованных антигоритовых сер
пентинитов, а также иной, чем у габбро, состав пироксенов. Об этом подробнее сказа
но ниже.

К особенностям геологического строения района данного массива следует отнести 
наличие здесь многочисленных диабазовых даек. Местами, как, например, по левобе
режью ручья, протекающего у развалин монастыря, и в некоторых других местах, наблю
даются рои даек. Они секут весь комплекс пород, обнажающихся в районе Тайширин
ского массива, в том числе гипербазиты, габброиды, толщи основных вулканитов и 
даже наиболее молодые плагиограниты, мелкие штоки которых обнажаются в восточ
ной части Тайширинского массива. Дайки не обнаружены только среди пород осадоч
ной толщи нижнего кембрия.

Активная, неоднократно возобновлявшаяся магматическая деятельность в районе 
Тайширинского гипербазитового массива оставила свой след и в преобразовании габ
броидных пород. В ряде мест, где они ассоциируют с гипербазитами, за счет габброидов



Рис. 3. Схематическая геологическая карта Алагульского гипербазитового массива (составили 
Г.В. Пинус, Л.В. Агафонов, Ф.П. Леснов и П.П. Кузнецов)

1 —  рыхлые отложения (кайнозой) ; 2 —  дайки диабазов; 3 —  конгломераты, гравелиты, песча
ники, черные? сланцы, кварцевые порфиры и их туфы (девон); 4 —  граниты субщелочные микро- 
клиновые; 5 —  граниты, плагиограниты, кварцевые диориты; 6 —  диориты; 7 —  кварц-хлоритовые, 
серицит-хлоритовые сланцы, алевролиты, метапесчаники, горизонты кварцитов и известняков, 
метадиабазы и их туфы (венд —  нижний кембрий); 8— 11 —  (рифей) : 8 —  гнейсы, кристаллические 
сланцы, амфиболиты, 9 —  мраморы графитсодержащие, 10 —  кварциты, 11 —  диаспоровые бокситы; 
12 —  серпентиниты, реже —  серпентинизированные гарцбургиты, дуниты, лерцолиты; 13 —  рудо- 
проявления хризотил-асбеста; 14 —  разломы; 15 —  глубинный разлом, перекрытый рыхлыми от
ложениями; 16 —  элементы залегания слоистости пород

возникли родингиты. Среди ультраосновных пород Тайширинского массива довольно 
широко распространена хризотил-асбестовая минерализация.

Алагульский гипербазитовый массив, как уже отмечалось, в совокупности с рядом 
более мелких серпентинитовых линз составляет обособленную ветвь Дзабханского 
гипербазитового пояса. Подробное описание массива дано в работе Г.В. Пинуса с соав
торами [136], поэтому здесь мы ограничимся краткой характеристикой его.

Гипербазитовый массив обнажается на южном склоне хребта Ихэ-Дариби, захваты
вая и водораздельную его часть. Тектоническими нарушениями, ограничивающими рас
положенные среди него блоки вмещающих пород, а также прорывающими гипербазиты 
различными по составу и возрасту гранитоидными интрузиями он расчленен на ряд 
изолированных друг от друга с поверхности тел, что обусловило весьма сложный его 
контур (рис. 3).

Структурная позиция Алагульского массива определяется приуроченностью его к 
ориентированному в широтном направлении крутопадающему разлому, вдоль кото
рого с ним контактируют метаморфические образования протерозоя. Последние обра
зуют здесь выступ кристаллического фундамента каледонид среди эвгеосинклиналь- 
ных отложений озерной структурно-фациальной зоны, сложенной терригенно-вулкано- 
генными отложениями, условно датированными вендом— нижним кембрием.

Вмещающие Алагульский массив с северной, западной и восточной сторон мета
морфические образования протерозоя представлены различными по минеральному 
составу гнейсами и кристаллическими сланцами, а также подчиненными им амфибо
литами, кварцитами и мраморами. В верхней части разреза пород протерозоя, слагаю
щих тектонический клин, зажатый среди ультраосновных пород массива, обнаружена 
пачка пород, состоящая из перемежающихся горизонтов диаспоровых бокситов, хло
ритов, гранатитов, корундитов и других метаморфических пород терригенного проис
хождения. Характер минеральных парагенезисов пород протерозоя свидетельствует 
о том, что они подверглись метаморфизму в условиях низов эпидот-амфиболитовой 
фации средних давлений.



Отметим, что в составе горизонтов хлорититов и других протерозойских метамор
фических пород терригенного происхождения нами были обнаружены продукты дезин
теграции гипербазитов в виде зерен хромшпинелидов и обломков серпентинитов. 
Эти факты свидетельствуют о древнем возрасте ультраосновных пород, которые не 
только были сформированы и выведены на поверхность, но и подверглись размыву ко 
времени седиментации первично осадочных пород, слагающих верхнюю часть разреза 
докембрия.

Южная граница Алагульского массива на значительном протяжении перекрыта делю
виально-пролювиальными отложениями конусов вынода. Лишь на отдельных участках 
ультраосновные породы массива тектонически контактируют С осадочно-вулканоген
ной толщей, условно отнесенной к венду— нижнему кембрию и состоящей из кварц- 
хлоритовых и серицит-хлоритовых сланцев, метаморфизованных алевролитов и пес
чаников, отдельных горизонтов кварцитов и известняков, а также мощных пачек зе- 
ленокаменно-измененных диабазов и их туфов. Как уже говорилось, гипербазитовый 
массив прорывается крупным телом диоритов и более молодой интрузией субщелоч
ных гранитоидов.

Большая часть площади Алагульского массива сложена антигоритовыми, антигорит- 
лизардитовыми, реже, —  лизардитовыми серпентинитами. Небольшие по размерам участ
ки, сложенные в различной степени серпентинизированными ультраосновными поро
дами, обнажаются в наиболее глубоко эродированных частях массива, который сильно 
расчлененным рельефом местности вскрывается на глубину до 700 м. Среди первич
ных ультраосновных пород установлены перидотиты и дуниты. В числе первых преоб
ладают-гарцбургиты с содержанием ортопироксена 10— 20% объема породы. Лерцолиты 
встречаются реже. Господствующий в них минерал —  оливин, а среди пироксеновой 
составляющей явно преобладает ортопироксен. Дуниты встречены в северной и юго- 
восточной частях массива. В северной его части вблизи интрузии диоритов среди пере- 
кристаллизованных антигоритовых серпентийитов обнаружены жилообразные тела 
вебстеритов мощностью 0,2— 0,6 м. Геологическая позиция и форма тел, а также наличие 
среди агрегата пироксеновых зерен реликтовых участков антигоритовых серпентинитов 
свидетельствуют в пользу апосерпентинитового происхождения вебстеритов.

Под влиянием прорывающих гипербазиты интрузий гранитоидов в зонах их контак
тового воздействия, помимо пироксенитов, возникает ряд других разновидностей апо- 
серпентинитовых образований. Из них наиболее распространены карбонатизированные 
серпентиниты. В зависимости от температуры и состава гидротерм, вызывающих мета- 
соматические преобразования серпентинитов, последние преобразуются в кварц-кар- 
бонатные, тальк-карбонатные, тремолит-тальк-карбонатные, тальк-тремолитовые, сер- 
пентин-антофиллитовые, оливин-антофиллитовые и мономинеральные антофиллитовые 
породы. Нами в пределах Алагульского гипербазитового массива в ряде пунктов 
была обнаружена хризотил-асбестовая минерализация, а в заключенном среди массива 
тектоническом клине пород протерозоя — месторождение диаспоровых бокситов, 
охарактеризованное в работе [136].

Хутурьский гипербазитовый массив расположен на северо-западном фланге Дзаб- 
ханского гипербазитового пояса на левобережье р. Хунгуй-Гол, к югу от сомона Урга- 
мал. На геологической карте Монголии масштаба 1:1 500 000 ранее в этом районе были 
показаны пять небольших тел ультраосновных пород. В 1973 г. авторами там был вы
явлен и изучен крупный гипербазитовый массив, общая площадь выходов которого 
около 95 км 2. Позднее Хутульский массив посещали И.П. Палей и Л.П. Зоненшайн. 
В 1979 г. в процессе геологического картирования района массив был обследован 
геологами Аэрологической экспедиции, а в 1980 г. нами была составлена геологичес
кая карта массива (рис. 4) и проведено более детальное его изучение.

Структурная позиция Хутульского массива, как и всех охарактеризованных выше 
гипербазитовых массивов Дзабханского пояса, определяется пространственной сопря
женностью его с зоной Дзабханского глубинного разлома, разграничивающего здесь 
две разновозрастные структуры: на западе — метаморфические толщи рифея, на восто
ке —  зеленокаменно-измененные геосинклинальные отложения предполагаемого венда— 
нижнего кембрия. Важная особенность массива состоит в том, что он практически це
ликом расположен среди пород метаморфических толщ докембрия. Рядом сопряжен
ных с Дзабханским разломом крутопадающих тектонических нарушений северо-за
падного простирания и связанных с ними разноориентированных разрывных нарушений



Рис. 4. Схематическая геологическая карта Хутульского гипербазитового массива (составили 
Л.В. Агафонов, Ф.П. Леонов, С.И. Ступаков и И.В. Завьялова)

1 —  рыхлые отложения (кайнозой) ; 2  —  метаморфизованные мергелистые известняки, темно
серые и черные кварциты, зеленокаменно-измененные диабазы и их туфы, филлитовидные сланцы 
(венд —  нижний кембрий) ; 3 и 4 (рифей) : 3  —  мраморы графитизированные, кварциты с прослоями 

амфиболитов и кристаллическйх сланцев (верхняя толща), 4 —  гранито-гнейсы, кристаллические 
сланцы, кварцсодержащие амфиболиты с прослоями мраморов и кварцитов (нижняя толща) ; 
5 —  граниты; 6 —  габбро; 7 —  листвениты и лиственитизированные гипербазиты; 8 —  серпентиниты 
с участками серпентинизированных дунитов и гарцбургитов; 9 —  дайки основного состава; 10 —  
дайки кислого состава; 11 — рудопроявления хромита; 12 — ру доп ро явления хризотил-асбеста; 
13 —  разломы: а —  установленные, б —  предполагаемые; 14 —  элементы залегания слоистости пород; 
/— / — геолого-петрографический разрез

более мелкого масштаба массив разбит на серию блоков, часть которых отделена друг 
от друга тектоническими клиньями, сложенными метаморфическими породами рифея. 
Все это в сочетании с интрудирующими гипербазиты небольшими телами более молодых 
габброидов и гранитов предопределило весьма сложный контур массива и сопровожда
ющих его мелких тел гипербазитов.

Метаморфические образования рифея, среди которых располагается массив, по 
литологическому составу и положению в разрезе подразделены нами на две толщи —  
нижнюю, состоящую из гранито-гнейсов, кристаллических сланцев и амфиболитов с 
подчиненными горизонтами кварцитов и мраморов, и верхнюю, в которой преоблада
ют мраморы, кварциты и амфиболиты. Контакт между толщами тектонический. Одна
ко в ряде пунктов в мраморах верхней толщи были обнаружены обломки кристалли
ческих сланцев, свидетельствующие не только о более высоком стратиграфическом 
положении ее, но и о разделявшем их тектоно-денудационном перерыве.

Анализ типичных минеральных парагенезисов метаморфических пород рифея (гра
нито-гнейсы: Пл + Кв + М к  + Му ± Б и ; кристаллические сланцы: Пл + Кв + Би ± Гр ± 
± Му, Кв + Би + Гр + Ст + Му ± Пл, Ам + Рл + Кв ± Би ± Гр, Ст + Ам + Пл + Кв ± Би ±



± Гр ; амфиболиты: Ам  + Рл + Кв ± Гр) позволил установить, что Р— Г условия их пре
образования отвечали эпидот-амфиболитовой фации метаморфизма. Породы обеих 
толщ дислоцированы в субмеридиональном направлении. Они моноклинально падают 
на восток и юго-запад под углами 40— 80°. Местами, особенно вблизи тектонических 
нарушений, в метаморфических породах обнаруживается дополнительная складчатость 
с амплитудой крыльев порядка первых метров. Общая мощность метаморфических 
толщ рифея 5 км. С гипербазитами они повсеместно сопряжены по тектоническому 
контакту.

Определения возраста амфиболитов и гранито-гнейсов калий-аргоновым методом, 
выполненные Л.В. Фирсовым в Лаборатории геохронологии ИГиГ СО А4Н СССР, дали 
следующие значения: амфиболиты 430±40 и 436±23 млн. лет, гранито-гнейсы 388± 
± 5 млн. лет. Очевидно, что даты отражают не время формирования пород и даже не вре
мя главного этапа их метаморфизма, а фиксируют время более поздней утечки радио
генного аргона, вызванной влиянием молодых гранитных интрузий, мелкие тела кото
рых насыщают не только рифейские образования, но и гипербазиты. Высказанное пред
положение основывается на очень близких значениях абсолютного возраста упомяну
тых гранитов (420±15 млн. лет) и дат, полученных для метаморфических пород ри
фея.

Терригенно-вулканогенные отложения, которые мы условно относим к венду— 
нижнему кембрию, распространены восточнее Хутульского массива, главным обра
зом за широкой задернованной долиной урочища Хара Нтуин Холой. В непосредствен
ной близости от массива они обнажаются лишь в его юго-восточной и северо-восточной 
частях. По степени метаморфизма и составу пород венд-нижнекембрийские отложения 
существенно отличаются от метаморфических образований рифея. Они представлены 
мергелистыми известняками, темноокрашенными кварцитами, полимиктовыми пес
чаниками, филлитовидными сланцами, зеленокаменно-измененными диабазами и их 
пирокластическими производными. Венд-нижнекембрийские отложения собраны в 
линейные складки субмеридионального простирания с крутыми, близкими к вертикаль
ным углами падения крыльев. Там, где они контактируют с метаморфическими обра
зованиями рифея, везде наблюдаются тектонические нарушения с крутыми падениями 
плоскостей сместителей.

Эти данные не согласуются с представлениями И.П. Палея [124], который, обсуждая 
генетические взаимоотношения венд-кембрийских отложений с докембрийскими мета
морфическими толщами, говорит о ведущей роли горизонтальных движений не только 
в период накопления венд-кембрийских отложений, но и во время последующего раз
вития структур. В подтверждение своих представлений он упоминает о наличии в районе 
выходов Хутульского гипербазитового массива четырехслойного пакета шарьяжных 
пластин, в строении которых участвуют породы рифея, венда— кембрия и гипербазиты. 
Проведенное нами детальное картирование этого гипербазитового массива и окружаю
щей его рамы свидетельствует о крутом залегании гипербазитового тела в зоне текто
нического сопряжения докембрийских и венд-нижнекембрийских структур и о протру- 
зивном его внедрении. Последующие неоднократные субвертикальные движения в этой 
мобильной зоне привели к раздроблению гипербазитовой протрузии и примыкающих 
к ней пород рамы на отдельные блоки и к дальнейшему их перемещению. При этом, 
вероятно, просходили движения и по относительно пологим плоскостям сместите
лей. Однако эти маломасштабные субгоризонтальные движения, запечатленные в по
логих надвигах, имели локальный характер и не определяют современный структур
ный план района.

Подавляющая часть площади Хутульского гипербазитового массива сложена серпен
тинитами. Сохранившие в какой-то мере свой первичный облик ультраосновные поро
ды обнажаются лишь в виде небольших участков среди серпентинитов в южной полови
не западной периферической части массива. Везде они представлены серпентинизиро- 
ванными гарцбургитами, содержание ортопироксенитов в которых варьирует от 10 
до 30%. Слабосерпентинизированные дуниты обнаружены нами лишь в небольшом 
блоке, залегающем среди пород верхней толщи рифея в юго-западной части массива. 
Большая часть неподвергшихся дальнейшему преобразованию серпентинитов содержит 
псевдоморфозы бастита по ортопироксену, что может служить косвенным доказатель
ством того, что основной объем первичных пород Хутульского массива был представ
лен гарцбургитами.



Среди серпентинитов по минеральным парагенезисам, в порядке распространенности, 
выделены следующие разновидности: лизардит-антигоритовые, лазирдитовые, антигори- 
товые и хризотил-лизардитовые. Мономинеральные антигоритовые серпентиниты осо
бенно широко распространены вдоль западной периферии главного гипербазитового 
блока. К модификациям серпентинитов, определяющим названия разновидностей сер
пентинитов, слагающих Хутульский массив, надо прибавить бастит, а также офит и 
хризотил-асбест.

Наиболее концентрированная хризотил-асбестовая минерализация обнаружена нами 
в юго-восточной части массива. Асбестоносная зона здесь прослеживается на расстояние 
200 м при ширине 30 м. Хризотил-асбестом сложены одиночные жилы и тонкопрожил- 
ковые зоны. Длина волокна в одиночных жилах достигает 15 мм, протяженность их 
измеряется первыми метрами. Жилы расположены кулисно, вытягиваются вдоль асбес
тоносной зоны. Хризотил-асбест тонкопрожильного типа более или менее равномерно 
насыщает хризотил-лазардитовые серпентиниты асбестоносной зоны. Содержание его 
в породе достигает 10— 15%. В этом районе серпентиниты интрудируются многочислен
ными мелкими телами гранит-порфиров. Незначительная хризотил-асбестовая минера
лизация установлена также в крайней юго-западной части гипербазитового массива.

Влияние прорывающих гипербазиты даек и мелких штоков гранитов, диабазов и 
микрогаббро не ограничивается перекристаллизацией серпентинитов и появлением 
в них хризотил-асбестовой минерализации. Чаще можно наблюдать различные стадии 
процесса лиственитизации серпентинитов, начиная от карбонатизации их до полного 
исчезновения серпентинитов и образования за их счет мономинеральных талькитов 
и тремолититов. В качестве промежуточных продуктов лиственитизации отметим 
апосерпентинитовые кварц-карбонатные и тальк-карбонатные породы. Районы наибо
лее интенсивной лиственитизации гипербазитов показаны на геологической карте мас
сива.

Завершая описание Хутульского гипербазитового массива и ассоциирующих с ним ■ 
пород, кратко охарактеризуем прорывающие его кислые и основные интрузии. Обра
щает внимание их обилие. Мелкие штоки и дайкообразные тела гранитов, дайки диа
базов и микрогаббро особенно широко распространены в западной периферической 
зоне массива и в породах его рамы. Не менее обильны они и в юго-восточной части 
массива, реже встречаются в других местах выходов гипербазитов. Судя по относитель
но хорошей сохранности пород, слагающих эти интрузии, и единичным датам абсолют
ного возраста гранитов, становление их было значительно оторвано от времени 
формирования главных структурных элементов района Хутульского массива. Эти дан
ные, а также то, что некоторые тела молодых интрузий, расположенных по соседству 
с зонами тектонических нарушений, испытывают катаклаз и милонитизацию, дают 
основание говорить о том, что существовавшая в характеризуемом районе в докембрии 
и раннем фанерозое тектонически мобильная зона продолжала активную жизнь по край
ней мере до середины палеозоя.

Среди кислых интрузий преобладают лейкократовые мелкозернистые микроклиНо- 
вые и микроклин-микропертитовые граниты и гранит-порфиры, в которых акцессорные 
минералы представлены гранатом и ортитом. Реже встречаются биотитовые граниты и 
плагиограниты. Интрузии основного состава сложены не претерпевшими существен
ных изменений дайками диабазов и микрогаббро. Более древние габброидные интрузии, 
обычно тесно ассоциирующие с гипербазитами, в районе Хутульского массива не нашли 
широкого распространения. Может быть, с этим связана еще одна отличительная черта 
Хутульского массива — ограниченное распространение в его пределах родингитов и 
родингитизированных пород.

Толбонурский гипербазитовый пояс

Этот пояс получил свое название от одноименного разлома, который контролирует 
размещение составляющих его гипербазитовых массивов.

Гипербазитовые массивы пояса трассируют сложно построенную систему разломов, 
вдоль которой в восточной половине пояса приходят в тектоническое соприкоснове
ние разновозрастные (каледонские и герцинские) складчатые структуры. Гиперба- 
зитовые массивы в этой части пояса локализуются среди кембрийских эвгеосинкли-



Рис. 5. Схематическая геологическая карта восточного фланга Толбонурского гипербазитового пояса 
на участке р. Найтур-Гол —  сомон Бэгэр (составили Г.В. Пинус и Л.В. Агафонов)

1 —  рыхлые отложения (кайнозой); 2 —  конгломераты, песчаники, алевролиты, угли (нижний— 
средний карбон) ; 3 — известняки, алевролиты (нижний— средний девон) ; 4 —  известняки, песчани
стые известняки, алевролиты (нижний девон) ; 5 —  терригенные породы, хлоритовые сланцы, яшмы, 
порфириты (нижний силур); 6 —  известковистые песчаники, алевролиты, кремнистые сланцы, 
метадиабазы и их туфы, серицит-хлоритовые и хлоритовые сланцы, мраморизованные известняки 
(нижний кембрий); 7 —  граниты; 8 —  габбро; 9 —  гипербазиты; 10 —  разломы; 11 —  элементы 
залегания слоистости пород

нальных отложений, нигде не проникая в расположенные юх^нее более молодые сред
непалеозойские толщи пород герцинской складчатой области.

В северо-западной части пояс? система разломов, разветвляясь, прослеживается среди 
пород позднекаледонской Монголо-Алтайской складчатой области, расчленяя ее на 
несколько структурно-фациальных зон, сложенных мощными толщами существенно 
терригенных геосинклинальных отложений верхнего кембрия, ордовика и силура, 
а также сланцевыми толщами, выполяющими регионированные девонские прогибы. 
Однако и здесь гипербазитовые массивы пояса тесно ассоциируют с зеленокаменно- 
измененными осадочно-вулканогенными эвгеосинклинальными отложениями ниж
него кембрия, обнажающимися в виде узких, быстро выклинивающихся, зажатых 
вдоль разломов тектонических клиньев. В соответствии с планом разрывных струк
тур северо-западный фланг гипербазитового пояса состоит из ряда сопряженных вет
вей субмеридионального простирания.

На востоке, в районе хребта Ихэ-Богдо, Толбонурский гипербазитовый пояс близко 
подходит к Дзабханскому поясу и на небольшом расстоянии от него прослеживается 
в субширотном направлении вдоль северного склона хребта Монгольский Алтай до 
96-го меридиана, откуда довольно круто отклоняется на северо-запад и далее, не меняя 
направления, достигает государственной границы с Советским Союзом. Цепь гиперба- 
зитовых массивов прослеживается и на территории Горного Алтая, где она носит назва
ние Теректинского гипербазитового пояса.

Ультраосновные массивы Толбонурского.пояса изучены слабо. Они обследовались 
попутно в процессе геологического картирования. Очень краткую и самую общую 
характеристику пояса можно найти в работах В.В. Беззубцева и И.М. Волчека [17] 
и Р.А. Хасина с соавторами [174]. Нами в 1975 г. обследован 140-километровый отре
зок пояса в его восточной части, на интервале от долины рч. Найтур-Гол до сомона 
Бэгэр (рис. 5). Этот участок по насыщенности ультраосновными телами, их морфо
логии и вещественному составу может быть принят за эталон для всего пояса.

На указанном интервале гипербазитовый пояс представлен редкой цепочкой не
больших по размеру (от 0,3 х 0,05 до 4,0 х 1,0 к м ) , вытянутых в широтном и близком 
к нему направлениях линзовидных ультраосновных тел, четко маркирующих северное 
разрывное нарушение, являющееся составной частью сложно построенной зоны Толбо
нурского разлома. Повсеместно ультраосновные массивы залегают среди отложений



Рис. 6. Схематическая геологическая карта 
Ца га н голье ко го-2 гипербазитового массива (со
ставили Г.В. Пинус и Л.В. Агафонов)

1 —  апосерпентинитовые кварц-карбонатные, 
тальк-карбонатные породы и талькиты; 2 —  
серпентиниты; 3 —  серицит-хлоритовые и хлори
товые сланцы с горизонтами кварцитов; 4 —  
разломы достоверные и предполагаемые

нижнего кембрия, нижняя часть разреза которого сложена пачкой слоистых терриген- 
ных пород —  метаморфизованных известковистых песчаников, алевролитовых и крем
нистых сланцев. Выше по разрезу залегает согласно лежащая мощная пачка преиму
щественно вулканогенных пород; состоящая из зеленокаменно-измененных диабазов 
их туфов, а также серицит-хлоритовых и хлоритовых сланцев, местами содержащих 
горизонты мраморизованных известняков. Нижнекембрийские отложения собраны в 
сжатые линейные складки широтного и северо-западного простирания с крутыми (60—  
80°) углами падения крыльев.

Ультраосновные массивы размещены в основном среди пород вулканогенной части 
разреза. Повсюду они отделены от них тектоническими нарушениями, плоскости сме- 
стителей которых падают под углами 40— 80°. Характерная особенность ультраоснов- 
ных массивов —  высокая степень их тектонической нарушенное™ и связанная с этим 
интенсивная рассланцовка ультраосновных пород, наличие среди них втертых блоков 
пород рамы, а также более глубинных образований (амфиболитов), которые на совре
менном эрозионном срезе в районах выходов гипербазитовых массивов пока не об
наружены. Контуры ультраосновных массивов местами осложняются прорывающими 
и метаморфизующими их небольшими интрузиями габброидов и гранитоидов.

В такой геологической ситуации первичные ультраосновные породы не сохраняются. 
Они полностью замещены серпентинитами или разнообразными по составу апосерпен- 
тинитовыми метасоматическими образованиями. Среди серпентинитов преобладают 
лизардитовые разновидности, обычно содержащие порфиробласты бастита, изредка —  
реликты зерен оливина и энстатита. Встречаются также лизардит-антигоритовые и 
антигоритовые серпентиниты. В числе метасоматитов, возникших по серпентинитам, 
отметим широко распространенные кварц-карбонатные и тальк-карбонатные породы, 
а также талькиты. Последние по своему качеству и запасам талькового сырья (Цаган- 
гольский массив и расположенный к востоку от него небольшой массив Цаганголь- 
ский-2, рис. 6) могут представлять промышленный интерес.

Апосерпентинитовые метасоматиты нередко пространственно связаны с более мо
лодыми интрузиями габбро и плагиогранитов, тесно ассоциирующими с гипербазитами. 
В свою очередь габбро, рвущие гипербазиты, в зонах эндоконтакта преобразуются в 
родингиты, состоящие из агрегата зерен хлорита, граната, везувиана и эпидота.

Найтуринский гипербазитовый массив расположен на западном фланге обследован
ного нами отрезка Толбонурского гипербазитового пояса и является наиболее круп
ным ультраосновным телом последнего. В плане он имеет форму линзы, в средней части 
которой наблюдается флексурный перегиб. Длина массива 5 км, максимальная ширина 
около 2 км (рис. 7). Северный контур его осложнен причлененным к нему неболь
шим тектоническим блоком ульраосновных пород. С севера гипербазитовый массив 
граничит по разлому с толщей зеленокаменно-измененных порфиритов нижнего кемб
рия, чередующихся с прослоями метаморфизованных литокластических туфов основ
ных эффузивов, содержащих маломощные горизонты мраморизованных известняков. 
В зоне ультраосновные породы и породы осадочно-вулканогенной толщи претерпели 
интенсивный динамометаморфизм. Здесь нередко можно наблюдать тектонические 
клинья гипербазитов, втертые во вмещающую толщу, и обратную картину. Плоскости 
сместителей тектонических нарушений повсеместно имеют крутое (75— 80°) южное 
и юго-восточное падение. С южной стороны массив тектонически граничит с существен
но осадочной толщей, состоящей вблизи массива из пачки слоистых зеленых и фио-



Рис. 7. Схематическая геологическая карта Найтуринского гипербазитового массива (составили 
Г.В. Пинус и Л.В. Агафонов)

1 —  филлитовидные сланцы, песчаники, кремнистые и углистые сланцы (верхний кембрий) ;
2 —  метапорфириты и туфы с горизонтами мраморизованных известняков (нижний кембрий) ;
3 —  дайки диоритовые порфиритов; 4 —  тела родингитов; 5 —  тальк-карбонатные и кварц-карбо- 
натные породы; 6 —  метагаббро; 7 —  серпентиниты; 8 —  амфиболиты; 9 —  разломы; 10 —  эле
менты залегания слоистости пород; 11 —  элементы залегания плоскостей сместителей разломов

летовых филлитовидных сланцев, песчаников, кремнистых и углистых сланцев. Толща 
этих пород надвинута с юга на гипербазиты под углами 40— 60°. Таким образом, гипер- 
базитовый массив образует наклоненное на юг пластинообразное тело с крутым се
верным и более пологим южным контактами. Внутри массива обнаружены мелкие 
тектонические блоки амфиболитов, которые нигде в ближайших окрестностях массива 
не обнажаются. Массив интрудирован многочисленными мелкими телами диорит-пор- 
фиритов и габбро.

Ультраосновные породы Найтуринского массива представлены в основном апогарц- 
бургитовыми лизардитовыми серпентинитами с порфиробластами бастита. Близ юж
ного контакта в них встречается брусит. В центральной части массива, где ультраоснов
ные породы насыщены более поздними интрузиями диорит-порфиритов и габбро, 
встречаются лизардит-антигоритовые и антигоритовые серпентиниты. В перекристал- 
лизованных антигоритовых серпентинитах, в экзоконтактовых зонах прорывающих 
массив мелких штоков диорит-порфиритов, появляются мелкие ромбовидные и ве
ретеновидные кристаллики клинопироксена и (или) сноповидные скопления тремо
лита.

Широко распространены в пределах массива тальк-карбонатные и кварц-карбонат- 
ные породы. Мощность линейно вытянутых зон этих пород достигает первых десят
ков метров. Они ориентированы параллельно вытянутости массива в субширотном 
направлении и прослеживаются на сотни метров, локализуясь преимущественно близ 
его контактов в наиболее тектонически нарушенных частях. Гипербазитовый массив 
содержит многочисленные маломощные дайкообразные тела родингитов, преимущест
венно везувиан-гранатового состава, иногда содержащих медь.

Баянхонгорский гипербазитовый пояс

Подробные сведения об этом поясе приведены в работе Ф.П. Леснова и Л.В. Агафо* 
нова [99], поэтому здесь его характеристику мы не приводим.

Прихубсугульско-Сангиленский гипербазитовый пояс

В труднодоступном и еще слабо изученном крайнем северо-западном районе Мон
голии близ границы с Советским Союзом Н.Л. Кудрявцева и А.В. Ильин в процессе 
мелкомасштабного геологического картирования в разное время обнаружили ряд 
гипербазитовых массивов. Условно они объединяются нами в Прихубсугульско-Сан- 
гиленский гипербазитовый пояс, прослеживаемый в субмеридиональном направлении 
на расстояние 180 км от р. Бэлтэснии-Гол на юге до государственной границы с СССР.



Отличительной особенностью этого гипербазитового пояса является то, что состав
ляющие его ультраосновные массивы располагаются не в каледонских складчатых 
структурах, а в пределах заключенного в них докембрийского Тувино-Монгольского 
срединного массива. Размещение гипербазитовых массивов контролируется системой 
разломов, которые, по мнению А.В. Ильина, ограничивают с запада Шишхидгольский 
синклинорий, выполненный метаморфизованными зелеными сланцами окинской свиты 
(верхний рифей). В составе этого пояса находится один из наиболее крупных не только 
в Монголии, но и на территории всей восточной части Центрально-Азиатского складча
того пояса Шишхидгольский гипербазитовый массив. Остальные гипербазитовые масси
вы, входящие в состав пояса, образуют разобщенные группы, состоящие из небольших 
линзовидных кулисно расположенных серпентинитовых тел. Они локализованы в рай
онах перевала Хугэин-Даба и горы Халаганаин-Ихэ-Ула.

За исключением Шишхидгольского массива, все остальные тела сложены серпенти
нитами, среди которых лишь в редких случаях встречаются участки серпентинизиро- 
ванных дунитов (Халаганаинская группа тел). В числе апогипербазитовых пород, кро
ме серпентинитов, встречаются возникшие по ним пироксениты, а также тальк-карбо- 
натные и кварц-карбонатные породы. Наибольшее внимание среди массивов этого пояса 
привлекает Шишхидгольский массив. Он интересен не только своими огромными 
размерами, но и тем, что на его примере установлен ряд фактов, проливающих свет на 
некоторые общие петрогенетическйе вопросы ультраосновного магматизма.

Шишхидгольский гипербазитовый массив детально охарактеризован в опублико
ванных ранее работах [100, 102, 117], к которым мы отсылаем читателей.

Прихубсугульский гипербазитовый пояс

Составляющие пояс массивы расположены к востоку от оз. Хубсугул на обширной 
территории бассейна верхнего и среднего течения р. Эгийн-Гол. Беспорядочно располо
женные, на первый взгляд, гипербазитовые тела, как показали наши исследования, 
на самом деле связаны единой системой тектонических нарушений. Главный элемент 
этой сложной системы —  Армакгольский разлом, отделяющий метаморфические обра
зования Тувино-Монгольского срединного массива от эвгеосинклинальных отложений 
Джидинского прогиба. От Армакгольского разлома к востоку в пределах Джидинского 
прогиба прослеживается серия сопряженных с ним разрывных нарушений, которые, 
как и главный разлом, контролируют размещение ультраосновных массивов. Все это 
предопределило особенности строения данного гипербазитового пояса, заключающиеся 
в наличии ряда субпараллельных ветвей общего, близкого к широтному простирания, 
отходящих от главного ствола пояса, совмещенного с Армакгольским разломом 
(рис. 8).

Выяснение структурной позиции гипербазитового пояса осложняется сравнительно 
слабой обнаженностью района, его значительной залесенностью, широким распростра
нением крупных гранитоидных плутонов и наличием покровов кайнозойских базаль
тов, перекрывших значительные площади. Все это способствовало появлению идеи 
о наличии в . Прихубсугульском районе двух групп гипербазитовых массивов: масси
вы одной из групп располагаются в виде узких линейных зон, другая группа тел имеет 
площадное распространение [74]. Эту идею пытались развить В.П. Коробейников с 
соавторами [88]. В качестве доказательств наличия ареального расположения гиперба
зитовых массивов они, ссылаясь на А.В. Ильина и Г.А. Кудрявцева, в числе других 
приводят тот же Прихубсугульский район. Проведенное нами картирование одного 
из участков распространения гипербазитовых массивов "ареального" типа (среднее 

-течение р. Эгийн-Гол в районе впадения его притока, р. Барун-Баян-Гол) показало, 
что и здесь гипербазитовые массивы четко приурочены к зонам разломов, пространст
венно сопряжены с ними и образуют ветви единого Прихубсугульского пояса (рис. 8). 
Главный ствол пояса, сопряженный с Армакгольским разломом, прослеживается в 
северо-восточном направлении на протяжении 180 км до границы с Советским Сою
зом. Его продолжает за пределами Монголии цепь гипербазитовых массивов, обнажаю
щаяся в осевой части Хангар-Ульского хребта [143].

В составе Прихубсугульского пояса находятся два наиболее крупных гипербазито
вых массива района, площадь выходов которых составляет несколько десятков квад
ратных километров. Это Армакгольский массив, обнажающийся на северо-восточном



Рис. 8. Схема размещения гипербазитовых массивов Прихубсугульского пояса (составил Г.В. Пинус 
с использованием материалов А.В. Ильина, В.Г. Беличенко и авторов)

1 —  гипербазитовые массивы: а —  Эгийнгольский, б —  Армакгольский, в —  Барунбаянский; 2 — 
разломы; 3 —  Тувино-Монгольский срединный массив

флаге пояса, и Эгийнгольский, расположенный в юго-западном его конце. Кроме них, 
вдоль Армакгольского разлома локализован еще ряд более мелких массивов. По дан
ным В.Г. Беличенко [18], большинство из них располагается среди эвгеисинклиналь- 
ных фаунистически охарактеризованных отложений нижнего кембрия, в составе ко
торых преобладают основные эффузивы, содержащие прослои известняков и крем
нистых пород. Лишь несколько линз серпентинитов залегают среди метаморфических 
образований рифея, представленного толщей серицит-хлоритовых, биотит-гранатовых 
и дзуслюдяных кристаллических сланцев и гнейсов, содержащих прослои мраморов.

Большое количество небольших гипербазитовых массивов расположено к югу от 
главного ствола пояса, где они трассируют сопряженные с Армакгольским разломом 
разрывные нарушения. Все эти тела вмещаются осадочно-вулканогенными отложениями 
венда— нижнего кембрия, среди которых А.В. Ильин [73] и Б. Лхасурен [109] выделяют 
две толщи. Нижнюю из них А.В. Ильин отождествляет с океаническими щелочными 
базальтами, а Б. Лхасурен считает их недифференцированными океаническими базаль
тами. Верхнюю, андезит-граувакково-туфогенную толщу А.В. Ильин сопоставляет с 
островодужными базальтами. Среди известняков верхней толщи В .А .. Благонравов 
и Н.С. Зайцев [22] обнаружили археоциаты, датирующие содержащие их слои нижнем 
кембрием.

Нами установлено, что шаровые лавы так называемых недифференцированных 
океанических базальтов [109] —  типичные спилиты, содержащие маломощные (2—
3 м ) , быстро выклинивающиеся прослои кремнистых пород. В междуречье Ур-Гол—  
Дзерлиг-Гол наряду со спилитами, слагающими южную часть водораздельного прост
ранства, обнажаются диабазы и диабазовые порфириты, покровы которых чередуются 
с горизонтами пирокластйческих пород, прослоями кремнистых сланцев, а также 
алевролитами и песчаниками верхней толщи венда— нижнего кембрия. Эти вулкано
генные образования существенно отличаются от спилитов как своей окраской, в кото
рой преобладают вишневые и лиловые цвета, текстурными и структурными особенно
стями, так и составом и характером последовавших за формированием пород изме
нений.

В районе слияния р. Эгийн-Гол и рч. Барун-Гол распространены преимущественно 
терригенные отложения венда— нижнего кембрия. Вулканогенные члены этих образо
ваний слагают узкую, ограниченную разломами полосу в центральной части района



Рис. 9. Схематическая геологическая карта Барунбаянского гипербазитового массива (составили 
Л.В. Агафонов, А.П. Кривенко и Г.В. Пинус)

1 —  рыхлые отложения (кайнозой); 2 —  граниты и диориты роговообманковые и роговообман- 
ково-биотитовые; 3 —  высокомагнезиальные базальты; 4 —  то же, с ксенокристаллами клино- 
пироксена и хромшпинели; 5 —  метагаббро; 6 —  серпентиниты; 7 —  месторождение нефритов; 
8— 10 —  (венд —  нижний кембрий); 8 —  терригенные отложения, 9 —  основные вулканиты (диа
базы, диабазовые порфириты и др.), 10 —  вулканиты с шаровой отдельностью (преимущественно 
спилиты) , 1 1 —  разломы

(рис. 9 ). Среди обнажающихся здесь зеленокаменно-измененных диабазов и диабазо
вых порфир'итов обнаружены высокомагнезиальные их разности, которые А.В. Ильин 
[73] назвал базальтовыми коматиитами. Ниже эти породы детально охарактеризо
ваны. С перечисленными разновидностями вулканитов ассоциирует большая часть 
обнажающихся в этом районе гипербазитовых массивов, хотя отдельные тела их 
встречаются и среди терригенных пород. В составе последних преобладают известня- 
ковистые песчаники и алевролиты, чередующиеся с горизонами кремнистых слан
цев, микрокварцитов и кремнисто-карбонатных пород. Таким образом, можно конста
тировать, что протрузии гипербазитов, слагающие Прихубсугульский пояс, пронизы
вают как нижнюю, так и верхнюю толщи венд-нижнекембрийских отложений Джидин- 
ского эвгеосинклинального прогиба.

Кроме преобладающих типичных протрузий ультраосновного состава, представлен
ных небольшими линзовидной формы телами, ограниченными тектоническими наруше
ниями, в составе Прихубсугульского пояса иногда обнаруживаются неправильной 
формы выходы ультраосновных пород. Сложные контуры их часто обусловлены очерта
нием прорывающих гипербазиты более молодых габброидных и гранитоидных интру
зий. В ряде случаев ультраосновные породы сохраняются в виде останцов кровли в 
гранитоидных плутонах. Местами контуры ультраосновных тел определяются грани
цей перекрывающих их юрских отложений (Эгийнгольский массив).

Гипербазиты Прихубсугульского пояса представлены в основном серпентинитами 
лизардитового- состава. Наряду с ними встречаются и другие парагенезисы серпенти- 
новых минералов, в том числе антигорит-лизардитовые, антигоритовые и хризотил- 
лизардитовые. Серпентиниты нередко содержат псевдоморфозы бастита по ортопирок
сену, а также редкие жилки офита и хризотил-асбеста.

Первичные ультраосновные породы, всегда в значительной мере серпентинизированные, 
сохраняются лишь в крупных массивах. Наиболее распространены среди них гарцбур- 
гиты, реже встречаются лерцолиты и дуниты. Последние обнаружены в северо-восточ
ной части Армакгольского массива. В числе апогипербазитовых метасоматитов отме
тим кварц-карбонатные и тальк-карбонатные листвениты и более высокотемператур
ные образования —  пироксениты и тремолититы.

Большая часть пироксенитов представлена мономинеральными диопсидитами (Ар- 
макгольский массив), реже —  вебстеритами. Последние местами (бассейн рч. Барун- 
Гол) содержат примесь зерен новообразованного оливина. Среди мономинеральных



Рис. 10. Схематическая геологическая карта Эгийнгольского гипербазитового массива (составили 
Л.В. Агафонов и О.Л. Банников)

1 —  рыхлые отложений (кайнозой) ; 2 —  конгломераты, песчаники, алевролиты, аргиллиты, 
прослои каменного угля (средняя юра) ; 3 —  известковистые песчаники (девон?) ; 4 —  осадочно
вулканогенные отложения (венд— нижний кембрий); 5 — субщелочные лейкократовые граниты; 
6 —  сиениты; 7 — дуниты; 8 —  гарцбургиты и лерцолиты нерасчлененные; 9а —  серпентиниты, 
б —  то же, в малых телах; 10 — зоны пироксенизации гипербазитов; 11 — апогипербазитовые кварц- 
карбонатные и тальк-карбонатные породы; 12 —  хризотил-асбестовая минерализация; 13 —  магне
зитовая минерализация; 14 —  дайки лампрофиров; 15 —  месторождение каменного угля; 16 —  
разломы; 17 —  стратиграфический контакт

тремолититов выделяются две структурные разновидности —  широкотаблитчатые и 
со спутанно-волокнистой структурой, отвечающие по своим свойствам нефритам. 
Месторождение последних обнаружено нами в северо-западной части гипербазитового 
массива, обнажающегося в правом борту долины рч. Барун-Баян-Гол, в 5 км к западу 
от ее устья.

Ниже приведена краткая характеристика наиболее крупных массивов Прихубсу- 
гульского гипербазитового пояса.

Эгийнгольский гипербазитовый массив расположен на юго-западном фланге гиперба
зитового пояса, в бассейне верхнего течения р. Эгийн-Гол, в области сопряжения Ар- 
макгольского и Эгийнгольского разломов. Массив залегает среди вулканогенных и 
вулканогенно-терригенных толщ Джидинского эвгеосинклинального прогиба.

В 1961 г. в связи с поисками хризотил-асбеста массив изучали И.И. Волчек и 
Н.Т. Рягузов, которые составили геологическую карту масштаба 1 : 100 000 и выяви
ли здесь несколько пунктов хризотил-асбестовой минерализации. В последующие годы 
массив посещали А.С. Павленко, Н.С. Зайцев и В.А. Благонравов. Наши исследования 
были проведены в 1975 г.

Эгийнгольский массив ориентирован в широтном направлении. По простиранию он 
прослежен на 22 км при ширине 4 — 5 км. Общая площадь массива около 90 км 2. Перво
начальные размеры его, вероятно, были значительно больше, поскольку рядом с ним 
закартирован ряд выходов гипербазитов, сохранившихся в виде ксенолитов среди 
рвущих его крупных гранитоидных и сиенитовых интрузий, обрамляющих массив с за
падной, южной и северной сторон (рис. 10). В северо-восточной части он контактирует 
с терригенно-вулканогенными породами венда— нижнего кембрия. Аналогичные отло
жения обнажаются и в западной части района, где они распространены ограниченно, 
слагая реликты кровли гранитоидной интрузии. В верховьях р. Иолгасуин-Гол гипер- 
базиты контактируют с тектоническим блоком известковистых песчаников предполо



жительно девонского возраста. В ряде мест северной и восточной частей массива гипер- 
базиты трансгрессивно перекрываются среднеюрскими конгломератами, содержащими 
гальку ультраосновных пород. Все границы гипербазитового массива прослеживаются 
вдоль крутопадающих разломов и сопровождаются зонами рассланцевания. В север
ной части массив прорван интрузией сиенитов, эндоконтактовая зона которой сложена 
сиенит-порфирами, а в ее экзоконтакте широко распространены апогипербазитовые 
листвениты. Гранитоидная интрузия предствлена субщелочными лейкократовыми мик- 
ропертитовыми гранитами.

Ультраосновные породы массива в значительной мере метаморфизованы. Большая 
часть массива сложена серпентинитами, выходы которых тяготеют к его периферии. 
В центральной зоне массива преобладают серпентинизированные гарцбургиты, менее 
распространены лерцолиты, изредка встречаются дуниты, еще реже обнаруживаются 
жилообразные тела энстатититов и обогащенные энстатитом вебстериты. Серпентиниты 
представлены преимущественно лизардитовыми разновидностями, сложенными двумя 
генерациями лизардита. Довольно обычны полосчатые серпентиниты, в которых полосы 
лизардитовых серпентинитов перемежаются с субпараллельными жилками офита. 
Менее распространены антигоритовые серпентиниты, обнажающиеся главным образом 
в восточной части массива, где они занимают значительные площади. Антигоритовые 
серпентиниты распространены также в экзоконтактовых зонах гранитоидной интру
зии. На некотором удалении от контакта с гранитоидами появляются антигорит-ли- 
зардитовые разновидности серпентинитов.

В пределах Эгийнгольского массива обнаружены 13 пунктов хризотил-асбестовой 
минерализации. Часть их была известна ранее. Хризотил-асбест образует единичные 
быстро выклинивающиеся жилки мощностью до 2 мм, а также участки типа редкой 
сетки. В последнем случае наблюдается серия (5— 6) сближенных тонких (1— 2 мм) 
хризотил-асбестовых жилок протяженностью 10— 15 см. Минерализованные зоны про
слеживаются по простиранию на 30— 40 м. Они приурочены к периферическим частям 
массива и к тем участкам, где он прорывается гранитоидными интрузиями.

Широко распространены в этом массиве апосерпентинитовые листвениты кварц- 
карбонатного и тальк-карбонатного составов, нередко содержащие фуксит. Мощная 
полоса их прослеживается на несколько километров вдоль северного контакта масси
ва. Линейно вытянутые тела этих пород встречаются и в других местах, тяготеющих 
к периферическим участкам массива, а также к тектонически нарушенным зонам. 
С процессом гидротермальной переработки серпентинитов связано появление в их 
составе выделений магнезиального карбоната и амфибола тремолитового и антофил- 
литового составов. В западной части массива обнаружены жилы тонкокристаллическо
го фарфоровидного магнезита мощностью 0,2— 0,5 м, с которыми местами ассоциируют 
тонкие прожилки сепиолита. Вероятно, эти образования —  корни древней коры вывет
ривания.

Армакгольский гипербазитовый массив обнаружил А.В. Ильин в процессе геологи
ческого картирования района верховьев одноименной реки —  левого притока р. Ур-Гол. 
Нами в 1977 г. массив был впервые детально изучен. Сильная залесенность территории 
и широкое распространение покрова кайнозойских базальтов, перекрывших местами 
гипербазитовый массив, создают значительные трудности при его изучении.

Армакгольский массив располагается в осевой зоне разлома, отделяющего метамор
фические образования битуджидинской свиты рифея от вулканогенно-терригенных отло
жений хохюртовской свиты венда— нижнего кембрия. Этот район пересекается много
численными разноориентированными разрывными нарушениями, которые разбивают 
гипербазитовый массив и вмещающие его толщи на ряд блоков.

Метаморфические образования битуджидинской свиты в ближайших окрестностях 
массива представлены различными по парагенезису кристаллическими сланцами, ме- 
таморфизованными в условиях низов эпидот-амфиболитовой фации регионального 
метаморфизма. В составе хохюртовской свиты преобладают зеленокаменно-измененные 
диабазы и их пирокластические производные. Им подчинены хлоритовые и серицит- 
хлоритовые сланцы и редко встречающиеся горизонты кварцитов и кремнистых слан
цев. Гипербазитовый массив повсеместно отделен от вмещающих его пород битуджидин
ской и хохюртовской свит тектоническими нарушениями. Его восточная и северо-за
падная части скрыты под покровами кайнозойских базальтов, что не позволяет выяс
нить его истинные размеры и форму тела. Обнаженная часть массива представляет



собой систему смещенных друг относительно друга блоков, общая площадь которых 
25 к м 2.

Слагающие массив ультраосновные породы интенсивно серпентинизированы. Среди 
них распространены дуниты, которыми сложены крупные участки в северо-восточной 
части массива. Здесь же установлены отдельные выходы серпентинизированных гарц- 
бургитов и лерцолитов. В юго-восточной части массива распространены разнообразные 
апосерпентинитовые образования, в том число диопсидиты, тремолититы и различные 
по составу листвениты. Подавляющая часть площади массива сложена серпентинитами, 
представленными лизардитовыми, антигоритовыми и смешанными лизардит-антиго- 
ритовыми разностями.

В юго-западной части массива преобладают апогарцбургитовые лизардитовые сер
пентиниты. В них нередки тонкие жилки хризотил-асбеста. Часто они карбонатизи- 
рованы. Карбонатизация проявляется либо в форме секущих жилок, либо в виде идио- 
морфных бластопорфировых выделений магнезита на фоне лизардитового агрегата. 
Антигоритовые серпентиниты распространены шире лизардитовых. Ими сложены зна
чительные площади в северо-восточной части массива. В них кое-где сохраняются 
дезинтегрированные зерна оливина. Встречаются также участки мелкозернистого гра- 
нобластического агрегата оливина. Не исключено, что мы наблюдаем в этих случаях 
новообразованный, вторичный оливин. Этот оливин, находящийся в парагенезисе с ан
ти горитом, может свидетельствовать о метаморфизме гипербазитов в Р— Т условиях 
верхов зеленосланцевой фации. На это же указывает наличие тонких оливиновых жи
лок среди криптокристаллического антигоритового агрегата.

Диопсидиты и их оливинсодержащие разности, переходящие в верлиты, образуют 
серии жил и дайкообразных тел, группирующихся в зону субширотного простирания, 
которая расположена в юго-восточной части массива. Западнее зоны распространения 
пироксенитов обнажается ориентированное в том же субширотном направлении доволь
но крупное тело габбро, которое с востока ограничено разломом. Имеются основания 
предполагать, что габброидное тело продолжается на восток в пределы опущенного по 
разлому блока гипербазитов и в настоящее время еще не вскрыто здесь эрозией. Поэто
му высокотемпературные преобразования серпентинитов, обусловившие формирование 
зоны клинопироксенитов и верлитов, правомерно связывать с воздействием на гипер- 
базиты габброидной магмы.

В Армакгольском массиве можно проследить различные стадии преобразования 
серпентинитов в клинопироксениты и верлиты. В наименее измененных разностях 
серпентинитов, обычно развитых на значительном удалении от контакта с габбро ида
ми, присутствуют лишь единичные порфиробластовые выделения неизмененного кли- 
нопироксена, погруженные в матрицу крупнопластинчатого антигорита. По мере приб
лижения к габброидам количество клинопироксена в породе увеличивается, а серпен
тина —  уменьшается. Одновременно появляются ксеноморфные выделения вторичного 
оливина. Иногда в оливиновых и безоливиновых клинопироксенитах наблюдаются 
сохранившиеся от замещения реликтовые участки серпентинита, которые непосредст
венно у контакта с габброидами обычно полностью исчезают.

В той же части массива, где распространены тела пироксенитов и верлитов, встречают
ся апогипербазитовые жилы тремолититов, состоящие из почти мономинерального 
агрегата удлиненных призматических индивидуумов тремолита, ассоциирующих с мел
кой вкрапленностью зерен метаморфизованного непрозрачного хромшпинелида. Среди 
лиственитов массива преобладают кварц-карбонатные разности, реже встречаются 
серпентин-тальк-карбонатные и хлорит-кварц-карбонатные парагенезисы.

Габброиды, ассоциирующие с Армакгольским гипербазитовым массивом, повсемест
но претерпели интенсивные изменения. Первичные породообразующие минералы их 
замещаются соссюритом, цоизитом, альбитом, хлоритом, гидрогранатом и актиноли
том. Сохраняются лишь сфен и титансодержащий магнетит. Встречаются катаклазиро- 
ванные и окварцованные разновидности метагаббро.



Керуленский гипербазитовый пояс

Альпинотипные гипербазиты в бассейне р. Керулен (Восточная Монголия) впервые 
обнаружил В.А. Амантов [10] в начале 60-х годов. Позднее сведения о них приводились 
в работах Л.П. Зоненшайна [62], Р.А. Хасина с соавторами [174], И.П. Палея и З.А. Жу
равлевой [125].

Ультраосновные массивы, объединяемые в Керуленский гипербазитовый пояс, про
слеживаются прерывистой полосой субширотного простирания на 150 юм по левобе
режью и отчасти по правобережью р. Керулен в ее среднем течении. Пространственно 
они сопряжены с Керуленской шовной зоной, разделяющей блоки метаморфических 
пород докембрия. Размещение массивов контролируется серией региональных разло
мов, разделяющих выступы протерозойского основания и венд-нижнекембрийских 
терригенных и вулканогенных отложений, слагающих шовную зону. Эти разломы на 
более поздних этапах геологической истории района служили магмоподводящими пу
тями для более молодых, различных по составу интрузивных образований. По сосед
ству с шовной зоной на протерозойском основании расположены палеозойские и позд
непермские— раннемезозойские регенерированные геосинклинальные прогибы.

В 1979 г. нами были приведены исследования одного из фрагментов этого пояса, 
наиболее насыщенного ультраосновными массивами. Он расположен на левобережье 
р. Керулен, к западу и юго-западу от сомона Мурэн (рис. 11). В этом районе обна
жается серия небольших тел гипербазитов субширотного простирания, размеры кото
рых варьируют от нескольких сот метров до 2 км по длине при ширине 0,1— 1,0 км. 
Все они сложены серпентинитами, не содержащими даже реликтов первичных минера
лов. Мелкие тела и периферические части более крупных тел рассланцованы в том 
же субширотном направлении.

Многие гипербазитовые тела изученного фрагмента пояса локализованы в север
ной части района среди венд-нижнекембрийских отложений. Южнее мелкие тела гипер
базитов протрудируют метаморфические породы докембрия. Последние предствлены 
амфиболитами (Пл + Ам + Хл + Эп ± Кц ±Сф),  гранито-гнейсами (Кв + Пл + Мк + Би + 
+ М у), амфиболовыми гнейсами (Ам + Кв + Хл + Эп + Ап + М т), кристаллическими 
сланцами (Кв + Л л  + Би ± Сил (пучки фибролита) ± Ап + Мт) и кварцитами. В 15 км 
к северо-востоку от родника Дундат-Булак обнаружен прослой железистых кварци
тов мощностью 0,2 м.

Анализ перечисленных парагенезисов свидетельствует о том, что региональный 
метаморфизм, которому подверглись породы докембрия, протекал в условиях эпи- 
дот-амфиболитовой фации. Для всех пород докембрия характерны бластовые и пор- 
фиробластовые структуры и полосчатые текстуры, обусловленные кристаллизацион
ной сланцеватостью. Породы докембрия дислоцированы в складки северо-западного 
простирания с крутым до вертикального падением пластов. В метаморфической толще 
много кварцевых и кварц-полевошпатовых жил, нередко несущих медную минерали
зацию (халькопирит, азурит, хризоколла), и даек лабрадоровых порфиритов и микро
габбро. Метаморфическая толща интрудируется различными по величине телами габ- 
броидов и гранитоидов.

Венд-нижнекембрийские отложения, вмещающие тела гипербазитов, распростра
нены главным образом в восточной части обследованного нами района. Они подраз
деляются на две толщи [10, 62] —  нижнюю терригенную и перекрывающую ее сущест
венно вулканогенную. Первая из них представлена относительно слабо метаморфизо- 
ванными алевролитами, песчаниками, гравелитами и конгломератами с прослоями тем- 
ноокрашенных мраморизованных известняков и микрокварцитов. В известняках 
данного района и на правобережье р. Керулен (южнее сомона Идэрмег) собрана фауна 
археоциат, позволяющая датировать эти отложения ленским ярусом кембрия [10, 
125].

В основании терригенной толщи залегают конгломераты с существенно кварцевой 
галькой, сцементированной серицит-хлоритовым веществом. В перекрывающих эту тол
щу вулканогенных пачках пород доминируют зеленокаменно-измененные диабазы, 
диабазовые, авгитовые и лабрадоровые порфириты. Некоторые разновидности диаба
зов отличаются повышенным содержанием магния. Встречаются прослои листокрис- 
таллокластических туфов основных эффузивов и подчиненные им горизонты оса
дочных пород. Среди вулканитов обнаружены выходы более раскристаллизованных 
разновидностей, отвечающих по структуре микрогаббро, которые, вероятно, слагают



Рис. 11. Схематическая геологическая карта Керуленского гипербазитового пояса в районе сомона 
Мурэн (составили Л.В. Агафонов, А.П. Кривенко и С.И. Ступаков)

1 —  рыхлые отложения (кайнозой) ; 2 —  вулканогенно-терригенные отложения (триас) ; 3 — 
ортитсрдержащие микроклиновые граниты; 4 —  габбро, то же, амфиболовые, оливинэвые; габбро- 
нориты, оливиновые, троктолиты, верлиты, энстатититы, серпентиниты; 5 — метаморфизованные 
габбро, ассоциирующие с гипербазитами; 6 \л 7 (венд — нижний кембрий) : 6 —  существенно вулка
ногенные отложения, 7 — терригенные отложения; 8 — гипербазиты; 9 —  амфиболиты, гнейсы, 
гранито-гнейсы, кристаллические сланцы, кварциты, в том числе железистые (докембрий) ; 10 —  
разломы

маломощные силлы. Терригенные отложения смяты в складки субширотного прости
рания с падением пластов на север и северо-запад под углом 70— 80 . По данным 
И.П. Палея и З.А. Журавлевой [125], в обломочной фракции терригенных пород 
найдены продукты дезинтеграции гипербазитов, вулканитов и кварцитов, что приве
ло этих авторов к выводу о залегании вулканогенной толщи стратиграфически ниже 
терригенной.

Слагающие гипербазитовые тела серпентиниты представлены лизардитовыми, ан- 
тигоритовыми и смешанными разностями с нарушенной листвой, поперечно-волок
нистой и решетчатой микроструктурой. В крайнем к востоку от горы Тохилгийн-обо 
гипербазитовом теле серпентиниты пронизаны жилками офита, в зальбандах которых 
нередко присутствует магнезиальный карбонат. В южной части этого тела обнаруже
ны многочисленные тонкие прожилки хризотил-асбеста.

Указанное тело гипербазитов интрудируется набольшим штоком метагаббро, среди 
которых обнаружены ксенолиты антигоритовых серпентинитов, содержащих таблит
чатые индивидуумы тремолита, а также ксенолиты мономинеральных тремолититов. 
Последние встречены и в теле серпентинитов в экзоконтактной зоне метагаббро. Тре- 
молититы подразделяются на несколько структурных разновидностей, в том числе



выделена разновидность с тонкой спутанно-волокнистой структурой, близкая к неф
риту. Встречаются здесь хлорит-тремолитовые породы и рассланцованные треполити- 
зированные серпентиниты с хлоритом и магнезиальным карбонатом. В южной части 
упомянутого серпентинитового тела в делювии обнаружены валуны родингитов клино- 
пироксен-гранатового состава.

Небольшие линзовидные тела гипербазитов в западной части района сложены карбо- 
натизированными антигоритовыми серпентинитами. В одной из линз серпентинитов, 
расположенной к югу от горы Тохилгийн-обо, найдены выходы сливной хромитовой 
руды. Валуны аналогичных руд обнаружены и среди серпентинитов горы Ноенобо.

Интрузии габбро, как правило, пространственно сопряжены с гипербазитами и про
рывают последние. Породы в них обычно интенсивно метаморфизованы. Плагиоклаз 
чаще всего замещен агрегатом соссюрита, а темноцветный компонент —  уралитовой 
роговой обманкой. Порода содержит много хлорита и мелкую вкрапленность сфена 
и лейкоксена. В западной части габброидной интрузии, слагающей гору Баян-Хад-обо, 
широко распространены пироксениты. Помимо тел габбро, серпентиниты секутся 
широтно ориентированными дайками диабазов, которые местами родингитизирова- 
ны, и дайками молодых базальтов, простирающимися в меридиональном направлении. 
Мощность даек иногда достигает 30 м. На контакте с дайками в серпентинитах можно 
наблюдать зоны тремолитизации и маломощные хлоритовые оторочки.

В отличие от взглядов В.А. Амантова [10] и Л.П. Зоненшайна [62] и наших данных, 
И.П. Палей и З.А. Журавлева [125] полагают, что все разрозненные выходы серпенти
нитов, расположенные к западу от сомона Мурэн, образуют единую пологолежащую 
гипербазитовую пластину, шарьированную на терригенные отложения венда— нижнего 
кембрия и, в свою очередь, тектонически перекрытую шарьяжной пластиной, сложен
ной вулканитами. Изменив свои прежние представления, Л.П. Зоненшайн позже так
же пришел к выводу, что офилиты Керуленской зоны всегда находятся в аллахтон- 
ном залегании [69].

По нашим наблюдениям, массивы гипербазитов в этом районе располагаются на 
различных гипсометрических уровнях, изолированы друг от друга и структурно сопря
жены с крутопадающими тектоническими нарушениями. Несколько необычные кон
туры некоторых массивов обусловлены рельефом местности и неравномерной дену
дацией перекрывающих их отложений венда— нижнего кембрия.

Не останавливаясь на характеристике широко распространенных в районе, по-види
мому, среднепалеозойских, ортитсодержащих микроклиновых гранитов и более моло
дых вулканогенно-осадочных образований, выполняющих регенерированные верхнепа
леозойские и еще более молодые прогибы, уделим внимание своеобразному интру
зиву горы Ават-обо.

Этот интрузив, обнажающийся к востоку от озера Джаргалантын-Цаган-Нур, вмещал
ся породами метаморфической толщи докембрия, которые в настоящее время сохра
нились лишь в провесах его кровли в виде ксенолитов. Интрузив ориентирован длин
ной осью в широтном направлении и прослежен на расстояние около 14 км при макси
мальной ширине в западной части 6 км. К востоку интрузив сужается до 200 м. С восто
ка и запада он перекрывается четвертичными отложениями, с севера на всем протяже
нии контактирует с прорывающими его розовыми среднезернистыми микроклиновыми 
гранитами, а на юге перекрывается вулканогенно-терригенными отложениями триаса.

Интрузив Ават-обо характеризуется большим разнообразием и хорошей сохран
ностью слагающих его пород. В его составе выделяются амфиболовые, местами кварц
содержащие габбро, нормальные (пироксеновые) и оливинсодержащие габбро, оли- 
виновые и безоливиновые габбро-нориты, троктолиты с переменным содержанием 
оливина и плагиоклаза, бедные клинопироксеном верлиты, оливинсодержащие ортопи- 
роксениты и лизардитовые серпентиниты, возникшие за счет мономинеральных оливини- 
тов. Наиболее распространенные породы интрузива —  оливиновые и безоливиновые 
габбро-нориты, а также амфиболовые и нормальные габбро. Все остальные петрогра
фические разновидности, особенно меланократовые троктолиты и серпентиниты, рас
пространены ограниченно. Они обнажаются на небольшой площади у вершины горы 
Ават-обо.

Оливин в оливиновых габбро —  высокожелезистый и по составу отвечает гортоно- 
литу, содержащему 30— 34% фаялитового компонента. Клинопироксен и амфибол 
также отличаются высокой железистостью. В плагиоклазе установлена зональность



по содержанию анортитового компонента (54— 65%). В числе акцессорных минера
лов в габброидах широко распространен магнетит, в редких случаях присутствует 
зеленая шпинель (герцинит). В группу вторичных минералов входят лизардит, акти- 
нолит, хлорит, бурый биотит, развивающиеся по темноцветным компонентам пород, 
а также эпидот, скаполит и агрегат соссюрита; замещающие основной плагиоклаз. 
Многочисленные дайки мелкозернистых габбро секут все породы интрузива. Сохра
нившиеся в провесах кровли интрузива небольшие по размерам поля амфиболитов 
докембрия под воздействием габброидов превращены в высокотемпературные гипер- 
стен-плагиоклазовые роговики, содержащие местами кордиерит и кварц.

Интрузив Ават-обо включает в свой состав все переходные разновидности пород — 
от нормальных и амфиболовых габбро до обогащенных оливином троктолитов и апо- 
оливинитовых серпентинитов. Это, а также наблюдаемое на отдельных участках по
лосчатое строение интрузива, обусловленное чередованием полос оливиновых габбро- 
нориУов и габбро с амфиболовыми габбро (район горы Бэрх), равно как и переме
жаемость превращенных в лизардитовые серпентиниты мономинеральных оливиновых 
пород с обогащенным оливином габбро (гора Ават-обо), дают основание считать, 
что все входящие в состав интрузива разновидности основных и ультраосновных по
род —  дифференциа+ы.базальтоидной магмы, кристаллизовавшейся в единой магмати
ческой камере. Высказанное соображение подкрепляется особенностями состава поро
дообразующих минералов, в частности их высокой железистостью и отсутствием в числе 
акцессорных минералов ультраосновных дифференциатов хромшпинелидов —  постоян
ных спутников альпинотипных гипербазитов. Не исключено, что интрузив горы Ават- 
обо —  особый, не нашедший еще отражения в литературе по магматизму Монголии 
тип дифференцированных габброидных тел.

Завершая описание наиболее характерных гипербазитовых массивов каледонид 
Монголии, приведем некоторые сведения по тем массивам, которые к настоящему 
времени оказались недостаточно изученными. К их числу относятся массивы Ханхухэй- 
ского гипербазитового пояса в его центральной части, а также некоторые тела Северо- 
Гобийского пояса.

Гипербазитовые массивы, слагающие Ханхухэйский пояс, располагаются в зоне одно
именного субширотно ориентированного глубинного разлома, разграничивающего 
на обследованном участке пояса гнейсовый комплекс протерозоя и распространенные 
к югу от него верхнерифейско-кембрийские эпиокеанические и эпиконтинентальные 
зоны, сложенные осадочно-вулканогенными толщами [165]. Этот район насыщен 
разновозрастными различного состава интрузиями (рис. 12).

На данной стадии изученности Ханхухэйский гипербазитовый пояс прослежен на 
расстояние 120 км. Нами обследован наиболее насыщенный ультраосновными мас
сивами фрагмент пояса, расположенный к востоку от сомона Цаган-Хайрхан. На гео
логической карте Монголии масштаба 1 : 1 500 000 в этом районе показан один круп
ный гипербазитовый массив. На самом деле здесь обнажается серия небольших текто
нических блоков гипербазитов, размеры которых 4— 6 км в длину при ширине 0,5—  
1 км. Они ориентированы длинной осью параллельно глубинному разлому в субширот
ном направлении. Лишь один из них простирается в северо-восточном направлении 
в соответствии с ориентировкой элементов пликативной тектоники пород его рамы. 
Почти все гипербазитовые массивы локализованы в пределах выходов верхнепротеро- 
зойско-кембрийских отложений, но чаще всего они пространственно ассоциируют с 
прорывающими их габброидами, которые в настоящее время обычно граничат с гипер- 
базитами вдоль разломов. Вместе с тем в ряде мест наблюдались четкие интрузивные 
взаимоотношения между габброидами и гипербазитами.

Древние метаморфические толщи в данном районе представлены преимущественно 
гнейсами и гранито-гнейсами. Осадочная часть разреза верхнерифейско-кембрийских 
отложений состоит из чередующихся горизонтов темно-серых известняков, алевроли
тов, песчаников с подчиненными им прослоями сланцев, в том числе кремнистых. 
В этой же толще встречаются 10— 20-метровые горизонты кварцитов. Породы интен
сивно дислоцированы в северо-восточном направлении с крутым до вертикального 
падением слоев. Вулканогенные образования, слагающие в основном верхнюю часть 
разреза, представлены покровами зеленокаменно-измененных диабазов, диабазовых 
порфиритов, спилитов, андезитов, плагиоклазовых порфиритов, которые сопровож
даются прослоями пирокластических пород.



Рис. 12. Схема расположения массивов центральной части Ханхухейского гипербазитового пояса 
(составил Г.В. Пинус)

1 —  гипербазитовые массивы; 2 —  гнейсы, гранито-гнейсы (протерозой) ; 3 —  известняки, алевро
литы, сланцы, кварциты (верхний рифей —  кембрий) ; 4 — разломы

Отдельные сближенные блоки гипербазитов района объединены нами в единый 
Джаргалантуйский массив. Большая часть его выходов сложена аподунитовыми сер
пентинитами антигоритового, лизардитового и лизардит-антигоритового состава. Места
ми среди них сохраняются небольшие участки в различной степени серпентинизирован- 
ных дунитов с петельчатой структурой. В других местах в серпентинитах сохраняются 
лишь редкие реликты зерен оливина. В верховьях долины р. Хоньгилцагийн-Гол интен
сивно серпентинизированные и карбонатизированные дуниты содержат полосчатые 
вкрапленные хромитовые руды, в которых полосчатость простирается в северо-за
падном направлении. Мощность отдельных рудных полос измеряется первыми десятка
ми сантиметров при общей мощности зоны оруденения 20 м.

Особенность Джаргалантуйского массива —  широкое распространение среди слагаю
щих его пород продуктов высокотемпературного метаморфизма гипербазитов, в том 
числе апосерпентинитовых пироксенитов и верлитов. Первые из них обычно слагают 
жилообразные тела мощностью до 15 м, залегающие в серпентинитах. Пироксениты 
сложены различными по размеру, чаще всего изометричными зернами диопсида, кото
рые сопровождаются незначительной примесью зерен хромшпинели и герцинита, заме
щенных по краям магнетитом. По диопсиду иногда развивается бесцветный амфибол 
актинолит-тремолитового ряда. Местами обнаруживаются крупные, обычно деформи
рованные зерна диопсида, придающие диопсидитам порфирогранобластовую структуру.

Не меньше, чем пироксениты, в массиве распространены верлиты, причем между 
этими породами можно обнаружить переходные разности —  диопсидиты с примесью 
оливина. Количественные соотношения между оливином и клинопироксеном в верли- 
тах непостоянны, но обычно в них преобладает клинопироксен. Характерны таксито- 
вые текстуры, обусловленные наличием участков со скоплением зерен оливина, со
седствующих с участками, сложенными главным образом клинопироксеном. Из акцес
сорных минералов в верлитах присутствует хромшпинелид. Входящий в состав верли
тов оливин обычно в той или иной степени замещен серпентином, содержащим обиль
ные скопления пылевидного магнетита. Клинопироксен более устойчив и чаще всего 
лишь частично замещается бесцветным амфиболом типа тремолита. В западной части 
восточного блока описываемого гипербазитового массива среди распространенных 
здесь серпентинитов, пронизанных жило- и дайкообразными телами верлитов, в ассо
циации с последними обнаружены своеобразные апогипербазитовые тремолит-герци- 
нитовые породы, содержащие реликты зерен клинопироксена и хромит.

Гипербазиты массива прорываются габброидами, для которых типичны многообразие 
структур и неоднородность текстур при относительно постоянном минеральном соста
ве. Это в основном в той или иной степени амфиболизированные и хлоритизирован- 
ные пироксеновые или амфиболовые габбро. Местами, особенно вблизи тектонических 
нарушений, породы испытали катаклаз и милонитиздцию, сопровождающуюся частич
ной или полной перекристаллизацией, с образованием габбро-амфиболитов и ортоам
фиболитов. Зерна плагиоклаза в габбро обычно имеют зональное строение. Централь
ные зоны его замещены соссюритом, а периферические — подверглись деанортитиза-



ции. Темноцветный компонент представлен зеленой роговой обманкой или клино- 
пироксеномс которые частично или полностью замещены актинолитом и хлоритом. 
В числе акцессорных минералов присутствует ильменит, иногда замещенный лейко- 
к сеном.

В заключение отметим, что апосерпентинитовая природа пироксенитов, верлитов 
и герцинит-тремолитовых пород устанавливается не только по морфологическим осо
бенностям тел, но и по наличию среди этих пород реликтовых участков незамещен
ных антигоритовых серпентинитов. Преобразования серпентинитов были, вероятно, 
вызваны интрудирующими их габброидами, о чем свидетельствует и появление в ряде 
случаев таких пород непосредственно в экзоконтактовых зонах габброидных тел, 
рвущих гипербазиты.

Перейдем к краткой характеристике массивов Северо-Гобийского гипербазитово- 
го пояса. Они прослеживаются в виде прерывистой цепочки северо-восточного прости
рания, расположенной в 140 км к югу от города Улан-Батор, между сомонами Ада- 
Цаг (на западе) и Баян-Цаган (на востоке). В этом районе в 1969 г. Л. Гомбосурен 
обнаружил ряд небольших тел гипербазитов и ассоциирующих с ними габброидов. 
Они были исследованы нами в 1978 и 1981 гг. Северо-восточная группа тел названа 
Харахудукским массивом, а юго-западная —  Цахирулинским. Гипербазитовые масси
вы и вмещающие их породы прорываются интрузивами габброидов и гранитоидов.

Обрамление массивов сложено тремя разновозрастными толщами. В основании 
видимого разреза стратифицированных образований залегает толща, представленная 
кварц-мусковит-альбитовыми, кварц-эпидот-актинолитовыми, кварц-хлоритовыми и 
кремнистыми сланцами, а также кварцитами и мраморизованными известняками. Эти 
образования, условно относимые к верхнему протерозою, в южном обрамлении Ха- 
рахудукского массива развиты локально. В 40 км к югу— юго-востоку, в районе Цахи- 
рулинского массива, верхнепротерозойские образования обнажаются на более значи
тельной площади, залегая совместно с гипербазитовым массивом в ядре протяженной 
антиклинальной структуры восток-северо-восточного простирания. Породы толщи 
повсеместно сильно рассланцованы, углы падения сланцеватости преимущественно 
крутые.

Вышележащая толща, условно датированная нижним кембрием, на современном 
эрозионном срезе распространена более широко. Однако на значительной площади 
она перекрыта рыхлыми кайнозойскими отложениями. В составе толщи представлены 
преобладающие терригенные образования (песчаники, алевролиты, гравелиты, конгло
мераты, известняки, кремнистые сланцы) и подчиненные им вулканиты (диабазовые 
и андезитовые порфириты, их туфы и туфопесчаники). Вулканиты подверглись интен
сивным зеленокаменным изменениям. Среди отложений нижнекембрийской толщи 
в 10 км к северу— северо-западу от Харахудукского массива (район горы Унэгэту) 
на площади более 5 км 2 нами обнаружена густопрожилковая марганцевая минерали
зация. Оруденение представлено комплексом окислов марганца, в том числе крипто
меланом и вернадитом. Наиболее богатые участки содержат до 60% окиси марганца.

Третья, наиболее молодая толща, условно датированная верхним палеозоем, пред
ставлена кислыми эффузивами (липариты, фельзиты), которые в виде узкой полосы 
обнажаются в северо-западном обрамлении Цахирулинского массива. Стратифици
рованные образования и залегающие среди них гипербазитовые массивы расчленены 
на различные по размерам и форме блоки разнонаправленными крутопадающими 
разломами. Преобладают разломы северо-восточного направления.

Харахудукский и Цахирулинский массивы различаются по форме и строению. Пер
вый состоит из трех разобщенных примерно равных по размерам изометричных бло
ков общей площадью около 6 км 2. Тела гипербазитов ограничены крутопадающими 
разломами. Юго-восточное тело, расположенное западнее колодца Онкх-худук, зале
гает в виде крупного ксенолита в габброидном интрузиве. В предалах последнего 
встречаются многочисленные более мелкие ксенолиты гипербазитов. Вблизи контактов 
с гипербазитами габброиды имеют лейкократовый, реже —  меланократовый облик 
и неяснополосчатую текстуру. Подавляющая часть объема этого гипербазитового мас
сива сложена апогарцбургитовыми и аподунитовыми серпентинитами, среди которых 
наблюдаются антигоритовые, реже —  лизардит-антигоритовые и лизардитовые разности. 
Местами в серпентинитах встречаются реликтовые зерна оливина, а также псевдомор
фозы бастита по ортопироксену. В узких зонах, примыкающих к рвущим телам габ-



6 рои до в, а также в виде ксенолитов в габбро и жильных обособлений в серпентини
тах наблюдаются верлиты, оливиновые и безоливиновые клинопироксениты. Нередко 
в них присутствуют плагиоклаз либо продукты его изменения. В этом же районе встре
чаются тела апогаббровых родингитов и жилы тремолитита.

Цахирулинский массив имеет линейно вытянутую форму. Он состоит из серии тесно 
сближенных кулисно расположенных линзообразных крутопадающих тел, залегающих 
в виде полосы восток-северо-восточного простирания. Протяженность его 17 км, шири
на 0,1— 2,0 км, общая площадь около 7 км 2. Как уже отмечалось, массив залегает в 
ядре антиклинальной структуры, на крыльях которой в верхнепротерозойских обра
зованиях наблюдаются противоположные крутые падения сланцеватости. Массив сложен 
главным образом антигоритовыми серпентинитами. Вдоль южного тектонического 
контакта серпентинитов с породами верхнего протерозоя проходит узкая зона протя
женностью 1,5 км, сложенная серпентинизированными перидотитами. Габброидные 
породы вблизи этого массива встречаются в виде единичных небольших тел, интрузив
ные контакты которых обычно нарушены. В пространственной близости от обоих 
гипербазитовых массивов расположены более молодые интрузивные тела двуслю
дистых, часто гнейсовидных плагиогранитов. Вблизи Харахудукского массива грани- 
тоиды образуют субизометричные тела, в то время как гранитный интрузив в районе 
Цахирулинского массива залегает в виде параллельной ему крупной дайки.

Помимо гипербазитовых массивов, охарактеризованных выше более или менее 
подробно, в составе гипербазитовых поясов каледонской складчатой области Монго
лии расположены многие десятки гипербазитовых тел преимущественно небольшого раз
мера, которые еще не исследованы или исследованы недостаточно. Материал по некото
рым из них, собранный при их предварительном обследовании, частично использован при 
изложении последующих глав. К числу подобных массивов следует отнести Их-Хад- 
жумский, Эрдэниулинский, Тонхилский, Улиндабанский, Дзалатуинский и ряд других.

Их-Хаджумский массив находится в водораздельной части хр. Ихэ-Богдо, приурочен 
к восточному флангу Дзабханского гипербазитового пояса. Он состоит из серии отно
сительно небольших гипербазитовых тел, включенных в более крупный габброидный 
интрузив в качестве ксенолитов. Вдоль контактов габброидов с гипербазитами раз
виты переходные зоны, сложенные пироксенитами и верлитами. В пределах гипербази
товых тел обнаружены хризотил-асбестовая и хромитовая минерализация.

Эрдэниулинский массив расположен в восточных отрогах хребта Монгольский Алтай 
и приурочен к участку сопряжения Дзабханского и Толбонурского гипербазитовых 
поясов. Массив представлен двумя группами относительно небольших линзовидных 
тел сильно серпентинизированных лерцолитов. В пространственной близости с этими 
гипербазитовыми телами находятся прорывающие их тела габбро, сильно измененных.

Тонхильский массив расположен в юго-западной части Монголии, в 10 км к югу 
от одноименного сомона. Он входит в состав Толбонурского гипербазитового пояса 
и сложен преимущественно серпентинитами, в которых обнаружено рудопроявление 
хризотил-асбеста.

Улиндабанский массив проходит по водораздельной части хр. Хасагт-Хайрхан-Ула, 
в 60 км к северо-западу от аймачного центра Гоби Алтай. Массив относится к Дзаб- 
ханскому гипербазитовому поясу и представляет собой тело неправильной формы, 
размером 3,5 X 6 км, сложенное почти исключительно серпентинитами.

Дзалатуинский массив, входящий в состав Прихубсугульского гипербазитового 
пояса, расположен в 28 км к северу от сомона Тариалан. Он представлен серией неболь
ших серпентинитовых линз, к которым приурочено небольшое месторождение хризо
тил-асбеста.

АЛЬПИНОТИПНЫЕ ГИПЕРБАЗИТЫ 
В ГЕРЦИНСКИХ СКЛАДЧАТЫХ СТРУКТУРАХ

В герцинской складчатой области Монголии массивы альпинотипных гипербазитов 
распространены не столь широко, как в расположенных севернее каледонских склад
чатых структурах. По сопряженности ультраосновных массивов с системами разрыв
ных нарушений они могут быть объединены в три субширотных гипербазитовых поя
са. В северной части распространения герцинских складчатых структур, недалеко от 
главного линеамента Монголии, разделяющего каледонские и герцинские структуры,



обнажается цепочка гипербазитовых массивов Баян-Лэгского пояса. Южнее его, в 
центральной части Гобийско-Хинганского гёосинклинального прогиба, прослеживается 
протяженная прерывистая цепь ультраосновных массивов Гобийского гипербазитово- 
го пояса. В крайней южной части Монголии, в приграничном районе с КНР на неболь
шом протяжении обнажается ряд ультраосновных массивов, составляющих Солон- 
керский гипербазитовый пояс, оба фланга которого уходят на территорию КНР (см. 
рис. X) .

Гипербазитовые массивы, трассирующие разрывные структуры в герцинской склад
чатой области Монголии, имеют рядь особенностей, отличающих их от гипербазитовых 
массивов, расположенных в каледонских структурах. Прежде всего обращает внима
ние иная структурная позиция отдельных массивов и гипербазитовых поясов. Специ
фические черты проявляются также в морфологии гипербазитовых тел, в составах 
слагающих их ультраосновных пород, в масштабах и степени метаморфизма последних. 
Все эти отличия, как показано ниже, найдут отражение при характеристике гиперба
зитовых поясов и составляющих их ультраосновных массивов.

Баянлэгский гипербазитовый пояс

Этот гипербазитовый пояс детально описан в ранее опубликованной работе авто
ров [137]. Во избежание повторения описание его здесь мы опускаем.

Гобийский гипербазитовый пояс

Ультраосновные массивы, составляющие пояс, трассируют мощную зону тектони
ческих нарушений, которая прослеживается в субширотном направлении в осевой 
части Гобийско-Хинганского геосинклинального прогиба почти на 700 км. Эта зона 
имеет сложное, кулисное строение. Ее мощность —  от первых километров до 20— 30 км. 
Гипербазитовые тела в ней размещены весьма неравномерно. На отдельных участках 
пояса они густо насыщают зону разрывных нарушений, подчеркивая сложный рисунок 
ее плана. Эти участки разделяются обширными пространствами, лишенными выходов 
ультраосновных пород.

Восточный фланг Гобийского пояса обнажается в районе аймачного центра Сайн- 
Шанда, где закартировано несколько небольших массивов. Не исключено, что пояс 
прослеживается и далее на северо-восток, поскольку зона разрывных нарушений, 
с которой сопряжены ультраосновные тела, в виде системы депрессионных и горсто- 
вых структур продолжается в северо-восточном направлении вплоть до границы с КНР. 
Западным продолжением Гобийского пояса, возможно, является цеРь ультраосновных 
массивов Северо-Восточного Казахстана, известная под названием Чарского гипер- 
базитового пояса [175]. Насколько это отвечает действительности, покажут дальней
шие геологические исследования в пока еще слабо изученных юго-западных районах 
Монголии и прилегающей территории КНР. Сейчас можно только констатировать, 
что западный фланг Гобийского пояса отделяет от восточного окончания Чарского 
пояса Казахстана расстояние во многие сотни километров и на этом интервале пока 
известен только один массив альпинотипных гипербазитов, обнажающийся в бассей
не среднего течения р. Урунгу на территории КНР.

На восточном фланге Гобийского пояса максимальная насыщенность тектонической 
зоны гипербазитовыми массивами отмечается в районе сомонов Манлай и Баян-Далай. 
Там обнажаются довольно крупный Улахидский массив, а также расположенная к запа
ду от него цепочка более мелких массивов (Харатулинский, Герчуулинский, Манлай* 
ский, Хашнатахудукский, Ультзуйту-Тологойский, Нариншабатайский и др .). Все они 
представляют собой пластинообразные тела, имеющие в плане линзовидную или ленто
видную форму. Длина их достигает первых километров, ширина от десятков метров 
до 0,5 км. Вмещающей рамой для них служат толщи осадочно-вулканогенных пород 
девонского и карбонового возраста [161, 175]. Для выяснения условий формирования 
гипербазитовых массивов этого района представляет интерес то, чточ Манлайский массив 
с северной стороны трансгрессивно перекрыт терригенными отложениями мезо-кайно- 
зоя, содержащим горизонт базальных конгломератов, а в западной части тектонически 
граничит с ними. По наблюдениям А.А. Храпова [175], в этом районе галька гиперба
зитов встречается в конгломератах нижнего карбона, а несколько восточнее от ложе-



Рис. 13. Схема расположения массивов Гобийского гипербазитового пояса в пределах хребта Барун- 
Гурван-Сайхан (по материалам О. Тумуртогоо, Г. Ээнжина и авторов)

ния нижнего карбона сами протрудированы гипербазитовыми телами. Эти факты сви
детельствуют о неоднократно возобновлявшихся движениях по разломам, с которыми 
сопряжены ультраосновные тела, и о вызванных этими движениями многократных 
восходящих перемещениях гипербазитовых массивов.

Слагающие гипербазитовые массивы ультраосновные породы обычно интенсивно 
рассланцованы и раздроблены. Представлены они преимущественно апогарцбургитовы- 
ми серпентинитами антигорит-лизардитового состава. Среди них встречаются отдельные 
участки, сложенные однородными антигоритовыми или лизардитовыми серпентини
тами. В последних иногда встречаются реликтовые зерна оливина и пироксенов (Герчу- 
улинский массив). Почти повсеместно серпентиниты в различной степени карбонати- 
зированы, часто оталькованы, амфиболизированы и хлоритизированы. Кроме того, 
по периферии многих массивов распространены апогипербазитовые листвениты кварц* 
карбонатного и тальк-карбонатного состава. Столь интенсивная метасоматцческая 
переработка ультраосновных пород обусловлена высокой степенью их раздроблен
ности, а также тем, что с гипербазитами обычно пространственно тесно ассоциируют 
интрузии габброидов —  вероятный источник гидротерм, вызывающих метасоматиче- 
ские преобразования пород. На большинстве гипербазитовых массивов сохраняются 
продукты древней коры выветривания силицифицированного профиля с широким 
распространением среди них конечных продуктов химического выветривания гипер- 
базитов —  бирбиритов. С некоторыми гипербазитовыми массивами связана незначи
тельная по масштабам хромитовая, хризотил-асбестовая и магнезитовая минерализа
ция.

Следующее к западу скопление гипербазитовых массивов Гобийского пояса распо
ложено в хр. Барун-Гурван-Сайхан. Прерывистая цепь линейно вытянутых массивов, 
кулисно и эшелонированно расположенных друг за другом, прослеживается там по 
всей ширине хребта на расстояние до 150 км. Протяженность отдельных лентообразных 
в плане тел гипербазитов достигает 20 км, длина наиболее насыщенной гипербазитами 
части хребта 50 км (рис. 13). К югу от хр. Барун-Гурван-Сайхан под острым углом 
к нему располагается еще одна цеп̂ > гипербазитовых массивов, обнажающихся 
в хр. Дзолен. Эту цепь ультраосновных массивов можно рассматривать как южную 
ветвь Гобийского пояса, отходящую от него в районе восточного окончания хр. Нэ- 
мэгту-Нуру.

Гипербазитовые массивы хребта Дзолен и особенно хр. Барун-Гурван-Сайхан в 
отличие от массивов восточного фланга Гобийского пояса часто бывают насыщены 
разновеликими блоками вмещающих пород, будинообразными включениями апо- 
серпентинитовых пироксенитов и габбро, а также образованных за счет последних 
родингитов. В этом случае возникает картина типичного полимиктового меланжа с 
той лишь разницей, что он не подстилает крупные целиковые пластины гипербазитов, 
шарьированные на более молодые толщи, а повсеместно ограничивается крутопадаю
щими разрывными нарушениями, образуя узкие линейные зоны тектонических брек
чий, залегающих среди терригенно-вулканогенных и кремнисто-вулканогенных толщ 
девонского и силурийского (в хр. Дзолен) возраста. Более детально морфологические



особенности, а также состав и строение гипербазитовых массивов центральной части 
Гобийского пояса охарактеризованы на примере Уланхудукского массива.

Далее на запад по простиранию Гобийского гипербазитового пояса единичные мас
сивы ультраосновных пород и серии мелких серпентинитовых линз обнажаются в 
хр. Нэмэгту-Нуру, в частности к северу от колодца Хутуль-ус-худук и восточнее ко
лодца Бух-Трих-худук. Поданным Н.Г. Марковой [115] и нашим наблюдениям, гипер- 
базитовые тела в этом районе располагаются в тектонических блоках среди девонских 
зеленокаменно-измененных существенно вулканогенных и кремнисто-вулканогенных 
толщ, находящихся в окружении верхнепалеозойских и мезозойских отложений.

Западный фланг Гобийского гипербазитового пояса прослеживается в пределах 
Барунхурайской впадины (Заалтайское Гоби). В этой части пояса нами изучен Ногон- 
цавский массив. Ой представляет собой классический пример протрузии, достигшей 
в стратиграфическом разрезе Южной Монголии уровня горизонтально залегающих 
верхнемеловых отложений. Ниже этот массив описан более подробно. Еще западнее 
Ногонцавского массива выявлена полоса небольших массивов, прослеживающаяся 
на расстояние 20 км. Она пересекается дорогой, соединяющей сомон Баян-Ундур с 
колодцем Шара-Хулусуни-худук. По устному сообщению С.П. Гавриловой, линейное 
тело гипербазитов там разбито поперечными нарушениями на три смещенных друг 
относительно друга блока, залегающих среди осадочно-вулканогенных отложений, 
предположительно датируемых нижним— средним девоном. Лишь западный блок с 
южной стороны тектонически граничит с отложениями нижнего карбона. Гипербазиты 
здесь представлены серпентинитами и серпентинитовыми сланцами. Они интрудируются 
многочисленными небольшими телами габбро. Гобийский пояс, вероятно, прослежи
вается и далее на запад, в еще слабо геологически изученные районы Юго-Западной 
Монголии. Об этом может свидетельствовать показанный на геологической карте МНР 
масштаба 1 : 1 500 000 гипербазитовый массив, обнажающийся в 50 км к западу от 
г. Атас-Ула.

Перейдем теперь к более подробному описанию отдельных массивов. Это даст до
полнительную информацию относительно особенностей их структурного положения, 
морфологии, а также состава и характера последующих изменений ультраосновных 
пород.

Улахидский гипербазитовый массив —  наиболее крупное звено в цепи гипербази
товых массивов восточной части Гобийского пояса. Расположен он в 3 км севернее 
развалин монастыря Ула-Хид в эрозионной котловине, окруженной сглаженными 
увалами мелкосопочника. В плане массив образует сложной формы тело, со всех сто
рон ограниченное крутопадающими тектоническими нарушениями. Длина его 100 км, 
ширина в среднем 2— 2,5 км, в центральной части —  до 4,2 км. Западнее массива, отде
ляясь от него широким сайром выполненным четвертичными отложениями, располо
жен меньший по размеру крутопадающий линзовидной формы Харатаулинский мас
сив. Не исключено, что последний образует не самостоятельное тело, а является про
должением Улахидского массива. В этом случае длина (общая) массива возрастает 
более чем на 7 км (рис. 14).

Вмещающие отложения вблизи массива представлены толщей зеленокаменно-изме
ненных вулканитов, в разрезе которых преобладают пирокластические образования. 
Они переслаиваются с маломощными горизонтами известняков, глинистых и крем
нистых сланцев. Осадочным породам подчинены покровы диабазов, диабазовых, авги- 
товых и плагиоклазовых порфиритов. Время формирования осадочно-вулканоген
ной толщи, по данным А.А. Храпова [176] и О.Д. Суетенко [161], датируется дево
ном— нижним карбоном. Породы толщи собраны в линейные складки субширотного 
и северо-восточного простирания. Они осложнены многочисленными разно ориентиро
ванными крутопадающими разрывными нарушениями, вследствие чего структура 
района в окрестностях Улахидского массива имеет мозаично-блоковое строение. Отме
тим, что наши данные о тектонической структуре района не согласуются с представ
лениями О.Д. Суетенко [161], рассматривающей Улахидский гипербазитовый мас
сив как одну из серий шарьяжных чешуй, полого погружающихся на север.

Ультраосновные породы Улахидского массива представлены в основном расслан- 
цованными и карбонатизированными апогарцбургитовыми серпентинитами лизарди- 
тового, лизардит-антигоритового или антигоритового состава. Реже встречаются аподу- 
нитовые лизардитовые или антигоритовые серпентиниты. Среди серпентинитов отмече-



Рис. 14. Схематическая геологическая карта Улахидского гипербазитового массива (составили 
Г.В. Пинус, В.В. Белинский и Ф.П. Леснов)

1 —  рыхлые отложения (кайнозой); 2 —  эффузивы основного состава, их туфы, сланцы, извест
няки (девон —  нижний карбон); 3 —  серпентинизированные гарцбургиты; 4 —  апогарцбургитовые 
карбонатизированные серпентиниты смешанного состава; 5 —  кора выветривания гипербазитов; 
6 —  хризотил-асбестовая минерализация; 7 —  габбро; 8 —  дайки основного состава; 9 —  жилы 
пироксенитов; 10 —  зоны лиственитизации; 11 —  доломитовая минерализация; 12 —  хромитовая 
минерализация; 13 —  разломы: а —  достоверные, б —  предполагаемые; 14 —  геологические грани
цы: а —  достоверные, б —  предполагаемые, в —  фациальных разновидностей пород

ны участки, сложенные серпентинизированными гарцбургитами. Наиболее крупные 
выходы их оконтурены в северо-восточной части массива. Помимо широко проявив
шейся серпентинизации ультраосновных пород, они почти повсеместно карбонатизи- 
рованы. По северному контакту массива, а также вдоль тектонических нарушений 
внутри массива распространены жилообразные тела апогипербазитовых лиственитов 
кварц-карбонатного и тальк-карбонатного состава мощностью до 10 м.

Ультраосновные породы массива пронизаны многочисленными дайками диабазов, 
долеритов и микрогаббро, ориентированными согласно с общим простиранием в ши
ротном направлении. Мощность даек 2— 5 м при протяженности в первые десятки мет
ров. В экзоконтакте даек наблюдается перекристаллизация серпентинитов с образо
ванием плотных, звенящих,, тонкокристаллических антигоритовых разностей. Массив 
интрудирован также небольшими штоками габбро. Наиболее крупный из них обнажает
ся недалеко от северного контакта массива, в его восточной части. В экзоконтакто- 
вых зонах габброидных тел среди серпентинитов обнаружены маломощные жилки 
оливинсодержащих диопсидитов, в зальбандовых частях которых установлены частич
но пироксенизированные серпентиниты. Более мощные жилы крупно- и гигантозер
нистых пироксенитов встречены в южном контакте Харатаулинского массива, где 
они также находятся в пространственной близости со штоком габбро, интрудирующим 
серпентиниты.

На значительной части Улахидского массива, в его южном окончании, на гипербази- 
тах сохранились продукты древней коры выветривания. Разрез коры выветривания, 
вскрытый сухим каньоном, сложен следующими зонами (снизу вверх); 1) дезинтегри
рованные серпентиниты; 2) выщелоченные (осветленные, карбонатизированные) 
серпентиниты; 3) пористые доломит-халцедоновые образования с реликтами серпенти
на и хромшпинелидов; 4) бирбириты —  силицифицированные, обогащенные окислами 
железа породы, в которых хромшпинелиды замещены магнетитом. Три последние 
зоны насыщены доломитовыми жилками. Мощность коры выветривания — от несколь
ких метров до 15— 20 м.

Среди продуктов химического выветривания гипербазитов отсутствует зона нонтро- 
нитов. Это свидетельствует о том, что образование коры выветривания происходило 
в условиях сухого и жаркого климата пустынь и полупустынь [35] и что процесс вы
ветривания был обусловлен воздействием на гипербазиты поверхностных и грунтовых 
вод со слабокислыми свойствами (pH 5— 6). Время формирования коры выветрива
ния Улахидского массива осталось не выясненным. Скорее всего, оно синхронно с вре-



Рис. 15. Схематическая геологическая карта Уланхудукского гипербазитового массива (составили Г.В. Пинус, Ф.П. Лесное и Л.В. Агафонов)
1 — рыхлые отложения (кайнозой); 2 —  конгломераты, гравелиты, песчаники (мел); 3 — нерасчлененная вулканогенно-терригенная толща (девон) : 

диабазы, порфириты, спилиты, переслаивающиеся с алевролитами, кремнистыми сланцами, песчаниками, реже —  с гравелитами и конгломератами; 4 —  
вулканогенная толща (девон) : диабазы, авгитовые и плагиоклазовые порфириты, амфиболовые миндалефиры, спилиты, туфы, лавобрекчии; 5 —  гидро
термально-измененные вулканогенно-осадочные образования; 6 —  габбро, габбро-диабазы; 7 — серпентиниты; 8 —  то же, окремненные; 9 — листвениты; 
10 -  амфиболиты; 11 —  дайки габбро, габбро-диабазы, порфиритов; 12 —  тела родингитов; 13 —  разломы; 14 —  элементы залегания слоистости пород



менем образования коры выветривания такого же профиля в Туве, возраст которой 
считается не моложе миоцена [49].

Уланхудукский Ьипербазитовый массив типичен по строению для многочисленных 
ультраосновных тел, обнажающихся в центральной части хр. Барун-Гурван-Сайхан. 
Он прослеживается на протяжении 20 км вдоль северного склона хребта в районе 
одноименного колодца. Его ширина 2,5 км. Массив состоит из ряда линейно вытяну
тых в субширотном направлении, разобщенных с поверхности, интенсивно раздроб
ленных, с многочисленными чуждыми включениями выходов ультраоснбвных пород 
со сложными контурами. Эти выходы, как и массив в целом, ограничены тектониче
скими контактами с преимущественно крутым (до вертикального) падением плоско
стей сместителей (рис. 15).

Уланхудукский массив заключен среди пород осадочно-вулканогенной толщи. 
В карбонатных обособлениях среди алевролитовых и кремнистых горизонтов этой 
толщи нами и Г. Ээнжином обнаружена фауна табулят, одиночных ругоз и мшанок. 
По определению В.Н. Дубатолова [47 ], возраст вмещающих табуляты карбонатных 
пород уверенно датируется нижним девоном. Терригенная часть разреза осадочно
вулканогенной толщи выделялась ранее в самостоятельную пестроцветную толщу, 
возраст которой считался средним— верхним девоном. По данным Г. Ээнжина [47], 
выделяемые ранее в этом районе последовательно сменяющие друг друга вверх по 
разрезу спилит-сланцевая, алевролитовая, туфогенная и пестроцветная толщи [160, 
161] формировались в одно и то же время, но в различной фациальной обстановке. 
Вулканогенные члены толщи, вмещающей тела гипербазитов, представлены диабазами, 
спилитами, андезит-диабазами, миндалефирами и их пирокластическими производны
ми, характеристика которых приведена ниже. Породы осадочно-вулканогенной тощи 
дислоцированы в линейные складки широтного или близкого к нему простирания 
с преобладающим крутым (70—80°) падением крыльев.

Породы рамы и заключенные в них гипербазиты разбиты частой сеткой тектониче
ских нарушений, прослеживающихся в самых разных направлениях. Падение контак
товых поверхностей, разделяющих вмещающие породы и гипербазиты, обычно крутое. 
Представляется, что и на глубину с поверхности отдельные фрагменты гипербазитово- 
го массива сохраняют форму узких пластин или линз. В редких случаях в районе мас
сива фиксируются пологие разрывные нарушения типа надвигов или взбросов с неболь
шой амплитудой перемещения.

Характерная особенность строения Уланхудукского массива и некоторых других 
ультраосновных тел хребта Барун-Гурван-Сайхан —  наличие в них многочисленных, 
различных по величине тектонических включений и блоков вмещающих пород (чаще 
всего диабазов), габбро, массивных серпентинизированных перидотитов, пироксени- 
тов, а также лиственитов и родингитов. Серпентиниты, цементирующие эти включения, 
обычно интенсивно рассланцованы, а местами превращены в дресву. Гипербазитовые 
тела с таким строением полностью отвечают понятию "полимиктовый серпентинитовый 
меланж", однако, как уже отмечено выше, эти образования не залегают здесь в основа
нии шарьированного покрова целиковой гипербазитовой пластины, а образуют само
стоятельные тела, ограниченные крутопадающими тектоническими поверхностями.

Первичные ультраосновные породы, слагающие Уланхудукский массив, претерпели 
глубокое преобразование. Достаточно сказать, что неизмененные исходные породы 
в его составе не обнаружены, и даже интенсивно серпентинизированные 'разности их 
встречаются крайне редко в виде небольших участков массивных гарцбургитов среди 
сплошных полей серпентинитов, которые обычно лишены реликтов главных породо
образующих минералов —  оливина и пироксена. Среди серпентинитов преобладают 
лизардитовые разновидности с порфиробластами бастита, с двумя генерациями лизарди- 
та и характерной для этих пород петельчатой структурой. Значительно реже встречаются 
мелкочешуйчатые антигоритовые или смешанные антигорит-лизардитовые разновид
ности серпентинитов. Очень часто серпентиниты частично замещены магнезиальным 
карбонатом. Встречаются также оталькованные разности их.

В ряде пунктов обнаружены тремолититы с нематобластовой и сноповидной микро
структурой. Основная ткань такой породы состоит из игольчатых и удлиненно-призма
тических индивидуумов тремолита. Широко распространены апосерпентинитовые 
кварц-карбонатные и тальк-карбонатные, часто — фукситсодержащие листвениты с зер
нами метаморфизованного хромшпинелида. Жилообразные тела лиственитов мощ



ностью до нескольких десятков метров четко трассируют зоны тектонических наруше
ний, располагаясь преимущественно в тех разломах, которые ограничивают тела гипер- 
базитов. Вдоль северного контакта Уланхудукского массива, в его восточной части, 
распространены окварцованные серпентиниты и апосерпентинитовые яшмоподобные 
породы, состоящие из криптокристаллического гранообластового агрегата низкотемпе
ратурного халцедоновидного кварца, пропитанного окислами железа. Апогипербази- 
товая природа таких пород устанавливается по наличию в них микроскопических 
линзочек незамещенного серпентина и по скоплениям пылевидного магнетита, сохра
няющим рисунок петельчатой структуры серпентинита.

Гипербазиты интрудируются небольшими штоками и дайками габбро, диабазов 
и микрогаббро. Как и гипербазиты, эти породы претерпели сильные изменения. Они 
обычно катаклазированы, породообразующие минералы их —  плагиоклаз и моно
клинный пироксен — замещены соссюритом, хлоритом и амфиболом. Вместе с тем там, 
где контакт между гипербазитами и габбро не нарушен тектоническими срывами, в 
зонах экзоконтакта наблюдается перекристаллизация серпентинитов с образованием 
плотных антигоритовых разностей. Иногда (как, например, на водоразделе между до* 
линами сайров Улан-худук и Буйлсэгийн) в зоне экзоконтакта тела габбро серпентини
ты метасоматическй замещены крупнозернистыми оливинсодержащими пироксени- 
тами и верлитами, которые образуют также жилки в серпентинитах.

Широко распространены в массиве разнообразные по минеральному составу родин
гиты. Среди них выделяются гранат-везувиан-хлоритовые, пироксен-клиноцоизит- 
хлоритовые, пироксен-гранат-пренит-сфеновые и везувиан-клиноцоизит-сфен-кварц- 
плагиоклаз-хлоритовые разновидности.

Отметим, что не все тела гипербазитов хр. Барун-Гурван-Сайхан име*от столь слож
ное строение, как Уланхудукский массив. Здесь же встречается немало простых по 
своей морфологии линз и пластинообразных тел серпентинитов, лишенных включений 
вмещающих пород и блоков ассоциирующих с гипербазитами габброидов.

Гипербазиты хребта Дзолен. Ультраосновные массивы этого района, составляющие 
Дзоленскую ветвь Гобийского гипербазитового пояса, по особенностям морфологии, 
составу, геологической позиции имеют много общего с гипербазитовыми массивами 
хр. Барун-Гурван-Сайхан. Однако не все с этим утверждением согласны. Напомним, 
что, по мнению Л.П. Зоненшайна и его соавторов [64, 68 ], район хребта Дзолен имеет 
покровное строение. В этом районе, по их представлениям, тектонически совмещены 
две фациально различные среднепалеозойские толщи. Одна из них (автохтонная) 
формировалась в условиях островной дуги, а седиментация пород второй (аллохтон
ной) происходила в условиях окраинного морского бассейна. Обе эти толщи вмещают 
тела гипербазитов. Ультраосновные породы, залегающие в автохтоне, упомянутые 
исследователи рассматривают как основание островодужных офиолитов и считают, 
что гипербазиты, ассоциирующие с толщей пород аллохтона, были шарьированы вмес
те с этой толщей из района Барун-Гурван-Сайхана в район Дзолена. Вместе с тем по 
результатам последующих исследований Г. Ээнжин допускает возможность иной интер
претации материалов, характеризующих взаимоотношения так называемых кремнис- 
то-алевролитовой (автохтонной) и зеленокаменносланцевой (аллохтонной) толщ. 
Он не исключает возможности того, что породы аллохтонной толщи "как бы перекры
ваются (возможно, даже стратиграфически) кремнисто-алевролитовой" толщей [182, 
с. 9 8 ].

Нашими исследованиями не выявлено принципиальное различие геологического 
строения района хр* Дзолен и районов хр. Барун-Гурван-Сайхан. Островодужная ассо
циация и горизонтальное перемещение гипербазитовых пластин (по нашим данным 
и по данным Л.П. Зоненшайна и Н.Г. Марковой) в хр. Барун-Гурван-Сайхан не уста
навливаются. Офиолиты в этом районе, как считают и упомянутые исследователи, 
образуют узкие линейные тектонические блоки, ограниченные субвертикальными 
разломами, а тела гипербазитов представлены типичным меланжем. Нами установле
но, что состав вулканитов и характер разрезов вулканогенных толщ так называемой 
островодужной ассоциации Дзолена не отличимы от вулканитов хр. Барун-Гурван- 
Сайхан. Гипербазитовые пластины Дзолена не перекрываются вулканогенными по
родами "островодужной ассоциации", а контактируют с ними по четко выраженно
му субвертикальному разлому. Габброиды Дзолена не лежат на гипербазитах, а так 
же, как и везде, совершенно отчетливо интрудируют их, преобразуя в экзоконтакте



существенно лизардитовые серпентиниты в мономинеральные антигоритовые раз
ности. Все это вынуждает нас с осторожностью отнестись к построениям Л.П. Зонен- 
шайна и его соавторов [68] как в отношении структурной позиции гипербазитов 
хр. Дзолен, так и в отношении предложенной ими модели реконструкции фациаль
ных обстановок Южно-Монгольской эвгеосинклинали в районе названных горных 
хребтов.

Ногонцавский гипербазитовый массив может служить прекрасным примером суб
вертикальной протрузии ультраосновных пород. Он расположен в одноименном уро
чище на западном фланге Гобийского пояса в 85 км к югу от сомона Шинэжинст, у 
дороги, ведущей из сомона в оазис Эхин-Гол. Ультраосновные породы обнажаются 
в виде узкого пластинообразного тела, прослеживаемого в широтном направлении 
на 7 км при ширине 0,1— 0,8 км. Массив выделяется в рельефе в виде невысокой гря
ды среди пустынной равнины, сложенной горизонтально залегающими серо- и буро
цветными молассоидными отложениями верхнего мела. Последние в непосредственном 
контакте с гипербазитами дислоцированы, пласты их "задраны" массивом и наклоне
ны в сторону от него под углами 35— 90°. Однако уже на небольшом удалении от кон
такта пласты пород верхнего мела приобретают горизонтальное залегание. Отложе
ния верхнего мела состоят из слабодиагенезированных глинистых и песчанистых по
род, содержащих горизонты гравелитов.

В основании видимой части разреза в непосредственном соседстве с гипербазито- 
вым массивом обнажаются бурые конгломераты, содержащие многочисленные пло
хо окатанные обломки серпентинитов и продуктов их химического выветривания. 
Наличие пород коры выветривания гипербазитов в базальных слоях верхнего мела 
определяет верхнюю границу времени проходившего в районе процесса химическо
го выветривания ультраосновных пород.

К западу и востоку от Ногонцавского массива, на продолжении ограничивающих его 
разломов, среди ровной пустынной местности отчетливо выделяются небольшие кону
сы вулканических аппаратов, сложенных черными пузыристыми базальтами, со
держащими ксеногенные зерна оливина, пироксена и сростки этих минералов. В се
веро-восточной части гипербазитовый массив на небольшом интервале перекрыт покро
вом базальтов, а на западе в местах его выклинивания закартирован узкий тектони
ческий клин диабазов.

Ультраосновные породы в краевых частях массива интенсивно рассланцованы, места
ми до состояния серпентинитовых сланцев. В них и во вмещающих их отложениях 
верхнего мела наблюдаются частые жилки и прослои гипса мощностью 2— 5 см. Массив 
сложен в основном лизардитовыми серпентинитами. Среди них встречаются участки 
интенсивно серпентинизированных лерцолитов. В северной части массива среди серпен
тинитов прослеживаются полосы талькитов и серпентин-тальковых пород мощностью 
от нескольких сантимеров до 1 м. Широко распространены в массиве апогипербазито- 
вые кварц-карбонатные листвениты, образующие протяженные зоны мощностью в нес
колько десятков метров. В ряде мест гипербазиты интрудируются дайками катаклази- 
рованных лейкократовых метагаббро.

В пределах массива сохранились продукты химического выветривания ультраоснов
ных пород. Кора выветривания в центральной части массива сложена темно-бурыми 
ноздреватыми бирбиритами, переходящими ниже в плотные, сильно ожелезненные 
и выщелоченные серпентиниты, содержащие прослои, обогащенные хлоритом и гид
рослюдой. Здесь же встречаются жилы молочно-белого халцедоновидного кварца. 
В основании разреза залегают дезинтегрированные серпентиниты с прожилками и ма
ломощными жилами магнезита. Мощность коры выветривания от 5— 7 до 25 м.

Изложенный материал позволяет проследить историю становления Ногонцавско
го гипербазитового массива. Еще до седиментации пород верхнего мела мессив ультра
основных пород и вмещающие его палеозойские вулканиты (диабазы) обнажились на 
дневной поверхности, подверглись химическому выветриванию и затем были частично 
эродированы. В дальнейшем гипербазитовый массив был погребен под отложения
ми верхнего мела, а в кайнозое в результате активизации тектонической деятельности —  
протрудирован в верхнемеловые отложения. Вместе с ним переместились на более вы
сокий стратиграфический уровень и тектонические блоки палеозойских вулканитов. 
Гипербазиты внедрялись по крутопадающим разрывным нарушениям. Эти разло
мы проникали на большие глубины, достигали очага генерации базальтовой магмы



и использовались ею в качестве подводящих каналов при вулканических извер
жениях.

В заключение описания Гобийского пояса отметим особенности его структурной 
позиции, морфологии слагающих его гипербазитовых массивов, со9тава пород и их 
последующих преобразований.

1. Гипербазитовые массивы Гобийского пояса трассируют одну из крупнейших 
сложно построенных зон глубинных разломов, прослеживающихся на многие сотни 
километров вдоль осевой части Гобийско-Хангайского геосинклинального прогиба. 
В пределах последнего, по крайней мере в его центральной части, не известны высту
пы коры континентального типа. Ббльшая часть гипербазитовых массивов пояса распо
ложена на одном стратиграфическом уровне и тесно ассоциирует с вмещающими их 
терригенно-кремнисто-вулканогенными отложениями нижнего девона. На восточном 
и западном флангах пояса в результате активизации тектонических движений отдельные 
тела гипербазитов в виде повторных протрузий достигли на востоке уровня отложений 
нижнего карбона, а на западе —  верхнего мела.

2. Гипербазитовые массивы имеют форму небольших крутопадающих пластин или 
линз и располагаются эшелонированно, друг за другом, подчеркивая сложность строе
ния зоны глубинного разлома. Массивы повсеместно интенсивно тектонизированы. 
Для пояса характерно наличие полимиктового серпентинитового маланжа, формирую
щегося во фронтальной части гипербазитовых протрузий при внедрении их в интенсив
но раздробленную вмещающую раму. В ходе многократного поступательного движения 
гипербазитовых пластин обломки встречающихся на их пути пород захватывались 
вязкой серпентинитовой массой. Небольшие размеры ультраосновных массивов, нали
чие в их числе тел, представленных серпентинитовым меланжем, свидетельствуют о 
небольшой глубине эрозионного среза гипербазитовых массивов Гобийского пояса.

3. Динамические напряжения, которым подверглись гипербазитовые массивы Го
бийского пояса, обусловили высокую степень динамометаморфизма слагающих их 
ультраосновных пород, а это, в свою очередь, способствовало широкому проявлению 
метаморфических преобразований последних. В результате первичные ультраосновные 
породы практически всюду были превращены в серпентиниты, которые в последующем 
испытали разнообразные метасоматические преобразования. За счет серпентинитов 
возникла пестрая гамма пород, состоящая из разнообразных сочетаний магнезиаль
ного карбоната, кварца, талька, тремолита и некоторых других минералов, а также 
мономинеральных скоплений их.

Г Л А В А  III

ПЕТРОГРАФИЯ ГИПЕРБАЗИТОВ

Прежде чем перейти к петрографической характеристике пород альпинотипных 
гипербазитов, обратим внимание на одну специфическую черту, определяющую их 
облик: свежие, не затронутые процессом серпентинизации породы среди них встре
чаются крайне редко. Но и в этих случаях надо иметь в виду возможность метаморфи
ческого образования некоторых типов пород в процессе преобразования серпентинитов. 
Большая часть объема гипербазитов обычно представлена серпентинитами. Восстано
вить первичный состав пород, подвергшихся серпентинизации, не всегда возможно, 
поскольку процесс серпентинизации не строго изохимичен. Легко показать, что нали
чие 1 вес.% СаО в химическом составе ультраосновных пород соответствует наличию 
в них около 5% клинопироксена. Отсюда можно заключить, что вынос СаО в процесг 
се серпентинизации может существенно отразиться на нормативном составе ультраос
новных пород.

Учитывая сказанное, следует осторожно подходить к представлению о том, что наи
более распространенная порода альпинотипных гипербазитов —  гарцбургит. Детальное 
исследование минерального состава пород показывает, что во многих случаях, особен
но в ультраосновных массивах, породы которых сохранили относительную свежесть, 
в гарцбургитах устанавливается переменное количество клинопироксена. Отметим 
также, что в ряде изученных нами массивов преобладающая порода —  также лерцолит 
[140].



Нельзя не обратить внимание и на то, что, по опубликованным данным, характери
зующим химический состав ультраосновных пород, даже дуниты нередко содержат 
заметное количество СаО. Если учесть почти полную стериальность высокомагнезиаль
ных оливинов в отношении окиси кальция, то становится ясным, что парагенезис этих 
дунитов —  верлитовый, а в случае присутствия примеси ортопироксена —  лерцолитовый. 
Все это свидетельствует о том, что в массивах альпинотипных гипербазитов роль лер- 
цолитового парагенезиса явно преуменьшена.

После этого предварительного замечания перейдем к петрографической характе
ристике альпинотипных гипербазитов Монголии. Их вещественный состав, как и в дру
гих регионах, не отличается большим разнообразием. Он представлен дунитами, гарц- 
бургитами и лерцолитами, которые всегда в той или иной мере серпентинизированы, 
а в небольших телах и на отдельных участках крупных массивов —  полностью превра
щены в серпентиниты. Наряду с отмеченными разновидностями ультраосновных пород 
во многих массивах в подчиненном количестве встречаются верлиты, пироксениты (веб- 
стериты, диопсидиты, энстатиты). Кроме того, в строении отдельных ультраосновных 
массивов принимают участие метасоматические апогипербазитовые образования: тре- 
молититы, нефриты, талькиты и различные по составу листвениты, а также апогаббро- 
вые метасоматиты-родингиты, возникающие, как показано ниже, в тесной пространст
венной связи с серпентинитами. На эродированной поверхности отдельных ультраоснов
ных массивов сохранилась древняя кора выветривания. Характеристике всех перечис
ленных пород и посвящена данная глава.

Представление о количественном соотношении различных типов пород в наиболее 
исследованных гипербазитовых массивах Монголии дает табл. 1.

ДУНИТЫ

Дуниты обнаружены пока только в массивах, локализованных в каледонских струк
турах. Эти породы сложены главным образом оливином с примесью хромшпинели- 
дов до 5%. В незначительных количествах в их составе отмечается ромбический пирок
сен и весьма редко —  моноклинный пироксен. В дунитах как вторичные минералы 
встречаются также тремолит (Эгийнгольский массив) и антофиллит. Последний обна
ружен в дунитах Алагульского гипербазитового массива. Во всех массивах дуниты, как 
правило, в разной степени серпентинизированы. Наиболее свежие разности дунитов 
отмечаются в Шишхидгольском, Алагульском и Эгийнгольском массивах, в которых 
серпентин в дунитах представлен преимущественно антигоритом. В Наранском мас
сиве дуниты сильно серпентинизированы. Оливин их обычно замещается лизардитом.

Представление о составе серпентиновых минералов в дунитах дают материалы, по
лученные рентгеноспектральным анализом (табл. 2 ). Как в лизардитах, так и в антиго- 
ритах отсутствуют титан, марганец и натрий. Наблюдаются незначительные различия 
этих минералов по содержанию глинозема, который не обнаружен в лизардитах, и по 
кремнию, количество которого выше в антигоритах. В ёдиничном анализе антигорита 
присутствует хром. В зернах оливина свежих дунитов очень часто отмечаются следы 
пластической деформации и рекристаллизации. Признаки пластической деформации 
наблюдаются в виде полос сброса, границы которых субпараллельны (100), волнисто
го погасания и полигонизации. Наиболее обычные системы скольжения в оливинах 
определяются как [100] (OKI!) и [100] (010) [117]. Иногда в контактах деформиро
ванных зерен оливина или по зонам, рассекающим эти зерна, фиксируются участки, 
сложенные рекристаллизованными мелкими полигональными кристаллами оливина. 
В отдельных случаях эти образования напоминают по своей морфологии жилки.

Интересно отметить, что в дунитах, по наблюдению А.А. Меляховецкого, оливин 
обладает ориентировкой по удлинению с образованием максимумов Np, нормаль
ных к направлению удлинения. Во вторичных дунитах, как было показано [8 ], оливин 
также имеет ориентировку с максимумом Np, однако удлинение кристаллов оливина 
совпадает с осью Np, что принципиально различает эти типы пород. В дунитах, об
ладающих отчетливой директивной структурой, зерна оливина обычно несколько вы
тянуты, причем длинные оси зерен бывают ориентированы в одном направлении. Вмес
те с тем известны редкие случаи удивительно правильных полиэдрических мономине- 
ральных оливиновых агрегатов. Размеры зерен оливина варьируют в широких преде
лах. Они, как правило, разбиты густой сеткой трещин на отдельные блоки, принадлеж-



Характеристика состава гипербазитовых массивов Монголии

Массивы Площадь,
км2

Типы пород
Метасоматиты Сопряженные

интрузивы

Проявления 
полезных ис
копаемыхпреобладающие второстепенные

1 2 3 4 5 6 7

Каледонские складчатые структуры

Шишхидгольский 200 Дуниты, серпентини
ты антигоритовые, 
реже лизардит-анти- 
горитовые и лизар- 
дитовые

Гарцбургиты, лерцолиты, верли- 
' ты, клинопироксениты, вторич

ные дуниты

Тальк-оливиновые, 
амфибол-тал ьк-оли- 
виновые, тальк-кар- 
бонатные породы

Габбро,граниты Талькиты,хро
миты, нефрит

Эгийнгольский 110 Серпентинизирован- 
ные гарцбургиты, 
серпентиниты анти- 

. горитовые, лизарди- 
товые и смешанно
го состава

Лерцолиты, дуниты в разной сте
пени серпентинизированные, 
пироксениты (энстатититы)

Листвениты преиму
щественно кварц- 
карбонатного состава

Граниты Хризолит-ас
бест, магнезит

Хутульский 100 Серпентиниты анти
горитовые, антиго- 
рит-лизардитовые, 
хризотил-л и зарди- 
вые

Гарцбургиты, дуниты серпенти
низированные, пироксениты 
(энстатититы и диопсидиты)

Различного минерально
го состава листвениты, 
родингиты

Граниты,габбро 
(весьма ограни

ченно) , дайки 
габбро и диаба
зов

Хризотил- 
асбест, хро
миты, таль
киты

Улиндабанский 16 Серпентиниты лизар- 
дитовые апогарцбурги- 
товые

Серпентиниты лизардитовые 
аподунитовые, сильно серпен
тинизированные гарцбургиты, 
кора выветривания

Граниты

Тайширинский 100 Серпентиниты сме
шанного состава с 
преобладанием ан- 
тигорита или лизар- 
дита

Серпентиниты антигоритовые, 
лизардитовые, хризотил- 
лизардит-антигоритовые, гарц
бургиты и лерцолиты серпен
тинизированные, пироксениты 
(вебстериты, энстатититы, 
бронзититы)

Родингиты, листвениты Габбро кварц
содержащее, пла
тно граниты, 
дайки диабазов 
порфиритов 
(часто оквар- 

цованные)

Хризотил-ас
бест, хромиты

Наранекий 160 Серпентиниты лизар- 
дитовые, реже анти- 
горит-л и зар дитов ые 
и антигоритовые

Гарцбургиты, лерцолиты, ду
ниты, вебстериты, диопсиди
ты, вторичные дуниты, кора 
выветривания

Различного минерально
го состава родингиты 
и листвениты, тремо- 
лититы

Габбро-нориты, 
габбро, дайки 
диабазов

Магнезит,
хромиты



Эрдэниулин- 
ский 1

17 Серпентиниты лизар- 
дитовые, реже лизар- 
дит-антигоритовые 
аполерцолитовые

Лерцолиты и гарцбургиты сёр- 
пентинизированные

Эрдэниулин- 
ский II

10,5 Серпентиниты лизар- 
дитовые аполерцоли
товые

Серпентиниты антигоритовые, 
лерцолиты серпентинизирован- 
ные

Цаганголь-
ский

1,2 Серпентиниты анти- 
горитовые

Найтуринский 5 То же Серпентиниты смешанного соста 
ва и лизардитовые

Их-Хаджумский 20 То же, апогарцбурги- 
товые

Серпентиниты лизардитовые, 
антигорит-лизардитовые, ду- 
ниты, в том числе вторичные 
дуниты, верлиты, пироксениты

Алагульский 60 То же, лизардитовые, 
лерцолиты, гарцбурги- 
ты

Дуниты, вебстериты, серпенти
ниты смешанного состава

Ихэдуланский 20 То же, смешанного 
состава

Верлиты, диопсидиты, пла- 
гиоверлиты

Баргильский 11 То же Верлиты,диопсидиты

Джаргалантуй-
ский

70 Аподунитовые сер
пентиниты антиго- 
ритового, лизардито- 
вого и лизардит-анти- 
горитового состава

Серпентинизированные дуни
ты, верлиты, диопсидиты

Кварц-карбонатные и Габбро лейко-
тальк-карбонатные кратовые, дайки
листвениты, родингиты диабазов
различного минераль
ного состава, тремоли- 
титы
— Дайки авгитовых

порфиритов

Различного минерально 
го состава листвениты, 
родингиты (ограничен
но) .
Родингиты различного 
минерального состава, 
тремолититы

Тальк-карбонатные и
кварц-карбонатные
листвениты

Тальк-карбонатные, 
серпентин-карбонат- 
ные листвениты, 
антофиллитсодержа
щие породы, родин
гиты (весьма ограни
ченно)

Родингиты различного 
минерального состава, 
тремолититы, листве
ниты (ограниченно)

Родингиты различного 
минерального состава, 
тремолититы, лист
вениты

Габбро,дайки 
кварцевых пор- 
фиров и диабазов

Габбро, дайки диа 
базов и габбро- 
пегматитов

Диориты, грани
ты, габбро (весь
ма ограниченно)

Габбро, дайки габ
бро, гранит-порфи- 
ров, диабазов и 
диабазовых пор
фиритов 
То же

Талькиты, по
делочные 
камни

Хризотил-ас
бест, хромиты

Хризотил-ас
бест, талькиты

Хризотил-ас
бест, нефрит

Хризотил-ас
бест, хромиты

Тремолит-герцинитовые Габбро-амфиболи- Хромиты 
породы, родингиты ты, габбро, граниты



.u

1 2 3 4 5 6 7

Армакгол ьский 25 Серпентиниты лизар- 
дит-антигоритового 
состава, дуниты сер- 
пентинизированные

Серпентинизированные гарц- 
бургиты и лерцолиты, верли- 
ты, диопсидиты, серпентини
ты лизардитовые, антигори
товые

Различного минерально
го состава листвениты, 
тремолититы, тремоли- 
тизированные серпенти
ниты

Габбро,гранодио- 
риты, плагиогра- 
ниты

Хризотил-ас
бест

Барунбаянский 12 Серпентиниты лизар- 
дитовые

Антигоритовые серпентиниты, 
серпентиниты смешанного 
состава, вебстериты, энстати- 
титы, диопсидиты

Различного минерально
го состава листвениты, 
родингиты, тремолити- 
титы

Габбро,диориты, 
граниты,дайки 
диабазов

Хризотил-ас
бест, нефрит

Керуленского 7 То же, антигоритовые Плагиолерцолиты, плагиодуниты Серпентин-карбонатные Габбро-нориты, габ- Хризотил-ас-
гипербазито- 
вого пояса

смешанного состава серпентинизированные породы, родингиты раз
личного минерального 
состава, тремолититы 
(в отдельных разнос
тях с нефритовой текс
турой) , тремолитизи- 
рованные серпентиниты

бро,нориты, 
троктолиты,гра
ниты, дайки 
диабазов, диаба
зовых порфиритов

бест, хромиты, 
нефрит

Северо-Гобий 21 Серпентиниты анти Серпентиниты лизардит-анти- Родингиты различного Габбро-нориты, —
ского гипер-
базитового
пояса

горитовые горитовые, серпентинизиро- минерального состава, 
ванные гарцбургиты, диопси- тремолититы, кварц- 
диты, плагиоверлиты карбонат-хлоритовые

листвениты

Герцинские складчатые структуры

габбро,граниты

Ногонцавский 2,8 Серпентиниты лизар- 
дитовые

Лерцолиты серпентинизиро
ванные, кора выветривания 
(бирбириты)

Листвениты Дайки метагаббро

Ульдзуту-Толо-
гойский

0,5 Серпентиниты анти-
горит-лизардитовы’е,
апогарцбургитовые

Штоки и дайки 
габбро

Хашиату-Худук-
ский

0,5 То же — -
То же

Манлайский 0,5 - " " -
Улахидский 17 Серпентиниты лизар- 

дитовые, лизардит- 
антигоритовые, анти
горитовые апогарц
бургитовые

Серпентиниты аподунито- 
вые, бронзититы, кора вывет
ривания

Штоки и дайки габ
бро-диабазов

Магнезит, хро
миты



Герчулуулин-
ский

1 Серпентиниты
антйгорит-лизарди-
товые

Серпентиниты антигорито- 
вые и лизардитовые

Листвениты тальк-кар
бонатные

Штоки и дайки 
габбро

Баянлэгского 15 Серпентиниты анти- Серпентиниты лизардит-анти- Листвениты различно Габбро,габбро-но Талькиты,
гипербазитово- 
го пояса

горитовые горитовые, очень редко пи- 
роксениты

го минерааьного соста
ва (тальк-карбонатные, 
кварц-карбонатные и 
др.), тремолит-антиго- 
ритовые породы, тремо- 
лититы, родингиты

риты, граниты, 
дайки кайнозой
ских базальтов

хромиты

Хуратулин-
ский

1,2 Серпентиниты ли- 
зардитовые

Пироксениты, кора выветри
вания

Листвениты Штоки габбро -

хр. Дзолен То же Серпентиниты антигоритовые 
и антигорит-лизардитовые, 
верлиты, диопсидиты, веб- 
стериты

Различного минераль
ного состава листве
ниты и родингиты

Габбро, дайки 
диабазов

Хромиты

хр. Гурван- 
Сайхан 
(Улан-худук- 
ский и др.)

Серпентиниты антигоритовые 
и антигорит-лизардитовые, 
сильно серпентинизированные 
гарцбургиты, верлиты, диоп
сидиты

Кварц-карбонатные, 
тальк-карбонатные, 
часто фукситсодер- 
жащие листвениты, 
окварцованные серпен
тиниты вплоть до яшмо
подобных пород. Раз
личного минерального 
состава родингиты, 
тремолититы

Габбро, дайки 
диабазов и мик
рогаббро. Штоки 
гранитов

Хромиты, по
делочные кам
ни

Западно-Нэмэ-
гэтинский

0,8 Серпентиниты лизар- 
дит-антигоритовые

Серпентийиты антигоритовые * Листвениты и родинги
ты (весьма ограничен
но)

Диориты, граниты, 
дайки диабазов

—

Восточно- Нэмэ- 
гэтинский

0,3 Серпентиниты сме
шанного состава

Кора выветривания Тальк-карбонатные
породы

Гранодиориты, дио
риты, граниты, ред
кие дайки диабазов

—



Компонент 1 2 3 4 5

Si02 41,84 40,06 43,80 44,36 42,06
a i2o 3 He обн. He обн. 1,37 0,63 He обн.
FeO 3,98 5,31 2,64 4,47 3,76
MgO 40,35 40,90 40,12 38,32 40,35
Сг2Оэ He обн. He обн. 0,25 He обн. He обн.
CaO 0,04 0,01 He обн. " 0,06
NiO 0,22 0,25 0,07 0,29 0,10
н 2о + 12,61 12,47 13,05 12,93 12,63
С у м м а 99,04 99,00 101,30 101,00 98,86
F e •100
Fe + Mg

5,20 6,80 3,55 6,13 4,96

1 и 2 —  петельчатые лизардиты, Наранский массив, обр. 7136 и 7136-1; 3 и 4 — антигориты,Алагуль- 
ский массив, обр. 1936а и 2128-3; 5 —  антигорит, Эгийнгольский массив, обр. 3043-14. Анализы вы
полнены на рентгеноспектральном микрозонде. Здесь и далее в микрозондовых анализах водосо
держащих минералов содержание Н20  + определено расчетным путем.

ность которых к одному зерну легко устанавливается под микроскопом по одинаковой 
оптической ориентировке. В шлифе оливин бесцветен, иногда с хорошо выраженной 
спайностью по (010) и (100). Оптические контакты (2V  = +83— 85°, Ng = 1,678—  1,679, 
Np = 1,644— 1,649, Ng— Np = 0,030— 0,034) указывают на магнезиальный состав оливина 
дунитов, железистость которого отвечает составу железистого форстерита, что вообще 
говоря, характерно для дунитов, слагающих массивы альпинотипных гипербазитов.

Как показано ниже, условия становления разных массивов по температурам равно
весия сосуществующих минералов различаются, однако составы оливинов дунитов 
этих массивов по оптическим свойствам, за редкими исключениями, идентичны. Ду- 
ниты всегда связаны постепенными переходами с гарцбургитами или верлитами и 
лерцолитами. Обычно это неправильной формы вытянутые тела, постепенно, без рез
ких контактов, переходящие в ассоциирующие с ними перидотиты. Подобная картина 
указывает, что главный фактор состава оливина дунитов —  не условия температуры 
и давления при кристаллизации, а соотношение магния и железа в исходном расплаве.

Наиболее свежие разности дунитов имеют желтовато-серую и зеленовато-серую 
окраску, кристаллически зернистое сложение и большой удельный вес. На поверхности 
выветривания свежих дунитов образуется желтовато-бурая или серая корочка выветри
вания, на фоне которой хорошо видны зерна акцессорного хромшпинелида. С увели
чением степени серпентинизации окраска породы темнеет и ее зернистая структура не 
проявляется.

Встречающиеся в составе дунитов единичные зерна ортопироксена выполняют интер- 
стиции между индивидуумами оливина и своими контурами приспосабливаются к очер
таниям последнего. Пироксен характеризуется совершенной спайностью, низким дву- 
преломлением (Ng— Np = 0,008— 0,009, 2 V = +80— 82°) и по своим оптическим свойст- 
вм отвечает энстатиту.

Хромшпинель в качестве акцессорного минерала в разных количествах всегда при
сутствует в дунитах. Зерна ее образуют выделения неправильной формы. Реже встречают
ся идиоморфные кристаллы хромшпинели, имеющие в сечениях форму прямоуголь
ника, ромба или параллелограмма. В проходящем свете хромшпинель просвечивает 
темно-коричневым цветом.

Серпентин —  обычный продукт изменения оливина дунитов. Выделяются две главные 
морфологические его разновидности: антигорит и лизардит. Появление той или иной 
разновидности в начальной стадии серпентинизации, наблюдаемой в относительно све
жих разностях дунитов, зависит от температуры начала процесса серпентинизации. 
Взаимоотношения в породе лизардита и антигорита указывают на более позднее по 
времени формирование последнего, кристаллизация которого происходит при более 
высоких температурах [111]. Обратные взаимоотношения этих серпентиновых мине-



ралов в альпинотипных гипербазитах чрезвычайно редки, что указывает на прогрессив
ный характер процессов серпентинизации. В ходе лизардитизации в большинстве случа
ев окислы железа не появляются в ассоциации с серпентином, а при образовании анти- 
горита часть железа выделяется в виде самостоятельной фазы окислов железа. Обе 
разновидности серпентина в проходящем свете обычно бесцветны. Однако встречаются 
слабо окрашенные разности. Бледно-желтоватый и зеленоватый цвета минерала обу
словлены наличием в его составе тонкодисперсных окислов или гидроокислов железа.

ГАРЦБУРГИТЫ

Гарцбургиты широко распространены среди альпинотипных гипербазитов Монголии. 
Наличие их установлено во многих массивах, особенно в тех, которые локализованы 
в каледонских складчатых структурах. В герцинидах они встречаются реже, однако, 
судя по реликтам первичных минералов и псевдоморфозам серпентина по ортопироксе
ну, ими были сложены многие мелкие тела гипербазитов, в настоящее время нацело 
превращенных в серпентиниты. Слабо серпентинизированные или свежие разности 
гарцбургитов встречаются нечасто и только среди крупных массивов, где ими сложены 
ограниченные поля, тяготеющие к центральным участкам массивов.

Гарцбургиты представляют собой массивные темные зеленовато-серые кристалли
чески зернистые породы нередко с порфировидной структурой, особенно хорошо 
проявляющейся на корках выветривания. Последняя обусловлена наличием среди тем
ного основного фона породы таблитчатой формы выделений зеленовато-бурого пиро
ксена с прекраснЬ выраженной спайностью. Часто на плоскостях спайности можно 
видеть перламутровый блеск, связанный сбаститизацией пироксена. Размеры порфиро
вых выделений колеблются в пределах 3— 5 мм, иногда до 1 см, тогда как размеры 
зерен оливина, составляющих основной фон породы, не превышают 1— 2 мм. В равно
мернозернистых разностях гарцбургитов величина составляющих зерен 1— 3 мм. С 
поверхности гарцбургиты покрыты более темной, чем в дунитах, бурого или серого цве
та коркой выветривания, на которой видны рельефные выделения зерен хромита и 
ромбического пироксена.

Минеральный состав гарцбургитов довольно прост: оливин, ортопироксен, хром- 
шпинелид. Кроме того, всегда в том или ином количестве присутствуют серпентин и 
магнетит, образующиеся в процессе серпентинизации пород. Наряду с главными поро
дообразующими минералами отмечаются клинопироксен, тремолит, антофиллит, тальк. 
Последние два минерала чаще наблюдаются в экзоконтакте прорывающих гипербазиты 
гранитов. Средний количественно-минеральный состав неизменного гарцбургита (в 
об.%) : оливина —  74,7, ортопироксена —  23,4, хромшпинелида —  1,9.

Оливин образует в породе изометричные, реже — несколько вытянутые формы. 
Спайность наблюдается реже, чем в дунитах, почти все зерна расчленены петлями 
серпентина разной толщины. Деформированные зерна оливина по сравнению с дуни- 
тами встречаются реже. Они выделяются по полоскам сброса, волнистому и мозаично
му погасанию. По оптической характеристике (2VNf, = 87— 88°, Ng = 1,681 — 1,682, 
Np = 1,643— 1,650, Ng— Np = 0,031— 0,039) состав оливинов из гарцбургитов характе
ризуется наличием 93— 94% форстеритового компонента. В оливинах из гарцбургитов 
Хутульского массива присутствуют закономерно ориентированные включения хром
содержащего магнетита, которые по аналогии с ранее изученными [9] рассматривают
ся как структуры распада высокотемпературных твердых растворов.

Ортопироксен представлен различными по размерам зернами. Наряду с крупны
ми порфировыми выделениями встречаются неправильные по форме зерна, уступаю
щие в своих размерах оливину и явно ксеноморфные по отношению к последнему. 
В шлифе пироксен бесцветный, иногда имеет слегка заметный плеохроизм в кремо
во-розовых тонах. В ортопироксене развита совершенная спайность по (100). Опти
ческие константы ортопироксена (2V  = +85 до —88°, Ng = 1,675— 1,681) показывают, 
что его состав изменяется от энстатита до магнезиального бронзита. В отличие от оли
вина в ортопироксене пластические деформации обычно выражены очень слабо. В нем 
отмечаются редкие полосы сброса и волнистое погасание. Хромшпинелиды образуют 
мелкие зерна неправильной формы. Окраска в шлифе —  от темно-коричневой до свет
ло-коричневой, причем плотность окраски в большинстве случаев ниже, чем в акцессо- 
риях дунитов.
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Вторичные изменения гарцбургитов выражаются главным образом в серпентиниза- 
ции оливина и ромбического пироксена. Процесс этот затронул большую часть гарц
бургитов Монголии. Среди разновидностей серпентина различаются петельчатый ли- 
зардит, антигорит пластинчатый и гомоосевые псевдоморфозы антигорита по ортопи
роксену —  бастит. Присутствующий в серпентинизированных разностях гарцбургитов 
магнетит концентрируется в виде тонких просечек в лизардитовых жилках либо встре
чается как бесформенные скопления в антигорите. Образуется магнетит в результате 
окисления части железа оливина и ортопироксена при серпентинизации.

Поскольку имеются примеры отсутствия магнетита в серпентинизированных гарц
бургитах, очевидно, что процесс серпентинизации может протекать при разных окис
лительно-восстановительных условиях. Наряду с серпентинизацией при вторичных 
изменениях гарцбургитов иногда проявляется оталькование, особенно в контакте зе
рен оливина и ортопироксена. В отдельных случаях по ортопироксену активно раз
вивается амфибол тремолит-актинолитового ряда, причем количество его иногда бы
вает значительное (Эгийнгольский массив). С более поздним внедрением гранитои- 
дов в гипербазиты в зонах, тяготеющих к их контакту, в гарцбургитах связаны про
цессы антофиллитизации (Алагульский массив) . В ассоциации с тремолитом в силь
но метаморфизованцых гарцбургитах изредка отмечается магнезит.

ЛЕРЦОЛИТЫ

Лерцолиты присутствуют во всех крупных гипербазитовых массивах Монголии, 
особенно в тех, где сохраняются реликты свежих или слабо серпентинизированных 
дунитов и гарцбургитов, с которыми они образуют постепенные переходы. Это может 
указывать на то, что лерцолиты первоначально занимали гораздо большие объемы, 
которые впоследствии, при процессах серпентинизации, не сохранились. В частности, 
Эрдэниулинский II массив полностью сложен лерцолитами и их серпентинизирован- 
ными разностями. В значительном объеме эти породы представлены и в соседнем, 
Эрдэниулинском I массиве.

Минеральный состав лерцолитов непостоянен, но, как правило, оливин в них ко
личественно преобладает над пироксенами. Объем клинопироксена колеблется от 
5 до 10%. В количественном отношении он обычно уступает ортопироксену. Изредка 
лерцолиты обогащены клинопироксеном. Содержание акцессорных хромшпинелидов 
чаще равно 1— 3%. По внешнему виду слабо сёрпентинизированные разности лерцоли
тов представляют собой темно-серые иногда с зеленоватым оттенком равномернозер
нистые породы. В отличие от других перидотитов среди лерцолитов практически не 
встречаются порфировидные разности. Оптические константы оливина изменяются 
в значительных пределах (2V  = +83 до — 80°, Ng = 1,694— 1,705, Np = 1,660— 1,673, 
Ng— Np = 0,031—0,039), что указывает на колебания его состава в пределах 82— 87% 
форстеритового компонента. В оливине лерцолитов часто наблюдаются пластические 
деформации в виде полос сброса, волнистого и мозаичного погасания. В этих поро
дах оливин обычно деформирован интенсивнее, чем в дунитах и гарцбургитах. В пос
ледних степень деформации наименьшая. В дунитах могут наблюдаться как менее, так 
и более деформированные разности оливинов.

Ортопироксен, согласно оптическим характеристикам (2V  = +88 до — 89°, Ng = 
= 1,672— 1,677, Np = 1,662— 1,666), представлен промежуточной разностью между энста- 
титом и бронзитом (Эн91—  ЭнВ8). По сравнению с оливином ортопироксен деформи
рован слабо. В нем только изредка отмечаются полосы сброса и волнистое погасание. 
Во многих зернах ортопироксена наблюдаются тонкие ламелли клинопироксена, рас  ̂
полагающиеся в плоскости (100), которые представляют структуры распада твердых 
растворов. Иногда ламелли клинопироксена замещаются амфиболом тремолит-акти
нолитового ряда.

Клинопироксен присутствует в лерцолитах в виде мелких неправильных или нес
колько удлиненных зерен с хорошо выраженной спайностью. Резкий ксеноморфизм 
зерен клинопироксена подчеркивает рисунок межзернового пространства и указывает 
на более позднюю его кристаллизацию по сравнению с оливином. Часто в ассоциации 
с клинопироксеном присутствуют зерна хромшпинелида, с которым он образует слож
ные срастания. По оптическим свойствам (2VNg = 52— 59 °, Ng = 1,695— 1,701, Np =



Компонент 1 2 Компонент 1 2

Si02 53,10 43,01 СаО 12,00 Не обн.
ТЮ2 0,10 Не обн. Na2 О 0,51 "

А12Оэ 3,37 0,90 NiO 0,06 0,10
Сг2 0 3 0,68 Не обн. н2о  + 2,11 12,97
FeO 4,27 1,22 С у м м а 97,86 100,32
МпО
МдО

0,07
21,59

0,02
42,10

Fe • 100 
Fe + Mg

9,93 1,59

1 —  тремолит, Эгийнгольский массив, обр. 1108а; 2 —  антигорит, Хутульский массив, обр. Р-24. 
Анализы выполнены на микрозонде.

= 1,666— 1,679) клинопироксен отвечает разностям диопсид-геденбергитового ряда с 
низкой железистостью.

Акцессорный хромшпинелид постоянно присутствует в лерцолитах. Он хорошо прос
вечивает в шлифах, имеет более светлую окраску, чем в дунитах и гарцбургитах, до
ходящую до желтого цвета, что обусловлено более глиноземистым составом минера
ла в лерцолитах. В этих породах акцессории всегда ксеноморфны по отношению к по
родообразующим минералам.

Все изученные лерцолиты в разной степени серпентинизированы. Наиболее свежие 
разности встречаются в Эрдэниулинском II и Наранском массивах. Серпентинизации 
подвергается главным образом оливин, в меньшей мере —  ортопироксен. Среди сер- 
петиновых минералов преобладает игольчатый антигорит, в меньших количествах от
мечаются лизардит первой и второй генераций. Наряду с серпентиновыми минералами 
встречаются магнезит, тальк, тремолит. Анализ тремолита из лерцолита приведен в 
табл. 3. В его составе обнаружены значительные количества алюминия, хрома и нат
рия. И тальк, и тремолит появляются только в ассоциации с антигоритом. Тремолит 
обычно замещает моноклинный пироксен, но иногда он развивается и по ортопирок
сену. Серпентинизация лерцолитов сопровождается выделением железа в виде самостоя
тельной фазы —  магнетита, мелкими зернами которого насыщены серпенти- 
новые минералы. Этим обусловлена высокая магнезиальность антигорита из лерцоли
та (см. табл. 3 ). В отдельных образцах лерцолитов отмечаются жилки офита.

ВЕРЛИТЫ

Верлиты в настоящее время известны лишь в составе массивов, располагающихся 
в каледонских складчатых структурах. Наиболее широко они распространены в Их- 
Хаджумском, Армакгольском и Джаргалантуйском массивах, известны также в Шиш- 
хидгольском массиве и в массивах Баянлэгского и Северо-Гобийского гипербазитовых 
поясов. Пространственно верлиты тяготеют к контактам гипербазитов с прорывающи
ми их телами габбро, хотя они наблюдаются и вне видимой связи с последними. Верли
ты образуют линзо- и жилообразные тела неправильной и удлиненной формы среди 
серпентинизированных дунитов или серпентинитов. Обычно верлиты в значительной 
мере серпентинизированы. Макроскопически они представляют собой темно-серого 
цвета породы, часто порфировидного сложения. Порфировидные выделения в них 
представлены призматическими зернами моноклинного пироксена, размеры которых 
варьируют в широких пределах, достигая иногда 2 см и более в длину.

Выделения клинопироксена заключены в мелкозернистом агрегате оливина, обыч
но сильно серпентинизированного. Оптические константы оливина (2V  = +87 до ±90°, 
Ng = 1,696— 1,688) указывают на колебание его железистости от 9 до 12%. Как показа
но ниже, согласно данным рентгеноспектрального анализа, железистость его местами 
достигает 19%. Моноклинный пироксен по оптическим свойствам близок к диопсиду 
(2VNg = 57— 58°, Ng = 1,693— 1,696, Np = 1,662— 1,671). Оливин обычно сохраняется 
лишь в виде реликтов, и тогда клинопироксен заключен в агрегате серпентина, пред-



ставленного чаще лизардитом второй генерации, иногда с конвертообразной структу
рой. При незначительной серпентинизации развит петельчатый лизардит. В ячейках 
лизардитовых петель местами располагается листоватый антигорит или почти изотроп
ный криптокристаллический серпентин (офит).

Кроме перечисленных минералов, в верлитах некоторых массивов отмечают ксено- 
морфные выделения плагиоклаза или продукты его разложения, представленные эпидо- 
том, хлоритом, карбонатом и другими фазами. Иногда в верлитах встречается амфибол 
типа паргасита, который замещает клинопироксен. Акцессорные минералы верлитов 
представлены неправильной формы зернами метаморфизованных хромшпинелидов, 
встречающихся достаточно редко, а также скоплениями тонкодисперсного магнетита, 
образующего просечки и "сыпь'' в серпентинитовых жилках. Иногда в верлитах встре
чается примесь мелких зерен сульфидов (пирит, халькопирит, пентландит), как в 
Ихэдуланском [99] и Шишхидгольском [102] гипербазитовых массивах.

ПИРОКСЕНИТЫ

В группу пироксенитов входят вебстериты, энстаТититы, бронзититы, диопсидиты. 
Наиболее распространены в гипербазитовых массивах Монголии вебстериты и диоп
сидиты. В энстатититах и бронзитах наряду с ортопироксеном часто в. малых количест
вах (до 5%) присутствует клинопироксен.

Распространенность пироксенитов в различных массивах дана в табл. 1. Наиболее 
свежие разности вебстеритов присутствуют в Наранском массиве, а их измененные ана
логи —  в Тайширинском. Диопсидиты, часто содержащие оливин, широко распростра
нены в Армакгольском, Джаргалантуйском и Их-Хаджумском массивах. Мономине- 
ральные диопсидиты, сложенные гигантозернистыми кристаллами моноклинного пирок
сена, часто встречаются в Барунбаянском массиве, где они чередуются с пегматоидными 
разностями вебстеритов. Диопсидиты, как и верлиты, широко распространены лишь в 

тех массивах, которые прорываются более поздними габброидами.
Тесная генетическая связь диопсидитов с габброидами подчеркивается их отсутстви

ем в тех гипербазитовых массивах, где не обнаружены тела более поздних габбро или 
их гипабиссальных аналогов. В ряде случаев мономинеральные диопсидиты возникают 
в результате родингитизации габброидов, образуя разной мощности зоны среди других 
типов кальциево-силикатных пород. В таких диопсидитах обычно отсутствуют акцессор
ные рудные минералы. В отдельных массивах (Ихэдуланский, Баргильский, Найтурин- 
ский, Уланхудукский и др.) широко представлены будинированные тела родингитов, 
наряду с которыми встречаются будины мономинеральных диопсидитов. Химический 
состав клинопироксенов из таких дипосидитов часто аналогичен составу пироксенов из 
родингитов. Это свидетельствует о происхождении некоторых разновидностей диопси
дитов в результате кальциевого метасоматоза, связанного с процессом родингитизации. 
Образование остальных типов пироксенитов связано с воздействием более поздних 
габброидов на гипербазиты.

Вебстериты представляют собой, как правило, относительно свежие породы твмно- 
серого или зеленовато-серого цвета. Разности, обогащенные ортопироксеном, имеют 
коричневый оттенок. Структура их меняется от мелкозернистой до крупно-, иногда 
гигантозернистой. На свежих сколах хорошо различаются ярко-зеленые зерна клинопи- 
роксена и коричневые, иногда с бронзовым отливом, зерна ортопироксена. Текстура 
этих пород преимущественно массивная, реже —  такситовая. Под микроскопом в слабо 
серпентинизированных разностях отчетливо выделяется гранобластическая структура, 
обусловленная наличием широкотаблитчатых зерен преобладающего клинопироксена: 
Количественно подчиненный ему ортопироксен образует более мелкие, но не менее 
совершенные по форме кристаллы. Встречаются разности, где преобладает ортопиро
ксен, однако обычно его количество не превышает 10— 15%.

Акцессорные минералы представлены хромшпинелидом, в составе которого в значи
тельных количествах может присутствовать магнетитовый минал. В отдельных образцах 
вебстеритов встречен акцессорный магнетит. Широкие призмы клинопироксена часто 
разбиты густой системой трещин отдельности, ориентированных параллельно плоскости 
первого пинакоида. По оптическим константам клинопироксен из вебстеритов относит
ся к слабожелезистым диопсидам с железистостью 1— 12% (2 V Nv = 60— 67°, cNg *= 36 —



Компонент 1 2 3 4 5 6 7

SiO, 47,13 49,00 53,21 53,23 51,94 54,48 54,63
ТЮ2 0,17 0,13 0,11 0,14 0,46 Не обн. 0,06
А1,0, 11,64 9,08 3,63 3,12 5,83 4,00 2,07
Сг2 О, 2,29 2,14 0,14 0,09 0,24 0,17 0,35
FeO 2,35 2,65 8,49 6,94 8,49 8,60 7,55
МпО 0,05 0,08 0,18 0,10 0,15 0,28 0,15
МдО 18,84 19,78 18,71 19,27 19,26 19,57 19,95
СаО 12,46 12,16 11,72 12,26 11,25 11,18 11,98
Na2 О 1,94 1,63 0,46 0,38 0,82 0,57 0,27
NiO Не опр. 0,07 0,04 0,03 0,05 0,04 0,04
Н20 + 2,13 2,13 2,11 2,09 2,14 2,16 2,13
С у м м а 99,00 98,85 98,80 97,65 100,63 101,05 99,18
Fe • 100 6,54 7,02 20,28 16,87 19,80 19,83 9,93
Fe + Мд

1 и 2 —  энстатититы, Эгийнгольский массив, обр. 3043-9а, 1107а; 3 — 7 вебстериты, Тайширинс- 
кий массив, обр. 1123д, 11246, 1123ж, 1124а, 1124. Анализы выполнены на микрозонде.

40°, 1,694— 1,704, Np = 1,666-1,678, N g-Np  = 0,024-0,028). По данным микро-
зондового анализа, средняя железистость его близка к 12%.

Очень часто, а в Тайширинском массиве практически всегда клинопироксен замеща
ется амфиболом тремолит-актинолитового ряда с повышенной железистостью (табл. 4 ). 
Слабо окрашенный в светло-зеленый цвет амфибол развивается в виде лучистых агрега
тов по трещинам спайности и по периферии зерен клинопироксена. Местами внутри 
зерен амфибола сохраняются небольшие реликтовые участки клинопироксена. Наряду 
с клинопироксеном амфиболизации подвергается и ортопироксен. При этом в парагене
зисе с актинолитом появляются тальк, антигорит, хлорит. Вторичный амфибол характе
ризуется высокой железистостью и повышенными содержаниями глинозема, количество 
которого изменяется в пределах 2,07— 5,83 вес. %. Большая часть алюминия в структуре 
актинолита располагается в четверной координации.

В отличие от амфиболов из тремолититов и нефритов (см. ниже) актинолиты из 
вебстеритов обогащены титаном, хромом, марганцем и натрием. Антигорит, появляю
щийся в парагенезисе с актинолитом и тальком при замещении ортопироксена, имеет 
необычную высокую железистость, в несколько раз превышающую железистость антиго- 
ритов из других пород.

Ортопироксен вебстеритов в проходящем свете бесцветен, изредка окрашен и плеох- 
роирует в светло-коричневых тонах. В нем хорошо выражена спайность по призме. В 
вебстеритах Наранского массива в ортопироксене широко развиты структуры распада 
твердых растворов, представленные тонкими ламеллями клинопироксена. Максималь
ная концентрация их приурочена к внутренним частям кристаллов пироксена. Оптичес
кие характеристики (2V = +83 до — 89°, Ng = 1,687— 1,695, Np = 1,675— 1,683, Ng— Np -  
= 0,012) показывают, что состав ортопироксенов колеблется в пределах Эн15 _ 82. По 
данным рентгеноспектрального анализа, железистость этих ортопироксенов несколько 
ниже.

Наряду с отмеченными вторичными изменениями ортопироксена из вебстеритов, обо
гащенных этим минералом, а также в ортопироксенитах можно наблюдать замещение 
ортопироксена антигоритом повышенной железистости (табл. 5 ), с образованием гомо- 
осевых псевдоморфоз бастита. Иногда вторичные изменения ортопироксенов сопровож
даются образованием тонкодисперсного магнетита.

Энстатититы и бронзититы распространены ограниченно. Они иногда содержат при
месь клинопироксена и в этих случаях характеризуются вебстеритовым парагенезисом. 
Кроме того, в их составе отмечается оливин. Изменения этих пород аналогичны тем,



Т а б л и ц а  5
Химический состав антигоритов из вебстеритов Тайширинского массива (вес. %)

Компонент 1 2 |  Компонент 1 2

Si02 40,50 41,39 СаО 0,02 0,03
a i2o 3 0,64 0,74 NiO 0,04 0,04
FeO 18,02 14,89 Н20 + 12,10 12,04
MgO 29,24 29,98 С у м м а 101,07 99,73
MnO 0,31 0,50 Fe • 100 25,72 21,77
Сг2Оэ 0,20 0,12 Fe + Mg

1 —  обр. 1123ж, 2 — обр. 1123г. Анализы выполнены на микрозонде.

какие наблюдались в вебстеритах. В энстатититах Эгийнгольского массива ортопироксен 
замещается амфиболом, в парагенезисе с которым присутствуют тальк и оливин. Нали
чие оливина, а не антигорита, очевидно, указывает на более высокотемператур
ные условия замещения. Амфибол по оптическим параметрам и данным рент
генометрии диагностируется как дремолит. Однако по результатам рентгеноспект
рального анализа (табл. 4, обр. 3043-9а и 1107а) данный амфибол имеет необычный для 
тремолита состав. В частности, соотношение магния и кальция в нем такое же, как в 
кальциевых амфиболах тремолит-актинолитового ряда, а содержание алюминия и нат
рия —  как в роговых обманках. Необычный состав этого тремолита подчеркивается и 
высоким содержанием окиси хрома. Не исключено, что такие амфиболы в гипербазитах 
встречаются достаточно часто.

Как в вебстеритах, так и в ортопироксенитах в ортопироксене иногда видны следы 
пластической деформации, выражающиеся в волнистом погасании и наличии полос 
сброса. Клинопироксен в них обычно не деформируется. Лишь в мономинеральных 
диопсидитах можно наблюдать пластические и хрупкие деформации клинопироксена. 
Часто такие пироксениты хлоритизированы. В меньшей степени, чем в вебстеритах, 
в диопсидитах по клинопироксену образуется амфибол тремолит-актинолитового ряда. 
В разностях, содержащих оливин, последний почти нацело замещается серпентином.

СЕРПЕНТИНИТЫ

Серпентиниты слагаются разными минеральными разновидностями серпентиновых 
минералов, важнейшие из которых —  лизардит, хризотил и антигорит. По преобладаю
щему минералу* серпентиниты соответственно подразделяются на лизардитовые, хризо- 
тиловые и антигоритовые. Если присутствуют несколько разновидностей серпентиновых 
минералов, то породы называются серпентинитами смешанного состава. По структур
но-морфологическим признакам главные минералы серпентинитов, в свою очередь, под
разделяются на лизардиты первой и второй генераций, антигориты первой и второй гене
раций, а также бастит антйгоритовый. Среди хризотилов выделяется несколько морфо
логических разновидностей [141 ] .  Кроме того, встречаются серпентиниты, сложенные 
бесструктурным офитом, который, в свою очередь, подразделяется на несколько генера
ций [8, 15].

Лизардитовые серпентиниты, особенно мономинеральные их разности, не содержащие 
примеси других серпентинитовых минералов и характеризующиеся массивной тексту
рой, распространены в тех массивах, которые вмещаются толщами, метаморфизован- 
ными в условиях заленосланцевой фации метаморфизма. В пространственном распреде
лении лизардитовыхосерпентинитов можно отметить следующую закономерность. В цен
тральных частях массивов, где сохраняются реликты серпентинизированных дунитов или 
перидотитов, обычно развит петельчатый лизардит первой генерации. К периферии мас
сивов с увеличением степени серпентинизации оливин внутри петель начинает замещать
ся конвёртообразным лизардитом второй генерации.Одновременно увеличиваются слан
цеватость и связанная с ней перекристаллизация серпентинитов с появлением в их соста
ве хризотила и антигорита.



Компонент 1 2 3 4 5 6

Si02 44,23 44,11 43,20 42,79 43,86 44,15
А12Оэ Не обн. Не обн- 0,30 0,55 Не обн. 0,02
Сг2Оэ •• " 0,17 0,02 " Не обн.
FeO 2,16 2,11 з ;21 3,77 2,97 5,66
MnO Не обн. Не обн. Не обн. 0,03 Не обн. 0,02
MgO 41,76 41,20 40,68 41,31 41,18 38,33
CaO 0,03 0,03 0,03 Не обн. 0,02 0,03 *
NiO 0,11 0,11 0,20 0,24 0,11 0,24
H20 + 13,08 12,97 12,90 12,97 13,01 12,90
С у м м а 101,37 100,53 100,69 101,68 101,13 101,35
Fe • 100
Fe + Mg

2,79 2,77 4,28 4,81 3,87 7,68

1 и 2 —  Хутульский массив, обр. P-22-1, P-22-2; 3— 5 —  Барунбаянский массив, обр. 3020-2, 3025, 
3003-4; 6 —  район слияния рек Ур-Гол и Эгийн-Гол, обр. 3023-4. Анализы выполнены на микрозонде.

Перекристаллизация лизардитовых разностей в серпентиниты смешанного лизардит- 
хризотилового, лизардит-хризотил-антигоритового, а также лизардит-антигоритового со
ставов наблюдается внутри массива по зонам залеченных прототрещин. Последние слу
жили путями циркуляции растворов, приведших к перекристаллизации лизардитовых 
серпентинитов. Такая же картина наблюдается в случае прорывания гипербазитов более 
молодыми интрузиями габброидов, гранитоидов или дайковых пород. Здесь тоже видно 
зональное распределение различных типов серпентинитов по отношению к контакту с 
прорывающими интрузиями: по мере удаления от контакта антигоритовые разности сме
няются смешанными разностями и затем лизардитовыми серпентинитами.

Химический состав лизардитов из лизардитовых серпентинитов приведен в табл. 6. 
Как видно, состав этой разновидности серпентина довольно прост, количество примес
ных компонентов очень мало, натрий и титан не обнаружены. На уровне сотых долей 
процента присутствуют марганец и кальций. Никель обнаружен во всех образцах, хром 
и алюминий —  только в части из них. В отличие от петельчатого лизардита первой генера
ции из дунитов лизардит породообразующий имеет в среднем более низкую желези- 
стость и содержит в небольших количествах алюминий.

Серпентиниты смешанного состава, располагающиеся между лизардитовыми и анти- 
горитовыми разностями, часто секутся жилками офита или хризотил-асбеста. Хризотил 
в составе смешанных серпентинитов образует сложные срастания с другими серпентини- 
товыми минералами. Изредка хризотиловые разности встречаются в виде мелких обо
собленных сноповидных скоплений или в виде жилок. Мономинеральные хризотиловые 
серпентиниты не обнаружены. В пределах Наранского массива вблизи даек микрогаб
бро, рвущих гипербазиты, совместно с вторичными дунитами широко представлены 
серпентиниты смешанного состава, сменяющиеся вблизи даек антигоритовыми, а в про
тивоположную сторону —  лизардитовыми разностями [8 ]. Изучен состав жильных офи
тов (табл. 7) 1-й и 2-й генераций из этих серпентинитов. Оба они имеют близкий состав 
и несколько отличаются лишь железистостью. В них отсутствуют титан, кальций, марга
нец и щелочи. В отличие от других серпентиновых минералов офиты содержат в более 
значительных количествах хром.

Антигорит, слагающий участки антигоритовых серпентинитов вблизи контактов с 
дайками и вмещающие жилки вторичных дунитов, характеризуется таблитчатым и 
игольчатым габитусом выделений. В составе этих антигоритов не обнаружены титан, 
марганец, хром, кальций, щелочи, но в малых количествах' присутствует алюминий 
(см. табл. 7 ). Среди антигоритовых серпентинитов в контакте с дайками микрогаббро 
отмечено присутствие наиболее магнезиальных разностей вторичного оливина, что ука
зывает на рекристаллизацию серпентинитов в условиях повышенного парциального 
давления кислорода.



Компонент 1 2 3 4 5

Si02 43,72 44,18 43,79 41,61 41,93
А1г о 3 He обн. 0,08 He обн. 0,28 0,22
FeO 3,98 0,71 0,58 2,33 1,40
MgO 39,59 42,27. 41,78 41,27 41,09
Cr20 3 He обн. He обн. He обн. 0,27 0,21
NiO 0,27 0,03 0,03 0,07 0,08
H20 + 12,83 13,03 12,87 12,64 12,59
С у м м а 100,39 100,30 99,05 98,47 97,52
Fe•100 
Fe + Mg

5,36 0,92 0,75 3,06 1,88

1— 3 — антигориты, обр. 1200a, 736a, 1200r; A\ —  офит 1-й генерации, обр. 736a-1; 5 — то же,
2-й генерации, обр. 7.36а-:2. Анализы выполнены на микрозонде.

Т а б л и ц а  8
Химический состав жильных хризотил-асбестов (вес. %)

Компонент 1 2 3 Компонент 1 2 3

Si02 44,14 42,89 43,83 СаО 0,04 . 0,02 Не опр.
a i2o . 0,16 0,46 0,07 NiO 0,12 0,17 0,02
Сг20 3 Не обн. 0,03 Не обн. н 2о + 12,82 12,90 13,12
FeO 1,56 2,04 1,11 С у м м а 98,70 100,12 101,47
МпО Не обн. Не обн. Не обн. Fe • 100 2,18 2,63 1,37
MgO 39,86 41,61 43,32 Fe + Мд

1 —  Хутульский массив, обр. 3160; 2 и 3 — Барунбаянский массив, обр. 3019-3-1. Анализы выпол
нены на микрозонде.

Состав хризотила, входящего в серпентиниты смешанного состава, вследствие слож
ности взаимоотношений с другими серпентинитовыми минералами исследовать не уда
лось. Однако в этих же породах он слагает жилки различной мощности, из которых 
были проанализированы три его образца (табл. 8 ). Как и в других типах серпентинов, 
в хризотил-асбесте отсутствуют титан, марганец и щелочи. Другие элементы-примеси 
обнаружены в переменных количествах.

Сравнивая различные серпентиновые минералы, можно заметить, что все они имеют 
близкий химический состав. Вместе с тем лизардит петельчатый, судя по имеющимся 
данным, отличается наибольшей железистостью и в его составе отсутствует алюминий. 
Характеризуя пространственное положение различных типов серпентинитов внутри мас
сивов, отметим приуроченность антигоритовых серпентинитов к тем массивам, которые 
вмещаются толщами, метаморфизованными в условиях эпидот-амфиболитовой фации 
и выше. Хотя в этих массивах и могут присутствовать лизардитовые серпентиниты, но 
преобладают все же антигоритобые разности. Хризотил приурочен главным образом к 
серпентинитам смешанного состава, с которыми связаны практически все рудопрояв- 
ления хризотил-асбеста.

Во многих массивах (Алагульский, Эгийнгольский, Барунбаянский) прослеживается 
пространственно-генетическая связь различных типов пород с прорывающими гиперба- 
зиты гранитоидами. В этих случаях непосредственно в контакте с гранитами развиты 
тальк-карбонатные породы, сменяющиеся по мере удаления от контакта антигоритовы- 
ми серпентинитами и далее —  серпентинитами смешанного состава, в которых локали
зована хризолит-асбестовая минерализация. Последняя наблюдается в виде линейных



зон, содержащих прожилки хризотил-асбеста, залечивающие прототрещины в серпенти- 
низированных перидотитах. Реликты перидотитов фиксируются как "ядра" внутри зон 
хризотил-асбестового оруденения. Наряду с серпентиновыми минералами в составе 
серпентинитов в различных соотношениях встречаются тальк, хлорит, магнезит. В тес
ных срастаниях с антигоритом в антигоритовых серпентинитах часто присутствует тре
молит и реже антофиллит. Местами наблюдаются клинопироксен и гидрогранат.

Заканчивая характеристику серпентинитов, отметим, что серпентинизация гипербази- 
тов в исследованных массивах имеет наложенный, аллометаморфический характер, 
что вытекает из временных взаимоотношений различных серпентиновых минералов. 
Если бы этот процесс был автометаморфическим, т. е. связанным с кристаллизацией и 
последующим остыванием гипербазитов, то антигорит должен был бы сменяться хризо
тилом и в конечную'стадию —  лизардитом. Структурно-морфологические признаки ука
зывают на то, что в первую очередь развивается лизардит, на который позже "наклады
вается" хризотил. Оба эти минерала при соответствующих условиях перекристаллизо- 
вываются в антигорит.

ТРЕМОЛИТИТЫ

Тремолититы представляют собой породы, сложенные широкопризматическими 
зернами амфибола тремолит-актинолитового ряда, которые обычно не образуют спутан
но-волокнистой структуры. Кроме амфибола, в их составе иногда отмечаются антиго
рит, метаморфизованные зерна хромшпинелидов и хлорит, развивающийся по хромшпи- 
нелидам. В ассоциации с хлоритом очень часто встречается магнетит. Иногда в тремоли- 
титах присутствуют гранат и карбонат.

Ниже рассмотрены лишь тремолититы апогипербазитовой природы. Мы не будем ка
саться тех типов тремолититов, которые сформировались в результате метаморфизма 
пород основного состава и в пределах Монголии распространены весьма ограниченно. 
Нами они встречены только в двух пунктах. Напротив, первый тип тремолититов рас
пространен очень широко, и его апогипербазитовая природа определяется по присутст
вий) реликтов минералов гипербазитов. Геологическими наблюдениями установлена тес
ная пространственная связь этих тремолититов с родингитами. Но в отличие от послед
них тремолититы всегда располагаются среди серпентинитов в экзоконтакте с порода
ми основного состава, в различной степени родингитизированными или полностью прев
ращенными в родингиты.

Распространенность тремолититов в гипербазитовых массивах Монголии показана в 
табл. 1. В некоторых случаях среди тремолититов отмечаются разности, отвечающие по 
своей структуре нефритам. Кроме отчетливо выраженных жилообразных тел, залегаю
щих среди серпентинитов, тремолититы местами образуют маломощные (1— 5 см) 
жилки среди нефритов. Это хорошо видно в Барунбаянском гипербазитовом массиве, 
где в коренном проявлении нефриты секутся жилами, сложенными широкопризмати
ческим тремолитом.

Подобные взаимоотношения тремолититов и нефритов, свидетельствующие о нало
женном, более позднем процессе образования призматически зернистых тремолититов, 
согласуются с данными А.П. Секерина [153]. Он показал, что фибробластический тре- 
молит-актинолит, слагающий нефриты, —  метастабильная фаза по отношению к его 
широкопризматической разности. Это дает основание предполагать, что если не всегда, 
то очень часто широкопризматические тремолититы образуются в результате рекристал
лизации нефритов, имеющих спутанно-волокнистую структуру. Последнее подтвержда
ется и наличием в тремолититах реликтовых участков со спутанно-волокнистой струк
турой.

Процесс рекристаллизации нефритов в тремолитититы связан, вероятно, не только 
с длительностью процесса амфиболизации серпентинитов [152], но и с повышением 
температуры этого процесса. Показано [76], что волокнистые разности амфиболов 
образуются в низкотемпературной части поля их устойчивости. Увеличение длитель
ности процесса и повышение температуры приводит к образованию широкопризматичес
ких разновидностей амфиболов.

Тремолититы макроскопически представляют собой светлые с зеленоватым оттен
ком или серо-зеленые зернистые породы, обычно в той или иной степени рассланцован- 
ные. В районе г. Эрдэни-Ула (массив Эрдэниулинский I) встречены тремолититы светло-



Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8

Si02 57,93 56,57 56,57 58,11 56,77 57,02 59,90 57,88
п о , Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,04 0,01
A lj Оэ 0,61 0,16 0,16 0,76 0,36 0,15 0,31 0,14
Сг2 О Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,06 0,02
FeO 3,09 2,92 3,07 3,05 6,70 5,69 6,54 2,20
МпО Не обн. Не обн. • Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,12 0,02
МдО 22,36 20,91 21,40 22,37 19,96 20,79 22,38 22,45
СаО 12,95 16,84 16,08 13,27 13,05 13,22 10,10 13,64
Na2 О 0,14 0,04 Не обн. 0,08 0,05 0,06 0,59 0,18
NiO Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,19 0,03
Н20 + 2,18 2,15 2,15 2,18 2,13 2,14 2,14 2,17
С у м м а 99,26 .'99,59 99,53 99,82 99,02 99,07 99,37 98,74
Fe • 100 
Fe + Мд

7,19 7,28 7,45 7,03 15,85 13,28 14,07 5,20

1_4 и 6 — Баянхонгорский гипербазитовый пояс, обр. 1819-2, 1835а, 1835а-1,, 1834а,, 1824; 5 — 
слияние рек Ур-.Гол и Эгийн-Гол, обр. 3029; 7 -  Эрдэниулинский I массив, обр. 11386; 8 -  Уланху- 
дукский массив, обр. 1863-5. Анализы выполнены на микрозОнде О.С. Хмельниковой (1— 6), 
В.Н. Королюком (7) и Н.А. Яковлевой (8).

синего цвета. В свежем сколе видны сильно деформированные, изогнутые зерна амфибо
ла. В шлифах амфибол представлен разной величины бесцветными длиннопризматичес
кими, обычно расщепляющимися на концах зернами, имеющими оптически положитель
ное удлинение. В их поперечных срезах видны две системы трещин спайности, пересека
ющихся под углом 55°. Наряду с призматическими кристаллами встречаются игольча
тые и крупно-волокнистые зерна, длина которых намного превышает их ширину. Места
ми амфибол в шлифах имеет бурую окраску, обусловленную гипергенными гидроокис
лами железа. Оптические свойства амфибола (2VNp = 82— 86°, cNg = 14— 17° , Ng 
= 1,625— 1,634, Np = 1,599— 1,607, Ng— Np = 0,024— 0,032) отвечают маложелезистым раз
ностям тремолита и актинолита [168].

При изучении состава амфиболов из тремолититов (табл. 9) установлено, что они со
держат ограниченные количества титана, хрома и марганца, а также весьма малые коли
чества алюминия и натрия. Железистость амфиболов колеблется в пределах 5,20— 15,85%. 
По этому параметру все изученные амфиболы тремолититов соответствуют тремолитам 
[43]. Широкопризматический амфибол из жилки, секущей нефрит (обр. 3029), оказал
ся более железистым по сравнению с амфиболом нефрита. Алюминий в структуре этого 
амфибола согласно пересчету на кристаллохимическую формулу находится и в четвер
ной, и в шестерной координации. В трех образцах амфиболов количество кальция оказа
лось заметно повышенным по сравнению с теоретической формулой тремолита.

Мелкочешуйчатый хлорит, встречающийся в тремолититах, часто бесцветный, иногда 
слабо окрашен и плеохроирует от бледно-желтого по Ng до светло-зеленого по Np. Обыч
но он имеет аномальные цвета интерференции. Поскольку этот хлорит развивается глав
ным образом по хромшпинелиду, а форма его выделений и оптические характеристики 
соответствуют хлоритам, замещающим этот минерал в ультраосновных породах [8 ], ве
роятнее всего, что по составу он отвечает хромсодержащему клинохлору —  кеммерериту. 
Хлорит в тремолититах обычно содержится в количестве до первых процентов, однако 
встречаются разности этих пород, содержащие его до 20— 30%.

Хромшпинелиды присутствуют в тремолититах в виде зерен неправильной формы, ча
сто раздробленных и замещенных по периферии или полностью магнетитом. Изредка на
блюдались правильные многогранные сечения минерала, просвечивающие во внутренних 
зонах темно-коричневым и бурым цветом. В качестве продуктов вторичного изменения 
амфибола в тремолититах встречаются гранат и карбонат. Последний образуется на наи
более поздних стадиях преобразования пород; его микрожилки секут все минералы. В



гипергенных условиях тремолититы пронизываются тонкими жилками окислов и гидро
окислов железа с примесью карбоната, окрашивающими их в коричневый цвет.

Таким образом, тремолититы формируются по ультраосновным породам вблизи их 
контактов с родингитами и родингитизированными породами основного состава. Исхо
дя из наблюдаемых взаимоотношений тремолититов с нефритами можно заключить, что 
образование широкотаблитчатых тремолититов (в тех случаях, когда отсутствуют дру
гие признаки) связано с процессом перекристаллизации нефритов.

НЕФРИТЫ

Нефриты, как и тремолититы, сложены амфиболом тремолит-актинолитового ряда, 
однако в отличие от них имеют тонкозернистую, спутанно-волокнистую структуру. 
Тонкие игольчатые и волокнистые .индивидуумы амфибола хаотически переплетены 
между собой, образуя войлокоподобный агрегат. Такая структура обеспечивает неф
риту высокую вязкость. Из-за внешнего сходства в образце не всегда удается отличить 
нефрит от тремолитита. Поэтому диагностика нефрита возможна только под микро
скопом.

Нефрит —  один из широко распространенных поделочных камней. Благодаря его 
способности хорошо обрабатываться и полироваться, высокой вязкости и красивой 
окраске (зеленый различной интенсивности и оттенков, реже —  другие цвета, в том 
числе белый и черный) нефрит используется человеком с древнейших времен и до 
настоящего времени.

В процессе изучения альпинотипных гипербазитов Монголии наряду с тремолититами 
нами были обнаружены проявления нефрита. Так, в Баянхонгорском гипербазитовом ' 
поясе, в южном экзоконтакте габброидного интрузива горы Ихэ-Дулан-Ула в серпен
тинитах выявлены многочисленные жилы тремолититов разной мощности и протяжен
ности, которые на отдельных участках по своей структуре соответствуют нефритам. 
Другое проявление нефритов находится на правобережье р. Мурэн-Гол (Восточная 
Монголия), в 68 км к западу от сомона Мурэн. Здесь среди серпентинитов на кон
такте с габброидами обнаружены выходы тремолититов, отвечающих по своим свой
ствам нефритам. Нефриты отличаются высокой вязкостью, имеют спутанно-волокни
стую структуру и окрашены в светло-зеленый цвет. Габброиды на контакте с серпен
тинитами в обоих пунктах сильно родингитизированы либо полностью превращены 
в родингиты. В нефритах, кроме тремолита, присутствуют метаморфизованные зерна 
хромшпинелидов, магнетит и хлорит.

Нефрит встречен также в серпентинитах Барунбаянского массива (Восточнее При- 
хубсугулье), в жиле длиной около 10 м и мощностью 0,8— 1,5 м.В этом пункте во 
внутренних частях блоков нефрит имеет зеленую с голубоватым оттенком окраску, 
которая на поверхности блоков переходит в грязно-зеленую. Кроме того, в нефрите 
отмечаются метаморфизованные зерна хромшпинели, магнетит, реже —  хлорит и тальк. 
Последние распределены в нефрите весьма неравномерно. В этом проявлении нефриты 
секутся различно оприентированными жилками широкопризматического тремолита.

Как отмечалось, нефрит обычно имеет почти мономинеральный состав и сложен 
амфиболом тремолит-актинолитового ряда. В незначительных количествах в нем при
сутствуют акцессорные хромшпинелиды, метаморфизм которых приводит к замеще
нию их магнетитом, иногда в парагенезисе с хлоритом. Очень редко в составе нефритов 
отмечается тальк. Среди спутанно-волокнистого агрегата амфибола обнаружены широ
копризматические разности с двумя пересекающимися под углом 55° системами тре
щин спайности. Оптические контакты амфиболов из нефритов (2VNp = 80— 86? , cNg =
= 20-22°, Ng = 1,624-1,632, Np = 1,602-1,610, N g-N p  = 0,022-0,028) свидетельствуют 
о его низкой железистости [168]. По сравнению с амфиболом из тремолититов у ам
фибола из нефритов больше углы погасания.

Метаморфизованные хромшпинелиды, изредка просвечивающие в проходящем свете 
в центральных участках зерен коричнево-бурым цветом, обычно имеют зерна неправиль
ной формы, размеры которых варьируют от 0,1 до 1,5 мм в поперечнике. Хлорит всегда 
бесцветный, в разностях, развивающихся по хромшпинелидам, имеет аномальные цвета 
интерференции. Для изучения химического состава амфиболов из нефритов на микро
зонде проанализировано шесть образцов (табл. 10). Судя по полученным данным, все 
эти амфиболы по составу относятся к тремолиту. В них отсутствуют титан, хром и



Компонент 1 2 3 4 5 6

Si02 57,82 57,84 58,09 58,42 58,08 57,89
ТЮа Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
a i2o , 0,75 0,25 0,21 0,67 0,21 0,16
Сг20 3 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
FeO 4,16 4,94 4,15 3,59 3,86 4,06
МпО Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
МдО 21,32 20,96 21,46 21,71 21,92 21,47
СаО 13,05 13,09 13,43 12,75 13,14 13,32
Na2 О 0,06 0,05 0,03 0,25 0,03 0,05
Н20 + 2,16 2,16 2,17 2,18 2,17 2,16
С у м м а 99,32 99,29 99,54 99,57 „ 99,41 99,11
Fe • 100 
Fe + Мд

9,86. 11,72 9,78 8,49 8,99 9,59

1 —  гора Хэнтэй (р. Мурэн-Гол) , обр. 3048-4; 2, 3, 5 и 6 — слияние рек Ур-Гол и Эгийн-Гол,
обр. 3023-5, 3029, 3023-7, 3023-6; 4 — Ихэдуланский массив, обр. 1819-1. Анализы выполнены 
на микрозонде О.С. Хмельниковой.

Т а б л и ц а  11
Средние химические составы тремолитов из нефритов и тремолититов (вес. %)

Компонент
Нефриты (6) Тремолититы (8)

X S X S

Si02 58, 02 0,23 57,22 0,65
a i2o 3 0,38 0,26 0,33 0,24
FeO 4,13 0,45 4,16 1,83
МдО 21,47 0,33 21,58 0,95
СаО 13,13 0,24 13,64 2,07
Na2 О 0,08 0,08 0,14 0,19
н2 о+ 2,17 - 1,15 -

С у м м а 99,38 99,22

В скобках —  число анализов, по которым рассчитаны средние содержание компонентов.

марганец. Алюминий и натрий содержатся в ограниченных количествах. В отличие от 
тремолититов в амфиболе из нефритов менее значительны колебания железистости. В 
нем весь алюминий согласно пересчету на кристаллохимическую формулу располагает
ся в шестерной координации.

Сравнение амфиболов из тремолититов и нефритов по критерию Стьюдента (табл. 11) 
показывает, что они имеют близкий состав по всем компонентам, за исключением 
кремнезема, количество которого выше в амфиболе из нефритов (отличия с 99%-ным 
порогом вероятности). Следует указать также на меньшие вариации состава амфиболов 
из нефритов по сравнению с тремолититами. Одно из принципиальных отличий амфибо
лов этих пород заключается в том, что в тремолитах из нефритов весь алюминий находит
ся в шестерной координации, тогда как в тремолитах из тремолититов он присутствует 
и в четверной, и в шестерной координациях. Это в какой-то мере может указывать на 
повышенные давления при формировании нефритов.

В заключение отметим некоторые общие особенности нефритов и слагающих их 
амфиболов. Изученные в пределах Монголии нефриты, генетически связанные с гипер- 
базитами, образуются в результате метасоматических преобразований ультраосновных



пород, реликты минералов которых всегда присутствуют в нефритах. Повсеместно 
нефриты приурочены к краевым зонам серпентинитовых тел, контактирующих с более 
поздними габброидами, обычно в той или иной мере родингитизированными. Среди 
несерпентинизированных разностей гипербазитов нефриты не отмечаются. Это согласу- 
етя с данными других исследователей [86, 152, 191,204], свидетельствующими, что ге
нетический тип нефритов, связанных с ультраосновными породами, встречается только 
среди серпентинитов. В настоящее время в литературе нет указаний на находки нефри
тов среди несерпентинизированных ультраосновных пород.

Совокупность приведенных данных подтверждает, что нефриты образуются в процес
се преобразования альпинотипных гипербазитов в контакте с алюмосиликатными поро
дами основного состава, имеющими как магматическое, так и осадочное или метамор
фическое происхождение. При этом окружающие ультраосновные породы всегда пред
ставлены серпентинитами, а алюмосиликатные породы родингитизированы. Амфибол, 
слагающий нефриты, имеет волокнистый габитус и по составу отвечает тремолиту. В 
нем обычно отсутствуют титан, хром и марганец, а натрий и алюминий присутствуют в 
ограниченных количествах. В отличие от тремолитов из тремолититов и других пород 
в тремолите из нефритов алюминий находится почти исключительно в шестерной коор
динации.

РОДИНГИТЫ

Эти кальций-силикатные метасоматические породы широко распространены среди 
гипербазитовых массивов Монголии. Ниже приведена их краткая характеристика. Бо
лее подробно сведения о родингитах Монголии изложены в специальной работе [5 ].

Родингиты чаще встречаются среди полностью серпентинизированных и интенсивно 
динамометаморфизованных гипербазитовых массивов. В несерпентизированных ги- 
пербазитах они не были обнаружены. Обычно родингиты образуют небольшие по раз
мерам линзо- или жилообразные тела или будины в рассланцованных серпентинитах либо 
слагают эндоконтактовые зоны прорывающих гипербазиты габброидных интрузивов. 
Реже они воникают за счет полевошпатсодержащих пород основного состава рамы в 
контакте с гипербазитами.

Родингиты представлены массивными мелкозернистыми светлоокрашенными разно
стями с повышенным удельным весом. Различные оттенки окраски родингитов обу
словлены входящими в их состав породообразующими минералами. Часто родингиты 
наследуют текстурный рисунок тех пород, по которым они образовались в результате 
метасоматической переработки. Наряду с массивными встречаются такситовые и пор
фировидные разности родингитов. В порфировидных родингитах вкрапленники представ
лены гранатом, везувианом, клинопироксеном. Реже в них встречается хлорит. Состав 
вкрапленников нередко отличается от состава входящих в основную ткань породы 
одноименных минералов.

Родингиты содержат широкий спектр породообразующих минералов: гранат, везуви
ан, клинопироксен, амфиболы, эпидот, цойзит, клиноцоизит, волластонит, хлориты, в 
небольших количествах в них встречаются сфен, магнетит, биотит, плагиоклаз, пренит. 
Иногда наблюдаемые в родингитах кварц и кальцит слагают маломощные жилки или 
замещают другие минералы и, таким образом, являются эпигенетическими. В одном 
случае (Найтуринский массив) в родингитах встречена самородная медь.

По минеральным парагенезисам можно выделить следующие типы родингитов: 
1) гранат + везувиан, 2) гранат + клинопироксен + везувиан, 3) гранат + клинопирок
сен + тремолит + магнетит, 4) везувиан + цоизит + плагиоклаз + сфен, 5) гранат + кли
нопироксен + биотит, 6) клинопироксен + клиноцоизит, 7) тремолит + клинопироксен 
и др. Во всех парагенезисах обычно присутствует хлорит. Кроме того, наблюдаются 
мономинеральные родингиты, сложенные гранатом, волластонитом, клинопироксеном 
или везувианом. Они связаны постепенными переходами с полиминеральными разностя
ми. Наиболее широко распространен в родингитах из массивов Монголии гранат-везуви- 
ан-хлоритовый парагенезис. Изучением серпентинитов, вмещающих родингиты различно
го минерального состава, установлено отсутствие зависимости минерального состава 
родингитов от минерального состава серпентинитов. Например, гранат-везувиан-хлори- 
товый парагенезис встречается как в существенно лизардитовых, так и в антигоритовых 
серпентинитах, более высокотемпературных. Рассмотрим детально породообразующие 
минералы родингитов.



Гранат —  один из наиболее распространенных минералов родингитов. В породах он 
наблюдается в виде неправильных зерен и их скоплений. Цвет его в образцах изменяется 
от серого до буровато-коричневого или красноватого. Богатые титаном разности имеют 
светло-бурую окраску. Часто зерна граната насыщены мелкими чешуйками хлорита и 
бурым или непрозрачным, не диагностируемым оптическими методами качеством. 
Судя по показателям преломления (Л/= 1,869— 1,897) и параметрам элементарной ячей
ки (11,887— 12,078А), содержание андрадитового компонента в гранате колеблется от 
25 до 100% [205]. Ввиду того, что параметры элементарной ячейки граната несколько 
увеличены по сравнению с чистым андрадитом, а показатель преломления понижен, 
можно допустить, что некоторые гранаты из родингитов —  гидрогранаты.

Изучение химического состава гранатов с помощью микрозонда [5] показало, что 
они имеют существенно гроссуляр-андрадитовый состав, а ролы титанового и альманди- 
нового компонентов в них невелика. Установлены следующие колебания содержаний 
компонентов: гроссуляр 28— 83,8%, андрадит 14,2— 63,1%, альмандин 2— 99%, шорло- 
мит 0— 5,9%. Во всех исследованных гранатах обнаружены сотые доли процента марган
ца, магния, хрома и никеля. Зависимость состава граната от парагенезиса родингитов не 
установлена.

Везувиан, как и .гранат, встречается в родингитах довольно часто. В отличие от граната 
он иногда присутствует в породах в виде хорошо образованных столбчатых кристаллов 
длиной до 5 мм. Однако чаще минерал представлен скоплениями и отдельными выделе
ниями неправильной формы или слагает маломощные жилки. Изредка везувиан встре
чается в пустотах в виде друз мелких желтоватых кристаллов длиной до 2 мм. Хорошо 
образованные кристаллы везувиана совместно с хлоритом образуют тонкие прожилки, 
секущие родингиты. В ассоциации с клинопироксеном везувиан встречается редко. На
блюдаются также участки, сложенные мономинеральным спутанно-волокнистым агрега
том везувиана. В шлифах он бесцветный, в разностях, богатых титаном, окрашен в свет
ло-коричневый цвет и слабо плеохроирует в коричневато-желтых тонах. Под микроско
пом легко узнается по аномальным (грязно-зеленым, фиолетовым) цветам интерферен
ции. Различные оттенки аномальной окраски могут наблюдаться не только в разных 
зернах одного шлифа, но и в разных участках одного зерна. В поперечных срезах везу
виана часто устанавливается секторное погасание (структура песочных часов).

Состав везувианов охарактеризован 13 анализами, из которых 12 выполнено на 
микроанализаторе [5 ]. Судя по данным химического анализа, практически все железо 
в везувиане присутствует в окисной форме. По данным микрозондового анализа, у 
везувианов даже в одном зерне часто отмечаются значительные колебания состава, 
главным образом по содержанию титана, железа и магния. Марганец, хром, никель 
и натрий присутствуют в минерале в количестве сотых долей процента [5 ]. Неоднород
ность состава везувианов обусловлена, вероятно, присутствием его в виде нескольких 
генераций. Железистость минерала колеблется в пределах 40— 84%.

Везувиан и гранат очень близки по содержанию многих компонентов. Иключением 
является магний, который в гранатах присутствует в качестве примеси, а в везувианах 
его количество изменяется в пределах 0,79— 6,13 вес. %. Близкий состав этих минералов 
часто обусловливает сложные взаимоотношения между ними. В одних случаях везувиан 
в виде жилок развивается по гранату, в других —  наоборот. Устанавливается, что везу
виан предпочтительнее образуется в зонах, тяготеющих к контакту родингитов с гипер- 
базитами. В тонких жилках, секущих ультраосновные породы, везувиён присутствует в 
парагенезисе с магнезиальным хлоритом, но без граната.

Клинопироксен в родингитах менее распространен, чем гранат и везувиан. В шлифах 
он бесцветен, лишь изредка окрашен и плеохроирует в бледных светло-зеленых тонах. 
Минерал образует удлиненные зерна призматического габитуса длиной, значительно пре
вышающей ширину. Встречается он в виде короткостолбчатых кристаллов. Местами на
блюдались радиально-лучистые выделения клинопироксена длиной до 2 см. В целом же 
хорошо образованные кристаллы клинопироксена в родингитах не встречаются.

В клинопироксенах из родингитов повсеместно наблюдалисьпризнаки пластических и 
хрупких деформаций. Пластические деформации проявляются в виде волнистого и мо
заичного погасания, а хрупкие —  в виде разрушения клинопироксенов до состояния ми- 
лонита. Пластические деформации клинопироксена характерны для родингитов полими- 
нерального состава, где наряду с ним присутствуют гранат, везувиан и хлорит. Хрупкие 
деформации обычно наблюдаются в породах, сложенных почти мономинеральным кли



нопироксеном. При этом в тонкозернистую массу милонита, содержащего тонко истер
тый агрегат клинопироксена, погружены неправильной формы и различной величины 
обломки его зерен. Судя по оптическим константам (Np = 1,662— 1,684, Ng = 1,687— 
1,710, Ng— Np = 0,021— 0,029, cNg = 34— 46°, 2VNg = 53— 68°), количество диопсидового 
компонента в этих клинопироксенах колеблется в пределах 70— 100%. Химический со
став клинопироксенов из родингитов весьма изменчив и не имеет видимой связи с их 
минеральным составом.

Хлорит —  один из распространенных минералов родингитов. Он образуется преиму
щественно на начальной стадии родингитизации и присутствует в родингитах почти всех 
парагенетических типов, часто образуя крупные таблитчатые выделения. На регрессив
ной стадии формирования родингитов, хорошо проявленной в их будинированных (бес- 
корневых) телах, в краевых зонах последних часто образуются разной мощности моно- 
минеральные хлоритовые каймы. В этих случаях замещению хлоритом подвергаются 
все первичные и вторичные минералы родингитов. Часто маломощные жилки родинги
тов хлоритизируются полностью. В малых количествах хлорит наблюдается в породах, 
обогащенных клинопироксеном (диопсидом), и в волластонитовых родингитах. Изу
чение взаимоотношений хлорита с гранатом, везувианом и другими минералами, осо
бенно в хорошо раскристаллизованных разностях родингитов, показывает, что хлорит 
образуется одновременно с этими минералами. Однако из-за большого интервала тем
ператур кристаллизации хлорита и вследствие процессов диафтореза в родингитах мо
жет формироваться хлорит более поздних генераций.

По данным оптических наблюдений, в родингитах присутствуют два типа хлоритов. 
Один из них представлен бесцветной разностью ряда пеннин— клинохлор, а другой, 
менее распространенный тип относится к ряду делессит— диабантит. Последний окрашен 
в зеленый цвет различной интенсивности, слабо плеохроирует в зеленых тонах, имеет 
больший показатель преломления и образует мелкозернистые массы. Минерал ряда 
пеннин— клинохлор, напротив, обычно образует крупные кристаллы с хорошо развитой 
спайностью. Для него характерны аномальные цвета интерференции, двупреломление 
колеблется от 0,003 до 0,005. На рентгенограммах минерала ряда пеннин— клинохлор 
максимальную интенсивность имеет рефлекс 7,2А.

Химический состав двух образцов хлоритов (табл. 12) отличается высоким содер
жанием окиси магния и низкой железистостью. Железо представлено преимущественно 
в закисной форме. Колебания состава хлоритов фиксируются также по содержанию 
кремния и алюминия. Кальций и натрий в их составе не обнаружены, а титан, марганец, 
хром и никель присутствуют в исчезающе малых количествах. Обр. 7746 по составу 
отвечает пеннину, а обр. 789а —  клинохлору.

Кроме охарактеризованных минералов, в родингитах в ограниченных количествах 
присутствует цоизит, что характерно для неполностью родингитизированных пород, 
в которых еще сохраняются реликты первичных минералов. Состав цоизита, находя
щегося в парагенезисе с хлоритом, кварцем, карбонатом, плагиоклазом и ильменитом, 
приведен в табл. 12. Железо, вероятно, присутствует в минерале в окисной форме, изо
морфно замещая алюминий.

Волластонит встречен в единичном случае в виде жилки, секущей серпентиниты 
Хутульского массива. Как продукт его йзменения в ассоциации с волластонитом при
сутствует карбонат. В волластоните обнаружена примесь магния и железа (см. табл. 12). 
Количество других компонентов не превышает десятых долей процента. Общая сумма 
примесей составила 1,88 вес. %.

На основании данных о химическом составе Дайковых пород основного состава, 
подвергшихся частичной родингитизации, и родингитов был рассчитан привнос— вынос 
компонентов на стандартный геометрический объем [75]. При этом установлено, что 
при родингитизации из габброидов выносятся S i0 2, A l20 3, К20  и Na20, а СаО привно
сится. Сравнение средних составов габброидов и родингитов по критерию Стьюдента 
показывает значимое различие их по этим компонентам с порогом вероятности 99,9%. 
По сравнению с габброидами родингиты несколько богаче магнием, титаном, никелем 
и хромом, но значимые различия по ним не установлены. При родингитизации железо 
ведет себя инертно. Заметим, что в габброидах оно присутствует преимущественно в 
закисной, а в родингитах —  в окисной форме. Ниже приведены основные выводы, 
полученные при изучении родингитов.

Родингиты образуются в результате кальциевого метасоматоза по полевошпатсодер-



Компонент 1 2 3 4

Si02 39,16 32,66 52,55 39,38
т ю , 0,03 Не обн. 0,10 0,01
a i2o 3 3,91 16,40 Не обн. 30,41
Fe.O, Не опр. 0,35 Не опр. Не опр.
FeO 3,57 2,81 1,16 3,20
MnO Не обн. 0,16 0,10 0,18
MgO 39,54 34,61 0,42 0,01
CaO Не обн. Не обн. 45,94 24,24
Na2 О " " Не обн. 0,02
Сг2Оэ " 0,06 0,06 Не обн.
NiO 0,02 0,05 0,04 0,03
h 2o + 12,61 13,07 — 2,02
С у м м а 98,84 100,17 100,37 99,50
Fe • 100 
Fe + Mg

4.82 4,88 - -

1 и 2 — хлориты, Найтуринский массив, обр. 7746, 789а; 3 —  волластонит, Хутульский массив, 
обр. 2256; 4 —  цоизит, Тайширинский массив, обр. 1127. Анализы выполнены на микрозонде 
Н.А. Яковлевой (1 и 3) и О.Н. Майоровой (4) ; химический анализ выполнен Л.В. Гущиной (2).

жащим, главным образом дайковым, образованиям, находящимся в контакте с ультра- 
основными породами, и присутствуют только в тех гипербазитовых массивах, где 
проявлен более поздний по времени основной магматизм, фиксируемый по появлению 
разной величины тел габброидного состава и даек, прорывающих гипербазиты. За пре
делами ультраосновных массивов родингиты не встречаются. Следовательно, генетичес
ки они связаны как с гипербазитами, так и с габброидами. Родингитизация габброидов 
и серпентинизация гипербазитов сопряжены во времени и связаны с инфильтрацией 
гидротермальных растворов. При этом источником кальция в гидротермальных раство
рах служат ультраосновные породы, при серпентинизации которых этот компонент 
выносится и затем накапливается в родингитах. Температурные условия образования 
родингитов, как и связанных с ними нефритов и тремолититов, совпадают с полем 
устойчивости серпентиновых минералов, т. е. не превышают 500°С.

Таким образом, родингиты образуются только в коровых условиях. Временной ин
тервал процесса родингитизации был значительным, а сам процесс протекал неравно- 

* мерно. Последнее аргументируется разной степенью родингитизации дайковых пород 
основного состава в пределах одного гипербазитового массива. Последующие блоковые 
деформации гипербазитовых массивов приводят к дезинтеграции тел родингитов и их 
будинированию.

КОРЫ ВЫВЕТРИВАНИЯ ГИПЕРБАЗИТОВ

На территории Монголии и в каледонских, и в герцинских складчатых структурах на 
эродированной поверхности некоторых гипербазитовых массивов сохранилась древняя 
кора выветривания. Судя по присутствию в пределах многих гипербазитовых массивов 
магнезитовых жил, вероятно гипергенного происхождения, можно предполагать более 
широкое развитие кор выветривания на гипербазитовых массивах в геологическом 
прошлом. В настоящее время сохранившиеся в разном объеме коры выветривания 
известны в Наранском, Улиндабанском, Улахидском, Ногонцавском и Харатулинском 
массивах. Кроме этого, по наличию бирбиритов и яшмоподобных кремнистых пород, 
содержащих реликты серпентинитов, можно предполагать существование кор выветри
вания в Восточно-Нэмэгэтинском массиве, в массивах Баянлэгского и Северо-Гобийско
го гипербазитовых поясов, а также в массивах хребтов Дзолен и Гурван-Сайхан. Нали
чие многочисленных магнезитовых жил в Алагульском и Эгийнгольском массивах 
также свидетельствует о существовании здесь кор выветривания.



Наибольший интерес представляют коры выветривания, сохранившиеся на Ногон- 
цавском и Наранском массивах. Особо важное значение могут иметь продукты гипер
генного изменения гипербазитов в Наранском массиве, поскольку в сохранившейся 
здесь коре выветривания присутствует в значительных количествах мономинеральный 
магнезит —  огнеупорное сырье. Кратко охарактеризуем коры выветривания некоторых 
гипербазитовых массивов.

В Улахидском массиве древняя кора выветривания распространена в его южной час
ти где она занимает площадь около 2 км 2. В разрезе коры выветривания выделено не
сколько зон, отвечающих различным стадиям гипергенного изменения гипербазитов. 
Нижняя зона представлена дезинтегрированными серпентинитами окрашенными в зеле
новато-серый цвет. Многочисленные мелкие трещины в серпентинитах выполнены буры
ми Гидроокислами железа. Встречаются редкие жилки кварц-халцедонового и доломи
тового состава и редкие шлировые выделения этого состава. В породах зоны сохраняют
ся слабо метаморфизованные акцессорные хромшпинелиды. Петельчатый лизардит ак
тивно замещается карбонатом и пропитывается гидроокислами железа. Почти изотроп
ный серпентин внутри петель замещается тонкозернистым халцедоном.

Вверх по разрезу зона дезинтеграции постепенно переходит в зону выщелоченных 
карбонатизированных серпентинитов. В этой зоне серпентин в значительной мере заме
щен карбонатом. Породы здесь заметно осветлены. Сохранившийся серпентин составля
ет 40— 60%. Выше зона выщелачивания сменяется зоной сетчато-пористых кремнисто
карбонатных пород. Цвет пород зоны меняется в зависимости от их состава от коричне
во-бурого до оранжево-желтого. Основные минералы зоны представлены доломитом) 
минералами кремнезема, окислами и гидроокислами железа. Изредка наблюдаются ре
ликтовая, сильно метаморфизованная хромшпинель и серпентин. Верхняя зона коры 
выветривания сложена железисто-кремнистыми породами кавернозно-оспенной тексту
ры —  бирбиритами. Это —  существенно кремнистые породы, пропитанные гидроокисла
ми железа и имеющие темно-коричневую окраску. Основные породообразующие мине
ралы этой эоны —  кварц, халцедон, опал. Согласно данным фазового рентгенометричес
кого анализа, второстепенные минералы представлены в ней карбонатом, магнетитом, 
метаморфизованной шпинелью и полевым шпатом. Основная масса бирбирита состоит 
из мелкозернистого или криптокристаллического вещества, сложенного минералами 
группы кремнезема.

В других массивах, где сохранилась кора выветривание отдельные зоны могут в раз
резе отсутствовать Меняются также мощности и минеральный состав зон. В корах вы
ветривания Наранского и Улиндабанского массивов зоны кремнисто-карбонатных и же
лезисто-кремнистых пород отсутствуют. В обоих массивах зона дезинтеграции вверх по 
разрезу сменяется зоной выщелачивания, содержащей в верхней части жилы и различной 
величины обособления карбонатных пород. Последние в Наранском массиве представ
лены магнезитами и подчиненными им буроватыми доломитами. Магнезит в виде округ
лых стяжений величиной от первых сантиметров до метра слагает линейные зоны мощ
ностью до 5 м среди осветленных карбонатизированных серпентинитов. Зоны и дезин
теграции, и выщелачивания в пределах Наранского массива характеризуются большими 
мощностями. Северный контакт коры выветривания в этом массиве перекрыт терриген- 
ными отложениями^ сцементированными карбонатным цементом. Обломочный матери
ал в них представлен продуктами дезинтеграции коры выветривания и серпентинитов. 
В гравелитах и песчаниках этой зоны обнаружены споры и пыльца растительности тре
тичного возраста, на основании чего возраст коры выветривания на Наранском массиве 
следует считать дотретичным.

В Улиндабанском массиве зоны дезинтеграции и выщелачивания практически не раз
деляются и имеют общую мощность 1— 2 м. Верхняя часть разреза коры сложена почко
видными натечными формам^ которые состоят из кальцита с примесью арагонита. За 
исключением хребта Гурван-Сайхан, в остальных массивах сохранившиеся коры вывет
ривания имеют незначительную мощность, различные зоны выделяются лишь условно 
однако верхние части разреза кор всегда сложены кремнисто-карбонатными или желе
зисто-кремнистыми породами (бирбиритами). В Восточно-Нэмэгэтинском массиве бир- 
бириты, развитые в реликтовых участках коры выветривания, встречаются среди рых
лых красноцветных отложений содержащих фаунистические остатки позднего мела, что 
указывает на допозднемеловой возраст коры выветривания в этом районе.

Несколько иной характер имеют образования в Уланхудукском гипербазитовом мас-
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сиве (хр. Гурван-Сайхан). Здесь в восточном окончании массива на протяжении 3 5 км 
обнажаются участки интенсивно окремненных серпентинитов, местами превращенных в 
яшмоподобные кремнистые породы. Можно проследить, как в серпентинитах постепен
но увеличивается количество кварц-халцедоновых,кварцевых (иногда с мелкокристал
лическими щетками аметиста) и халцедоновых жил вплоть до полного замещения сер
пентинитов яшмоидными породами красного и желтого цвета. В них встречаются релик
ты серпентинитов или участки окремненных пород со структурой серпентинита. Изред
ка в них сохраняются реликты хромшпинелидов. Особенность кремнистых пород Улан- 
худукского массива —  отсутствие в ассоциации с ними зон карбонатизации, в той или 
иной степени проявленных в корах выветривания других массивов. Не исключено, что 
в данном районе проявилась низкотемпературная гидротермальная деятельность, ко
торая привела к формированию лиственитов. Последние в нескольких обнажениях про
странственно совмещены с кремнистыми яшмоидными породами.

Таким образом, данные, полученные при изучении кор выветривания на гипербазито- 
вых массивах Монголии, свидетельствуют, что при гипергенном преобразовании ультра- 
основных пород здесь формировался преимущественно силифицированный профиль вы
ветривания, характеризующийся отсутствием нонтронитизированных серпентинитов и 
широким развитием, окремненных пород в верхней части разреза кор выветривания.

ЛИСТВЕНИТЫ

Под этим названием выделяются породы различного минерального состава, возник
шие в результате низкотемпературного гидротермально-метасоматического преобразо
вания гипербазитов. В их составе представлены многочисленные минералы, важнейшие 
из которых —  магнезит (брейнерит), доломит кварц хлорит, тальк, слюда (ф уксит). 
В подчиненных количествах встречаются кальцит, анкерит, гидрослюдистые и глинистые 
минералы, магнетит сульфиды и др. [25 ].

На территории Монголии наиболее широко распространены апогипербазитовые лист- 
вениты со следующими парагенезисами: кварц + магнезит (брейнерит, доломит), 
кварц + магнезит (брейнерит, доломит) + хлорит, кварц + доломит + хлорит, кварц + 
магнезит (брейнерит, доломит) + хлорит + слюда, доломит + хлорит, кварц + магнезит 
(брейнерит) + тальк, тальк + магнезит (брейнерит). Как видно, парагенезисы листвени
тов сводятся к двум основным типам: 1) кварц + карбонат ± хлорит ± слюда и 
2) тальк + карбонат ± кварц. В последнем типе в парагенезисе с тальком кварц присут
ствует очень редко, а карбонат представлен магнезитом (брейнеритом). Наоборот в 
первом типе карбонат обычно представлен доломитом. С лиственитами, как известно 
могут быть генетически связаны рудопроявления золота, ртути, талька, поделочных 
камней и др.

Остановимся на краткой петрографо-минералогической характеристике лиственитов 
из гипербазитов массивов Монголии.

Листвениты встречены во всех ультраосновных массивах, залегающих в разновоа- 
растных складчатых сооружениях Монголии. Особенно обильны они в массивах герцин- 
ской складчатой области, где их объем в некоторых массивах сравним с объемом сер
пентинитов. В более древних структурах листвениты, как правило, резко подчинены 
ультраосновным породам. Такие количественные соотношения лиственитов и гиперба
зитов вероятно обусловлены меньшим эрозионным срезом массивов, локализованных 
в герцинидах Монголии. Пространственно листвениты приурочены к наиболее ослаблен
ным участкам массивов, в частности, к их тектоническим контактам с вмещающими 
толщами, к зонам трещиноватости внутри массивов, а также к контактным зонам про
рывающих гипербазиты гранитоидных интрузивов и даек. В первых двух случаях обыч
но развиты кварц-карбонатные листвениты. В связи с гранитоидами образуются преиму
щественно тгльк-карбонатные листвениты с переменным содержанием талька и кар
боната.

Наряду с лиственитами гидротермально-метасоматического генезиса, вероятно, су
ществуют и листвениты метаморфического происхождения, возникающие тогда, когда в 
составе серпентинизирующих флюидов присутствует лишь углекислота. Тогда в зависи
мости от исходного состава ультраосновных пород последние могут полностью пере- 
кристаллизоваться в тальк-карбонатные породы без привноса или выноса каких-либо 
компонентов. В частности некоторые серпентиниты, содержащие в своем составе тальк,



Химический состав минералов из кварц-карбонатных, тальк-карбонатных пород 
и карбонатизированных серпентинитов (вес.%)

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9

S i02 46,25 28,00 62,20 59,68 59,68 62,20 62 27 1,46 He обн.
T i0 2 Q 50 0,10 He обн. He обн. He обн. He обн. He обн. He обн. "
a i2o 3 27,83 18,88 " •• •• •• " He onp. He onp.
Fe2 03 1,69 1,08 " a 50 " He onp. He onp. " "
FeO 1,36 14,95 0,66 1,28 г  24 1,82 1,18 422 * 0,84
CaO He обн. 0,30 He обн. 1,10 He обн. He обн. He обн. 0,17 026
MgO 3 60 20,96 32,50 29,04 31,52 3a 31 30 65 . 42,36 44,55
MnO He обн. 0,01 0,11 a 11 0,21 He обн. He обн. 0,85 1,38
K20 9,28 0,37 0,04 0,05 Q01 " •• He onp. He onp.
Na20 0,44 0,04 0,04 0,10 0,04 " " ••
Li2 0 0,05 He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. " "
P20 5 He обн. " 0,04 He обн. 0,06 " " " ••
NiO 0,08 0,69 0,21 0,17 0,29 0,16 0,29 He обн. He обн.
BaO 0,89 He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
C02 He onp. " " " " •• " 51,58 50,24
Cr2 0 3 2,50 2,07 He обн. He обн. 0,07 He обн. He обн. He обн. He обн.
H20 " 0,32 0,28 0,20 0,96 0, 24 He onp. He onp. He onp. He onp.
H20  + 4,91 11Я2 4,16 4,19 4,58 4,67 4 67 " "
С у м м а 99,70 99,63 100,06 97,18* 98,94** 99,16 99,06 100,64 97 27
Fe • 100 

Fe + Mg
31,51 29,88 1,13 3 23 3,84 3,25 310 5,28 1,12

1 — фуксит, обр. 39а; 2 — хлорит, обр. 39 ( I ) ; 3— 7 —  тальк, обр. 41, 59, 65, 1968д, 2350д; 8 и 9 — карбонат, обр. 23506, 2169-1. Кварц-хл ори ̂ карбо
натная порода (1 и 2), тальк-карбонатная порода (3—8), серлентин-карбонатная порода (9) . Массивы: Цагангольский (1— 3 и 5), Улахидский (4), Баян- 
лэгский (6 и 7 ), Баянхонгорский (8) , Армакгольский (9) . Химические анализы выполнены Л.В.Гущиной (1 и 2), Л.В. Непеиной (4), анализы на микро
зонде — О.С.Хмельниковой (3, 5—9) . Кроме того, п.п.п.: * 1,95 вес. %, ** 1,48 вес. %.



карбонат или чаще оба минерала вместе, представляют собой, по-видимому, пример 
метаморфизма гипербазитов [226].

Температурные условия формирования лиственитов в зависимости от минерального 
парагенезиса колеблются в широком интервале. А.С.Борисенко [25] на примере Цаган- 
гольского массива установил, что наиболее высокотемпературны кварц-карбонатные 
листвениты (325— 150u С ), а при самых низких температурах образовались оталькован- 
ные и карбонатизированные серпентиниты (160— 115° С). При промежуточных темпера
турах (230— 160°С) образуются тальк-карбонатные листвениты.

Химические составы минералов из лиственитов и карбонатизированных серпентини
тов приведены в табл. 13. В кварц-карбонатном листвените из одного образца проанали
зированы мусковит и хлорит Мусковит представлен хромсодержащей разновид
ностью —  фукситом. В образцах он окрашен в ярко-зеленый цвет. Фуксит содержит 
повышенные количества железа, половина которого присутствует в окисленном состоя
нии, а также магния и бария. Хлорит, присутствующий в парагенезисе с фукситом и об
разующий с ним тесные срастания, по данным химического и рентгенометрического ана
лизов, отвечает хромсодержащему клинохлору —  кеммерериту. Из приведенных дан
ных видно, что при метасоматической переработке ультраосновных пород хром входит 
в состав и мусковитам хлорита примерно в одинаковых количествах. Никель как один 
из компонентов гипербазитов концентрируется только в хлорите. Железистость обоих 
силикатов высокая и примерно равна. Тальк из тальк-карбонатных пород различных 
массивов характеризуется низкой железистостью и почти не различается по составу 
(см. табл 13). Титан и алюминий, по данным химического и рентгеноспектрального ана

лизов, в этом минерале не обнаружены, а никель зафиксирован обоими методами ана
лиза. Присутствие кальция и щелочей (по данным химического анализа), вероятно, 
обусловлено механическими примесями.

Карбонаты в тальк-карбонатных породах представлены железистыми разностями 
магнезита или брейнеритом (см. табл. 13). В брейнерите обнаружен кремнезем, что, 
по-видимому, обусловлено тонкой механической примесью кварца. Это подтверждается 
данными анализа на микрозонде (весьма неоднородное распределение кремния по пло
щади зерна карбоната). В карбонатизированных серпентинитах карбонат представлен 
магнезитом. Сумма остальных миналов (сидерит, родохрозит, кальцит) в составе кар
боната не превышает 3,2%.

Заканчивая характеристику лиственитов, отметим, что в гипербазитах изученных 
массивов Монголии в основном представлены кварц-карбонатные разности листвени
тов, причем некоторые из них, содержащие фуксит, могут представить интерес как по
делочные камни. В меньшей степени распространены тальк-карбонатные листвениты с 
обособлениями и линейными зонами, обогащенными тальком. Не исключено что в пре
делах массивов Баянлэгского пояса, в Цагангольском, Алагульском и Хутульском мас
сивах, где широко представлены тальк-карбонатные породы, могут быть обнаружены 
практически интересные проявления талькитов.

ХРОМИТОВЫЕ РУДЫ

Хромитовые руды обнаружены во многих гипербазитовых массивах Монголии 
[140]. Наиболее крупные их проявления приурочены к Наранскому, Солонкерскому, 
Тайширинскому и Их-Хаджумскому массивам. В пределах Солонкерского массива вы
деляются три рудных поля, приуроченных к выходам двух наиболее крупных тел. Одно 
из них размером 27 х 1,5, второе 12 х 2,5 км. В первом рудном поле среди серпентини- 
зированных дунитов и гарцбургитов насчитывается 17 рудных тел линзовидной формы 
протяженностью 20— 100 м при мощности 3— 5 м. Руды представлены сливными, ноду
лярными, вкрапленными и полосчатыми типами. Сливные руды слагают редкие линзо
видные тела размерами 0,35—0,5 х 1 м; Сг20 3 в них 37— 45%, во вкрапленных —  1 —  
26%. Во втором рудном поле среди дунитов оконтурены два рудных тела линзовидной 
формы длиной 25 и 9 м, мощностью 5,2 и 1,3 м. Центральные части тел сложены сливны
ми рудами, которые к периферии сменяются вкрапленными. Содержание Сг20 3 в мас
сивных рудах 42— 58%, в вкрапленных —  до 28%. В третьем рудном поле насчитывается 
25 кулисно расположенных рудных тел. Рудная зона с перерывами прослеживается по 
простиранию на 300— 350 м при мощности 2— 2,5 м. Она сложена рудами нодулярного 
типа, а также мелковкрапленными и полосчатыми с полосами шириной 1,0-1,5 см.



В Наранском гипербазитовом массиве к настоящему времени известно 20 рудопрояв- 
лений хромитовых руд. Все они представлены линзообразными телами, залегающими 
среди серпентинизированных дунитов, перемежающихся с серпентинизированнымигарц- 
бургитами. Длина рудных тел не превышает 10 м, мощность 0,5— 2 м. Простирание тел 
субширотное. Рудные тела концентрируются в двух участках, один из них расположен в 
западной части массива, к юго-западу от родника Мурэн-Гол,а другой —  в средней части 
массива, тяготеющей к руч. Бидэрин-Гол. Все тела хромитов расчленены на мелкие 
блоки. Среди руд выделяются массивные и густовкрапленные разности. Наряду с тела
ми массивных хромитов в пределах массива отмечаются многочисленные делювиально
элювиальные обломки массивных руд и полосы вкрапленных руд. Содержание Сг2Оэ 
в массивных хромитовых рудах Наранского массива достигает 42%.

Несколько крупных рудопроявлений массивных и вкрапленных хромитов известно 
в Тайширинском, Их-Хаджумском и Улахидском массивах. Содержание окиси хромав 
рудах последних трех массивов соответственно для массивных и вкрапленных типов 
составляет: 40,33 и 35,20%, 31,85 и 30,63,45,99 и 21,32%. Хромиты изредка встречаются 
среди серпентинитов хребтов Дзолен и Гурван-Сайхан, а также в Баянлэгском гиперба
зитовом пояса где они слагают линзы или округлые будинообразные блоки величиной 
до 2 м, а также делювиальные развалы среди выветренных серпентинитов. Рудопроявле- 
ния хромитов известны и среди других массивов Монголии, однако их масштабы 
обычно ограничены убогой вкрапленностью в серпентинитах или серпентинизированных 
ультраосновных породах.

В пространственном распределении хромитовых руд в разных массивах устанавлива
ется следующая закономерность: они приурочены преимущественно к дунитам либо 
располагаются в зонах перехода дунитов к гарцбургитам. Наблюдающаяся в других 
регионах приуроченность рудопроявлений хромитов к зальбандам пироксенитовых жил 
или пространственная связь с пироксенитами [141] в гипербазитовых массивах Монго-' 
лии не отмечена. Ультраосновные породы, вмещающие хромиты, за исключением Шиш- 
хидгольского массива, практически полностью серпентинизированы. В последнем мас
сиве небольшой величины линзы хромитов вмещаются слабо серпентинизированными 
дунитами. Во время серпентинизации зерна хромита по периферии и трещинкам замеща
ются магнетитом. Иногда этот процесс сопровождается образованием хромсодержащего 
клинохлора —  кеммерерита [8 ], количество которого в отдельных рудопроявлениях 
(Наранский, Хутульский массивы, Баянлэгский гипербазитовый пояс) значительно. 
Наиболее часто хромитовые тела вмещаются лизардитовыми серпентинитами. В антиго- 
ритовых серпентинитах они встречаются реже. В случаях, когда серпентиниты, содержа
щие зерна хромита, лиственитизируются, совместно с хромитом присутствуют магнезит, 
тальк, доломит и хромит. Это хорошо видно в Алагульском и Хутульском массивах.

Как показано ниже, изучением химического состава рудных хромшпинелидов уста
новлена близость их составов в разных массивах. При этом по сравнению с акцессорны
ми хромшпинелидами они характеризуются минимальными железистостью и глинозе- 
мистостью, но максимальной хромистостью. Исследованиями методом атомной абсорб
ции установлено, что массивные хромитовые руды гипербазитовых массивов Монголии 
содержат относительно пониженные количества платины, палладия, родия и золота и 
повышенные —  рутения. Отношение содержаний платины и палладия в них равно 1.

Обобщая результаты петрографических исследований пород, слагающих гипербазй- 
товые массивы Монголии, отметим следующее.

В составе гипербазитовых массивов, расположенных как в каледонских,так и в гер- 
цинских складчатых структурах, представлены различные по своему минеральному па
рагенезису и условиям образования типы пород. Среди них устанавливаются гипербази- 
ты, образовавшиеся непосредственно из ультраосновного расплава в условиях верхней 
мантии, и разнообразные вторичные породы, представляющие собой продукты после
дующих изменений ультраосновных пород в условиях земной коры.

Среди сохранившихся от серпентинизации разностей первичных гипербазитов выде
ляются такие петрографические разновидности, как дуниты, гарцбургиты, лерцолиты и, 
вероятно, некоторые верлиты. Они распространены в массивах в различных количест
венных соотношениях и обычно имеют постепенные переходы. Слагающие их оливин, 
орто-и клинопироксены присутствуют в разных количествах, однако обычно преоблада
ет оливин. Благодаря присутствию примеси клинопироксена многие гарцбургиты также 
имеют лерцолитовый парагенезис. У породообразующих минералов гипербазитов, осо



бенно у оливина и в мен ь Си ей степени у ортопироксена, часто обнаруживаются следы 
высокотемпературных пластических деформаций. В оливине и ортопироксене иногда 
наблюдаются структуры распада твердых растворов. Эти признаки наряду с минераль
ным парагенезисом пород свидетельствуют о том, что данные ультраосновные породы 
первоначально кристаллизовались из магматического расплава и затем, еще в глубин
ных условиях, подвергались динамометаморфизму.

Гипербазиты почти во всех массивах Монголии полностью или очень сильно серпенти- 
низированы. Образовавшиеся при этом серпентиниты в зависимости от конкретных ус
ловий протекания процесса представлены лизардитовыми, лизардит-антигоритовыми 
антигоритовыми и другими разностями. Нередко с ними ассоциирует хризотил-асбесто- 
вая минерализация.

В результате воздействия более поздних габброидных и гранитоидных интрузий 
и связанных с ними гидротермальных растворов гипербазиты и их серпентинизирован- 
ные разности были преобразованы в разнообразные вторичные породы, отличающиеся 
многообразием минерального состава и условий образования. Под влиянием гранитоид
ных интрузивов и их гидротерм серпентиниты в различных по размерам зонах были 
превращены в тальк-карбонатные, кварц-карбонатные и другие разновидности листвени- 
тов. Процессы кальциевого метасоматоза нередко приводили к преобразованию гипер- 
базитоз —  формированию некоторых типов диопсидитов,тремолитизированных серпен
тинитов, тремолититов и нефритов, а ассоциирующие с ними габброиды превращались 
в разнообразные по минеральному составу родингиты.

Таким образом, все.многообразные типы пород слагающих гипербазитовые масси
вы Монголии, возникли в результате многочисленных и различных по физико-химичес
ким условиям процессов, последовательно сменявших друг друга в ходе длительной 
геологической истории развития конкретного региона. При этом вся совокупность дан
ных указывает на. то, что различные преобразования гипербазитов, проходившие под 
влиянием более поздней магматической деятельности, протекали на месте их современ
ного залегания.

Г Л А В А  IV

МИНЕРАЛОГИЯ ГИПЕРБАЗИТОВ

В этой главе на примере одного региона, на территории которого широко проявлен 
ультраосновной магматизм, рассмотрены особенности химического состава главных 
породообразующих минералов гипербазитов: оливина, орто-и клинопироксенов,акцес
сорных и рудных хромшпинелидов из дунитов, гарцбургитов, лерцолитов, верлитов, 
пироксенитов и хромитовых руд. Здесь же приведены данные по составу клинопироксе
нов из родингитов, ассоциирующих с альпинотипными гипербазитами. Большой факти
ческий материал, характеризующий минералы различных парагенезисов, полученный 
авторами в процессе исследования гипербазитов Монголии, позволил статистически обо
сновать выделение парагенетических типов минералов, слагающих петрографические 
разности пород. При изучении минералов и особенностей их состава особое внимание 
было уделено компонентам, изоморфизм которых в структуре минералов ограничен, 
Так,если железистость минералов характеризует главным образом состав субстрата, из 
которого они кристаллизовались, то изоморфизм малых компонентов часто отражает 
термодинамические условия образования минералов и, следовательно, слагаемых ими 
пород.

На основании состава сосуществующих минералов изучено распределение компонен
тов с целью оценки возможных температур и давлений кристаллизации. Когда было 
возможно, для исследования образцов пород привлекались данные по составу минера
лов всего парагенезиса, что позволило более корректно оценить Р— Т параметры их об
разования. В заключение было проведено сравнение особенностей состава минералов из 
альпинотипных гипербазитов и ультраосновных включений в базальтах, обнаруженных 
на территории Монголии. Представляется важным на основании сравнительного анализа 
минералов этих двух различных генетических групп ультраосновных пород, распростра
ненных в пределах одного региона, попытаться оценить условия формирования альпино
типных гипербазитов и установить их место в разрезе земной коры и верхней мантии.



В составе альпинотипных гипербазитов оливин присутствует как основной породооб
разующий минерал в дунитах, гарцбургитах, лерцолитах и верлитах, в виде примеси 
очень редко встречается в вебстеритах, ортопироксенитах, чаще —  в клинопироксенитах. 
Для исследования особенностей состава оливина из гипербазитовых массивов Монголии 
было выполнено 74 рентгеноспектральных анализа, характеризующих все разновиднос
ти пород, содержащих оливин, в том числе вторичные дуниты, возникающие при мета
морфизме серпентинитов.

Оливин дунитов

В дунитах химический состав оливина изучался главным образом по образцам Наран- 
ского,Эгийнгольского и Шишхидгольского массивов. Единичные анализы выполнены 
по оливинам из дунитов Их-Хаджумского и Алагульского массивов (табл. 14). Все пе
речисленные массивы располагаются в каледонских структурах. В массивах более моло
дых герцинских складчатых сооружений дуниты не наблюдались. Ранее было показано, 
что среди альпинотипных гипербазитов существуют два типа дунитов: первичные и вто 
ричные [8, 100, 141]. Выделение этих типов основывается на геолого-петрографических 
данных, структурно-текстурных признаках и, кроме того, на особенностях состава оли
винов Такое подразделение дунитов очень важно для выяснения условий формирова
ния ультраосновных массивов и последующей геологической жизни гипербазитов, ко- 
торая# как показывают исследования^ неразрывно связана с геологической историей раз
вития региона, в пределах которого обнажаются массивы альпинотипных гипербазитов.

Согласно данным рентгеноспектрального анализа, в оливинах из дунитов, а также из 
других типов гипербазитов не обнаружены титан, алюминий и щелочи. Оливины из ду
нитов имеют относительно низкую железистость —  4,33— 10,88 ат. %, а с учетом тефрои- 
тового компонента —  4,61 — 11,14 ат.%. Средняя железистость оливинов из дунитов На- 
ранского, Шишхидгольского и Эгийнгольского массивов близка. Однако в пределах 
одного массива она может значительно варьировать, как в Шишхидгольском массиве 
где железистость меняется от 4,33 до 9,43 ат. %. Более железистый состав оливинов 
установлен в дунитах Их-Хаджумского и Алагульского массивов.

Из всех проанализированных оливинов только-в трех образцах присутствует хром, 
максимальное количество которого не более 0,05 вес. %. Кальций фиксируется в 
большинстве образцов; его максимальное содержание 0,06 вес. %, наиболее частое зна
чение 0,03 вес. %. Отмечаются некоторые различия в содержании кальция в оливинах

Т а б л и ц а  14
Химический состав оливинов из дунитов (вес. %)

Компонент
Нарански|й массив* Эгийнгольский

7306 7136 730а X 1107г 1107ж 3043-14 X

Si02 41,55 42,36 40,22 41,38 41,13 41,22 42,62 41,66
FeO 8,07 7,75 7,19 7,67 .6.7* 7,53 6,71 7,00

MgO 50,91 50,69 51,33 50,98 51,26 50,59 51,15 51,00

MnO 0,26 0,22 0,21 0,23 0,19 0,22 0,20 0,20
CaO 0,03 0,03 0,04 0,03 0,01 0,01 Не обн. 0,01
Cr20 3 0 01 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. " Не обн.

NiO 0,31 0,29 0,30 0,30 0,31 0,31 0,39 0,34

С у м м а 101,14 101,34 99,29 100,59 99,77 99,88 101,07 100,25

Fe • 100
8,15 7,91 7,29 7,78 6,89 7,72 6,81 7,14

Fe + Mg

* Далее в аналогичных таблицах слово "массив " опущено.
Здесь и в последующих таблицах анализы выполнены на микроэонде; х —  среднее значение со дер-
жания компонента.



Компонент
Шишхидгольский

21-2 1409 13-2 31-9 1410 31-10 32-3

S i0 2 42,12 42,14 42,33 40,92 41,49 40,60 40,80
FeO 5,19 8,44 4,28 5,90 6,93 7,70 8,00
MgO 52,07 50,83 53,44 52,64 51,82 51,52 50,86
MnO 0,06 0,24 0,34 0,39 0,21 0,38 0,26
CaO Сл. 0, 04 0,01 0, 03 0, 06 0, 03 0, 03
Cr2 Oa Q 05 He обн. He обн. He обн. He обн. He обн. He обн.
NiO 0,16 0,30 0,31 0,15 0,27 0,22 0,29
С у м м а  
Fe • 100

99,65 101,99 100,71 100,03 100,78 100,45 100,24

Fe + Mg
5,28 8,50 4,33 5,91 6,95 7,73 8,09

Т а б л и ц а  14 (окончание)

Компонент
Шишхидгол ьский

I
Их-Хаджум-
ский

Алагуль-
ский

626-1 690 580-2 154-1 X М— 350а 1936а

-
S i02 40,64 40,82 41,40 40,13 41,22 40,12 39,98
FeO 9,22 8,92 8,27 5,41 7,12 10,58 10,55
MgO 49,66 49,46 49,72 54,58 51,51 48,80 47,90
MnO He onp. He onp. Q29 0,10 0,22 0,28 He обн
CaO 0,03 •• Q 02 0,02 0,03 Q 03 "

Cr2 O, He обн. He обн. *0,02 He обн. 0 01 He обн. "

NiO 0,21 0,22 0,24 0,36 0,25 0,31 0,13
С у м м а  
Fe -100

99,76 99,42 99,98 100,96 100,36 100,12 98,56

9,43 9,18 8,55 5,27 7,20 10,88 10,79
Fe + Mg

разных массивов. Так, оливины из дунитов Наранского массива несколько богаче 
кальцием по сравнению с оливинами из дунитов Эгийнгольского массива. Меньшая 
изменчивость содержаний свойственна никелю и марганцу.

Корреляционным анализом обнаружена тесная отрицательная связь магния с желе
зом, что свидетельствует об изоморфизме этих элементов в структуре оливина. Соот
ветственно железо имеет положительную связь с железистостью, а магний, напротив, 
отрицательную. Не ясен смысл тесной отрицательной корреляции магния с кремнием, 
причем такая связь прослеживается во всех парагенетических группах оливина. В одних 
случаях она значимая, в других незначимая, но всегда отрицательная.

Оливин гарцбургитов

Состав оливинов из гарцбургитов (табл. 15) изучался на примере Хутульского, Шиш- 
хидгольского, Наранского, Эгийнгольского и Улахидского массивов. Согласно получен
ным данным, железистость этих оливинов изменяется в относительно узких пределах 
(7,36— 10,12%), хотя в разных массивах она несколько отличается. Например, в Наран- 

ском массиве оливины гарцбургитов более магнезиальны, чем в Шишхидгольском. Из 
одиннадцати образцов оливинов, анализировавшихся на хром, только в четырех этот 
элемент обнаружен с максимальным содержанием 0,02 вес.%. Стабильно содержание ни-



Химический состав оливинов из гарцбургитов (вес. %)

Компонент
Хутул ьский Ши шхидгол ьский

M-220a 231в X 35-3 625-1 X

SiO, 41,27 41,27 41,27 40,95 41,29 41,12
FeO 8,41 8,69 8,55 8,84 9,95 9,40
MgO 50,59 50,30 50,45 48,85 49,55 49,20
MnO 0,26 0,28 0,27 0,14 0,14 0,14
CaO 0,07 0,04 0,05 0,04 0,04 Q 04
Cr20 3 0,01 He обн. He обн. 0,02 Не обн. 0 01
NiO 0,31 0,29 0,30 0,26 0,26 0,26
С у м м а  
Fe • 100

100,92 100,87 100,89 99,10 101,23 100,17

Fe + Mg
8,53 8,84 8,69 9,21 10,12 9,67

Т а б л и ц а  15 (продолжение)

Компонент
Наранский Эгийнгольский

712a 711a 705a X 1107 3043-13 3043-13-1

S i02 41,77 41,58 40,60 41,32 40,44 41,04 * 41,11
FeO 7,72 7,79 7,72 7,74 8,09 7,23 8,14
MgO 50,71 50,65 50,93 50,76 50,56 51,00 50,11
MnO 0,34 0,34 0,22 0,30 0,22 0,01 He обн.
CaO 0,04 0,04 0 04 0,04 0.03 He обн. "
Cr20 3 He обн. 0,01 0,01 0,01 He обн. " "
NiO 0,31 0,30 0,31 0,31 0,31 0,36 0,38
С у м м а 100,89 100,71 99,83 100,48 99,65 99,64 99,74
Fe ■ 100

7,84 7,98 7,82 7,88 8,26 7,36 8,35
Fe + Mg

Т а б л и ц а  15 (окончание)

Компонент
Эгийнгольский Улахидский

3043-13-2 X 301 302 302-1 X
i

Si02 41,06 40,91 41,42 40,81 40,40

i

40,88
FeO 7,98 7,86 8,62 8,64 8,33 8,53
MgO 49,66 50,33 50,47 50,16 50,17 50,27
MnO 0,14 0,09 He onp. He. onp. He onp. He onp.
CaO He обн. 0,01 " " ' ' ”

Cr2 0 , " He обн. " " " "

NiO 0,38 0,36 0,29 0,30 9,32 0,30
С у м м а  
Fe • 100

99,22 99,56 100,80 99,91 99,22 99,98

Fe + Mg
8,29 8,07 8,77 8,83 8,50 8,70



келя, а - количество марганца и кальция в оливинах разных массивов сильно меняется. 
Так, оливины из гарцбургитов Хутульского и Наранского массивов более марганцовйс- 
ты, чем оливины Шишхидгольского и Эгийнгольского массивов. По сравнению с други
ми массивами оливины гарцбургитов Эгийнгольского массива обеднены кальцием.

Среди гарцбургитов Хутульского массива были встречены разности, в которых оли
вин содержит закономерно ориентированные дендритовидные включения, интерпретиро
ванные по аналогии с ранее изученными [9] как структуры распада, представленные 
хромсодержащим магнетитом в ассоциации с кальциевым пироксеном.

Корреляционные связи в оливинах из гарцбургитов между магнием и железом такие 
же, как и в оливинах дунитов Железо имеет отрицательную связь с никелем, который 
связан положительной зависимостью с магнием и отрицательной —  с кальцием. У послед
него тесная положительная связь с марганцем. Наряду с отмеченным никель отрицатель
но коррелируется с железистостью оливина. Подобный характер связей никеля с магни
ем и железом, наблюдаемый и в оливинах других парагенезисов,может свидетельство
вать об изоморфном замещении никелем железа,а не магния.

Оливин лерцолитов

Оливины из этих пород изучались в 16 образцах шести массивов. Они отличаются бо
лее высокой железистостью по сравнению с оливинами первых двух типов пород. При 
этом отдельные массивы резко различаются по железистости оливинов. Так, лерцолиты

Т а б л и ц а  16
Химический состав оливинов из лерцолитов (вес. %)

Компонент
Алагульский Наранский

1847a 2021a 2022a X 7266 727в 727в-1

SiO, 40,94 41,19 40,86 41,00 39,68 40,48 40,12
FeO 9,09 8,43 8,04 8,52 16,05 14,84 14,66
MgO 49,49 50,11 50,20 49,93 44,49 45,59 44,63
MnO 0,03 0,03 0,01 0,02 0,43 0,38 0,26
CaO He обн. He обн. He обн. He обн. 0,04 0,04 0,03
Cr 2 O, " " " " 0,01 001 0,02
NiO 0,35 0,37 0,39 0,37 0,19 0,12 0,13
С у м м а 99,90 100,13 99,50 99,84 100,89 100,17 99,75
Fe • 100

9,30 8,65 8,28 8,74 16,87 15,41 15,66
Fe + Mg

Т а б л и ц а  16 (продолжение)

Компонент
Наранский Эгийнгольский

272 X 1105д 1105e 1108a X

SiO, 40,94 40,31 40,97 41,29 41,24 41,17
Fed 12,13 14,42 9,03 9,04 8,98 9,02
MgO 46,38 45,27 50,22 49,59 49,97 49,93
MnO He onp. 0,36 0,29 0,38 0,29 0,32
CaO 0,03 0.03 0,11 0,03 0,01 0,05
0 , 0 , 0,01 0.01 He обн. He обн. a o i He обн.
NiO 0,21 . 0,16 0,31 0,30 0,29 0,30
С у м м а 99,70 100,56 100,93 100,63 100,79 100,78
Fe • 100

12,61 15,14 9,19 9,29 8,16 9,21
Fe + Mg



Компонент
Ши шхидгольский Эрд^ниулинский Дзолен

1085 78 X 1132г 1133в 1136г X 1163в

Si02 41,21 41,20 41,20 41,55 39,41 41,93 40,96 41,23
FeO 8,40 9,00 8,70 9,92 12,61 9,35 10,63 9,20
MgO 50,07 49,36 49,72 49,18 44,47 49,54 47,73 49,56
MnO 0,12 0,12 .0,12 0,38 1,14 0,29 0,60 0,27
CaO 0,01 0,01 0,01 0,09 0,14 0,04 0,09 0,03
Cr2 0 3 0,02 0,01 0,01 0,01 0,18 0,01 0,07 Не обн.
NiO 0,30 0,28 0,29 0,29 0,12 0,28 0,23 0,33
С у м м а 99,83 99,70 99,78 101,42 98,07 101,16 100,01 100,62
Fe • 100 8,60 9,28 8,94 10,16 13,68 9,57 11,14 9,43

Fe + Mg

Наранского массива слагаются оливинами, железистость которых почти в 2 раза выше, 
чем в лерцолитах Алагульского массива. Различия состава оливинов разных массивов 
фиксируются не только по железистости, но также по содержанию кальция, марганца и 
никеля. Отметим, что в отличие от оливинов дунитов и гарцбургитов в лерцолитах оли
вин чаще содержит хром; он обнаружен в 10 случаях из 16 (табл. 16).

Корреляционные связи между отдельными элементами и параметрами состава в этих 
оливинах практически такие же, как в оливинах из гарцбургитов, только некоторые 
кэффициенты парной корреляции с порогом вероятности 95% стали значимыми (Мп— 
Mg, Ni— Мд, N i— Мп)„ а другие —  незначимыми (Са— Ni, Si— M g ).

Оливин верлитов

В этих породах железистость оливина не опускается ниже 10% и варьирует от 11,28 
до 19,01% с учетом тефроитового компонента. В разных массивах железистость оливи
нов различна, что можно видеть на примере средних значений по Шишхидгольскому, 
Ихэдуланскому и Армакгольскому массивам. Колебания железистости, отмеченные в 
пределах Шишхидгольского массива, не превышаютг по максимуму среднего значения 
железистости оливина верлитов Ихэдуланского массива. Различия оливинов в разных 
массивах установлены не только по железистости, но и по содержанию марганца и каль
ция. Хром зафиксирован в шести оливинах из семи, однако его содержание не превыша-

Т а б л и ц а  17
Химический состав оливинов из верлитов (вес. %)

Компонент
Ши шхидгольский

689 М-697-3 1084 1084-1 697-3 X

Si02 40,01 40,70 40,04 40,25 40,97 40,39
FeO 14,78 10,69 13,74 14,33 11,09 12,93
MgO 45,49 48,81 46,56 45,21 48,01 46,81
MnO 0,35 0,35 0,46 0,46 0,35 0,39
CaO 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03
Сг2 0 3 0,01 Q 01 0,01 He обн. 0,01 0 01
NiO 0,22 0,21 0,10 0,11 0,21 6,17
С у м м а 100,89 100,80 100,94 100,40 100,67 100,73
Fe • 100

15,42 10,94 14,21. 15,10 11,47 13,43
Fe + Mg



Компонент
Ихэдуланский Армакгольский

1514-3 1514-3 X 24966 2496b X

S i0 2 39,82 39,13 39,48 40,85 40,24 40,55
FeO 16,91 17,31 17,11 11,56 11,55 11,55
MgO 42,13 42,08 42,10 48,84 48,93 48,88
MnO 0,27 0,28 0,27 0,21 0,17 0,19
CaO He обн. He обн. He обн. He обн. He обн. He обн.
Cr2 0 3 0 03 Q03 0,03 He onp. He onp. He onp.
NiO 0,13 0,12 0,13 0,19 0,18 0,19
С у м м а  
Fe • 100

99,29 98,95 99,12 101,65 101,07 101,36

Fe + Mg
18,36 18,77 18,57 11,80 11,71 11,76

ет 0,03 вес. % (табл. 17). Корреляционный анализ показывает тесную положительную 
связь между содержанием кальция и марганца в этих оливинах и отрицательную — 
между содержанием никеля и железистостью. Кроме того, видна положительная связь 
никеля с магнием и отрицательная никеля с железом.

Оливин вторичных дунитов

В этих породах оливин изучался в двух массивах, относящихся к самым крупным 
в Монголии: Наранском и Шишхидго^ьском. Во вторичных дунитах в парагенезисе с 
оливином могут присутствовать хлорит, тальк, карбонат, магнетит, амфибол, антигорит, 
офит, окислы и гидроокислы железа [8, 100]. В выборку оливинов из вторичных дуни
тов вошли только те образцы, вторичное (метаморфическое) происхождение которых 
подтверждается геолого-петрографическими данными. В данном случае мы не рассмат
риваем оливины из верлитов и пироксенитов, которые также могут трактоваться как 
вторичные [100].

Общая особенность оливинов из вторичных дунитов —  их значительно более высокая 
магнезиальность. Согласно значениям этого параметра, данные оливины представлены 
форстеритом. Самая высокая железистость оливина с учетом марганцевого компонента 
всего 4,61%. Все оливины этого типа, кроме того, характеризуются низким содержани-

Т а б л и ц а  18
Химический состав оливинов из вторичных дунитов (вес % )

Компонент
Наранский

736a-1 736a-2 736a-3 736a-4 736a-5 736a-6 1200a

Sf02 42,57 42,25 42,17 43,36 42,09 42,08 41,61
FeO 2,11 2,18 2,28 2,28 2,23 2,10 1,66
MgO 55,69 54,80 55,24 54,78 55,36 55,47 55,54
MnO 0,45 0,81 0,92 0,98 0,79 0,57 0,26
CaO a 01 Q 01 0 01 Q01 He обн. 0,01 0,01
Cr2 0 3 0,07 . 0,03 0,06 0,07 0,07 0,04 0,04
NiO 0,14 0,16 0,17 0,16 0,18 0,17 0,21
С у м м а 101,04 100,24 100,85 100,64 100,72 100,44 99,33
Fe • 100

2,08 2,18 2,26 2,30 2,21 2,08 1,64
Fe + Mg



ем никеля и повышенным —  марганца (табл. 18). Сравнение оливинов из двух массивов 
указывает на их близкий состав, и если железистость оливинов вторичных дунитов из 
Шишхидгольского массива несколько выше, чем в Наранском массиве, то с учетом теф- 
роитового минала эти различия нивелируются.

Анализ корреляционных связей между содержанием компонентов и некоторыми па
раметрами состава в оливинах из вторичных дунитов показывает несколько иной ха
рактер связей, чем в рассмотренных выше парагенетических типах оливинов. Так, со
держание железа, как и в других типах, имеет положительную значимую связь с желе- 
зистостью, однако ввиду незначительного изменения содержания магния на фоне колеба
ний содержания железа значимые связи магния с железом и с железистостью отсутству
ют. В свою очередь, появляются наведенные связи (значимые с 95%-ным порогом веро
ятности) кремния с никелем и железистостью. Обнаружена тесная отрицательная связь 
кальция с никелем.

В пироксенитах состав оливинов исследовался в двух образцах вебстеритов из масси
вов Дзолен и Эгийнгольского (табл. 19) . Отметим, что в гипербазитовых массивах Мон
голии оливинсодержащие пироксениты весьма редки. Имеющиеся два анализа 
свидетельствуют о близости состава оливинов из вебстеритов к составу оливинов 
из лерцолитов названных массивов. Другими словами, состав оливина не зависит в дан
ном случае от количественного минерального состава, а определяется парагенезисом 
породы.

В табл. 20 приведены средние содержания и стандартные отклонения компонентов в 
оливинах различных парагенетических групп. Распределение компонентов и параметров 
состава в каждой группе нормальное. Железистость оливинов, в том числе с учетом мар
ганцевого компонента, увеличивается от дунитов к верлитам. Самая низкая железис
тость —  у оливинов из вторичных дунитов. Наиболее богаты никелем оливины гарцбур- 
гитов. Сравнение средних значений по критерию Стьюдента [169] показывает, что оли
вины вторичных дунитов резко отличаются от оливинов других парагенетических типов 
по содержанию магния и железа и по железистости. Отличия видны и по содержанию ни
келя, за исключением оливинов верлитов, в которых количество никеля также пониже
но и соответствует содержанию его в оливинах вторичных дунитов. Различаются по со
держанию компонентов и железистости и оливины других групп. С другой стороны, ста
тистическая обработка свидетельствует об отсутствии различий состава оливинов из ду
нитов и гарцбургитов, кроме содержания никеля, количество которого выше в оливи
нах из гарцбургитов.

Для выявления изоморфных связей элементов в структуре оливина выполнен корре
ляционный анализ. В выборку вошли данные по оливинам из дунитов, гарцбургитов, 
лерцолитов и верлитов. Значения коэффициентов парной корреляции показывают поло
жительную связь марганца с кальцием и железом и отрицательную — с магнием. Таким 
образом, железо вместе с кальцием и марганцем изоморфно замещают магний. Напро-

Наранский Шишхидгольский

1200г X 120-1 299 120-2 296-1 295-1 295-2 X

42,76 42,24 40,04 42,27 41,45 42,15 42,17 43,07 41,86
1,34 2,02 4,04 2,75 3,28 3,04 1,98 1,79 2,81

55,18 55,26 54,44 55,53 53,74 54,98 56,52 55,95 55,19
0,18 0,62 0,61 Не опр. 0127 Не опр. Не опр. Не опр. 0,44
0,04 0,01 0,04 0,06 0,01 " " " 0,04
Не обн. 0,05 0,02 0,06 0,02 " " " 0,03
0,16 0,17 0,20 0,23 0,11 0,11 0,13 0,12 0,15

99,66 100,37 99,39 100,90 98,88 100,28 100,80 100,93 100,52

1,30 2,01 4,01 2,69 3,31 3,00 1,88 1,76 2 78



Химический состав оливинов из вебстеритов (вес. %)

Компонент 1171в 1107a Компонент 1171b 1107a

Si6 2 41,11 40,91 Cr20 , 0,01 0,02
FeO 9,74 7,42 NiO 0,22 0,32
MnO 0,26 0,11 С у м м а 100,62 100,70
MgO
CaO

49,25
0,03

51,90
0,02

Fe • 100 

Fe + Mg
10,53 7,53

1171b —  массив Дзолен, 1107в —  массив Эгийнгольский.

Т а б л и ц а 20
Средние составы оливинов из различных типов пород (вес. %)

Дуниты (19) Гарцбургиты (14) Лерцолиты (16) Верлиты (9)
Вторичные дуни-
Tki (141

Компонент '

~х S X S X 5 X S X 5

Si02 41,19 0,83 41,07 0,41 40,89 0,66 40,22 0,57 42,07 0,71
FeO 7,55 1,67 8,30 0,66 10,55 2,62 13,55 2,49 2,36 0,71
MgO 51,01 1,57 50,27' 0,59 48,30 2,28 46,23 2,73 55,23 0,68
MnO 0,21 0,12 0,19 0,12 0,28 0,27 0,32 0,10 0,58 0,29
CaO 0,02 0,02 0,03 0,02 0,04 0,04 0,02 0,01 0,02 0,01
NiO 0,27 0,07 0,31 0,04 0,27 0,09 0,16 0,05 0,16 0,04
С у м м а 100,27 100,12 100,20 100,52 100,29
Fe - 100

7,67 1,75 8,48 0,68 10,88 2,93 14,20 2,97 2,34 0,71
Fe + Mg

В скобках —  число анализов, по которым рассчитаны средние значения содержаний компонентов-
Здесь и далее S —  стандартное отклонение содержаний компонента.

тив, никель имеет положительную связь с магнием и отрицательную —  с железом и соот
ветственно с железистостью. Это указывает на изоморфное замещение железа никелем. 
Однако такое замещение устанавливается только в выборках оливинов с большим ин
тервалом железистости. В оливинах дунитов,у которых этот интервал невелик,отрица
тельная связь никеля с железом значимо не устанавливается, а в оливинах из вторичных 
дунитов никель имеет положительное значение коэффициента парной корреляции как 
с магнием, так и с железом. Замещение никелем железа, а не магния, устанавливаемое 
на основании статистических данных, согласуется с результатами экспериментального 
изучения никель-магниевых оливинов, проведенного А.Е.Рингвудом [216], пришед
шим к выводу, что никель замещает железо в структуре оливина. В чисто магнезиаль
ных оливинах существует смесимость Ni- и Mg-оливинов с образованием твердых раст
воров в любых соотношениях.

Заканчивая описание оливинов, отметим характерные черты, присущие этому наи
более распространенному минералу альпинотипных гипербазитов.Состав оливина изме
няется в зависимости от парагенезиса. При этом железистость минерала возрастает в ря
ду дуниты—гарцбургиты—лерцолиты— верлиты. Оливин дунитов и гарцбургитов практи
чески не различается по железистости, хотя она и несколько выше в последних. Оливи
ны вторичных дунитов отличаются от оливинов всех парагенетических групп не только 
по железистости, но и по содержанию никеля и марганца. Во всех изученных оливинах 
не обнаружены титан, алюминий и щелочи. Содержание кальция и хрома весьма ограни
чено и не превышает, как правило, первых сотых долей процента. В разных массивах



оливины одинаковых парагенезисов могут иметь различия как по железистости так и 
по содержанию элементов с ограниченным изоморфизмом.

По данным корреляционного анализа^ марганец и кальций совместно с железом заме
щают магний в структуре оливина, а никель замещает железо. В высокомагнезиальных 
оливинах связи, отражающие изоморфизм никеля, не устанавливаются.

ПАРАГЕНЕТИЧЕСКИЕ ТИПЫ ОРТОПИРОКСЕНОВ

Ортопироксен, как и оливин, —  широко распространенный минерал альпинотипных 
гипербазитов Монголии. Он входит в состав гарцбургитов, лерцолитов, вебстеритов 
и довольно редко встречающихся в пределах данного региона ортопироксенитов. Мине
рал изучался в 57 образцах ультраосновных пород, из которых 10 —  гарцбургиты, 
24 —  лерцолиты и 23 —  вебстериты.

Ортопироксен гарцбургитов

Изучены составы ортопироксенов из гарцбургитов пяти массивов. Их общая особен
ность —  низкая глиноземистость, причем за редким исключением алюминий располага
ется преимущественно в четвертой координации. В весьма ограниченных количествах 
фиксируется титан; в большинстве образцов этот элемент вообще не обнаружен. В 
очень малых количествах (до 0,04 вес. %) присутствует натрий. Во всех образцах до со
тых, иногда десятых долей процента присутствует никель. Ортопироксены из гарцбур
гитов по составу соответствуют энстатитам. Лишь в одном образце железистость более 
высокая и отвечает магнезиальному бронзиту. В разных массивах составы ортопирок
сенов несколько отличаются по железистости, содержанию глинозема и окиси хрома 
(табл. 21). Очень сильно варьируют составы минерала по кальцию даже в пределах од
ного массива. Результаты рентгеноспектрального анализа не всегда точно отражают 
истинное содержание этого компонента в ортопироксенах альпинотипных гипербазитов, 
а интерпретация, основанная на этих данных, в частности использование содержания 
кальция в ортопироксене в качестве геотермометра [189, 209], неоднозначна.

Не отрицая правомерность использования таких геотермометров и не касаясь мето
дических аспектов, связанных с их применением [80], отметим некоторую неоднознач
ность, возникающую при определении кальция в ортопироксенах альпинотипных гипер
базитов, и трудности при осмысливании полученных данных.

Известно [141, 135], что в ортопироксенах альпинотипных гипербазитов широко 
проявлены структуры распада твердых растворов, представленные ламеллям клино- 
пироксена. Иногда по ламеллями клинопироксена развивается кальциевый амфибол. 
Число пластинок распада варьирует от единицы на зерно ортопироксена до нескольких 
десятков. Естественно, что при рентгеноспектральном анализе электронный луч может 
частично или полностью касаться кальцийсодержащей фазы, в результате чего будут 
получаться искаженные данные по содержанию кальция. С другой стороны, в случае, 
когда луч точно попадает в пространство между ламеллями, мы фиксируем то количест
во кальция, которое отражает его содержание, сохранившееся в ромбическом пиро
ксене после распада твердых растворов, и, таким образом, температурная оценка пока
зывает условия последнего равновесия. По температуре оно может быть значительно 
ниже значений, при которых кристаллизовался ортопироксен.

В породах, кристаллизовавшиеся в более глубинных условиях, ламелли распада 
обычно отсутствуют, поскольку низкая скорость кристаллизации способствует образо
ванию самостоятельной кальциевой фазы. Действительно, ксенолиты, выносимые ба
зальтами и кимберлитами, практически не содержат ортопироксена со структурами рас
пада [135]. В этом случае оценки температур по содержанию кальция в ортопироксенах 
будут ближе к истинным, отражающим условия их кристаллизации. Когда же исследуют
ся ортопироксены из альпинотипных гипербазитов и зондовый анализ выполнен в прост
ранстве между ламеллями клинопироксена, определяемое количество кальция будет 
отражать температурные условия образования твердых растворов, хотя корректно 
выполнить такой анализ технически сложно.

Высказанные соображения вынуждают с осторожностью подходить к определениям 
содержаний кальция в ортопироксенах из альпинотипных гипербазитов и к интерпрета-



Химический состав ортопироксенов из гарцбургитов (вес. %)

Компонент
Наранский Шишхидгольский

712а 705а 711а X 625-1 32-5 ж

SiO, 56,00 58,30 58,60 . 57,63 55,91 57,71 56,81
тю2 0,06 Не обн. Не обн. 0,02 0,02 Не обн. 0,01
a i2o , 0,70 0,52 0,69 0,64 1,27 1,07 1,17
FeO 4,78 4,65 5.16 4,86 8,70 5,33 7,02
МпО 0,16 0,17 0,13 0,15 0,15 0,11 0,13
МдО 33,70 36,12 34,90 34,94 31,82 35,08 33,45
СаО 3,37 0,67 0,88 1,64 1,07 0,53 0,80
Na2 О 0,03 0,04 0,03 | 0,03 0,03 0,03 0,03
Сг2 О, 0,37 0,28 0,36 0,34 0,28 0,48 0,38
NiO ' 0,05 0,05 0,11 0,07 0,07 0,07 0,07
С у м м а 99,22 100,89 100,86 100,32 99,05 100,33 99,69
Fe • 100 
Fe + Мд 7,42 6,75 7,68 7,28 13,28 7,78 10,58

ции получаемых данных. Несомненно только то, что ортопироксены, содержащие ]ла- 
мелли кальциевого пироксена, кристаллизовались при высоких температурах, вероятно, 
из расплава, когда возникали наиболее благоприятные условия для смесимости твердых 
растворов [219]. Затем при медленном остывании в области более низких температур 
происходил распад на две фазы.

Корреляционный анализ показывает, что в ортопироксенах из гарцбургитов магний 
замещается железом. Хром имеет положительную связь с алюминием. Связи титана 
и натрия с кремнием и алюминием при малых содержаниях Ti и Na имеют наведенный 
характер и не несут генетической информации.

Ортопироксен лерцолитов

В лерцолитах ортопироксен в отличие от гарцбургитов может быть и низко- и высо
коглиноземистым. Из полученных данных (табл. 22). отчетливо видны различия в сос
таве пироксенов разных массивов, причем не только по глиноземистости, но и по желе- 
зистости и содержанию ряда других компонентов. Так, все пироксены из лерцолитов

Т а б л и ц а  22
Химический состав ортопироксенов из лерцолитов (вес. %)

Компонент
Наранский

7056 11496 727в 727 в-1 7266 273-1

SiO, 56,15 56,76 54,20 57,20 55,56 55,35
т ю 2 Не обн. 0,03 0,39 0,26 0.07 0,09
A11 О-» 1,38 1,08 1,50 0,61 1,62 1,47
FeO 8.16 6,70 9,87 9,70 10,46 10,21
МпО 0,20 0.17 0,14 0.19 0,23 0,15
МдО 32,25 33,74 31,42 31,20 30,65 31,36
СаО 1,76 0.81 1,28 0,82 1,39 0,85
Na2 О Не обн. Не обн. 0,03 Не обн. Не обн. 0,02
Сг20 , 0,38 0,40 0,25 0,32* 0,38 0,35
NiO 0,05 0,03 0,04 0,04 0,05 0,18
С у м м а  
Fe•100

100,33 99,72 99,12 100,34 100,50 100,03

Fe + Мд 12,47 10,00 15,05 14,95 16,11 15,42



Хутульский Улахидский Эгийнгольский

231 в 301 302 302-1 X 1107

56,60 56,82 56,63 56,70 56,72 58,12
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.

2,20 1,84 1,88 1,96 1,89 1,01
5,63 5,62 5,94 5,81 5,79 6,07
0,15 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,14

33,75 33,47 35,03 34,88 34,46 32,74
0,92 0,49 0,63 0,29 0,47 0,12
0,03 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не обн.
0,53 0,57 0,52 0,53 0,54 0,43
0,07 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,04

99,80 98,81 100,63 100,17 99,87 98,67

8,57 8,59 8,67 8,55 8,60 9,48

Наранского массива характеризуются низким содержанием глинозема, количество ко
торого при сравнении с пироксенами из Эрдэниулинского массива почти в 3 раза мень
ше. Натрий обнаружен в пироксенах из Наранского массива только в трех образцах, а 
в пироксенах из Эрдэниулинского массива он зафиксирован во всех образцах и в сред
нем в больших количествах. То же самое относится к хрому, которым обогащены орто- 
пироксены из лерцолитов Эрдэниулинского массива, где они более магнезиальны. 
Алюминий в пироксенах Наранского массива концентрируется в четверной координа
ции, а в Эрдэниулинском массиве распределен примерно поровну между октаэдричес
кой и тетраэдрической позициями.

Сравнивая попарно ортопироксены из лерцолитов отдельных массивов, всегда можно 
обнаружить ряд особенностей их состава, характерных для пироксенов того или друго
го массива. В отличие от гарцбургитов в ортопироксенах из лерцолитов встречаются раз
ности, содержащие титан (до 0,39 вес. %). Однако в одном и том же массиве могут при
сутствовать образцы, как Содержащие этот элемент, так и стерильные относительно 
него. В пироксенах из лерцолитов Алагульского и Эгийнгольского массивов титан не 
обнаружен. Стабильнее и в пределах одного массива, и в разных массивах содержание

Наранский Щишхидгольский

279-1 273 279 272 X 1085 78 X

54,61 54,74 54,43 54.63 55,37 55,66 55,91 55,79
0,07 0,09 0.17 0.02 0,12 0,02 0,02 0,02
1.21 1,43 1,20 1,46 1,30 2,06 2,22 2,14

11,04 10,53 12,34 8,05 9.71 5,40 5,45 5,42
0,18 0,16 0,24 0,21 0,19 0,12 0,10 0,11

29,76 31,52 30,44 33,19 31,55 34,58 34,54 34,56
1,96 1.18 1,05 0,95 1,21 0,73 0,49 0,61

Не обн. Не обн. * Не обн. 0,02 0,01 0,03 0,03 0,03
0,28 0,35 0,08 0,36 0,32 0,65 0,69 0,67
0,16 Не опр. Не опр. Не опр. 0,08 0,06 0,06 0,06

99,27 100,00 99,95 98,89 99,86 99,25 99,45 99,35

17,19 15,77 18,54 11,98 14,72 8,02 8,14 8,08

6. Зак. 1045 81



Компонент
Алагульский Эгийнгольский

847а 2021а 2022а X 1108а 1105д 1105е X

SiO, 55.18 56,85 56,37 56,13 56,10 55,10 56,40 55,87
■п о , Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
А 1 ,0 , 4,33 1,84 2,43 2,87 3,22 3,69 0,25 2,39
FeO 6,38 6,16 6,03 6,19 6,14 6,13 6,16 6,14
МпО 0,13 0,16 0,15 0,15 0,16 0,15 0,13 0,15
МдО 33,16 34,41 34,17 33,91 33,70 31,93 34,76 33,46
СаО 0,50 0,50 0,46 0,49 0,46 1,15 0,69 0,77
Na2 О Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,05 Не обн. Не обн. 0,02
Сг20 3 0,63 0,54 0,69 0,62 0,66 0,73 0,83 0,74
NiO Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,06 0,08 0,07 0,07
С у м м а о а з 1 • 100,46 100,30 100,36 100,55 98,96 99,29 99,60
Fe•100 
Fe + Мд 9.75 9,13 8,99 9,29 9,23 9,69 8,98 9,30

марганца. Во всех ортопироксенах, подвергавшихся анализу, отмечается никель при
мерно в таких же количествах, как и в гарцбургитах. Хром в ортопироксенах из лерцоли- 
тов в пределах одного массива содержится (за редкими исключениями) примерно в 
одинаковых количествах.

Согласно корреляционному анализу, кроме очевидных и наведенных связей между 
содержаниями элементов и параметрами состава, устанавливается положительная связь 
алюминия с хромом и натрием, что по-видимому, объясняется вхождением натрия в ви
де ортожадеитового компонента. Однако количество последнего весьма ограничено. 
Кальций и марганец совместно с железом замещают в структуре пироксена магний.

Ортопироксен пироксенитов

В этой группе представлены образцы из вебстеритов с разными количественными 
соотношениями клино-и ортопироксенов. В основном данные получены по вебстеритам 
Наранского и Тайширинского массивов. Согласно рентгеноспектральным анализам 
(табл. 23), состав ортопироксенов из- вебстеритов соответствует низкоглиноземистым 
бронзитам. Лишь четыре образца из проанализированных отвечают энстатитам. Все 
пироксены низкотитанистые, а во многих из них титан нс обнаружен. Только в одном 
образце зафиксировано повышенное количество титана. Содержания алюминия и хрома 
низки и в разных образцах одного массива варьируют незначительно. Алюминий распре
делен примерно поровну между тетраэдрической и октаэдрической позициями. В не
больших количествах пироксены вебстеритов содержат натрий и никель. Различия в 
составе пироксенов из вебстеритов отдельных массивов проявлены менее четко, чем 
в образцах из гарцбургитов и лерцолитов. Можно лишь отметить, что пироксены из веб
стеритов Эгийнгольского массива и хр.Дзолен отличаются более магнезиальным соста
вом от пироксенов из этих пород других массивов.

В отличие от гарцбургитов и лерцолитов в ортопироксенах пироксенитов устанавли
вается положительная связь натрия с железом, марганцем, железистостью и отрицатель
ная —  с магнием. Отсутствует значимая связь алюминия с хромом. Как и в других пара- 
генетических группах, марганец и кальций совместно с железом изоморфно замещают 
магний.

Корреляционный анализ содержаний элементов и параметров состава ортопироксе
нов из трех парагенетических групп показывает следующие связи, характеризующие 
состав пироксенов альпинотипных гипербазитов в целом.' Содержание никеля и титана 
с порогом вероятности 99% не коррелируется с количеством других элементом и с же
лезистостью. Тесная положительная связь суммарного алюминия с AIIV , AIVI и хромом 
вызывает наведенную отрицательную корреляцию кремния с A IVI и хромом. Такого же



Эрдэниулинский Дзолен

1137 1137а 1133в 1132г 1136г X 1163

53,96 54,96 54,60 55,20 55,64 54,87 55,20
0,21 0,33 0,05 0,11 0,23 0,19 0,03
4,99 3,87 4,48 2,95 2,43 3,74 4,82
7,32 6,99 6,12 6,76 6,55 6,75 6,11
0,17 0,16 0,14 * 0,14 0,17 0,16 0,13

30,96 31,18 31,55 32,67 31,57 31,59 31,58
1,27 1,47 0,77 1,96 1,43 1,38 0,68
0,08 0,07 0,03 0,03 . 0,03 0,05 0,12
0,72 0,85 0,88 0,82 0,75 0,80 0,66
0,06 0,07 0,07 0,07 0,06 0,07 0,07 *

99,74 99,94 98,69 100,71 98,86 99,59 99,40

11,72 9,91 9,79 10,50 10,50 10,73 9,78

характера связь AIIV с A lv l . Кальций, марганец и железо связаны между собой поло
жительной связью и отрицательной —  с алюминием, что свидетельствует о совместном 
замещении этими элементами магния. Натрий имеет положительную связь с 2  AI и AIVI 
и в го же время 2  AI связан положительной связью с Сг. Это может указывать, вероятно, 
на вхождение натрия в виде ортожадеитового компонента № (AlCr) Si20 6, но только 
в случае магнезиального состава ортопироксена. Однако количество ортожадеита не пре
вышает десятых долей процента. Отмеченная ранее [45] положительная корреляция 
Са с Сг и AI и на основании этого высказанное предположение о вхождении Са и Сг в 
структуру пироксена в виде силиката Чермака нашими данными ни для отдельных па- 
рагенетических групп, ни в целом для исследованных ортопироксенов не подтверждается.

В табл. 24 приведены средние содержания компонентов и их стандартные отклоне
ния для ортопироксенов из гарцбургитов, лерцолитов и пироксенитов. Можно видеть 
разницу в составе пироксенов выделенных парагенетических групп. Так, железистость 
ортопироксенов возрастает от гарцбургитов к лерцолитам и пироксенитам. Наиболее 
глиноземистые пироксены представлены в лерцолитах. В гарцбургитах и пироксенитах 
ортопироксены содержат алюминия в 2 раза меньше. Пироксены гарцбургитов и пирок
сенитов вообще беднее примесями: в них суммарное количество компонентов без крем
ния, железа и магния меньше, чем в пироксенах лерцолитов. Статистической проверкой 
значимости различий состава пироксенов по критерию Стьюдента [169] (табл. 25) ус
тановлены наибольшие различия между пироксенами гарцбургитов-лерцолитов и лерцо- 
литов-пироксенитов.

Меньшие различия выявляются между пироксенами гарцбургитов и пироксенитов. 
Здесь резко проявлены лишь различия по содержанию железа, магния и соответственно 
железистости. Отличаются они также по содержанию никеля и хрома, которыми обога
щены ортопироксены из гарцбургитов. С меньшей вероятностью фиксируются различия 
между пироксенами лерцолитов и пироксенитов по железистости. Однако между ними, 
как и между пироксенами пары гарцбургиты— лерцолиты, появляются различия в со
держании кремния и алюминия, причем наиболее резко отличия фиксируются по AI1V.

В заключение отметим ряд особенностей, характеризующих состав ортопироксенов 
из альпинотипных гипербазитов. Во-первых, состав этого минерала в значительной мере 
зависит от парагенезиса. В рассмотренных трех парагенетических типах между пироксе
нами существуют .статистически значимые различия по железистости, содержанию крем
ни, алюминия, никеля и хрома. Во-вторых, отмечаются различия в составе пироксенов 
одного парагенезиса, но из разных массивов. В-третьих, для альпинотипных гипербази
тов Монголии характерны низкоглиноземистые ортопироксены. В них в весьма огра
ниченных количествах присутствуют титан и натрий, а во многих образцах эти элемен
ты не обнаруживаются. В некоторых массивах ортопироксены лерцолитового парагене-



Компонент
Алагульский Эгийнгольский

847а 2021а 2022а X 1108а 1105д 1105е X

Si02 55.18 56,85 56,37 56,13 56,10 55,10 56,40 55,87
тю2 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
А12о , 4,33 1,84 2,43 2,87 3,22 3,69 0,25 2,39
FeO 6,38 6,16 6,03 6,19 6,14 6,13 6,16 6,14
МпО 0,13 0,16 0,15 0,15 0,16 0,15 0,13 0,15
МдО 33,16 34,41 34,17 33,91 33,70 31,93 34,76 33,46
СаО 0,50 0,50 0,46 0,49 0,46 1,15 0,69 0.77
Na2 О Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,05 Не обн. Не обн. 0,02
Сг2 Оэ 0,63 0,54 0,69 0,62 0,66 0,73 0,83 0,74
NiO Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,06 0,08 0,07 0,07
С у м м а 00,31 100,46 100,30 100,36 100,55 98,96 99,29 99,60
Fe • 100 
Fe + Мд 9,75 ' 9,13 8,99 9,29 9,23 9,69 8,98 9,30

марганца. Во всех ортопироксенах, подвергавшихся анализу, отмечается никель при
мерно в таких же количествах, как и в гарцбургитах. Хром в ортопироксенах из л ерцоли- 
тов в пределах одного массива содержится (за редкими исключениями) примерно в 
одинаковых количествах.

Согласно корреляционному анализу, кроме очевидных и наведенных связей между 
содержаниями элементов и параметрами состава, устанавливается положительная связь 
алюминия с хромом и натрием, что по-видимому, объясняется вхождением натрия в ви
де ортожадеитового компонента. Однако количество последнего весьма ограничено. 
Кальций и марганец совместно с железом замещают в структуре пироксена магний.

Ортопироксен пироксенитов

В этой группе представлены образцы из вебстеритов с разными количественными 
соотношениями клино-и ортопироксенов. В основном данные получены по вебстеритам 
Наранского и Тайширинского массивов. Согласно рентгеноспектральным анализам 
(табл. 23), состав ортопироксенов из- вебстеритов соответствует низкоглиноземистым 
бронзитам. Лишь четыре образца из проанализированных отвечают энстатитам. Все 
пироксены низкотитанистые, а во многих из них титан нс обнаружен. Только в одном 
образце зафиксировано повышенное количество титана. Содержания алюминия и хрома 
низки и в разных образцах одного массива варьируют незначительно. Алюминий распре
делен примерно поровну между тетраэдрической и октаэдрической позициями. В не
больших количествах пироксены вебстеритов содержат натрий и никель. Различия в 
составе пироксенов из вебстеритов отдельных массивов проявлены менее четко, чем 
в образцах из гарцбургитов и лерцолитов. Можно лишь отметить, что пироксены из веб
стеритов Эгийнгольского массива и хр.Дзолен отличаются более магнезиальным соста
вом от пироксенов из этих пород других массивов.

В отличие от гарцбургитов и лерцолитов в ортопироксенах пироксенитов устанавли
вается положительная связь натрия с железом, марганцем, железистосгью и отрицатель
ная —  с магнием. Отсутствует значимая связь алюминия с хромом. Как и в других пара- 
генетических группах, марганец и кальций совместно с железом изоморфно замещают 
магний.

Корреляционный анализ содержаний элементов и параметров состава ортопироксе
нов из трех парагенетических групп показывает следующие связи, характеризующие 
состав пироксенов альпинотипных гипербазитов в целом. * Содержание никеля и титана 
с порогом вероятности 99% не коррелируется с количеством других элементом и с же- 
лезистостью. Тесная положительная связь суммарного алюминия с AIIV , AIVI и хромом 
вызывает наведенную отрицательную корреляцию кремния с AIVI и хромом. Такого же



Эрдэниулинский Дзолен

1137 1137а 1133в 1132г 1136г X 1163

53,96 54,96 54,60 55,20 55,64 54,87 55,20
0,21 0.33 0,05 0,11 0,23 0,19 0,03
4,99 3,87 4,48 2,95 2,43 3,74 4,82
7,32 6,99 6,12 6,76 6,55 6,75 6,11
0,17 0,16 0,14 * 0,14 0,17 0,16 0,13

30,96 31,18 31,55 32,67 31,57 31,59 31,58
1,27 1,47 0,77 1,96 1,43 1,38 0,68
0,08 0,07 0,03 0,03 . 0,03 0,05 0,12
0,72 0,85 0,88 0,82 0,75 0,80 0,66
0,06 0,07 0,07 0,07 0,06 0,07 0,07 ‘

99,74 99,94 98,69 100,71 98,86 99,59 99,40

11,72 9,91 9,79 10,50 10,50 10,73 9,78

характера связь AIIV с A lv l . Кальций, марганец и железо связаны между собой поло
жительной связью и отрицательной —  с алюминием, что свидетельствует о совместном 
замещении этими элементами магния. Натрий имеет положительную связь с 2  AI и A IVI 
и в то же время 2  AI связан положительной связью с Сг. Это может указывать, вероятно, 
на вхождение натрия в виде ортожадеитового компонента No (AlCr) Si20 6, но только 
в случае магнезиального состава ортопироксена. Однако количество ортожадеита не пре
вышает десятых долей процента. Отмеченная ранее [45] положительная корреляция 
Са с Сг и AI и на основании этого высказанное предположение о вхождении Са и Сг в 
структуру пироксена в виде силиката Чермака нашими данными ни для отдельных па- 
рагенетических групп, ни в целом для исследованных ортопироксенов не подтверждается.

В табл. 24 приведены средние содержания компонентов и их стандартные отклоне
ния для ортопироксенов из гарцбургитов, лерцолитов и пироксенитов. Можно видеть 
разницу в составе пироксенов выделенных парагенетическнх групп. Так, железистость 
ортопироксенов возрастает от гарцбургитов к лерцолитам и пироксенитам. Наиболее 
глиноземистые пироксены представлены в лерцолитах. В гарцбургитах и пироксенитах 
ортопироксены содержат алюминия в 2 раза меньше. Пироксены гарцбургитов и пирок
сенитов вообще беднее примесями: в них суммарное количество компонентов без крем
ния, железа и магния меньше, чем в пироксенах лерцолитов. Статистической проверкой 
значимости различий состава пироксенов по критерию Стьюдента [169] (табл. 25) ус
тановлены наибольшие различия между пироксенами гарцбургитов-лерцолитов и лерцо- 
литов-пироксенитов.

Меньшие различия выявляются между пироксенами гарцбургитов и пироксенитов. 
Здесь резко проявлены лишь различия по содержанию железа, магния и соответственно 
железистости. Отличаются они также по содержанию никеля и хрома, которыми обога
щены ортопироксены из гарцбургитов. С меньшей вероятностью фиксируются различия 
между пироксенами лерцолитов и пироксенитов по железистости. Однако между ними, 
как и между пироксенами пары гарцбургиты— лерцолиты, появляются различия в со
держании кремния и алюминия, причем наиболее резко отличия фиксируются по AIIV .

В заключение отметим ряд особенностей, характеризующих состав ортопироксенов 
из альпинотипных гипербазитов. Во-первых, состав этого минерала в значительной мере 
зависит от парагенезиса. В рассмотренных трех парагенетическнх типах между пироксе
нами существуют статистически значимые различия по железистости, содержанию крем
ни, алюминия, никеля и хрома. Во-вторых, отмечаются различия в составе пироксенов 
одного парагенезиса, но из разных массивов. В-третьих, для альпинотипных гипербази
тов Монголии характерны низкоглиноземистые ортопироксены. В них в весьма огра
ниченных количествах присутствуют титан и натрий, а во многих образцах эти элемен
ты не обнаруживаются. В некоторых массивах ортопироксены лерцолитового парагене-



Компонент
Наранский

732г-1 732г-2 732г 706в 706а 732а

SiOj 55,30 55,50 55,26 56,00 56,00 54,00
т ю , Не обн. Сл. 0,08 Сл. Сл. 0,12
А1„ Оэ 1,10 1,07 1,27 0,86 1,07 1,31
Feb 8,51 10,20 8,79 8,30 8,50 14,40
МпО 0,39 0,30 0,17 0,27 0,32 0,36
МдО 30,23 29,00 31,72 31,60 31,20 26,60
СаО 1,25 1,90 1,48 2,28 1,78 1,42
Na2 О 0,05 0,07 Не обн. 0,05 0,08 0,06
Сг2 0 3 0,70 0,28 0,42 0,35 0,35 0,20
NiO* 0.03 0,03 0,04 0,04 0,04 0,03
С у м м а ■ 99,00 98,35 99,23 99,85 99,34 98,50
Fe Ю О
Fe + Мд 1.4,58 16,50 13,44 12,90 13,19 23,25

Т а б л и ц а  23 (окончание)

Компонент
Тайширинский

78 586 80 1123д 11246 80-1 586-1

S i02 55,48 57,08 56,71 56,00 54,85 56,70 53,76
ТЮ 2 0,10 0,06 0,04 Не обн. Не обн. Не опр. 0,04
А12Оэ 1,25 0,96 0,93 0,97 0,73 0,80 0,67
FeO 12,26 8,63 7,94 12,75 10,24 7,86 9,60
МпО 0,24 0,18 0,16 0,21 0.17 Не ohp. 0,19
МдО 29,25 32,76 30,80 29,13 31,32 31,31 31,03
СаО 0,96 1,75 2,04 1,35 1,15 1,85 2,37
Na2 О 0,03 0,05 Не обн. 0,04 0,03 Не опр. 0,03
Сг2Оэ 0,18 0,27 0,33 0,31 0,39 0,38 0,26
NiO 0,03 0,05 0,04 0,05 0,06 Не опр. 0,05
С у м м а 99,78 101,78 98,99 100,81 98,94 98,90 98,00
Fe • 10 
Fe + Мд 19,06 12,66 12,69 19,76 15,47 12,33 14,81

Т а б л и ц а  24
Средний химический состав ортопироксенов (вес. %)

Компонент
Гарцбургиты (10) Лерцолиты (24) Пироксениты (23)

X S X S X S

S i02 57,13 0,97 55,45 0,88 56,07 1,12
ТЮ 2 0,02 0,02 0,09 0,11 0,04 0,05
a i2o 3 1,31 0,61 2,36 1,37 1,03 0,32
FeO 5,77 1,13 7,70 2,05 9,23 2,10
МпО 0,14 0,02 0,16 0,03 0,20 0,10
МдО 34,16 1,30 32,35 1,49 31,28 2,04
СаО 0,90 0,92 1,03 0,46 1,40 0,58
Na2 О 0,03 0,01 0,02 0,03 0,03 0,03
Сг2Оэ 0,44 0,10 0,55 0,23 0,31 0,12
NiO 0,07 0,02 0,07 0,04 0,03 0,02
С у м м а 99,97 99,78 99,62
Fe • 100 
Fe + Мд 8,68 1,79 11,78 3,72 14,31 3,51



1251-1 7066 706а 706в 727в X

54,25 56,32 56,86 57,22 57,36 55,82
0,20 0,08 0,04 0,06 0,06 о,ое
1,03 1,53 1,33 0,87 0,98 1,13

11,90 8,56 8,56 8,04 9,48 9,54
0,28 0,17 0,18 0,17 0,19 0,25

28,90 33,02 32,23 32,25 31,55 30,75
1,75 0,57 1,06 U 6 0,77 1,47
0,07 0,02 Не обн. Не обн. Не обн. 0,04
0,15 0,28 0,28 0,23 0,22 0,31

Не обн. 0,04 0,04 0,03 0,03 0,03
98,53 100,59 100,58 100,03 100,64 99,40

18,79 12,70 12,96 12,28 14,43 15,00

Тайширинский Эгийнгольский Дзолен Барунбаянский

266 X 3043-9а 1107а X 1171в 3037

56,36 55,87 57,72 56,94 57,33 57,60 56,25
Не опр. 0,04 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.

1,17 0,94 1,55 1,27 1,41 0,93
10,31 9,95 5,40 6,16 5,78 6,82 8,97
Не опр. 0,19 0,10 0,11 0,11 0,18 0,19
29,41 30,63 34,58 34,87 34,73 35,01 31,75

1,81 1,66 0,85 0,28 0,56 0,52 1,69
Не опр. 0,03 Не опр. Не обн. Не обн. Не обн. Не опр.

0,30 0,30 0,48 0,35 0,42 0,21 0,24
Не опр. 0,05 Не опр. 0,02 0,02 0,04 Не опр.
99,36 99,66 100,68 100,00 100,36 100,38 100,02

16,42 15,43 8,05 9,03 8,54 9,87 13,69

Т а б л и ц а  25
Оценка значимости различий средних составов ортопироксенов 

разных типов пород по критерию Стьюдента [169]
~ г

Компонент Гарцбургиты —  
лерцолиты

Гарцбургиты—
пироксениты

Лерцолиты —  
пироксениты

Si 3,99 6,37
AIIV 3,24 _ 4,51
AIVI 3,88 - 5,94
L Al - - 2,20
Fe 2+ 3,46 6,07 2,55
Mg 3,60 5,00 -

F e -100 3,64 6,08 2,61
Fe + Mg
NiO — 5,28 4,36
C fjO j - 3,22 4,51

0̂ 5 2,04 2,04 2,02



зиса приближаются по своему составу к пироксенам, которые типичны для наиболее 
глубинных пород, выносимых в виде ксенолитов базальтами [80, 81]. Наконец, харак
тер корреляционных связей между содержаниями элементов в структуре ортопироксе- 
нов свидетельствует о замещении магния марганцем, кальцием и железом. В магнези
альных ортопироксенах ограниченное количество натрия присутствует в минерале в ви
де ортожадеитового компонента.

ПАРАГЕНЕТИЧЕСКИЕ ТИПЫ КЛИНОПИРОКСЕНОВ

Клинопироксен входит в состав лерцолитов, верлитов, вебстеритов, диопсидитов и 
генетически связанных с гипербазитами родингитов. Как примесь он отмечается в 
гарцбургитах. Соответственно петрографическим типам выделено пять парагенетичес- 
ких типов клинопироксенов. Несколько) условно выделена группа клинопироксенов из 
диопсидитов, поскольку не всегда удается однозначно выяснить природу этих пород. 
Они могут возникнуть как вследствие метасоматического преобразования габброидов 
или основных эффузивов и, следовательно, относится к группе родингитов, так и пу
тем преобразования серпентинизированных гипербазитов под воздействием габброид- 
ных интрузий. Там, где по геолого-петрографическим данным родингитовая природа

Т а б л и ц а  26
Химический состав клинопироксенов из лерцолитов (вес. %)

Компонент
Наранский

7266 727в 727в-1 11496 7056 272

Si02 52,00 52,60 52,22 52,90 52,90 52,95
ТЮ2 0,15 0,14 0,15 0,06 0,08 0,10
А1, 03 2,05 2,01 2,34 1,37 1,71 1,77
FeO 5,27 4,58 4,85 2,79 3,78 3,43
МпО 0,19 0,19 0,19 0,14 0,17 0,11
MgO 16,26 15,98 16,60 16,81 17,00 17,66
СаО 22,70 22,66 22,80 23,10 22,80 22,55
Na20 0,07 0,16 0,17 0,19 0,15 0,17
Сг20 3 0,54 0,52 0,68 0,61 0,69 0,77
NiO 0,03 0,02 0,03 0,02 0,04 Не опр.
С у м м а  
F e -100

99,21 98,86 100,03 98,99 99,32 99,51

Fe + Мд 15,34 13,88 14,17 8,55 *11,16 9,81

Т а б л и ц а  26 (окончание)

Компонент
Эрдэниулинский

1133в 1137 1137а 1136г 1132г X

Si02 50,83 51,10 50,30 54,00 50,93 51,03
ТЮ2 0,23 0,88 0,79 0,55 0,38 0,57
А120 3 4,50 4,32 4,48 3,97 4,11 4,28
FeO 3,37 3,50 3,83 3,41 4,37 3,70
МпО 0,12 0,13 0,14 0,14 0,17 0,14
МдО 15,42 15,39 15,90 16,58 17,61 16,18
СаО 22,50 • 22.71 21,90 21,18 20,20 21.70
Na20 0,54 0,45 0,50 0*45 0,24 0,44
Сг20 3 1,24 1,14 1,15 1,45 1,31 1,26
NiO 0,03 0,04 0,04 0,04 0,05 0,04
С у м м а 98,78 99,66 99,03 99,77 99,37 99,37
F e -100
Fe + Мд 10,96 11,37 11,86 10,24 12,25 11,34



указанных пород устанавливается достоверно (метасоматическая зональность, присут
ствие в парагенезисе высококальциевых минералов), они отнесены к группе родинги
тов. В остальных случаях клинопироксены отнесены к группе диопсидитов. ‘

Клинопироксен лерцолитов

Клинопироксены лерцолитов (табл. 26) представлены в основном малоглиноземис
тыми разностями, хотя в отдельных массивах встречаются клинопироксены, богатые 
алюминием. В массивах, где лерцолиты содержат клинопироксен, обогащенный алюми
нием (Эгийнгольский, Эрдэниулинский, Дзолен), ортопироксен из лерцолитов также 
отличается высоким содержанием алюминия. Высокоглиноземистые клинопироксены, 
как правило, обогащены хромом и в отдельных случаях —  натрием. Железистость кли- 
нопироксенов колеблется от 5,47 до 15,34 мол. %. В пределах одного массива этот па
раметр в разных образцах изменяется сравнительно слабо. Наиболее железистые клино
пироксены лерцолитов представлены в Наранском массиве, наименее железисты пирок- 
сены Шишхидгольского и Алагульского массивов.

Различия в составе клинопироксенов разных массивов отчетливо выявляются по 
содержанию глинозема, марганца, титана, хрома, натрия и по железистости. Все пирок-

Наранский Тайширинский Эгийнгольский

273 279 X 87а 1105д 11 Обе X

53,87 53,92 53,05 53,79 52,30 53,00 52,65
0,16 0,11 0,12 0,08 0,07 0,05 0,06
1,85 1,87 1,87 2,23 4,15 3,38 3,76
3,85 4,32 4,11 4,04 2,69 2,50 2,59
0,05 0,13 0,15 Не опр. 0,11 0,13 - 0,12

16,85 17,23 16,80 17,21 15,79 16,05 15,92
23,17 22,71 22,81 23,48 23,98 23,32 23,65

0,09 0,06 0,13 0,19 0,19 0,15 0,17
0,61 0,59 0,63 Не опр. 1,13 0,94 1,03

Не опр. Не опр. 0,03 " 0,04 0,03 0,03
100,50 100,94 99,70 101,01 100,45 99,55 99,98

11,39 12,35 12,06 11,63 8,84 8,08 8,46

Шишхидгольский Дзолен Алагульский

1085 78 X 1163в 1847а 2021а 2022а X

52,65 52,96 51,81 50,50 52,83 53,76 53,36 53,32
Не обн. Не обн. Не обн. 0,26 0,18 Не обн. Не обн. 0,06

2,11 2,38 2,25 5,76 3,11 1,98 2,41 2,50
1,88 1,71 1,80 2,91 2,30 2.11 1,97 2,13
0,08 0,08 0,08 0,10 0,12 0,08 0,06 0,09

17,80 16,77 17,29 15,80 16,59 17,56 17,08 17,08
24,14 24,29 24,22 21,60 24.47 23.56 23,58 23.87

0,11 0,16 0,13 0,82 0,18 0,33 0,21 0,24
0,92 0,98 0,95 1,08 0,14 0,92 1,08 0,71
0,05 0,06 0,05 0,03 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.

99,74 99,40 88,57 98,86 99,92 100,30 99,75 100,00

5,56 5,47 5,52 9,26 7,21 6,32 6,08 6,54



Компонент
Шишхидгольский

1084 689 697 1084-1 679-3 689-1 665-2 X

Si02 53,37 52,37 54,13 52,86 54,89 53,55 52,01 53,31
■по, 0,15 0,15 0,07 0,12 аоз 0,08 0,16 0,11

2,56 2,43 1,19 2,48 0,64 1,26 3,35 1,99
FeO 4,08 4,18 2,83 3,47 1,82 2,54 4,76 3,53
МпО 0,15 0,16 0,16 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр 0,16
МдО 16,48 15,78 16,52 16,44 17,48 16,32 15,85 16,40
СаО 23,68 23,31 23,89 23,44 24,71 24,01 23,35 23,77
Na2 О 0,15 0,28 0,19 0,18 0,15 0,11 0,24 0,19
Сгг О, 0,28 0,59 0,71 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,53
NiO . 0,02 0,02 0,02 " " " " 0,02
С у м м а 100,92 99,27 99,71 98,99 99,62 98,87 00,72 100,01
Fe ■ 100
Fe + Мд 12,23 12,89 8,71 10,50 5,52 10,82 14,38 10,74

Т а б л и ц а 27 (окончание) /

Ихэдуланский Армакгольский
1 //Ч > Л П /М 1  л ,  . _14ОМ ПОН 6НТ

440 151ФЗ 437 437-1 X 24966 2496в X

Si 0 2 51,42 52,24 52,87 52,76 51,57 51,33 53,44 52,39
тю 2 0,47 0,58 0,35 0,32 0,56 0,36 0,06 0,21
a i2o 3 3,42 2,36 2,66 2,65 3,08 3,98 2,23 3,11
FeO 5,00 5,86 3,45 3,36 4,66 3,74 2,33 3,04
МпО 0,10 Не опр. 0,09 0,08 0,11 0,08 0,04 0,06
МдО 16,41 16,93 16,31 17,85 16,85 16,16 17,53 16,85
СаО 21,04 20,78 22,39 22,18 21,39 22,04 23,62 22,83
Na2 О 0,32 0,26 0,29 0,29 0,29 0,39 0,07 0,23
Сг2 0 3 0,61 Не опр. 0,68 0,79 0,56 0,91 0,88 0,90
NiO 0,08 " 0,04 0,04 0,04 Не опр. Не опр. Не опр.
С у м м а 98,87 99,01 99,13 99,75 99,11 98,99 100,20 99,62
Fe•100 
Fe + Мд 14,60 16,29 10,61 9,97 13,43 11,54 6,97 9,28

сены из лерцолитов содержат в небольших количествах (меньших, чем в ортопироксе- 
нах) никель. Выборочными анализами калий в этих пироксенах не обнаружен. В неко
торых массивах (например, в Эрдэниулинском и в хр. Дзолен) состав клинопироксенов 
из лерцолитов близок к составу пироксенов из лерцолитовых включений в щелочных 
базальтондах Монголии [6, 80], но в отличие от последних в них алюминий располагает
ся преимущественно в четверной координации. К тому же в них значительно меньше 
натрия, что в целом указывает на более высокое содержание жадеитового компонента 
в пироксенах лерцолитовых ксенолитов.

Клинопироксен верлитов

В этих породах минерал изучался в четырех массивах, где верлиты наиболее распрост
ранены. Клинопироксены в них более железистые, чем в лерцолитах, и большей частью 
представлены салитами. Встречаются, однако, образцы и более магнезиального состава 
даже в пределах одного массива. Как и в лерцолитах, большинство пироксенов низко
глиноземистые и малонатриевые (табл. 27). Большая часть алюминия в структуре кли
нопироксенов располагается в тетраэдрической координации. Средние составы клино-



Их-Хаджумский Ихэдуланский

339 342а 3376 X 438 439 452 439-1

53,70 52,55 52,10 52,78 51,03 52,03 49,31 50,90
0,01 0,08 0,20 0,10 0,77 0,36 1,10 0,54
1.27 1,77 3,06 2,03 3,56 3,38 3,71 3,03
3,89 3,47 5,41 4,26 4,76 4,51 4,94 5,36

Не опр. Не опр. Не опр. Не о п р . 0,15 0,09 0,15 0,13
16,85 17,03 16,26 16,71 16,01 18,40 17,40 16,09
24,03 23,55 22,28 23,22 21,89 20,07 21,07 21,68

0,08 0,27 0,24 0,20 0,29 0,27 0,32 0,24
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,44 1,01 0,22 0,20
" " " •• 0,05 0,03 0,02 0,05
99,83 98,52 99,55 99,30 98,97 100,29 98,37 98,22

11,45 10,21 15,74 12,47 14,31 12,06 13,75 15,76

пироксенов для каждого массива имеют свои особенности.Так, в Шишхидгольском мас
сиве пироксены отличаются самой низкой глиноземистостью. В Ихэдуланском массиве 
они заметно обогащены алюминием, титаном и по сравнению с другими массивами 
имеют наибольшую железистость. Как и в лерцолитах, клинопироксены верлитов со
держат никель на уровне сотых долей процента и стерильны в отношении калия.

Клинопироксен вебстеритов

Данные о составе пироксенов из этих пород получены преимущественно по На- 
ранскому и Тайширинскому массивам, в которых эти породы распространены широко. 
Отдельные анализы пироксенов выполнены по образцам из других массивов (табл. 28). 
Общая особенность состава клинопироксенов из вебстеритов —  их низкая глиноземис- 
тость: из всех проанализированных образцов только в двух количество глинозема пре
высило 2%. Клинопироксен вебстеритов содержит весьма ограниченные количества ти
тана, за исключением одного образца из Ихэдуланского массива. Отметим, что вебсте- 
рит из этого массива включает примесь плагиоклаза. Поэтому клинопироксен йз него 
отличается от других образцов более высоким содержанием глинозема, а также очень 
высокой железистостью, близкой к железистости пироксенов габброидов [4 ]. Как и 
клинопироксен из лерцолитов и верлитов, в вебстеритах минерал малонатриевый, в 
нем отсутствует калий и в ограниченных количествах присутствует никель. Различия в 
составе клинопироксенов вебстеритов из разных ^массивов фиксируются по содержанию 
титана, глинозема, натрия и по железистости. В некоторых случаях они заметно различа
ются по соотношениям магния и кальция.

Клинопироксен диопсидитов

Данные по составу клинопироксенов из этих пород приведены в табл. 29. Выше го
ворилось, что выделение этой группы несколько условно, тем более, что диопсидиты 
вообще в альпинотипных гипербазитах Монголии распространены ограниченна Аналити
ческие данные получены по пироксенам из четырех массивов, судя по составу которых 
они различаются между собой по содержанию титана, алюминия, натрия и по железис
тости. В Ихэдуланском массиве клинопироксены необычно богаты алюминием и по 
составу аналогичны пироксенам из верлитов этого массива. Очень железистый состав 
имеют пироксены из диопсидитов Армакгольского массива, что, вероятно, обусловле
но генетической связью этих пород с габброидами данного массива.



Компонент
Дзолен Улахидский Харатулинский

1171в 402е 420а 420а-1 X

Si02 53,70 54,24 55,66 55,20 55,43
т ю , 0,06 0,08 0,10 0,06 0,08
А12Оэ 1,83 1,38 0,42 0,62 0,52
FeO 2,95 3,61 3,68 2,98 2,83
МпО 0,14 0,13 0,11 0,12 0,11
МдО 15,82 17,01 16,43 17,56 17,00
СаО 23,88 23,50 23,64 23,64 23,64
Na20 0,28 0,19 0,08 0,13 0,10
Сг2Оэ 0,96 0,39 0,44 0,11 0,27
NiO 0;03 0,03 0,07 0,04 0,05
С у м м а 99,15 100,56 99,63 100,45 100,04
Fe- 100 
Fe + М'д §,47 10,59 8,52 8,79 8,66

Т а б л и ц а  28 (окончание)

Компонент
Наранский

М-706а М-706в 706а 732г 706в 7276 7066

Si02 53,34 53,12 54,51 53,37 54,57 53,73 54,80
тю 2 0,06 0,08 0,04 0,12 0,08 0,08 0,04
ai2 o3 0,73 0,79 0,22 1,73 0,98 1,53 1,14
FeO 3,74 3.29 3,73 4,10 3,32 4,02 3,78
МпО 0,10 0,11 0,12 0,11 0,12 0,12 0,13
МдО 18,21 18,38 17,81 16,99 17,76 16,99 16,85
СаО 22.73 22,67 23,26 22,92 22.00 22,86 23.66
Na20 0,11 0,07 0,10 0,15 0,06 0,08 0,14
Сг2 0 3 0,51 0,50 0,53 0,59 0,48 0,45 0,24
NiO Не опр. Не опр. 0,04 0,04 0,04 0,04 0,04
С у м м а  
Fe - 100

99,53 99,01 100,36 100,13 99,41 99,90 100,82

Fe + Мд 10,35 9,08 10,55 11,90 9,47 11,72 11,16

Химический состав клинопироксенов из диопсидитов (вес. %)

Компонент
Барунбаянский Шишхид- 

. гольский
Ихэдуланский Армакголь-

ский

3037-1 3037-2 *  1 299-6 443 441 X 2188

Si02 53,64 53,77 53,71 54,23 51,52 52,07 51,90 51,49
ТЮ2 Не обн. Не обн. Не обн. 0,05 0,61 0,41 0,51 0,75
ai2 o3 1,29 1,46 1,38 1,50 3,58 3,82 3,70 2,39
FeO 4,07 4,25 4,16 3,32 4,51 4,09 4,30 10,75
МпО 0,13 0,11 0,12 Не опр. 0,12 0,12 0,12 0,30
МдО 17,54- 17,91 17,72 17,05 15,94 15,96 15,95 14,01
СаО 22,25 21,96 22,11 23,17 21,46 23,19 22,33 20,57
Na2 О Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,32 0,38 0,35 0,38
Сг20 3 0,47 0,43 0,45 Не опр. 0,53 0,53 0,53 Не обн.
NiO Не опр. Не опр. Не опр. " 0,04 Не опр. Не опр. Не опр.
С у м м а 99,39 99,89 99,65 99,32 98,63 100,57 99; 59 100,64
Fe • 100 
Fe + Мд 11,53 ^ 11,76 11,61 9,80 13,71 12,60 13,21 30,07



Барунбаянский Наранский

3037а 30376 X М-732а 1251-1 1251-1а 732а-1 732г-2

53,88 54,11
Не обн. Не обн.

1,15 1,16
4,04 4,42
0,15 0,15

17,86 18,89
22,24 20.36
Не обн. Не обн.
0,43 0,43

Не опр. Не опр.
99,75 99,52

11,23 11,62

54,00 51,70
Не обн. 0,20

1,15 2,23
4,23 6,05
0,15 0,27

18,38 17,30
21,30 20,90
Не обн. 0,34

0,43 0,16
Не опр. 0,02
99,64 99,17

11,43 16,21

52,00 53,34
0,15 0,12
1,62 1,60
6,00 5,79
0,12 0,14

18,10 16,81
21,30 21,05

0,27 0,09
0,31 0,37
0,03 0,05

99,90 99,36

15,74 16,24

52.65 53,05
0,16 0,13
1,63 1,70
6,30 4.16
0,16 0,10

15,69 17,08
21,82 22,78

0,13 0,15
0,17 0,45
0,04 0»04

98,65 99,64

18,55 12,05

Наранский Тайширинский Ихэдуланский

732-1 X 80 586 586-1 282 | х 442

53,60 53,37 . 54,12 53,26 54,42 53,44 53,81 51,17
Не обн. 0,10 0,06 0,06 0,05 0,09 0,07 0,76

1,20 1,31 1,14 0,41 0,98 1,37 0,98 2,58
5,03 4,56 3,39 4,10 3,94 5,59 4,23 8,63
0,18 0,14 0,12 0,13 Не опр. Не опр. 0,12 0,24

16,61 17,28. 17,85 17,84 17,35 17,21 17,56 13,99
21,65 22,28 22,54 22,74 21,75 23,48 22,63 21,78

0,28 0,15 0,08 0,08 0,13 0,19 0,12 0,29
0,60 0,41 0,55 0,58 Не опр. Не опр. 0,56 0,15
0,01 0,04 0,04 0,06 •• •• 0,05 0,04

99,16 99,64 99,89 99,25 . 98,62 98,80 100,13 99,63

14,66 12.92 9,61 11,42 11,34 16,73 12,24 25,67

Клинопироксен родингитов
Особый парагенетический тип представляют пироксены из кальций-силикатных по

род —  родингитов. Эти породы различного минерального парагенезиса широко распрост
ранены в гипербазитовых массивах региона [5 ]. В парагенезисе с клинопироксеном 
в них могут присутствовать везувиан, гранат (гроссуляр-андрадитового ряда), тремо- 
лит-актинолит, минералы группы эпидота, хлорит (клинохлор). Характерная особен
ность этих клинопироксенов —  их весьма невыдержанный состав. Существенные разли
чия отмечаются по содержанию ряда компонентов (ТЮ2 —  0 —  1,62, А120 3 — 0— 3,53, 
Сг20 3— 0— 3,05 вес. %). Это же можно отметить и в отношении других минералообразую
щих компонентов и железистости.

Изменения состава клинопироксенов из родингитов не коррелируются с их минераль
ным парагенезисом, примером чего служит присутствие в оДУюй и той же породе двух 
пироксенов разного состава, один из которых обогащен хромом и алюминием (табл. 30, 
обр. 1136е). При этом согласно пересчету на кристаллохимическую формулу алюминий 
и хром входят в минерал в виде чермакитового компонента Сэ (CrAI)2Si06 с необычно 
высоким количеством хрома. Наличие такого минала в данном случае подтверждается 
отсутствием натрия. Другой клинопироксен в этой же породе (обр. 1136е-1), напротив, 
практически не содержит алюминия и хрома. Во всех изученных пироксенах из родин
гитов кальций преобладает над магнием.



Компонент j 1 2 3 4 5

I

SiO, 55,20 49,93 54,54 54,19 51,66
т ю 2 He обн. 0,09 0,04 0,04 1,08
A l j03 " 2,62 0,23 0,02 3,44
FeO 1,19 5,20 4,23 3,03 5,80
MnO 0,29 0,16 0,08 0,07 0,18
MgO 17,92 11,47 15,51 16,47 15,51
CaO 26,02 26,60 25,23 24,96 22,23
Na20 0,03 0,13 0,08' He обн. 0,33
Cr20 3 0,01 3,05 0,04 0,03 0,05
NiO 0,01 0,02 0,03 0,05 0,05
С у м м а 100,67 99,87 100,01 98,86 100,33
F e -100
Fe + Mg 3,69 20,25 13,31 9,31 17,33

Массивы: 1— 3 —  Эрдэниулинский, обр. 1141 ж, 1136е, 1136е-1; 4 и 6 -  Найтуринский, обр. 791 г, 
791в; 5 и 7 —  Ихэдуланский, обр. 1829-1, 1829в; 8—  11 —  Уланхудукский, обр. 1863-3, 1873, Э-65, 
1873-1.

Остановимся кратко на корреляции между содержаниями элементов и некоторыми 
параметрами состава моноклинных пироксенов. Связи между катионами и роль послед
них в структуре пироксенов подробно рассмотрены в работе [45].

Поскольку наши данные отличаются как в количественном отношении от ранней 
имевшейся выборки по клинопироксенам гипербазитовой формации, так и в качествен
ном отношении, потому что выполнены рентгеноспектральным методом, полученные 
результаты корреляционного анализа должны дополнить предыдущие исследования. 
Необходимо учесть, что в нашем случае мы имеем узкие парагенетические группы пи
роксенов, а также то, что в рентгеноспектральных анализах отсутствуют определения 
трехвалентного железа, что, по-видимому, должно отразиться на характере связей.

Прежде всего отметим, что содержание никеля с другими компонентами в пироксе- 
нах выделенных групп коррелируется различно. Так, за исключением родингитов он 
имеет наиболее заметную положительную связь с хромом и титаном. В одних случаях 
эта связь значимая, в других —  нет. С другими катионами никакая закономерность 
в характере связей не устанавливается. Согласно расчету, проведенному для общей вы
борки, включающей лерцолиты, верлиты и вебстериты, никель положительно коррели
рует только с хромом. Из-за очень малого содержания никеля трудно судить о характе
ре его изоморфизма в структуре пироксена. Можно лишь предполагать (на основании 
положительной корреляции с хромом), что никель, как и хром, характеризует геохи
мическую специфику ультраосновных пород, содержащих данные пироксены. Железис- 
тость (f) имеет положительную связь с Fei+ и отрицательную с магнием, за исключением 
пироксенов из лерцолитов и верлитов, в которых вследствие малой дисперсии магния 
его очевидная связь с железистостью отсутствует. Кроме того, в клинопироксенах из 
лерцолитов f  имеет отрицательную связь с Са и положительную с Мп.

В пироксенах из верлитов и вебстеритов проявлены отрицательные связи f  с Si и по
ложительные —  с Ti. Наряду с этим в группе вебстеритов f  имеет отрицательную кор
реляцию с хромом и положительную с Мп и Na. Положительная связь f  cNa проявлена 
в пироксенах из* верлитов. В этих пироксенах, как и в лерцолитах, f  связана отрицатель
ной связью с Са. По общей выборке анализов клинопироксенов f  положительно корре
лируется, не считая очевидных связей с Fe и Mg, с Ti и Мп и отрицательно —  с Сг и Са. 
При этом наведенные отрицательные связи с Si и соответственно положительные с AIIV , 
а также положительные связи с Na исчезли. Не исключено, что положительные связи 
f  с Na в группе верлитов и вебстеритов указывают на присутствие натрия в железистых 
разностях пироксенов в виде Э1 иринового компонента.

Во всех типах клинопироксенов проявлена очевидная отрицательная связь суммарно-



6 7 8 9 I 10I 11

54,67 51,04 52,81 54,26

1------------------------—

51,92 54,54
0,05 1,62 0,09 0,08 0,04 0,09
0,17 3,53 0,94 0,97 1,44 1,42
4,33 9,03 11,99 3,88 5,13 4,26
0,15 0,23 0,24 0,13 0,14 0,13

15,67 13,67 10,04 14,39 15,22 .14,26
25,17 20,51 21,99 26,37 23,77 25,41

0,02 0,44 0,15 0,02 0,22 0,05
Не обн. 0,06 0,33 0,05 0,17 0,63

0,03 0,04 0,03 0,02 0,04 0,02
100,26 100,17 98,61 100,17 98,09 100,81

13,45 26.98 40,13 13,13 15,84 14,50

го алюминия с Si и положительная -  с AIIV и AIV I. Везде имеется и положительная 
связь 2AI с Na n Ti , а в группе клинопироксенов из лерцолитов, кроме того, положи
тельная с хромом и отрицательная с Мд и Са. В верлитах и вебстеритах суммарный алю
миний клинопироксенов проявляет положительную связь с Fe2+, а в вебстеритах, кроме 
того, отрицательную сиязь с Мд и соответственно положительную с f. В пироксенах об
щей выборки ZAI положительно коррелируется с Ti, Сг и Na и отрицательно с Мд, причем 
основной вклад из 2AI в связь с Ti вносит AI1V, а с Mg— AIV1. В связь с Сг и Na вклад 
алюминия разной координации примерно равный.

Связь коэффициента К  (отношение Са к сумме Са и Мд), величина которого исполь
зуется в клинопироксенах в качестве геотермометра для сосуществующих, пироксенов, 
с катионами пироксенов из лерцолитов, кроме очевидной, не проявлена. В пироксе
нах вебстеритов существует положительная связь К  с AIV I, Ti и Na. В общей выборке 
параметр К  показывает положительную связь с AIV I, поэтому величина коэффициента 
и, следовательно, оцениваемые температуры будут зависеть от количества алюминия в 
шестерной координации. При этом увеличение A IVI приводит к заниженным оценкам 
температуры, что согласуется с данными некоторых исследователей [187, 211] о влия
нии алюминия й давления на температуры кристаллизации клинопироксенов. Детально 
этот вопрос применительно к оценкам температур по двупироксеновому геотермометру 
рассмотрен Н.В. Соболевым [157], показавшим влияние алюминия на определяемые 
температуры в высокобарических парагенезисах.

Во всех группах клинопироксенов, поскольку количество AI1V прибавляется к ко
личеству Si до 2,000, коэффициент корреляции между AIIV и Si близок или равен едини
це. Поэтому коэффициенты парной корреляции между AI1V и другими компонентами 
по величине близки или равны коэффициентам корреляции кремния с этими же катио
нами, но с противоположным знаком.

Согласно Н.Л. Добрецову с соавторами [45], в случае изоморфизма по схеме Si R2 - ►  
- ►  A IIV R3+ должны проявиться отрицательные связи Si с AIIV и R3+. Полученные нами 
данные согласуются с этими предположениями. В большинстве парагенетических групп 
клинопироксенов, особенно если связи значимые, мы имеем отрицательные коэффи
циенты корреляции Si с AI1V, титаном и хромом. Наиболее четко эта картина проявлена 
в общей выборке. Положительные значимые связи кремния' с магнием фиксируются 
только в клинопироксенах из лерцолитов. В пироксенах из верлитов и вебстеритов 
кремний связан отрицательной связью с железом и марганцем. Во всех типах клино
пироксенов фиксируется отрицательная связь Si с Na. С кальцием кремний связан



Г- -̂---- Лёрцолиты (22) Верлиты (20)

f XI
1 с

1
i  ! S

SiO,

I ;
52,58

1---------------------
1,18 52,44 1,28

тю2 0,20 0,24 0,30. 0,28
AljOj 2,90 1,22 2,54 0,93
FeO 3,34 1,02 4,04 1,05
MnO 0,12 0,05 0,07 0,06
MgO 16,63 0,73 16,67 0,67
CaO 22,88 1,02 22,64 1,28
Na2 0 0,25 0,19 0,23 0,09
Cr20 3 0,84 0,36 0,37 0,37
NiO 0,04- 0,01 0,02 0,02
С у м м а 99,78 99,32

Fe-100 
Fe + Mg

10,08 2,83 11,92 2,90

В скобках — число анализов, no которым рассчитывались средние значения.

Т а б л и ц а  32
Средние составы клинопироксенов из различных типов пород, w 

выраженные в миналах (%)

Минал Лерцолиты Верлиты Вебстериты . Диопсидиты Родингиты

Жадеит 1,8 _ _ ''
Эгири^н - 1,7 1,0 1.3 1,0
Чермакит 7,9 7,0 3,3 6.1 3.4
Диопсид 89,6 89,0 88,0 86,9 80,2
Клиногиперстен 0,7 2,3 7,7 5,7 -
Г еденбергит — — 15,4

положительной связью в пироксенах верлитов и лерцолитов. В других группах пироксе- 
нов эта связь тоже положительная, но незначимая. Такая зависимость между этими ка
тионами проявлена и в общей выборке, где связь магния и железа с кремнием отсут
ствует. В то же время сильная отрицательная связь Са с Fe2+, наблюдаемая во всех груп
пах клинопироксенов, указывает на то, что в пироксенах чермакитовый компонент мо
жет иметь вид Fe2+R2+ • [A IS i06], в котором место кальция занято Fe2+.

Исходя из средних составов клинопироксенов (табл. 31) можно допустить, что часть 
железа в них должна присутствовать в форме Fe3+, потому что имеется дефицит R3+ 
относительно AIIV (за исключением пироксенов из родингитов) после связывания нат
рия в жадеитовый или тем более в эгириновый компонент. Сейчас трудно сказать, в ви
де какого компонента (жадеитового или эгиринового) натрий связан в структуре клино- 
пироксена, поскольку нет независимой оценки содержания Fe3+ и корреляции его с Na. 
Косвенные соображения, в частности положительная связь Na с Fe2+ (более вероятное 
присутствие Fe3+ с увеличением Fe2+) и в некоторых случаях — с железистостью, указы
вают на присутствие натрия в виде эг иринового компонента во всех группах, за исклю
чением лерцолитов. В пироксены последних натрий входит в виде жадеитового компо
нента, что в какой-то степени подтверждается отсутствием связей с Fe2+. Вместе с тем 
количество жадеита в пироксенах из лерцолитов и эгирина в пироксенах остальных 
групп весьма ограниченно: максимальное количество жадеитового компонента — 5,8%, 
эгиринового — 3,2%.

Таким образом, исходя из наиболее сильных корреляционных связей между катио
нами в структуре клинопироксена как отдельных парагенетических типов, так и в це-



Вебстериты (24) Диопсидиты (6) Родингиты (11)

X
______ f ______ |

X I
______________ I___ ______|

X S

53,62 1,05
I

52,79 1,23

I

53,16 1,77
0,11 0,15 0,30 0,33 0,29 0,54
1,25 0,57 2,34 1,12 1,34 1,31
4,40 1,38 5,17 2,76 5,28 2,94
0,13 0,06 0,13 0,10 0,16 0,07

17,18 1,02 16,40 1,42 14,56 2,22
22,44 0,95 22,10 1,01 24,39 2,00

0,14 0,09 0,18 0,20 0,13 0,14
0,39 0,22 0,33 0,25 0,40' 0,90
оюз 0,02 Не опр. 0,03 0,01

99,69 99,74 99,74

12,61 3,95 14,91 7,54 17,08 9,65

лом можно отметить, что в изученных пироксенах наиболее вероятными компонентами 
будут следующие: чермакит типа Fe2+ (Ti, Cr, A IV I, Fe3+) [A IIV S i06], в лерцолитах— 
жадеит NaAISi20 6, а в остальных пироксенах — эгирин NaFe3+Si20 6. Кальций и магний 
связаны в виде диопсидового компонента CaMgSi20 6, в пироксенах из диопсидитов, 
родингитов и вебстеритов, где проявлена отрицательная связь Mg с Fe2+ и при избытке 
Са нужно учитывать геденбергитовый компонент — CaFe2+Si20 6. В пироксенах, в кото
рых наблюдается избыток магния и железа, необходимо выделить компонент типа кли- 
ногиперстена MgFeSi20 6. Марганец следует объединять с Fe2+ в геденбергитовый, а при 
его отсутствии —  в чермакитовый компонент. Такой компонентный состав, по нашему 
мнению, лучше всего отражает характер связей в изученных клинопироксенах.

Пересчет на миналы средних составов клинопироксенов (табл. 32) показывает, что 
в пироксенах ряда лерцолиты— верлиты— вебстериты уменьшается количество черма- 
кита, диопсида и натриевого компонента и, напротив, возрастает содержание клино- 
гиперстена. Кроме того, эти данные свидетельствуют о близости моноклинных пирок- 
сенов из диопсидитов и вебстеритов, т. е. о принадлежности их к пироксенам пород 
апогипербазитовой природы.

При сравнении средних составов моноклинных пироксенов различных парагенезисов 
выявляются признаки, характеризующие каждую группу. Так, вычисленный значения 
критерия Стьюдента (табл. 33) показывают наибольшие различия между клинопироксе- 
нами вебстеритов-лерцолитов и верлитов-вебстеритов. В первых они различаются по ко
личеству Si, £AI, A IIV и A IV I, Cr, Fe2+ и Na. Во вторых имеются те же самые различия, 
за исключением содержания хрома и Fe2+. Поскольку в пироксенах из вебстеритов рас
пределение значений железистости не подчиняется нормальному закону, по этому па
раметру они не сравнивались. Между пироксенами верлитов и лерцолитов устанавли
вается разница в содержании Cr, Fe2+ и по железистости.

Следует отметить, что различия в составе клинопироксенов из верлитов и лерцолитов 
проявлены не так четко, как между пироксенами перидотитов и вебстеритов. Ввиду ма
лого количества данных клинопироксены из диопсидитов с другими пироксенами не 
сравнивались. Однако, как говорилось выше, они по составу приближаются к пироксе
нам из вебстеритов. Пироксены из родингитов, имеющих метасоматический апогаб- 
бровый генезис, отличаются от остальных клинопироксенов по многим параметрам, 
главные из которых —  высокая железистость и высококальциевый состав. Для них ха
рактерны значительные вариации состава, фиксируемые по большим дисперсиям сред
них значений компонентов.

Подводя итог обсуждению особенностей состава моноклинных пироксенов различ-



Оценка значимости различий средних составов клинопироксенов 
разных типов пород по критерию Стьюдента [ 169]

Компонент Лерцолиты— верлиты Лерцолиты— вебстериты Верлиты— вебстериты

Si _ 5,29 3,96
ZAI - 5,73 5,24
AIIV - 5,51 4,10
AIVI - 4,13 4,25
Cr 3,83 4,73 -
Fe2+ 2,32 2,96 —
Tsla - 2,64 3,85
f 2,08 - -

0̂ 5 2,02 2,02 2,02
f0 J 2,70 2,70 2,70

ных парагенетических типов, отметим главные их особенности. Моноклинные пироксе- 
ны альпинотипных гипербазитов Монголии представлены главным образом низкогли
ноземистыми и малонатриевыми разностями. Несколько выше глиноземистость в пи- 
роксенах лерцолитов некоторых массивов. В этих породах клинопироксен наиболее 
обогащен хромом и суммой компонентов, изоморфизм которых в структуре пироксе
на ограничен. В разных парагенетических типах пироксенов отмечаются различия не 
только в составе, но и в характере корреляционных связей между катионами. Согласно 
пересчетам средних составов пироксенов ультраосновных пород на миналы, важнейший 
из них -  диопсидовый. Наряду с отличиями, фиксируемыми в клинопироксенах различ
ных парагенезисов, отмечены различия в составе пироксенов одного парагенезиса в раз
ных массивах, что может быть связано как с исходным субстратом, так и с различными 
физическими условиями кристаллизации пироксенов.

ПАРАГЕНЕТИЧЕСКИЕ ТИПЫ ХРОМШПИНЕЛИДОВ

Хромшпинелиды как акцессории в разных количествах присутствуют в дунитах, 
гарцбургитах, лерцолитах, верлитах и пироксенитах. В последних акцессории встречают
ся только в отдельных массивах и в разностях, обогащенных ромбическим пироксеном. 
Поэтому в ортопироксенитах хромшпинелиды отмечаются довольно часто, в вебстери- 
тах они редки, а в диопсидитах практически не встречаются.

Т а б л и ц а  34
Химический состав акцессорных хром ш пин ел ид ов из дунитов (вес.%)

Компонент
Шишхидгольский

31-9 32-3 1409 31-10 1410 296a 299-4

ТЮ 2 0,07 0,04 0,06 0,02 0,12 He onp. He onp.
А120 3 6,15 10,92 9,32 21,85 6,00 7,18 14,90
Сг20 3 60,70 56,00 56,19 45,56 60,12 61,45 41,37
Fe20 3 4,86 2,80 4,02 2,06 4,33 2,61 13,26
FeO 16,23 18,28 19,38 16,54 16,73 18,73 22,81
MnO 0,35 0,57 0,60 0,62 0,35 0,24 0,60
MgO i0,56 9,34 8,45 11,80 9,97 9,16 6,94
NiO 0,04 0,04 0,04 0,04 0,06 He onp. He onp.
С у м м а 98,96 97,99 98,06 99,49 97,68 99,37 99,97
m 53,84 47,76 43,74 56,01 51,46 46,58 35,19

m = Mg • 100/Mg + Fe.



В настоящей работе акцессорные хромшпинелиды разделены на типы с целью выясне
ния зависимости их химизма от парагенезиса. Анализ литературных данных по составу 
акцессорных хромшпинелидов из гипербазитов, где породы называются: перидотит, 
пироксеновый дунит, гарцбургитовый дунит и так далее, показывает, что такие наиме
нования вносят неопределенность в изучение зависимости состава хромшпинелидов от 
парагенезиса. В этих случаях устанавливаются лишь широкие колебания состава акцес- 
сориев, не поддающиеся генетической интерпретации. Учитывая сказанное, мы проводи
ли исследование состава акцессорных хромшпинелидов на строгом парагенетическом 
принципе. Ниже сначала рассмотрены данные по акцессорным хром ш пин ел идам различ
ных типов, а затем охарактеризованы рудные хромшпинелиды.

Хромшпинелиды дунитов

Состав хромшпинелидов из дунитов отличается низким содержанием алюминия и вы
соким —  хрома. В весьма ограниченных количествах в них присутствуют титан и никель, 
количество которых редко превышает десятые доли процента. Содержание марганца 
колеблется от 0,24 до 0,62 вес.% и по сравнению с титаном и никелем выше. Количест
во магния и двухвалентного железа в структуре хромшпинелидов примерно равно и в 
виде кристаллохимических коэффициентов составляет соответственно 0,498 и 0,490. 
Как видно на примере образцов из Шишхидгольского массива (табл. 34), составы хром
шпинелидов из дунитов подвержены значительным, колебаниям, которые наиболее яр
ко проявляются в содержаниях алюминия и трехвалентного железа. Содержания других 
элементов варьируют в меньшей степени. В разных массивах хромшпинелиды дунитов 
имеют близкий состав, за исключением AI и Fe3+ . Согласно корреляционному анализу 
в хром ш пин ел идах дунитов алюминий и хром взаимно замещают друг друга, а магний 
замещает двухвалентное железо.

Хромшпинелиды гарцбургитов

В составе хромшпинелидов этой группы, как и в акцессориях из дунитов, в малых 
количествах, редко превышающих десятые доли процента, присутствуют титан, никель 
и в более заметных —  марганец. В отличие от хромшпинелидов из дунитов в этих хром- 
ш пин ел ид ах больше алюминия и меньше хрома. В разных массивах составы минералов 
различаются по содержанию алюминия, хрома, железа и магния. Заметны вариации ко
личеств хрома и алюминия в хромшпинелидах гарцбургитов из одного массива. Магне 
зиальность акцессориев иЗ гарцбургитов практически не опускается ниже 50% 
(табл. 35).

Корреляционные связи компонентов в хромшпинелидах из гарцбургитов приблизи
тельно такие же, как и в акцессориях дунитов. Хром и алюминий, двухвалентное желе-

Ши ШХИ ДГОЛ ЬСКИЙ Эгийнгольский Нара некий Тайширинский

295 299 X 1107г 7136 1124г

Не опр. Не опр. 0,06 0,04 0,09 0,11
7,08 7,77 10,14 12,58 9,15 12,76

57,65 60,26 66,59 53,31 57,13 51,14
6,44 5,34 5,08 3,75 3,86 5,86

19,18 11,54 17,71 17,60 18,02 17,73
0,60 0,47 0,49 0,55 0,61 0,32
8,64 13,69 9,84 9,91 9,30 10,01
Не опр. Не опр. 0,04 0,05 0,04 0,08

99,59 99,07 98,95 97,79 98,20 98,01
44,51 67.91 49,70 50,10 47,91 50,10

7. З а к .1045 97



Компонент
Хутульский Улахидскйй

220a 231b X 301 302 302-1 303 X

ТЮ 2 0,03 He обн. 0,02 He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
А120 3 18,26 30,50 24,38 22,80 22,28 23,12 30,50 24,68
С г,О э 50,64 38,34 44,49 41,95 42,64 41,60 38,34 41,13
Fe20 3 2,48 2,10 2,29 5,43 4,23 5,09 2,14 4,22
FeO 14,41 11,99 13,20 16,42 18,22 17,98 11,95 16,14
MnO 0,38 0,35 0,37 0,12 0,46 0,41 0,35 0,34
MgO 12,96 15,84 14,40 12,26 10,72 11,17 15,84 12,50
NiO 0,05 He onp. 0,03 He onp. He cmp He onp. He onp. He onp.
С у м м а 99,21 .. 99,12 99,18 98,98 98,55 99,37 99,12 99,01
m 61,48 70,16 §5,82 57,06 51,21 52,53 70,33 57,78

Т а б л и ц а  35 (окончание)

Компонент
Наранский • Э ГчИ йнгол ьс кий Шишхидгольский

705a 712b 711a I X -
4

1107 . : 32-5

T i0 2 0,07 0,15 0,04 0,09 0,10 0,03
a i2o 3 9,22 10,43 10,86 10,17 24,35 16,80
Сг2 Оэ 55,70 57,29 56,14 56,38 43,56 51,15
Fe2° 3 6,45 3,01 3,17 4,21 2,91 1,00
FeO 17,70 16,94 17,01 17,22 16,78 17,22
MnO 0,60 0,60 0,55 0,58 0,36 0,44
MgO 9,83 10,39 10,22 10,15 12,38 11.66
NiO 0,06 0,05 0,05 0,05 0,05 0,04
С у м м а 99,63 98,86 98,04 98,8£ 100,49 98,34
m 49,80 52,23 51,62 51,22 56,75 54,66

зо и магний взаимно замещают друг друга. Из корреляционного анализа следует, что с 
увеличением железистости хромшпинелидов из гарцбургитов в них возрастает хромис- 
тость и уменьшается глиноземистость.

Хромшпинелиды лерцолитов

Состав хромшпинелидов из лерцолитов (табл. 36) по сравнению с предыдущими дву
мя парагенетическими типами более глиноземистый и магнезиальный и в то же время 
значительно менее хромистый. В этих хромшлинелидвх возрастают содержания титана, 
никеля и, напротив, резко уменьшается количество марганца. Особенно четко это про
является в хромшпинелидах из лерцолитов Алагульского и Эрдэниулинского массивов. 
Иногда они становятся весьма глиноземистыми, а содержание хрома в них резко падает, 
и они приближаются по составу к хромшпинелидам, распространенным в ксенолитах 
шпинелевых или пироповых лерцолитов в базальтах [6, 7, 80]. Но встречаются и лерцо- 
литы (Наранский массив), в которых хромшпимелид имеет очень высокохромистый 
состав при аномально низком содержании глинозема, и по этим параметрам они ближе 
к хромшпинелидам дунитов или хромитовых руд. Однако общее количество хромшпи
нелидов в лерцолитах с аномальным составом невелико —  20% от всех проанализиро
ванных образцов.

Коэффициенты парной корреляции между содержаниями элементов и параметрами



Компонент
Алагульский Эрдэниулинский

1847а 2021а 2022а X 1132г 1136г

ТЮ 2 0,10 0,22 0,19 0,17 0,51 0,85
А12Оэ 47,50 23,94 25,30 32,25 25,84 22,76
Сг2 0 3 19,26 42,32 41,88 34,49 35,66 37,72
Ре2 03 2,11' 3,43 3,17 2,90 7,03 7,66
FeO 12,25 17,81 16,36 15,47 16,31 18,29
МпО н.о. 0,17 0,09 0,09 0,13 0,19
МдО 17,67 11,72 12,91 14,10 12,67 11,43
NiO 0,25 0,12 0,13 0,17 0,13 0,12
С у м м а 99,14 99,73 100,03 99,64 98,28 99,02
т 71,98 53,99 58,42 61,46 58,01 52,56

Т а б л и ц а  36 (продолжение)

Компонент
Эрдэниулинский Шишхидгольский

1137 1137a 1133b X 78 1085 X

ТЮ 2 0,40 0,03 0,05 0,37 0,02 0,03 0,02
А!20 3 34,61 16,09 41,66 28,19 28,65 24,96 26,81
Сг2 0 3 29,70 52,24 26,18 36,10 36,99 43,30 40,15
Fe20 3 5,71 1,16 1,58 4,63 5,65 2,22 3,94
FeO 15,48 17,34 13,30 16,14 16,48 16,56 16,52
МпО He обн. 0,29 He обн. 0,12 0,26 0,13 0,20
MgO 14,38 10,60 16,38 13,09 13,14 12,53 12,84
NiO 0,18 0,04 0,12 0,12 0,06 0,05 0,06
С у м м а 99,46 9*7,79 99,26 98,63 101,25 99,78 100,54
m 62,39 52,22

\
68,67 58,78 58,77 57,48 58,15

Т а б л и ц а  36 (окончание)

k’nunnuPHT
Эгийнгольский •Дзолен Наранский

1108a 11 Обе 1105д X 1163в 11496

T i0 2 0,04 0,03 0,01 0,03 0,01 0,12
a i2o 3 40,47 34,52 41,58 38,86 52,00 3,94
Cr2 0 3 28,02 33,70 26,40 29,37 14,55 62,63
Fe2 0 3 1,58 1,64 1,32 1,51 1,74 6,55
FeO 13,39 13,16 12,46 13,00 10,91 15,61
MnO He обн. 0,02 Не обн. 0,01 Не обн. 0,49
MgO 16,35 15,60 16,74 16,23 18,61 10,97
NiO 0,08 0,10 0,12 0,10 0,22 0,06
С у м м а 99,93 98,77 98,63 99,11 98,04 100,37
m 68,6 67,94 70,58 69,04 75,28 55,61



состава акцессорных хром ш пин ел ид ов из лерцолитов свидетельствуют об изоморф
ном замещении алюминия хромом и трехвалентным железом. По-видимому, титан так
же замещает в структуре хромшпинелида алюминий. Двухвалентное железо совмест
но с марганцем замещается магнием. Для более магнезиальных хромшпинелидов типич
ны повышенная глиноземистость и пониженная хромистость.

Хр ом ш пин ел иды пироксенитов

Хромшпинелиды в пироксенитах, как указывалось выше, встречаются главным об
разом в ортопироксенитах и реже —  в вебстеритах. Иногда акцессории из пироксени
тов представлены магнетитом. В диопсид итах хромшпинелиды не обнаружены. Харак
терная особенность хромшпинелидов из пироксенитов —  их довольно изменчивый сос
тав по содержанию большинства компонентов. Наиболее выразительно отличаются они 
от хромшпинелидов ранее описанных типов по количеству трехвалентного железа, со
держание которого достигает 54,39% суммы трехвалентных катионов. Для минералов 
этого типа обычно наиболее высокая железистость. В различных массивах акцессории 
из пироксенитов (табл. 37) заметно отличаются по составу. Так, в пироксенитах Эгийн- 
гольского массива они более глиноземистые, хромистые и менее железистые, чем в пи
роксенитах Уланхудукского массива. В последних акцессории, кроме того, содержат по
вышенные количества окисного железа.

По данным корреляционного анализа, в структуре хромшпинелидов из пироксени-

Т а б л и ц а  37
Химический состав акцессорных хромшпинелидов из пироксенитов (вес.%)

Компонент
Эгийнгольский Уланхудукский

1107a 3043-9a X 1862-4 2161-2 X

тю2 0,12 0,18 0,15 0,48 0,86 0,67
AI j Оэ 14,19 21,22 17,71 6,54 4,88 5,71
Сг2Оэ 51,68 46,90 49,29 37,58 22,96 30,27
Fe2Oa 3,86 1,85 2,85 24,36 38,99 31,68
FeO 20,34 18,68 19,51 24,54 27,81 26,18
MnO 0,56 0,25 0,40 0,70 0,41 0,55
MgO 9,10 10,85 9,98 5,41 3,04 _ 4,23
NiO 0,06 0,10 0,08 0,14 0,19 0,17
С у м м а 99,91 100,03 99,97 99,75 99,14 99,46
m 44,41 50,85 47,60 26,79 16,26 21,49

Т а б л и ц а  37 (окончание)

Компонент
Дэолен Тай ширинок и й Улахидский Харатулинский

1171b 586 402е 420а

тю2 0,21 0,24 0,68 0,18
a i2o 3 18,73 11,43 7,64 9,82
Cr2 0 3 43,95 50,25 29,54 49,20
Fe20 3 5,92 8,24 30,17 8,19
FeO 18,92 19,52 27,49 25,56
MnO 0,45 0,52 0,85 0,82
MgO 9,55 8,97 3,37 4,35
NIO 0,07 0,06 0,14 0,06
С у м м а 97,80 99,23 99,88 98,18
m 47,40 44,96 17,95 23,27



тов титан совместно с трехвалентным железом изоморфно замещает алюминий и хром, 
а магний и двухвалентное железо взаимно замещают друг друга. Для более железистых 
разностей хромшпинелидов xapaKfepHbi меньшая глиноземистость и более высокая ти
танистое ть.

Хр ом ш пин ел иды рудные

Рудные хромшпинелиды изучались в трех массивах. Судя по полученным данным, 
состав минерала от массива к массиву меняется мало (табл. 38). Хромшпинелиды это
го типа содержат мало титана и никеля. Количество марганца колеблется в незначитель
ных пределах и в среднем равно около 0,5 вес.%. Эти хромшпинелиды характеризуются, 
кроме того, высокой хромистостью и магнезиальностью. Общая железистость рудных 
хромшпинелидов обычно ниже, чем в акцессорных хромшпинелидах. Микрозондовым 
анализом минерала из сплошных и густовкрапленных хромитовых руд различия между 
ними не выявлены. Изучение корреляционных зависимостей показало, что в структуре 
рудных хромшпинелидов алюминий и хром, а также магний и двухвалентное железо 
взаимно замещают друг друга.

Помимо описанных выше типов хромшпинелидов, было проанализировано два об
разца этого минерала из верлитов. Один из них оказался близким к хромшпинелидам 
дунитов, другой —  к хромшпинелидам из пироксенитов (табл. 39). Отметим, что эти 
образцы хромшпинелида входят в состав пород .с различными парагенезисами. В пер
вом образце верлита присутствуют оливин, клинопироксен, хромшпинелид, а во вто
ром, кроме того, —  плагиоклаз и паргасит. Это еще раз свидетельствует о зависимости 
состава акцессорных хромшпинелидов от парагенезиса породы.

На рис.* 16 нанесены составы хромшпинелидов различных парагенетических типов в 
координатах A — C— (F +  Т), показывающих соотношение трехвалентных катионов в 
структуре минерала. Как видно, наиболее растянут рой фигуративных точек состава ак- 
цессориев из лерцолитов. В остальных типах хромшпинелидов точки располагаются 
близко друг к другу, образуя компактные рои, несколько вытянутые в направлении

F+T

Рис. 16. Диаграмма А — С— (F + Т) составов хромшпинелидов из дунитов, гарцбургитов, лерцолитов 
и пироксенитов, а также из рудных хромитов гипербазитовых массивов Монголии (см. табл. 40) 

Крупные точки — средние составы

Рис. 17. Сравнение параметров средних составов акцессорных и рудных хромшпинелидов из гипер
базитовых массивов Монголии (см. табл. 40)



Химический состав рудных хромшпинелидов (вес.%)

Компонент
Наранский

809з 724е 701е 724в* 713а 704в

ТЮ 2 0,14 0,10 0,11 0,12 0,11 0,11
аг2о , 11,97 12,25 13,95 7,78 8,26 7,95
Сг, Оз 55,48 56,29 53,25 58,32 62,05 63,78
Ре2 Оэ 5,12 3,86 4,70 5,28 3,28 2,80
FeO 9,72 11,12 9,68 14,93 11,83 11,44
МпО 0,43 0,41 0,35 0,59 0,64 0,50
МдО 15,17 14,33 15,20 .11,32 13,60 14,15
NiO 0,14 0,11 0,15 0,08 0,10 0,11
С у м м а 98,17 98,47 97,39 98,42 99,87 100,84
т 73,54 69,60 73,64 57,45 67,11 68.79

Т а б л и ц а  38 (окончание)

Компонент
Уланхудукский Шишхидгольский

1307-21 1863-2 X 1081а 1081-1 31-11 X

ТЮ 2 0,18 0,11 0,11 0,12 0,13 0,11 0,12
a i 2o , 7,57 4,93 9,62 15,68 13,33 9,67 12,89

СГ 2 Оз 60,58 65,33 59,84 51,33 53,54 60,04 54,97
Ре2 0 3 5,39 4,60 4,07 5,07 5,23 3,65 4,65
FeO 12,23 13,14 12,05 14,49 15,34 10,37 13,40
МпО 0,53 0,54 0,46 0,44 0,46 0,48 0,46
МдО 12,80 12,79 13,77 12,90 12,11 14,65 13,22
NiO 0,10 0,08 0,10 0,10 0,10 0,08 0,09
С у м м а 100,38 101,52 100,02 100,13 100,24 99,05 99,80
т 63,25 63,41 66,'97 61,29 58.37 71,60 63,75

Т а б л и ц а  39
Химический состав акцессорных хромшпинелидов из верлитов (вес. %)

Компонент

Шишхид
гольский

Ихэдуланский
Компонент

Шишхид
гольский

Ихэдуланский

М-697 1514-3 X М-697 '1514-3 X

ТЮ 2 0,18 2,01 1,10 МпО 0,77 0,91 0,84
А120 3 7,44 19,67 13,56 МдО 8,56 6,73 7,65
Сг2 О, 58,96 31,16 45,06 NiO 0,04 Не опр. ‘ 0,04
*=е20 3 4,97 13,37 9,17 С у м м а 100,54 99,26 99,94
FeO 19,62 25,41 22,52 т 43,73 32,22 37,75

глиноземистость— хромистость. В отличие от остальных парагенетических типов поле 
составов хромшпинелидов из пироксенитов вытянуто вдоль вертикальной оси диаграм
мы, в сторону суммарного количества титана и трехвалентного железа. Такая картина, 
как и данные корреляционного анализа, свидетельствует о взаимном замещении в 
структуре хромшпинелидов всех парагенетических типов (исключая пироксениты) 
хрома и алюминия. В х ром ш пин ел идах из пироксенитов хром и алюминий совместно за
мещаются титаном и трехвалентным железом. Причем, судя по более высокому зна-



Наранский Уланхудукский

723а 1590-2 809д X 1187а 1197в 1861-9

0,11 0,21 0.10 0,12 0,06 0,07 0,12
12,50 12,34 8,13 10,57 16,85 10,12 8,65 4
56,95 55,16 63,09 58,26 50,75 60,47 62,05

3,28 5,55 2,75 4,07 4,70 2,64 3,01
13,13 12,95 12,75 11,95 10,24 11,98 11,67
0,49 0,46 0,52 0,49 0,36 0,41 0,46

13,30 13,62 13,21 13,77 15,39 13,77 14,08
0,09 0,08 0,05 0,10 0,14 0,07 0,10

99,85 100,37 100,60 99,33 98,49 99,53 100,44
64,34 65,26 64,97 67,19 72,75 67,14 68,28

чению коэффициента парной корреляции между хромом, и трехвалентным железом, наи
более вероятно, что в хромшпинелидах из пироксенитов проявляется изоморфизм меж
ду хромом и трех валентным железом.

Общий характер изменения состава хромшпинелидов показан на рис. 17. Как видно, 
все парагенетические типы хромшпинелидов по изменению химизма разделились на три 
группы. Первая группа —  рудные хромшпинелиды, которые характеризуются самой вы
сокой хромистостью и магнезиальностью. Вторая —  акцессорные хромшпинелиды ду- 
нитов, гарцбургитов и лерцолитов. В этой группе наблюдается закономерное изменение 
химического состава по всем параметрам. Хромистость и общая железистость умень
шаются от дунитов к гарцбургитам и л ер цо литам. Напротив, магнезиальность, глинозе
мистое ть и титанистость в этом ряду возрастают. Такое закономерное изменение химиз
ма хромшпинелидов из дунитов, гарцбургитов и лерцолитов, вероятно, указывает нал 
генетическую близость этих пород. Третья группа —  хромшпинелиды из пироксенитов. 
Для них характерны самая высокая титанистость и общая железистость и соответствен
но наиболее низкая магнезиальность. В составе этих хромшпинелидов наиболее широ
ко проявлен изоморфизм трехвалентного железа.

Оценка значимости различий средних составов хромшпинелидов разных типов пара
генезисов (табл. 40 и 41) показывает правомерность их выделения. В частности, отдель
ные типы хромшпинелидов хорошо различаются по содержаниям титана, никеля и мар
ганца. Если даже не учитывать титан и никель, содержание которых иногда очень мало, 
то имеются значимые отличия типов хромшпинелидов по содержанию двухвалентного 
железа и магния, а также по общей железистости и магнезиальности. В тех случаях, 
когда эти параметры близки (например, в парах: рудные хромшпинелиды— акцессорные 
хромшпинелиды из лерцолитов, акцессорные —  из дунитов и гарцбургитов, из гарцбур
гитов и лерцолитов), между хромшпинелидами указанных типов фиксируются разли
чия по содержанию хрома и алюминия и по хромистости и глиноземистости. Ниже при
ведены основные результаты изучения акцессорных и рудных хромшпинелидов.

Состав хромшпинелидов выделенных парагенетических типов изменяется в зависи
мости от парагенезиса пород. Акцессорные хромшпинелиды дунитов и рудные —  наи
более высокохромистые и малоглиноземистые. Они отличаются максимальной магне
зиальностью и минимальной общей железистостью. В ряду дунит— гарцбургит— лерцо- 
лит хромистость и общая железистость хромшпинелидов уменьшаются, а глиноземис- 
тость и магнезиальность увеличиваются. Акцессорные хромшпинелиды пироксенитов 
характеризуются самой высокой железистостью и очень изменчивым содержанием же
леза и магния. Во всех типах хромшпинелидов в позиции, занятой двухвалентными ка
тионами, железо и магний взаимно замещаются. В позиции, занятой трехвалентными 
катионами, в хромшпинелидах из пироксенитов трехвалентное железо замещает хром 
и алюминий, а в хромшпинелидах остальных групп алюминий и хром замещают друг 
друга.

В разных массивах акцессорные хромшпинелиды из пород одного парагенезиса в раэ-



Компонент
Руды (17) Дуниты (12)

X S X S

ТЮ 2 0,12 0,04 0,05 0,04
А12Оэ 10,70 3,23 10,48 4,58
Сгг 0 3 58,14 4,48 55,16 6,15
Fe30 3 4,17 1,05 4,93 2,93
FeO 12,24 1.73' 17,73 2,61
MnO 0,47 0,08 0,49 0,14
MgO 13,67 1,11 9,81 1,71
NiO 0,10 0,03 0,03 0,03
С у м м а 99,61 98,68

Количество ионов в пересчете на 4 (О)

Ti 0,003 0,001 0,001 0,001
Al 0,406 0,118 0,409 0,164
Cr 1,486 0,128 1,464 0,183
Fe3+ 0,102 0,025 0,125 0,074
Fe2+ 0,331 0,049 0,498 0,078
Mn 0,013 0,002 0,014 0,004
Mg 0,657 0,049 0,490 0,078
Ni 0,003 0,001 0,001 0,001

Параметры состава

A 20,33 5,92 20,45 • 8,19
C 74,42 6,39 73,26 9,14
F 5,10 1,27 6,25 3,71
T 0,15 0,06 0,07 0,06
f 39,63 5,03 55,63 8,14
m 66,52 4,93 49,59 7,87

A = Al • 100/AI + Cr + Fe3+ + Ti; C = Cr • 100/AI + Cr + Fe3++ Ti; Г=  Ti • 100/AI + Cr + Fe3+ + Ti; F = 
= Fe3+ • 100/AI + Cr + Fe3++ Ti; f=  (Fe3+ + Fe2+) • 100/Fe3++ Fe2+ + Mg; m = Mg • 100/Mg+ Fe2+. В скоб-
ках —  число анализов.

Т а б л и ц а  41
Оценка значимости различий средних составов хромшпинелидов 

различных парагенезисов

Компонент р - д Р -Г Р -Л Р -П д - г Д -Л д - п Г -Л Г -П Л -П

Т\О г 4,64 4,46 — 2,61 _ — 3,33 3,41 —

NiO 6,19 6,03 - - - 5,07 3,56 5,02 3,53 -
MnO - - 8,53 - - 9,02 _ 5,40 — 5,45
AI - 4,01 6,36 - 3,59 5,95 _ 2,68 2,51 4,84
Сг - 3,84 6,62 3,94 3,12 5,84 3,39 2,91 - -
Fe2+ 6,66 3,79 - 6,19 2,33 3,99 2,84 __ 4,17 5,07
Mg 6,56 3,68 - 6,18 2,38 4,39 2,76 __ 4,14 5,25
А - 4,01 6,38 - 3,60 5,97 _ 2,70 2,51 4,86
С - 3,85 6,61 3,95 3,38 5,82 3,38 2,89 — -

f 6,04 2,74 - 5,66 2,51 4,05 2,74 __ 4,10 4,94
лп 6,59 3,77 - 6,26 2,37 4,18 2,81 __ 4,19 5,19

f 0  5 2,05 2,06 2,04 2,07 2,08 2,06 2,10 2,06 2,11 2,08
* 0  1 2,77 2,78 2,75 2,81 2,83 2,79 2,88 2,80 2,90 2,83

Хромшпинелиды: Р —  из руд, Д —  дунитов, Г* ~  гарцбургитов, Л —  лерцолитов, П —  пироксенитов.



Гарцбургиты (11) Лерцолиты (15) Пироксениты (8)

X 5 X 5 X S

0,04 0,05 0.17 0,24 0,37 0,27
19,92 7,53 30,92 12,61 11,81 5,85
47,03 7,29 35,37 12,35 41,51 10,53

3,46 1,65 3,50 2,34 15,20 13,96
16,06 2,26 15,03 2,30 22,86 3,90
0,42 0,14 0,12 0,14 0,57 0,21

12,12 2,08 14,11 2,60 6,83 3.11
0,03 0,03 0,12 0,06 0,10 0,05

99,08 99,34 99,25

Количество ионов в пересчете на 4 (О)

0,001 0,001 0,006 0,011 0,010 0,008
0,728 0,249 1,061 0,383 0,464 0,208
1,187 0,237 0,850 0,352 1,110 0,255
0,083 0,041 0,080 0,056 0,405 0,384
0,425 0,072 0,378 0,077 0,657 0,145
0,011 0,004 0,003 0,004 0,017 0,007
0,565 0,073 0,621 0,076 . 0.338 0,142
0,001 0,001 0,004 0,001 0,003 0,002

Параметры состава
36,44 12,45 53,16 19,13 .23,30 10,33
59,39 11,89 42,61 17,66 55,76 12,62

4,13 2,06 4,03 2,84 20,44 19,52
0,06 0,06 0,20 0,29 0,51 0,40

47,12 8,11 42,11 9,18 72,40 16,01
57,08 7,30 62,17 7,66 33,99 14,30

ной степени различаются по своему составу. У рудных хромшпинелидов разных масси
вов, как показал анализ, различия практически не обнаруживаются. Никель в составе 
хромшпинелидов всех парагенезисов присутствует в ограниченных количествах, редко 
превышающих десятые доли процента. Особенно малы его содержания в акцессориях 
дунитов и гарцбургитов. В этих же породах акцессории бедны титаном. Количество его 
повышается в рудных х ром ш пин ел идах, а также в акцессориях отдельных образцов 
лерцолитов и пироксенитов. Самые низкие содержания марганца установлены в акцес
сориях лерцолитов, но в других парагенезисах хромшпинелиды в среднем содержат 
около 0,5 вес.% МпО.

Подведем некоторые общие итоги изучения минералов из различных пород гиперба- 
зитовых массивов Монголии.

Установлено, что химизм всех породообразующих и акцессорных минералов из ги- 
пербазитов сильно зависит от парагенезиса, в который они входят. В оливине измене
ния состава фиксируются главным образом по железистости и в меньшей степени —  по 
распределению элементов с ограниченным изоморфизмом (марганец, никель, кальций, 
хром ). Оливины из дунитов и гарцбургитов близки по своему составу. В ортопироксе- 
нах в зависимости от парагенезиса изменяются железистость и содержание элементов, 
изоморфизм которых ограничен. Железистость клинопироксенов в лерцолитах, вер- 
литах и вебстеритах практически не меняется. Однако в них обычно устанавливаются из
менения по содержанию хрома, натрия, алюминия, а также распределению последнего по 
позициям в структуре минерала. В акцессорных хромшпинелидах различных парагене-



тических типов фиксируются изменения их хромистости, глиноземистости и железис- 
тости. Выделенные парагенетические типы минералов различаются не только по составу, 
но и по характеру корреляционных зависимостей между содержаниями компонентов 
и величинами параметров их состава. В составе породообразующих и акцессорных ми
нералов из одинаковых парагенезисов наблюдаются региональные различия по желе- 
зистости и содержанию отдельных компонентов. Эти изменения, по-видимому, отра
жают различия условий формирования пород в гипербазитовых массивах из различных 
структурно-фациальных зон Монголии.

СОСУЩЕСТВУЮЩИЕ МИНЕРАЛЫ 
И ОЦЕНКИ ТЕМПЕРАТУР КРИСТАЛЛИЗАЦИИ

В процессе изучения особенностей химического состава минералов из различных па
рагенезисов альпинотипных гипербазитов исследовались, где было возможно, все со
существующие минералы. Это дало возможность на основании результатов современ
ных экспериментальных и теоретических исследований подойти к оценке температур 
кристаллизации- как сосуществующих минералов, так и всего парагенезиса в целом. 
Полученные данные по составу минералов позволили проанализировать закономерности 
изменения распределения магния и железа между сосуществующими минералами от па
рагенезиса.

Для всех сосуществующих пар минералов выполнен корреляционный анализ, 
выявивший связи минералообразующих компонентов и параметров их состава. 
Отметим, что температуры, оцененные по распределению компонентов между сосу
ществующими минералами, рассматриваются нами не как температуры кристаллиза
ции соответствующих пород, а лишь как температуры последнего равновесия между 
минералами конкретно взятой пары. Минимальные оценки температур равновесия, 
очевидно, отражают те термические условия, ниже которых всякие твердофазовые 
реакции прекращаются. Естественно, что эти температуры никоим образом не отра
жают истинных температур кристаллизации расплавов. Именно в таком аспекте рас
считанные значения температур равновесия сосуществующих минералов имеют гене
тический смысл. Начальные температуры ультраосновных расплавов были оценены 
нами по коэффициентам распределения магния и железа между оливином и жидкостью. 
Несмотря на кажущуюся парадоксальность полученных при этом оценок, они все же 
представляют интерес для генетических построений.

Оливин —  хромшпинелид

Для установления связей в сосуществующих оливинах и акцессорных хромшпи- 
нелидах был выполнен корреляционный анализ между минералообразующими ком
понентами и параметрами состава этих минералов. В оливине учитывалось содержа
ние MnO, NiO (вес.%), Fe2+ и Mg в виде кристаллохимических коэффициентов, а 
также железистость. В хром шпине л идах в расчет включались содержания ТЮ 2, МпО, 
NiO (вес.%), Fe2+ (кристалл охи ми чес кий коэффициент), глиноземистость И ) ,  
хромистость (С ), отношение fe 3+ и Ti к сумме трехвалентных катионов (F, Г ) , об
щая железистость (f) и магнезиальность ( т ) . Коэффициенты, отражающие связь маг
ния, хрома, алюминия, Fe3+ и титана, по величине и знаку равны или близки к соот
ветствующим параметрам (т , С, A, F \л Т) и поэтому не рассматривались.

Согласно проведенным расчетам в сосуществующих оливинах и хромшпинелидах 
из дунитов (7 пар) количество железа в оливине и его железистость имеют положи
тельную связь с содержанием МпО в хромшпинелиде. Магний в оливине отрицательно 
связан с Fe2+ и положительно —  с магнезиальностью хромшпинелида. Таким образом, 
увеличение магнезиальности оливина дунитов сопровождается увеличением магне- 
зиальности акцессорных хромшпинелидов. Такая тенденция, по-видимому, сохраняется 
и в рудных хромшпинелидах. Оливин, содержащийся в рудах, как известно [122, 
141], имеет наиболее магнезиальный состав по сравнению с породообразующим 
оливином вмещающих руды по од.

В сосуществующих оливинах и хромшпинелидах гарцбургитов (9 пар) Fe2+ и же
лезистость оливина имеют отрицательные связи с титаном, марганцем и никелем в 
хромшпинелидах. Кроме того, устанавливается, что с увеличением железистости



Хромшпинелид

TiO, МпО NiO Fe2 + A C F T f m

О
ли

ви
н

МпО
NiO
Fe2*
Mg
f '

+0,065 
+0,018 ' 
+0,111 
-0,256  
+0,142

-0,178
40,100

—0,556
+0321
-0 3 0 2

+0,158
40,162
40,332
-0,392
+0,336

-0,324
+0,160

-0,449
+0,398
-0,395

+0,210 
-0,148  
+0375 
-0,479  
+0,514

-0,191 -0,250 
+0,154 +0335 

-0 3 9 4  -0,171 
+0300 40,132 
-0,537 -0,123

40,098 
-0,035  
40,122 
-0,270  
+0,146

-0,331
+0,142
-0,422
40,373
-0,366

+0,324
-0,158
+0,461
-0,413
+0,406

Та б л и ц a 43
Коэффициенты парной корреляции содержаний элементов и параметров состава сосуществующих оливинов 

и акцессорных хромшпинелидов из дунитов и перидотитов (п -2 8 , г 0 5 -0 ,3 /4 )

Хромшпинелид

T i0 2 МпО NiO Fe2 + A C j F T f m

О
ли

ви
н

МпО 
NiO 
Fe2 + 
Mg
r

+0,042
+0360
+0,150
-0,266
•+0,174

-03 91
-0,059
-0 3 8 5
40317
-0 3 4 5

+0,117
+0,227
+0,397
-0,424
+0,398

-0,243
+0,017
-0 3 2 7
+0,422
-0,481

+0,118
+0,11^
+0,698
-0,568
+0,651

-0 0 9 9  -0,233  
-0,117 -0,040  
-0,712 —0,241 
+0,573 +0,168 
-0,666 -0,200

+0375
+0,015
+0,129
-0,252
40,148

-0,259
40,003
-0 3 1 4
40,412
-0,467

+0,239
-0,011
+0338
-0,435
40,492



Параметры распределения компонентов между сосуществующими оливинами 
и хромшпинелидами и температуры их равновесия

№ о бр. к  _
|П*Д

Сг AI Fe3 +
T°, CCr + Al + Fe3+ Cr + Al + Fe3+ Al + Cr +  Fe3+

31-9 13,65 2,614

Д унить 

0,812

/

0,124 0,064 1359
32-3 12,43 2,520 0,746 0,217 0,038 1172
1409 13,85 0,628 0,761 0,187 0,052 1146
31-10 9,37 2,238 0,574 0,402 0,025 1070
1410 12,63 2,536 0,820 0,122 0,058 1303
1107г 13,46 2,600 0,706 0,247 0,047 1077
7136 12,66 2,538 0,768 0,184 0,050 1209

220а 6,72 . 1905
Гэрцбургиты 

0,631 0,339 0,031 1426
231 в 4,39 1,478 0,447 0,530 0,023 1437
301 7,83 2,058 0,517 0,419 0,064 1141
302 9,84 2,286 0,534 0,416 0,051 1008
302-1 9,73 2,275 0,514 0,426 0,060 994
705а 11,88 2,475 0,737 0,181 0,082 1244
712а 10,75 2,375 0,755 0,205 0,040 1287
711а 10,81 2,380 0,774 0,215 0,041 1266
1107 8,46 2,136 0,527 0,439 0,034 1070

1847а 3,80 % 1,330
Лерцолиты

0,209 0,768 0,023 1050
2021а 9,00 2,197 0,520 0,437 0,043 1031
2022а 7,88 2,065 0,506 0,456 0,039 1086
11 32г 6,40 1,856 0,439 0,473 0,088 1185
11 36г 8,53 2,143 0,473 0,425 0,102 1055
1133в 2,88 1,057 0,291 0,691 0,018 1528
1085 7,80 2,062 0,524 0,451 0,025 1102
78 6,86 1,925 0,435 0,503 0,063 1089
1108а 5,15 1,639 0,311 0,671 0,018 1011
1105е .4,61 1,528 0,389 0,594 0,018 1248
1105д 4,12 1,416 0,295 0,692 0,014 1143
1163в 3,15 1,149 0,156 0,827 0,018 1080

М-697 9,93 2,296
Верлиты

0,78 7 0,148 0,065 1444
1514-3 9,35 2,236 0,415 0,391 0,195 1002

11 71 в 10,02 2,305
Пироксениты 

0.565 0,360 0,075 729
1107а 15,57 2,746 0,674 0,276 0,050 962

оливина гарцбургитов увеличивается глиноземистость и уменьшаются хромистость 
и титанистость сосуществующего хромшпинелида. Количество марганца в оливине 
имеет положительную связь с содержанием никеля в хромшпинелидах. Последнее 
может указывать на предпочтительное вхождение никеля в хромшпинелид в пара
генезисах, где оливин обогащен марганцем. В отличие от сосуществующих оливинов 
и хромшпинелидов из дунитов, в которых железистость между этими минералами 
имеет положительную связь, в гарцбургитах она отрицательная, однако в обоих 
случаях не значимая.

В лерцолитах в составе сосуществующих оливинов и акцессориев (12 пар) не 
обнаруживаются значимые коэффициенты парной корреляции как между компонен
тами, так и между параметрами состава.

В объединенной выборке сосуществующих оливинов и хромшпинелидов перидо
титов (гарцбургиты + лерцолиты) количество Fe2+ в оливине имеет отрицательную



связь с содержанием марганца и Fe2+ в хромшпинелидах. Повышение Fe2+ в оливине 
сопровождается увеличением глиноземистости, магнезиальное™ и уменьшением 
хромистости хромшпинелидов (табл. 42). Такие же связи имеет железистость оли
вина, но значения коэффициентов парной корреляции с Fe2+ и магнезиальностью 
хромшпинелидов не значимы. Содержание магния в оливинах имеет такие же связи 
с компонентами и параметрами состава хромшпинелидов, как и железистость, только 
с обратным знаком.

Остановимся на результатах корреляционного анализа общей выборки, включаю
щей сосуществующие оливины и акцессорные хромшпинелиды всех парагенетических 
типов (28 пар). Расчеты показали, что марганец и никель —  главные элементы-при
меси оливинов —  не имеют значимых связей с составом сосуществующей хромшпи- 
нели. Содержания титана, трехвалентного железа и титанистость хромшпинелидов 
также не имеют связей с составом оливина. Поскольку соотношение железа и маг
ния в оливине связано взаимным замещением, характер связей этих компонентов 
с составом хромшпинелидов имеет про™воположный знак при близкой абсолютной 
величине. То же относится и к железистости оливина, величина и знак коэффициентов 
корреляции которой соответствуют коэффициентам, характеризующим связь коли
чества железа в оливине с составом хромшпинелидов. Поэтому остановимся лишь 
на железистости оливина.

Как следует из табл. 43, железистость оливина характеризуется отрицательной 
связью с количеством марганца, железа и положительной —  с содержанием никеля 
в сосуществующем хромшпинелиде. Следовательно, с повышением железистое™ 
оливина в парагенезисе с хромшпинелидом марганец предпочтительнее будет входить 
в структуру оливина, а никель —  в структуру хромшпинелида. Увеличение железис
тости оливина приводит к увеличению магнезиальное™ и уменьшению общей желе
зистости хромшпинелида, т.е. в парагенезисе с более железистым оливином будет 
присутствовать более магнезиальный хромшпинелид. Это можно видеть так же при 
сравнении средних составов оливинов и хромшпинелидов различных парагенетических 
групп. Кроме того, с повышением железистости оливина увеличивается глиноземис- 
тость и уменьшается хромистость сосуществующего акцессорного хромшпинелида.

Установленные связи между составами сосуществующих оливинов и акцессорных 
хромшпинелидов подтверждают правомерность использования распределения компо
нентов между этими минералами для целей термометрии [199]. Расчетами установ
лены следующие пределы изменения коэффициента распределения МдО и Fe2+ (/СД) 
в сосуществующих оливинах и хромшпинелидах (табл. 44) : в дунитах 9,37— 13,85 
(х = 12,58), в гарцбургитах 4,39— 11,89 (х= 8 ,9 3 ), в лерцолитах 2,88— 9,00 (х = 5,85), 
в верлитах х = 9,64, в пироксенитах х = 12,80. Колебания температур равновесия: 
дуниты 1070— 1359°С (х = 1191°С), гарцбургиты 994-1437°С (х = 1208°С)', лерцо- 
литы 1011— 1528°С (х = 1134°С). По верлитам и пироксенитам имеется мало данных, 
однако Кц в верлитах соответствует этому параметру в гарцбургитах при средней 
температуре 1223°С, близкой к температуре равновесия оливин— хромшпинелид в 
гарцбургитах. Величина Кц в пироксенитах ближе к /Сд дунитов, а расчетные темпе
ратуры имеют самые низкие значения (х = 896°С ).

Таким образом, величина коэффициента распределения магния и железа в сосу
ществующих оливинах и хромшпинелидах снижается от дунитов к гарцбургитам и 
лерцолитам. Рассчитанные температуры равновесия, за исключением температур для 
пироксенитов, оказались близкими во всех парагенезисах и характеризуются широ
кими интервалами между минимальными и максимальными значениями.

Ортопироксен —  хромшпинелид

Для установления связи состава ортопироксенов с составом сосуществующих 
акцессорных хромшпинелидов использованы данные по парам этих минералов из 
гарцбургитов и лерцолитов (табл. 45). Поскольку характер связей между компонен
тами и параметрами состава этих минералов в гарцбургитах и лерцолитах почти оди
наков, рассмотрим результаты расчетов по их общей выборке.

Содержание титана и алюминия (2 AI) в ортопироксене имеет положительную 
связь с содержанием ™тана (титанистостью) и глиноземистостью хромшпинелидов.



Хромшпинелид

T i0 2 MnO NiO Fe2 +

тю2 +0,552 -0,103 +0,139 +0,209
МпО +0,369 - 0,120 +0,458 -0,188
СаО +0,384 +0,205 +0,380 +0,179

аи СГ2 °з +0,258 -0,799 +0,412 -0,447X
я AI,V +0,205 -0,627 +0,580 -0,429U.
S
С AIVI +0,073 -0,696 +0,591 -0,642
gQ Fe2 +0,541 -0,620 +0,533 -0,332
О Mg —0,391 +0,524 — 0,524 +0,379

f +0,478 -0,574 +0,505 -0,289
ZAI +0,144 -0,704 +0,634 — 0,576

По-видимому, количество титана и алюминия в указанных минералах зависит главным 
образом от концентрации компонентов в породе. Как показано ниже, такая картина 
наблюдается и в сосуществующих орто- и клинопироксенах, а также клинопирок- 
сенах и хромшпинелидах. Более того, количество AIIV и A IVI зависит от общего 
содержания алюминия в ортопироксене (положительная связь 2 AI с A IIV и AIV I) . 
В данном случае эти три параметра характеризуются близкими величинами и одина
ковыми знаками коэффициентов парной корреляции с составом хромшпинелидов.

Приведенные факты заставляют осторожно подходить к оценке давления по содержа
нию AI2O3 в ортопироксене из пород альпинотипных гипербазитов [206]. Ранее 
нами было показано [135], что использование этого геобарометра применительно к 
альпинотипным гипербазитам приводит к заведомо неправильным выводам [77]. 
Иначе обстоит дело, если учитывать соотношение AIIV и A IVI в ортопироксенах. В 
эУом случае снижается зависимость содержания 2 A I и соответственно AIIV и A IVI 
от содержания алюминия в породе и более отчетливо проявляется преимущественная 
роль алюминия в шестерной координации с увеличением давления [155].

Марганец в ортопироксене положительно связан с количеством никеля в хромшпи- 
нелиде, что, как и в паре оливин— хромшпинелид из некоторых парагенетических 
типов, указывает на предпочтительное вхождение никеля в структуру хромшпинели- 
да, сосуществующего с силикатом, обогащенным марганцем. Количество СаО в орто
пироксенах не имеет значимых связей с компонентами хромш пи нелидов, хотя в 
выборках гарцбургитов и лерцолитов оно положительно связано с содержанием 
титана и титанистостью хромшпинелидов.

Хром в ортопироксенах положительно коррелируется с содержанием никеля, 
глиноземистостью и магнезиальностью хромшпинелида. Напротив, с марганцем; желе
зом (железистостью) и хромистостью хромшпинелидов ой связан отрицательно. В 
данном случае, по нашему мнению, важно, во-первых, что более хромистые ортопи- 
роксены в альпинотипных гипербазитах будут ассоциировать с более глиноземистым, 
магнезиальным и менее хромистым хромшпинелидом, а, во-вторых, при кристалли
зации будет происходить перераспределение хрома между сосуществующим ортопи
роксеном и хромшпинелидом. С увеличением содержания алюминия в породах растет 
глиноземистость ортопироксена и хромшпинелида. При этом первый обогащается 
хромом, а второй становится беднее этим компонентом.

Как следует из данных анализа, в парагенезисе с высоко хром истым ортопиро
ксеном будет присутствовать хромшпинелид, содержащий меньшее количество 
марганца и больше никеля. Магний, железо и железистость ортопироксенов имеют 
подобную связь с составом хромшпинелидов, но Мд —  с обратным знаком. С уве
личением железистости ортопироксена в сосуществующем хромшпинелиде повы
шается содержание титана (титанистость) и никеля. Кроме того, увеличение Fe2+ в



А С F Т f /77

-0,082 40,053 +0,191 40,533 40,210 -0,193
-0,015 +0,023 -0,088 +0,363 -0,192 +0,196
-0,253 +0,242 40,144 +0,379 40,183 -0,175
-Ю,630 -0,636 -0,230 40,202 -0,450 +0,468

+0,607 -0,629 - 0,111 +0,159 -0,393 40,443

+0,741 -0,741 -0,308 +0,057 -0,625 +0,652
40,444 -0,498 40,141 40,522 — 0,259 40,357
-0,460 +0,477 +0,105 -0,374 40,357 -0,395
40,394 -0,432 +0,056 +0,442 -0,241 +0,310
40,722 -0,732 -0,234 +0,114 -0,549 +0,588

ортопироксене сопровождается повышением глиноземистости, уменьшением хроми- 
стости хромшпинелида и содержания марганца в нем.

^Отсутствие связей между железистостью ортопироксена и общей железистостью 
и магнезиальностью породы не влияет на распределение указанных компонентов 
между этими минералами в процессе кристаллизации. Таким образом, присутствие 
в парагенезисе ортопироксена и, как показано ниже, клинопироксена, не влияет на 
Кл Mg— Fe сосуществующих оливина и хромшпинелида.

Клинопироксен — хромшпинелид

В выборку этих сосуществующих минералов включены только пары из лерцолитов. 
Согласно корреляционному анализу (табл. 46), количества ТЮ 2, MnO, Na20 , Сг20 3, 
A IIV и Fe2* в клинопироксенах не имеют значимых связей с компонентами и пара
метрами состава сосуществующих хромшпинелидов. Связи A lv l такие же, как и у 
2 A I, за исключением того> что AIV1 имеет значимые отрицательные значения ко
эффициентов корреляции с Fe2+ и железистостью, а положительные —  с магнезиаль
ностью хромшпинелида. У 2 A I знак связи такой же, но значения не значимые. Отсю
да можно заключить, что с клинопироксеном, содержащим повышенное количество 
алюминия в шестерной координации, сосуществует акцессорный хромшпинелид, 
имеющий меньшую общую железистость и более высокую магнезиальность. Если 
количество AIV1 в клинопироксене зависит от давления, то в более высокобарических 
парагенезисах акцессорные хромшпинелиды должны характеризоваться низкой 
общей железистостью (с учетом Fe3* ) и высокой магнезиальностью.

Количество магния в клинопироксене имеет положительную связь с содержанием 
Fe2* и общей железистостью хромшпинелида, а с магнезиальностью —  отрицатель
ную. Исходя из пересчета состава клинопироксенов на миналы, надо полагать, что 
в ассоциации с существенно диопсидовым клинопироксеном будет присутствовать 
железистый акцессорный хромшпинелид, наличие которого, вероятно, возможно в 
некоторых типах пироксенитов. Содержание кальция в клинопироксене, кроме от
рицательной связи с количеством титана и титанистостью хромшпинелида, ни с чем 
не имеет значимой корреляции. Суммарное количество алюминия отрицательно свя
зано с содержанием марганца в хромшпинелиде и, что важно, положительно корре- 
лируется с глиноземистостью хромшпинелида, т.е. количество алюминия в сосуще
ствующих клинопироксенах и хромшп инея идах зависит от общей глиноземистости 
породы. Поэтому с более богатым алюминием клинопироксеном будет ассоциировать 
менее хромистый акцессорный хромшпинелид.

Кроме перечисленных компонентов и параметров состава клинопироксенов, 
рассматривалось отношение Са/(Са+Мд) (К ), величина которого характеризует



Хромшпинелид

T i0 2 MnO I NiO | Fe2*

ТЮ 2 +0,467 -0,038 +0,138 1 +0,204
МпО +0,434 40,252 -0,242 +0,340
Na2 О +0,110 -0,214 +0,361 -0,219

£ Сг2 0 3 -Ю,448 — 0,099 -0,281 40,285
аX
о AI,V +0,175 -0,442 +0,283 -0,243
к
S AIVI -0,045 -0,533 +0,528 -0,690с
о Fe2 + +0,456 -0,005 +0,070 40,097
S .Mg 40,199 40,144 -0,301 +0,560
й CaO -0,641 -0,051 . -0,090 -0,223

f +0,395 -0,074 40,112 +0,005
EAI +0,094 —0,535 +0,428 -0,476
* д -0,612 -0,309 +0,120 — 0,526

температуру равновесия сосуществующих клино- и орто пиро ксенов [194]. Установ
лено (табл. 46), что К  связан отрицательной связью с количеством титана, трехва
лентного железа, а также титанистостью и общей железистостью. При переходе от 
К к температуре оказывается, что с повышением температуры в акцессорных хром- 
шпинелидах увеличивается содержание титана и трехвалентного железа, возрастают 
тйтанистость и общая железистость акцессорного хромшпинелида. С одной стороны, 
это может указывать на наведенные связи, а с другой (если рассматривать различные 
парагенезисы, среди которых самая высокая железистость у хромшпинелидов из 
дунитов) —  свидетельствует, что дуниты — самые высокотемпературные образования. 
Затем идут гарцбургиты, а самые низкотемпературные —  лерцолиты. Нужно, одна
ко, иметь в виду, что эти температуры оценены по двупироксеновому геотермометру. 
Поэтому в идеальном случае наши рассуждения приложимы к породам, которые по 
модальному составу отвечают дунитам, гарцбургитам и лерцолитам, но всегда 
имеют лерцолитовый парагенезис. Отметим также близость температур двупироксе- 
нового равновесия к равновесию оливин— хромшпинелид в дунитах и большую 
температурную разность между этими равновесиями в лерцолитах.

Оливин —  ортопироксен

Сосуществующие оливин и ортопироксен — наиболее широко распространенная 
пара в ультраосновных породах, и это привлекало внимание многих исследователей 
при выяснении закономерностей распределения Элементов (в частности, Мд и Fe) 
между этими минералами с целью оценки температур их кристаллизации [45, 113, 
214]. Н.Л. Добрецов с соавторами [45] критически проанализировали распределе
ние Мд и Fe в сосуществующих ортопироксен ах и оливинах в широком интервале 
составов и оценили влияние на это распределение третьих компонентов. Наши дан
ные, касающиеся магнезиальных составов указанных минералов, характеризующих 
относительно узкую группу пород, представляют интерес для изучения петрогенезиса 
альпинотипных гипербазитов.

Корреляционный анализ, показывающий зависимость состава этих сосуществующих 
минералов, выполнен отдельно для пар из гарцбургитов и лерцолитов, а также по 
общей выборке из перидотитов (табл. 47). В ортопироксенах гарцбургитов количе
ство титана, кальция, хрома, A llv  и AIV1 не имеет значимых связей с составом сосу
ществующего оливина. Содержание марганца в оливине прямо коррелируется с 
содержанием его в ортопироксене. Никель в оливине связан отрицательно с количе-



А С F Т f m

• -0 ,0 2 6 -0 ,0 1 2 +0,209 +0,449 +0,218 -0 ,1 9 4
-0 ,3 8 3 +0,340 +0,411 +0,431 +0,385 -0 ,3 3 5
+0,324 -0 ,330 -0 ,1 3 7 +0,1 33 -0 ,2 2 8 +0,225
-0 ,0 3 5 — 0,276 +0,210 +0,439 +0,272 -0 ,2 7 2

+0,464 -0 ,4 7 2 -0 ,1 9 4 +0,143 — 0,262 +0,251

+0,640 — 0,639 -0 ,3 2 0 -0 ,0 3 2 -0 ,6 6 6 +0,698
-0 ,0 6 0 +0,016 +0,261 +0,445 +0,142 -0 ,0 8 9
-0 ,4 7 4 +0,448 +0,378 +0,169 +0,564 -0 ,5 5 9
+0,100 — 0,029 -0 ,4 2 7 -0 ,6 2 6 — 0,280 +0,207
+0,018 -0 ,0 5 4 +0,177 +0,391 +0,043 +0,003

+0,599 -0 ,6 0 3 -0 ,2 7 4 +0,079 -0 ,4 7 8 +0,485
+0,378 -0 ,3 0 7 — 0,570 —0,582 —0,573 +0,513

ством железа и железистостью ромбического пироксена. Количество Fe2+ в оливи
не положительно связано с Fe2+ и железистостью ромбического пироксена, что 
указывает на отсутствие перераспределения железа между минералами, поскольку 
Кд Mg— Fe между ними (табл. 48) практически равен единице. Иными словами, 
увеличение Fe2+ и железистости орто пироксена, сопровождающееся увеличением 
Fe2+ в оливине, подтверждает зависимость этих параметров от количества железа 
в породе. Полученный вывод относится и к магнию, однако коэффициенты парной 
корреляции при данном пороге вероятности не значимы. Кроме отмеченного, желе- 
зистость оливина имеет отрицательную связь с марганцем и I A I  в ортопироксене. 
При данных составах оливина и ортопироксена в гарцбургитах, где последний со
держит в малых количествах марганец и алюминий, а также другие второстепенные 
элементы, можно заключить об отсутствии значительного влияния третьих компо
нентов на распределение Мд и Fe между этими минералами.

В сосуществующих оливинах и ромбических пироксенах лерцолитов характер 
корреляции между компонентами практически такой же, как и в общей выборке 
(табл. 47), за исключением связи Сг20 3 ортопироксена с Fe2+, Mg и железистостью 

оливина. В лерцолитах количество Сг20 3 в ортопироксене отрицательно связано с 
содержанием железа и железистостью оливина и положительно —  с магнием, что 
указывает на более хромистый состав ортопироксена лерцолитов в ассоциации с 
магнезиальным оливином.

Наиболее интересные данные получены при изучении корреляционных зависимостей 
состава сосуществующих оливинов и ортопироксенов в целом по перидотитам. Преж
де всего отметим отсутствие значимых связей SA I, A IIV, A lv l , СаО и Сг20 3 ортопи
роксена с составом оливина, что указывает на отсутствие влияния этих компонентов 
на распределение магния и железа между указанными минералами. Титан и марганец 
в ортопироксене положительно коррелируются с железом и железистостью и отри
цательно —  с магнием в оливине. Так как содержание Ti и Мп в ортопироксене 
незначительно, вероятнее всего, что они существенно не влияют на Mg— Fe между 
оливином и ромбическим пироксеном.

Никель в оливине имеет отрицательную связь с железом и железистостью ортопи
роксена, а с магнием —  положительную, т.е. с более магнезиальным ортопироксеном 
сосуществует оливин, содержащий в больших количествах никель. Это подтверждает 
известный факт о преимущественном вхождении никеля в структуру оливина, а 
не орто пироксен а. Железо и магний в оливине связаны высокими положительными 
значениями коэффициентов парной корреляции с железом и магнием в ортопирок
сене. То же самое относится и к железистости, что, как уже отмечалось выше, ука- 
8. З а к .1045 1 1 3



Ортопироксен

ТЮ 2 MnO CaO Cr2 0 3

МпО +0,255 +0,320 +0,280 +0,277
X NiO -0,653 —0,285 -0,166 +0,260Sm Fe2 + +0,629 +0,429 +0,127 -0,254
Sс: Mg -0,663 -0,474 - 0,1 66 +0,146

О f +0,638 +0,422 +0,142 -0,249

Т а б л и ц а  48
Коэффициенты распределения Мд и Fe2+ и железистость 

сосуществующих оливинов и ортопироксенов

№ о бр. Оливин Ортопироксен f
к а

Fe2 + Mg Fe2 + Mg On Onp

Гэрцбу,ргиты •

712a 0,155 1,818 0,140 1,752 7,84 7,42 1,07
711a 0,158 1,822 0,148 1,770 7,98 7,68 1,04
705a 0,157 . 1,850 0,132 1,832 7,82 6,75 1,18
625-1 0,202 1,793 0,256 1,672 10,12 13,28 0,74
231 в 0,176 1,815 0,163 1,740 8,84 8,57 1,04
301 0,1 75 1,821 0,163 1,734 8,77 8,59 1,02
302 0,177 1,828 0,170 1,790 8,83 8,67 1,02
302-1 0,171 1,841 0,167 1,786 8,50 8,55 0,994
1107 0,166 1,845 0,176 1,696 8,26 9,48 0,865

Лерцолиты
727b 0,306 1,680 0,294 1,664 15,41 15,05 1,03
727b-1 0,308 1,671 0,284 1,662 15,66 14,85 1,05
7266 0,337 1,661 0,308 1,602 16,87 16,11 1,06
272 0,250 1,732 0,238 1,749 12,61 11,98 1,06
1105Д 0,184 1,816 0,178 1,664 9,19 9,69 0,94
1108a 0,182 1,807 0,176 1,724 8,16 9,23 0,99
1105e 0,184 1,796 0,178 1»,806 9,29 8,98 1,03
1847a 0,185 1,804 0,184 1,703 9,30 9,75 0,95
2021a 0,172 1,817 0,177 1,762 8,65 9,13 0,94
2022a 0,165 1,828 0,173 1,752 8,28 8,99 0,91
1085 0,170 1,810 0,156 1,790 8,60 8,02 1,07
78 0,183 1,796 0,158 1,782 9,28 8,14 1,15
11 32r 0,201 1,773 0,194 1,684 10,16 10,50 0,98
1133b 0,268 1,693 0,198 1,646 13,68 9,79 1,32
1136r 0,188 1,781 0,203 1,650 9,57 10,50 0,86
1163b 0,187 .1,796 0,178 1,634 9,43 9,78 0,96

Пироксениты
1171b 0,198 1,788 0,198 1,798 9,97 9,87 1,02
1107a 0,150 1,867 0,177 1,792 7,44 9,03 0,81

зывает на зависимость этого параметра от содержания магния, железа и, соответственно, 
железистости породы.

Коэффициенты распределения магния и железа между сосуществующими оли
винами и ортопироксенами из перидотитов и пироксенитов (см. табл. 48) колеб
лются от 0,74 до 1,32. Однако большинство величин незначительно отклоняется от 
единицы. Как видно, в оливинах, сосуществующих с ортопироксеном, железистость 
может быть и выше, и ниже, чем у ортопироксенов. Из 27 проанализированных пар



Орто пироксен

AIIV AIVI Fe2 + Mg f 2 AI

40,123 +0,290 +0,184 -0,440 40,167 40,250
40,034 +0097 -0,728 40022 -0,693 40,083
+0,086 -0 0 4 7 +0,913 -0,665 +0096 40,053
-0,137 +0,127 -0 0 6 4 +0,675 -0 0 4 3 -0,057
+0076 -0,052 +0006 -0,662 40089 -0,003

в 12 случаях более железистым оказался ортопироксен, в остальных —  оливин. Это 
говорит о том, что относительно линии /Сд-1 точки конкретных значений располага
ются почти симметрично. Среднее значение коэффициента распределения магния и 
железа в сосуществующих оливинах и ортопироксенах в гарцбургитах и лериолитах 
равно единице, в пироксенитах —  0,9, в среднем по всем породам —  единице. Посколь
ку одновременное увеличение железистости оливина и ортопироксена прямо пропор
ционально увеличению железистости породы, а Кц Mg— Fe между минералами равен 
1,0 (что указывает на одинаковый прирост Мд и Fe в них), очевидно, что этот пара
метр не может использоваться в термометрии, по крайней мере для магнезиальных 
составов.

Оливин —  клинопироксен

Эти сосуществующие минералы изучались в верлитах и лерцолитах. Одна пара про
анализирована из пироксенитов. Корреляционному анализу подверглись составы 
сосуществующих минералов из верлитов, лерцолитов и в целом из перидотитов 
(табл. 49).

В верлитах значимые положительные значения коэффициентов парной корреля
ции фиксируются только между содержанием магния в оливине и количеством 
марганца и алюминия в сосуществующем клинопироксене. В лерцолитах устанавли
вается отрицательная связь между Мп в клинопироксене и содержанием никеля и 
магния в оливине, и, напротив, положительная — с количеством Fe2+ и железистостью. 
Последняя имеет положительную связь с железистостью пироксена, что указывает 
на прямо пропорциональное увеличение железистости минералов в зависимости от 
общего содержания железа и железистости породы. Поскольку магнезиальный 
оливин содержит больше никеля, чем железистый, и, как видно, оба минерала будут 
при этом иметь более магнезиальный состав в породах, обогащенных магнием, 
возникает отрицательная связь никеля в оливине с железистостью пироксена. Фак
тически это связь с железистостью породы.

Корреляционным анализом состава сосуществующих оливинов и клинопироксенов 
в целом по перидотитам установлена положительная связь Сг20 3 в моноклинном пиро
ксене с содержанием никеля и магния и отрицательная —  с количеством железа и желе
зистостью оливина. Железистость моноклинного пироксена, как и в лерцолитах, имеет 
отрицательную связь с количеством никеля и магния в оливинах, а с Fe2+ и желези
стостью оливина — положительную. Связи остальных компонентов и параметров состава 
этих минералов не значимы. Судя по данным расчетов, можно заключить, что на распре
деление железа и магния между сосуществующими оливинами и клинопйроксенами 
может влиять лишь хром в клинопироксене. При этом величина Ка Mg— Fe будет 
уменьшаться с увеличением количества Сг20 3 в клинопироксене, а железистость пиро
ксена —  приближаться к значению железистости оливина.

Значения коэффициентов распределения магния и железа между сосуществующими 
оливинами и клинопироксенами из верлитов колеблются от 1,02 до 2,11, в лерцоли
тах —  от 0,82 до 1,76 при средних значениях соответственно 1,43 и 1,23 (табл. 50). 
Несмотря на кажущуюся разницу средних значений, разброс величины Кл настолько 
велик, что в этих парагенезисах вряд ли будут установлены значимые различия сред-



Клинопироксен

ТЮ2 МпО Na,0 Сг20 3 AI,V AIVI f EAI Кл

МпО +0,222 +0,200 +0,277 +0,047 +0,264 +0,341 +0,398 +0,327 +0,214
X NiO -0,236 -0,123 +0,171 +0,462 +0,178 +0,234 -0,648 +0,222 -0,026
S
о Fe2 + +0,324 +0,192 -0,175 -0,560 -0,196 -0,301 +0,849 -0,267 -0,056
Sс; Мд -0,352 -0,269 +0,092 +0,477 +0,116 +0,248 —0,862 +0,192 +0,070
О Г +0,324 +0,204 -0,166 -0,550 -0,187 -0,298 +0,852 -0,259 -0,055

Т а б л и ц а  50
Коэффициенты распределения Мд и Fe2+ и железистость 

сосуществующих оливинов и клинопироксенов

№ обр.
Оливин Клинопироксен f

к я
Fe2+ Mg Fe2+ Мд Ол Кпр

Лершэлиты
1847а 0,185 1,804 0,070 0,901 9,30 7,21 1,33
2021а 0,172 1,817 0,064 0,948 8,65 6,32 1,40
2022а 0,165 1,828 0,060 0,927 8,28 6,08 1,40
7266 0,337 1,661 0,163 0,899 16,87 15,34 1,12
727в 0,306 1,680 0,142 0,883 15,41 13,88 1,13
727в-1 0,308 1,671 0,150 0,909 15,66 14,17 1,12
272 0,250 1,732 0,105 0,965 12,61 931 1,33
1105д 0,184 1,816 0,083 0,856 9,19 8,84 1,04
11 Обе 0,184 1,796 0,077 0,873 9,29 8,08 1,16
1085 0,170 1,816 0,057 0,968 8,60 5,56 1,59
78 0,183 1,796 0,053 0,916 9,28 5,47 1,76
1132г 0,201 1,773 0,134 0,965 10,16 12,25 0,82
1133в 0,268 1,693 0,105 0,851 13,68 10,96 1,28
1136г 0,188 1,781 0,103 0,903 9,57 10,24 0,93
1163в 0,187 1,796 0,089 0,868 9,43 9,26 1,02

Верлиты
689 0,308 1,687 0,129 0,870 15,42 12,89 1,23
М-697-3 0,219 1,780 0,055 0,942 10,94 5,52 2,11
1084 0,285 1,721 0,124 0,891 14,21 12,23 1,19
1084-1 0,299 1,680 0,107 0,902 15,10 10,60 1,50
1514-3 0,369 1,640 0,182 0,935 18,36 16,29 1,16
24966 0,237 1,772 0,116 0,889 11,80 11,54 1,02
2496в . 0,237 1,788 0,071 0,948 11,71 6,97 1,77

Пироксениты
1171в 0,198 1,788 0,090 0,864 9,97 9,47 1,06

них величин при увеличении количества данных. Вместе с тем в отличие от сосущест
вующих оливинов и ортопироксенов, где К ц Mg— Fe между ними в среднем равен 
единице, в сосуществующих оливинах и клинопироксенах К а магния и железа выше 
единицы. Согласно корреляционной зависимости железистость сосуществующих 
оливина и клинопироксена будет возрастать с увеличением железистости породы, 
однако железистость оливина увеличивается быстрее, поскольку К ц >  1. Отражает ли 
это температурную зависимость, без специальных экспериментальных данных сказать 
трудно. Очевидно только одно: различий в величинах К л Mg— Fe в сосуществующих 
оливинах и клинопироксенах из лерцолитового и верлитового парагенезиса не имеется.



Если даже и существует зависимость Кц от температуры, то в данном случае в отноше
нии магнезиальных составов можно говорить лишь о близких температурах равно
весия этих минералов в лерцолитах и верлитах.

Сравнение геотермометра, основанного на распределении Fe2+ и Мд между сосуще
ствующими оливинами и клинопироксенами, с другими геотермометрами [229] по
казывает, что температуры по оливин-клинопироксеновому равновесию не согласуются 
с температурами, полученными по двупироксеновым геотермометрам [194, 230]. 
По данным Б.Д. Вуда, применение его нецелесообразно из-за больших ошибок. Интерес
нее данные о региональных различиях К ц сосуществующих оливинов и клинопироксе- 
нов различных массивов. Так, К ц для оливун-клинопироксеновых лерцолитов равен: 
из Алагульского массива —  1,38, Наранского —  1,18, Эгийнгольского —  1,10, Шишхид- 
гольского—  1,68, Эрдэниулинского —  1,01.

Ортопироксен —  клинопироксен

Распределение компонентов между сосуществующими орто- и клинопироксенами 
рассмотрено в ряде работ [45, 129, 130, 202, 203, 230], авторы которых показали воз
можность использования химического состава этих минералов для оценки термодина
мических условий их кристаллизации. Н.Л. Добрецов с соавторами [45] детально 
рассмотрели многие проблемы, связанные с характером распределения не только 
магния и железа между этими сосуществующими пироксенами, но и других компо
нентов и параметров, влияющих на распределение. Они отметили все трудности и 
неопределенности, возникающие при оценке температур и давлений с помощью коэф
фициентов распределения. В работе В.Д. Вуда и С. Банно [230] для оценки температур 
кристаллизации учитываются распределение магния и железа и их позиция в решетке 
пироксенов, а также другие компоненты в составе минералов. По данным некоторых 
исследователей [80], геотермометр Вуда и Банно позволяет получить наименьшие от
клонения определяемых температур от экспериментально установленных величин, 
что позволяет считать его более предпочтительным по сравнению с другими геотермо
метрами.

Остановимся подробнее на данных о распределении магния и железа, а также на 
анализе корреляционных связей компонентов в сосуществующих пироксенах. Согласно 
табл. 51, К д Mg— Fe2+ в пироксенах из лерцолитов колеблется от 0,82 до 1,62 при сред
нем значении 1,21, в вебстеритах —  от 0,99 до 1,57, в среднем 1,28. Значимые различия 
в величинах Кц между пироксенами этих парагенезисов отсутствуют. В сосуществую
щих пироксенах железистость ортопироксена в большинстве случаев выше железистости 
клинопироксена. Лишь в четырех парах из 37 клинопироксен оказался более желези
стым, чем ортопироксен. Вместе с тем средняя величина К а в лерцолитах и верлитах 
ниже, чем по данным Р. Кретца [203], где /Сд для магматических пород равен 1,37, 
а для метаморфических 1,85. Несколько ниже К ц для сосуществующих пироксенов 
из альпинотипных гипербазитов по сравнению с К а пироксенов из интрузивных пород, 
что связывается с более высокой температурой кристаллизации гипербазитов {45] .

Если считать, что зависимость /Сд Mg— Fe2+ в сосуществующих пироксенах от темпе
ратуры имеется, то в нашем случае как в лерцолитах, так и в вебстеритах равновесие 
между пироксенами устанавливается при более высокой температуре, чем это показал 
Р. Кретц. Поскольку различия средних значений Кл отсутствуют, не будут значимо 
различаться и средние температуры (1420°С —  лерцолиты, 1280°С —  пироксениты), 
хотя в первых температура равновесия выше на 140°С. В настоящее время вряд ли 
стоит придавать большое значение абсолютным величинам температур, рассчитанных 
по этому геотермометру [203] , поскольку отдельные значения Кц отвечают нереаль
ным температурам. Тем не менее средние значения свидетельствуют о более низко
температурной природе пироксенитов.

Корреляционный анализ выполнен для сосуществующих пироксенов из лерцолитов 
и вебстеритов и выборки, включающей минералы обоих типов пород. Не рассматривая 
отдельно каждую из групп пироксенов, внутри которых корреляционные зависимости 
не имеют принципиальных различий, остановимся на общей выборке. Прежде всего 
заметим, что содержания T i0 2, Cr20 3, EAI, Fe2+ и железистость в пироксенах связаны 
прямой пропорциональной зависимостью. Увеличение количества перечисленных компо
нентов в клинопироксене сопровождается увеличением их содержаний в ортопиро-



Коэффициенты распределения Мд и Fe2+ и железистость 
сосуществующих орто- и клинопироксенов

№ обр.
Ортопироксен Клинопироксен f

Fe2+ Mg Fe2+ Мд Опр Кпр

7056 0,238 1,676
Лерц

0,117
опиты

0,932 12,47 11,16 1,13
11496 0,194 1,746 0,086 0,919 10,00 8,55 1,10
727 в 0,294 1,664 0,142 0,883 15,05 13,88 1,10
727в-1 0,284 1,662 0,150 0,909 14,85 14,17 1,04
7266 0,308 1,602 0,163 0,899 16,11 15,34 1,06
273 0,311 1,661 0,117 0,932 15,77 11,39 1,49
279 0,368 1,617 0,131 0,930 18,54 12,35 1,62
272 0,238 1,749 0,105 0,965 11,98 9,81 1,25
1085 0,156 1,790 0,057 0,962 8,02 5,56 1,48
78 0,158 1,782 0,053 0,916 8,14 5,47 1,53
1847а 0,184 1,703 0,070 0,901 9,75 7,21 1,39
2021а 0,177 1,762 0,064 0,948 9,13 6,32 1,49
2022а 0,173 1,752 0,060 0,927 8,99 6,08 1,53
1105д 0,178 1,664 0.083 0,856 9,69 8,84 1,10
1105е 0,178 1,806 0,077 0,873 8,98 8,08 1,12
1137 0,214 1,610 0,108 0,845 11,72 11,37 1,04
1137а 0,178 1,619 0,118 0,877 9,91 11,86 0,82
1133в 0,198 1,646 0,105 0,851 9,79 10,96 0,97
1132г 0,194 1,684 0,134 0,965 10,50 12,25 0,83
1136г 0,203 1,650 0,103 0,903 10,50 10,24 1,08
1163в 0,178 1,634 0,089 0,868 9,78 9,26 1,06

732г-1 0,273 1,599
Вебстериты 

0,156 0,908 14,58 14,66 0,99
732г-2 0,306 1,548 0,128 0,934 16,50 12,05 1,44
732г 0,259 1,668 0,125 0,926 13,44 11,90 1,15
М-706в 0,245 1,651 0,100 1,001 12,90 9,08 1,48
М-706а 0,249 1,639 0,115 0,996 13,19 10,35 1,32
М-732а 0,439 1,449 0,185 0,956 23,25 16,21 1,57
1251-1 0,360 1,556 0,186 0,996 18,79 15,74 1,24
7066 0,248 1,707 0,115 0,910 12,70 11,15 1,15
706а 0,248 1,667 6,114 0,996 12,96 10,55 1,26
706в 0,234 1,672 0,101 0,965 12,28 9,47 1,34
М-78 0,365 1,551 0,174 0,866 19,06 16,73 1,17
М-586 0,248 1,679 0,126 0,978 12,86 11,42 1,15
М-586-1 0,291 1,674 0,121 0,945 14,81 11,34 1,36
М-80 0,235 1,618 0,103 0,967 12,69 9,61 1,36
3037а 0,263 1,658 0,123 0,972 13,69 11,23 1,25
1171в 0,196 1,798 0,090 0,864 9,87 9.47 1,05

ксене. Поскольку титан и алюминий не входят в состав оливина, учитывая корреляцион
ные зависимости между всеми сосуществующими минералами, можно заключить, что 
содержание этих элементов в минералах альпиногипных гипербазитов зависит только 
от количества их в породе. Поэтому попытки использовать содержание А12Оз в этих 
минералах для оценки Р— Т условий их кристаллизации не имеют основания.

Как указывалось выше, главным фактором для оценки давления должно служить 
соотношение алюминия в тетраэдрической и октаэдрической позициях пироксенов, 
а не общее количество А120з. Таким образом, не зная абсолютных значений, можно 
с уверенностью говорить об относительных величинах давления при кристаллизации 
пироксенов и соответственно пород в целом. Опираясь на результаты анализа мине
ральных парагенезисов, мы можем проводить более строгое сравнение ультраосновных 
пород различной генетической и формационной принадлежности по величинам давления.

Связь хрома и железа в сосуществующих пироксенах с составом породы более



сложная, потому что на нее влияет присутствие хромшпинелида. Если этим пренебречь 
(учитывая малое количество акцессорного хромшпинелида), то допустимо считать, 

что содержания железа, хрома и железистость силикатов, слагающих гипербазиты, 
будут зависеть лишь от состава пород. В этом случае правомерно для термометрии 
использование распределения магния и железа в сосуществующих силикатах: Если же 
в породе будет присутствовать в больших количествах хромшпинелид или другой 
окисел (например, герцинит или магнетит), то Ка Mg— Fe2+ изменится и оценка тем
ператур не будет корректной.

Не обсуждая связи между компонентами в сосуществующих пироксенах, которые 
приведены в табл. 52, рассмотрим лишь корреляцию с кальцием и /Сд Са/(Са + Мд). 
Кальций и магний —  основные компоненты клино- и ортопироксенов, образующих 
в зависимости от температуры твердые растворы разного состава. На этом принципе 
основаны геотермометры, учитывающие либо количество кальциевого компонента в 
ортопироксенах, либо соотношение кальциевого и магниевого компонентов в клино- 
пироксене. Поэтому важно знать, каким образом кальций соотносится с другими 
компонентами в пироксенах.

Данные табл. 52 показывают, что содержание кальция в клинопироксене имеет 
отрицательную связь с его содержанием в ортопироксене и положительную —  с маг
нием. С Fe2+ и железистостью он имеет отрицательную связь. Другими словами, с 
более кальциевым клинопироксеном сосуществует менее кальциевый и более магне
зиальный ортопироксен. Такая корреляция кальция в пироксенах обосновывает гео
термометры, использующие содержание кальция в ортопироксене [189, 209] . Однако 
из расчетов коэффициентов корреляции следует, что количество кальция в ортопиро
ксене зависит тдкже от железистости сосуществующего клинопироксена. Поэтому 
в случае железистых составов пироксенов оценку температур будут завышенными. 
Вместе с тем применение указанных геотермометров связано как с техническими 
трудностями, так и с неоднозначной интерпретацией результатов, обусловленной 
ошибками в определении кальция. Например, по геотермометру Мизена [209] в 
13 случаях из 27 температуры равновесия пироксенов оказались выше или ниже 
области возможной интерполяции.

По другому геотермометру, не учитывающему содержание Fe2+ [189], доля 
неопределенных значений температуры еще выше. Отношение Са/(Са + Мд) (К) в 
клинопироксене, используемое как геотермометр [194], имеет отрицательную связь 
с марганцем, кальцием, железом и железистостью сосуществующего ортопироксена, 
а с хромом, A IV I, Мд и EAI —  положительную. Однако здесь имеется много влияю
щих факторов. В частности, на величину К  влияет количество Z A I и A IVI в ортопиро
ксене. Это же наблюдается и в клинопироксене. Отметим, что с увеличением 
ZAI и A IVI повышается К  и соответственно снижается значение температур. Особен
но сильно это будет сказываться в парагенезисах высоких давлений.

На основании данных по химическому составу сосуществующих минералов были 
рассчитаны температуры равновесия для различных парагенезисов из гипербазитовых 
массивов Монголии. Кроме того, для некоторых образцов с известным химическим 
составом пород и минералов по равновесию кристалл— расплав рассчитана темпера
тура расплава в момент выделения первых кристаллов оливина [217] . Температуры 
равновесия сосуществующих минералов определялись по распределению компонен
тов между оливином и хромшпинелидом [42] и между клинопироксеном и орто
пироксеном [130, 230]. Кроме того, рассчитаны температуры равновесия по соотноше
нию кальция и магния в клинопироксене, сосуществующем с ортопироксеном [194], 
и по соотношению Са, Мд и Fe в ортопироксене [209], сосуществующем с клино
пироксеном. Обсудим полученные значения температур (табл. 53).

Отметим, что наиболее высокие температуры равновесия в среднем устанавливаются 
для пары оливин— хромшпинелид, хотя в пределах одного массива для одинаковых 
парагенезисов они могут быть различными. Разница эта достигает иногда больших значе
ний. Так, в дунитах Шишхидгольского массива минимальная и максимальная темпера
туры равнялись 1070 и 1359°С, в лерцолитах Эрдэниулинского массива —  1055 
и 1528, в лерцолитах Эгийнгольского массива — 101 Т и 1248, в гарцбургитах Улахид- 
ского массива —  994 и 1141°С. Минимальная температура равновесия в дунитах Шиш
хидгольского массива соответствует температурам равновесия оливин— хромшпинель



Коэффициенты парной корреляции содержаний компонентов и параметров состава 
сосуществующих орто- и клинопироксенов из вебстеритов и лерцолитов 

(п = 37, г 05 = 0,332)

Ортопироксен

T i0 2 MnO CaO Сгг О, |

тю2 +0,613 - 0,122 +0,136
‘ I

+0,428
МпО +0,325 +0,313 +0,117 -0,061
Na20 ' +0,238 -0,117 -0,254 +0,532

X Сг2 0 3 +0,103 -0,461 -0,259 +0,757
а>и
X AIIV +0,349 -0,254 -0,129 +0,698
О
as AIVI +0,087 -0,533 -0,427 +0,642
с
о Fe2+ +0,444 +0,658 +0,461 -0,493
X
X Mg -0,237 +0,334 +0,499 -0,442
с;
X Ca / -0 ,309 -0,391 -0,549 +0,058

f +0,491 +0,602 +0,399 -0,429
2 Al +0,267 -0,409 -0,279 +0,747

K a - 0,012 -0,447 -0,655 +0,336

из лерцолитов, в Эгийнгольском массиве минимальные температуры равновесия этой 
пары минералов совпали с оценками температур для лерцолитов, гарцбургитов и 
дунитов.

В Наранском, Алагульском и Хутульском массивах температуры равновесия сосуще
ствующих оливинов и хромшпинелидов практически одинаковы. Несмотря на некото
рые колебания оценок, парагенезисы расположились в следующем порядке уменьше
ния средних температур равновесия: 1) дуниты и гарцбургиты, 2) лерцолиты, 3) веб- 
стериты. Колебания значений температур в пределах одного массива лишь подчеркивают 
очень сложную историю формирования альпинотипных гипербазитов. При этом макси
мальные температуры равновесия, очевидно, характеризуют субсолидусные условия 
кристаллизации сосуществующих минералов дунитов, гарцбургитов и лерцолитов, 
а все более низкие значения температур, вероятно, отражают последующие изменения 
состава сосуществующих минералов, подвергшихся рекристаллизации под влиянием 
более поздних интрузий.

Полагая, что ультраосновная магма имела перидотитовый состав, температуру кото
рой в момент выделения первых кристаллов оливина мы определяем по равновесию 
кристалл-расплав [217], и считая максимальные температуры равновесия сосущест
вующих оливина и хромшпинелида реликтовыми, отражающими наиболее высоко
температурные условия кристаллизации, можно подойти к оценке степени регрессив
ного метаморфизма отдельных ультраосновных массивов. В этом случае чем больше 
разница между максимальными температурами расплава и температурой равновесия 
сосуществующих оливина и хромшпинелида, тем выше степень регрессивного мета
морфизма пород. Согласно табл. 53, эта разница составила: для Эрдэниулинского мас
сива —  137°С, Хутульского —  236, Шишхидгольского —  297, Наранского —  388, Эгийн- 
гольского —  427, Улахидского —  522, Алагульского —  579°С. Отсюда следует, что наи
большему регрессивному метаморфизму подверглись гипербазиты Алагульского мас
сива, а наименьшему —  Эрдэниулинского. Поэтому гипербазиты в первом массиве очень 
сильно преобразованы и вероятность встретить здесь первичные породообразующие 
минералы чрезвычайно мала по сравнению со вторым массивом. Интересно, что мас
сивы выстроились в таком же порядке и в соответствии с оценками температур по 
паре ортопироксен— клинопироксен, полученными по геотермометру Мизена [209]. 
Лишь Наранский и Шишхидгольский массивы поменялись при этом местами.

Самые низкие значения температур равновесия получены по соотношению кальция 
и магния в клинопироксене, сосуществующем с ортопироксеном [194]. Цифры близки 
по величине как для разных парагенезисов (лерцолиты, вебстериты), так и для одина
ковых пород различных массивов. Более того, в вебстеритах температуры кристалли-



AlIV AlVI Fe2 + Mg f X Al

+0,560 +0,556 - 0J 12 -0,303 -0,042 - +0,622
-0,116 -0,146 +0,248 -0,268 +0,268 -0,147
+0,485 +0,731 -0,260 -0,165 -0,216 +0,682
+0,463 +0,441 -0,677 +0,371 -0,662 +0,504

+0,694 +0,703 — 0,302 -0,139 -0,249 +0,779

+0,498 +0,688 -0,475 +0,182 -0,463 +0,664
-0,256 -0,243 +0,860 -0,805 +0,882 -0,279
-0,371 -0,517 +0,224 -0,046 +0,216 -0,498
+0,079 - 0,001 -0,377 +0,531 -0,410 +0,043
-0,198 -0,164 +0,822 -0,799 +0,846 - 0,201
+0,679 +0,772 -0,413 -0,007 — 0,374 +0,810
+0,301 +0,361 -0,367 +0,329 -0,380 +0,371

зации сосуществующих пироксенов оказываются даже выше, чем в лерцолитах. Если 
указанные температуры характеризуют условия последнего равновесия, то их низкое 
значение отражает одинаковые условия метаморфизма альпинотипных гипербазитов 
различных массивов. Эти условия по температурам соответствуют гранулитовой фации 
метаморфизма. Отсутствие в парагенезисах альпинотипных гипербазитов Монголии 
барофильных минералов и, напротив, присутствие плагиоклаза в некоторых разностях 
пород свидетельствуют об относительно низких давлениях при их метаморфизме. Судя 
по особенностям состава минералов, альпинотипные гипербазиты Монголии по усло
виям глубинности формирования занимают интервал от нижних уровней коры до 
верхних уровней мантии.

Сравнение различных геотермометров, основанных на распределении компонентов 
между сосуществующими пироксенами [130, 230], указывает на близость определяе
мых по ним палеотемператур. Так, для 37 пар пироксенов средняя температура, рассчи
танная по В.Д. Вуду и С. Банно, равна 1046°С, а по Л.Л. Перчуку —  1070°С. Близкое 
среднее значение получается и по геотермометру Б.О. Мизена: 1057°С (п = 4 4). В то же 
время средняя температура по соотношению Са и Мд в клинопироксенах равна 910°С 
(п = 46), что почти на 150°С ниже, чем по трем другим геотермометрам для сосущест
вующих пироксенов, и еще значительно ниже по сравнению с равновесием оливин— 
хромшпинелид.

Интересные данные вытекают из анализа температур равновесия сосуществующих 
минералов из лерцолитов. В табл. 54 приведены средние значения температур равно
весия сосуществующих минералов по трем геотермометрам (Дж, Д, В; см. табл. 53), 
а также температур расплава. Как видно, во всех массивах наблюдается трехступен
чатое изменение температур по различным геотермометрам. Наиболее высокие тем
пературы устанавливаются для равновесия Ол— ХрШп, ниже —  для Опр— Кпр, самые 
низкие значения —  для Кпр в парагенезисе с Опр. Обратившись к петрографическим 
данным по изучению лерцолитов, мы в большинстве случаев увидим, что оливин в них 
кристаллизовался первым. Одновременно с ним или несколько позже кристаллизовал
ся ортопироксен. Клинопироксен и акцессорный хромшпинелид формировались в 
последнюю очередь. Иногда клинопироксен и хромшпинель выделялись одновременно.

Отсюда можно заключить, что различные температуры равновесий характеризуют 
магматическую природу лерцолитов. Однако полученные значения не отражают истин
ные температуры кристаллизации сосуществующих минералов, а только показывают 
какие-то заниженные, усредненные величины. Поэтому для магматических образова
ний логично ожидать более высоких температур для пары Ол—  ХрШп, ниже —  для пары 
Опр— Кпр. Что же касается клинопироксенового геотермометра, то с учетом взаимо-



Температуры равновесия минералов из пород гипербазитовых массивов Монголии, 
оцененные по различным геотермометрам (°С)
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Температуры равновесия рассчитаны по методикам: Дж — [421, Д —  [194), В [230] , П —  [1*29, 
130], М —  [209], Р —  [217]; > и <  —  температуры выше или ниже возможной,интерполяции.

Т а б л и ц а  54
Средние значения температур равновесия сосуществующих минерален

из лерцолитов

Массив
Т °с  ' равн' ^

7"расп» ^
Дж Д В

Эгийнгольский 1134 '8*5 1039 1669
Алагул ьский 1055 873 997 1650
Шишхидгольский 1096 880 1001 1656
Эрдэниулинский 1256 909 1109 1633



отношений клинопироксена и корреляционных связей его состава с составом других 
сосуществующих минералов, температуры, оцененные по соотношению Са и Мд, долж
ны быть всегда ниже по сравнению с полученными при помощи других геотермометров. 
Очевидно, что* в разностях ультраосновных пород, подвергшихся преобразованиям в 
условиях глубинных фаций метаморфизма, температуры равновесия сосуществую
щих минералов по различным геотермометрам будут нивелироваться.

Г Л А В А  V

НЕКОТОРЫЕ АСПЕКТЫ ГЕОХИМИИ АЛЬПИНОТИПНЫХ ГИПЕРБАЗИТОВ 
И ДРУГИХ ПОРОД ОФИОЛИТОВЫХ АССОЦИАЦИЙ МОНГОЛИИ

Альпинотипные гипербазиты Монголии, как уже отмечалось, до последнего времени 
оставались недостаточно изученными. В первую очередь это относится к их веществен
ному составу. Геохимические исследования гипербазитов и ассоциирующих с ними 
образований в Монголии фактически только начинаются. Сведения по этому вопросу, 
по существу, ограничиваются краткой геохимической характеристикой Тайширинской 
офиолитовой ассоциации, которую приводят в своей работе, посвященной вопросам 
тектоники офиолитов, Л.П. Зоненшайн и М.И. Кузьмин [65].

В настоящей главе нами рассмотрены вопросы распределения элементов-примесей 
в породах ряда офиолитовых ассоциаций, а также изложены результаты изучения зако
номерностей распределения элементов платиновой группы и золота в альпинотипных 
гипербазитах и ассоциирующих с ними габброидах и вулканитах.

В процессе изучения гипербазитов и связанных с ними пород нами было выполнено 
290 количественных спектральных анализов на 12 элементов-примесей: марганец, ба
рий, титан, никель, медь, хром, ванадий, цирконий, скандий, кобальт, стронций и бор. По 
ним рассчитаны средние содержания в каждом из выделенных типов пород (табл. 55). 
Несмотря на значительные дисперсии содержаний элементов, вычисленные средние зна
чения позволяют сопоставить геохимические спектры отдельных типов пород, а также 
сравнивать их со среднемировыми данными. А.П. Виноградова [31]. В результате рас
смотрения средних содержаний элементов, а также коэффициентов их концентрации, 
полученных при нормировании по среднемировым данным (табл. 56, рис. 18), выяв
лены следующие закономерности.

Ряд элементов содержится в изученных породах в количествах, близких к средне- 

Т а б л и ц а  55
Средние содержания элементов-примесей в породах офиолитовых ассоциаций 

по данным количественного спектрального анализа (г/т)

Порода Си V Zr

Дуниты (19) 27 20 26
Гарцбургиты (24) 23 12 26
Серпентиниты (73) 19 26 22
Лерцолиты (21) 56 38 31
Верлиты (16) 115 84 * 26
Вебстериты (35) 24 140 31
Диопсидиты (18) 138 215 51
Энстатититы (4) 26 58 30
Вторичные оливин-серпентиновые породы (12) 26 8 21
Средние содержания в ультраосновных породах (по [31]) 20 40 30

Габбро-нориты (9) 12 106 25
Габбро (24) 74 170 36
Вулканиты (34) 118 252 130

Средние содержания в основных породах (по [31 ]). 100 200 100

В скобках —  число анализов.



мировым значениям. В частности, в дунитах, гарцбургитах и серпентинитах, слагаю
щих гипербазитовые массивы, хром, никель, марганец, кобальт, ванадий, цирконий 
и медь имеют коэффициент концентрации, близкий к единице. То же можно отметить 
и для хрома, никеля, стронция, кобальта и ванадия в породах габброидных интрузивов 
(габбро-нориты, габбро).

Иная тенденция обнаруживается в породах переходных зон, представленных верли- 
тами, вебстеритами, диопсидитами и энстатититами. В них медь, ванадий, скандий и 
стронций характеризуются коэффициентами концентрации, варьирующими в пределах 
2— 12, что указывает на резко повышенные содержания перечисленных элементов в 
данных типах пород из офиолитов Монголии. Такая закономерность, очевидно, обуслов
лена тем, что названные элементы входят преимущественно в состав пироксенов [27], 
слагающих значительный объем пород переходных зон. Имеются также указания на то, 
что основной концентратор Sc в гипербазитах и габброидах —  клинопироксен [36 ]. .

Как гипербазиты, так и прорывающие их габброиды, входящие в состав офиолито- 
вых ассоциаций Монголии, отличаются пониженными концентрациями титана. По соот
ношению содержаний титана и коэффициентов железистости [Fe0o6l4/(Fe0O6ii*+Mg0)I 
габбро-нориты и габбро относятся к низкотитанистым габброидам офиолитов [221].

Породы гипербазитовых массивов, габброидных интрузивов и переходных зон 
отличаются друг от друга характером корреляционных зависимостей элементов-при
месей. Так, в дунитах, гарцбургитах, лерцолитах и серпентинитах обычно фиксируется 
значимая положительная корреляция между парами элементов: никель—кобальт, хром - 
марганец, а в лерцолитах —  никеля с медью и барием. Хррм, кроме того, коррелирует- 
ся в этих породах с кобальтом и марганцем, а в дунитах —  с барием.

В габброидах и породах переходных зон устанавливаются другие связи. В габбро- 
норитах барий имеет положительную корреляцию с ванадием и скандием. Два послед
них элемента положительно коррелируют между собой, а титан связан отрицательной 
корреляцией с цирконием. В габбро содержания титана увеличиваются прямо пропор
ционально содержаниям стронция, а последний положительно коррелирует с барием. 
В породах переходных зон ванадий имеет положительную связь со скандием, барием 
и бором (верлиты, вебстериты), а никель положительно связан с марганцем, хромом 
и кобальтом (верлиты). Барий прямо пропорционально связан со скандием, бором 
(верлиты) и титаном (вебстериты).

Особый интерес представляет распределение бора и бария. Как следует из приве
денных данных, средние содержания бора в различных типах пород варьируют в пре
делах 14— 113 г/т, бария —  18— 32 г/т. Однако коэффициенты концентрации этих эле
ментов оказались во много раз большими по сравнению с другими изученными элемен
тами, поскольку для них среднемировые содержания в ультраосновных породах состав
ляют всего лишь 1 г/т [31 ].

Sc Со Ва Sr В Мп Ti Ni Cr

7 152 18 17 29 1219 .56 1881 1657
8 141 19 27 45 1510 86 1746 2051
8 102 28 31 32 896 98 1121 2189
12 185 27 29 113 2372 121 1799 2120
35 124 26 69 39 2443 325 1571 2409
41 106 20 44 14 2177 499 1075 2674
60 185 28 . 45 30 2382 381 1416 2882
8 98 32 35 40 1560 223 1765 1390
1 224 23 15 58 2204 35 2793 2545

5 200 1 10 1 1500 300 2000 2000
38 48 17 73 18 1153 291 183 208
57 52 68 282 23 1379 1483 245 378
37 28 332 661 19 1338 4413 103 211
24 45 300 440 5 2000 9000 160 200
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Рис. 18. Распределение элементов-примесей в главных типах пород офиолитовых ассоциаций Монго
лии (по данным табл. 56)

Внутренний круг соответствует коэффициентам концентрации элементов, равным единице

А.Ф. Горбов [40] показал, что в 79,6% всех обработанных им анализов ультраоснов- 
ных пород содержание бора колеблется в пределах 3— 9 г/т; это существенно выше 
среднего значения по А.П. Виноградову [31]. Серпентинизация пород сопровождается 
заметным повышением содержаний бора, а в серпентинитах среднее содержание элемен
та достигает 90 г/т. На основании этих данных можно предполагать, что среднемиро-

Т а б л и ц а  56
Коэффициенты концентрации элементов-примесей в породах 

офиолитовых ассоциаций Монголии

Порода Си V Zn Sc

1. Дуни ты 1,35 0,50 0,87 1,40
2. Г эрцбургиты 1,15 0,30 0,87 1,60
3» Серпентиниты 0,95 0,65 0,73 1,60
4. Лерцолиты 2,80 0,95 1,03 2,40
5. Верлиты 6,75 2.15 0,87 6,80
6. Вебстериты * 1,20 • 3,50 1,03 8,20
7. Диопсидиты 6,90 5,38 1,70 12,00
8. Энстатититы 1,30 1,45 1,00 1,60
9. Вторичные оливин-серпентиновые породы 1,30 0,20 0,70 0,20

10. Габбро-нориты 0,12 0,53 0,25 1,58
11. Габбро 0,74 0,85 0,36 2; 38
12. Вулканиты 1,18 1,26 1,30 1,54

Коэффициент концентрации (К) = (среднее содержание в породах данного типа) : (среднее со
держание по [31] ) . Для пород 1— 9 использованы данные А.П. Виноградова для ультраосновных по
род, для 10—12 —  данные для основных пород.



вые содержания бора в ультраосновных породах в действительности на порядок выше 
рассчитанных А.Л, Виноградовым [31] . С другой стороны, можно допустить, что от
носительно повышенные содержания бора в ультраосновных породах Монголии обус
ловлены широким распространением сильно серпентинизирозанных их разностей.

Б.Г. Лутц [107] привел данные о содержании бария в ультраосновных породах 
офиолитовых ассоциаций многих районов мира, из которых следует, что гипербазиты 
большинства ассоциаций содержат барий в количествах 8— 30 г/т, т. е. близких к опре
деленным нами в ультраосновных породах Монголии. К этому можно добавить, что в

Со Вэ Sr В Мп Ti Ni Cr

0,76 18 1,70 29 0,81 0,19 0,94 0,83
0,71 19 2,70 45 1,01 0,29 0,87 1,03
0,51 28 3,10 32 0,60 0,33 0,56 1,09
0,93 27 2,90 113 1,58 0,40 0,90 1,06
0,62 26 *6,90 39 1,70 1,08 0,79 1,20
0,53 20 4,40 14 1,45 1,66 0,54 1,34

' 0,93 28 4,50 30 1,59 1,27 0,71 1,44
0,49 32 3,50 40 1,04 0,74 0,88 0,70
1,12 23 1,50 58 1,47 0,12 1,40 1,27
1,07 0,06 1,70 3;60 0,58 0,03 1,14 1,04
1,16 0,23 0,64 4,60 0,69 0,16 1,53 1,89
0,62 1,11 1,50 3,80 0,67 0,49 0,64 1,06



Рис. 19. Соотношение бария и стронция в породах гипербазитовых массивов (а), переходных зон 
(б) и ассоциирующих габброидных интрузивов (в) из офиолитовых ассоциаций Монголии

Номера точек соответствуют номерам типов пород (см. табл. 56)

гипербазитах Тайширинского массива Л.П. Зоненшайн и М.И. Кузьмин [65] определи
ли барий в количестве 15— 17 к/т, что также сопоставимо с данными, полученными 
нами. Таким образом, аномалия в отношении содержаний бария в гипербазитах Мон
голии, выявленная при расчете коэффициентов концентрации, представляется ложной 
из-за резкого занижения среднемирового содержания этого элемента в ультраоснов- , 
ных породах.

Как известно, барий-стронциевое отношение —  одна из важнейших геохимических 
характеристик пород, в частности показатель глубины генерации соответствующих 
магматических расплавов [107]. Для пород гипербазитовых массивов Монголии это 
отношение близко к единице (дуниты —  1,0, гарцбургиты —  0,70, серпентиниты —  
0,90, лерцолиты— 0,93). Эти данные согласуются с величинами, полученными Б.Г. Лут
цем [106]: в альпинотипных гипербазитах указанное отношение равно 0,9. В породах 
габброидных интрузивов, прорывающих гипербазитовые массивы Монголии, отноше
ние содержаний бария и стронция намного меньше (габбро-нориты —  0,23, габбро —  
0,24). Породь! переходных зон базит-гипербазитовых ассоциаций характеризуются 
промежуточными значениями этого отношения (верлиты —  0,38, вебстериты —  0,45, 
диопсидиты —  0,62). В вулканитах, среди которых залегают базит-гипербазитовые 
ассоциации, отношение барий —  стронций равно 0,5, а во вторичных оливин-серпенти- 
нитовых породах оно даже больше, чем в первичных гипербазитах —  1,53 (рис. 19).

Постепенное уменьшение значений отношения барий— стронций в ряду дуниты —  
перидотиты— пироксениты— габброиды наблюдается и б других базит-гипербазито- 
вых ассоциациях [172]. Вероятно, эта закономерность имеет более общее значение 
и обусловлена спецификой механизма образования соответствующих магматических 
расплавов, из которых кристаллизовались гипербазитовые и габброидные члены офио
литовых ассоциаций. В этой связи еще раз обратим внимание на упоминавшуюся выше 
положительную корреляцию содержаний бария с содержаниями ведущих примесных 
компонентов ультраосновных пород— никеля, кобальта и хрома.

Таким образом, если гипотеза о прямой зависимости величины отношения Ba/Sr 
от глубины выплавления соответствующих расплавов справедлива, то можно предпо
лагать, что расплавы, из которых кристаллизовались альпинотипные гипербазиты, обра
зовались на большей глубине по сравнению с расплавами, кристаллизовавшимися впос
ледствии в качестве пород габброидных интрузивов. Глубже, чем расплавы, сформи
ровавшие габброиды, выплавлялись и те базальты, которые изливались на поверхность 
и входят сейчас в состав вмещающих толщ. Для пород переходных зон свойственные 
им промежуточные значения отношений барий— стронций, очевидно, обусловлены 
взаимодействием и смешением твердого гипербазитового вещества и более позднего 
габброидного расплава. Если бы породы переходных зон и габброиды образовались 
в результате процесса дифференциации единого базальтового расплава, то величины 
отношения барий— стронций в них, очевидно, были бы близкими.

Заканчивая характеристику распределения элементов-примесей в различных типах
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пород офиолитовых ассоциаций Монголии, отметим, что в целом выявленные законо
мерности не противоречат развиваемым представлениям об их полигенности и плихрон- 
ности, в частности о более позднем становлении габброидных тел по отношению к те
лам гипербазитов.

Рассмотрим теперь распределение благородных металлов в породах офиолитовых 
ассоциаций. Для Монголии подобные исследования проведены впервые. Всего проанали
зировано 100 проб ультраосновных пород, рудных хромитов, габброидов и других 
типов пород на платину, палладий, рутений, родий и золото. Исследовались пробы 
из 12 массивов: Наранского (59 анализов), Тайширинского (5), Шишхидгольского 
(4), Их-Хаджумского (4), Ихэдуланского (4), Армакгольского (6), Хутульского (2), 

Алагульсого (1)., Дзоленского (2), Уланхудукского (3), Улахидского (5) и Баянлэг- 
ского (5).

Элементы платиновой группы и золото определялись в геохимической лаборатории 
Института геологии и геофизики СО АН СССР атомно-абсорбционным методов (анали
тики В.Г. Цимбалист, Л.П. Алферьева, Н.П. Голованова). Анализируемая навеска 
пробы полностью переводилась в раствор. Концентрация элементов измерялась в орга
нических растворах-экстрактах после их группового концентрирования. В качестве 
экстрагента использовался 0,5 М раствор алкиланилина. Методика анализа описана в 
специальной работе [117].

Ниже излагаются основные закономерности распределения элементов платиновой 
группы (ЭПГ) и золота в исследованных типах пород (рис. 20).

П л а т и н а  в большинстве типов пород содержится в количестве около 10 мг/т, 
что заметно ниже среднемировых содержаний в ультраосновных породах по данным 
А.П. Виноградова [31] — 200 мг/т. Наиболее высокое содержание элемента (58 мг/т) 
установлено в единичной пробе рудных хромитов из Наранского массива. Однако по 
среднему содержанию платины рудные хромиты (10,2 мг/т) несколько уступают ду- 
нитам (18,2 мг/т) и лерцолитам (17,2 м г/т). В хромитах наблюдается наиболее зна
чительная диссперсия содержаний платины по сравнению с другими типами пород.

П а л л а д и й  во всех породах содержится в количествах, заметно уступающих 
среднемировым данным для ультраосновных пород (120 м г/т). Средние содержания 
элемента снижаются от лерцолитов (29,5 мг/т) к дунитам (19,7 м г/т), гарцбургитам 
и вебстеритам (19,3 м г/т ). Наиболее высокое содержание палладия обнаружено в еди
ничной пробе гарцбургита —  190 мг/т. Во многих типах пород, в частности в дунитах, 
лерцолитах, вебстрритах, а также в габбро-норитах, количества палладия превышают 
содержания платины, т. е отношение Pt/Pd меньше единицы. В гарцбургитах, верлитах, 
серпентинитах и метадиабазах наблюдаются обратные соотношения.

Р у т е н и й  установлен в максимальном количестве в единичных пробах вторичной 
оливин-серпентиновой породы (50 мг/т) и метадиабаза (59 м г/т ). Самое высокое 
среднее содержание рутения (25,9 мг/т) отмечено в рудных хромитах. Несколько ни
же оно в вебстеритах (19,5), дунитах (21), а также в гарцбургитах и лерцолитах (16). 
Верлиты заметно обеднены этим элементом (4,1 м г /т ) . Габбро-нориты содержат в сред
нем 21,7 мг/т рутения и в этом отношении близки к гипербазитам.

Р о д и й  по своему содержанию в большинстве типов пород уступает платине, палла-



дию и рутению, но близок к золоту. Наиболее высокое среднее содержание элемента 
присуще рудным хромитам. В одной из проб хромитов он содержится в количестве 
26 мг/т. Верлиты отличаются самым низким содержанием родия (1,3 м г /т ).

З о л о т о  в ультраосновных породах исследованных массивов содержится в коли
чествах, близких к среднемировым значениям (5 м г/т ). Лишь в верлитах наблюдается 
повышенное его количество (11,9). Габбро-нориты (24,3) и метадиабазы из вмещаю
щих толщ (26,4) содержат почти в 5 раз больше золота по сравнению со среднемиро
выми значениями для основных пород (4 м г/т). Гарцбургиты (5,9), дуниты (3,5), 
серпентиниты (6,3) и вебстериты (7,3 мг/т) обеднены золотом.

В свете полученных данных важнейшие особенности распределения ЭПГ и золота в 
породах офиолитов Монголии заключаются в следующем. Дуниты отличаются относи
тельно повышенными и примерно равными содержаниями платины, палладия и рутения, 
но весьма бедны родием и золотом. В гарцбургитах в отличие от других разновидностей 
гипербазитов содержание палладия уступает содержанию платины. В остальном они по
добны дунитам. Лерцолитам присущи повышенные содержания палладия. Верлиты 
отличаются пониженными содержаниями рутения и родия, а также повышенными со
держаниями золота. Кроме того, для них характерно в целом пониженное суммарное 
содержание ЭПГ и золота. Вебстериты в отношении распределения ЭПГ близки к гарц- 
бургитам. По сравнению со слабо измененными гипербазитами серпентиниты несколько 
обеднены ЭПГ, особенно палладием. Отличительная черта рудных хромитов —  повышен
ное содержание рутения. В габбро-норитах по сравнению с гипербазитами наблюдаются 
пониженные содержания платины и повышенные —  золота.

Наиболее детально ЭПГ и золото изучены в породах Наранского гипербазитового 
массива и в связанных с ними образованиях. Установлено, что в этом массиве вебсте
риты обогащены платиной и палладием по сравнению с другими типами гипербазитов. 
Рутений также сосредоточен преимущественно в вебстеритах. Золото в этих породах 
обнаруживает положительную корреляцию с титаном, трехвалентным железом и вели
чиной потерь при прокаливании. Платина имеет отрицательную зависимость с алюми
нием и натрием, палладий положительно коррелирует с двухвалентным железом, 
а рутений имеет сильную отрицательную связь с кремнеземом.

Заканчивая общую характеристику распределения элементов платиновой группы 
и золота в породах офиолитовых ассоциаций Монголии, отметим, что среди исследо 
ванных гипербазитовых массивов пока не выявлены разновидности пород с заметно 
повышенными содержаниями ЭПГ. Однако полученные данные позволяют предпо
лагать, что при дальнейших исследованиях обнаружение практически интересных прояв
лений ЭПГ наиболее вероятно в таких массивах, как Наранский, Тайширинский, Их- 
Хаджумский, Улахидский, где значительная часть проб содержит относительно повы
шенные концентрации платины и других элементов. Особого внимания заслуживают 
породы, слагающие переходные зоны на контакте гипербазитовых массивов и проры
вающих их габброидных интрузивов. Именно здесь под воздействием габброидной маг
мы и ее флюидов элементы группы платины, рассеянные в первичных гипербазитах, 
могли подвергаться мобилизации, дальнейшему переотложению и концентрации. На воз
можную аккумуляцию платиноидов в гипербазитовых массивах, интрудированных 
габброидами, указывает и О.М. Глазунов [37].



ПОРОДЫ, АССОЦИИРУЮЩИЕ С ГИПЕРБАЗИТОВЫМИ МАССИВАМИ

Эта глава посвящена результатам исследования пород, которые пространственно 
связаны с массивами альпинотипных гипербазитов и вместе с ними составляют офио- 
литовые ассоциации Монголии. В числе их характеризуются габброиды, породы пере
ходных зон, вулканиты, дайковый комплекс, плагиограниты и осадочные отложения.

ГАББРОИДЫ

Массивы альпинотипных гипербазитов Монголии, как и многих других районов Мира, 
нередко сопровождаются различными по величине телами габброидов. Относительно 
крупные тела их характерны для каледонских офиолитовых ассоциаций. Примером 
могут служить габброидные тела, приуроченные к Шишхидгольскому, Наранскому 
и Их-Хаджумскому гипербазитовым массивам. Однако имеются и такие массивы 
гипербазитов, в пространственной близости с которыми габброиды полностью отсут
ствуют (Эгийнгольский, Улиндабинский) или распространены весьма ограниченно (Ху- 
тульский, Алагульский). В герцинских офиолитовых ассоциациях преобладают срав
нительно небольшие тела габброидов, имеющие в зонах меланжа характер будинооб- 
разных безкорневых блоков. Помимо различий в размерах, габброидные тела разли
чаются по своему пространственному положению относительно гипербазитового масси
ва, формой, внутренним строением и петрографическим составом, степенью и характе
ром вторичных изменений. Эти качества габброидных тел во многом определяются 
фациальными условиями их формирования и глубиной эрозионного среза.

Частая пространственная сопряженность гипербазитовых массивов с интрузивами 
габброидов обусловлена приуроченностью последних к глубинным разломам, контро
лирующим размещение ультраосновных массивов. Габброидные интрузивы обычно 
располагаются по периферии пластинообразных гипербазитовых массивов со стороны

Рис. 21. Ксенолиты апогарцбургитового серпентинита, заключенные в среднезернистом габбро 
В верхней левой части образца видны узкая реакционная оторочка обогащенного клинопироксе- 

ном меланократового габбро и тонкие апофизы,, сложенные клинопироксенйтом. Обр. 1599-13, 
Наранский массив, р. Уригал-Гол. Натур, вел.



:омпонент 1
706r

2
706д

3
729в

4
1251

S i02 43,ё0 43,90 43,50 43,50
T i0 2 0,40 0,40 0,40 0,40
a i 2o , 33,05 32,63 32,63 34,63
Fe20 3 1,65 0,37 He обн. 0,68
FeO 0,34 1,34 2,09 0,45
MnO 0,02 0,04 0,03 He обн.
MgO 1,38 1,38 1,71 1,71
CaO 18,00 18,06 18,06 18,06
Na20 0,91 0,77 0,59 0,50
K20 0,10 0,03 0,03 0,03
H20~ 0,20 0,20 0,30 0,30
П.п.п. 0,60 0,80 1,10 0,30
С у м м а 100,25 100,92 100,44 100,16

1— 7 и 9 —  габбро-нориты, 8 и 10 —  габбро. Химические анализы выполнены П.А. Сердюковой 
(1— 7), анализы на микрозонде — В.Н. Королюком (8— 10).

Т а б л и ц а  58
Химический состав ортопироксенов из габбро-норитов 

Наранского интрузива (вес.%)

Компонент 729b 1253 1251 Компонент 729b J 1253 1251

Si О 2 54,01 53,91 54,71 MgO
I

25,31 ^ 25,70 29,13
T i0 2 0,10 0,11 0,04 CaO 1,85 1,20 1,61
a i2o 3 1,08 0,92 1,17 Na20 He обн. 0,02 He обн.
Fe20 ? He onp. He onp. He onp. K20 •• He onp. "
FeO 16,31 15,79 12,44 Cr20 3 0,04 0,08 0,07
MnO 0,35 0,33 0,22 NiO 0,03 0,03 He onp.

С у м м а 99,07 98,08 99,39

Анализы на микрозонде выполнены Н.А. Яковлевой.

их лежачих или висячих (чаще) тектонических контактов с породами рамы, образуя 
крутопадающие линейно вытянутые тела. Вместе с тем встречаются тела габброидов 
штокообразной и неправильной формы, располагающиеся внутри гипербазитовых 
массивов или вне их, среди вулканогенных пород офиолитовых ассоциаций. Форма 
некоторых тел габброидов искажена более позднйми разрывными нарушениями и 
блоковыми дислокациями.

Одним из наиболее важных вопросов исследования габброидов, имеющих значение 
не только для выяснения механизма становления габброидных тел, но и генезиса всей 
офиолитовой ассоциации, является вопрос о контактовых взаимоотношениях габброид
ных тел как с массивами гипербазитов, так и с вмещающими их породами рамы.

Изучение взаимоотношений габброидов с окружающими их породами, проведенное 
в различных офиолитовых ассоциациях Монголии, однозначно показывает, что форми
рование их происходило после становления гипербазитовых массивов и вмещающих 
их вулканогенных толщ. Как с теми, так и с другими габброиды во многих случаях 
имеют отчетливо рвущие интрузивные контакты. Это устанавливается по присутствию 
ксенолитов гипербазитов и вмещающих их пород в габброидах. Об этом же свидетель
ствуют апофизы габброидных интрузивов, проникающие в гипербазиты и вулканиты.

Более позднее внедрение габброидов по отношению к гипербазитам наиболее от
четливо установлено в Наранской, Их-Хаджумской, Ихэдуланской и Шишхидгольской 
офиолитовых ассоциациях. В них габброиды содержат многочисленные ксенолиты



5
1251-3!

6
1253

7
729а

8
729г

9
7296

10
731а

43,50 43,30 « 42,50 45,85 43,94 45,86
0,40 0,40 0,40 Не опр. Не опр. Не опр.

32,96 34,12 34,55 35,02 34,58 32,34
0,85 0,68 0,30 Не опр. Не опр. Не опр.
0,45 0,60 0,90 0,32 0,53 0,53
0,03 Не обн. 0,02 Не опр. Не опр. Не опр.
1,38 0,34 1,02 " " "

18,53 19,00 18,06 18,58 19,19 18,30
0,73 0,73 0,73 0,66 1,67 1,68
0,02 0,05 0,05 Не обн. Не обн. Не обн.

Не обн. Не обн. 0,10 Не опр. Не опр. Не опр.
0,90 0,60 0,90 " " "

99,75 99,82 99,53 100,43 99,91 98,71

гипербазитов (рис. 21), размеры которых варьируют от первых сантиметров до десят
ков метров. Обычно они имеют линзовидную или неправильную форму. Ксенолиты 
гипербазитов подверглись различным преобразованиям. В одних случаях происходит 
перекристаллизация лизардитовых серпентинитов в антигоритовые разности, в других — 
за счет серпентинитов возникли пироксениты, верлиты или их плагиоклазсодержащие 
разновидности. Аналогичные преобразования происходили и непосредственно вдоль 
контактов габброидных тел с массивами гипербазитов, где формировались различные 
по мощности переходные зоны приконтактовых пород или так называемые полосчатые 
комплексы. Все это убедительно подтверждает более позднее формирование габброидов 
как по отношению к гипербазитам, так и к вмещающим их основным вулканитам. 
Этот вывод, имеющий важное значение для понимания природы офиолитов, лежит 
в основе развиваемых представлений о многоактности становления и полигенности 
офиолитовых ассоциаций.

Рассмотрим важнейшие особенности вещественного состава габброидов, представ
ленных в офиолитовых ассоциациях Монголии.

В составе исследованных габброидных интрузивов выделяются следующие разно
видности пород: габбро-нориты, габбро, оливинсодержащие их разности, амфиболовые 
габбро, габбро-диориты, диориты, габбро-пегматиты и габбро-диабазы. Наряду с мезо- 
кратовыми встречаются меланократовые и лейкократовые разновидности этих пород. 
Преобладают среднезернистые габброиды, подчиненную роль играют крупно- и мелко
зернистые породы. Пегматоидные габбро встречены в составе жильных тел, секущих 
гипербазиты Тайширинского, Армакгольского и Ихэдуланского массивов. Среди 
габброидов, интрудирующих Ихэдуланский массив, имеются крупнозернистые порфи
ровидные разновидности. Наряду с габбровыми отмечались габбро-офитовые, офитовые 
и пойкилоофитовые структуры. Большая часть габброидов имеет массивную текстуру. 
Реже встречаются такситовые, в том числе полосчатые разновидности пород, обычно 
приуроченные к эндоконтактовым зонам интрузивов.

Характерная особенность, присущая габброидам офиолитовых ассоциаций Монго
лии, — их почти повсеместная, часто значительная эпимагматическая измененность. 
Особенно интенсивно она проявилась в породах, слагающих небольшие тела. Поэтому 
вещественный состав габброидов удобнее рассмотреть на примере относительно хорошо 
сохранившихся и лучше изученных пород Наранского габброидного интрузива, интру- 
дирующего одноименный гипербазитовый массив.

Среди габброидных пород Наранского интрузива преобладают габбро-нориты. Они 
встречены также в составе габброидных тел, интрудирующих ультраосновные массивы 
Керуленского и Баянлэгского гипербазитовых поясов. Габбро-нориты на 50— 80%



Компонент
1

706д
2

1251-3
3

729a
4

1253
5

7296

S i02 52,00 50,90 51,70 51,20 53,92
ТЮ2 0,20 0,48 0,22 0,22 0,01
А 1,03 2,12 2,70 2,64 2,00 0,99
Fe20 3 0,05 He обн. 0,30 0,31 He onp.
FeO 7,26 5,74 7,00 7,96 4,48
MnO 0,12 0,28 0,28 0,21 He onp.
MgO. 16,60 17,10 16,10 16,30 16,27
CaO 20,30 20,70 20,20 19,30 24,06
Na20 0,27 0,27 0,26 0,35 0,14
K20 0,02 0,03 0,01 0,02 He onp.
Cr20 3 0,04 0,10 0,06 0,10 "
NiO 0,01 0,01 0,01 0,01 "
h 2o - 0,30 0,40 0,30 0,50 "
П.Л.Л. M O 1,06 1,10 1,40 * ' '

С у м м а 100,39 99,77 100,18 99,88 99,87
H20+ 0,28 0,08 0,54 0,60 He onp.

1— 10 —  габбро-нориты, 11 и 12 —  габбро. Химические анализы выполнены Л.С. Зоркиной (1— 4), 
анализы на микрозонде —  В.Н. Королюком (5— 12),

объема состоят из плагиоклаза, содержащего от 85 до 95% анортитового компонента 
(табл. 57). Минерал характеризуется повышенным содержанием изоморфной примеси 
железа (0,31— 0,51 вес.%), представленной преимущественно в двухвалентной форме 
[9 8 ]. Содержание орто-и клинопироксенов в габбро-норитах примерно равное. Орто
пироксен по составу отвечает гиперстену с железистостью 19,3— 26,6 (табл. 58). Обычно 
он содержит тонкопластинчатые выделения клинопироксена, возникшие в процессе 
распада твердого раствора. Клинопироксен по составу соответствует авгиту с железис
тостью 14— 27% (табл. 59). Изредка встречаются оливинсодержащие разновидности 
габбро-норитов, тяготеющие к зонам контактов с гипербазитами. В габброидах На
ранского интрузива крайне редко наблюдаются акцессорные минералы, в особенности 
рудные, что, очевидно, свидетельствует о низком потенциале кислорода в кристаллизо
вавшемся расплаве.

По составу двух пар сосуществующих пироксенов из габбро-норитов Наранского 
интрузива по методу Б. Вуда и С. Банно [230] рассчитаны температуры равновесия, 
равные 996 и 949°С. Температуры, рассчитанные по методу Л.Л. Перчука [130], соот
ветственно равны 981 и 923° С. Эти значения температур отвечают моменту окончания 
ионообменных реакций между кристаллами сосуществующих пироксенов на субсоли- 
дусной стадии охлаждения. Начальная температура расплава была значительно выше.

Т а б л и ц. а 60
Химический состав роговых обманок из габбро (вес.%)

Компонент 1
691

2
691-2

3
337а Компонент 1

691
2

691-2
3

337а

S i0 2 46,71 48,61 45,89 СаО 11,96 12,10 11,96
ТЮ 2 Не опр. Не опр. Не опр. Na20 1,54 1,96 2,36
a i 2o 3 9,99 8,12 11,26 к 2о 0,24 0,09 0,06
FeO 9,09 6,67 . 9,05 Н20 + 2,04 2,08 1,06
MgO 16,04 18,27 15,96 С у м м а 97,61 97,90 98,33

1 и 2 —  Шишхидгольский интрузив,-3 —  Их-Хаджумский интрузив. Анализы на микрозонде вы
полнены В.Н. Королюком.



6
706г

7
729в

8
1253

9
729а

10
1251

11
731а

12
729г

53,07 51,67 53,20 51,85 53,06 ' 52,62 50,35
0,09 0,14 0,10 0,17 0,09 0,09 0,35
0,73 1,92 1,21 1,66 0,94 1,87 4,24

Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
8,04 7,94 5,74 7,09 4,74 5,31 9,41
0,22 0,25 0,14 0,19 0,14 Не опр. Не опр.

14,68 15,49 15,82 15,58 16,39 16,05 14,26
22,93 21,21 22,58 22,26 24,01 22,49 20,90

0,11 0,07 0,11 0,09 Не обн. 0,27 0,21
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. •• Не опр. Не опр.

0,04 0,07 0,49 0,10 0,12 " "
0,02 0,04 0,04 0,03 Не опр. " "

Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. ;;

99,93 98,80 99,43 99,02 99,49 98,70 99,72
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.

Нормальные (клинопироксеновые) габбро в Наранском интрузиве встречаются 
реже, чем габбро-нориты. Содержащийся в них плагиоклаз по составу отвечает битов- 
ниту (86% А н ) . В Их-Хаджумском интрузиве плагиоклаз из габбро содержит 78% 
анортитового компонента, а в Баянлэгском —  60%. Состав клинопироксенов в габбро 
практически такой же, как в габбро-норитах, лишь несколько выше содержание глино
зема. Состав породообразующих минералов габбро Наранского интрузива в общем 
близок к таковому из интрузивов габбро других офиолитовых ассоциаций Монголии. 
В некоторых из них (Шишхидгольском, Их-Хаджумском, Баянлэгском) наряду с

Т а б л и ц а  61
Химический состав вторичных минералов из габброидов (вес.%)

Компонент 1
337a

2
676

3
640-1

4
1599-14

5
2181-1

S i02 55,67 55,69 54,80 31,20 68,98
ТЮ 2 0,01 0,09 He onp. He onp. He onp.
А12Оэ 2,74 2,44 2,78 15,88 20,45
Fe20 3 He onp. He onp. He onp. 2,96 . He onp.
FeO 7,60 9,78 6,49 4,34 "
MnO He onp. He onp. He onp. 0,32 ••
MgO 19,53 17,85 18,96 34,00 ••
CaO 13,20 12,68 12,75 He onp. 0,34
NazO 0,19 0,15 0,30 0,05 11,27
K20 He onp. He onp. 0,05 0,05 He onp.
h 2o+ 2,16 2,14 2,12 He onp. "
П.п.п. He onp. He onp. He onp. 12,20 "
С у м м а 101,10 100,82 98,25 101,00 101,04

1 —  актинолит из габбро роговообманкового, Их-Хаджумский интрузив; 2 и 3 —  то же, из габбро, 
Шишхидгольский интрузив; 4 —  хлорит из апогаббрового хлоритита, Наранский интрузив; 5 —  
альбит из габбро, Армакгольский интрузив. Анализы на микрозонде выполнены В.Н. Коро люком 
(1— 3) и О.С. Хмельниковой (5), химический анализ выполнен П.А. Сердюковой (4).



Компонент 1
2221-10

2
2221-13

3
2221-14

4
2221-16

5
729a

6
7296

7
729b

S i0 2 46,61 44,97 45,05 46,48 46,31 46,38 45,40
ТЮ 2 0,03 0,11 0,02 0,04 He обн. He обн. He обн.
AIjOj 20,29 17,75 21,08 19,54 18,59 16,21 19,99
Fe20 3 He обн. 0,92 He обн. 0,95 1,57 1,54 1,94
FeO 4,87 7,95 4,67 4,01 5,98 4,54 4,77
MnO 0,11 0,16 0,11 0,10 0,14 0,16 0,14
MgO 9,53 9,53 9,23 9,42 8,11 11,96 9,63
CaO 13,55 15,00 15,60 16,39 14,66 13,74 12,59
Na20 1,00 0,22 0,34 0,39 0,30 0,10 0,14
k 2o « 0,39 0,10 0,05 0,10 0,02 0,01 0,01
p * o 5 0,02 He обн. He обн. He обн. 0,04 He обн. He обн.
Cr2 0 3 0,029 0,011 0,030 0,051 0,02 0,11 "
NiO 0,010 0,012 0,010 0,012 He обн. He обн. "
H 2c r 0,14 0,07 0,22 0,10 0,34 0,36 0,30
П.п.п. 4,24 3,88 4,41 3,14 3,23 4,37 4,65

С у м м а 100,82 100,78 100,85 100,72 100,26 99,49 99,57
н 2о + He onp. He onp. He onp. He onp. 3,37 4,66 4,34
c o 2 " " " " He onp. He onp. He onp.

Т а б л и ц а  62 (окончание)

Компонент 16
18

17
21

18
357а

19
361а

20
158а

21
337а

22
2285

S i02 41,74 44,96 48,56 45,36 41,88 46,04 48,90
T i0 2 0,07 0,04 0,22 0,10 0,24 0,18 0,69
a i2o 3 23,67 22,04 15,46 21,04 15,02 16,55 16,50
Fe20 3 2,72 1,38 1,31 0,07 0,69 2,24 3,18
FeO 2,80 2,95 4,57 4,91' 7,15 4,20 4,16
MnO 0,11 0,13 0,08 0,07 0,14 0,10 0,14
MgO 9,37 8,35 10,90 9,77 13,09 10,82 9,46
CaO 12,65 16,15 14,92 13,84 13,59 15,29 13,00
Na2 О 1,67 2,15 1,12 1,95 1,34 0,68 1,90
к 2о 0,10 0,10 0,05 0,20 0,10 0 05 0,29
p2o 5 0,06 0,05 0,04 0,03 0,03 0,06 0,04
Cr2Oa 0,36 0,36 0,15 0,09 0,08 0,12 0,02
NiO Не обн. Не обн. Не обн. Сл. Сл. Сл. 0,01
н 2о- 0,42 0,22 0,16 0,36 Не обн. 0,16 0,26
П.п.п. 4,66 2,39 2,47 1,99 6,23 3,39 2,06

С у м м а 99,82 100,90 100,01 99,79 99,58 99,88 100,61
н 2о+ Не обн. Не обн. 1,86 1,43 5,72 3,08 1,39
c o 2 0,55 0,55 0,22 0,11 0,71 0,16 Не обн.

1— 7 —  габбро-нориты (Наранский и1нтрузив), 8--10 — габбро, 11 -  габбро-норит (Тайширинский
интрузив), 1 2--17 —  габбро (Шишхидгольский интрузив), 18— !21 — габбро (Их-Хаджумский интру-
зив), 22 и 23 --  габбро и 24 и 25 — габбро-амфиболиты (Баянлэгский интрузив) . Габбро: 26 и 27 -

клинопироксеном встречается роговая обманка (табл. 60). Местами она полностью 
вытесняет клипироксен. Так, в южной эндоконтактовой зоне Наранского габброидного 
интрузива, где он контактирует с венд-нижнекембрийскими вулканитами, вызывая 
их ороговикование, габбро-нориты постепенно сменяются клинопироксен-роговооб- 
манковыми, а затем роговообманковыми габбро, часто содержащими кварц. По мере



8
261 к

9
284л

10
291а

11
290в

12
676

13
691-2

14
691

15
717-1

49,80 44,84 52,08 47,68 47,97 46,06 47,35 51,57
0,14 1,92 0,20 0,10 0,31 0,14 0,24 0,86
9,56 14,43 8,05 12,67 16,76 19,79 18,00 14,90
0,47 2,90 1,14 1,27 0,76 0,65 1,55 1,93

10,00 8,28 7,22 5,54 5,83 4,01 4,23 8,62
0,18 0,18 0,17 0,17 0,16 0,07 0,13 0,20

15,10 7,85 18,24 14,05 8,64 9,05 .8,89 6,39
9,10 11,65 6,68 13,11 15,48 14,55 16,17 9,47
1,12 2,66 0,81 0,38 0,90 1,25 0,80 3,60
0,02 1,36 0,08 0,04 0,03 0,02 0,05 0,24
0,03 0,50 0,05 0,04 Не обн. Не обн 0,02 0,10
0,13 0,02 0,30 0,1,9 0,06 " 0,04 0,17
Сл. Сл. 0,10 Сл; Не обн. " Не обн. Не обн.
0,08 0,18 0,10 о ,ю " 0,10 0,08 0,04
4,13 3,12 4,48 4,46 2,75 3,83 2,55 1,98

99,98 99,89 99,61 99,80 99,66 99,53 100,12 100,07
3,61 2,49 4,26 3,87 2,48 3,70 2,28 1,94
0,05 0,27 Не обн. 0,11 0,10 Не обн. о ,п 0,05

23
2282-2

24
1996

25
1996е

26
1514-1

27
1544

28
377а

29
1003

30
1861-3

31
1127

48,40 50,70 48,10 47,00 45,80 48,32 45,32 51,00 55,00
0,52 0,05 4,90 0,40 0,36 0,36 0,28 Не обн. 0,36

14,15 14,15 14,60 23,9Q 13,50 16,11 18,28 17,17 17,65
2,30 3,95 4,85 0,23 0,60 1,02 4,59 1,62 4,99
7,11 7,97 7,68 2,76 4,40 5,30 8,00 4,68 4,73
0,16 0,17 0,20 0,04 0,07 0,11 0,20 0,07 0,10

11,65 6,61 5,34 4,60 14,8 8,99 6,98 7,52 2,00
9,30 9,08 8,00 15,50 14,80 9,95 10,68 8,90 10,95
2,33 4,00 4,83 1,60 0,95 3,10 1.75 2,53 0,60
0,27 0,33 0,42 0,14 0,18 1,88 0,32 1,11 0,04
0,03 0,40 0,13 Не обн. Не обн. 0,04 0,10 Не опр. Не опр.
0,09 Не обн. Не обн. " •• 0,04 0,02 0,02 0,02
0,05 0,02 0,01 •• " Сл. Сл. 0,01 0,01
0,14 0,16 0,12 0,24 0,22 0,20 0,28 Не опр. Не опр.
3,47 2,12 1,44 3,40 4,40 4,03 2,89 4,02 3,48

99,97 99,71 100,62 99,81 100,08 99,59 99,81 98,65 99,93
3,24 0,72 1,58 Не опр. Не опр. 3,50 2,31 Не опр. Не опр.

Не обн. Не обн. Не обн. " " 0,33 0,05 " "

Ихэдуланский интрузив, 28 —  Харатулинский, 29 —  Герчеулинский, 30 —  Уланхуаукский, 31 — Эр- 
дэниулинский. Химические анализы выполнены Н.Л. Козыревой (1— 4), Е.Н. Жуковой (5— 21, 28 и 
29), С.Н. Стулий (22— 25) и Л.С. Зоркиной (26 и 27), квантометрические —  Л. Д. Ивановой (3 0 и 3 1 ).

приближения к контакту с вулканитами состав габброидов приближается к габбро- 
диоритам и диоритам. Нормальные габбро, как и габбро-нориты Наранского интрузива, 
крайне бедны рудными акцессорными минералами. Лишь в габбро из Армакгольского, 
Шишхидгольского и Баянлэгского интрузивов в небольших количествах встречаются 
титаномагнетит, сфен и замещающий их лейкоксен, а в габброидах и породах переход-



Рис. 22. Зависимость MgO/MgO + Е FeO от S i0 2 
в габброидах (пунктирный контур) из офиоли- 
товых ассоциаций Монголии (в пересчете на 
100% )

Сплошная линия —  поле составов мафиче
ских членов офиолитовых ассоциаций (по [8 7 ]). 
Средний состав габбро-нор и то в из офиолитовых 
ассоциаций: 7 —  Монголии, 2 —  Северо-Востока 
СССР[ 141]

ной зоны Шишхидгольского интрузива 
наблюдается сульфидная вкрапленность.

В результате постмагматических изме
нений породообразующих минералов габ- 
броидов в них появляется ряд новообра
зованных фаз. Среди последних, по дан
ным оптических, термографических, 
рентгенометрических и ИК-спетроскопи- 
ческих исследований, устанавливаются 
серпентин, тальк, хлорит и актино- 

лит, заместившие орто- и клинопироксены, а также пренит, кальцит, эпидот, клино- 
цоизит, цоизит, альбит, хлорит, гидрослюда, гидрогранат, цеолиты (натролит) и агре
гат соссюрита, заместившие основной плагиоклаз. Иногда встречаются мономинераль- 
ные аргрегаты, развившиеся по габброидам. Примером могут служить жилы апогаб- 
броидных хлоритов, залегающие в серпентинитах Наранского интрузива.

Химический состав некоторых эпигенетических минералов из габброидов приведен 
в табл. 61. Часто перечисленный комплекс эпигенетических минералов полностью 
замещает первичные фазы габбро, превращая последние в метагаббро, в которых ста
новятся неразличимыми структурные взаимоотношения между первичными магмати
ческими минералами. Порода при этом осветляется и превращается в бесструктурную 
массу. В периферических частях интрузивов габброиды нередко подвергаются катакла- 
зу и рассланцеванию. Часто небольшие тела габбро, залегающие среди серпентинитов, 
особенно дайки, превращены в родингиты, о чем уже сказано в предыдущих главах.

Выше отмечалось, что габброидные интрузивы, прорывающие массивы гипербазитов 
и входящие в состав офиолитовых ассоциаций, формировались на различных глубинах. 
На неодинаковые фациальные условия формирования габброидных интрузивов ука
зывают не только структурные особенности слагающих их пород, но и состав и мощ
ности зон контактового воздействия интрузивов на гипербазиты и вмещающие их 
породы рамы. На различия в относительной глубине формирования габброидных тел 
указывают также колебания содержаний изоморфной примеси железа в плагиоклазах 
габброидных пород [101]. Так, в габброидах Наранского интрузива фиксируются 
повышенные содержания изоморфной примеси железа, что может указывать на мезо- 
абиссальные глубины его формирования. Кристаллизация расплава протекала здесь 
при сравнительно низком потенциале кислорода, что подтверждает пониженная доля 
трехвалентного железа в плагиоклазах по отношению к общему количеству данной 
примеси в структуре минерала. Этот вывод сделан по результатам исследований мето
дом электронного парамагнитного резонанса и рентгенолюминесценции.

О восстановительном характере расплава, из которого кристаллизовались габброид
ные породы Наранского интрузива, можно судить и по почти полному отсутствию 
в них акцессорных окислов железа. Как отмечает Р. Колман [87], этот признак может 
свидетельствовать о низкой активности кислорода, в связи с чем находящееся в габб- 
роидном расплаве железо предпочтительно входило в состав силикатных фаз.

Петрохимические особенности габброидов из офиолитовых ассоциаций Монголии 
отражены в табл. 62. Как следует из приведенных данных, габброиды офиолитов Мон
голии не отличаются от их аналогов из других районов Мира [87] (рис. 22): Они отно
сятся к породам натриевой серии с нормальной щелочностью. Практически для всех 
проанализированных образцов габброидов типична низкая титанистость. Содержания 
кремнезема, а также магнезиальность пород не выходят за пределы, обычно фиксируе
мые в габброидах офиолитов. Анализированные породы характеризуются значительны
ми содержаниями нормативных анортита, диопсида и гиперстена. Нормативный оливин



присутствует в 86% проанализированных образцов габброидов в количествах, редко 
превышающих 15% объема породы. Габброидам свойственны низкие содержания нор
мативных ильменита и магнетита и отсутствие рутила.

В целом габброиды из офиолитовых ассоциаций Монголии по своему химическому 
составу (за исключением нескольких анализов, представляющих породы, претерпевшие 
интенсивные эпимагматические изменения) характеризуются значительными колеба
ниями содержаний глинозема, высокими отношениями СаО к Na20  и МдО к FeO, а 
также низкими содержаниями ТЮ 2 и К20 . Эти черты химизма пород, как отмечают 
А. А. Маракушев и Л.Л. Перчу к [114], свойственны габброидам ранних стадий эволюции 
подвижных зон, а по данным И. Памича [212], соответствуют габброидам офиолитовых 
ассоциаций.

ПОРОДЫ ПЕРЕХОДНЫХ ЗОН 

(ПОЛОСЧАТЫЙ КОМПЛЕКС)

Под этим названием исследователи офиолитов выделяют серию тесно связанных 
между собой горных пород, включающую дуниты, верлиты, различные по составу 
пироксениты (вебстериты, энстатититы, диопсидиты, их плагиоклазсодержащие раз
ности) , а также троктолиты и породы, которые по составу отвечают меланократовым 
оливиновым габбро. Породы переходных зон далеко не всегда обнаруживаются в 
конкретных офиолитовых ассоциациях и обычно представлены неполным набором 
перечисленных выше петрографических разновидностей. Объем их невелик и несо
измерим с объемами пространственно сопряженных с ними пород альпинотипных 
гипербазитов и габброидов. В Монголии породы переходных зон выявлены в Наранс- 
кой, Тайширинской, Шишхидгольской, Их-Хаджумской, Ихэдуланской, Армакгольс- 
кой и других офиолитовых ассоциациях.

Наиболее распространенные породы переходных зон —  пироксениты, в частности 
диопсидиты и вебстериты. Часто встречаются верлиты, реже —  плагиоклазсодержа
щие разности этих пород. Количественные соотношения породообразующих мине
ралов в породах переходных зон «непостоянны, что обусловлено их текстурной неод
нородностью —  значительным распространением полосчатых, пятнистых и других раз
новидностей такситовых текстур. Породам свойственна и неоднородность в разме
рах зерен породообразующих минералов, величина которых варьирует от долей мил
лиметра до нескольких сантиметров. Часто минеральные фазы пород лишены следов 
динамометаморфических изменений.

Среди диопсидитов Тайширинской офиолитовой ассоциации наблюдаются релик
товые участки серпентинитов с отдельными порфиробластами оливина. Для верли- 
тов и диопсидитов из переходных зон Ихэдуланской ассоциации характерны круп
нозернистые бластопорфировые структуры, обусловленные присутствием крупных 
выделений клинопироксена, погруженных в массу из антигорита и вторичного оли
вина. Сложность и неоднородность строения переходных зон, помимо пестрот.ы их 
состава и частой смены структурных и текстурных разновидностей пород, обуслов
лена также наличием в них реликтовых участков альпинотипных гипербазитов и ксе
нолитов последних в габброидах.

Обычно породы переходных зон занимают промежуточное положение между ги- 
пербазитовыми массивами и прорывающими их телами габбро, хотя встречаются они 
и вне видимой связи с габброидами; в этих случаях они приурочены к структурно 
ослабленным зонам тел гипербазитов (периферические части массивов, зоны расслан- 
цевания и т.д .). Мощности переходных зон варьируют от первых метров и десятков 
метров (Их-Хаджумская, Ихэдуланская, Армакгольская и другие офиолитовые ас
социации) до сотен метров и даже 1— 2 км (Наранская и Шишхидгольская ассоциа
ции) [96 ,99 ,102 ].

Увеличенная мощность пород переходных зон определяется фациальными услови
ями становления габброидов [97], чередованием участков, сложенных гипербазитами 
и габброидными инъекциями (Наранская офиолитовая ассоциация), пологими углами 
наклонов контактов погружающихся под гипербазиты габброидных интрузивов, раз
мерами последних и другими причинами. Породы переходных зон, как правило, име
ют более свежий облик по сравнению с породами массивов альринотипных гиперба-



Компонент 1
1832

2
1526

3
639

4
697-3

5
1809д

6
24966

Si02 46,55 43,60 41,00 41,47 41,95 43,45
ТЮ2 He обн. 0,10 He обн. He обн. 0t084 He обн.
a i2o 3 2,80 2,70 0,44 0,61 1,82 0,72
ре2°з 3,31 3,80 1,32 1,42 4,26 2,44
FeO 3,14 3,17 6,01 8,87 3,55 5,36
MnO 0,12 0,098 0,093 0,14 0,093 0,13
MgO 21,40 27,89 44,66 41,69 31,76 34,63
CaO 16,70 9,49 0,70 3,00 6,33 6,91
Na20 0,31 0,25 0,05 Сл. 0,15 0,11
K20 0,07 0,07 0,05 0,02 0,08 0,07
P20 5 He onp. He onp. He onp. 0,04 He onp. He onp.
Cr203 0,77 1,00 0,50 0,44 0,75 0,62
NiO 0,112 0,112 0,276 0,16 0,134 0,15
H2CT 0,24 0,42 0,08 0,20 0,26 0,24
V20 5 0,05 0,05 0,01 0,08 0,02 0,02
CoO He onp. He onp. He onp. 0,02 He onp. He onp.
П.п.п. 3,93 6,68 5,10 1,96 9,09 5,65
С у м м а 99,50 99,43 100,29 100,03 100,33 99,50
H20 + 3,69 6,51 4,70 1,84 8,74 5,37
C02 0,08 0,15 0,28 He обн. 0,26 0,24
MgO/MgO + 0,82 0,85 0,82 0,78 0,81 0,86
+ EFeO

Ассоциации: 1, 2 и 5 —  Ихэдуланская„ 3 и 4 —  Шишхидгольская, 6— 8 —  Армакгольская, 9 и 10 — 
Уланхудукская, 11 —  Хутульская, 12 —  Их-Хаджумская. Средний состав верлитов пересчитан на 
сухое вещество. Химические анализы выполнены Н.Л. Козыревой (1— 3, 5—8, 10,11), Е.Н. Жуко
вой (4 и 12) и П.А. Сердюковой (9) .

зитов, обычно в них не обнаруживаются присущие последним признаки динамомета- 
морфических изменений и, как показано ниже, они отличаются от гипербазитов со
ставом породообразующих минералов.

Для характеристики строения переходных зон офиолитовых ассоциаций приведем 
описание наиболее сложно построенных зон, связанных с Наранским и Шишхидгольс- 
ким гипербазитовыми массивами. Первая из них прослеживается вдоль границы На- 
ранского гипербазитового массива и прорывающего его габброидного интрузива почти 
на 20 км. Ее мощность меняется от первых метров на флангах этого интрузива до 
0,5 км в его средней части. В составе переходной зоны преобладают вебстериты, со
стоящие из примерно равного количества орто- и клинопироксенов. Местами коли
чество ортопироксена убывает до полного его исчезновения и вебстериты сменяются 
диопсидитами. Реже встречаются пироксениты с примесью оливина, а также плаги
оклазсодержащие вебстериты. В переходной зоне Наранской ассоциации присутст
вуют, кроме того, различные по меланократовости габбро и габбро-нориты, а также 
реликтовые участки апогарцбургитовых серпентинитов. Перемежаемость различных 
по мощности полос перечисленных разновидностей пород обусловливает полосчатое 
строение и значительную мощность переходной зоны. Эта зона, как и габброидный 
интрузив, расположена со стороны лежачего бока круто падающего на север Наран- 
ского гипербазитового массива.

Переходная зона Шишхидгольской офиолитовой ассоциации располагается вдоль 
западного контакта крупного гипербазитового массива с прорывающим его габбро- 
идным интрузивом. Максимальная мощность зоны до 2 км. Они имеет неоднород
ное (полосчатое) строение, что связано со сложной и многократной перемежаемо
стью полос и линз верлитов, диопсидитов и серпентинитов.

Химический состав пород переходных зон изменяется в широких пределах, что опре-



7
2187-1

8
2189

9
1198

10
1877

11
2386

12
339в

X

43,90 42,90 48,46 48,16 43,15 39,80 46,58
Не обн. Не обн. 0,15 0,13 Не обн. 0,10 0,06

0,70 0,80 1,72 1,94 1,86 3,65 1,77
3,01 1,65 2,78 4,13 2,76 4,65 3,18
3,41 6,07 3,58 3,90 5,72 5,90 5,21
0,09 0,12 0,10 0,08 0,13 0,08 0,11

33,45 34,46 21,87 21,36 29,49 32,20 33,40
5,86 7,38 16,39 17,34 7,50 2,06 8,81
0,16 0,12 0,08 0,19 0,12 0,06 0,14
0,07 0,05 0,05 0,05 0,07 0,02 0,13

Неопр. Не опр. 0,18 0,01 Не обн. 0,06 _

0,55 0,55 0,24 0,14 0,43 0,72 0,60
0,174 0,114 0,06 0,06 0,094 0,10 _

0,44 0,42 0,32 0,32 0,12 0,40 _

0,016 0,016 Не опр. Не опр. 0,04 0,06 _

Не опр. Не опр. 0,006 0,008 Не опр. 0,01 —

7,80 4,89 4,04 2,00 8,15 10,46 —

99,63 99,54 100,03 99,83 99,63 100,33 —
7,28 4,40 3,30 1,88 7,24 10,00 —
0,43 0,49 0,22 0,22 0,59 0,11 —
0,81 0,81 0,78 0,78 0,76 0,74 0,80

деляется многообразием представленных здесь типов пород и изменениями в их ко 
личественно-минеральном составе. В табл. 63— 66 приведен химический состав наибо
лее распространенных разновидностей пород из переходных зон офиолитовых ассо
циаций Монголии: верлитов, диопсидитов, вебстеритов и энстатититов. Все эти по
роды отличаются относительно узким диапазоном колебания значений магнезиаль- 
ности (0,70— 0,87) при весьма значительной дисперсии содержаний кремнезема 
(42,4-56,9 вес.%; рис. 23). При этом поля составов габброидных пород и пород 
переходных зон частично перекрываются. Наиболее высокие содержания кремнезема 
типичны для вебстеритов, точки составов которых образуют относительно компакт
ный рой. В отличие от них верлиты характеризуются значительной дисперсией по крем
незему. Диопсидиты занимают промежуточное положение между этими типами пород 
на диаграмме. По содержанию кремнезема отдельные образцы верлитов приближают
ся к неизменным гипербазитам —  лерцолитам и гарцбургитам.

Различные вопросы, связанные с происхождением офиолитовых ассоциаций и от
дельных их членов, дискутируются уже десятки лет и продолжают обсуждаться ис
следователями до сих пор. Сложность самого объекта исследований, многообразие 
его проявлений явились причиной того, что к настоящему времени сформировалось 
несколько подходов или направлений в изучении проблемы офиолитов. Остановимся 
лишь на двух вопросах петрологии офиолитов, которые нам представляются принци
пиальными и на которые в той или иной мере можно получить ответ на основании 
данных по офиолитам Монголии.

В проблеме офиолитов один из наиболее актуальных —  вопрос о пространствен
ных, временных и генетических взаимоотношениях гипербазитов и габброидов. По 
нему среди исследователей до сих пор нет единогласия. От того, как исследователь 
трактует эти взаимоотношения, во многом зависят и его взгляды на природу всей



Компонент 1
1866

2
1197

3
2496b

4
3376

5
342a

6
665-2 X

Si02 51,82 * 45,98 47,80 48,52 50,00 49,53 50,61
ТЮ2 0,15 0,35 He обн. 0,28 0,14 0,20 0,20
A IjO , 1,72 3,89 1,10 2,47 1,80 4,19 2,63
F e,03 0,90 2,60 2,24 3,16 1,31 1,54 2,04
FeO 3,75 2,53 3,38 5,55 3,80 4,54 4,06
MnO 0,11 0,06 0,085 0,10 0,10 0,13 0,10
MgO 17,34 23,92 26,96 19,63 20,33 18,27 21,84
CaO 22,69 13,78 14,06 15,78 19,05 18,25 17,83
Na2 0 0,23 0,26 0,17 0,34 0,25 0,27 0,26
K20 .0,05 0,05 0,08 0,04 0,01 0,01 0,04
p2o 5 He обн. He обн. He onp. 0,03 0,12 He обн. —

Cr2 0 3 0,11 . 0,48 0,86 0,33 0,33 0,29 0,42
NiO 0,04 0,06 0,078 Cn. 0,02 He onp. —

H20" 0,28 0,60* 0,20 0,20 0,12 0,16 —

V 2Os He onp. He onp. 0,08 He onp. 0,02 0,19 —

CoO 0,004 0,003 He onp. 0,01 0,01 0,01 —

П.п.п. 0,94 5,20 3,56 3,42 2,46 2,53 —

С у м м а 100,13 99,76 100,65 99,86 99,87 100,11 —

H20+ 0,45 4,84 3,45 2,55 1,91 2,12 —

C02 0,43 0,32 0,11 0,38 0,11 0,05 —

MgO/MgO + 0,79 0,83 0,83 0,70 0,80 0,75 0,79
+ SFeO

Ассоциации: 1 и 2 —  Уланхудукская, 3 —  Армакгольская, 4 и 5 —  Их-Хаджумская, 6 —  Шишхид- 
гольская. Средний состав диопсидитов пересчитан на сухое вещество. Химические анализы выпол
нены П.А. Сердюковой (1 и 2 ), Н.Л. Козыревой (3) и Е.Н. Жуковой (4— 6).

офиолитовой ассоциации. В этой связи представляется необходимым более подробно 
обсудить указанный вопрос.

В настоящее время никто из исследователей офиолитов не сомневается, что источ
ником как гипербазитов, так и габброидов, входящих в состав офиолитовых ассо
циаций, служит вещество верхней мантии. Одновременно многие исследователи при
ходят к выводу о существовании перерыва между временем формирования гипер
базитов и гибброидов. Этим, пожалуй, и ограничивается то общее, что принимается 
большинством исследователей офиолитов. Далее начинаются разногласия, которые 
приобрели особую остроту в вопросе о внутреннем строениии офиолитовых ассо
циаций.

Со времени появления гипотезы тектоники плит, очень быстро завоевавшей умы 
многих геологов, укоренилось представление о стратифицированном характере стро
ения офиолитовых ассоциаций. При этом считается, что в основании ассоциации всегда 
располагаются гипербазиты (метаморфические гипербазиты, по Р. Колману [8 7 ]) , 
выше которых, последовательно сменяя друг друга, залегают породы полосчатого 
комплекса (ультраосновные кумуляты ), затем габброиды (основные кумуляты ), 
породы дайковой серии, плагиограниты, шаровые лавы и, наконец, пелагические морс
кие отложения. Эта идеализированная, очень упрощенная схема строения офиолито
вых ассоциаций возникла после того, как была установлена близость континенталь
ных офиолитов и пород, слагающих земную кору океанического типа, и по набору 
пород, и по их составу.

На основании геофизических данных в строении океанической коры по плотностным 
характеристикам и скоростям распространения упругих волн выделяются три слоя, 
отвечающие гипербазитам, базальтам и морским осадкам. Такое трехчленное строение 
океанической коры позднее было подтверждено данными драгирования, а для первого 
и второго слоя -г- результатами глубоководного бурения. После того как благодаря



Рис. 23. Зависимость MgO/MgO + £ FeO от S I03 в 
различных породах переходных зон (пунктирный 
контур) офиолитовых ассоциаций Монголии 
(в пересчете на 100%)

Сплошная линия —  поле составов габброидов 
из тех же ассоциаций (см. рис. 22) ;  1 —  верлиты,
2 —  вебстериты, 3 —  энстатититы, 4 —  диопсидиты

усилиям сторонников гипотезы тектоники 
плит многие исследователи стали рассмат
ривать офиолиты континентов в качестве 
океанической коры геологического прошло
го [128], трехслойное строение было принято 
и для них.

Появившиеся таким образом представле
ния о слоистом строении офиолитовых 
ассоциаций континентов и о почти повсе
местном залегании габброидов на гиперба- 
зитах нашли широкое распространение в 
многочисленных публикациях последующих 
лет [65, 87, 200 и д р .]. В обосновании своих представлений о кумулятивном происхожде
нии пород переходных зон (полосчатого комплекса) исследователи приводят, в част
ности, следующие аргументы. В так называемых кумулятах в отличие от метаморфи
ческих перидотитов в оливинах и ортопироксенах не обнаруживаются следы динамо- 
метаморфических преобразований. Эти породообразующие минералы кумулятов имеют 
более широкие вариации составов. Сама геологическая позиция пород переходных 
зон, повсеместно расположенных в основании габброидных интрузивов, подтверж
дает, что они возникают в результате отсадки на дно магматических камер наиболее 
высокотемпературных фаз в начальные стадии кристаллизации габброидной магмы. 
Однако большинство авторов оставляют без ответа вопрос о том, каким образом в 
офиолитах мог повсеместно сформироваться "слой" габброидов.

В дальнейшем были предприняты попытки объяснить слоистый характер залегания 
габброидов особыми условиями их образования. В частности, А.Л. Книппер [84] пола
гал, что "слой" габброидов возникает за счет верхней части мантийного дунит-гарц- 
бургитового комплекса и частично —  за счет перекрывающих его основных эффузивов 
в результате щелочно-кремнекислого метасоматоза. А.А. Ефимов [50] считал, что 
в образовании габброидов повинен известково-глиноземистый метасоматоз. По мнению 
Н.Л. Добрецова [46], габброиды офиолитов, имеющие магматическую породу и слагаю
щие своеобразный "слой", возникли в процессе просачивания оливин-толеитового 
расплава сквозь пористую "гарцбургитовую губку". Предлагались и другие объясне
ния этого явления, но все они не дают, по нашему мнению, достаточно корректного 
ответа на вопрос о природе габброидов офиолитовых ассоциаций.

В ходе дальнейших исследований офиолитов в различных районах мира появились 
многочисленные факты, явно противоречащие представлению о том, что эти ассоциации 
всегда имеют стратифицированное строение и входящие в их состав габброиды в виде 
"слоя" залегают на гипербазитах [60, 104, 141, 146, 212, 215]. В указанных работах 
достаточно убедительно показано, что габброиды, входящие в состав офиолитов, обра
зуются позже гипербазитов и внедряются в них в качестве более поздних интрузивных 
тел, которые могут занимать самое различное положение по отношению к прорываемым 
ими гипербазитовым телам.

В ряде наших публикаций, посвященных специально проблеме взаимоотношения 
различных членов офиолитовых ассоциаций, обосновывается неприемлемость модели 
их стратифицированного строения [95, 97, 139— 141, 143, 144] . На основание данных по 
офиолитам различных районов, включая Монголию, четко устанавливаются интрузив
ные контакты габброидов с гипербазитами и вмещающими их вулканитами. В зависи
мости от конкретных условий становления габброиды вызывают различные по мас
штабам- и составу преобразования окружающих пород, в том числе и гипербазитов. 
Взаимоотношения гипербазитов и габброидов, аналогичные описанным нами, установ
лены в офиолитах Урала [180,181], Дальнего Востока [57], Северо-Востока СССР 
[27] и других районов. Здесь уместно отметить, что под давлением фактов некоторые



Компонент 1
706-А

2
7 Обе

3
732г

4
2221-17

5
2221-18

6
2221-20

7
2221-21

Si02 53,80 54,20 54,42 52,93 54,12 53,23 54,29
T i0 2 Не обн. Не обн. 0,14 0,05 0,03 0,04 0,03
a i2o 3 2,05 1,30 1,48 1,64 1,87 1,51 1,41
Fe: 0 3 0,04 0,29 0,26 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
FeO 6,33 5,22 9,38 8,77 10,30 7,15 7,82
МлО 0,16 0,17 0,18 0,19 0,21 0,18 0,18
Mg О 23,92 23,42 28,90 25,75 28,24 23,65 27,05
CaO 11,89 13,75 3,35 9,12 3,67 11,57 7,20
Na2 О 0,06 0,06 0,01 0,12 0,08 0,12 0,10
K20 0,01 0,01 0,03 0,10 0,10 0,05 0,05
Р20 5 Не обн. 0,04 Не обн. 0,03 0,01 0,00 0,01
Сг2 0 3 0,29 0,33 0,40 0,51 0,39 0,38 0,43
NiO Не обн. Не обн. Не обн. 0,05 0,06 0,05 0,06
Н20 _ 0,14 0,06 0,12 0,04 0,02 0,02 0,09
V20 5 0,08 0,04 0,12 0,03 0,03 0,04 0,03
СоО 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01
П.п.п. 0,02 0,86 0,74 1,52 1,00 2,02 1,29
С у м м а 99.70 99,76 99,54 100,86 100,05 100,01 100,05
Н20 + 0,70 0,63 0,67 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
С02 0,03 Не об н .. Не обн. " " "
MgO/MgO + 
+ £ FeO

0,79 0,81 0,75 0,75 0,73 0,77 0,78

Ассоциации: 1 —  11 — Наранская, 12— 1 5 —  Тайширинская, 16 —  Шишхидгольская, 17 и 18 —  Ула- 
хидская, 19 —  Дзоленская, 20 —  Алагульская. Средний состав вебстеритов пересчитан на сухое

Т а б л и ц а  65 (окончание)

Компонент 15
M-80

16
690-1

17
M-402e

18
M-420a

19
1171в

20
2134 X

Si02 50,52 51,90 51,40 53,64 47,58 55,46 54 18
TiO, 0,06 0,16 He обн. He обн. 0,07 0,10 0,06
AUO, 0,91 2,60 1,59 1.27 1,08 1„72 1,96
Fe; 0 , 1,25 He обн. 1,24 0,34 3,04 0,01 0,76
FeO 6,80 4,54 5,88 5,14 3,35 4,86 6,78
MnO 0,17 0,11 0,11 0,11 0,07 0,05 0,16
MgO 33,25 18,10 23,91 22,51 32,12 33,83 26,57
CaO 1,33 19,98 10,10 14,92 4,27 0,84 8,98
Na, О 0,06 0,40 0,16 0,25 0,09 0,05 0,13
k / o 0,04 0,02 0,01 0,01 0,05 0,05 0,05
P: 0 , 0,10 He обн. 0,04 0,07 Не обн. 0,01 -
Сг: Ол 0,38 0,32 0,37 0,45 0,38 0,58 0,29
NiO 0,08 He обн. Сл. Сл. 0,06 0,13 -
h ; o ~ 0,22 0,06 0,40 0,32 0,60 0,16 -
v 2 o, 0,16 0,54 He обн. 0,10 Не опр. Не опр. -
CoO 0,01 0,01 0,01 0,01 0,006 0,007 -
П.п.п. 4,50 1,81 4,49 1,61 6,40 1,04 -
С у м м а 99,84 100,55 99,71 100,75 99,17 98,96 -
н,о+ 4,06 1,60 4,07 1,30 6,16 0,70 -
C02 0,11 He обн. 0,27 0,11 0,86 0,32 -
MgO/MgO + 
+ £ FeO

0,81 0,80 0,77 0,81 0,84 0,87 0,78



8
2221-22

9
2221-15

10
2221-23

11
2221-25

12
М-586

оо
СО Г< 
"

2 14
1124

54,27 50,55 52,78 53,00 52,12 51,16 51,98
0,04 0,05 0,06 0,04 Не обн. 0,08 0,10
1,58 9,23 1,36 1,03 0,85 2,71 2,16

Не обн. 0,56 0,56 1,00 1,04 2,50 2,33
7,82 6,46 7,23 6,73 6,52 6,46 5,21
0,18 0,17 0,22 0,18 0,17 0,21 0,12

26,92 16,86 28,00 30,00 28,80 21,29 18,96
7,23 15,80 5,28 3,52 4,13 11,65 15,68
0,11 0,28 0,10 0,07 0,10 0,17 0,09
0,05 0,05 0,05 0,10 0,17 0,05 0,05
0,01 Не обн. 0,02 0,01 0,07 0,05 0,04
0,48 0,20 0,46 0,38 0,31 0,19 0,15
0,06 0,03 0,06 0,06 0,06 Сл. 0,06
0,07 0,05 0,07 0,21 0,20 0,42 0,24
0,03 0,03 Не обн. 0,02 0,16 Не обн. Не опр.
0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,006
1,60 1,57 3,24 3,97 5,41 3,22 1,92

100,46 100,89 99,50 100,32 100,12 100,30 99,10
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 5,18 2,77 2,15

" " " •• Не обн. 0,16 0,32
0,77 0,71 0,78 0,80 0,79 0,71 0,72

вещество. Химические анализы выполнены Е.Н. Жуковой (1— 3, 12— 18, Н.Л. Козыревой (4— 11) 
и П.А. Сердюковой (19 и 20).

исследователи офиолитов, ранее отрицавшие интрузивные взаимоотношения габброи- 
дов с гипербазитами, вынуждены были их признать, оценивая, однако, этот факт как 
принадлежащее им открытие [85].

Таким образом, разновозрастность формирования гипербазитовых и габброидных 
тел, входящих в состав континентальных офиолитов, можно считать вполне доказан
ной, и ее необходимо учитывать при построении любых моделей образования этих ас
социаций.

Второй вопрос, который представляется целесообразным здесь обсудить, касается 
формационной принадлежности ультраосновных и основных глубинных пород, входя
щих в состав офиолитовых ассоциаций. Известно, насколько тесной является простран
ственная связь тел гипербазитов и габброидов, входящих в состав офиолитовых ас
социаций. На современном эрозионном срезе в одних ассоциациях преобладают гипер- 
базиты, в других —  габброиды. Некоторые исследователи полагают, что такое сонахож- 
дение тел гипербазитов и габброидов позволяет выделять их в единую габбро-гипер- 
базитовую магматическую формацию [120]. При этом обычно не учитываются ни дан
ные о разновозрастное™, ни специфические условия зарождения и образования гипер
базитов и габброидов. Такая ассоциация, очевидно, не будет полностью соответствовать 
понятию магматической формации [92, 179]. Поэтому в тех случаях, когда устанав
ливается равновременность внедрения гипербазитовых массивов и прорывающих их 
габброидных тел, причем соизмеримых по площади распространения, очевидно, целе
сообразнее выделять не единую магматическую формацию, а две самостоятельные маг
матические формации: гипербазитовую, точнее, дунит-гарцбургитовую, и габброидную. 
Однако иногда более ранние гипербазитовые тела прорываются габброидами и при этом 
образуется сложный комплекс промежуточных гибридных пород, обязанных своим 
возникновением более раннему ультраосновному субстрату и воздействовавшей на него 
габброидной магме. Такие магматические формации, часто называемые габбро-пиро
ксен ит-дун итовая, габбро-верлитовая, дун ит-пироксен итовая, дунит-троктолитовая

1 0 . З а к .  1 0 4 5 145



Компонент 1
1862-4

2
414r

3
1107a

4
1186

X

S i02 52,90 50,88 52,92 51,08 54,07
ТЮ 2 0,10 0,06 0,06 0,10 0,08
А1г Оэ 0,86 0,76 1,94 1,72 1,38
Fe2 Оэ 2,71 0,50 2,03 1,92 1,87
FeO 7,00 6,86 2,74 4,05 5,34
MnO 0,14 0,11 0,07 0,10 0,11
MgO 29,56 37,52 38,12 30,76 33,79
CaO 3,56 0,48 1,42 4,75 2,66
Na20 0,09 He обн. 0,20 0,11 0,11
k 2o 0,05 0,01 0,05 0,05 0,13
p2o 5 He обн. 0,07 He обн. 0,04 —

Cr 2 0 3 0,16 0,68 0,35 0,57 0,46
NiO 0,04 Сл. 0,06 0,38 —

H20 " 0,28 0,28 0,76 0,40 —

v 2o 5 He onp. 0,10 He onp. He onp. —

CoO 0,006 0,01 0,005 0,012 -
П.П.п. 1,64 1,92 4,68 3,04 —
С у м м а 99,10 100,24 99,41 99,08 —

н 2о + 1,93 1,69 3,63 2,23 —

СО, 0,22 He обн. 0,23 0,22 —

MgO/MgO + 
+ EFeO

0,76 0,84 0,88 0,84 0,83

Ассоциации: 1 и 4 —  Уланхудукская, 2 —  Улахидская, 3 —  Эгийнгольская. Средний состав эн
статититов пересчитан на сухое вещество. Химические анализы выполнены П.А. Сердюковой (1, 
Зи 4) и Е.Н. Жуковой (2).

и так далее, вероятно, представляют собой тип полигенных ассоциаций магматических 
горных пород [96].

Представление о кумулятивном генезисе пород переходных зон не согласуется с 
фактическими данными, которые получены нами в процессе исследования базит-гипер- 
базитовых ассоциаций Монголии. Отметим, в частности, что в ряде случаев породы 
полосчатого комплекса располагаются не в основании габброидных интрузивов и не 
над пластинообразными массивами гипербазитов, а со стороны их лежачего бока, в 
местах прорывания гипербазитов габброидами. Появляются полосчатые комплексы 
и в экзоконтактовых зонах апикальных частей прорывающих гипербазиты габброид
ных интрузивов. Нередко серии субпараллельных дайко- и жилообразных тел пироксе- 
нитов располагаются в тектонически ослабленных зонах внутренних частей гиперба- 
зитовых массивов, вне видимой связи с габброидными интрузиями (Улахидский, Ала- 
гульский и Эгийнгольский массивы). Такое пространственное положение пород пере
ходных зон невозможно объяснять с позиций их кумулятивного происхождения — 
в этом случае они везде должны были бы залегать в придонных частях габброидных 
интрузивов.

Не отвечают кумулятивному генезису и структурные особенности пород переходных 
зон. Так, входящие в их состав образования, охарактеризованные выше под названием 
"вторичные дуниты", имеют различные модификации гранобластических структур. 
То же можно сказать о верлитах и пироксенитах. Последним довольно часто свойствен
но крупно-и даже гигантозернистые сложение, что также может служить одним из приз
наков немагматического происхождения их.

Рассматривая особенности составов породообразующих минералов пород переход
ных зон, можно констатировать, что в общем они занимают промежуточное положе
ние по отношению к составам соответствующих фаз в гипербазитах и габброидах (табл. 
67— 70, рис, 24 и 25). Вместе с тем более тщательно проведенный дравнительный анализ



Компонент 1
697-3

2
697-3a

3
1084

4
1084a

5
689

SiO; 40,70 40,97 40,04 40,25 40,01
FeO 10,69 11,09 13,74 14,32 14,78
MnO 0,35 He onp. 0,46 He onp: 0,35
MgO 48,81 48,01 46,56 45,21 45,49
CaO 0,03 He onp. 0,03 He onp. 0,03
Cr2 0 3 0,01 " 0,01 " 0,01
NiO 0,21 0,21 0,10 0,11 0,22
С у м м а 100,80 100,28 100,94 99,89 100,89
f 0,110 0,141 0,142 0,151 , 0,154
1— 5 —  верлиты, Шишхидгольская ассоциация, 6—8 — плагиоверлиты, Ихэдуланская ассоциация, 

9 —  верлит и 10 —  клинопироксенит оливинсодержащий, Армакгольская ассоциация. Анализы на 
микрозонде выполнены В.Н. Королюком (2, 4, 6 и 7), А.В. Усовой (1, 3 и 5), Н.А. Яковлевой (8) 
и О.С. Хмельниковой (9 и 10); f=  Fe/Fe+Mg.

Т а б л и ц а  67 (окончание)

Компонент 6
1514-3

7
1514-3a

8
18186

9
24966

10
2496b

Si02 39,82 39,13 40,58 40,85 40,24
FeO 16,91 17,31 10,27 11,56 11,55
MnO 0,27 0,28 He обн. 0,21 0,17
MgO 42,13 42,08 48,84 48,84 48,93
CaO He onp. He onp. 0,02 He обн. He обн.
Cr2 0 3 0,03 0,03 0,05 He onp. He onp.
NiO 0,13 0,12 0,15 0,19 0,18
С у м м а 99,31 98,83 99,91 101,64 101,07
f 0,184 .0,187 0,105 0,118 0,117

одних и тех же минеральных фаз гипербазитов, пород переходных зон и габброидов, 
как было показано выше, позволил выявить некоторые различия, проливающие свет 
на условия образования пород. Мы имеем в виду тот факт, что клинопироксены из 
гипербазитов отличаются от таковых из пород переходных зон по компонентному 
составу. Например, в клинопироксенах из гипербазитов содержится жадеитовый ком-

Bojr/r
вЗ \  79
А А А А А Л А '

/2 16 го гн _ гв
]/ 0 г Е З*  Е З *  Э

Рис. 24. Средние составы ортопироксенов из пород офиолитовых ассоциаций Монголии
1 —  ортопироксены из габбро-норитов (Г ), гарцбургитов {А ), лерцолитов (/7), вебстеритов и 

ортопироксенитов (Б ) ; 2 —  ореол точек составов ортопироксенов из гарцбургитов; 3 — то же, 
из лерцолитов; 4 —  то же, из вебстеритов и ортопироксенитов; 5 —  тренд изменения средних соста
вов ортопироксенов в ряду гарцбургиты— лерцолиты— вебстериты (ортопироксенит)-габбро-нориты. 
Эн —  энстатит, Волл —  волластонит, Ферр —  ферросилит



Компонент 1
1251-1

2
732a

3
706a

4
706в

5
732г

6
80

7
266

S i0 2 54,25 54,00 56,00 56,00 55,5 56,70 56,36
Т Ю 2 0,20 0,12 Сл. Сл. Сл. Не опр. Не опр.
A l j 0 3 1,03 1,31 1,07 0,86 1.07 0,79 1,17
Fe20 3 He обн. He обн. 0,34 Не обн. Не обн. Не опр. Не опр.
FeO 1T,90 14,40 8,20 8,30 10,20 7,86 10,31
MnO 0,28 0,36 0,32 0,27 0,30 Не опр. Не опр.
MgO 28,90 26,60 31,20 31,60 29,00 31,31 29,41
CaO 1,75 1,42 1,78 2,38 1,90 1,85 1,81
Na2 О 0,07 0,06 0,08 0,05 0,07 Не опр. Не опр.
к 2о 0,05 0,05 0,05 0,05 0,05 " ••
P2O s He рбн... He обн. Сл. Не обн. Не обн. " "
Cr20 3 0,15 0,20 0,35 0,35 0,28 0,38 0,30
NiO He onp. 0,025 0,04 0,04 0,03 Не опр. Не опр.
CoO He onp. 0,01 0,05 0,056 0,03 "
v 2o 5 He обн. 0,02 0,01 0,01 Не обн. "
h 2o + 0,53 0,91 He обн. 0,18 Не опр.
H20 ‘ 0,30 0,20 0,30 0,10 0,50
П.п.п. 1,30 2,10 1,Ю 0,90 1,40 "
С у м м а 99,96 100,57 100,39 99,94 99,94 98,89 99,35
f 0,188 0,231 0,132 0,129 0,165 0,123 0,164

1 и 2 —  вебстериты плагиоклазсодержащие, 3— 5 —  вебстериты, 6 и 7 —  вебстериты оливинсодер
жащие. Ассоциации: 1— 5 —  Наранская, 6 и 7 —  Тайширинская. Химические анализы выполнены 
Л.С. Зоркиной (1— 5), анализы на микрозонде —  В.Н. Королюком (6 и 7 ); f  = Fe/Fe+Mg.

Т а б л и ц а  69
Химический состав клинопироксенов из пород переходных зон 

офиолитовых ассоциаций (вое. %)

Компонент 1
732a

2
1251-1

3
1251-13

4
280-Зз

5
732r

6
706a

7
706b

8
386

S i02 51,70 52,00 53,34 52,65 53,05 53,34 53,12 54,42
T i0 2 0,20 0,15 0,12 0,16 0,13 0,06 0,08 0,05
a i2o 3 2,23 1,62 1,60 1,53 1,70 0,73 0,79 0,98
Fe20 3 0,72 He обн. He обн. Heonp. He onp. He onp. He onp. He onp.
FeO 5,40 6,00 5,79 6,30 4,16 3,74 3,29 3,94
MnO 0,27 0,12 0,14 0,16 0,10 0,10 0,11 He onp.
MgO 17,30 18,10 16,81 15,69 17,08 18,21 18,38 17,35
CaO 20,90 21,30 21,05 21,82 22,78 22,73 22,67 21,74
Na20 0,34 0,27 0,09 0,13 0,15 0,11 0,07 0,13
k 2o 0,04 0,01 Heonp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
Cr2 0 3 0,16 0,31 0,37 0,17 0,45 0,51 0,50 "

NiO 0,015 0,025 0,05 0,04 0,04 He onp. He onp. "

CoO 0,02 0,01 He onp. He onp. He onp. 99 " "

v 2o 5 0,04 0,04 " " " 9 9 " "

H20 + 0,48 He onp. " " " " "

H2CT He обн. 0,30 " " " "

П.п.п. 1,30 0,76 " " " "

С у м м а 100,36 100,62 99,36 98,65 99,64 99,52 99,59 98,62
f 0,169 0,157 0,163 0,184 0,121 0,104 0,091 0,113
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Рис. 25. Средние составы клинопироксенов из пород офиолитовых ассоциаций Монголии

Клинопироксены: 1 —  из габбро-норитов; 2 —  из габбро; 3 —  средние составы клинопироксенов 
из габброидов (Г ), лерцолитов (77), вебстеритов (5 ), верлитов (В) ; ореолы точек составов клино
пироксенов: 4 —  из лерцолитов; 5 —  из вебстеритов; 6  —  из верлитов и диопсидититов; 7 —  тренд 
изменения средних составов клинопироксенов в ряду лерцолиты— верлиты— вебстериты— габброиды

понент, служащий индикатором глубинности кристаллизации, и отсутствует эгириновый 
компонент —  непременный член клинопироксенов всех пород переходных зон. Это 
существенное различие в составах сравниваемых клинопироксенов свидетельствует о 
различных фациальных условиях формирования гипербазитов и пород переходных зон.

Важно также отметить, что при изучении пород Ихэдуланской офиолитовой ассоциа
ции было установлено, что плагиоклазы из пород переходных зон (верлитов) оказались 
беднее анортитовым компонентом, чем плагиоклазы, входящие в состав пространствен
но ассоциирующих с ними габбро. Это указывает на то, что плагиоклазсодержащие 
верлиты из данной ассоциации возникли не в результате гравитационной дифференциа
ции габброидной магмы.

д ал*

46 45 t 43 42 41

9
78

10
266

11
1530-4

12
3376

13
342а

14
690-1

15
665-2

16
1546

17
339

53,44 53,81 51,17 52,10 52,55 54,23 52,01 51,52 53,70
0,09 0,05 0,76 0,20 0,08 0,05 0,16 0,61 0,01
1,37 2,07 2,58 3,05 1,77 1,50 3,35 3,58 1,27

Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
5,59 5,33 8,63 5,41 3,47 3,32 4,75 4,51 3,89

Не опр. Не опр. 0,24 Не опр. Не опр. Неопр. Неопр. 0,12 Не опр.
15,66 18,00 13,99 16,26 17,03 17,05 15,85 15,94 16,85
22,50 21,88 21,78 22,28 23,35 23,17 23,55 21,46 24,01

0,13 0,06 0,29 0,24 0,27 Не обн. 0,24 0,32 0,08
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Неопр. Неопр. Не опр.

0,15 " 0,53
0,04 " 0,04

Не опр.
"

Не опр.

98,80 101,19 99,63 99,55 98,52 99,32 99,72 98,63 99,83
0,167 0,142 0,256 0,157 0,102 0,098 0,144 0,137 0,114



Компонент 18
689

19
1084

20
697-3

21
299-12

22
299-13

23
299-11

24
18186

25
1535

Si02 53,55 52,86 54,89 52,37 53,37 54,13 51,03 52,03
ТЮ2 0,08 0,12 0,03 0,15 0,15 0,07 0,77 0,36
A l j0 3 1,26 2,48 0,64 2,43 2,56 1,19 3,46 3,38
Fe20 3 He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
FeO 3,54 3,47 1,82 4,18 4,08 2,83 4,76 4,51
MnO He onp. He onp. He onp. 0,16 0,15 0,16 0,15 0,09
MgO 16,32 16,44 17,38 15,78 16,48 16,52 16,01 18,40
CaO 24,01 23,44 24,71 23,31 23,68 23,89 21,89 20,07
Na2 О 0,11 0,18 0,15 0,28 0,15 0,21 0,29 0,27
к 2о He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
Cr2 0 3 " 0,59 0,28 0,71 0,44 1,01
NiO " 0,02 0,02 0,02 0,05 0,03
CoO He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
V2O s " " •• " " "
Н2СГ " " •• " •• ••
H20 - " •• •• " " ••
П.п.п " " •• " " ••
С у м м а 98,87 98,98 99,92 99,27 100,94 99,71 98,85 100,15
f 0,108 0,106 0,055 0,129 0,122 0,087 0,143 0,121

Ассоциации: Наранская (1— 7), Тайширинская (8— 10), Ихэдуланская (11, 16, 24 ,25 ), Их-Хад- 
жумская (12, 13, 17), Шишхидгольская (14, 15, 18 -23 ); 1— 4 -  вебстериты плагиоклазсодержа
щие; 5— 9 и 11 —  вебстериты; 10 —  вебстерит оливинсодержащий; 12, 13 и 15 —  клинопироксениты 
оливинсодержащие; 14 —  клинопироксенит; 16 —  то же, плагиоклазсодержащий; 17 —  23 —  верли- 
ты; 25 и 26 —  плагиоверлиты. Химические анализы выполнены Л.С. Зоркиной (1 и 2), анализы на 
микрозонде — Н.А. Яковлевой (3— 7, 11, 16, 24 и 25), В.Н. Королюком (8— 10, 12— 15 и 17— 20) 
и Л.В. Усовой (21— 23); f=F e /F e  + Mg.

Т а б л и ц а  70
Химический состав плагиоклазов из пород переходных зон 

офиолитовых ассоциаций (вес.%)

Компонент 1
1251-1

2
18186

3
1 8 1 2 b

4
1535

5
1514-3

Si02 44,50 43,72 43,66 43,93 50,70
Ti0 2 0,40 He onp. He onp. He onp. He onp.
a i2o 3 31,77 30,40 27,48 30,02 29,90
Fe20 3 1.12 He onp. He onp. He onp. He onp.
FeO 0,97 0,20 0,50 0,98 0,29
MnO . 0,03 He onp. He onp. He onp. He onp.
MgO 1,38 " " " "

CaO 18,53 22,53 25,17 22,40 13,70
Na2 О 0,55 0,39 0,03 0,60 3,87
к 2о • 0,08 0 . 2 1 1,50 0,19 0,08
p2o < 0,09 He onp. He onp. He onp. He onp.
H20 ‘ 0,30 " " " "

П .П .П . 050 " " " "

С у м м а 99,72 97,45 99,05 98,11 98,54
A h , % 95,0 96,0 89,3 94,5 65,9

1 — вебстерит плагиоклазсодержащий, Наранская ассоциация; 2— 5 —  верлиты плагиоклазсодер
жащие, Ихэдуланская ассоциация. Химические анализы выполнены П.А. Сердюковой (1), анализы 
на микрозонде — Н.А. Яковлевой (2— 4) и В.Н. Королюком. Ан = 100 • Са/Са + Na + К.



Таким образом, и результаты минералогического изучения пород офиолитовых ас 
социаций Монголии не согласуются с представлениями тех исследователей офиол 
которые рассматривают породы переходных зон (полосчатого комплекса) как kvm v /|B- 
ты габброидной магмы. В самом деле, трудно представить, что высокая тектоническая 
активность зон земной коры в областях формирования офиолитовых ассоциаций (сре
динно-океанические хребты, островные дуги, окраины континентов, межконтиненталь
ные рифтовые зоны) могла способствовать созданию условий, при которых осущест
влялась бы столь полная дифференциация габброидной магмы, и чтобы при этом могли 
возникнуть кумулятивные дуниты, верлиты, пироксениты и другие представители 
пород переходных зон.

Все сказанное выше приводит нас к выводу, что происхождение пород переходных 
зон в офиолитовых ассоциациях нельзя объяснять процессами дифференциации габ
броидной магмы. К такому же выводу на основе других данных пришли и исследова
тели офиолитов Урала. Так, А.А. Савельев и Г.Н. Савельева [149] полагают, что породы 
полосчатого комплекса в изученном ими Войкаро-Сыньинском гипербазитовом мас
сиве на Полярном Урале имеют контактово-реакционное происхождение и возникли 
в результате воздействия габброидной магмы на гипербазиты. Д.С. Штейнберг с соав
торами [181] доказывают реакционную природу дунитов и пироксенитов в массивах 
альпинотипных гипербазитов Урала, считая, что эти породы возникают в результате 
привноса оснований и выноса кремнезема из гарцбургитов на контакте с более кислы
ми, чем они, породами. В качестве убедительного аргумента в пользу некумулятивного 
происхождения дунитов они приводят факты образования кайм дунитов около жил 
клинопироксенитов в гарцбургитах. Аналогичные данные получены и по другим райо
нам. В частности, Б.М. Рейнхард [215], характеризуя интрузию габбро в гипербазиты 
в средней части покрова Семайл в Омане, пишет, что в контакте габбро с гипербазитами 
развиты полосчатые троктолиты, эвкритовые габбро и плагиоклазиты. Полосчатость 
габброидов этот исследователь объясняет послойным инъецированием гипербазитов 
габброидной магмой. Это, по его мнению, подтверждается и точечным развитием пла
гиоклазов, а также наличием параллельно расположенных нодулей оливина в габ- 
роидах.

Заканчивая на этом обсуждение вопросов о взаимоотношениях гипербазитов и габ- 
броидных тел офиолитовых ассоциаций, их формационной принадлежности и происхож
дении пород переходных зон, отметим, что совокупность фактических данных, получен
ных нами в процессе изучения офиолитовых ассоциаций в Монголии, приводит к сле
дующим выводам: 1) габброидные тела, входящие в состав офиолитовых ассоциаций, 
моложе гипербазитовых массивов и интрудируют их; 2) породы переходных зон не 
являются кумулятами габброидной магмы, а возникают в результате сложного магмо- 
метасоматического воздействия последней на ранее сформированные альпинотипные 
гипербазиты; 3) магматогенные члены офиолитовых ассоциаций представляют собой 
полигенные и полихронные образования, возникшие в результате кристаллизации 
разновременно внедрившихся и различных по составу расплавов, а также при взаимо
действии этих расплавов с твердыми продуктами более ранней кристаллизации.

ВУЛКАНИТЫ

Вулканогенные образования офиолитовых ассоциаций Монголии составляют боль
шую часть их объема. Они являются основой той рамы, в которую протрудируют мас
сивы гипербазитов. Они же вмещают интрузивы габброидов и пронизываются дай
ками более молодых вулканитов, составляющих покровы в верхней части разреза 
офиолитовых ассоциаций. Вулканогенные образования часто перемежаются с терри- 
генными образованиями, обычно венчающими разрез офиолитовых ассоциаций. Полная 
мощность вулканогенных образований ни в одной из офиолитовых ассоциаций Мон
голии не установлена, поскольку нигде не обнажены подстилающие их породы основа
ния. Мощность только верхней части разреза осадочно-вулканогенных отложений, 
начиная от горизонтов подушечных лав, например в Тайширинской офиолитовой ас
социации, по данным Н.Г. Марковой [115], до 2 км, а в офиолитовых ассоциациях 
Восточного Прихубсугулья, по наблюдениям В.А. Благонравова и Н.С. Зайцева [22], 
измеряется в разных районах от 4 до 5 км.



Среди вулканитов, входящих в состав каледонских офиолитов, по присущим им 
структурным особенностям и химизму выделяются три группы пород: 1) диабазы и 
диабазовые порфириты, 2) спилиты и альбитизированные диабазы и 3) высокомагне
зиальные диабазы. Все породы испытали региональный метаморфизм в условиях 
низов фации зеленых сланцев. Часть вулканитов подверглась воздействию гидротер
мального метаморфизма. Химические анализы вулканитов приведены в табл. 71.

Д и а б а з ы  и д и а б а з о в ы е  п о р ф и р и т ы  вместе с их пирокластическими 
производными в разрезах вулканогенной части офиолитов отчетливо преобладают 
над другими разновидностями эффузивов. Они составляют основной объем вулкано
генных членов офиолитов в нижней и средней частях разрезов последних. Эта группа 
вулканитов не отличается разнообразием минерального состава и сложения, что ука
зывает на слабую степень дифференциации породившего их основного силикатного 
расплава. Диабазы обычно хорошо раскристаллизованы, имеют офитовую или субофи
товую структуру, основа которой сложена беспорядочно ориентированными, несколько 
вытянутыми индивидуумами основного плагиоклаза. Интерстиции между последними 
выполнены мелкими зернышками клинопироксена, титаномагнетита и сфена.

В нередко встречающихся диабазовых порфиритах среди основной массы отмеча
ются более крупные зерна плагиоклаза, и этим обусловлено их порфировое сложение. 
Состав плагиоклаза порфировых вкрапленников и основной массы породы отвечает 
лабрадору, количество анортитовой молекулы в котором 50— 70%. В качестве фено- 
кристов вместе с плагиоклазом или без него встречается авгит, и тогда у основной 
массы породы обычно слабее выражена раскристаллизация. Порода приобретает 
интерсертальную или гиалопелитовую структуру.

Некоторые разновидности диабазов содержат миндалины, выполненные кальцитом, 
хлоритом, эпидотом, низкотемпературным кварцем. Местами они имеют зональное 
строение. В нормативном составе диабазов и диабазовых порфиритов, помимо 
постоянно присутствующих ортоклаза, альбита, анортита, ильменита и магнетита, в 
80% проанализированных образцов содержится гиперстен. Менее распространен 
диопсид и еще реже выявляется нормативный оливин. При оптическом изучении этих 
пород ни оливин, ни продукты его замещения не были обнаружены. В 60% проанали
зированных образцов диабазов и диабазовых порфиритов был установлен норматив
ный кварц. В результате зеленокаменного перерождения первичные породообразующие 
минералы частично либо полностью изменены. В числе продуктов их изменения 
распространены хлорит, агрегат соссюрита, скаполит, кальцит, актинолит, эпидот.

Химический состав этой группы вулканитов иллюстрируют данные табл. 71. 
В целом по своему химизму диабазы соответствуют слабо пересыщенным кремне- 
кислотой толеитам. Этот вывод аргументируется фактическим материалом, нашед
шим отражение на диаграмме отношения суммы щелочей к количеству кремнекис- 
лоты (рис. 26). Большинство фигуративных точек, характеризующих состав диабазов, 
ложится в поле составов толеитов. Фигуративные точки, выходящие за его пределы, 
принадлежат спилитам либо альбитизированным разновидностям диабазов, харак
теристика которых приведена ниже. «Для толеитов характерны низкие отношения сум
марного железа, выраженного в закисной форме, в окиси магния. Как видно на рис. 27, 
и по этому петрохимическому параметру диабазы офиолитов Монголии соответствуют 
толеитам.

С п и л л и т ы  и а л ь б и т и з и р о в а н н ы е  д и а б а з ы .  Эти породы различного 
генезиса объединены в одну группу вследствие сходства их химического состава, осо
бенно по содержанию щелочей.

Спилиты обычно отличаются хорошо выраженной шаровой отдельностью, свиде
тельствующей о подводных условиях их образования. Они обнаружены в Тайширин- 
ской, Баянхонгорской, Уланхудукской офиолитовых ассоциациях, но особенно широко 
распространены среди вулканитов Восточно-Прихубсугульских офиолитов. Суммар
ная мощность шаровых лав спилитов в этом районе, по данным В.А. Благонравова 
и Н.С. Зайцева [22], а также Б. Лхасурена [109], 1,8—2,0 км. Общая мощность шаро
вых лав в Тайширинской ассоциации офиолитов порядка 1 км [115].

Шаровые лавы спилитов обычно локализуются в верхней части разреза офиолитовых



у а б л и ц а  71
Химический состав вулканитов офиолитовых ассоциаций Монголии (вес %)

Компо 1 2 3 4 5 6 7
нент 846в 851д 859а 866а 874а 8876 1501-5

SiO, 41,50 53,50 47,50 48,50 51,00 46,50 51,00 49,50
T i0 2 2,05 1,65 1,18 2,00 1,85 2,00 1,72 1,90
A l j03 15,60 14,15 18,20 14,40 14,50 16,20 14,45 14,50
Fe20 3 6,22 1,06 2,03 2,76 3,80 2,45 3,23 2,00
FeO 9,43 7,19 5,46 9,94 5,89 8,77 7,13 9,31
MnO 0,24 0,11 0,11 0,19 0,17 0,17 0,16 0,20
MgO 8,80 3,07 4,55 6,10 6,90 7,00 6,50 5,60
CaO 10,10 7,27 7,90 7,75 8,30 9,25 8,90 9,20
Na2 0 1,00 3,36 4,25 3,82 3,09 3,27 3,27 3,00
K20 0,10 0,31 1,02 1,14 0,93 0,40 0,14 0,28
P2Os He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
П.п.п. 4,60 7,62 4,64 2,82 3,14 3,34 3,71 3,70
С у м м а 99,64 99,29 96,84 99,42 99,57 99,35 100,24 99,19

Т а б л и ц а  71 (продолжение)

Компо
нент

9
1507

10
1524

11
1525

12
1527

13
1541

14
1543

15
1548

16
1809

S i02 44,50 52,00 40,50 47,50 53,50 50,50 51,00 45,50
T i0 2 0,67 1,47 3,74 1,22 1,14 2,06 2,02 1,55

a i203 20,30 15,30 17,35 14,40 14,00 14,50 14,00 15,80
Fe20 3 0,87 0,94 2,60 2,29 2,38 1,79 2,70 3,53
FeO 5,17 6,04 10,98 5,32 5,78 9,37 8,82 7,76
MnO 0,14 0,16 0,21 0,14 0,17 0,16 0,20 0,23
MgO 5,30 9,80 8,30 5,82 7,00 5,15 6,47 7,70

CaO 10,50 3,97 6,51 10,80 7,25 8,17 e 7,20 7,80

Na2 0 2,67 3,27 3,09 2,80 4,50 3,27* 3,64 3,64

K20 1,59 1,26 . 0,28 0,68 0,21 0,47 0,51 0,26

П.п.п. 4,90 5,34 5,56 8,46 3,58 2,66 2,74 5,90

С у м м а 96,61 99,55 99,12 99,43 99,51 98,70 99,30 99,67

Т а б л и ц а  71 (продолжение)

Компо
нент

17
1809в

18
1813a

19
1817

20
1804

21
1524-1

22
1826

23
3004

24
3005-1

S i02 49,50 51,00 44,00 51,00 49,81 49,25 49,00 47,00
T i0 2 1,52 1,18 1,88 1,60 1,73 2,36 1,48 3,62
a i2o 3 17,20 14,20 15,00 17,30 15,95 16,22 16,85 17,40
Fe2 0 3 2,61 1,37 1,76 1,79 He onp. 0,48 3,38 8,18
FeO 5,75 8,85 13,62 7,16 8,84 9,39 3,71 5,42
MnO 0,18 0,18 0,20 0,10 0,13 0,16 0,26 0,29
MgO 4,00 6,70 8,30 4,12 6,57 7,07 5,30 4,05
CaO 8,20 9,53 4,10 6,85 9,37 6,80 6,20 3,75
Na2 0 5,00 2,80 2,27 4,43 3,91 4,40 4,71 3,40

K20 0,76 0,59 0,14 0,94 0,17 0,14 0,31 1,77
П.п.п. 4,24 2,56 7,38 3,78 3,50 3,41 9,38 4,72

С у м м а 98,96 98,96 98,65 99,09 100,61 100,13 100,58 99,60



Компо
нент

25
3005-1 a

26
3005-2

27
3006

28
3006-1

29
3006-2

30
3006-3

31
3006-4

32
3006-5

Si02 44,00 49,50 48,00 53,00 53,60 47,00 53,00 51,50
T i0 2 3,68 1,93 1,34 0,96 0,82 3,05 1,26 2,66
a i2o 3 17,50 17,20 16,60 13,85 14,20 16,90 14,85 12,50
Fe20 3 11,54 8,10 4,97 5,28 5,40 5,17 6,04 6,81
FeO 3,48 3,60 5,07 3,44 3,69 4,53 4,06 5,22
MnO 0,28 0,25 0,21 0,28 0,27 0,19 0,26 0,16
MgO 4,15 4,05 6,95 5,45 5,40 5,55 6,75 4,05
CaO 4,50 2,85 7,51 12,40 8,00 5,00 4,55 5,80
Na2 О 3,22 3,00 3,67 3,44 4,00 4,14 5,00 3,90
K20 2,30 5,00 0,32 0,14 0,32 2,20 0,50 0,87
П.п.п. 6,38 4,82 5,0GL 2,32 3,76 6,12. 4,36 7,52
С у м м а 101,03 100,30 99,64 100,56 99,46 99,85 100,63 100,99

Т а б л и ц а  71 (продолжение)

Компо
нент

33
3007

34
3042

35
3042-1

36
3042-2

37
21

38
22

39
3

40
4

Si02 48,00 49,00 50,00 43,00 46,55 52,48 42,21 43,25

T i0 2 3,92 0,17 0,28 0,14 0,29 0,12 1,76 2,26

a i2o 3 17,20 12,80 16,70 10,80 13,42 6,07 12,43 16,94

Fe2 Оэ 3,28 2,64 3,17 1,07 0,18 2,23 7,29 8,66
FeO 9,30 6,18 5,57 5,52 10,95 5,96 6,90 5,52

MnO 0,19 0,33 0,25 0,33 0,27 0,10 0,15 0,15

MgO 7,50 13,10 10,20 11,40 13,07 16,34 10,87 4,09

CaO 1,10 10,65 5,45 18,00 12,08 15,56 14,12 11,45

Na2 О 2,90 0,62 3,56 0,51 3,03 0,93 3,63 5,15

K2Q 0,32 0,32 0,33 0,39. 0,06 0,15 0,41 1,97

P20 5 He onp. He onp. He onp. He onp . 0,11 0,05 0,45 0,58

П.п.п. 5,68 4,66 5,02 8,62 He onp. He onp. He onp. He onp.

С у м м а 99,39 100,47 95,51 99,78 100,00 100,00 100,00 100,00

Т а б л и ц а  71 (продолжение)

Компо
нент

41
5

42
6

43
7

44
8

45
9

46
10

47
11

48
12

Si04 44,43 45,1 46,55 47,00 47,15 47,90 50,60 46,12
Ti02 2,24 2,39 1,91 1,74 2,80 2,83 2,16 0,67
a i2o 3 19,63 16,04 16,16 15,73 14,97 16,33 16,13 18,63
Fe20 3 6,78 7,65 9,31 4,88' 3,09 7,29 4,61 2,48
FeO 5,93 5,51 521 8,98 9,89 6,59 7,62 8,06
MnO 0,23 0,20 0,18 0,21 0,16 0,16 0,22 0,20
MgO 2,51 9,32 6,16 6,45 6,67 4,46 4,20 13,20
CaO 9,52 6,69 7,77 8,77 7,35 8,71 6,12 8,20
Na2 0 5,22 5,42 5,69 4,93 4,53 4,25 6,12 1,44
Kj_0 2,72 1,27 0,59 0,88 2,96 0,76 1,73 0,88
P2Os 0,80 0,50 0,49 0,43 0,43 0,71 0,49 0,13
С у м м а 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00



Компо
нент

49
13

50
14

51
15

52
16

53
17

54
18

55
19

56
20

SiO 46,46 47,83 49,04 49,06 50,03 50,54 52,63 54,46
ТЮ2 0,85 1,71 0,81 0,43 0,98 0,31 0,70 0,57
А 1, 03 16,68 17,58 17,94 11,60 17,14 21,26 21,36 17,27
Ре203 2,02 4,27 1,50 1,79 0,04 4,33 3,91 2,67
FeO 8,79 7,91 • 9,95 8,18 9,32 4,59 4,83 5,70
МпО 0,22 0,21 0,20 0,15 0,16 0,22 0,14 0,15
МдО 8,40 4,47 7,85 12,06 8,21 6,30 4,96 7,16
СаО 11,79 11,73 7,50 14,41 9,71 6,73 7,01 7,23
Na20 2,43 3,83 3,92 1,74 3,32 4,08 3,80 3,75
К20 0,06 0,23 1,20 0,41 0,95 1,65 0,52 0,89
р2о 5 0,11 0,23 0,10 0,17 0,15 0,08 0,13 0,16
П.п.п. 2,99 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
С у м м а 100,80 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

Т а б л и ц а  71 (продолжение)

Компо
нент

57
1019-5

58
1201-1

59
1201-2

60
1202

61
1215-1

62
1215-2

63
1215-4

64
1215-5

65
128

S i02 54,70 55,37 49,06 55,19 57,49 56,47 57,94 54,16 55,64
ТЮ 2 0,22 0,80 0,38 0,40 0,38 0,38 0,37 0,4Т 0,69
А120 3 12,76 14,82 15,22 14,66 15,57 14,04 15,51 14,34 17,55-
Fe20 3 2,93 8,45 8,86 6,79 4,81 6,87 6,81 2,79 3,39
FeO 6,56 6,82 2,15 3,59 3,23 1,61 2,16 6,82 4,75
МпО 0,13 0,25 0,19 0,26 0,15 0,15 0,13 0,20 0,10
МдО 9,24 ' 4,60 8,15 3,81 4,59 3,89 5,44 6,89 5,07

СаО 4,86 2,46 6,69 6,92 4,26 6,75 3,44 5,25 4,86
Na20 4,57 3,46 3,21 3,83 .4,67 2,70 4,34 5,40 6,00
К20 0,08 0,06 0,12 0,10 0,10 0,97 0,30 0,13 0,48
П.п.п. 4,12 3,13 ' 5,13 3,01 3,32 5,22 3,89 3,55 1,54
С у м м а 100,17 100,22 99,16 98,56 98,57 99,05 100,33 99,94 100,44

Т а б л и ц а  71 (продолжение)

Компо
нент

66
3057

67
3057-2

68
3057-3

69
3057-4

70
3057-5

71
3058

72
3058-1

73
3058-2

S i02 53,00 58,00 51,00 53,00 47,00 44,00 50,00 46,00
T i0 2 0,17 1,52 3,42 1,08 1,84 1,74 1,75 3,42
a i2o 3 16,40 18,30 14,30 14,05 15,50 18,60 16,00 14,85
Fe20 3 1,49 7,05 7,97 3,45 4,93 7,33 6,81 10,85
FeO 4,69 0,68 3,63 5,18 7,45 2,68 3,41 4,91
МпО 0,25 0,06 0,18 0,22 0,26 0,21 0,25 0,26
МдО 8,20 0,70 5,70 6,50 7,05 4,70 4,90 6,50
СаО 11,40 3,00 4,55 6,60 10,10 12,20 9,20 4,85
Na2 О 1,42 3,78 4,17 4,50 2,22 3,80 3,90 3,80
К20 0,36 2,50 0,50 0,40 0,25 0,16 0,09 0,36
П.п.п. 3,36 4,60 5,24 5,42 3,58 4,96 3,88 4,74
С у м м а 100,74 100,19 100,66 100,40 100,18 100,38 100,19 100,54



Компо
нент

74
3066-3

75
3065-5

76
3066-4

77
3066-5

78
3069-1

79
3070

80
3086-2

81
3102

Si02 49,00 53,00 47,00 51,00 54,00 53,00 50,00 50,00
ТЮ2 0,10 2,08 0,38 1,98 0,38 0,42 0,79 0,80
a i2o 3 14,40 16,60 13,70 18,30 13,12 16,40 13,00 15,20
Fe20 3 3,03 5,43 3,41 3,27 2,39 5,59 0,18 5,07
FeO 5,92 4,66 6,12 6,60 6,36 3,21 7,99 3,63
MnO 0,22 0,22 0,34 0,21 0,25 0,30 0,29 0,42
MgO 9,60 4,70 12,60 4,30 7,00 6,55 12,80 5,50
CaO 12,80 4,00 10,50 8,15 10,90 7,75 12,00 8,20
Na2 О . 1,00 3,90 1,67 3,40 2,38 3,00 1,17 2,75
к 2о - 1,46 1,31 1,77 1,23 1,46 1,00 0,44 0,66
П.п.п. 2,50 4,68 2,78 2,18 2,24 3,60 1,80 9,24
С у м м а 100,03.' 100,58 100,27 100,62 100,48 100,82 100,46 101,77

Диабазы: 6, 10, 14, 18, 22, 31, 33, 39, 42, 49, 53, 55—64, 66 и 69; диабазовые порфириты: 1, 2, 5, 
8, 9, 12, 13, 19— 21, 27, 28, 70, 72— 75, 77 и 81; авгитовые порфириты: 15, 68, 78 и 79; туфы диаба
зовых порфиритов: 29 и 32; плагиоклазовые порфириты: 41 и 67; альбитизированные диабазы: 
3, 4, 11, 17, 50, 51, 54 и 71; спилиты: 7, 23, 24, 26, 30, 40, 43— 47 и 65; агломератовая лава спилита: 
25; высокомагнезиальные диабазы: 16, 34, 35— 38, 48, 52, 76 и 80. Анализы 37— 48 и 50— 56 —  из 
работы (73], после вычитания потерь при прокаливании они приведены к 100%; остальные анализы 
из коллекции авторов. Ассоциации: Баянхонгорская (1— 16), Восточно-Прихубсугульская (17— 56), 
Тайширинская (57— 65), Керуленская (66— 81).

ассоциаций —  там, где вулканогенные члены последней сменяются терригенными отло
жениями. Некоторые исследователи континентальных офиолитов [65, 87] по аналогии 
с современными срединно-океаническими хребтами считают, что формирование спили- 
тов происходило в океанических бассейнах на больших глубинах. Однако характер 
терригенных отложений, переслаивающихся с шаровыми лавами спилитов в Восточно- 
Прихубсугульской и Тайширинской офиолитовых ассоциациях Монголии, как и на 
смежных с ней территориях [131 ], не отвечает этим предположениям. Осадочные 
образования, чередующиеся с потоками спилитов, чаще всего принадлежат граувак- 
кам, песчаникам или еще более грубообломочным породам. В составе пачек осадоч
ных пород, ассоциирующих со спилитами, нередко встречаются рифы археоциатовых 
известняков, которые, как известно, формировались в условиях эпиконтинентальных 
морей на глубинах, не превышающих 200 м [52].

Спилиты и их пирокластические производные в Восточном Прихубсугулье и Тай- 
ширинском районе [65, 109] часто окрашены в фиолетовые, бурые или вишневые 
Тона, возникшие благодаря окислительным процессам, протекавшим при извержениях 
в субаэральных условиях. Присутствующие в вулканогенно-терригенной части разрезов 
офиолитов кремнистые образования (яшмы и кремнистые сланцы) не всегда являются 
индикаторами больших глубин, поскольку прослои и линзы этих пород среди шаровых 
лав могут возникнуть и в результате сольфатарно-фумарольной деятельности, сопро
вождавшей вулканические извержения.

В этой связи следует напомнить, что К. Hsu [198] пришел к выводу, что седимента
ция радиаляритов Средиземноморья происходила в условиях далеко не океанических 
глубин. К таким же выводам пришел и М.А. Сатиан [150] при изучении условий фор
мирования кремнистых пород офиолитовых ассоциаций Малого Кавказа. Все это, как 
мы полагаем, достаточно убедительно свидетельствует о том, что шаровые лавы спи
литов, располагающиеся, как отмечалось, з  верхней части разреза офиолитовых ассо
циаций Монголии, формировались, как и чередующиеся с ними терригенные породы, 
в условиях мелеющего морского бассейна на небольших глубинах.

Условия образования альбитизированных диабазов, включенных в характеризуе
мую группу пород, недостаточно ясны. Они слагают более глубокие горизонты разре
зов континентальных офиолитов и нередко составляют лишь часть покровов диабазов, 
подвергшихся процессу альбитизации. Наиболее вероятно, что альбитизация диабазов



$i09

Si02 ,вес.%
Рис. 26. Содержания кремнезема и суммы щелочей в вулканитах из каледонских офиолитовых ассо
циаций Монголии

а —  известково-щелочные составы, б —  толеитовые

Рис. 27. Соотношение содержания кремнезема и величины FeO/MgO в вулканитах из каледонских 
офиолитовых ассоциаций Монголии

а — известково-щелочные составы, б —  толеитовые

произошла в результате гидротермального метаморфизма, проявившегося в подводных 
условиях после формирования диабазовых покровов.

Основной породообразующий минерал спилитов —  альбит, микролиты которого, 
нередко дихотомически ветвящиеся на концах, заключены среди девитрифицирован- 
ного стекла, представленного главным образом хлоритом, пренитом, эпидотом и 
другими кальцийсодержащими вторичными минералами. В составе спилитов иногда 
обнаруживаются сохранившиеся мелкие зернышки авгита, а также постоянно при
сутствующая вкрапленность магнетита или титансодержащего рудного минерала. 
Для спилитов характерна интерсертальная структура, переходящая в гиалопелитовую, 
а также спилитовая. Большая часть спилитов содержит многочисленные мелкие мин
далины, часто выполненные хлоритом и (или) кальцитом.

Для спилитов из офиолитовых ассоциаций Монголии характерны незначительное 
содержание или полное отсутствие нормативного кварца, а также повышенное содер
жание нормативного альбита. По химическому составу спилиты существенно отли
чаются от главной массы вулканогенных пород офиолитов, которые, как было пока
зано выше, близки к толеитам. Указанные отличия выступают особенно разительно 
при сравнении содержаний щелочей и железа. Это нашло отражение на диаграмме 
(рис. 28), где фигуративные точки, характеризующие данные петрохимические 
параметры спилитов, образуют обособленное поле, располагающееся ближе к линии 
Na20  + К20 — FeO и вершине угла треугольника FeO.

Повышенное содержание щелочей и железа в спилитах сближает их химический 
состав с составом океанических щелочных базальтов. Вероятно, это побудило 
А.В. Ильина [73] широко распространенные в офиолитах Восточного Прихубсугулья 
спилиты именовать океаническими щелочными базальтами. Однако изучением этих 
пород установлено, что все "океанические щелочные базальты" А.В. Ильина — типич
ные спилиты со свойственными им минеральным составом и структурами. Это сущест
венное уточнение в названиях пород приобретает важное значение при реконструкции 
палеогеографической обстановки и условий формирования венд-кембрийских офио
литовых ассоциаций не только Восточного Прихубсугулья, но, как показано ниже, и 
всей восточной части Центрально-Азиатского складчатого пояса.

В ы с о к о м а г н е з и а л ь н ы е  б а з а л ь т ы .  Наряду с обычными диабазами, 
приближающимися по составу к метаморфизованным в условиях зеленосланцевой фа-



Компо
нент

74
3066-3

75
3065-5

76
3066-4

77
3066-5

78
3069-1

79
3070

80
3086-2

81
3102

Si02 49,00 53,00 47,00 51,00 54,00 53,00 50,00 50,00
ТЮ2 0,10 2,08 0,38 1,98 0,38 0,42 0,79 0,80
a i2o 3 14,40 16,60 13,70 18,30 13,12 16,40 13,00 15,20
Fe20 3 3,03 5,43 3,41 3,27 2,39 5,59 0,18 5,07
FeO 5,92 4,66 6,12 6,60 6,36 3,21 7,99 3,63
MnO 0,22 0,22 0,34 0,21 0,25 0,30 0,29 0,42
MgO 9,60 4,70 12,60 4,30 7,00 6,55 12,80 5,50
CaO 12,80 4,00 10,50 8,15 10,90 7,75 12,00 8,20
Na2 О . 1,00 3,90 1,67 3,40 2,38 3,00 1,17 2,75
к2о 1,46 1,31 1,77 1,23 1,46 1,00 0,44 0,66
П.п.п. - 2,50 4,68 2,78 2,18 2,24 3,60 1,80 9,24
С у м м а 100,03 100,58 100,27 100,62 100,48 100,82 100,46 101,77

Диабазы: 6, 10, 14, 18, '22, 31, 33, 39, 42, 49, 53, 55— 64, 66 и 69; диабазовые порфириты: 1, 2, 5, 
8, 9, 12, 13, 19— 21, 27, 28, 70, 72— 75, 77 и 81; авгитовые порфириты: 15, 68, 78 и 79; туфы диаба
зовых порфиритов: 29 и 32; плагиоклазовые порфириты: 41 и 67; альбитизированные диабазы: 
3, 4, 11, 17, 50, 51, 54 и 71; спилиты: 7, 23, 24, 26, 30, 40, 43— 47 и 65; агломератовая лава спи лита: 
25; высокомагнезиальные диабазы: 16, 34, 35-38, 48, 52, 76 и 80. Анализы 37-48 и 50-56 -  из 
работы [73], после вычитания потерь при прокаливании они приведены к 100%; остальные анализы 
из коллекции авторов. Ассоциации: Баянхонгорская (1— 16), Восточно-Прихубсугульская (17— 56), 
Тайширинская (57— 65), Керуленская (66— 81).

ассоциаций —  там, где вулканогенные члены последней сменяются терригенными отло
жениями. Некоторые исследователи континентальных офиолитов [65, 87] по аналогии 
с современными срединно-океаническими хребтами считают, что формирование спили- 
тов происходило в океанических бассейнах на больших глубинах. Однако характер 
терригенных отложений, переслаивающихся с шаровыми лавами спилитов в Восточно- 
Прихубсугульской и Тайширинской офиолитовых ассоциациях Монголии, как и на 
смежных с ней территориях [131 ], не отвечает этим предположениям. Осадочные 
образования, чередующиеся с потоками спилитов, чаще всего принадлежат граувак- 
кам, песчаникам или еще более грубообломочным породам. В составе пачек осадоч
ных пород, ассоциирующих со спилитами, нередко встречаются рифы археоциатовых 
известняков, которые, как известно, формировались в условиях эпиконтинентальных 
морей на глубинах, не превышающих 200 м [52].

Спилиты и их пирокластические производные в Восточном Прихубсугулье и Тай- 
ширинском районе [65, 109] часто окрашены в фиолетовые, бурые или вишневые 
Тона, возникшие благодаря окислительным процессам, протекавшим при извержениях 
в субаэральных условиях. Присутствующие в вулканогенно-терригенной части разрезов 
офиолитов кремнистые образования (яшмы и кремнистые сланцы) не всегда являются 
индикаторами больших глубин, поскольку прослои и линзы этих пород среди шаровых 
лав могут возникнуть и в результате сольфатарно-фумарольной деятельности, сопро
вождавшей вулканические извержения.

В этой связи следует напомнить, что К. Hsu [198] пришел к выводу, что седимента
ция радиаляритов Средиземноморья происходила в условиях далеко не океанических 
глубин. К таким же выводам пришел и М.А. Сатиан [150] при изучении условий фор
мирования кремнистых пород офиолитовых ассоциаций Малого Кавказа. Все это, как 
мы полагаем, достаточно убедительно свидетельствует о том, что шаровые лавы спи
литов, располагающиеся, как отмечалось, jb верхней части разреза офиолитовых ассо
циаций Монголии, формировались, как и чередующиеся с ними терригенные породы, 
в условиях мелеющего морского бассейна на небольших глубинах.

Условия образования альбитизированных диабазов, включенных в характеризуе
мую группу пород, недостаточно ясны. Они слагают более глубокие горизонты разре
зов континентальных офиолитов и нередко составляют лишь часть покровов диабазов, 
подвергшихся процессу альбитизации. Наиболее вероятно, что альбитизация диабазов
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SiOz ,вес.°/о
Рис. 26. Содержания кремнезема и суммы щелочей в вулканитах из каледонских офиолитовых ассо
циаций Монголии

а —  известково-щелочные составы, б —  толеитовые

Рис. 27. Соотношение содержания кремнезема и величины FeO/MgO в вулканитах из каледонских 
офиолитовых ассоциаций Монголии

а —  известково-щелочные составы, б —  толеитовые

произошла в результате гидротермального метаморфизма, проявившегося в подводных 
условиях после формирования диабазовых покровов.

Основной породообразующий минерал спилитов —  альбит, микролиты которого, 
нередко дихотомически ветвящиеся на концах, заключены среди девитрифицирован- 
ного стекла, представленного главным образом хлоритом, пренитом, эпидотом и 
другими кальцийсодержащими вторичными минералами. В составе спилитов иногда 
обнаруживаются сохранившиеся мелкие зернышки авгита, а также постоянно при
сутствующая вкрапленность магнетита или титансодержащего рудного минерала. 
Для спилитов характерна интерсертальная структура, переходящая в гиалопелитовую, 
а также спилитовая. Большая часть спилитов содержит многочисленные мелкие мин
далины, часто выполненные хлоритом и (или) кальцитом.

Для спилитов из офиолитовых ассоциаций Монголии характерны незначительное 
содержание или полное отсутствие нормативного кварца, а также повышенное содер
жание нормативного альбита. По химическому составу спилиты существенно отли
чаются от главной массы вулканогенных пород офиолитов, которые, как было пока
зано выше, близки к толеитам. Указанные отличия выступают особенно разительно 
при сравнении содержаний щелочей и железа. Это нашло отражение на диаграмме 
(рис. 28), где фигуративные точки, характеризующие данные петрохимические 
параметры спилитов, образуют обособленное поле, располагающееся ближе к линии 
Na20  + К20 — FeO и вершине угла треугольника FeO.

Повышенное содержание щелочей и железа в спилитах сближает их химический 
состав с составом океанических щелочных базальтов. Вероятно, это побудило 
А.В. Ильина [73] широко распространенные в офиолитах Восточного Прихубсугулья 
спилиты именовать океаническими щелочными базальтами. Однако изучением этих 
пород установлено, что все "океанические щелочные базальты" А.В. Ильина — типич
ные спилиты со свойственными им минеральным составом и структурами. Это сущест
венное уточнение в названиях пород приобретает важное значение при реконструкции 
палеогеографической обстановки и условий формирования венд-кембрийских офио
литовых ассоциаций не только Восточного Прихубсугулья, но, как показано ниже, и 
всей восточной части Центрально-Азиатского складчатого пояса.

В ы с о к о м а г н е з и а л ь н ы е  б а з а л ь т ы .  Наряду с обычными диабазами, 
приближающимися по составу к метаморфизованным в условиях зеленосланцевой фа-



FeO

Рис. 28. Диаграмма (Na20  + К20) —  FeO— MgO вулканитов из каледонских офиолитовых ассоциаций 
Монголии

Поля составов: / —  диабазы и диабазовые порфириты; // —  спилиты и альбитизированные диа
базы; / //  —  высокомагнезиальные базальты; 1 —  средний состав вулканитов из каледонских офио- 
литов; 2 —  то же, без учета спилитов и альбитизированных диабазов; средний состав базальтов: 
3 —  Срединно-Атлантического хребта; 4 —  срединных хребтов Индийского океана; 5 —  островных 
дуг. Данные по океаническим базальтам заимствованы из работы [61J

ции толеитам, составляющим один из характерных членов разреза офиолитов, в Восточ
ном Прихубсугулье и в бассейне р. Керулен обнаружены высокомагнезиальные их 
разновидности. В Восточном Прихубсугулье ранее они были описаны в качестве базаль
товых коматиитов В.А. Ильиным [73], который высказал предположение, что они гене
тически связаны с гиперразитами и образовались в результате плавления перидотито- 
вого субстрата и последующей кристаллизации дифференцированного ультраоснов
ного расплава, интрудированного в земную кору.

В восточном Прихубсугулье высокомагнезиальные базальты обнажаются вдоль севе
ро-восточного контакта крупной линзы почти нацело серпентинизированных гипербази- 
тов Барунбаянского массива на левобережье р. Эгийн-Гол. Они были изучены нами в 
тех же обнажениях, которые исследовал А.В. Ильин. Однако полученные данные при
вели нас к иным выводам относительно генезиса и номенклатуры этих пород.

Известно, что коматииты как новый тип ультраосновных пород первоначально 
были обнаружены fe нижней части разреза онвервахтовой серии архея в Зимбабве (Юж
ная Африка) [228]. В настоящее время подобные породы (перидотитовые коматииты) 
установлены также в архее Канады, Финляндии, Индии и Западной Австралии. Появи
лось сообщение о наличии метаморфизованных перидотитовых коматиитов в позднем 
архее михайловской серии КМА [90]. Исследователи коматиитов охарактеризовали 
также высокомагнезиальные основные лавы, генетически связанные с перидотитовыми 
коматиитами, и назвали их базальтовыми коматиитами.

Характерные признаками ультраосновных (перидотитовых) коматиитов: высокие 
(более 25 вес. %) содержания окиси магния и входящих в их состав мафических мине
ралов; примерно равные содержания окиси кальция и глинозема, значения отношений 
которых приближаются к единице; низкое содержание Т Ю 2 (0,2— 0,4 вес. %); наличие 
специфической структуры, получившей название "спинифекс" и обусловленной наличи
ем удлиненных призматических или скелетных форм индивидуумов оливина, погру
женных в основной по составу стекловатый базис. Примечательно, что перидотитовые 
коматииты до сих пор достоверно установлены только в архее.

Для диагностики базальтовых коматиитов четкие критерии пока не установлены. 
Наиболее характерным признаком надо считать тесную пространственную и генетиче
скую связь этих пород с ультраосновнымй коматиитами (переслаивание основных и



ультраосновных лав). Кроме того, указанные породы характеризуются повышенным 
содержанием окиси магния и более низким т и т а н а  „ „  Р  у К ,Т . ? Я  повышенным
тами. Как увидим ниже, отличаются они от обычных Ка-ТГеНИЮ С о6ычнь'ми базаль- 
химическим параметрам. бЫЧНЫХ 6азальтов и по другим петро-

Перечисленные критерии, однако, не всегда учитываются, вследствие чего в 
туре все чаще появляются сведения о наличии базальтовых коматиитов в сам™76*33 
личных по стратиграфическому положению толщах. Так, Е.Д. Шварц и И. Фунжив 3̂ 
[220] описали коматиитовые базальты в пределах протерозойского пояса Кеп Смит 
(Северный Квебек). В области Ремблеч (Северный Ньюфаундленд) встречены палео
зойские базальтовые коматииты [196].

В СССР близкие по составу к базальтовым коматиитам породы обнаружены среди 
рифейского метаморфического комплекса, слагающего фундамент Алазейского под
нятия [148]. Подобные базальтовым коматиитам породы отмечены среди офиолитов 
Кипра [222] и в еще более молодых офиолитах Соломоновых островов [218] . Однако 
все эти постархейские породы, именуемые 'базальтовыми коматиитами, не в полной 
мере соответствуют архейским базальтовым коматиитам, находящимся в тесной про
странственной и генетической связи с перидотитовыми коматиитами. С последними 
их объединяет главным образом высокое для обычных базальтов содержание окиси 
магния. Вместе с тем другие петрохимические параметры их оказываются различ
ными, и это в первую очередь касается иной, чем в архейских коматиитах, величины 
отношения СаО к А120 3, а последнего —  к ТЮ 2, величины отношения железистости 
к глинозему, а также ряда других петрохимических признаков.

После этих предварительных замечаний перейдем к характеристик венд-кембрий- 
ских "базальтовых коматиитов", обнаруженных в Монголии, в Восточном Прихуб- 
сугулье. Эти породы, как отмечалось, обнажаются вблизи северо-восточного контакта 
Барунбаянского гипербазитового массива, на левобережье р. Эгийн-Гол. *

Своеобразие изученных основных вулканогенных пород, названных А.В. Ильиным 
[73] базальтовыми коматиитами, заключается в их оригинальной структуре, опре

деляемой беспорядочно расположенными, частично амфиболизированными, идиоморф- 
ными, удлиненно-призматическими индивидуумами клинопироксена, сцементирован
ными слабо раскристаллизованной основной массой (рис. 29). В составе последней 
иногда присутствуют лучистые, дендритовидные кристаллы основного плагиоклаза —  
главная фаза базиса, а также хлорит и кварц (рис. 30). Наличие перечисленных мине
ралов подтверждено рентгенометрическими исследованиями. В составе базиса обнару
жены редкие зерна бурого в шлифах хромшпинелида. Иногда в породе встречаются 
округлые миндалины, выполненные хлоритом. Ни в одном из шлифов этих пород 
ни оливин, ни продукты его замещения не обнаружены, хотя в большинстве химиче
ски проанализированных образцов установлен нормативный оливин. По этим дан
ным выявляются весьма неоднородный химический и нормативный составы описы
ваемых пород.

Среди характеризуемых основных вулканитов встречены агломератовые лавы, 
в которых обломки этих пород содержат крупные (до 10 мм) кристаллы совершенно 
свежего, но с нарушенной оптической ориентировкой клинопироксена. Зерна его в 
одних случаях имеют идеальную кристаллографическую огранку, в других —  неправиль
ные (резорбированные) контуры. Встречаются также зерна явно обломочного проис
хождения (рис. 31). Обломки вулканитов цементируются аналогичной по составу 
породой микролитовой структуры, также содержащей вкрапленность темно-бурого 
в проходящем свете хромшпинелида и мелкие обломочки зерен клинопироксена.

Клинопироксен и хромшпинелид из крупных обломков агломератовой лавы были 
проанализированы на микрозонде (табл. 72). Для сравнения в этой же таблице помеще
ны результаты анализа клинопироксена из близрасположенных выходов пироксенитов 
Барунбаянского гипербазитового массива. Для клинопироксена из агломератовой лавы 
характерны низкое содержание глинозема, отсутствие титана и натрия и преобладание 
магния над кальцием (в формульных‘единицах). По указанным параметрам этот клино
пироксен заметно отличается от клинопироксенов базальтов [45, 80 ], и в та  же время 
он очень близок к клинопироксенам из пироксенитов Барунбаянского массива 
(табл. 72, анализы 3— 6). В частности, клинопироксены из базальтов, как правило, 
обогащены титаном и натрием, а содержание кальция в формульных единицах либо 
близко к содержанию магния, либо преобладает над ним.



Рис. 29. Высокомагнезиальный базальт с беспорядочно ориентированными длиннопризматическими 
кристаллами клинопироксена (темно:серое), в интерстициях которых расположены выделения 
альбитизированного и хлоритизированного плагиоклаза (левобережье р. Э гийн-Гол)Увел. 63, 
николи ||

Рис. 30. Высокомагнезиальный базальт
Видна дендритовидная структура кристаллов плагиоклаза (светло-серое) (левобережье р. Эгийн- 

Гол) . Увел. 63, николи +



Рис. 31. Агломератовая лава с обломками зерен клинопироксена (светлое и серое) и хром- 
шпинели (черное). Увел. 63, николи +

Приведенные данные по составам клинопироксена, а также обломочный характер 
его зерен в охарактеризованных вулканогенных породах дают основание сделать вывод 
о ксеногенной его природе. Источником клинопироксенов могут быть пироксениты 
Барунбаянского гипербазитового массива. Такую же, ксеногенную, природу имеют, 
очевидно, и зерна хромшпинели, присутствующие в агломератовых лавах и по своему 
составу близкие к хромшпинелидам альпинотипных гипербазитов (табл. 72, анализ 7).

Т а б л и ц а  72
Состав хромшпинелидов и клинопироксенов из вулканитов и пироксенитов 

левобережья р. Эгийн-Гол (вес. %)

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7

S i02 He onp. 54,63 54,11 53,88 53,76 53,64 He onp.
TiOj 0,42 He обн. He обн. He обн. He обн. He обн. 0,12
a i2o 3 14,68 0,90 1,16 1,15 1,46 1,29 14,19
Fe20 3 6,39 He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. 3,86
FeO 19,76 4,58 4,42 4,04 4,25 4,07 20,34
MnO 0,34 0,14 0,15 0,15 0,11 0,13 0,56
MgO 9,42 18,40 18,89 17,86 17,91 17,54 9,10
CaO He onp. . 21,50 20,36 22,24 21,96 22,25 He onp.
Na2 0 " He обн. Не.обн. He обн. He обн. He обн. "

Cr20 3 48,52 0,29 0,43 0,43 0,43 0,47 51,68
NiO 0,14 He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. 0,06
С у м м а 99,67 100,44 99,52 99,75 99,88 99,39 99,91
f 60,28 12,27 11,62 11,23 11,78 11,53 59,43

1 —  хромшпинель из "базальтового коматиита" (3042-2); клинопироксены: 2 —  из "базальто
вого коматиита" (3042-2), 3 и 4 —  из вебстеритов (3037 и 3037а), 5 и 6 —  из диопсидитов (3037^2 
и 3037-1); 7 —  хромшпинель из пироксенита Эгийнгольского массива. Содержание Fe20 3 опре
делено расчетным путем. Анализы выполнены на микрозонде О.С. Хмельниковой; f  = Fe3+ + 
+ Fe2+/Fe3+ + Fe2+ + Mg.

1/2 11. Зак. 1045 161
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Рис. 32. Соотношение нормативных содержаний оливина, ортопироксена и клинопироксена в 
высокомагнезиальных вулканогенных породах и в альпинотипных гипербазитах

1 —  перидотитовые коматииты Зимбабве [210]; 2 —  то же, средний состав; 3 —  базальтовые
коматииты Зимбабве [21 0 ]; 4 —  то же, средний состав; 5 —  базальтовые коматииты Северного 
Онтарио (Канада) [184] ; средний состав базальтовых коматиитов: 6 —  Барбертона (Африка) [190], 
7 —  Бадплаас (Африка) [190] , 8 —  Гелук Хаг-Ол [190]; 9 —  высокомагнезиальные базальты офио- 
литовых ассоциаций Монголии (данные авторов); 10 —  то же, средний состав; 11 —  средний состав 
толеитов срединно-океанических хребтов; 12 —  средний состав меймечитов Сибирской платформы 
(неопубликованные данные Ю.Р. Васильева); 13 —  средний состав пикритов Сибирской платформы 
(по тем же данным); 14 —  средний состав дунитов из альпинотипных гипербазитов Монголии (дан
ные авторов); 15 —  то же, гарцбургитов (данные авторов); поля составов: / —  перидотитовых 
коматиитов, / /  —  базальтовых коматиитов

Таким образом, ксеногенный характер клинопироксенов и хромшпинелидов в агло
мератовых лавах, по нашему мнению, однозначно свидетельствует о более позднем 
происхождении "базальтовых коматиитов". Обломки пород и минералов представ
ляют собой, вероятнее всего, дезинтегрированные пироксениты, попавшие в расплав 
во время экструзии магм основного состава. Не исключено, что расплав частично обога
щался магнием вследствие ассимиляции ксеногенного материала.

В настоящее время в литературе все шире используется термин "коматиит", перво
начально примененный для названия ультраосновных лав из провинции Комати (Зим
бабве) . Сейчас под этим названием, дополненным прилагательными "перидотитовый" 
или "базальтовый", описываются самые разнообразные по составу, обогащенные магне
зией вулканогенные породы. Как мы отмечали выше, термин "базальтовый коматиит" 
был применен и к обогащенным магнием основным эффузивам из офиолитов Прихуб- 
сугульского района Монголии. Для того чтобы убедиться в неправомерности примене
ния этого термина в данном случае, достаточно взглянуть на диаграмму (рис. 32), на 
которой отражены соотношения нормативных количеств главных фемических мине
ралов этих пород из наиболее известных проявлений. На диаграмму нанесены также 
данные по "базальтовым коматиитам", обнаруженным в Монголии. Как видим, фигу
ративные точки только двух из десяти проанализированных образцов вулканитов,
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Рис. 33. Содержания кальция, магния и алюминия в базальтовых коматиитах Зимбабве (7) и в  
высокомагнезиальных базальтах из офиолитовой ассоциации Восточного Прихубсугулья (2)

Рис. 34. Содержания титана и алюминия в высокомагнезиальных базальтах из офиолитовой ассоциа
ции Восточного Прихубсугулья (7) и в базальтовых коматиитах Зимбабве (2)

Рис. 35. Соотношение железистости и содержания алюминия в базальтовых коматиитах Зимбабве 
(7) и высокомагнезиальных базальтах офиолитовой ассоциации Восточного Прихубсугулья (2)

богатых магнием, располагаются в поле базальтовых коматиитов из архея Южной 
Африки и Канады, но и эти два анализа ложатся на границу поля архейских базальтовых 
коматиитов. Все остальные точки выходят за пределы поля. Фигуративная точка, 
отражающая средний состав изученных высокомагнезиальных вулканитов, также 
не попадает в поле архейских базальтовых коматиитов. Она располагается ближе всего 
к точке, отражающей средний состав толеитов срединно-океанических хребтов.

Высокомагнезиальные вулканиты Прихубсугулья существенно отличаются от афри
канских пород и по отношению СаО : MgO : А120 3 (рис. 33). То же можно сказать и
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Рис. 36. Содержание магния, суммарного железа и щелочей в базальтоидных породах из каледон
ских офиолитовых ассоциаций Монголии

Поля составов: 1 —  вулканогенные породы, 2 —  породы дайкового комплекса, 3  —  породы габ- 
броидных интрузивов; 4 —  средний состав вулканогенных пород из офиолитов Монголии; 5 —  
то же, без учета спилитов и альбитизированных диабазов; 6  —  средний состав базальтов из срединно
океанических хребтов; 7 —  то же, из Индийского океана; 8 —  то же, из островных дуг

в отношении такого важного критерия, как отношение СаО к А120 3. В исследованных 
"базальтовых коматиитах" величина его имеет большой разброс, варьируя от 0,3 до 
2,6, тогда как в базальтовых коматиитах Зимбабве эта величина колеблется в очень 
узких пределах (0,6— 0,9). Весьма показательно в этом плане положение фигуратив
ных точек, отражающих в сравниваемых пробах отношение Т Ю 2 к А !20 3. Как видно 
на рис. 34, рои этих точек имеют разный разброс. В изученных нами породах они далеко 
отстоят друг от друга, тогда как в архейских базальтовых коматиитах образуют ком
пактную группу. Аналогичная картина выявляется при сравнении составов высоко
магнезиальных вулканитов из офиолитов Монголии с базальтовыми коматиитами Зим
бабве на диаграмме соотношения содержаний А120з и желез ист ости (рис. 35).

Из сказанного следует, что богатые окисью магния венд-кембрийские вулканиты 
из района Восточного Прихубсугулья (как и Керуленской офиолитовой ассоциации) 
Монголии неправомерно называть базальтовыми коматиитами. Вероятно, коматииты 
(и перидотитовые, и тесно связанные с ними базальтовые разновидности их) формиро
вались только в глубоком докембрии, когда не только земная кора была значительно 
менее мощной и геотермический градиент был значительно более высоким, но и общий 
состав пород по сравнению с более молодыми аналогами был иной. Обсуждая след
ствия, вытекающие из существования в архее специфических условий, Д.Ф. Стронг и 
Р.К. Стивенс [224] пришли к заключению, что дифференциация мантии в те време
на должна была проходить в иных условиях (при более низких давлениях, но при 
более высоких Рн2о ) ' чем в более поздние этапы развития Земли.

Изученные нами породы лучше всего называть высокомагнезиальными базальта
ми. Как отмечено выше, подобные породы встречаются в различных по возрасту 
офиолитовых ассоциациях мира. В последнее время высокомагнезиальные базальты 
установлены среди толеитовых базальтов срединно-океанических хребтов [39], где 
они рассматриваются как один из дифференциатов мантийной базальтовой магмы.

Представление о генезисе охарактеризованных высокомагнезиальных базальтов 
Восточного Прихубсугулья как о краевой фации ультраосновного расплава, кристал
лизация которого привела к формированию Барунбаянского гипербазитового массива 
[73], также не может быть принято уже по одному тому, что в Керуленской офиолито
вой ассоциации подобные высокомагнезиальные базальты располагаются среди вулка
нитов толеитового состава вне пространственной связи с массивами альпинотипных 
гипербазитов. Геологическая позиция и особенности химизма высокомагнезиальных



базальтов позволяют считать их дифференциатами мантийного основного расплава, 
породившего толщу венд-нижнекембрийских основных эффузивов толеитового состава 
как в районе Восточного Прихубсугулья, так и в Керуленском районе Монголии.

Полученные данные о наличии высокомагнезиальных базальтов, содержащих облом
ки минералов ультраосновных пород, заставляют более тщательно подходить к вопро
сам генезиса таких образований. Дело не только в том, как назвать эффузивные поро
ды, обогащенные магнием: коматииты, базальтовые коматииты или коматиитовые 
базальты. Задача состоит прежде всего в выяснении происхождения и истории преобра
зования данных пород. Это тем более важно, если учесть многочисленные публикации 
по различным породам, которые без достаточной аргументации относятся к базальто
вым коматиитам.

Анализ химизма магматических пород основного состава офиолитовых ассоциа
ций Монголии, эволюция которых показана на диаграмме рис. 36, позволяет сделать 
следующие выводы: 1) расположение полей, отражающих химический состав вулка
нитов, пород дайкового комплекса и габброидов, на примере офиолитов Монголии еще 
раз свидетельствует об едином источнике их образования, которым, как известно, 
является основной силикатный расплав —  продукт плавления субстрата мантии; 2) не
которые смещения полей фигуральных точек относительно друг друга, по-видимому, 
подтверждают эволюцию силикатного расплава, породившего базальтоидные магма
тические члены офиолитов.

Наиболее магнезиальны интрузивные образования —  габброиды, а также высоко
магнезиальные базальты, фигуративные точки которых располагаются ближе к магне
зиальному углу треугольной диаграммы. Наиболее неоднородны вулканогенные члены 
офиолитов, варьирующие по составу от высокомагнезиальных диабазов до наиболее 
обогащенных железом и щелочами спилитов. Промежуточное положение занимают 
породы дайкового комплекса, включающие в себя как одиночные дайки, так и рои 
их, интрудирующие все члены офиолитовой ассоциации, включая ультраосновные 
породы.

Вулканиты среднепалеозойских офиолитовых ассоциаций

Эти вулканогенные породы охарактеризованы менее подробно по сравнению с кале
донскими их аналогами. Они изучались главным образом в хр. Гурван-Сайхан в раз
резе по сухому сайру, расположенному в 5,5 км к западу от колодца Улан-худук, и 
по смежным водоразделам в районе выходов одноименного гипербазитового массива 
(см. рис. 17). При картировании последнего было выяснено, что вулканогенные по
роды в данном районе по простиранию и по латерали довольно быстро сменяются тер- 
ригенными образованиями, контакты с которыми часто осложнены тектоническими 
нарушениями. Мощность толщи вулканогенных пород здесь не превышает 1 км. Но 
надо учитывать, что указанная мощность далеко не полная, поскольку и с севера и 
с юга широтный клин вулканогенных пород оборван тектоническими нарушениями, 
по которым с вулканитами контактируют серпентиниты.

В нижней части разреза толщи вулканитов обнажаются покровы зеленокаменно- 
измененных (актинолитизированных, хлоритизированных и карбонатизированных) 
диабазов, которые в центральных частях покровов приобретают облик микрогаббро 
и порфировидных разностей их. По данным химического анализа (табл. 73), в соста
ве диабазов, как и в составах всех других вулканитов разреза, присутствует норматив
ный кварц. Для диабазов характерно преобладание нормативного гиперстена над ди
опсидом. Нормативный оливин устанавливается лишь в одном из проанализированных 
образцов. Судя по соотношению нормативных альбита и анортита, состав плагиоклаза 
в диабазах отвечает лабрадору.

В средней части разреза диабазы сменяются серией покровов спилитов и миндале- 
фиров с преобладающей темно-вишневой окраской и хорошо выраженной шаровой 
отдельностью. Окраска вулканитов обусловлена насыщением пород множеством дис
персных частиц гематита, что находит отражение и в нормативном составе этих пород. 
Обилие зерен гематита затушевывает характер структуры основной массы вулканитов. 
В менее обогащенных железом разностях устанавливаются интерсертальная и гиалопе- 
литовая структуры миндалефиров и спилитов. Многочисленные миндалины в породах



Т а б л и ц а  73

Химический состав вулканитов Уланхудукской офиолитовой ассоциации (хр. Гурван-Сайхан)

Компонент 3328 3329 3330 3332 3333 3334 3335 3336

S i02 47,73 49,30 55,74 55,00 46,50 47,50 51,80 50,00
ТЮ 2 0,80 0,83 1,05 1,27 0,72 0,93 1,45 1,08
А12Оэ 12,89 13,78 14,75 15,05 12,05 15,05 14,60 14,17
Fe20 3 1,62 3,70 3,77 3,17 5,59 3,03 4,80 9,78
FeO 7,72 6,76 6,51 6,96 2,80 6,36 7,11 4,16
MnO 0,18 0,12 0,09 0,17 0,12 0,15 0,21 0,17
MgO 10,56 6,50 3,72 2,83 2,97 5,50 5,20 2,53
CaO 7,55 8,17 5,69 4,66 11,69 10,66 4,65 8,38
Na2 О 2,38 2,86 4,80 5,10 2,82 0,34 4,60 4,60
к 2о 0,63 0,33 0,42 0,29 2,58 1,35 0,50 0,44
P2Os 0,09 0,09 0,15 0,21 0,29 0,20 0,25 0,19
П.п.п. 7,69 7,26 3,02 5,05 11,83 8,60 4,45 4,22
С у м м а 99,84 99,70 99,71 99,76 99,96 99,67 99,62 99,72

выполнены кальцитом. Иногда встречаются более мелкие миндалины, заполненные 
хлоритом, реже — хлоритом и эпидотом.

Вверх по разрезу спилиты и миндалефиры сменяются покровами диабазовых и ав- 
гитовых порфиритов с пятнистой зеленовато-вишневой окраской. Стратиграфически 
выше их залегает мощная пачка пирокластических пород, состоящая из лито- и лито- 
кристаллокластических туфов, которые еще выше по разрезу чередуются с прослоями 
кремнистых пород. Последние тектонически граничат с линзой серпентинитов, за ко
торой обнажается покров диабаза. Южнее, после тектонического нарушения, прослежи
вается литологически иная толща, состоящая из алевролитов, песчаников, гравелитов 
и кремнистых сланцев. Породы этой толщи, как и толщи вулканогенных пород, дисло
цированы в субширотном направлении.

При изучении разрезов было обращено внимание на намечающуюся цикличность в 
строении толщи вулканогенных пород. Она проявляется в последовательном возраста
нии содержания кремнезема вверх по разрезу в каждом из покровов вулканитов.

Выполненные для характеристики вещественного состава вулканогенных пород 
химические анализы (табл. 73) —  пока единственные сведения о химизме вулканитов 
из среднепалеозойских офиолитов Монголии. Как следует из этих данных, состав вулка
нитов из среднепалеозойских офиолитов мало чем отличается от их каледонских ана
логов, поскольку фигуративные точки составов вулканитов хр. Гурван-Сайхан практи
чески не выходят за контуры поля, отражающего состав вулканитов каледонских 
офиолитов. Однако можно заметить, что среди них отсутствуют (за исключением од
ного анализа) высокомагнезиальные диабазы и, кроме того, значительно шире распро
странены спилиты и основные эффузивы с повышенным содержанием железа и соот
ветственно с пониженным — магния. В составе этих вулканитов нередко встречаются 
андезито-базальты и эффузивы, которые по химическому составу и структурным 
особенностям близки к андезитам. Все это свидетельствует о том, что при формирова
нии вулканитов среднепалеозойских офиолитов мантийный очаг базальтоидной маг
мы прошел более сложный путь развития по сравнению с таковым, породившим вул
каниты каледонских офиолитов, хотя и в тех и других сохраняется толеитовая тен
денция дифференциации.

Формирование вулканитов среднепалеозойской ассоциации, как следует из при
веденной характеристики пород, происходило в окислительной обстановке неглубо
кого морского бассейна. Но в отличие от условий формирования вулканитов кале
донских офиолитов это был открытый морской или океанический бассейн с расчле
ненным рельефом ложа. Формирование вулканогенных отложений локализовалось 
в тех его участках, где поверхность ложа водного бассейна была приподнята, что следует 
из анализа геологического строения среднепалеозойских офиолитовых зон. Напомним, 
что офиолиты, содержащие ультраосновные тела Гобийского гипербазитового пояса, 
расположены в центральной части Гобийско-Хинганского геосинклинального прогиба



3337 3338 5239-2 5239-4 5239-5 5239-6 5239-7 1 2

48,50 48,50 69,00 51,50 50,10 59,30 48,30 58,67 64,82
1,00 0,81 0,43 0,38 1,51 0,90 1,30 0,74 0,88
16,61 15,44 15,00 13,09 16,22 14,46 17,78 18,61 13,10
10,84 8,57 1,57 2,03 8,44 4,81 6,23 0,27 2,00
3,74 3,18 3,18 7,26 4,24 4,31 6,81 5,50 4,25
0,20 0,13 0,10 0,16 0,25 0,10 0,29 0,09 0,12
4,02 2,82 1,49 7,51 4,46 3,87 5,95 2,52 2,52
4,24 9,21 4,24 6,72 4,86 2,79 2,58 3,46 3,80
4,40 5,00 3,00 2,22 3,00 4,00 4,40 3,80 4,90
1,81 0,38 0,24 0,31 1,81 1,42 0,73 2,38 0,28
0,17 0,15 0,14 0,11 0,35 0,20 0,25 0,42 0,20
4,01 5,73 2,05 8,56 4,17 3,83 4,91 3,24 2,75
99,54 99,72 100,44 99,85 99,41 99,99 99,53 99,70 99,62

[24 ]. На всем протяжении офиолитовой ассоциации ни в одном пункте не были обна
ружены блоки пород, которые свидетельствовали бы о наличии на глубине или по со
седству с офиолитовой ассоциацией коры континентального типа.

ДАЙКОВЫЕ ПОРОДЫ

В работах, посвященных исследованию офиолитов, специальное место отводится 
характеристике комплекса параллельных даек. Принято считать, что этот комплекс 
горных пород составляет самостоятельный член офиолитовых ассоциаций, занимаю
щий определенное пространственное положение в разрезе офиолитов. Согласно обоб
щающим схемам строения офиолитов [87], комплекс параллельных даек локализуется 
в виде "горизонта" в верхней части разреза последних, располагаясь между подстилаю
щими габброидами и залегающими выше их шаровыми лавами основных вулканитов. 
Формирование этого своеобразного члена офиолитовых ассоциаций, как полагают, 
происходило в зоне спрединга в результате перманентного внедрения основного си
ликатного расплава в образующиеся при этом параллельные трещины. Считается, что 
дайки, составляющие характеризуемый комплекс горных пород, служили подводящи
ми каналами для магмы, породившей лежащие выше покровы шаровых лав. Вместе 
с тем некоторые исследователи [87] отмечают, что комплекс параллельных даек об
наруживается не во всех офиолитовых ассоциациях, а Т.П. Тайер [163], например, 
считает, что этот комплекс горных пород скорее исключение, чем постоянный член 
разрезов офиолитов.

Представление Т.П. Тайера о строении офиолитов, как мы отмечали ранее [138], 
полностью приложимо к офиолитовым ассоциациям Монголии и всего Центрально- 
Азиатского складчатого пояса. На этой огромной территории комплекс параллельных 
даек как самостоятельный член разреза офиолитов может быть выделен весьма условно 
лишь в двух ассоциациях из большого количества достаточно хорошо изученных офио
литовых ассоциаций. К числу ассоциаций, где в составе офиолитов присутствует комп
лекс параллельных даек, относится расположенная в Западной Монголии Тайширинская 
офиолитовая ассоциация. Характеристика указанного комплекса параллельных даек, 
как и всей Тайширинской офиолитовой ассоциации, приведена в работе Л.П. Зонен- 
шайна и М.И. Кузьмина [65 ]. Эти исследователи в полном соответствии с существую
щими представлениями о стратифицированном характере разреза офиолитовых ассо
циаций, считают, что "горизонт" параллельных даек расположен между габброидами 
и покровами шаровых лав. При этом высказано предположение, что магматический 
очаг или очаги, питавшие параллельные дайки, находились между пироксенитовым 
и габбровым "слоями" разреза офиолитов. Данные наших исследований, как показано 
ниже, вносят существенные коррективы в представления упомянутых авторов.

Тайширинская офиолитовая ассоциация —  один из фрагментов протяженной Дзаб-



Т а б л и ц а  74
Химический состав диабазов параллельных и одиночных даек (вес. %)

Компонент 1
XT920-2

2
XT920-1

3
XT920-12

4
XT920-13

I

5
X T920-5

I

6
XT1019-4

7
273a

SiO- 57,30 56,28 59,09 52,62
I

53,16 50,79 44.32
тю3 0,13 0,22 0,15 0,12 0,16 0,20 1,72
A ljO j 12,62 14,54 10,29 11,29 10,93 15,66 13,33
Fe2Oe He onp. He onp. 1,17 He onp. He onp. He onp. 3,60
FeO 8,73 7,65 5,57 8,72 8,27 8,35 4,85
MnO 0,15 0,12 0,11 0,27 0,16 0,15 0,16
MgO 9,05 7,88 10,05 12,81 11,89 9,59 ' 9,57
CaO 5,25 6,99 6,89 7,67 8,30 7,64 9,59
Na20 3,61 3,40 2,69 1,99 3,01 3,57 2,40
k 2o 0,19 0,39 0,17 0,31 0,15 0,40 4,36
P*Os — — — — — — 1,22
П.п.п. 2.42 . 2,23 3,29 8,84 2,40 4,00 4,16
С у м м а 99,45 99,70 100,07 98,64 98,43 100,35 99,22

Т а б л и ц а  74 (окончание)

Компонент
16

1129a
17

3576
18

1513-1
19

1 8 0 2 b

20
1534

21
1543

22
1543-1

SIO, 41,00 53,24 49,50 59,50 52,50 50,50 47,00
ТЮ 2 1,85 1,12 1,87 — 2,64 2,06 1,10
a i2o 3 17,20 15,56 14,60 17,60 14,30 14,50 16,80
Fe2° 8 4,16 1,88 1,27 — 3,47 1,79 0,50
FeO 4,94 4,69 9,25 3,12 7,99 9,37 5,63
MnO 0,18 0,07 0,15 — 0,19 0,16 0,13
MgO 5,67 8,12 6,75 4,27 4,45 5,75 4,75
CaO 20,75 5,83 9,70 7,00 7,15 8,17 13,10
Na30 0,10 5,02 2,60 5,42 3,64 3,27 2,13
k 2o 0,04 0,66 0,21 0,16 0,51 0,47 0,40pao5 — 0,43 — — — — —

O.fi.n. 3,84 2,56 3,48 3,12 2,68 2,66 4,62
С у м м а 99,73 99,18 99,38 100,26 99,52 98,70 96,25

1— 8 и 16 —  Тайширинская офиолитовая ассоциация; 9 —  Восточно-Прихубсутульская ассоциа
ция; 10— 15, 17— 22 —  Баян хон горская ассоциация. Анализы 1— 6 —  по [65] , остальные —  из кол
лекции авторов; 1— 6 —  из комплекса параллельных даек, 7— 22 —  из одиночных даек

ханской офиолитовой зоны, пространственно приуроченной к северо-восточному краю 
Озерной структурно-фациальной зоны, располагается на границе с опущенным блоком 
кристаллического фундамента каледонид, погребенным под существенно карбонатными 
отложениями венд-кембрийского возраста. Представленный в этой ассоциации комп
лекс параллельных даек обнажен на левом борту долины ручья, текущего у развалин 
старого монастыря, вблизи восточного фланга Тайширинского гипербазитового масси
ва. Здесь в скальном обнажении на интервале около 150 м насчитывается 36 даек мощ
ностью от нескольких сантиметров до 1 м и более. Суммарная мощность даек 14,7 м. 
Они не выдержаны по простиранию, изменяют свою мощность, часть из них выклини
вается на небольшом расстоянии. Все дайки простираются по азимуту ЮЗ 230— 250°, 
круто падая на северо-запад, что согласуется с залеганием других членов офиолитовой 
ассоциации —  Тайширинского гипербазитового массива, интрудирующих его тел габбро 
и покровов вулканогенных образований. В том же направлении ориентированы и много
численные тектонические нарушения, рассекающие все эти образования. Упомянутая 
серия даек залегает среди покрова пиритизированных диабазовых порфиритов, и лишь 
в южной части этого обнажения дайки интрудируют большое тело плагиопорфиров.

По минеральному и химическому составу, соответствующему составу зеленокамен



8
272в

9
1101ж

10
1802а

11
18026

46,72 50,00 53,00 52,50
1,94 1,47 1,80 1,25
15,73 13,45 12,00 12,65
5,60 1,89 1,37 1,36
5,85 9,82 8,79 8,05
0,10 0,30 0,30 Р,15
5,41 6,10 9,87 8,70
6,07 10,30 6,43 8,10
3,44 2,56 2,25 2,73
2,24 0,62 0,94 1,17
0,50 — — —

6,13 1.36 2,86 2,78
99,73 97,87 99,61 99,44

12
1802г

13
1085в

14
1807а

15
18096

44,00 48,00 51,50 52,Qp
1,36 0,86 1,10 1,20
11,60 14,00 13,80 13,40
1,60 0,78 0,10 2,19
9,90 7,31 8,64 7,93
0,20 0,07 0,12 0,18
8,67 12,60 9,60 7,82
17,50 11,10 9,75 4,70
0,35 2,23 2,20 3,25
0,06 0,36 0,18 2,00

3,46 2,44 2,38 4,10
98,70 99,75 99,37 98,77

но-измененных диабазов, все дайки близки между собой. Однако по структурным приз
накам и степени раскристаллизации среди этих пород можно выделить три структурных 
типа: диабазовые порфириты, стекловатые диабазы и микрогаббро. В некоторых дайках 
отчетливо видна зона закалки, представленная афировым диабазом с интерсертальной 
структурой. Все эти структурные типы диабазов иногда выполняют одну и ту же тре
щину, образуя сложную по строению дайку. Первичный минеральный состав диабазов 
претерпел существенные изменения. Плагиоклаз в основной массе породы, и в пор
фировых вкрапленниках в различной степени замещен соссюритом, цоизитом, эпидо- 
том, пренитом. Клинопироксен обычно полностью замещен актинолитом, эпидотом, 
хлоритом. Часто наблюдается мелкая вкрапленность титаномагнетита, сфена и лейко- 
ксена. Среди вторичных минералов в породе встречаются также кальцит, альбит и 
кварц.

Химический состав диабазов из параллельных и одиночных даек приведен в табл. 74 
(анализы 1— 6 ). В модальном составе измененных диабазов отметим несколько повы
шенное по сравнению с неметаморфизованными диабазами содержание кварца, что 
нашло отражение и в нормативном составе этих пород. Вместе с тем по соотношению 
щелочей, железа и магния состав диабазов из параллельных даек, равно как и одиноч
ных даек, отвечает составу вулканитов офиолитов, если исключить из них спилиты, 
альбитизированные диабазы и высокомагнезиальные разновидности последних.

Мощность "горизонта'" параллельных даек в Тайширинской ассоциации оценивается 
неоднозначно. Л.П. Зоненшайн и М.И. Кузьмин [65] полагают, что она не менее 1000 м. 
Н.Г. Маркова [115] уменьшает эту величину наполовину. Наши данные свидетель
ствуют о том, что в составе Тайширинской офиолитовой ассоциации выделение само
стоятельного "горизонта" параллельных даек вообще неправомерно. В этой офиоли
товой ассоциации существуют лишь локальные участки, где вулканиты насыщены 
сближенными дайками диабазов. Они картируются лишь в двух-трех местах, и 
рассматривать их как единый "горизонт" в разрезе офиолитов нет никаких осно
ваний.

Отметим также, что в охарактеризованном комплексе параллельных даек послед
ние не имеют видимой связи ни с гипербазитами, ни с интрудирующими их телами габ
бро. В некоторых из даек мы обнаружили подвергшиеся метаморфизму ксенолиты 
гипербазитов, состоящие из реликтовых зерен орто- и клинопироксенов, хромшпине- 
лидов, а также талька и тремолита. Эти факты не согласуются с представлениями 
Л.П. Зоненшайна и М.И. Кузьмина [65 ], считающих, что остаточный магматический 
очаг или очаги, силикатный расплав которых формировал комплекс параллельных 
даек, располагался над гипербазитами, т.е. между ультраосновными кумулятами и вы
шележащими габброидами. При выяснении взаимоотношений между комплексом 
параллельных даек и другими членами Тайширинской офиолитовой ассоциации следует 
учесть, что в южной части того же опорного обнажения диабазовые дайки с зонами за-
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калки интрудируют небольшое тело плагиогранитов, которые, в свою очередь, содержат 
ксенолиты аналогичных по составу и степени метаморфизма диабазов.

В противоположность редко наблюдаемым комплексам параллельных даек, обнару
женным главным образом в составе Тайширинской офиолитовой ассоциации, одиноч
ные дайки диабазов распространены в большинстве офиолитовых ассоциаций Монголии, 
как каледонских, так и герцинских. Благоприятные объекты для их изучения —  севе
розападная часть Баянхонгорской офиолитовой ассоциации (район Ихэ-Дуланского 
гипербазитового массива) и Улахидский гипербазитовый массив, обнажающийся в 
восточной части Гобийской офиолитовой ассоциации.

Наряду с комплексом параллельных даек одиночные дайки встречаются и в Тайши
ринской офиолитовой ассоциации в пределах Наранского и Тайширинского гиперба- 
зитовых массивов. Диабазы из одиночных даек по минеральному и химическому соста
ву существенно не отличаются от диабазов из параллельных даек (табл. 74, анализы 
7— 22). Протяженность одиночных даек не превышает первые сотни метров, их мощ
ность варьирует от нескольких сантиметров до нескольких метров. Эти дайки обычно 
простираются согласно с* простиранием главных структурных элементов других чле
нов офиолитовых ассоциаций. Лишь те из даек основного состава, которые являются 
корнями покровов Мезо-кайнозойских базальтов и не входят в состав каледонских и 
герцинских офиолитовых ассоциаций, ориентированы дискордантно по отношению к 
ориентировке пликативной и разрывной тектоники последних.

Одиночными дайками прорываются все члены офиолитовых ассоциаций —  гиперба- 
зиты, габброиды и вулканиты, а вблизи юго-восточного окончания Тайширинского 
гипербазитового массива такие дайки, как мы отмечали, интрудируют и небольшое 
тело плагиопорфиров.

Приведенные данные, характеризующие комплекс параллельных даек диабазов и 
одиночные дайки этих пород в составе Тайширинской и других офиолитовых ассо
циаций Монголии, как было показано нами ранее [138], вступают в противоречие с 
представлениями Р.Г. Колмана [87 ], Л.П. Зоненшайна и М.И. Кузьмина [65] о соот
ношениях комплекса параллельных даек с другими членами офиолитовых ассоциа
ций. Мы считаем, что и одиночные, и пространственно сближенные параллельные дайки 
диабазов формировались на различных, преимущественно заключительных этапах ста
новления офиолитовых ассоциаций в результате кристаллизации базальтовых распла
вов. Последние поступали из магматических очагов, располагавшихся на различных 
как мантийных, так и коровых уровнях.

ПЛАГИОГРАНИТЫ

Тела плагиогранитов обычно тесно связаны с породами основного состава офиоли
товых ассоциаций и включаются в состав последних. В офиолитах Монголии также 
присутствуют эти породы, однако они широко не распространены. Так, небольшие 
штоко- и дайкообразные тела, сложенные плагиогранитами, выявлены нами на север
ном склоне Монгольского Алтая в районе Найтуринского и Цагангольского гиперба- 
зитовых массивов, входящих в состав Толбонурской офиолитовой ассоциации.

В Тайширинской офиолитовой ассоциации мелкие тела плагиогранитов обнажаются 
в области юго-восточного окончания Тайширинского массива, где они интрудируют сер
пентиниты и вступают в сложные взаимоотношения с обнажающимся здесь же комплек
сом параллельных даек. В южной части упомянутого опорного обнажения параллельных 
даек плагиограниты служат вмещающими породами для них, и здесь же в плагиогра- 
нитах наблюдаются ксенолиты аналогичных по составу и характеру изменения диаба
зов, слагающих параллельные дайки. Эти наблюдения свидетельствуют о многоэтап- 
ности формирования комплекса параллельных даек и о близком времени формирова
ния их с телами плагиогранитов. Такие же сложные взаимоотношения плагиогранитов 
с дайками различных генераций наблюдаются в офиолитовой ассоциации Хатай в Южной 
Турции [225].

Плагиограниты, как правило, содержащие небольшое количество темноцветных ком
понентов, обычно окрашены в светлые тона. Это породы средне-мелкозернистого, 
иногда порфирового сложения. Главные породообразующие минералы их — плагиоклаз 
и кварц, количественные соотношения между которыми непостоянны, но обычно



Т а б л и ц а  75
Химический состав плагиогранитов (вес. %)

Компонент 1 2 3 4 5

SiO, 62,20 69,40 69,4 65,4 65,2
T i0 2 0,40 0,58 0,56 0,84 0.77
A IjO , 15,34 14,60 14,0 14,5 13,5
F e ,0 3 2,46 — 3,2 3,4 3,5
FeO 2,96 1,63 2,9 2,4 4,1
MnO 0,14 0,11 0,06 0,04 0,06
MgO 3,65 2,99 0,54 1,7 2,6
CaO 5,08 3,23 4,6 7,6 2,6
Na20 4,56 4,92 3,8 2,0 2,4
k 3o 0,48 1,12 0,07 0,30 0,64
P2Os 0,04 0,13 0,15 0,10 0,11
П.п.п. 2,50 1,30 0,73 1,67 4,45
С у м м а 99,81 100,01 100,00 100,00 99,90

1 и 2 —  плагиограниты из офиолитовых ассоциаций Монголии, 3— 5 —  плагиограниты из офиоли- 
тов Кипра [87],

плагиоклаз преобладает над кварцем. Калиевый полевой шпат при оптическом изуче
нии плагиогранитов не обнаружен, хотя в нормативном составе последних он присут
ствует в количестве до 6%. Содержание анортитового компонента в плагиоклазах 
плагиогранитов варьирует в пределах 22— 33%. Плагиоклаз образует идиоморфные 
таблитчатые, иногда слабозональные индивидуумы, которые как бы цементируются 
мелкозернистым агрегатом ксеноморфных зерен кварца, благодаря чему порода имеет 
хорошо выраженную гипидиоморфнозернистую структуру. Порфировые вкраплен
ники, иногда присутствующие в плагиограните (район Найтуринского гипербазитового 
массива), всегда представлены плагиоклазом. Такие породы приобретают облик пла- 
гиогранит-порфира. Цветной компонент плагиогранитов, представленный бледноокра- 
шенной в зеленый цвет роговой обманкой, обычно присутствует в количестве не более 
2% объема породы и лишь в редких случаях —  до 5— 8%.

Для всех структурных разновидностей плагиогранитов характерно ничтожное содер
жание акцессорных минералов —  мелких зернышек магнетита. В числе вторичных ми
нералов наиболее распространены серицит, эпидот и хлорит. Все они развиваются по 
плагиоклазу, а хлорит, кроме того, частично замещает роговую обманку.

Химический состав плагиогранитов из Тайширинской ассоциации по сравнению с 
другими ее членами характеризуется резко повышенным содержанием кремнезема 
и щелочей, причем среди последних натрий значительно преобладает над калием. Ко
личество железа, магния и кальция в плагиогранитах понижено. Как видно из табл. 75, 
химический состав исследованных плагиогранитов из офиолитовых ассоциаций Мон
голии весьма близок составу плагиогранитов из офиолитов Кипра, считающихся одним 
из эталонов океанической земной коры прошлого [87 ].

Вероятным источником силикатного расплава, из которого кристаллизовались пла
гиограниты офиолитов Тайширина, была магма базальтового состава. Об этом свиде
тельствует тесная пространственная сопряженность плагиогранитов с зонами офиоли
тов и, как было отмечено выше, близкое время формирования плагиогранитов и пород 
дайкового комплекса. Кроме того, по содержанию нормативных количеств полево
шпатовых компонентов исследованные плагиограниты, как и породы лайкового комп
лекса и габброиды этой ассоциации, а также плагиограниты Кипра, попадают на диаг
рамме альбит— анортит— ортоклаз в одну и ту же область низких давлений кристалли
зации полевых шпатов [8 7 ]. Это можно рассматривать как дополнительный аргу
мент в пользу генетической связи между базальтовой магмой, породившей основные 
породы офиолитов, и сопряженными с ними плагиогранитами.



Магматогенные члены офиолитовых ассоциаций Монголии, как и во всех районах 
мира, тесно сопряжены с толщами осадочных образований, седиментация которых про
исходила в основном в заключительные стадии формирования офиолитов. В нижних 
частях разрезов осадочных толщ их горизонты нередко перемежаются с покровами ос
новных эффузивов, что свидетельствует о постепенном затухании вулканической дея
тельности.

В строении осадочных толщ офиолитовых ассоциаций Монголии принимают участие 
кремнистые и глинистые сланцы, граувакковые песчаники и гравелиты. В ряде случаев 
в составе осадочных толщ картируются рифогенные известняки. Приведем в качестве 
примера краткую характеристику осадочных образований Тайширинской и Восточно- 
Прихубсугульской ассоциаций офиолитов.

Шаровые лавы Тайширинской офиолитовой ассоциации вверх по разрезу сменяются 
толщей осадочных пород, представленных вишневыми, зелеными и серыми яшмами, 
кремнистыми сланцами, зелеными глинистыми сланцами, грубозернистыми песчаника
ми со следами ходов червей и граувакками. Детальное описание разреза приведено в 
работе Н.Г. Марковой [155]. По ее данным, в составе выделяемой ею хантайширинской 
свиты широко распространены вишневые и сургучные кремнистые туффиты и яшмы, 
залегающие согласно на нижележащих вулканитах, а также серые и розовые, часто пят
нистые известняки, образующие линзообразные выходы, находящиеся в тесной про
странственной связи с полосатыми кремнистыми алевролитами, туффитами и туфо- 
песчаниками серо-зеленой и вишневой окраски. В известняках обнаружена фауна ар
хеоциат, характерная для камешковского горизонта нижнего кембрия, распространен
ного в Алтае-Саянской области, найдены онколиты нижнекембрийского возраста.

Л.П. Зоненшайн и М.И. Кузьмин [65] при характеристике осадочной толщи этой 
офиолитовой ассоциации отмечают, что она подразделяется на две части, нижняя из 
которых, согласно лежащая на шаровых лавах, состоит из пестрых по окраске крем
нистых сланцев и яшм, а верхняя, местами лежащая с перерывом на нижней, пред
ставлена глинистыми сланцами, граувакками, гравелитами и многочисленными рифами 
археоциатовых известняков.

По данным В.А. Благонравова, Н.С. Зайцева [22] и Б. Лхасурена [109], в бассейне 
среднего течения р. Эгийн-Гол (Восточно-Прихубсугульская офиолитовая ассоциация) 
шаровые лавы, представленные (по нашим данным) спилитами, чередуются с прослоя
ми смятых в складки ярко окрашенных полосчатых кремней. Выше по разрезу послед
ние сменяются толщей серых и желтых кремней, перемежающихся с известняками. 
Среди осадочной пачки встречаются отдельные горизонты миндалекаменных спилитов 
и плотных, афирового сложения диабазов. Мощность толщи достигает 2 км. Эти вул
каногенно-осадочные образования вверх по разрезу сменяются андезит-граувакково- 
туфогенной толщей, которая расчленена на три мощные пачки. Нижняя из них сложена 
гравелитами, конгломератами, известняками, песчаниками с изредко встречающимися 
маломощными горизонтами андезитовых лав. Средняя пачка представлена туфопес- 
чаниками и граувакками, а верхняя состоит в основном из пирокластических образо
ваний и переслаивающихся с ними эффузивов среднего и кислого состава. Близ устья 
р. Ур-Гол среди туфо-гравелитов и игнимбритов обнажаются нижнекембрийские ри
фогенные известняки, содержащие фауну археоциат. Видимая мощность андезит-грау- 
вакко-туфогенной толщи в районе перевала Эгийн-Даба 3— 4 км. Таков в общих чертах 
состав терригенных образований, входящих в офиолитовые ассоциации Монголии.

Принято считать, что седиментация осадочных отложений, включаемых в офиолито
вые ассоциации, происходила в глубоководных условиях океанического бассейна 
[58, 65, 87]. Однако, как показано выше при характеристике спилитов, ряд свойств 
шаровых лав, слагающих верхние горизонты терригенно-вулканогенной части разреза 
офиолитов Монголии, не согласуется с этим широко распространенным мнением. 
Анализом батиметрической обстановки кембрийских и девонских морских бассейнов 
Монголии, в которых происходило накопление пород осадочной части разреза офиоли
тов, выявлены дополнительные аргументы, свидетельствующие о мелководности этих 
бассейнов. Прежде всего следует отметить ярко-бурую, вишневую и фиолетовую окрас
ку некоторых осадочных пород, обусловленную, как известно, повышенной окислен- 
ностью сред их образования. Подобные условия в океанических глубинах, очевидно, 
невозможны.



О небольших глубинах седиментационных бассейнов свидетельствует и присутствие 
в составе осадочных отложений крупнообломочных пород —  гравелитов и грубозернис
тых песчаников, весьма широко распространенных в составе этих отложений. Наконец, 
наличие среди осадочной части разреза каледонских офиолитов Монголии рифогенных 
археоциатовых известняков убедительно подтверждает, что формирование пород, 
переслаивающихся с этими известняками, происходило в условиях мелководных мор
ских бассейнов. Подобные фациальные условия формирования осадочных членов офио- 
литовых ассоциаций существовали не только в палеозое Монголии. Кремнистые сланцы, 
ассоциирующие с подводными базальтами ранних этапов эвгеосинклинальных отложе
ний Урала, как отмечают Д.С. Штейнберг и его соавторы [181], принадлежат к грапто- 
литовым, т.е. это также мелководные фации.

Все это противоречит представлениям тех исследователей, которые, учитывая при
сутствие среди терригенных членов офиолитовых ассоциаций таких пород, как яшмы 
и кремнистые сланцы с радиоляриями (фациальные условия образования которых мо
гут быть различными), и игнорируя перечисленные выше фактические данные, продол
жают отстаивать точку зрения о глубоководных условиях осадкообразования в офио
литовых зонах.

Между тем наличие в составе осадочных членов офиолитовых ассоциаций кремнис
тых отложений, содержащих радиолярии, не может служить убедительным аргументом 
в пользу их глубоководного отложения. Изучение радиолярий показало, что в различ
ные периоды истории Земли радиолярии обитали на разных глубинах морских и океа
нических бассейнов в северных и в тропических широтах. Так, по заключению Н.П.Руд
невой [147], особенности скелетов ранне-среднемиоценовых радиолярий Восточной 
Камчатки свидетельствуют об обитании их в прибрежных частях холодного моря. 
С.Б. Кругликова [91] отмечает, что, по данным А.И. Жамойды, в раннем и среднем 
палеозое радиолярии населяли только верхние горизонты относительно теплых и в 
общем неглубоких морских бассейнов. Выводы А.И. Жамойды полностью согласуются 
с приведенными выше фактами о мелководных условиях седиментации терригенных 
отложений каледонских офиолитов Монголии. Отметим также, что большинство радио
ляритов, связанных с альпийско-средиземноморскими офиолитами, — неокеанические 
отложения [207]. Поэтому палеографические построения Л.П. Зоненшайна и М.И. Кузь
мина [65] о существовании в раннем палеозое на территории Монголии обширного 
палеоокеана с его большими глубинами должны восприниматься с осторожностью. 
Вместе с тем объективный подход к выяснению палеографической обстановки, сущест
вовавшей в заключительный этап формирования офиолитовых ассоциаций, будет спо
собствовать раскрытию общих закономерностей их происхождения.

Г Л А В А  VI I

НЕКОТОРЫЕ ОБЩИЕ ВОПРОСЫ 
ПЕТРОЛОГИИ АЛЬПИНОТИПНЫХ ГИПЕРБАЗИТОВ 

И ОФИОЛИТОВЫХ АССОЦИАЦИЙ

В настоящей, заключительной главе обсуждаются некоторые общие вопросы слож
ной и многогранной проблемы генезиса офиолитовых ассоциаций и входящих в их сос
тав альпинотипных гипербазитов. На основе анализа фактических данных, полученных 
в процессе исследования офиолитов Монголии, здесь рассматриваются условия и время 
формирования альпинотипных гипербазитов, строение офиолитовых ассоциаций и воз
можный механизм их образования.

ОБ УСЛОВИЯХ ФОРМИРОВАНИЯ И МЕХАНИЗМЕ ВНЕДРЕНИЯ 
АЛЬПИНОТИПНЫХ ГИПЕРБАЗИТОВЫХ МАССИВОВ

Несмотря на повышенный интерес геологов к проблеме офиолитов, а также к одной 
из главных их составляющих — альпинотипным гипербазитам, йопросы, связанные с 
условиями становления, характером и временем внедрения этих сложных образований 
до сих пор не нашли однозначного решения и продолжают дискутироваться. В настоя
щее время наметились две альтернативные точки зрения по обсуждаемым вопросам.

i



В соответствии с одной из них альпинотипные гипербазитовые массивы формируются 
в результате кристаллизации ультраос>новного силикатного расплава, интрудированно- 
го в земную кору. Сторонники другой точки зрения считают, что вещество, слагающее 
гипербазитовые массивы, представляет собой не подвергшийся расплавлению рестит 
субстрата верхней мантии, освобожденный от базальтовой составляющей и проникший 
в земную кору в виде протрузий.

В аргументации, на которую опираются представители изложенных точек зрения, 
существует немало слабых сторон и неприемлемых положений, поэтому ни одна из 
них не может быть принята. Постараемся обосновать это заключение более подробным 
обсуждением главных аргументов, выдвинутых сторонниками концепций.

Те исследователи, которые доказывают возможность интрузии ультраосновной маг
мы в земную кору и образования гипербазитовых массивов на месте их первоначаль
ного залегания, обосновывают правомерность своих представлений, опираясь на два, 
как они считают, природных факта: 1) наличие ультраосновных вулканогенных пород 
(коматиитов, пикритов, меймечитов и др .), доказывающих возможность существова
ния ультраосновных расплавов и локализацию их в толще земной коры, и 2) наблюдае
мые явления контактового метаморфизма, вызванного якобы термальным воздействием 
интрузий гипербазитов на породы их рамы. Переходя к обсуждению этих аргументов, 
сделаем одно предварительное замечание.

Среди перечисленных ультраосновных вулканитов фигурируют перидотитовые ко- 
матииты, вулканогенное происхождение которых не вызывает сомнений. Однако надо 
иметь в виду, что эти породы достоверно обнаружены лишь среди пород архея [208, 
228], когда не только земная кора была значительно менее мощной и геотермический 
градиент был гораздо более высоким, но и общий состав пород по сравнению с более 
молодыми их аналогами был иной. Так, поданным Д. Мак-Кензи и его соавтора, темпе
ратура мантии в архее была на 200— 300° выше, чем в настоящее время. Обсуждая след
ствия, вытекающие из существовавших в архее специфических условий, Д.Ф. Стронг и 
Р.К. Стивенс [224] пришли к заключению, что дифференциация мантии в те времена 
должна была проходить в иных условиях: при более низком общем давлении, но при 
более высоком Ри с , чем в более поздние этапы развития Земли. Все это должно было

влиять на состав архейских магм, и поэтому обращение к коматиитам как примеру 
ультраосновных лав при обсуждении условий формирования гипербазитовых массивов 
в постархейское время не совсем корректно.

Оставив в стороне это замечание и не обращая внимания на фациальные условия 
образования меймечитов и пикритов, которые не всегда соответствуют условиям об
разования вулканитов, обратимся к анализу составленной нами диаграммы, на кото
рой отражены количественные соотношения нормативных составов главных породо
образующих минералов типоморфных пород альпинотипных гипербазитов и ультра
основных вулканитов (см. рис. 32). На диаграмме хорошо видно, что фигуративные 
точки, отражающие количественные соотношения нормативного оливина, орто- и кли- 
нопироксенов, входящих в состав пород альпинотипных гипербазитов, образуют ком
пактное поле, вытянутое вдоль стороны треугольника Опр— Ол близ вершины Ол, тог
да как поле, ограничивающее фигуративные точки, отражающие соотношения тех же 
фаз) входящих в состав перидотитовых коматиитов, пространственно отделено от 
него.

Еще более разительным оказался разрыв между фигуративными точками, характе
ризующими эти параметры альпинотипных гипербазитов и пикритов Африки и Сибир
ской платформы. Главное отличие сравниваемых пород —  повышенная роль в составе 
пикритов нормативного клинопироксена. Как следует из диаграммы, наиболее близки 
к составу пород альпинотипных гипербазитов меймечиты, хотя и их состав характери
зуется повышенным содержанием нормативных орто- и клинопироксенов. Таким об
разом, диаграмма очень четко иллюстрирует различия в составах пород альпинотипных 
гипербазитов и представителей вулканогенных пород ультраосновного состава.

В подтверждение сказанного укажем, что дуниты альпинотипных гипербазитов 
с железистостью оливина 8% содержат (в расчете на сухое вещество) около 50% окиси 
магния. В гарцбургитах содержание ее составляет 45%, а в лерцолитах концентрация 
МдО снижается до 42%, тогда как максимальное содержание этого компонента в мей- 
мечитах и перидотитовых коматиитах не превышает 35%.

Существенное различие в составах пород альпинотипных гипербазитов и ультраос



новных вулканитов подтверждается также тем, что поля составов этих пород разобще
ны. Это показали Б.А. Марковский и Э.А. Ланда [116] на приведенной в их работе 
диаграмме, составленной по методу, предложенному В.Л. Барсуковым и Л.В. Дмитрие
вым [16] для анализа комплементарных гипербазит-базитовых серий.

Учитывая, что даже незначительные изменения в составе влияют на температуру 
кристаллизации ультраосновного силикатного расплава, нельзя аргументировать нали
чием ультраосновных лав возможность проникновения в земную кору ультраосновно
го расплава, тождественного по составу породам альпинотипных гипербазитов.

Еще менее убедительна ссылка на явления контактового метаморфизма, якобы 
вызываемого интрузией ультраосновной магмы или протрузией горячего, пластично
го вещества гипербазитов. В последнее время подобного рода примеры все чаще встре
чаются в публикациях, посвященных петрологии альпинотипных гипербазитов или 
вопросам формирования офиолитовых ассоциаций [19, 58, 170, 178]. Однако при ана
лизе приводимых примеров выявляется, что в большинстве случаев за продукты кон
тактового метаморфизма принимаются породы, происхождение которых связано с ины
ми процессами, ничего общего не имеющими с явлениями контактового метаморфиз
ма. Так, в ряде статей в качестве бесспорного доказательства термального воздействия 
интрузии альпинотипных гипербазитов на вмещающие их породы приводятся контак
тово-измененные породы Логарского гипербазитового массива в Афганистане [170]. 
Авторы указанных работ дают петрографическое описание продуктов контактового 
метаморфизма филлитов и эпидот-хлоритовых сланцев, вмещающих Логарский 
массив.

О том, что это не продукты высокотемпературного контактового метаморфизма, 
как считают А.Н. Феногенов и В.Г. Чернов, а породы, возникшие в процессе родинги
тизации, протекающем при температурах ниже 500°С (предел устойчивости серпенти
на) , свидетельствует парагенезис новообразованных фаз во вмещающих породах и в 
гипербазитах. Парагенезис представлен цоизитом, эпидотом, моноклинным пироксе
ном, амфиболом из группы тремолит-актинолита, гранатом, иногда биотитом. Пере
численная группа кальцийсодержащих минералов —  типичный парагенезис родинги
тов, формирующихся в результате метасоматоза контактирующих с гипербазитами 
полевошпатсодержащих пород. Упомянутые этими авторами антипертиты среди кон
тактово-измененных пород —  скорее всего реликты исходных пород. Отметим также, 
что все новообразованные минералы в приведенном примере исчезают уже в 1— 2 м от 
контакта гипербазитового массива, обнаженная площадь которого равна примерно 
1500 км 2.

Учитывая сказанное, мы считаем, что ближе к истине представления И.М. Сборщико- 
ва и И.И. Сонина [151], рассматривающих Логарский массив как протрузию. Этот 
пример подтверждает, что в литературе довольно часто за продукты контактового ме
таморфизма ошибочно принимают родингиты и родингитизированные породы [89]. 
Так, в юго-восточной части Загроса в контакте с гипербазитами отмечались скарны. 
Исследования Дж. Памича и его соавтора [213] показали, что за скарны были приняты 
родингиты, состоящие из граната, клинопироксена, везувиана, волластонита, эпидота, 
сфена и ильменита.

Другой пример ошибочных представлений о явлениях контактового воздействия, 
но уже не ультраосновной магмы, а горячего пластического вещества гипербазитов на 
породы рамы —  указание И.И. Белостоцкого [19] на наличие в контакте Крабского 
гипербазитового массива (север Албании) "ореолов" амфиболитов, амфибол-кварц- 
слюдяных и гранат-слюдяных сланцев. Уже само перечисление названий пород свиде
тельствует о том, что в данном случае мы имеет дело с породами регионального, а не 
контактового метаморфизма. Наличие на контактах этого ультраосновного массива 
локальных участков амфиболизированных серпентинитов подтверждает, что в струк
турно ослабленных зонах контакта массива гипербазитов и вмещающих егр региональ
но метаморфизованных пород проявились наложенные процессы гидротермального 
метаморфизма.

Для доказательства наличия проявлений контактового метаморфизма со стороны 
массива альпинотипных гипербазитов И.И. Белостоцкий [19], ссылаясь на данные 
некоторых исследователей, приводит материалы по Озреньскому гипербазитовому 
массиву, рассматривая его как шарьяжный покров, перекрывающий диабаз-радио- 
ляритовую толщу. Амфиболиты образуют там узкую зону в автохтоне, который слу-



В соответствии с одной из них альпинотипные гипербазитовые массивы формируются 
в результате кристаллизации ультраос>новного силикатного расплава, интрудированно- 
го в земную кору. Сторонники другой точки зрения считают, что вещество, слагающее 
гипербазитовые массивы, представляет собой не подвергшийся расплавлению рестит 
субстрата верхней мантии, освобожденный от базальтовой составляющей и проникший 
в земную кору в виде протрузий.

В аргументации, на которую опираются представители изложенных точек зрения, 
существует немало слабых сторон и неприемлемых положений, поэтому ни одна из 
них не может быть принята. Постараемся обосновать это заключение более подробным 
обсуждением главных аргументов, выдвинутых сторонниками концепций.

Те исследователи, которые доказывают возможность интрузии ультраосновной маг
мы в земную кору и образования гипербазитовых массивов на месте их первоначаль
ного залегания, обосновывают правомерность своих представлений, опираясь на два, 
как они считают, природных факта: 1) наличие ультраосновных вулканогенных пород 
(коматиитов, пикритов, меймечитов и др .), доказывающих возможность существова
ния ультраосновных расплавов и локализацию их в толще земной коры, и 2) наблюдае
мые явления контактового метаморфизма, вызванного якобы термальным воздействием 
интрузий гипербазитов на породы их рамы. Переходя к обсуждению этих аргументов, 
сделаем одно предварительное замечание.

Среди перечисленных ультраосновных вулканитов фигурируют перидотитовые ко- 
матииты, вулканогенное происхождение которых не вызывает сомнений. Однако надо 
иметь в виду, что эти породы достоверно обнаружены лишь среди пород архея [208, 
228], когда не только земная кора была значительно менее мощной и геотермический 
градиент был гораздо более высоким, но и общий состав пород по сравнению с более 
молодыми их аналогами был иной. Так, поданным Д. Мак-Кензи и его соавтора, темпе
ратура мантии в архее была на 200— 300° выше, чем в настоящее время. Обсуждая след
ствия, вытекающие из существовавших в архее специфических условий, Д.Ф. Стронг и 
Р.К. Стивенс [224] пришли к заключению, что дифференциация мантии в те времена 
должна была проходить в иных условиях: при более низком общем давлении, но при 
более высоком Рн с , чем в более поздние этапы развития Земли. Все это должно было

влиять на состав архейских магм, и поэтому обращение к коматиитам как примеру 
ультраосновных лав при обсуждении условий формирования гипербазитовых массивов 
в постархейское время не совсем корректно.

Оставив в стороне это замечание и не обращая внимания на фациальные условия 
образования меймечитов и пикритов, которые не всегда соответствуют условиям об
разования вулканитов, обратимся к анализу составленной нами диаграммы, на кото
рой отражены количественные соотношения нормативных составов главных породо
образующих минералов типоморфных пород альпинотипных гипербазитов и ультра
основных вулканитов (см. рис. 32). На диаграмме хорошо видно, что фигуративные 
точки, отражающие количественные соотношения нормативного оливина, орто- и кли- 
нопироксенов, входящих в состав пород альпинотипных гипербазитов, образуют ком
пактное поле, вытянутое вдоль стороны треугольника Опр— Ол близ вершины Ол, тог
да как поле, ограничивающее фигуративные точки, отражающие соотношения тех же 
фаз) входящих в состав перидотитовых коматиитов, пространственно отделено от 
него.

Еще более разительным оказался разрыв между фигуративными точками, характе
ризующими эти параметры альпинотипных гипербазитов и пикритов Африки и Сибир
ской платформы. Главное отличие сравниваемых пород —  повышенная роль в составе 
пикритов нормативного клинопироксена. Как следует из диаграммы, наиболее близки 
к составу пород альпинотипных гипербазитов меймечиты, хотя и их состав характери
зуется повышенным содержанием нормативных орто- и клинопироксенов. Таким об
разом, диаграмма очень четко иллюстрирует различия в составах пород альпинотипных 
гипербазитов и представителей вулканогенных пород ультраосновного состава.

В подтверждение сказанного укажем, что дуниты альпинотипных гипербазитов 
с железистостью оливина 8% содержат (в расчете на сухое вещество) около 50% окиси 
магния. В гарцбургитах содержание ее составляет 45%, а в лерцолитах концентрация 
МдО снижается до 42%, тогда как максимальное содержание этого компонента в мей- 
мечитах и перидотитовых коматиитах не превышает 35%.

Существенное различие в составах пород альпинотипных гипербазитов и ультраос



новных вулканитов подтверждается также тем, что поля составов этих пород разобще
ны. Это показали Б.А. Марковский и Э.А. Ланда [116] на приведенной в их работе 
диаграмме, составленной по методу, предложенному В.Л. Барсуковым и Л.В. Дмитрие
вым [16] для анализа комплементарных гипербазит-базитовых серий.

Учитывая, что даже незначительные изменения в составе влияют на температуру 
кристаллизации ультраосновного силикатного расплава, нельзя аргументировать нали
чием ультраосновных лав возможность проникновения в земную кору ультраосновно
го расплава, тождественного по составу породам альпинотипных гипербазитов.

Еще менее убедительна ссылка на явления контактового метаморфизма, якобы 
вызываемого интрузией ультраосновной магмы или протрузией горячего, пластично
го вещества гипербазитов. В последнее время подобного рода примеры все чаще встре
чаются в публикациях, посвященных петрологии альпинотипных гипербазитов или 
вопросам формирования офиолитовых ассоциаций [19, 58, 170, 178]. Однако при ана
лизе приводимых примеров выявляется, что в большинстве случаев за продукты кон
тактового метаморфизма принимаются породы, происхождение которых связано с ины
ми процессами, ничего общего не имеющими с явлениями контактового метаморфиз
ма. Так, в ряде статей в качестве бесспорного доказательства термального воздействия 
интрузии альпинотипных гипербазитов на вмещающие их породы приводятся контак
тово-измененные породы Логарского гипербазитового массива в Афганистане [170]. 
Авторы указанных работ дают петрографическое описание продуктов контактового 
метаморфизма филлитов и эпидот-хлоритовых сланцев, вмещающих Логарский 
массив.

О том, что это не продукты высокотемпературного контактового метаморфизма, 
как считают А.Н. Феногенов и В.Г. Чернов, а породы, возникшие в процессе родинги
тизации, протекающем при температурах ниже 500°С (предел устойчивости серпенти
на) , свидетельствует парагенезис новообразованных фаз во вмещающих -породах и в 
гипербазитах. Парагенезис представлен цоизитом, эпидотом, моноклинным пироксе
ном, амфиболом из группы тремолит-актинолита, гранатом, иногда биотитом. Пере
численная группа кальцийсодержащих минералов —  типичный парагенезис родинги
тов, формирующихся в результате метасоматоза контактирующих с гипербазитами 
полевошпатсодержащих пород. Упомянутые этими авторами антипертиты среди кон
тактово-измененных пород —  скорее всего реликты исходных пород. Отметим также, 
что все новообразованные минералы в приведенном примере исчезают уже в 1— 2 м от 
контакта гипербазитового массива, обнаженная площадь которого равна примерно 
1500 км 2.

Учитывая сказанное, мы считаем, что ближе к истине представления И.М. Сборщико- 
ва и И.И. Сонина [151], рассматривающих Логарский массив как протрузию. Этот 
пример подтверждает, что в литературе довольно часто за продукты контактового ме
таморфизма ошибочно принимают родингиты и родингитизированные породы [89]. 
Так, в юго-восточной части Загроса в контакте с гипербазитами отмечались скарны. 
Исследования Дж. Памича и его соавтора [213] показали, что за скарны были приняты 
родингиты, состоящие из граната, клинопироксена, везувиана, волластонита, эпидота, 
сфена и ильменита.

Другой пример ошибочных представлений о явлениях контактового воздействия, 
но уже не ультраосновной магмы, а горячего пластического вещества гипербазитов на 
породы рамы —  указание И.И. Белостоцкого [19] на наличие в контакте Крабского 
гипербазитового массива (север Албании) "ореолов" амфиболитов, амфибол-кварц- 
слюдяных и гранат-слюдяных сланцев. Уже само перечисление названий пород свиде
тельствует о том, что в данном случае мы имеет дело с породами регионального, а не 
контактового метаморфизма. Наличие на контактах этого ультраосновного массива 
локальных участков амфиболизированных серпентинитов подтверждает, что в струк
турно ослабленных зонах контакта массива гипербазитов и вмещающих его региональ
но метаморфизованных пород проявились наложенные процессы гидротермального 
метаморфизма.

Для доказательства наличия проявлений контактового метаморфизма со стороны 
массива альпинотипных гипербазитов И.И. Белостоцкий [19], ссылаясь на данные 
некоторых исследователей, приводит материалы по Озреньскому гипербазитовому 
массиву, рассматривая его как шарьяжный покров, перекрывающий диабаз-радио- 
ляритовую толщу. Амфиболиты образуют там узкую зону в автохтоне, который слу



жит основанием аллахтонной плиты. Но и в этом случае присутствие амфиболитов, 
если это не продукты регионального метаморфизма, естественнее связывать с процес
сами динамо-термального, а не контактового метаморфизма.

Исследователи, придерживающиеся противоположной точки зрения и отрицающие 
возможность существования ультраосновного расплава, идентичного по составу аль- 
пинотипным гипербазитам, в Р— Т условиях земной коры и тех уровней верхней ман
тии, где генерируется базальтовая магма, опираются главным образом на данные экспе
риментальных исследований [14, 32, 188, 195]. В соответствии с результатами экспери
ментов температура, необходимая для полного расплавления альпинотипных гипер- 
базитов, оказывается значительно выше температуры выплавления из субстрата верхней 
мантии толеитовых базальтов.

Таким образом, для того чтобы истощенный остаток мантии полностью перешел в 
расплав, необходимо резко повысить температуру. Расчеты показывают, что необходи
мые для осуществления процесса плавления температуры могут быть реализованы в 
мантии на глубинах в несколько сот километров. Но с повышением глубины будет 
возрастать и давление, что повлечет за собой необходимость дальнейшего повышения 
температуры.

Учитывая сказанное, сторонники обсуждаемой концепции приходят к заключению, 
что альпинотипные гипербазиты не могут быть продуктами кристаллизации самостоя
тельной ультраосновной магмы, внедрившейся в земную кору, поскольку такая маг
ма уже на своем пути в пределах мантии (в связи с меняющимися термодинамически
ми условиями) должна раскристаллизоваться. Эти выводы упомянутые исследовате
ли подкрепляют геологическими наблюдениями, такими, как отсутствие строго дока
занных фактов контактового воздействия гипербазитов на вмещающие их породы, 
почти совместно наблюдаемые тектонические ограничения массивов альпинотипных 
гипербазитов и т.д.

Со всеми указанными аргументами можно было бы согласиться, если считать, что: 
1) температура в верхней мантии определяется только геотермическим градиентом 
и 2) возникающий в мантии ультраосновной силикатный расплав совершенно лишен 
летучих, способных понижать температуру его кристаллизации. Однако в свете совре
менных представлений о процессах, происходящих в подкоровых частях Земли, нель
зя отрицать возможности наличия дополнительных теплоносителей в зонах повышен
ной проницаемости в мантии, где генерируются силикатные расплавы, какими бы 
причинами они не вызывались —  наличием газовых струй [29 ], радиоактивным распа
дом [20] или конвективными движениями в мантии [119].

Если к этому добавить, что пока нет бесспорных данных, доказывающих, что в 
условиях верхней мантии ультраосновной расплав стерилен в отношении летучих, 
которые способны понижать температуру его кристаллизации, то окажется, что ар
гументы, подтверждающие, что вторгшиеся в пределы земной коры альпинотипные 
гипербазиты не проходили стадию полного расплавления, звучат неубедительно. Бо
лее того, к настоящему времени установлено, что в альпинотипных гипербазитах, в 
ультраосновных породах другой формационной принадлежности и в глубинных ксе
нолитах ультраосновного состава присутствуют водород, углеводородные газы, окись 
и двуокись углерода, а также благородные газы [1, 2, 108, 105, 186]. Хотя экспери
ментальных данных о влиянии этих газов на температуру ультраосновных расплавов 
и их кристаллизацию еще недостаточно, все же очевидно, что простое перенесение фазо
вых диаграмм на природные объекты, без учета флюидной составляющей, не будет 
отражать реальную картину.

Таким образом, даже из краткого обсуждения двух противоположных представле
ний об агрегатном состоянии вещества альпинотипных гипербазитов, поступающего в 
земную кору, отчетливо видны слабые стороны аргументов, приводимых в подтверж
дение правомерности этих концепций.

В последние годы были выявлены новые факты, вероятно, подтверждающие, что 
ультраосновные породы, слагающие массивы альпинотипных гипербазитов, проходи
ли стадию силикатного расплава. Об этом свидетельствует наличие структур распада 
твердых растворов в главных породообразующих минералах альпинотипных гипер
базитов —  оливине и пироксенах. В последних подобные структуры обусловлены зако
номерно ориентированными вростками клинопироксена в матрице ортопироксена, 
а в оливине структуры распада проявляются в виде дендритовидных и пластинчатых,



закономерно ориентированных включений хромсодержащего магнетита, хромита, 
иногда совместно с кальциевым пироксеном [9, 183].

Другой важный результат наблюдений последних лет —  выявление расплавленных 
включений в оливинах из дунитов Инаглинского и Одихинчинского ультраосновных 
массивов с температурами гомогенизации 1200— 1360°С [156, 126]. Хотя структур
ное положение этих массивов иное, чем массивов альпинотипных гипербазитов, хими
ческий состав оливинов из присутствующих в них дунитов аналогичен составу оливи
на дунитов, представленных среди альпинотипных гипербазитов.

Учитывая приведенные выше критические замечания, касающиеся представлений 
об условиях формирования массивов альпинотипных гипербазитов, и только что отме
ченные факты, приходится признать возможность существования в природе ультраос
новного силикатного расплава, тождественного составу пород альпинотипных гиперба
зитов. Вместе с тем, принимая во внимание доказанный весьма небольшой температур
ный интервал между солидусом и ликвидусом подобного типа расплавов [14, 71] и 
отмеченную температуру гомогенезации расплавленных включений в магнезиальных 
оливинах, мы приходим к заключению, что ультраосновная магма — источник пород 
альпинотипных гипербазитов —  может длительно существовать только в условиях 
верхней мантии на уровнях не выше очагов генерации базальтовой магмы.

В подтверждение сказанного приведем сравнительные данные по температурам 
равновесий сосуществующих типоморфных минералов пород альпинотипных гипер
базитов и пород гранулитовой фации регионального метаморфизма, характеризующих 
Р— Т параметры в нижних частях земной коры. Установленные нами на материалах 
гипербазитов Монголии температуры равновесий сосуществующих минералов в поро
дах альпинотипных гипербазитов, рассчитанные по геотермометрам различных авторов 
(см. табл. 53), варьируют в пределах 810— 1528°С, тогда как, поданным В.В. и К.Б. Ке- 
пежинскас [82 ], температуры равновесия сосуществующих моноклинных и ромбиче
ских пироксенов из двупироксеновых и пироксен-роговообманковых гнейсов гранули
товой фации метаморфизма Хангайского нагорья Монголии изменяются от 780 до 
820°С. Близкие к этим температурам (800— 860 С) равновесия сосуществующих орто- 
и клинопироксенов для пород гранулитовой зоны метаморфизма Намакваленда (ЮАР) 
установил Г.А. Зелт [231]. Аналогичные температуры условия, как показал Дж. Кулен 
[192], существовали в нижней части коры в районе гранулитового комплекса Фуруа 
Южной Танзании.

Эти величины позволяют судить о Р— Т параметрах в областях, прилегающих к осно
ванию земной коры, и о температурах протекающих твердофазовых реакций, при ко
торых устанавливались наблюдаемые равновесия. Они же косвенно подтверждают наш 
тезис, что ультраосновная магма —  источник пород альпинотипных гипербазитов —  мо
жет существовать лишь в Р— Т условиях верхней мантии. Конечно, это только прибли
женные данные, но и они достаточно отчетливо подчеркивают контрастность термо
динамических условий в низах земной коры и на тех уровнях верхней мантии, где мо
жет генерироваться и существовать материнский расплав альпинотипных гипербазитов.

При транспортировке этого расплава с мест его зарождения в верхней мантии на 
более высокие уровни (в условиях декомпрессии в зонах повышенной проницаемости) 
он должен быстро менять свое агрегатное состояние и поступать в земную кору уже 
в виде кристаллического, пластического, а затем и твердого, прогрессивно остываю
щего вещества. Об этом могут свидетельствовать планпараллельные текстуры пород 
альпинотипных гипербазитов и следы деформаций, вызванных глубинными динамиче
скими напряжениями, проявляющиеся в породообразующих минералах альпинотип
ных гипербазитов.

Допуская существование ультраосновной магмы в термодинамических условиях 
верхней мантии, естественно поставить вопрос: где в подкоровых частях Земли и на 
каких уровнях генерируются ультраосновные магмы —  источник альпинотипных гипер
базитов? Существенную информацию по этим вопросам может дать детальное изуче
ние особенностей состава породообразующих и акцессорных минералов ультраоснов
ных пород.

Рассмотрим состав минералов альпинотипных гипербазитов Монголии в сравнении 
с особенностями состава породообразующих минералов ультраосновных ксенолитов, 
заключенных в кайнозойских базальтах, пространственно сопряженных с массивами 
альпинотипных гипербазитов в каледонских структурах этой территории. Ксеноген



ные включения в базальтах представлены главным образом породами с лерцолитовым 
парагенезисом. Среди них встречаются шпинелевые и пироповые разности [6, 7, 38, 81], 
в меньших количествах —  пироксениты, верлиты, эклогиты и эклогитоподобные поро
ды. Часто выделенные петрографические типы по модальному составу отвечают лер- 
цолитовому парагенезису.

Для того чтобы получить сопоставимые результаты изучения химизма породообра
зующих минералов из массивов альпинотипных гипербазитов и ультраосновных ксено
литов в базальтах, мы будем проводить сравнение только по однотипным парагенези
сам. Соблюдая это условие, нам придется ограничиться сравнением состава породооб
разующих минералов лишь трех групп лерцолитовых парагенезисов: лерцолитов из 
массивов альпино'гипных гипербазитов, шпинелевых и пироповых лерцолитов из ксено
литов и частично —  двупироксеновых оливинсодержащих пироксенитов, которые изу
чала в ксенолитах В.В. Кепежинскас [38].

Фактический материал, характеризующий особенности химического состава породо
образующих минералов отмеченных выше трех групп лерцолитов Монголии, приведен 
в опубликованных ранее работах [135, 81]. Ограничимся здесь изложением только 
тех выводов, которые следуют из анализа материалов по этим минералам.

Оливин в пироповых (ПЛ) и шпинелевых (ШЛ) лерцолитах из ксенолитов по сос
таву соответствует оливину из лерцолитов альпинотипных гипербазитов (А Л ), за исклю
чением содержания марганца, количество которого повышено в оливинах АЛ в 4 раза. 
Тенденция обогащения оливинов марганцем характерна для всех парагенезисов из аль
пинотипных гипербазитов. Близкая железистость оливинов из шпинелевых, пироповых 
и альпинотипных лерцолитов согласуется с данными по составу оливинов из ксеноли
тов ШЛ в базальтоидах и из других регионов [38]. Из-за ограниченного изоморфизма 
в его структуре и широкого развития процессов рекристаллизации оливин не пригоден 
для целей оценки Р— Т параметров образования гипербазитов.

Клинопироксены трех групп лерцолитов отчетливо отличаются по составу, причем 
клинопироксены из ШЛ и ПЛ между собой отличаются только по соотношению кальцие
вого и магниевого компонентов.^Поэтому ниже мы будем сравнивать средние составы 
клинопироксенов из АЛ и из лерцолитовых ксенолитов в базальтах. Клинопироксены 
последних по сравнению с клинопироксенами из АЛ обогащены в несколько раз тита
ном, глиноземом и натрием и в меньшей мере —  марганцем и хромом. Различно и по
ведение алюминия в структуре клинопироксенов из АЛ и из ксенолитов в базальтах. 
Так, в клинопироксенах АЛ большая часть алюминия присутствует в четверной коор
динации, а в клинопироксенах ШЛ и ПЛ —  преимущественно в шестерной. Высокие со
держания натрия и алюминия, связанных в виде жадеитового компонента в клинопи
роксенах из ШЛ и ПЛ, и характер распределения алюминия по позициям IV и VI указы
вают на более высокие давления, существовавшие при кристаллизации ШЛ и ПЛ из 
ксенолитов в базальтах по сравнению с АЛ [45, 155]. Сравнив соотношение кальциево
го и магниевого компонентов в составе клинопироксенов, которое обычно использу
ется для целей геотермометрии, увидим, что это соотношение одинаково в клинопирок
сенах из АЛ и ШЛ\и значительно ниже в клинопироксенах из ПЛ.

Если обратиться к вопросу о влиянии глинозема на растворимость энстатититового 
компонента в диопсиде, то окажется, что увеличение количества алюминия, в частности 
AIV I, в составе клинопироксена сопровождается увеличением соотношения Са/Са + Мд. 
Из этого следует, что температуры кристаллизации АЛ были ниже, чем ШЛ, и значитель
но ниже, чем ПЛ. В клинопироксенах из АЛ значительно меньше глинозема. Поэтому 
влияние его на отношение кальция к сумме кальция и магния несущественно. Из ска
занного следует, что лерцолиты из альпинотипных гипербазитов образовались при от
носительно низких Р— Т параметрах, а в шпинелевых и пироповых лерцолитах, выно
симых базальтами, эти параметры были выше. Самыми высокими Р— Т параметрами 
кристаллизации характеризуются пироповые лерцолиты.

Более резкие отличия —  между клинопироксенами пироксенитов из массивов аль
пинотипных гипербазитов и из пироксенитовых включений в базальтах [38, 80]. По
следние намного богаче титаном, алюминием, натрием, и одновременно в них повыше
но количество кальциевого компонента и понижено содержание хрома.

Ортопироксены из ШЛ и ПЛ в своем составе содержат, как и клинопироксены, 
повышенные количества глинозема по сравнению с ортопироксенами АЛ. В них по
стоянно присутствует натрий (0,1 — 0,2 вес.%), а кальция и хрома меньше, чем в орто-



пироксенах АЛ. Алюминий в ортопироксенах АЛ располагается большей частью в 
четверной координации, а в ортопироксенах из ШЛ и ПЛ он распределен примерно по
ровну между октаэдрической и тетраэдрической позициями. К особенностям ортопи- 
роксенов из лерцолитов алъпинотипных гипербазитов следует отнести также их почти 
полную стерильность в отношении натрия.

При изучении ортопироксенов из глубинных парагенезисов выявлено, что натрий — 
их постоянная примесь, и его количество коррелируется с содержанием А120 3 и сум
марным количеством AI и Сг [38]. Было высказано предположение об изоморфном 
вхождении натрия в структуру ортопироксена в форме ортожадеитового компонента, 
если минерал образуется при повышенных давлениях. Это позволяет использовать 
содержание натрия в ортопироксенах как один из критериев для оценки условий фор
мирования по давлению [157, 157]. Используя содержание натрия и глинозема в орто
пироксене как функцию давления [157, 206], можно заключить, что образование 
лерцолитов из альпинотипных гипербазитов происходило при более низких давлениях 
по сравнению с пироповыми и шпинелевыми лерцолитами из включений в базальтах.

Таким образом, состав клино- и ортопироксенов из АЛ Монголии характеризуется 
особенностями, резко отличающими их от соответствующих минералов шпинелевых 
и пироповых лерцолитов из ксенолитов в базальтах. Это в равной мере относится и 
ко всем другим парагенезисам альпинотипных гипербазитов. Устанавливается следую
щий ряд увеличения относительных температур и давлений кристаллизации: лерцоли- 
ты альпинотипных гипербазитов— шпинелевые лерцолиты из ксенолитов в базальтах —  
пироповые лерцолиты из ксенолитов в базальтах. Формирование пироповых и шпине
левых лерцолитов, выносимых базальтами, происходило на более глубоких уровнях 
верхней мантии по сравнению с породами альпинотипных гипербазитов, которые не 
встречаются среди ксенолитов в базальтах. Учитывая последнее замечание, можно 
сделать заключение о том, что вещество альпинотипных гипербазитов локализуется 
в разрезе верхней мантии складчатой области Монголии лишь в сравнительно узких 
зонах, сопряженных с зонами глубинных разломов. Это заключение справедливо не 
только для территории Монголии, но имеет более общее значение [135]. К близким 
выводам пришел Б.Г. Лутц [107] на основе анализа геохимических особенностей 
ультраосновных пород.

Выводы в отношении пространственного положения альпинотипных гипербазитов 
в разрезе верхней мантии Земли, вытекающие из анализа петрологического материа
ла, вступают в противоречие с представлениями тех исследователей, которые считают, 
что вещество верхней мантии однородно и соответствует составу альпинотипных ги
пербазитов, а также что последние внедряются в земную кору лишь в результате ее 
тектонического скучивания, сопровождающегося перемещением жестких плит на 
значительные расстояния.

О ВРЕМЕНИ ОБРАЗОВАНИЯ И ВНЕДРЕНИЯ 
АЛЬПИНОТИПНЫХ ГИПЕРБАЗИТОВ

В предыдущем разделе главы было показано, что в условиях земной коры невоз
можно длительное существование ультраосновного силикатного расплава, идентич
ного по составу альпинотипным гипербазитам. Однако многие геологи, не учитывая 
специфику ультраосновных расплавов, считают, что, подобно другим интрузивным 
породам, внедрение ультраосновной магмы, ее кристаллизация и становление гипер- 
базитовых массивов происходят практически одновременно, т.е. не разделены во вре
мени. Опираясь на этот тезис, исследователи для определения относительного возраста 
гипербазитовых массивов используют, с одной стороны, возраст толщ, вмещающих 
эти массивы, устанавливая таким способом нижнюю границу их возраста, а с другой —  
время седиментации тех фаунистически охарактеризованных отложений, в которых 
встречаются продукты дезинтеграции гипербазитов и которые, следовательно, транс
грессивно перекрывают гипербазитовые массивы. Возрастом последних датируется 
верхняя возрастная граница гипербазитов. Ниже постараемся показать, что такой спо
соб определения возраста применительно к массивам альпинотипных гипербазитов 
приводит к грубым ошибкам.

В качестве примера рассмотрим массивы Гобийского гипербазитового пояса. При 
описании последнего было отмечено, что слагающие пояс массивы располагаются в пре



делах структур герцинской складчатой области Монголии. На восточном фланге пояса 
гипербазитовые тела вмещаются фаунистически охарактеризованными осадочно-вул
каногенными отложениями нижнего карбона. В центральной части пояса рамой для них 
служат эвгеосинклинальные отложения, датируемые первой половиной девонского 
периода, а на западном отрезке этого же пояса массивы гипербазитов расположены 
среди почти горизонтально лежащих молассовых отложений верхнего мела. Гиперба- 
зиты здесь находятся в тектоническом контакте с "задранными" почти до вертикаль
ного положения базальными горизонтами верхнего мела, в конгломерах которых 
встречаются не только галька гипербазитов, но и продукты развившейся на них древ
ней коры выветривания. Это указывает на то, что до внедрения в верхнемеловые от
ложения тела гипербазитов не только были выведены на поверхность Земли и подверг
лись размыву, но и претерпели глубокое химическое выветривание. Данные факты 
подтверждают сложную и длительную историю формирования гипербазитовых масси
вов Гобийского пояса. Вместе с тем если следовать обычным геологическим крите
риям опредедения возраста интрузивных пород, то мы должны были бы заключить, 
что гипербазитовые массивы Гобийского пояса имеют послеверхнемеловой возраст 
либо считать, что этрт пояс объединяет три разновозрастные группы гипербазитовых 
массивов.

О том, к каким противоречиям приводит определение возраста гипербазитов по
средством обычных геологических критериев, свидетельствует и продолжающаяся 
до сего времени дискуссия о возрасте массивов гипербазитов в пределах соседней 
с Монголией территории Тувы, в частности о возрасте массивов, слагающих Южно- 
Тувинский пояс. Ранне считалось, что возраст гипербазитов Тувы, как и всей Саяно- 
Алтайской области — ранний кембрий [144, 143]. Аргументировалось это тем, что 
здесь гипербазитовые массивы вмещаются фаунистически охарактеризованными оса
дочно-вулканогенными отложениями нижнего кембрия и в то же время галька гипер
базитов находится в базальных конгломератах силура, ордовика и среднего кембрия.

Однако дальнейшие исследования показали, что отдельные линзы гипербазитов в 
районах Западной Тувы залегают среди фаунистически датированных отложений си
лура. Этот факт послужил основанием для выделения на территории Тувы двух разно
возрастных комплексов гипербазитов [79]. Позднее было обнаружено, что продукты 
дезинтеграции гипербазитов входят в состав нижнекембрийских терригенных отложе
ний шурмакской свиты, распространенных в районе Южно-Тувинского гипербазитово- 
го пояса, ультраосновные массивы которого прорывают как эвгеосинклинальные об
разования раннего кембрия, так и метаморфические толщи пород докембрия Сангилен- 
ского нагорья. На основании этих факторов были высказаны соображения о том, что 
в указанном районе Тувы, как и в западных ее районах, следует выделять две разно
возрастные группы гипербазитовых массивов, но уже не кембрийского и ордовикско
го возраста, а раннекембрийского и протерозойского [28]. Таким образом, соглас
но этим данным, в Туве необходимо выделять три разновозрастные группы гиперба
зитовых массивов.

Если следовать по этому пути далее, то можно обратиться к территории Горного 
Алтая. Здесь в пределах Теректинского гипербазитового пояса установлено, что сер- 
пентинитовые тела непосредственно контактируют с отложениями силура и девона. 
Этот факт был использован некоторыми геологами для доказательства наличия в 
Горном Алтае еще одной (девонской) возрастной группы гипербазитовых массивов 
[30]. Таким образом, это уже четвертая по возрасту группа гипербазитовых тел в 
пределах Алтае-Саянской складчатой области.

Учитывая приведенные выше материалы по Гобийскому поясу Монголии, следует 
допустить, что на территории восточной части Центрально-Азиатского складчатого поя
са существуют пять разновозрастных комплексов альпинотипных гипербазитов. Вряд 
ли такой вывод правомерен, если учесть очень сложную и длительную историю геологи
ческого развития складчатых областей Центральной Азии. Ясно одно: процесс форми
рования гипербазитовых поясов, как и отдельных массивов, был длительным и много
актным, а время становления их и время образования слагающих их ультраосновных 
пород —  не одно и .то же. Продолжительность формирования гипербазитовых массивов 
и поясов определяется прежде всего длительностью жизни тех глубинных разломов, 
которые контролируют их размещение.

Вместе с тем нельзя не обратить внимание на то, что в каледонидах Центральной



Азии, как и в других регионах, существуют такие стратиграфические уров 
рым приурочено большинство массивов, формирующих гипербазитовые поя"’ KRKOTO’ 
ности, показано [145], что для каледонид Центральной Азии этот стратиграА °  Ч8СТ~ 
уровень отвечает нижнему кембрию или венду —  кембрию. Для поясов альпинотЧеСКИИ 
гипербазитов, расположенных в складчатых структурах герцинид, он отвечает верх*'* 
силура —  первой половине девона, а в мезозоидах —  верхам юры —  нижнему мел^ 
В еще более молодых складчатых областях этот уровень соответствует верхнему мелу —  
палеогену.

Приведенные факты служили основным аргументом для обоснования времени фор
мирования гипербазитовых поясов и возраста составляющих их массивов [120, 143]. 
ОДнако такой подход к определению возраста гипербазитовых поясов и времени обра
зования слагающих их пород оказался несостоятельным. Наши наблюдения дают осно
вания сделать вывод, что отмеченные выше стратиграфические уровни следует рассмат
ривать не как реперы времени формирования гипербазитовых массивов, а как перио
ды максимальной тектонической активности в зонах тех глубинных разломов, с кото
рыми пространственно сопряжены массивы альпинотипных гипербазитов. Потрузив- 
ное внедрение ультраосновных массивов в отдельных районах могло происходить как 
до, так и после формирования соответствующих стратифицированных образований.

Гипербазиты как горные породы, судя по полученным данным, образовались за
долго до того, как они внедрились в земную кору, поскольку физико-химические 
условия их возникновения, как показано в предыдущих разделах главы, существуют 
лишь на глубинах верхней мантии. В земную кору эти породы проникают уже в твер
дом виде. К сожалению, для доказательства возраста ультраосновных пород, слагаю
щих гипербазитовые пояса, накоплено мало достоверных фактов. Вследствие специ
фики химического состава гипербазитов не помогают решению этого сложного вопро
са и методы определения абсолютного возраста горных пород. Поэтому появление 
новых материалов, способствующих установлению времени образования ультраоснов
ных пород, имеет важное значение. В этом плане представляют интерес новые данные, 
полученные нами при изучении Алагульского массива —  составной части Дзабханско- 
го гипербазитового пояса.

Как показано выше, Алагульский массив структурно приурочен к крутопадающе
му глубинному разлому, вдоль которого контактируют метаморфические образова
ния докембрия и терригенно-вулканогенные отложения венда— нижнего кембрия, сла
гающие Озерную структурно-формационную зону каледонид Монголии. В прослоях 
хлоритовых пород, перемежающихся с пакетами диаспоровых бокситов, в верхней 
части стратиграфического разреза метаморфической толщи были обнаружены продук
ты дезинтеграции ультраосновных пород. Они представлены обломками зерен хром- 
шпинелидов —  постоянных акцессорных минералов гипербазитов, а также обломками 
серпентинитов, входящих в состав метаморфизованных терригенных пород. Протеро
зойский возраст метаморфических образований обосновывается данными абсолютно
го возраста амфиболитов, входящих в состав бокситоносной пачки докембрия [139]. 
Возраст метаморфизма, которому подверглись породы вмещающей гипербазиты тол
щи, оценен в 848 млн. лет, что соответствует рифею [78]. Естественно, что седимен
тация метаморфических пород терригенного происхождения произошла гораздо рань
ше. Древний возраст образования гипербазитов Алагульского массива подтверждает
ся также тем, что для малых тел габбро, секущих породы массива, калий-аргоновым 
методом получена дата 930±60 млн. лет.

Приведенные факты свидетельствуют о том, что во время седиментации боксито
носной пачки, составляющей в данном районе верхнюю часть стратиграфического раз
реза метаморфических образований протерозоя, гипербазиты не только существовали, 
но уже были выведены на поверхность Земли и подверглись размыву. Напомним, что 
это не единственное указание о древнем, докембрийском возрасте альпинотипных 
гипербазитов, размещенных в каледонидах Центральной Азии. Мы уже упоминали о 
том, что хромшпинель из гипербазитов была обнаружена среди обломочной фракции 
терригенных пород, залегавших в нижней части разреза нижнего кембрия (щурмакская 
свита), вблизи массивов Южно-Тувинского гипербазитового пояса.

Все сказанное приводит к заключению, что имеются серьезные основания ставить 
вопрос о древнем, докембрийском возрасте образования пород, слагающих альпино- 
типные гипербазитовые массивы в каледонидах Центральной Азии.



делах структур герцинской складчатой области Монголии. На восточном фланге попса 
гипербазитовые тела вмещаются фаунистически охарактеризованными осадочно-вул
каногенными отложениями нижнего карбона. В центральной части пояса рамой для них 
служат эвгеосинклинальные отложения, датируемые первой половиной девонского 
периода, а на западном отрезке этого же пояса массивы гипербазитов расположены 
среди почти горизонтально лежащих молассовых отложений верхнего мела. Гиперба- 
зиты здесь находятся в тектоническом контакте с "задранными" почти до вертикаль
ного положения базальными горизонтами верхнего мела, в конгломерах которых 
встречаются не только галька гипербазитов, но и продукты развившейся на них древ
ней коры выветривания. Это указывает на то, что до внедрения в верхнемеловые от
ложения тела гипербазитов не только были выведены на поверхность Земли и подверг
лись размыву, но и претерпели глубокое химическое выветривание. Данные факты 
подтверждают сложную и длительную историю формирования гипербазитовых масси
вов Гобийского пояса. Вместе с тем если следовать обычным геологическим крите
риям определения возраста интрузивных пород, то мы должны были бы заключить, 
что гипербазитовые массивы Гобийского пояса имеют послеверхнемеловой возраст 
либо считать, что этот пояс объединяет три разновозрастные группы гипербазитовых 
массивов.

О том, к каким противоречиям приводит определение возраста гипербазитов по
средством обычных геологических критериев, свидетельствует и продолжающаяся 
до сего времени дискуссия о возрасте массивов гипербазитов в пределах соседней 
с Монголией территории Тувы, в частности о возрасте массивов, слагающих Южно- 
Тувинский пояс. Ранне считалось, что возраст гипербазитов Тувы, как и всей Саяно- 
Алтайской области —  ранний кембрий [144, 143]. Аргументировалось это тем, что 
здесь гипербазитовые массивы вмещаются фаунистически охарактеризованными оса
дочно-вулканогенными отложениями нижнего кембрия и в то же время галька гипер
базитов находится в базальных конгломератах силура, ордовика и среднего кембрия.

Однако дальнейшие исследования показали, что отдельные линзы гипербазитов в 
районах Западной Тувы залегают среди фаунистически датированных отложений си
лура. Этот факт послужил основанием для выделения на территории Тувы двух разно
возрастных комплексов гипербазитов [79]. Позднее было обнаружено, что продукты 
дезинтеграции гипербазитов входят в состав нижнекембрийских терригенных отложе
ний шурмакской свиты, распространенных в районе Южно-Тувинского гипербазитово- 
го пояса, ультраосновные массивы которого прорывают как эвгеосинклинальные об
разования раннего кембрия, так и метаморфические толщи пород докембрия Сангилен- 
ского нагорья. На основании этих факторов были высказаны соображения о том, что 
в указанном районе Тувы, как и в западных ее районах, следует выделять две разно
возрастные группы гипербазитовых массивов, но уже не кембрийского и ордовикско
го возраста, а раннекембрийского и протерозойского [28]. Таким образом, соглас
но этим данным, в Туве необходимо выделять три разновозрастные группы гиперба
зитовых массивов.

Если следовать по этому пути далее, то можно обратиться к территории Горного 
Алтая. Здесь в пределах Теректинского гипербазитового пояса установлено, что сер- 
пентинитовые тела непосредственно контактируют с отложениями силура и девона. 
Этот факт был использован некоторыми геологами для доказательства наличия в 
Горном Алтае еще одной (девонской) возрастной группы гипербазитовых массивов 
[30 ]. Таким образом, это уже четвертая по возрасту группа гипербазитовых тел в 
пределах Алтае-Саянской складчатой области.

Учитывая приведенные выше материалы по Гобийскому поясу Монголии, следует 
допустить, что на территории восточной части Центрально-Азиатского складчатого поя
са существуют пять разновозрастных комплексов альпинотипных гипербазитов. Вряд 
ли такой вывод правомерен, если учесть очень сложную и длительную историю геологи
ческого развития складчатых областей Центральной Азии. Ясно одно: процесс форми
рования гипербазитовых поясов, как и отдельных массивов, был длительным и много
актным, а время становления их и время образования слагающих их ультраосновных 
пород — не одно и .то же. Продолжительность формирования гипербазитовых массивов 
и поясов определяется прежде всего длительностью жизни тех глубинных разломов, 
которые контролируют их размещение.

Вместе с тем нельзя не обратить внимание на то, что в каледонидах Центральной



Азии, как и в других регионах, существуют такие стратиграфические уровни, к кото
рым приурочено большинство массивов, формирующих гипербазитовые пояса. В част
ности, показано [145], что для каледонид Центральной Азии этот стратиграфический 
уровень отвечает нижнему кембрию или венду —  кембрию. Для поясов альпинотипных 
гипербазитов, расположенных в складчатых структурах герцинид, он отвечает верхам 
силура —  первой половине девона, а в мезозоидах —  верхам юры —  нижнему мелу. 
В еще более молодых складчатых областях этот уровень соответствует верхнему мелу —  
палеогену.

Приведенные факты служили основным аргументом для обоснования времени фор
мирования гипербазитовых поясов и возраста составляющих их массивов [120, 143]. 
ОДнако такой подход к определению возраста гипербазитовых поясов и времени обра
зования слагающих их пород оказался несостоятельным. Наши наблюдения дают осно
вания сделать вывод, что отмеченные выше стратиграфические уровни следует рассмат
ривать не как реперы времени формирования гипербазитовых массивов, а как перио
ды максимальной тектонической активности в зонах тех глубинных разломов, с кото
рыми пространственно сопряжены массивы альпинотипных гипербазитов. Потрузив- 
ное внедрение ультраосновных массивов в отдельных районах могло происходить как 
до, так и после формирования соответствующих стратифицированных образований.

Гипербазиты как горные породы, судя по полученным данным, образовались за
долго до того, как они внедрились в земную кору, поскольку физико-химические 
условия их возникновения, как показано в предыдущих разделах главы, существуют 
лишь на глубинах верхней мантии. В земную кору эти породы проникают уже в твер
дом виде. К сожалению, для доказательства возраста ультраосновных пород, слагаю
щих гипербазитовые пояса, накоплено мало достоверных фактов. Вследствие специ
фики химического состава гипербазитов не помогают решению этого сложного вопро
са и методы определения абсолютного возраста горных пород. Поэтому появление 
новых материалов, способствующих установлению времени образования ультраоснов
ных пород, имеет важное значение. В этом плане представляют интерес новые данные, 
полученные нами при изучении Алагульского массива —  составной части Дзабханско- 
го гипербазитового пояса.

Как показано выше, Алагульский массив структурно приурочен к крутопадающе
му глубинному разлому, вдоль которого контактируют метаморфические образова
ния докембрия и терригенно-вулканогенные отложения венда— нижнего кембрия, сла
гающие Озерную структурно-формационную зону каледонид Монголии. В прослоях 
хлоритовых пород, перемежающихся с пакетами диаспоровых бокситов, в верхней 
части стратиграфического разреза метаморфической толщи были обнаружены продук
ты дезинтеграции ультраосновных пород. Они представлены обломками зерен хром- 
шпинелидов —  постоянных акцессорных минералов гипербазитов, а также обломками 
серпентинитов, входящих в состав метаморфизованных терригенных пород. Протеро
зойский возраст метаморфических образований обосновывается данными абсолютно
го возраста амфиболитов, входящих в состав бокситоносной пачки докембрия [139]. 
Возраст метаморфизма, которому подверглись породы вмещающей гипербазиты тол
щи, оценен в 848 млн. лет, что соответствует рифею [78]. Естественно, что седимен
тация метаморфических пород терригенного происхождения произошла гораздо рань
ше. Древний возраст образования гипербазитов Алагульского массива подтверждает
ся также тем, что для малых тел габбро, секущих породы массива, калий-аргоновым 
методом получена дата 930±60 млн. лет.

Приведенные факты свидетельствуют о том, что во время седиментации боксито
носной пачки, составляющей в данном районе верхнюю часть стратиграфического раз
реза метаморфических образований протерозоя, гипербазиты не только существовали, 
но уже были выведены на поверхность Земли и подверглись размыву. Напомним, что 
это не единственное указание о древнем, докембрийском возрасте альпинотипных 
гипербазитов, размещенных в каледонидах Центральной Азии. Мы уже упоминали о 
том, что хромшпинель из гипербазитов была обнаружена среди обломочной фракции 
терригенных пород, залегавших в нижней части разреза нижнего кембрия (щурмакская 
свита), вблизи массивов Южно-Тувинского гипербазитового пояса.

Все сказанное приводит к заключению, что имеются серьезные основания ставить 
вопрос о древнем, докембрийском возрасте образования пород, слагающих альпино- 
типные гипербазитовые массивы в каледонидах Центральной Азии.



СТРОЕНИЕ ОФИОЛИТОВЫХ АССОЦИАЦИЙ МОНГОЛИИ 
И ВОЗМОЖНЫЙ МЕХАНИЗМ ИХ ОБРАЗОВАНИЯ

Исследование альпинотипных гипербазитов было бы неполным без анализа взаи
мосвязи их с другими членами офиолитовых ассоциаций, поскольку эти взаимосвязи 
в конечном счете отражают весь ход истории формирования последних. Выше, при ха
рактеристике отдельных членов офиолитовых ассоциаций,, мы уже частично касались 
этого вопроса. Задача настоящего раздела главы —  синтезировать изложенный ранее 
материал и с учетом особенностей геологического развития каледонских и герцинских 
складчатых структур Монголии восстановить историю и механизм формирования рас
пространенных в них офиолитов. Сделать это непросто, поскольку для решения задачи 
требуются анализ тектонической позиции офиолитов, детальное исследование взаимо
отношений между членами, изучение вещественного состава и расшифровка внутренне
го строения офиолитовых ассоциаций.

Затруднения при решении поставленных вопросов возникают прежде всего потому, 
что полные наборы пород, обычно включаемых в состав офиолитовых ассоциаций, 
в природе встречаются крайне редко, а истинные взаимоотношения между отдельными 
членами офиолитов очень часто бывают осложнены последующими тектоническими 
процессами. Обычно исследователь встречается с отдельными фрагментами офиолито
вых ассоциаций и чаще всего —  с той триадой (альпинотипные гипербазиты, габброи- 
ды и основные вулканиты), которую еще в начале века выделил Г. Штейнманн [223] 
под названием офиолитовая формация. Монголия в этом плане —  не исключение. Среди 
ее многочисленных офиолитовых ассоциаций только в Тайширинской присутствуют 
все члены офиолитов: гипербазиты, габброиды, породы переходной зоны, дайковый 
комплекс, плагиограниты, базальтоиды, в том числе шаровые лавы и толщи морских 
осадочных пород.

Результаты изучения взаимоотношений между отдельными членами офиолитовых 
ассоциаций подробно обсуждены выше, в главе VI, а также в статье, специально пос
вященной этому вопросу [138]. Здесь мы коротко обобщим их.

В Тайширинской офиолитовой ассоциации, как и в других таких ассоциациях Мон
голии, было установлено, что массивы альпинотипных гипербазитов во всех случаях 
имеют тектонические контакты с вмещающими их породами, будь это вулканоген
ные толщи венда —  нижнего кембрия или метаморфические толщи докембрия, а в гер
цинских складчатых зонах —  породы среднего и верхнего палеозоя или молласовые 
отложения нижнего мела. Между гипербазитами и габброидами везде устанавливают
ся интрузивные контакты, которые в ряде мест в последующем были также осложнены 
тектоническими нарушениями. Отметим, что габброиды обычно внедряются в круто- 
поставленные линзо- и пластообразные тела гипербазитов со стороны и висячего, и ле
жачего боков их или в иные структурно ослабленные места гипербазитовых протрузий. 
Габброиды интрудируют не только гипербазиты, но и вмещающие их образования. 
Породы переходных зон (полосчатый комплекс) чаще всего располагаются в экзокон- 
тактовых зонах габброидных массивов, в местах их внедрения в гипербазиты.

Установлено также, что рои даек диабазового состава, как и одиночные дайки, 
прорывают не только тела габброидов и гипербазитов, но и более молодые, чем габ- 
броидные интрузивы, мелкие штоки плагиогранитов, которые интрудируются более 
поздними диабазовыми дайками. Морские осадочные образования перекрывают вул
каногенные толщи, в том числе и шаровые лавы, и тоже прорываются одиночными 
дайками. Осадочные члены офиолитовых ассоциаций, расположенных в каледонских 
складчатых структурах Монголии, имеют отчетливые признаки отложения в неглубо
ких морских бассейнах.

Анализ этих данных с учетом особенностей вещественного состава пород офиоли
тов позволяет восстановить хронологическую последовательность событий, происходив
ших при формировании офиолитовых ассоциаций Монголии, и наметить основные.черты 
их строения. Опираясь на эти данные, мы приходим к выводу, что процесс формирова
ния офиолитовых ассоциаций был сложным и неодноактным. Формирование магмато- 
генных членов офиолитовой ассоциации связано с многократными периодами активной 
интрузивной и вулканической деятельности, в ходе которой внедрялись ультраосновные 
и базальтоидные расплавы. Кристаллизация последних происходила на разных глубинах 
и при различных термодинамических условиях. В частности, это подтверждается разли



чиями в химизме минералов из одних и те же парагенезисов, слагающих различные 
массивы одного и того же гипербазитового пояса [135].

Образовавшиеся в мантии альпинотипные гипербазиты в результате последующих 
многократных тектонических процессов протрудировали в земную кору. Возникавшие 
при селективном плавлении вещества верхней мантии базальтовые расплавы частично 
достигали дневной поверхности и сформировали вулканогенные члены офиолитов. 
Более значительные объемы этих расплавов кристаллизовались в подводящих каналах 
и промежуточных камерах, образуя габброидные интрузивы и дайки.

О том, что становление этих интрузивов происходило в различной фациальной об
становке, свидетельствуют различия в наборе продуктов, возникавших при взаимо
действии габброидной магмы с ранее сформированными массивами гипербазитов и 
другими вмещающими их породами. Источником вещества для части более молодых 
даек служили базальтоидные расплавы, локализовавшиеся в промежуточных магма
тических камерах. В этих же камерах, вероятно, в результате глубоко зашедшей диф
ференциации базальтовой магмы, возникали расплавы, породившие небольшие што
ки плагиогранитов, обнаруживаемые в составе некоторых офиолитовых ассоциаций. 
Поздние этапы вулканической деятельности, связанной с формированием офиолитовых 
ассоциаций, протекали в подводных условиях неглубоких морских бассейнов и частич
но —  в субаэральной обстановке. Доказательством этого служат данные об окислитель
ных условиях среды, в которой происходило излияние лав, а также об особенностях 
гранулометрического состава переслаивающихся с ними осадочных пород и заклю
ченных в них органических остатков.

Активные тектонические движения, сопровождавшие весь период становления 
офиолитовых ассоциаций, продолжались и после их формирования. Об этом свидетель
ствует наличие в обломочной фракции осадочных пород, вмещающих массивы ги
пербазитов, , продуктов дезинтеграции ультраосновных пород — зерна хромшпинелидов, 
обломки серпентинитов и продуктов выветривания гипербазитов.

Для того чтобы воссоздать сложный процесс формирования офиолитовых ассоциа
ций, недостаточно установить последовательность и условия формирования отдельных 
их членов. Необходимо также учитывать историю геологического развития районов, 
предшествовавшую образованию офиолитовой ассоциации. Поскольку в Монголии исто
рия геологического развития раннекаледонских и герцинских складчатых областей бы
ла различной, представляется необходимым рассмотреть особенности формирования 
заключенных в них офиолитовых ассоциаций раздельно.

Обратимся к офиолитовым ассоциациям, распространенным в раннекаледонских 
структурах. Изучение каледонид северного мегаблока Монголии, где сконцентриро
ваны многочисленные офиолитовые ассоциации, приводит к выводу о существовании 
там в конце рифея суши с вполне сформировавшейся корой континентального типа 
[41, 55, 136] . Об этом, помимо многочисленных выступов дорифейского ■метаморфи
ческого фундамента, свидетельствуют данные о повсеместном выпадении из разрезов 
этого региона отложений верхнего рифея, о существовании размыва и углового несо
гласия в основании вендских отложений, а также данные о наличии в верхнем докемб
рии .Монголии моласс и субсеквентных вулканитов андезит-дацит-липаритового ряда 
[83].

Вместе с тем на тектонической карте Монголии [165] можно видеть, что отдельные 
блоки, сложенные метаморфическими толщами протерозоя, разделяются ориенти
рованными в различных направлениях узкими протяженными зонами венд-нижнекемб- 
рийских эвгеосинклинальных отложений, которые по составу слагающих пород пол
ностью отвечают офиолитовым ассоциациям, включающим массивы альпинотипных 
гипербазитов и пространственно связанные с ними интрузивы габброидов. Такая ориен
тировка офиолитовых зон в каледонидах Монголии обусловлена особенностями текто
нического развития региона, что привело к образованию мозаично-блокового плана 
структур в этой части страны. Еще отчетливее мозаично-блоковый тип тектонических 
структур выступает в области каледонид восточной части Центрально-Азиатского склад
чатого пояса (рис. 37). Возникновение подобного структурного плана связано с форми
рованием в земной коре континентального типа разноориентированных, проникающих 
на большие глубины расколов. Вдоль последних проходило раздвигание образовавших
ся при этом жестких блоков и заполнение межблокового пространства продуктами ман
тийного магматизма.



Рис. 37. Схема расположения главных разломов и приуроченных к ним гипербазитовых поясов в 
пределах Центрально-Азиатского складчатого пояса (составил Г.В. Пинус)

а —  разломы; б —  гипербазитовые пояса: 1 — Удино-Витимский, 2 —  Байкало-Муйский, 3 —  
Идарский, 4 —  Енисейский, 5 — Красноярский, 6 —  Тагульский, 7 — Восточно-Саянский, 8 —  При- 
хубсугульско-Сангиленский, 9 —  Боровский, 10 —  Аккан-Бурлукский, 11 —  Талдысайский, 12 —  
Заилийский, 13 —  Керуленский, 14 —  Ундуршилинский, 15 —  Баянхонгорский, 16—  Ихэбогдинский, 
17 — Дзабханский, 18 —  Толбонурский, 19 —  Прихубсугульский, 20 —  Джидинский, 21 —  Южно- 
Тувинский, 22 —  Каахемский, 23 —  Западно-Тувинский, 24 —  Западно-Саянский, 25 —  Кузнецко- 
Саянский, 26 —  Кузнецко-Алатауский, 27 —  Салаирский, 28 —  Северо-Алтайский, 29 —  Восточно- 
Алтайский, 30 —  Теректинский, 31 —  Цаганшибетинский, 32 — Бейшанский, 33 —  Чу-Илийский, 34 — 
Таласузекский, 35 —  Тектурмасский, 36 —  Ерментаусский, 37 —  Чидерты-Экибастузский, 38 —  
Алкамергенский, 39 —  Муржик-Арталыкский, 40 —  Баянлэгский, 41 —  Гобийский, 42 —  Прииртыш- 
ский, 43 —  Чарский, 44 —  Джунгарский, 45 —  Чулькизыл-Тюлькуламский, 46 —  Итмурундинский, 
47 —  Шоинтасский, 48 —  Солонкерский

Охарактеризовав тектоническую обстановку, существовавшую в области каледон
ских структур Монголии, и приведя данные об условиях и последовательности форми
рования отдельных членов офиолитовых ассоциаций, можно попытаться воссоздать 
весь процесс их становления. Лучше всего это сделать на примере наиболее полно 
представленной и лучше изученной Тайширинской офиолитовой ассоциации. Она явля
ется частью протяженного Дзабханского офиолитового пояса, пространственно приуро
ченного к северо-восточному краю Озерной структурно-фациальной зоны, где эта ассо
циация горных пород граничит с опущенным блоком метаморфического фундамента 
каледонид, погребенного под существенно карбонатными отложениями эпиконтинен- 
тального венд-нижнекембрийского морского бассейна [115]. Сама Озерная зона, ранее 
считавшаяся однородной, сложенной венд-нижнекембрийскими эвгеосинклинальными 
отложениями, седиментация которых происходила на коре океанического типа [164], 
представляет собой, как теперь выясняется, гетерогенную структуру, в которой высту
пы протерозойского фундамента перемежаются с зонами эвгеосинклинальных венд- 
нижнекембрийских отложений [136].

Все эти данные послужили основой для модели, воспроизводящей процесс формиро
вания Тайширинской офиолитовой ассоциации, и не только ее, но и всех аналогов пос
ледней, расположенных в каледонидах северного мегаблока Монголии.

Процесс формирования офиолитовых ассоциаций, как мы полагаем, тесно связан 
с процессом рифтообразования, который привел к раздроблению и ограниченным по 
масштабам раздвигам разновеликих блоков ранее консолидированной протерозойской



Рис. 38. Модель формирования офиолитовых ассоциаций в 
каледонидах Центрально-Азиатского складчатого пояса

1 —  земная кора континентального типа, 2 —  верхняя ман
тия, 3 —  область дифференцированной верхней мантии (аль- 
пинотипные гипербазиты), 4 —  базальтовая магма и покровы 
базальтов, 5 —  габброидные интрузивы, 6 —  дайки базаль- 
тоидного состава, 7 —  кремнистые отложения, 8 —  терриген- 
но-карбонатные отложения, 9 —  разломы, 10 —  зоны повы
шенного теплового потока; а— в —  этапы формирования 
офиолитов (пояснения в тексте)

коры континентального типа. В соответствии с су
ществующими представлениями [201, 21] образова
ние рифтов с ограниченным раздвигом вызывается 
эндогенными процессами, связанными с подъемом из 
астеносферы мантийных диапиров, порожденных ее 
гравитационной неустойчивостью. Это привело к ло
кальному вспучиванию земной коры, разрыву ее 
сплошности и раздвигу образовавшихся соседних 
блоков. Разнонаправленное горизонтальное движение 
их может быть обусловлено растеканием под корой 
в стороны от зон разломов выплавляемой из ман
тийного вещества базальтовой магмы [110] или 
действием силы тяжести, обусловившей гравитаци
онное "соскальзывание" этих блоков и перемещение 
их в противоположных направлениях [201 ].

Вероятно, в природе могут реализоваться оба 
указанных механизма раздвигов. Здесь следует от
метить, что оба механизма приводят лишь к ограни
ченным (по масштабам, сравнимым с амплитудой 
вертикальных перемещений) горизонтальным движе
ниям. Однако некоторые исследователи, принимая 
за первопричину образования раздвигов мантийный 
диапиризм, необосновано, по нашему мнению, по
лагают, что такой механизм образования раздвигов может привести к возникновению 
на их месте палеоокеанов [65].

На рис. 38 схематично показаны последовательные этапы формирования офиоли
товых ассоциаций в каледонидах Монголии. Первый этап (а) характеризует момент 
зарождений очагов базальтовой магмы в результате селективного плавления субстра
та верхней мантии в зоне повышенной проницаемости и интенсивного теплового пото
ка. При этом облегченная по сравнению с веществом верхней мантии базальтовая маг
ма будет отжиматься вверх и локализоваться в основании земной коры, породы кото
рой обладают меньшей плотностью.

Этот процесс приведет к появлению сводового поднятия земной коры и будет сопро
вождаться ее деструкцией и растяжением с образованием раздвига. Подъему базальто
вой магмы будет способствовать дополнительное давление, возникающее в магмати
ческих очагах в результате изменения фазовых состояний вещества мантии. Избыточное 
давление, превышающее литостатическое, обусловливает появление хрупких деформа
ций в перекрывающих магматические очаги массах, облегчает движение магм вверх.

Первоначальное движение ультраосновного расплава вверх также произойдет под 
действием давления, возникающего в результате перехода твердого субстрата ман+ии 
в расплавленное состояние. Однако из-за незначительного температурного интервала 
между солидусом и ликвидусом ультраосновной магмы причина ее движения вверх 
(в связи с быстрой кристаллизацией и уплотнением) исчезнет еще до того, как она 

достигнет уровня земной коры. Дальнейшее движение вверх раскристаллизованно- 
го вещества, отвечающего по составу породам альпинотипных гипербазитов, должно 
осуществляться под влиянием сжимающих усилий. Поэтому приходится допускать, 
что в процессе рифтообразования наряду с растяжением перманентно проявляются 
периоды сжатия. Это допущение объясняет наблюдающееся многоэтапное восходящее 
движение гипербазитовых протрузий.



Второй этап (б) фиксирует время, когда в зоне расширяющегося раздвига происхо
дит массовое излияние основной магмы с образованием базальтовых покровов и на
коплением вулканогенных толщ. Часть базальтовой магмы, не достигая поверх
ности, кристаллизуется в промежуточных камерах и подводящих каналах. Вследствие 
этого образовались тела габброидов, залегающие среди ранее сформировавшихся ба
зальтовых покровов. В промежуточных камерах в периоды относительного тектони
ческого покоя, вероятно, происходила дифференциация расплава с обособлением 
более кислой плагиогранитной магмы.

Возобновление тектонической активности приводило к интрузии плагиогранит- 
ного расплава и инъекции не успевшей раскристаллизоваться габброидной магмы 
с образованием даек, пронизывающих как ранее сформированные габброидные, так 
и базальтовые покровы, вмещающие тела габброидов. Если резервуары внедрившей
ся магмы локализуются по соседству с ранее внедренными на этот уровень протру- 
зивными гипербазитовыми телами, то в экзоконтактовых зонах габброидных интру
зивов вследствие взаимодействия базальтоидной магмы с гипербазитами возникали 
гибридные (парамагматические) породы, слагающие так называемые полосчатые 
комплексы или переходные.зоны.

Третий этап отражает новую геодинамическую обстановку, когда охлаждающая
ся верхняя мантия приобретает обычную для нее плотность. С этим этапом связано 
опускание земной коры, в результате чего на месте бывшего поднятия образуется 
компенсационный прогиб, возникновению которого способствует перемещение боль
шого объема базальтового расплава из мантии в земную кору. Этот прогиб превраща
ется в морской бассейн, в котором происходит седиментация осадочных толщ. Обра
зование последних завершает весь цикл формирования офиолитовых ассоциаций.

Отметим еще раз многоактность сложного процесса образования пород офиолито
вых ассоциаций. Он то затухал, то надолго возобновлялся с новой силой.

Последующий ход развития межблоковых областей нами не рассматривается, пос
кольку формирование пород офиолитовых ассоциаций на этом этапе заканчивается. 
Однако и позже тектоническая активность в этих районах периодически возобновля
лась, о чем свидетельствуют интенсивная складчатость пород офиолитовых ассоциа
ций, сопровождавшаяся разрывными нарушениями, а также неоднократное постсклад
чатое протрудирование гипербазитовых массивов. Все эти явления вызываются как 
вертикальными, так и горизонтальными движениями ранее разъединенных блоков 
континентальной земной коры.

Таким образом, мы приходим к выводу, что формирование офиолитовых ассоциа
ций в каледонских складчатых структурах Монголии обусловливалось процессами 
деструкции земной коры континентального типа в окраинных частях обширного про
терозойского материка* происходившей в венд-нижнекембрийское время. Мы допус
каем, что предложенная модель формирования офиолитовых ассоциаций в каледони- 
дах Монголии с накоплением новых данных может быть несколько скорректирована 
в отдельных ее частях. Однако в целом она представляется нам достаточно конструк
тивной, поскольку в основе ее лежат факты, не учитывать которые нет оснований. Вместе 
с тем некоторые исследователи пошли именно по этому пути, предложив иную схему 
формирования офиолитовых ассоциаций Монголии [65]. Эта схема противоречит 
многим изложенным выше фактам и, по существу, повторяет идеализированные пред
ставления сторонников концепции тектоники плит.

Предложенная нами модель формирования офиолитовых ассоциаций Монголии от
носится лишь к тем из них, которые возникли в венд-нижнекембрийское время. Более 
молодые офиолитовые ассоциации, расположенные среди герцинских складчатых струк
тур, образовывались в силур-девонское и более позднее время, когда геологическая 
обстановка была существенно иной. Отличие герцинской складчатой области от рас
положенных к северу раннекаледонских складчатых структур состоит прежде всего 
в том, что свойственный последним мозаично-блоковый план тектоники в них отсутст
вует. Герциниды единой полосой субширотного простирания и шириной в несколько 
сот километров прослеживаются через всю Монголию и продолжаются в пределы СССР 
и КНР. Офиблитовые ассоциации, расположенные среди герцинид, не нарушая общего 
линейного плана их тектоники, протягиваются в виде поясов в близком к широтному 
направлении параллельно друг другу либо кулисообразно, но обязательно вдоль общих 
контуров герцинских складчатых структур.



Следующее отличие заключается в том, что в противоположность венд-нижнекемб- 
рийским офиолитовым ассоциациям, развивавшимся по периферии срединных масси
вов или выступов кристаллического фундамента, ограничивавшим .раннекаледонские 
эвгеосинклинальные зоны, герцинские офиолиты формировались в центральной части 
Южно-Монгольской геосинклинали, лишенной признаков наличия в ее пределах зем
ной коры континентального типа. Это может указывать, что герцинские офиолитовые 
ассоциации формировались в открытом морском или океаническом бассейне [142].

Офиолитовым ассоциациям герцинид свойственны и другие черты отличия от ранне
каледонских офиолитов, в том числе то, что среди вулканогенных членов этих ассо
циаций чаще встречаются более кислые, чем диабазы, эффузивы типа андезитовых 
порфиритов, что объем пород офиолитовых ассоциаций герцинид меньше по сравнению 
с раннекаледонскими и т.д. Породы герцинских офиолитов значительно сильнее текто- 
низированы, что отчетливее всего проявляется на гипербазитах, которые здесь нередко 
представлены серпентинитовым меланжем. Среди обломков, включенных в серпентини- 
товую матрицу меланжа, можно встретить всю гамму пород, входящих в офиолито- 
вую ассоциацию, а также продукты гидротермальной переработки их. Меланж проявля
ется здесь не вдоль основания гипербазитовых пластин, шарьированных на более мо
лодые породы, а в локальных субвертикальных зонах. Появление его, вероятно, обус
ловлено тектоническими движениями, в процессе которых фронтальная поверхность 
клинообразных гипербазитовых протрузий, проникая через интенсивно тектонизиро- 
ванную раму, захватывает и перемещает отдельные ее обломки и блоки.

Таким образом, выходы полимиктового серпентинитового меланжа в герцинидах 
Монголии знаменуют собой слабо эродированные участки апикальных частей гипер
базитовых протрузий. Примерно такой же механизм образования серпентинитового 
меланжа описан в Лигурии [193]. Серпентинитовый меланж отчетливо проявлен в 
Гобийском гипербазитодом поясе, особенно в районе хребтов Гурван-Сайхан и Дзолен. 
Незначительный эрозионный срез Гобийского пояса объясняет отсутствие в его соста
ве крупных массивов, а также интенсивную тектоническую проработку серпентинито- 
вых линз и появление в этих районах относительно полого падающих тектонических 
нарушений, которые легче возникают при уменьшении литостатической нагрузки. О 
преобладании в этом районе вертикальных движений над горизонтальными сви
детельствуют повсеместно распространенные крутопадающие разрывные нарушения, 
ограничивающие зоны меланжа, отдельные гипербазитовые массивы и зоны офиолито
вых ассоциаций в целом.

Изложенные данные, характеризующие офиолитовые ассоциации герцинид Монго
лии, достаточно полно отражают особенности их геологической позиции и внутренне
го строения по сравнению с офиолитами каледонид. Главное отличие заключается в том, 
что формирование герцинских офиолитов происходило не в узких зонах раздроблен
ной континентальной коры окраинных частей допалеозойского материка, а в централь
ной части обширного океанического бассейна, в пределах которого пока не установле
ны признаки деструкции континентальной коры.

Имеющийся материал указывает на то, что формирование герцинских офиолитовых 
ассоциаций происходило в раннюю, доинверсионную стадию развития геосинклинали, 
когда ложе ее, как подтверждает наличие разнофациальных одновозрастных толщ 
[47], было уже в достаточной мере дифференцировано на узкие эвгеосинклинальные 
прогибы и геоантиклинальные поднятия. Особенности морфологии и строения гипер
базитовых массивов, как и окружающих их пород других членов герцинских офиоли
тов, свидетельствуют о сложной, до конца еще не познанной истории их формирования. 
Однако набор пород в герцинских офиолитовых ассоциациях, характер взаимоот
ношений их друг с другом и сопряженность их с мобильными зонами высокой про
ницаемости остаются такими же, как и в раннекаледонских офиолитах.

В заключение отметим, что изучение разновозрастных офиолитовых ассоциаций Мон
голии еще раз подтвердило правомерность представлений тех исследователей, которые 
утверждают, что образование офиолитовых ассоциаций осуществляется в различных 
геологических условиях —  на материках, в областях деструкции земной коры конти
нентального типа, в окраинных морях, в районах островных дуг и срединных океани
ческих хребтов. Но первопричины их возникновенйия всегда общие и главные из них — 
локальный разогрев верхней мантии под влиянием высоких тепловых потоков в зонах 
повышенной проницаемости земной коры, частичная дифференциация вещества мантии 
и связанный с этими явлениями мантийный диапиризм.
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