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ВВЕДЕНИЕ

Проблема происхождения анортозитов уже давно волнует умы геологов 
различных специальностей, ибо приуроченность этих пород к ранним 
этапам развития Земли ни у кого не вызывает сомнений. Поэтому не
удивительно, что на протяжении последних 2С—25 лет в ряде стран 
предпринимались попытки обобщить материалы по этой интересной 
ассоциации горных пород. Широко известны такие работы, как «Проис
хождение анортозитов и связанных с ними пород»*. «Анортозиты 
СССР» 1 2 и недавно вышедшая книга О. А. Богатикова «Анортозиты» 3. 
Здесь упомянуты лишь наиболее крупные монографии, количество же 
отдельных публикаций, посвященных описанию этих пород и проблемам 
их генезиса, огромно.

Интерес к проблеме происхождения анортозитов в последние годы 
еще более возрос в связи с их открытием на Луне, где они в ассоциации 
с норитами и троктолитами слагают наиболее древние комплексы пород, 
распространенные на поверхности лунных материков. С одной стороны, 
это привело исследователей к мысли о том, что анортозитообразование 
(в широком смысле этого слова) является характерной чертой ранней 
стадии развития не только Земли, а с другой — заставило заняться по
исками земных аналогов лунных анортозитов. Однако проведенные к 
настоящему времени работы показали, что, по всей видимости, в докем- 
брийских комплексах Земли мы не имеем прямых аналогов лунных 
анортозитов.

В настоящее время ставится под сомнение синхронность однотипных 
образований Земли и, Луны. Действительно, древнейшими (4—3,5 млрд, 
лет) горными породами Луны являются анортозиты. На Земле же од* 
ними из наиболее древних кристаллических пород являются так назы
ваемые серые гнейсы, т. е. первичные гранитоподобные образования. 
На Земле в отложениях раннего докембрия эти породы имеют чрезвы
чайно широкое распространение, в то время как на Луне они отсутст
вуют. На Луне анортозитообразование занимало относительно неболь
шой промежуток времени, приуроченный к самым ранним эпохам ее 
магматизма. На Земле же наряду с раннеархейскими широко пред
ставлены анортозиты с радиогенным возрастом 1,7 млрд, лет, т. е. анор
тозитообразование на Земле продолжалось несколько миллиардов лет. 
Скорее всего, такие различия в эволюции Земли и Луны объясняются 
различным энергетическим потенциалом этих двух планет, а в приложе
нии к генезису анортозитов, как показано в сборнике, также различием 
их гравитации.

В то же время сопоставление лунных и земных анортозитов и уста
новление их генетического родства имеют необычайно важное значе
ние, ибо доказательства одинакового их генезиса неизбежно должны 
отрицать такие гипотезы о происхождении анортозитов Земли, как ме- 
тасоматическая, метаморфогенная и ассимиляционная, так как на Луне
1 Origin of anorthosite and related rocks: Mem. N. Y. State Mus. Sci. Serv. N. Y., 1969, 

N 18. 466 p.
2 Анортозиты СССР. M.: Наука, 1974. 122 с.
2 О. Л. Богатиков. Анортозиты. М.: Наука, 1979. 232 с.



эти процессы не были распространены. В этой связи необходимо было 
осмыслить новейшие данные по наиболее крупным докембрийским анор
тозитовым комплексам СССР, детальность изучения которых в послед
ние годы необычайно возросла.

Предлагаемый вниманию читателей сборник статей состоит из четы
рех частей. В первой части описываются анортозиты и габбро-анортози
ты 1 ранних этапов развития Земли, т. е. те, которые ассоциируются с 
древними (преимущественно гранулитовыми) комплексами архея. Во 
второй рассматриваются анортозитовые массивы эпохи стабилизации 
древних платформ, широко развитые вдоль западной и южной окраин 
Восточно-Европейской платформы. Составители сборника сочли необ
ходимым дать раздельное описание этих двух типов анортозитовых ас
социаций, так как они достаточно существенно различаются. В третьей 
части приводится краткое описание анортозитов Луны, достаточно ши
роко освещенных в литературе, и дается их сравнение с анортозито-оли- 
виновыми включениями, обнаруженными в вулканогенных породах 
островных дуг, с которыми они оказываются наиболее сходными петро
графически. Наконец, в заключительной части монографии подводятся 
некоторые итоги изучения анортозитов Земли и делаются попытки рас
смотреть черты их сходства и различия с анортозитами лунных мате
риков.

Составляя этот сборник, мы не пытались ограничить творческую 
инициативу авторов отдельных его разделов, и поэтому читатель легко 
обнаружит в нем все многообразие взглядов и идей об особенностях 
распространения и условиях образования этих своеобразных комплек
сов пород.

О. А . Богатиков, М. С. Марков

ПРИНЯТЫЕ СОКРАЩЕНИЯ

АЬ — альбит Fo — форстерит Pig — пижонит
Amf — амфибол Fs — ферросилит PI — плагиоклаз
Ап — анортит Gr — гранат Pr — пирит
Ар — апатит Не — геденбергит Рх — пироксен
Bi — биотит Hs — гастингсит Q — кварц
Cd — кордиерит Hyp — ггперстен Sill — силлиманит
Cor — корунд II — ильменит Sp — шпинель
Срх — клинопироксен Kf — мезопертит Те — тефроит
Crsp — хромшпинелид Mt — магнетит Wo — волластонит
Czs — клиноцоизит Ne — нефелин Zr — циркон
Di — диопсид 01 — оливин Sz — цоизит
En — энстатит Opx — ортопироксен f — общая желези-

Fa — фаялит Or — ортоклаз стость

1 Термины «габбро-анортозит» и «габбро-норито-анортозит» используются в данном 
сборнике в связи с традиционностью номенклатуры пород анортозитовых комплексов, 
хотя в настоящее время для обогащенных плагиоклазом пород основного состава ре
комендуются названия лейкогаббро и лейкогаббронорит (Классификация и номен
клатура магматических горных пород. М.: Недра, 1981. 159 с.) — Прим. ред.



Часть первая
АНОРТОЗИТЫ РАННИХ ЭТАПОВ 

РАЗВИТИЯ ЗЕМЛИ

Е. В. ШАРКОВ
УДК 552.321.5(470.21)

АНОРТОЗИТОВЫЕ АССОЦИАЦИИ 
КОЛЬСКОГО ПОЛУОСТРОВА

Кольский полуостров является одним из классических регионов разви
тия докембрийских анортозитов, благодаря чему он был выделен
О. А. Богатиковым [1979] в качестве самостоятельной анортозитовой 
провинции. По богатству и разнообразию типов ассоциаций анортози
тов она представляет собой уникальное явление для территории СССР 
и, пожалуй, пока не знает себе аналогов в других регионах.

Анортозиты Кольского полуострова формировались на разных эта
пах развития региона и в различных структурных зонах. Они, как пра
вило, не образуют самостоятельных массивов, а ассоциируют с порода
ми разного состава, чаще всего с габброидами и ультрабазитами, реже 
с мангеритами или нефелиновыми сиенитами. Размеры и форма тел 
различны и в значительной мере зависят от тектонического положения 
конкретного комплекса. В общем виде характеристика анортозитовых 
ассоциаций Кольской провинции приведена в табл. 1, а их пространст
венное положение— на рис. 1.

Анортозитовые комплексы Кольского полуострова известны еще со 
времен Е. С. Федорова, в 1904 г. впервые описавшего габбро-пегматиты 
и габбро-анортозиты Колвицкого массива. Краткие сведения об этих 
интрузивах, собранные в процессе геологической съемки региона, при
водятся в работах Д. В. Шифрина, В. М. Щукевича, И. С. Ожинскогои 
И. В. Моисеева, Е. Н. Володина, 3. А. Бурцевой, П. В. Соколова, 
Л. Я. Харитонова, Д. В. Полферова, К. Д. Беляева, Е. Д. Чалых, 
Е. Г. Мининой и др.

Автором анортозитовые массивы Кольского полуострова с неболь
шими перерывами изучались в 1965—1978 гг.

Ниже характеристика анортозитовых комплексов будет дана в воз
растной последовательности от наиболее древних к молодым согласно 
региональной структурно-возрастной шкале, разработанной в Институ
те геологии и геохронологии докембрия АН СССР [Земная кора...,
1978].

Габбро-анортозиты друзитового комплекса Беломорья
Под друзитовым комплексом Беломорья в настоящее время понимается 
серия мелких будинообразных тел основных и ультраосновных пород, 
буквально пронизывающих беломорскую серию архея в пределах Бело
морского мегаблока земной коры Балтийского щита. Свое название 
комплекс получил за широкое распространение в породах друзитовых 
(келифитовых) метаморфогенных структур, развитых вдоль границ ми
нералов. По современным данным, тела расчленяются на две группы,



Рис. 1. Схема распространения анортозитовых ассоциаций в восточной части Балтий
ского щита. Составлена на основе схемы блокового строения Балтийского щита [Зем
ная кора..., 1978]
i —4 — массивы: / — основных и ультраосновных пород, 2 — анортозитов—мангеритов, 3—метагаббро- 
анортозитов Кейвско-Поросозерской зоны, 4 — щелочно-габбровые; 5—7 — границы: 5 — крупных бло
ков земной корье, 6 — мегаблоков земной коры, 7 — сегментов.
Анортозитовые массивы: 1а, б — друзитовый (1а — Кандалакшского, 16 — Керстского архипелагов). 
II — Колмозерский. I ll — Мончетундровский (Главного хребта), IV — Панских—Федоровых Тундр. 
V — Суоте-Нярянкаваара, VI — Олангской группы, VII — Цагинский, VIII — Ачинский, IX — Сально- 
тундровский, X — Колвицкий и Кандалакшский, XI — Гремяха-Вырмсс, XII — Елетьозерский

наиболее ранняя из которых (друзиты I группы) и представляет собой 
габбро-анортозитовый комплекс, сформировавшийся в начале реболь- 
ской фазы складчатости, соответствующей верхнему архею.

Геологическое положение. Рассматриваемые массивы расположены 
в северо-восточной части Беломорского мегаблока и концентрируются в 
пределах следующих участков: на островах Кандалакшского архипела
га (Анисимов, Лодейный, Вороний, Олений), Керетского архипелага 
(Пежостров, Кереть, Киврей, Медянка, Чаячий, Красные Луды), а так
же в материковой части — в районе оз. Котозеро, на п-ове Толстик, 
в районе с. Боярского (Северная Карелия). За исключением двух по
следних, площадь которых достигает 2—6 км2, обычно это мелкие тела, 
размером от 0,1 до 0,8 км2, как правило представляющие собой будины, 
часто имеющие автономную внутреннюю структуру.

Вмещающие породы массивов представлены мигматизированными 
биотитовыми, биотит-амфиболовыми и амфиболовыми плагиогнейсами, 
а также гранатовыми амфиболитами. Последние нередко секут мета
габбро-анортозиты с образованием эруптивных брекчий (о-в Чаячий).



Общая характеристика габбро-анортозитовых ассоциаций Кольского полуострова
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Анортозиты 
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ванные

I Анортозиты отсутствуют

Судя по наиболее сохранившемуся Пежостровскому массиву, из
ученному В. Л. Дуком [Шуркин и др., 1960], первоначально эти интру
зивы имели пластинообразную линзовидную форму при длине 1,5—2 км 
и мощности до 500 м. В некоторых случаях, например в Котозерском 
массиве, их длина могла достигать 5—8 км. Пежостровский массив 
(рис. 2) вытянут в северном направлении и имеет сложную форму с 
каплеобразным окончанием на юге. Главная часть массива хорошо 
расслоена, наблюдается чередование анортозитов и габбро-анортозитов 
с появлением норитов в нижней части разреза. В северной части тела 
(рис. 3) наблюдается поворот первичных текстур, свидетельствующий о



Рис. 2. Схема геологического 
строения Пежостровского мас
сива по В. Л. Дуку [Шуркин 
и др., I960]
1 — анортозиты;
2 — среднезернистые анортозиты;
3 — габбро-анортозиты;
4 — рассланцованные габбро-анорто

зиты и амфиболиты;
5 — эруптивная брекчия с обломка

ми • иперстеновых порфиритов;
6 — гнейсы и мигматиты;
7 — ортоамфиболиты;
8 — ориентировка трахитоидной тек

стуры

близости эндоконтакта. Судя по элементам залегания расслоенности, 
интрузив под умеренными (45—50°) углами падает на запад совместно 
с вмещающими мигматизированными гнейсами. Имеющиеся структур
ные данные свидетельствуют о том, что массив вовлекался в складча
тые деформации и имеет вторичное залегание.

Контакты массива обнажены плохо, кроме его северо-восточной 
части. Здесь устанавливаются мелкозернистые эндоконтактовые габбро- 
нориты с зональным плагиоклазом. Наблюдаемая в них слабо выра
женная трахитоидность иногда в отличие от главного тела падает на 
восток. Предшествующие исследователи на основании этих данных от
носили габбро-нориты к самостоятельной стадии кристаллизации [Шур
кин и др., I960]. Интересны взаимоотношения габброидов с анортози
тами. Во-первых, они взаимно содержат угловатые ксенолиты друг 
друга, что позволяет считать их внедрение близким по времени. Во-вто
рых, как видно на рис. 3, расслоенность в анортозитах по направлению 
к габброидам меняет свое залегание, что сопровождается выклинивани
ем слоев. Такие взаимоотношения весьма характерны для соотношений 
краевой и центральной серий расслоенных интрузивов [Шарков, 1980]. 
Соответственно мелкозернистые габбро-нориты северо-восточной части 
массива автором рассматриваются в качестве краевой, закаленной зоны. 
Химические анализы этих пород приведены в табл. 2.

В самой северной части массива в этих габбро-норитах были уста
новлены ксенолиты гиперстеновых порфиритов, отсутствующих среди 
вмещающих пород и вообще неизвестных в регионе. Вероятно, они свя
заны с развитием магматического очага, из которого происходило внед
рение исходного расплава .

Жильный комплекс массива представлен габбро-норито-пегматита- 
ми и мелкозернистыми габбро-норитами.

Все остальные массивы переработаны значительно сильнее и на
блюдаются обычно в виде будин, цепочкой вытянутых в северо-запад-
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Рис. 3. Схема геологического строения северной части Пежостровской интрузии 
по В. Л. Дуку [Шуркин и др., 1930]
1, 2 —■ анортозиты: 1 — среднезернистые, 2 — крупнозернистые; 3 — габбро-анортозиты; 4 — лейкокра- 
товые габбро-анортозиты; 5 — габбро-пегматиты; 6 — эндоконтактовые мелкозернистые габбро-норш» 
ты; 7 — дайки метагаббро-амфиболитов; 8 — рассланцованные анортозиты и габбро-анортозиты; 
9 — гранатовые амфиболиты и амфиболовые сланцы; 10 — гнейсы и мигматиты; 11 — эруптивная 
брекчия; 12, 13 — элементы залегания: 12 — трахитоидности, 13 — сланцеватости

ном направлении согласно с залеганием вмещающих гнейсов. Строение 
типичных массивов — будин приведено на рис. 4. Их размеры обычно 
не превышают 70—100 м, за исключением массива о-ва Вороний, дости
гающего 750 м. Будины имеют автономную внутреннюю структуру, 
фиксируемую по реликтам первичной расслоенности. Ориентировка этих 
текстур, как и в случае Пежостровского массива, обычно субмеридио
нальная.

В отличие ог Пежостровского массива здесь наряду с габбро-анорто
зитами и габбро-норитами в подчиненном количестве в качестве мало
мощных прослоев отмечаются плагиоклазовые оливиновые пироксениты 
(острова Анисимов и Вороний). Под микроскопом устанавливается, что 
они представляют собой оливин-плагиоклазовые кумуляты с большим 
количеством интерстициальных пироксенов. Лучше всего кумулятивные 
текстуры этих пород проявлены в массивах Боярском и о-ва Чаячий, 
где они описываются уже как меланократовые троктолиты.



Т а б л и ц а  2
Химический состав (в вес.%) пород друзитового комплекса (I группа)

Компонент 2 3 4 5 6 7 8 10 12 13

SiOa
ТЮа
AI2O3
Fe*03
FeO
MnO
MgO
CaO
Na О
K*0
P*06
BaO
S
H 2 O105 
П.п n.

Су мма
Or
Ab
An
Cpx
Opx
01
Q

44,82
0,58
5,15
1,49

14,43
0,26

23.09
4.89 
0,66 
0,18 
0,09 
0,03 
0,02

2.90 
98,59

1,11
5,77

10,57
10,08
31.10 
33,42

45,32
0,20

15,40
0,94
7,47
0,13

19,72
9.04
1.05 
0,05 
0,10

0,18
0,79

100,39

8,91
37,27
5,66

10,71
34,44

53.22 
0,33

15,53
1,00
5,73
0,14
9,42

11,97
1,96
0,26
0,04

0,02
0,12
0,93

100,37
1,67

16,78
35,32
19.23 
23,66

1,92

51,52
0,50

15,34
2,18
7,04
0,10
7,68

11,76
2,16
0,48

0,08
1,16

100,00
2,78

18,35
32.26 
21,18
19.26

52,96
0,12

15,42
0,03
7,56
0,15
9,63

10,08
2,18
0,22
0,01
0,04
0,02

0,92
99,35

1,67
16,25
32,82
14,01
31,08

2,46

48,34
0,79

19,56
0,25
7,36
0,15
8,30

10.69 
2,00 
0,35 
0,03 
0,07 
0,02

0,78
98.69

2,23
16,78
43,39

7,92
16,50
9,11

48,87
0,25

15,24
0,17

10.35 
0,19

13,45
8,94
1,36
0,28
0,02
0,05
0,02

0,16
99.35

1,67
11,53
34,49
8,13

27,06
15,48

48,83 
0,12 

27,91 
He onp.

3,52
0,09
2,08

13,77
1,76
0,61

0,15
0,69

99,53
3,34

14,68
66,75
1,86

10,74

1,20

49,87
0,20

29,17
1,15
1,26
0,02
1,00

13,41
3,10
0,46

0,22
0,20

100,06
2.78 

26,22 
64,25

1.79 
2,06 
0,44

52,11
0,20

16,85
0,19
6,81
0,15
9,47

10,78
2,26
0,24
0,01
0,04
0,02

0,96
100,09

1,67
18.87 
35,32
14.88 
22,45
4,44

52,51
0,17

17,17
0,58
6,41
0,15
9,29

10,92
2,26
0,22
0,02
0,04
0,02

0,49
100,25

1,67
18,87
36,44
14,16
27,47

2,10

52,47
0,21

17.32 
0,03 
7,70 
0,16 
8,59

10,27
2,50
0,30
0,02
0,04
0,02

0,60
100,23

1,67
20,97
35.32 
12,71 
26,22
2,09

53,21
0,20

15,20
0,42
7,16
0,17
8,40

11,44
2,00
0,23
0,01
0,04
0,02

0,98
99,48

1,11
16,78
31,99
33,71
17,06

Cor
Ap 0,34 0,34
Ne
Mgt
II
%An
f

2,08
1,21

65
25

1,39
0,46

81
16

1,39
0,61

68
24

3,24
0,91

64
29

0,15
67
30

0,46
1,52

72
31

0,23
0,46

75
30

3,31
0,15

82
48

1,62
0,46

71
24

0,23
0,46

65
28

0,93
0,30

66
27

0,46
63
33

0,70
0,46

66
32



Компонент 1 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26

SiO, 52,32 53,43 48,75 55,44 49,23 48,30 55,79 55,86 52,83 57,94 51,31 53,10 51,85
ТЮ2 0,09 0,44 1,10 0,28 0,46 0,08 1,03 1,02 0,38 0,95 0,30 0,68 0,40
А Ь03 19,34 18,38 17,95 26,72 19,74 30,69 14,23 13,88 16,14 13,50 16,53 16,50 17,65
Fe20 3 2,15 1,03 0,37 0,03 0,03 1,63 1,79 2,18 0,79 1,49 1,13 2,21 0,33
FeO 5,32 6,18 10,09 3,85 7,75 1,06 8,59 7,85 7,24 6,09 5,71 6,34 7,62
MnO 0,08 0,15 0,16 0,09 0,13 0,06 0,16 0,16 0,17 0,15 0,17 0,02 0,14
MgO 6,67 7,90 7,92 2,60 8,46 0,28 5,10 4,96 8,51 5,05 9,67 5,83 6,82
CaO 10,76 8,52 10,11 7,14 10,70 14,58 8,52 8,21 10,46 6,97 11,68 11,90 10,30
Na20 2,40 2,34 1,80 2,46 2,00 2,83 2,66 3,08 2,44 3,48 2,10 2,28 2,00
K20 0,36 0,59 0,36 0,26 0,36. 0,20 0,87 1,27 0,38 2,08 0,42 0,34 0,58
p2o . — 0,14 0,12 0,14 0,08 Следы 0,33 0,33 0,07 0,20 0,04 0,06 0,11
BaO — 0,06 0,05 0,06 0,05 — 0,05 0,04 0,06 0,07 He onp. — 0,06
S — 0,02 0,02 0,02 0,02 Нет 0,02 0,02 0,02 0,02 0,02 — 0,02
На О10б 0,08 — — — — 0,10 — — — — 0,12 0,05 —
П.п.п. 0,94 1,06 0,18 0,35 1,28 0,71 0,99 1,21 0,64 1,18 0,93 0,65 1,41

Сум м a 100,51 100,24 98,98 99,44 100,29 100,52 100,13 100,07 100,13 99,17 100,13 99,96 99,29
Or 2,23 3,34 2,23 1,67 2,23 1,11 5,57 7,79 2,23 12,24 1,67 1,67 3,34
Ab 21,70 19,92 15,20 20,97 16,78 23,07 22,55 26,22 20,45 29,36 17,83 20,59 16,78
An 40,61 37,83 39,77 34,49 43,67 70,37 23,92 20,03 31,99 15,02 34,49 33,93 37,83
Cpx 10,32 3,62 7,77 — 7,18 1,57 13,58 15,34 15,37 15,21 19,23 20,34 10,27
Opx 19,56 29,45 26,10 13,10 31,14 — 18,90 15,95 25,90 13,77 20,60 13,18 25,18
01 — — 4,63 — — 0,34 — — — — 2,51 — —
Q 2,94 3,24 — 6,73 2,70 — 5,71 1,62 1,20 7,87 — — —
Cor — — — 9,68 — — — _ _ _ _ b ,61 —
Ap — 0,34 0,34 0,34 0,34 — 0,67 0,67 0,34 0,34 — — 0,34
Ne — — _ _ _ 0,57 _ _ _ _ _ _ _
Mgt 3,01 1,39 0,70 — — 2,72 2,55 3,24 1,16 2,08 1,62 3,24 0,46
II 0,15 0,76 2,12 0,66 0,91 0,15 1,97 1,97 0,76 1,82 0,61 1,37 0,78
%An 65 66 72 62 72 75 51 43 61 34 66 62 69
f 27 31 39 43 33 36 44 40 31 35 23 31 40

П р и м е ч а н и е .  1^-3 — плагноклаз-олнвиновые кумуляты — оливнйовые пнро- 
ксениты, троктолиты; 4^-7 — пирОксеН-плагиокла~овые кумуляты — нориты и габ
бро-нориты; 8—19 — плагиоклазовые кумуляты — анортозиты и габбро-анортозиты; 
20—23 — амфиболиты по габбро-норитам; 24, 25 — эндокОнтактовые гвбброиды; 26— 
йетапорфириты.
Образцы из массивов: 1, 6, 7, 16—18 — о-ва Анисимов; 4, 5, 10— 14,20, 21, 26 — о-ва 
Вороний; 15, 22, 23 — о-ва Лодейный; 8 ,9 , 25 — О-ва ПежОстров; 2 ,3 , 19, 24 — 
С. БОЯрСКОгО.

Анализы по данным: 4, 8, 9, 14 — К. А. Шуркина с соавторами T1960J; 2, 3, 19, 24 — 
В. С. Степанова [1979]; остальные — из коллекции автора (1 обр. 102-7, 5 —Ojp. 
Т-20/п, 6 — Обр. 90-2, 7 — Обр« 102-9, 10— обр. Т-20/12, 11— обр. Т-20/121, 1 2 -  
Обр. 145, 13 — обр. 144, 15 — об 107, 16 — обр. 104-1, 17 -  104-3, 18 — Обр. 104-2, 
20— Обр. Т-206, 21 -  обр. Т-20/4, 22 — Обр. 110-2, 23 — обр. 109-2, 25 -  Обр. 10-1 
26 — обр. 140-3).



Рис . 4. Схемы геологического строения массивов островов Анисимов (а ,б ), Вороник (в )  
и Лодейный (г)



1 — четвертичные отложения;
2 — гранитные пегматиты;
3  — 5 — габброиды:
3 — диафторированные расслоенные,
4 — огнейсованные из краевых частей

будин,
5 — тонкорасслоенные;
6 — метагаббро-анортозиты;

7 — оливиновые пироксениты;
8 — гранатовые амфиболиты;
9 — биотитовые плагиомигматиты;

10 — габбро-анортозиты (а) и анортози
ты (б);

11 — плагиосланцы по габбро-анортози
там;

12 — мигматлзированные плагиосланцы;
13 — зона ритмичного переслаивания

метагаббро-анортозитов и метагаб
бро-норитов;

14 — дайка метадиабаза;
15 — элементы залегания гнейсовидно-

сти и сланцеватости (а), рас- 
слоенности (б);

16 — границы зоны диафтореза вокруг
жилы гранитных пегматитов;

17 — предполагаемые контуры массивов

Для рассматриваемых массивов весьма характерны расслоенные 
текстуры. Наиболее четко они проявлены в нижних, высокотемператур
ных частях, где наблюдается тонкое ритмичное переслаивание оливин- 
плагиоклазовых и плагиоклаз-пироксеновых кумулятов (рис. 5). Мощ
ности ритмов составляют 4—5 см, мощность отдельных прослоев — 2— 
3 см. В средних частях разреза отмечается ритмичное переслаивание 
норитов (габбро-норитов) и габбро-анортозитов. Здесь мощность рит
мов обычно больше — 0,5—1 м, в разрезе ритмов преобладают габбро- 
анортозиты, а в основании ритмов нередко прослеживается тонкий 
(0,5—2 см) прослой оливин-плагиоклазовых кумулятов. На участках



Рис. 4. (окончание)

ритмичного переслаивания нередко наблюдаются следы текстур опол
зания (изгибание слоев, сопровождаемое брекчированием наиболее 
высокотемпературных членов ритмов). Такие наблюдения свидетельст
вуют о достаточно мобильной обстановке, в которой происходило за
твердевание массивов.

Как правило, в краевых частях эти будины подвергаются мощным 
процессам рассланцевания, мигматизации и вовлекаются в деформации 
совместно с вмещающими их гнейсами, что хорошо видно на примере 
массива о-ва Вороний (см. рис. 4). При этом основные породы преоб
разуются в плагиоклазовые амфиболиты, часто с гранатом. По мере 
удаления от контактов степень вторичной переработки уменьшается, и 
г. центральных частях будин хорошо сохраняются первично-магмати
ческие структуры и текстуры пород, а влияние наложенных процессов 
сказывается только в появлении келифитовых гранат-амфиболовых 
структур вдоль границ минералов, обычно плагиоклаза и темноцветных. 
Наряду с будинированием массивов встречается и другой характер 
вторичной переработки — согласное рассланцевание и мигматизация 
пород. В этом случае первичные структуры и минералы практически не 
сохраняются, хотя зачастую отмечаются реликты расслоенных текстур 
[Голованова, 1978]. Массивы метагаббро-анортозитов такого типа ха
рактерны для Чупинского района (Северная Карелия), где они наблю
даются среди амфиболитов котозерской, чупинской и хеталамбинской 
свит беломорской серии. Представление о подобных образованиях 
можно составить на примере Котозерского массива (рис. 6). Этот мас
сив залегает в ядерной части крупной синклинальной складки согласно 
с вмещающими его плагиомигматитами и глиноземистыми гнейсами. 
Вокруг него и на его продолжении постоянно фиксируются реликты 
метаанортозитов, переходящих в своеобразные пятнистые, довольно 
лейкократовые амфиболиты с гранатом. В поле они обычно диагносци- 
руются как плагиомигматиты по амфиболитам, и только прослежива
ние их от «анортозитовых ядер», а также результаты петрографических 
и петрохимических исследований позволяют установить их истинную- 
природу [Малов, 1975 г.; Голованова, 1978]. В настоящее время трудно 
оценить масштабы распространения этих метаанортозитов среди обра-



Рис. 5. Ритмичная расслоенность в массиве о-ва Анисимов
Фото К. А. Шуркина

зований беломорской серии, поскольку они обычно описываются как 
плагиомигматиты, однако Н. Д. Малов считает, что ими сложена боль
шая часть пород хеталамбинской свиты.

Возрастное положение. Возраст рассматриваемых интрузивов опре
деляется их участием в деформациях, связанных с ранней стадией ре- 
больской складчатости. Надежные изотопные датировки возраста отсут
ствуют.

Нижняя возрастная граница комплекса определяется составом пород 
эруптивных брекчий островов Медянка и Киврей, где, согласно 
К. А. Шуркину и Р. 3. Левковскому [1966], в анортозитах наблюдаются 
ксенолиты немигматизированных амфиболитов, иногда с реликтами 
порфиритовых, а также габбро-офитовых и габбровых структур, сло
истых метаосадочных пород, в том числе и карбонатного состава, и 
ультрабазитов. Отсутствие среди них мигматизированных разновид
ностей, а также гранулитов, характерных для самого раннего, доре- 
больского этапа развития Беломорья [Земная кора..., 1978], позволяет 
думать, что рассматриваемый комплекс является следствием проявле
ния инициального магматизма Беломорского мегаблока в ребольскую 
фазу складчатости.

Петрография пород. Габбро-анортозиты и анортозиты являются 
преобладающей разновидностью пород комплекса. Для них характерна 
четко проявленная кумулятивная структура с резким идиоморфизмом 
плагиоклаза по отношению к пироксенам, титаномагнетиту, коричнево
му биотиту и кварцу, образующим интерстициальное выполнение.

Количество плагиоклаза колеблется от 70 до 99%. Его состав варьи
рует от Ап68 д о  Апьг. Специальное изучение состава плагиоклаза по 
разрезу массива о-ва Вороний, выполненное Е. Г. Трофимовой, показа
ло, что он закономерно меняется снизу вверх по разрезу от Апвъ до АпЬ1к, 
■что свидетельствует о наличии здесь скрытой расслоенности. Свежий



Рис. 6. Схема геологического 
строения Котозерского массива 
по Н. Д. Малову (данные 
1973 г.)
/ — метагаббро-анортозиты и пла- 

гиосланцы по ним;
2 — метагабброиды и амфиболиты

по ним;
3 — ультрамафиты;
4 — биотмтовые гранито-гнейсы;
5 — глиноземистые гнейсы;
6 — элементы залегания гнейсовид-

ности

плагиоклаз обычно имеет темную окраску, обусловленную пылевидны
ми выделениями рудного минерала; при наложенных процессах проис
ходит осветление минерала, сопровождаемое выделением мелких зерен 
цоизита.

Среди пироксенов преобладает ромбический, представляющий собой 
инвертированный пижонит. Содержание FeSi03 в его составе колеблет
ся от 32—38 до 40—50%. Наиболее железистые разновидности отмеча
ются в породах жильного комплекса. Пироксен ряда диопсид-авгита 
встречается в подчиненном количестве и также в двух разновидностях: 
с тонкими пластинками ортопироксена, параллельными (100), и с гру
быми пластинками, параллельными (001). Последняя разновидность, 
как известно [Hess, 1960], представляет собой структуру распада твер
дого раствора авгита и пижонита.

Интересной особенностью рассматриваемых пород является то, что 
пижонит в них нередко сохраняется нераспавшимся или распавшимся 
частично [Шуркин и др., 1960]. Кроме того, структуры распада инвер
тированного пижонита часто имеют графический характер. Такие на
блюдения свидетельствуют о том, что затвердевание пород происходило 
в условиях быстрого охлаждения, которое, возможно, связано с неболь
шими размерами тел. Пироксен ряда диопсид-авгита встречается в не
большом количестве и нередко характеризуется структурами распада 
твердого раствора авгита и пижонита.

Нориты и габбро-нориты (плагиоклаз-ортопироксеновые и плагио- 
клаз-двупироксеновые кумуляты) в распространенности значительно 
уступают габбро-анортозитам. Среди темноцветных минералов в них 
преобладает ортопироксен, нередко со структурами распада инверти
рованного пижонита. Состав ортопироксена варьирует от Fs30 до Fs35y 
состав плагиоклаза — от Апв8 до Апъв.

Плагиоклазовые оливиновые пироксениты и троктолиты различают
ся лишь количеством интерстициальных пироксенов — ромбического 
и моноклинного. Последние образуют округлые или пластинчатые ойко*



кристаллы диаметром до 1—1,5 см. В пределах контура этих ойкокри- 
сталлов оливин сильно корродирован, вне их — имеет идиоморфные 
очертания. Состав оливина Fals- l5, ортопироксена Fs20- 22, плагиоклаза
Лм72_/5.

Вдоль границ оливина и плагиоклаза наблюдаются концентрически- 
зональные пироксен-шпинелевые венцовые структуры, обычно с краев 
замещенные агрегатом роговой обманки и граната. Как известно, воз
никновение этих структур связано с субсолидусной реакцией между 
основным плагиоклазом и магнезиальным оливином при Р = 8±2 кбар 
и Г==900—1100° С [Кусиро, Иодер, 1968; Green, Hibberson, 1970].

Химический состав. Химические составы разновидностей пород при
ведены в табл. 2. Из нее видно, что нормативные составы плагиоклазов 
в породах комплекса существенно выше, чем определяемые оптически
ми методами. Вероятно, это связано с явлениями деанортитизации пла
гиоклаза в процессе метаморфических изменений.

Характер метаморфических преобразований пород аналогичен на
блюдавшемуся в габбро-анортозитах: на первой стадии появляются 
каемки бледноокрашенного граната и амфибола ряда эденита. При 
более широком развитии процесса они замещаются розовым гранатом 
и буро-зеленой роговой обманкой; при этом плагиоклаз соссюритизи- 
руется, деанортитизируется с обособлением мелких зерен цоизита. 
Пироксены на этой стадии обычно сохраняются в виде реликтов. По 
мере усиления процесса метаморфизма породы превращаются в гранат- 
плагиоклазовые амфиболиты с выделениями цоизита (ассоциация Gr-\- 
+ Р /(№ 4 0 —50)-\-Amf-\-Czs) с нематогранобластовой структурой. Ме
таморфизм происходил в условиях фации альмандиновых амфиболитов 
по В. А. Глебовицкому [Земная кора..., 1978; Голованова, 1978], т. е. в 
условиях амфиболитовой фации высоких давлений.

Судя по данным химических анализов (см. табл. 2), в процессе ам- 
фиболизации происходит некоторое изменение химизма пород: повы
шение содержания кремнезема и щелочей и уменьшение — магния и 
кальция по сравнению со слабо измененными разновидностями, отоб
ранными в центральных частях будин. Очевидно, это обстоятельство 
необходимо учитывать при обработке материалов по химизму сильно 
измененных пород друзитового комплекса.

Состав исходного расплава. Исходный расплав интрузивов друзитов 
I группы, судя по химическому составу пород зон закалок Пежостров- 
ского и Боярского массивов (см. табл. 2), отвечает составу высокогли
ноземистого оливинового толеитового базальта. Наличие в породах 
первично-магматического парагенезиса 0 /+ Р /, с одной стороны, и суб- 
солидусных пироксен-шпинелевых реакционных кайм вдоль границ 
оливина и плагиоклаза — с другой, свидетельствует о том, что давление 
в момент формирования этих интрузивов составляло 6—7 кбар [Шар
ков, 1980].

В связи с весьма умеренной глубинностью формирования рассмот
ренного типа анортозитов обращает на себя внимание их тесная прост
ранственная связь с древними амфиболитами Беломорья, среди которых 
они часто залегают и которые их в ряде случаев пересекают в виде 
крупных дайкообразных тел. Характер вторичных структурно-метамор
фических изменений этих амфиболитов аналогичен наблюдаемым в 
друзитах: они также вовлекаются в процессы будинажа и в централь
ных частях будин иногда сохраняются реликты порфировых и офитовых 
структур. Это позволяет высказать предположение о наличии здесь 
древнейшей вулкано-плутонической ассоциации. В пользу этого свиде
тельствует и сходство составов порол зон закалок рассматриваемых



массивов и амфиболитов из центральных частей будин (см. табл. 2). 
В случае справедливости этого предположения можно сделать вывод, 
что Беломорский мегаблок в начале ребольской фазы представлял со
бой область проявления высокоглиноземистого базальтового магматиз
ма — возможно, предшественника известково-щелочного магматизма 
неогея.

Таким образом, спецификой данного габбро-анортозитового комп
лекса, древнейшего на Балтийском щите, являются небольшие размеры 
тел, широкое площадное распространение, сравнительно небольшая 
глубина формирования и тесная связь с высокоглиноземистым базаль- 
тоидным магматизмом. Обращает на себя внимание также приурочен
ность образований друзитового комплекса к области низкоградиентного 
метаморфизма повышенных давлений, которую представляет собой 
Беломорский мегаблок, что также сближает их с магматитами извест
ково-щелочной серии.

Габбро-анортозиты колмозерского комплекса 
(Западные Кейвы)

Довольно близко к рассмотренным выше интрузивам стоят габбро- 
анортозиты колмозерского комплекса, расположенного в пределах 
Кейвско-Поросозерской мобильно-проницаемой зоны. Под мобильно
проницаемыми зонами в настоящей работе понимаются зоны, разде
ляющие крупные сегменты земной коры и характеризующиеся повы
шенной проницаемостью для мантийных расплавов в течение несколь
ких геологических циклов [Земная кора..., 1978]. До недавнего времени 
массивы колмозерского комплекса наряду с ачинским комплексом 
включались в состав единого кейвского комплекса габбро-анортозитов. 
Однако полученные в последнее время новые изотопно-геохронологи
ческие и структурно-метаморфические данные позволили пересмотреть 
эту точку зрения.

Геологическое положение. Колмозерский комплекс расположен в за
падной части Кейвской возвышенности, в районе оз. Колмозеро. Здесь 
наблюдаются два сравнительно небольших линзообразных массива ме 
тагаббро-анортозитов (рис. 7 ) — более крупный Южный (горы Патчем' 
варака) и более мелкий Северный [Шарков, Сидоренко, 1975]. Южный 
массив имеет длину около 7 км при мощности 2 км. Однако его истин 
ные размеры, вероятно, больше, так как он представляет собой текто
нический клин, продолжения которого к тому же перекрыты четвертич
ными отложениями.

Массив сложен весьма однообразными среднезернистыми метагаб 
бро-анортозитами. Породы имеют типичную кумулятивную структуру 
и состоят из близких к идиоморфным кристаллов плагиоклаза, интер 
стиции между которыми выполнены агрегатом вторичной роговой об 
манки, очевидно по пироксенам (рис. 8). Состав плагиоклаза по разре
зу закономерно меняется (рис. 9), что свидетельствует о наличии в мас
сиве скрытой расслоенности. Иногда, очень редко, отмечается ритмич
ная расслоенность, образованная чередованием лейкократовых и мезо- 
меланократовых разновидностей пород. Мощность слоев варьирует от 
3 до 20 см. Мощность ритмов 5—40 см.

Судя по ориентировке трахитоидности, массив, как и вмещающие 
гнейсы, круто (под углом 70—75°) падает на север-северо-восток. Ха
рактер расслоенности свидетельствует о том, что первоначально она 
была субгоризонтальной, а современная ориентировка массива может 
быть связана с наложенными деформациями.



Рис. 7. Схематическая геологи
ческая карта района Колмозер-
ских массивов. Составил автор
с использованием данных
СЗТГУ и результатов личных
наблюдений
1 — рыхлые образования;
2 — щелочные граниты (а), сланцы 

по ним (б);
3 — плагиомикроклиновые граниты;
4 — гранодиориты;

5 — хлоритовые сланцы по габбро- 
анортозитам;

6 — овоидные метагаббро-анортози
ты;

7 — метагаббро-анортозиты;
8 — метаультрабазиты (а) и эндо- 

контактовые метагаббро (б);
9 — гранат-ставролитовые и дву

слюдяные кристаллические
сланцы серии полмос-порос;

10 — мигматизированные гранито- 
гнейсы Мурманского блока;

И — элементы залегания первичной
расслоенности (а), сланцевато
сти (б)

С юго-запада, по зоне разлома, массив контактирует с гранат-став- 
ролитовыми и двуслюдяными гнейсами серии полмос-порос; с северо- 
востока, через зону хлоритовых бластомилонитов,— с мигматизиро- 
ванными гнейсо-гранитами Мурманского блока.

В 1,5 км к северу от него среди гранито-гнейсов расположен другой 
массив габбро-анортозитов. С севера он прорван интрузией гранодио- 
ритов. Массив сложен в основном теми же метагаббро-анортозитами. 
В его лежачем боку сохранились ультраосновные дифференциаты, ко
торые в Южном массиве, очевидно, срезаны разломом. Вдоль южного 
контакта устанавливаются мелкозернистые габбро-амфиболиты зоны 
закалки.

Как видно на рис. 9 (разрез /) , метагаббро-анортозиты подстила
ются мезомеланократовыми метагабброидами и метапироксенитами, 
которые, в свою очередь, сменяются серпентинизированными и тремо- 
литизированными метаперидотитами с реликтами оливина Fal2- 15. 
В ультрабазитах наблюдается тонкая (10—20 см) ритмичная расслоен- 
ность, характеризующаяся чередованием метагабброидов и метапери
дотитов.

Помимо указанных массивов, среди поля гранодиоритов встречены 
очень своеобразные «овоидные» габбро-анортозиты (см. рис. 8,е). Они 
характеризуются крупными, до 2—4 см в поперечнике, идиоморфными 
кристаллами темного плагиоклаза, погруженными в мелкозернистую 
основную массу, иногда с реликтами офитовой структуры. В настоящее 
время эта основная масса преобразована в амфиболит, о ее первичном 
минеральном составе данных нет. Во всех случаях порфировые выде
ления плагиоклаза являются монокристаллами. Нет оснований считать 
их ксенокристаллами или ксенолитами невскрытого анортозитового 
массива среди диабазов.

Соотношения «овоидных» метагаббро-анортозитов с окружающими 
гранодиоритами вследствие плохой обнаженности неясны; возможно, они 
являются ксенолитами в гранитоидах или более поздними дайкообраз- 
ными телами.



Рис. 8. Типичные текстуры и структуры пород массивов кейвского комплекса
а — расслоенность в породах; б — среднезернистый метагаббро-лабрадорит; в — такситовый метагаб
бро-лабрадорит; г — форма агрегата вторичной роговой обманки, повторяющего контур первичных ин
терстициальных пироксенов, метагаббро-лабрадорит, микрофото, шлиф 2762, ХЗО, ник.||; д — релик
товая структура мета перидотита, микрофото, шлиф 2774, ХЗО, ник.||; е — «овоидный» метагаббро- 
анортозит
Массивы: а, б, г — горы Большая Патчемварака; в — Ачинский, средняя часть разреза; д  — Север
ный Колмозерской группы; е — горы Патчемварака
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Рис. 9. Разрезы массивов кейвского комплекса
Массивы: / —III — Колмозерские, IV — Ачинский (разрез вдоль р. Поной)
/ — плагиомикроклиновые граниты; 2 — эндоконтактовые мелкозернистые плагиоклазовые амфиболи
ты; 3 — метаультрабазиты; 4 — меланократовые метагаббро; 5 — метагаббро-анортозиты и анортози
ты; 6 — хлоритовые сланцы; 7 — гранат-биотитовые гнейсы лебяжинской свиты; 8 — гранито-гнейсы 
Мурманского блока; 9 — изменения состава плагиоклаза по разрезу интрузий

Возрастное положение. Возраст колмозерского комплекса опреде
ляется изотопными датировками прорывающих массив горы Патчемва- 
рака редкометальных пегматитов, возраст которых по U-Th-Pb методу 
оценивается в 2750=1=50 млн. лет [Пушкарев и др., 1978].

Петрография пород. Метагаббро-анортозиты рассмотренных масси
вов образованы лабрадор-битовнитом Л/г64_85 (70—95% объема), зеле
ной роговой обманкой и второстепенными минералами — апатитом, 
титаномагнетитом, кварцем. Роговая обманка развивается в связи с 
наложенной сланцеватостью и, несомненно, имеет вторичный характер, 
ассоциируясь с клиноцоизитом. Ультрабазиты в основном превращены 
в тремолит-актинолитовые амфиболиты с призматическим габитусом 
амфибола. Судя по характеру вторичных парагенезисов, метаморфизм 
пород происходил в условиях кианит-силлиманитовой фациальной серии



Таблица 3
Химическим состав (в вес.%) пород колмозсрского комплекса

Компонент 6 7 8 9

49,09 50,74 46,36 46,58
1,09 0,44 0,13 0,11

14,42 14,56 26,43 26,36
2,58 0,16 1,07 1,09
9,76 10,03 3,56 3,58
0,23 0,07 0,06 0,06
7,71 7,82 4,20 4,03

11,67 12,37 14,82 14,85
1,97 1,33 1,55 1,65
0,40 0,69 0,48 0,57

Не опр. 0,05 — _
» 0,03 _ _

0,02
1,52

0,06
1,58 j o , 86 j o ,86

100,46 100,07 99,52 99,74
2,23 3,90 2,78 3,34

16,78 11,01 12,58 14,16
29,21 31,99 63,97 62,86
23,60 28,03 5,11 8,81
19,07 21,82 6,24
2,60 1,75 5,45 8,20

3,70 0,15 1,39 1,62
1,21 0,76 0,15 0,15

64 74 84 82
38 40 29 30

обр. 2774-а варака); 12—1} — ксенолиг

10 13

SiO.
TiO
А120 3
Fe20 3
FeO
MnO
MgO
CaO
NaaO
K20
P*05
S03
H2O105
Il.n.n.

С у м м а

Or
Ah
An
Cpx
Opx
01
Q
Mt
II
Cor
%An
f

38,38
0,18
6,99
5,87
7,56
0,25

27,44
4,32
0,10
0,05

0,02
8,38

99,54

1,05
18,64
2,19

21,38
43,83

8,57
0,46

41,82
0,11

12,02
2,78
6,83
0,15

23,95
6,70
0.16
0,05

0,14
4,66

99,37

1,57
31,99
1,11

21,07
34,80

2,55
0,15

48,74
0,29

14,89
4,25
3,05
0,14

12,66
14,08
0,91
0,24

0,08
0,40

99,73
1,67
7,86

35,88
26,58
27,07

6,02
0,61

49,00
0,66
9,47
1,16
9,28
0,08

13,77
12,76
0,34
0,60
0,20
0,18
0,04
1,56

99,21
3,34
2,62

23,92
31,95
34,04

1,50
1,62
1,37

48,69
0,32

18,49
4.88 
4,41

Следы
6,99

13,00
2.88
0,17

0,70

100,53
1,11

24,64
36,16
22,53
0,73

13,50

6,95
0,61

97 95 82 90 60
9,0  12,5 4 25 13,5

П р и м е ч а н и е .  1 — мет а перидотит, обр. 2774; 2 — метапироксем 
3 — меланократовое метагаббро, обр. 2772; 4 амфиболит; 5 — метагаббро, обр. 
7820; 6 — эндоконтактовый метагаббро-амфиболит, обр. 2775; 7—11 — мет агаббро- 
анортозиты (8 — обр. 1302, 11 — обр. 2772); 12, 13 «овоидный» метагаббро-анор
тозит; 14 — основная масса «овоидного» метагаббро-анортозита, обр. 2874.
Образцы из массивов: 1—3, 6, И — Северного; 4, 5, 7^10 — Южного (гора Патчем-

50,11
0,31

28,29
0,35
2,68
0,04
1,60

13,34
1,83
0,62
0,05
0,04
0,07
0,65

100,10
3,34

15,20
65,92

8,11

4,65
0,46
0,61
0,61

81
43,5

49,14
0,11

30,48
1,20
1,45
0,04
0,70

15,34
1,21
0,10

Нет
0,16

99,93
0,56
9,96

76,21

3,32

7,43
1,62
0,15
0,51

88
41

48,25
0,59

24,44
1,77
5.54 
0,12 
3,18

11,31
3,33
0,06
0,09

0,18
1,03

99,89
0,56

21,38
51,18
3,89
2,62
8,22

2.55
1,21

64
43

49,94
0,62

24,32
2,60
4.72 
0,07 
2,42 
9,36
3.73 
1,04

0,12
1,16

100,10
6,11

31,46
46,45

4,74
5,01

3,70
1,21

60
41

48,42
0,54

17,23
3,96
8,33
0,15
6,41
9,40
2,38
0,69

0,16
2,10

99,77
3,90

20,45
34,21
10,30
20,87
0,93

5,79
1,06

Анализы по данным; 4, 7, № — Е. А. Гедовиус и И. А. Мат роз, 5 — И. 
бург, 8, 9 — Н. В. Карпинской и др., 12, 13 — Л. Л. Гарифулина и Э. В. 
остальные — из коллекции автора, выполнены в уимлаборатории ИГГД 
аналитик 3. К. Зульфикарова.

63 
35

В. Гинз- 
Быковой, 

АН СССР,



1Глебовицкий, 1973] и является изофациальным с метаморфизмом по
род серии полмос-порос.

Химический состав. Данные по составу пород колмозерского комп
лекса приведены в табл. 3. Обращает на себя внимание низкая тита- 
нистость пород, особенно ультрамафитов, их высокая магнезиальность 
и исключительно высокая основность нормативного плагиоклаза.

Состав исходного расплава. Исходный расплав интрузивов, опреде
ленный по составу пород зоны закалки (см. табл. 3), отвечает составу 
оливинового толеита несколько повышенной глиноземистости. Ввиду 
более низкой лейкократовости исходного расплава по сравнению с рас
плавом друзитового комплекса здесь значительно существеннее роль 
ультрабазитов, составляющих не менее 10% разреза.

Ввиду очень сильной вторичной переработки пород данных об усло
виях кристаллизации массивов недостаточно. Однако, судя по норма
тивному составу пород (см. табл. 3), мет,аультрабазиты отвечают трок- 
толитам или оливиновым норитам, т. е. породам, для которых можно 
предполагать наличие парагенезисов кумулятивных минералов 01-\-Р1 
и (или) 01-{-Р1-\-0Рх. Как было показано ранее [Шарков, 1980], по
добные парагенезисы магматических минералов возникают при давле
нии 5—7 кбар.

Массивы колмозерского комплекса относятся к ряду инициальных 
магматических образований Кейвско-Поросозерской мобильно-прони
цаемой зоны на ребольсжом этапе ее развития. Как видно из приве
денных геологических и петрохимических данных, они довольно сходны 
с рассмотренными выше массивами друзитового комплекса, отличаясь 
ют них более крупными размерами, повышенной ролью ультрамафитов 
и более высокой основностью нормативных плагиоклазов.

Габбро-анортозиты мончетундровского комплекса
Еще один тип ассоциаций анортозитов с породами основного и ультра
основного состава представляет собой Мончетундровский интрузив. 
Под этим названием автором объединяются крупный габбро-анортози- 
товый массив Главного хребта (хребтов Монче-Чуна-Волчьих — Лосе
вых Тундр) и примыкающий к нему с востока Мончегорский плутон 
ультраосновных и основных пород. Такое объединение является в на
стоящее время дискуссионным, и поэтому описание массивов будет дано 
раздельно. К этому же типу массивов относится крупный, сильно тек
тонически нарушенный интрузив Панских — Федоровых Тундр, а также 
массивы Олангской группы в Северной Карелии, Суоте-Нярянкаваара 
в Северной Финляндии и др.

Геологическое положение. Интрузив Главного хребта расположен в 
центральной части Кольского полуострова, протягиваясь в субмеридио
нальном направлении на расстояние 100 км при ширине от 1—2 км в 
северной части до 10—20 км в южной (рис. 10). Он известен со времен 
рекогносцировочных работ А. Е. Ферсмана. Дальнейшие исследования 
массива связаны с именами О. А. Воробьевой, Д. В. Шифрина, 
С. Д. Покровского и др. Долгое время он считался раннекарельской 
крутопадающей интрузией трещинного типа, однако исследования 
Б. А. Юдина [Козлов и др., 1967] показали, что массив является поло- 
юзалегающим телом, и это было подтверждено геофизическими рабо
тами [Шкорбатов, Перфилова, 1964].

Массив расположен между двумя мегаблоками — Кольоким и Бело
морским — и в  настоящее время представлен серией крупных тектони
ческих блоков, являясь, по определению А. А. Полканова [1946],



Рис. 10. Схема геологического строе
ния Мончетундровского массива
1 -  вулканогенно-осадочные образования 

серии имандра-варзуга;
2 — амфиболовые гнейсы и амфиболиты 

тундровой серии;
3 — 6 — образования Мончетундровского 

массива:
3 — крупнозернистые габбро-норито-анорто- 

зиты,
4 — трахитоидные габбро-норито-анортози- 

ты и габбро-нориты,
5 — нориты,
6 — ультрамафиты;
7 — гнейсы и мигматиты беломорской се

рии;
8 — кристаллические сланцы польской се

рии;
9 — залегание расслоенности

«мертвым телом». Почти со 
всех сторон он ограничен тек
тоническими нарушениями, а 
доступная изучению его часть 
состоит из двух крупных текто
нических блоков — Мончетунд
ровского и Чуна-Волчьетунд- 
ровского, разделенных узкой 
полосой гнейсов [Шарков, 
1980]. Форма блоков опреде
ляется конфигурацией ограни
чивающих их разломов. Мощ
ность Мончетундровского бло
ка, по расчетам С. С. Шкорба- 
това и А. П. Перфиловой 
[1964], составляет 3,5—4 км, а 

Чуна-Волчьетундровского — 4,5—6 км. Гравитационные данные указы
вают на погружение массива в юго-восточном направлении, под породы 
тундровой серии, образованные преимущественно амфиболовыми гней
сами.

Первичные интрузивные соотношения массива с образованиями 
Кольской серии сохранились лишь в северной части хребта Монче-Тунд- 
ра [Шарков, 1980] и на горе Кивайвынч, хребте Волчья Тундра [Дуб
ровский и др., 1974]. Все остальные контакты — тектонические, через 
зоны совместного рассланцевания, достигающие в ряде случаев мощ
ности 0,5 км. В контакте с образованиями беломорской серии бласто- 
милониты по габбро-анортозитам частично подвергаются мигматиза- 
ции.

Изучение характера распространения пород в пределах массива по
зволило установить, что по вертикали он четко разделяется на три зоны 
(рис. И).

Зона габбро-норитов образует нижнюю часть разреза массива. Она 
состоит из ритмичного переслаивания среднезернистых габбро-норитов, 
оливиновых габбро-норитов, плагиоклазовых лерцолитов и вебстеритов. 
Преобладающей породой являются среднезернистые габбро-нориты. 
Кумулятивными фазами в пределах зоны являются плагиоклаз 
(Лм78_80) +ортопироксен (Fs22- 23) +клинопироксен (Ca37Mg5iFe12) ±оли- 
еин (/4 *20- 22). Строение зоны в латеральном направлении неоднородно.



ш

Рис. 11. Типичные разрезы массива Главного хребта
1—111 — хребет Чуна-Тундра: /  — южная часть хребта, южный склон горы Райненчорр, / /  — сред
няя часть хребта, гора Эбручорр, I I I — северная часть хребта, гора Коттичорр; IV—VII — хребет 
Монче-Тундра: IV — западный склон горы Хипик, V — восточный склон горы Хипик, VI — северное 
окончание хребта, восточный склон горы Ольнеончорр, VII — меридиональный разрез через север
ную часть хребта, гора Ольнеончорр; VIII, IX — хребет Волчья Тундра: VIII — южная часть хребта, 
южный склон горы Волчья Тундра, IX — западный склон хребта, район Никелевого ручья 
/-габбро-анортозиты  с сидеронитовой структурой; 2 — крупнозернистые габбро-анортозиты; S — 
оливинсодержащие габбро-анортозиты; 4 — анортозиты, 5 — оливиновые анортозиты; 6 — габбро-но- 
рито-анортозиты; 7 — троктолиты; 8 — габбро-нориты; 9 — плагиоклазовые лерцолиты



Оливиксодержащие разновидности пород встречаются только в цент
ральных частях массива (западный склон хребта Монче-Тундра, восточ
ные склоны хребтов Чуна- и Волчья-Тундра). На северном окончании 
хребта Монче-Тундра и на его восточном склоне зона сложена средне
зернистыми габбро-норитами. Мощность зоны не менее 500—600 м, пол
ная мощность неизвестна, так как ее нижний контакт не наблюдался.

Зона трахитоидных габбро-норит-анортозитов и анортозитов образует 
среднюю часть разреза массива. Она сложена однообразными трахито- 
идными габбро-норито-анортозитами и анортозитами. Характерная осо
бенность пород зоны — резкий идиоморфизм плагиоклаза (Лм67_7в) по 
отношению к пироксенам, представленным инвертированным пижони- 
том (Fs34_35) и авгитом (Ca29Mg5oFe21) с грубыми пластинами распада 
твердых растворов. С востока на запад наблюдается постепенный пере
ход габбро-норито-анортозитов в анхимономинеральные анортозиты, 
слагающие все восточные склоны хребтов Волчья- и Чуна-Тундры.

В основании зоны прослеживается невыдержанный горизонт лейко- 
кратовых троктолитов (кумулус-плагиоклаз Ап1Ь- 1в и оливин Fa22- 2b)„ 
Мощность зоны в пределах хребта Чуна-Тундра и в центральной части 
хребта Монче-Тундра составляет 2—2,5 км; к северу мощность зоны 
убывает, составляя в хребте Волчья-Тундра всего 0,3—0,5 км.

Зона крупнозернистых габбро-анортозитов слагает верхние части 
разреза массива в Монче-, Чуна- и Волчья-Тундре. В отличие от под
стилающих трахитоидных анортозитов эти породы имеют массивную 
текстуру и неравномернозернистое сложение с неясно выраженной рас- 
слоенностью. Минеральный состав пород тот же, только снижается ос
новность плагиоклаза (Лдб3_65) и магнезиальность пироксенов — ром
бического до Fsi3 и моноклинного до Ca23Mg5oFe27. Породы однородны и 
по разрезу, и в латеральном направлении. В основании зоны также 
прослеживается невыдержанный горизонт троктолитов (плагиоклаз 
/1пв6) оливин Fa35). Мощность зоны, судя по наблюдениям в хребте 
Чуна-Тундра, составляет не менее 2,5—3 км. Полная мощность неиз
вестна, так как породы более высоких уровней уничтожены эрозией.

Типичные структуры пород приведены на рис. 12. Пространственная 
ориентировка расслоенности в массиве характеризуется в общем вы 
держанным субмеридиональным простиранием и закономерно меняк 
щимся падением: в пределах хребта Монче-Тундра структуру можн 
определить как синклиналеподобную, полого погружающуюся на ю> 
юго-восток. С запада и востока массив оборван разломами, срезаю
щими первично-магматические структуры (см. рис. 10).

В пределах хребтов Чуна-, Волчья-Тундра и Лосевая Тундра мас
сив представляет собой тело, ориентированное в меридиональном на
правлении. Расслоенность здесь под разными углами (от пологих, 30— 
40°, на горе Кивайвынч до крутых, 60—70°, в южной части) падает на 
запад.

Вторичные изменения пород массива наиболее проявлены вдоль зон 
рассланцевания, окружающих его со всех сторон. В центральных частях 
блоков они выражены значительно слабее, а иногда и совсем не улав
ливаются обычными петрографическими методами.

По мнению В. А. Масленникова, массив Главного хребта является 
фундаментом Кольской серии, налегающей на него с конгломератами в 
основании. Основой для такого заключения явились находки линзовид
ных тел конгломератоподобных пород, наблюдавшихся в четырех пунк
тах вдоль контакта массива с образованиями Кольской серии. Последую
щими работами было установлено, что часть из них представляют собой 
кластические дайки порфиритов с ксенолитами габброидов [Козлов,.



Рис. 12. Типичные структуры пород массива Главного хребта (микрофото)
а — габбро-норит (пироксен-плагиоклазовый кумулят), шлиф 508, Х27, ник.+ ; б — габбро-норито- 
анортозит (плагиоклазовый кумулят), шлиф 328, Х27, ник.+ ; в — анхимономинеральный анортозит, 
шлиф 95, Х27, ник.+ ; г  — инвертированный пижонит в габбро-норито-анортозите, шлиф 335, Х27, 
ник. + ; д — характер структур распада твердого раствора в инвертированном пижоните из габбро- 
норито-анортозита, шлиф 101, Х70, ник. + ; е — соотношения оливина и плагиоклаза в оливинсодер
жащих габбро-анортозитах, шлиф 1554, Х27, ник. +

Юдин, 1974; Прияткина, Шарков, 1979] или тектонические брекчии 
[Богданов, 1971; Другова, 1971].

Таким образом, в настоящее время доказательства более молодого 
возраста гнейсов Кольской серии по отношению к массиву Главного 
хребта отсутствуют.

Одним из наиболее дискуссионных вопросов геологии массива 
Главного хребта являются его соотношения с Мончегорским никеленос
ным плутоном ультраосновных и основных пород, отделенным от мас
сива крупным разломом типа сброса с вертикальной амплитудой пере
мещения около 1,5 км [Докучаева, Ланев, 1967]. Этот плутон имеет 
площадь около 50 км2 и прорывает образования Кольской серии. Он 
имеет автономную внутреннюю структуру и образован ритмичным 
чередованием дунитов, гарцбургитов, бронзититов и норитов [Елисеев, 
1956; Козлов и др., 1967; Шарков, 1971, 1980; и др.].



Таблица 4
Химический состав (вес.%) пород мончетундровского комплекса

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

Si02 46,44 51,62 41,91 51,20 48,16 47,12 48,70 50,58 48,96 48,67 50,62 * 51,63 49,08
т ю 2 0,28 0,08 0,10 0,16 0,17 0,17 Следы 0,22 0,18 0,23 Сл. 0,29 0,09
А1гбз 6,73 18,52 6,70 14,55 19,21 21,38 18,72 19,74 22,20 19,14 16,40 20,59 24,74
Fe20 3 2,67 0,92 3,92 0,50 0,16 0,96 1,56 0,27 1,06 2,46 1,50 0,44 1,13
FeO ~ 8,88 5,46 6,55 5,09 5,04 4,75 8,80 4,10 5,11 5,47 7,38 4,38 4,82
MnO 0,15 0,12 Следы 0,14 0,16 0,13 0,18 0,10 0,11 0,12 0,16 0,13 0,09
MgO 28,00 10,36 27,28 11,92 9,79 8,05 9,54 8,18 4,37 4,65 7,99 5,03 4,93
CaO 5,55 9,70 5,91 14,54 13,88 12,76 9,72 13,40 14,14 14,03 12,82 13,95 11,90
Na20 0,98 2,12 0,63 1,10 1,54 2,04 1,87 1,77 2,38 2,60 2,01 2,92 2,59
K20 0,32 0,25 0,24 0,10 0,16 0,18 0,24 0,08 0,35 0,47 0,32 0,02 0,22
p .,o 5 _ 0,01 _ _ — — — 0,02 — — — 0,014 —
H O l05 _ 0,06 0,26 Следы 0,10 0,06 0,12 0,41 0,08 0,68 0,08 0,15 0,18
П.п.п. — 0,78 6,03 0,89 1,16 1,83 1,10 0,86 0,77 1,16 1,16 0,60 0,46

С у м м а 1 0 0 , 0 0 100,00 99,53 100,19 99,53 99,43 100,55 99,73 99,71 100,68 99,84 100,144 100,23

Or 1,67 1,11 1,11 0,56 1,11 1,11 1,11 0,56 1,67 2,78 1,67 — 1,11
A b 8,39 17,83 5,24 9,44 13,11 17,30 15,73 14,68 19,92 22,02 16,78 24,64 22,02
A n 13,07 40,33 15,02 33,38 44,78 48,68 42,00 45,62 49,23 38,66 35,32 43,11 54,79
Cpx 11,46 6,24 11,48 31,01 19,37 11,93 4,87 16,78 17,16 25,30 22,88 21,34 3,40
Opx 25,49 31,51 18,26 22,51 12,20 2,93 24,13 10,23 3,68 — 15,77 8,10 8,86
0 1 32,52 0,30 39,94 1,04 8,66 14,33 8,70 — 5,20 4,73 3,88 0,90 3,56
Q — — — — — — — 6,01 — — — — —
Cor _ _ _ _ _ — — — — — — — —
M t 3,94 1,39 5,33 0,23 0,23 0,93 2,32 0,46 1,39 3,70 2,08 0,70 1,39
11 0,60 0,15 0,15 0,30 0,30 0,30 — 0,46 0,30 0,76 — 0,61 0,15
% A n 61 69 74 78 77 75 73 76 71 64 68 65 71
f 14 21 9 19 19 22 24 32 37 33 32 30 34



Компонент

SiO,
ТЮ2
А120 3
Fe 0 3
FeO
MnO
MgO
CaO
NaoO
K2O
P2O5
НА»
П.п.п.

С у м м а

Or
Ab
An
Cpx
Opx
01
Q
Cor
Mt
II
%An
f

14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26

50,34 50,54 52,25 51,87 51,86 47,86 54,59 50,40 50,96 50,66 50,25 49,66 52,150,06 0,27 0,31 0,26 0,10 2,10 0,64 0,13 0,15 0,79 0,41 0,35 0,3628,64 24,62 16,53 28,33 29,32 19,57 20,16 25,91 24,77 23,37 21,70 24,31 15,371,05 1,02 0,98 0,65 0,48 2,82 2,78 1,40 1,50 2,44 1,17 0,81 1,251,65 3,08 6,88 1,57 1,26 8,38 5,39 2,66 3,66 4,60 4,26 4,34 7,010,04 0,07 0,11 0,02 0,02 0,15 0,11 0,06 0,07 0,09 0,11 0,09 0,171,35 2,83 8,14 0,63 0,57 3,89 3,66 2,30 2,94 1,86 4,30 3,28 10,5813,05 13,38 11,55 12,60 12,42 12,00 7,57 13,39 12,13 12,40 13.30 12,96 10,923, 26 3,03 2,22 3,56 3,10 2,27 4,35 3,05 2,97 2,99 2,58 2,52 1,880,24 0,29 0,28 0,08 0,10 0,28 0,13 0,29 0,31 0,34 0,25 0,06 0,33
— 0,04 Нет 0,08 0,01 0,07 0,21 0,03
0,28 — — 0,20 0,24 0,27 0,15 0,28 0,36 0,10 0,12 0,33 _
0,32 0,78 1,08 0,28 0,54 0,43 0,43 0,38 0,70 0,84 1,18 0,93 —

100,28 99,95 100,83 100,33 100,02 100,09 100,17 100,25 100,52 100,48 99,63 99,67 100,02
1,11 1,67 1,67 0,56 0,56 1,67 0,56 1,67 1,67 1,67 1,11 0,56 0,1827,79 25,69 18,35 29,89 26,22 18,87 36,70 25,69 25,17 25,17 22,02 20,97 16,5062,86 52,57 34,49 61,19 61,75 42,28 35,32 56,18 53,40 49,51 47,01 54,79 33,631,61 11,17 18,52 1,14 — 14,21 1,83 8,49 5,73 9,93 15,39 7,84 17,534,25 6,01 22,68 2,88 3,25 12,73 14,93 4,58 10,32 4,94 9,43 11,31 28,050,45 — — — — — — 1,00 _ _ _ __ _
— — 1,38 2,46 5,17 1,32 4,75 1,08 3,18 0,78 0,72 0,18
— — — — 0,71 — — _ _ _ _ _ _
1,16 1,39 1,39 0,93 0,70 3,94 3,94 0,23 1,62 3,47 1,62 1,16 1,650,15 0,61 0,61 0,61 0,15 3,95 1,21 0,30 0,30 1,52 0,76 0,61 0,7769 67 65 67 70 69 49 69 68 66 68 7235 33 30 47 50 44 36 42 37 46 31 39 —

П р и м е ч а н и е .  1 — средний ультрамафит Мончегорского плутона (из 26 анали
зов); 2 — средний норит Мончегорского плутона (из 3 анализов); 3—5 ^  породы 
.зоны габбро-норитов: 3 — плагиоклазовый лерцолит (обр. 78в), 4 — габбро-норит 
(обр. 508), 5 — оливиновый габбро-норит (об£. 80); 6—18 — породы зоны трахито- 
идных габбро-ц©рито-анОртО:итов: 6, 7 троктолиты (обр. 195, 353), 8—13,15, 16—

анортозиты (обр. 95, 348, 835); 19—25 — породы зоны крупнозернистых габбрс- 
анортозитов (обр. 705, 796, 100, 103, 1626, 179, 238); 26 — эндоконтактовые нориты 
Мончегорского плутона (среднее из 6 анализов).
Анализы по данным: 1 — Н. А. Елисеева с соавторами [1956]; 8, 12, 15—20, 25 — 
Е. К. Козлова с соавторами [1967]; 26 — Е. В. Шаркова [1974]; остальные — из



По характеру разреза, особенностям ритмичной расслоенное™, 
структурам и текстурам пород, их вещественному составу и составу 
породообразующих минералов Мончегорский плутон аналогичен ультра- 
мафической зоне комплекса Стиллоутер [Jackson, 1961] и базальной 
зоне Бушвельда [Уиллемз, 1973]. Химический состав пород зоны за
калки этого плутона соответствует толеитовому базальту (табл. 4), что 
также сближает его с указанными массивами. В случае справедливости 
этого предположения мы по аналогии с классическими массивами долж
ны были бы иметь мощную существенно габбро-анортозитовую серию 
пород, перекрывающих эти образования. Это позволяет по-новому 
взглянуть на массив Главного хребта, который по своим вещественно- 
текстурным особенностям отвечает Главной зоне Бушвельда и Анор
тозитовой зоне Стиллуотера [Шарков, 1971].

Разбуривание зоны контакта между Мончегорским плутоном и 
массивом Главного хребта, а также бурение в пределах последнего 
выявили зону ритмичного переслаивания гарцбургитов, бронзититов, 
норитов, аналогичных породам плутона, и габбро-норитов и анортози
тов массива Главного хребта [Докучаева, Ланев, 1967; Козлов и др., 
1974; Соколова, 1979; и др.]. По своим особенностям эти образования 
могут быть сопоставлены с Критической зоной Бушвельда и Полосча
той зоной — Стиллуотера.

Таким образом, имеющиеся геолого-петрологические данные свиде
тельствуют о том, что массив Главного хребта и Мончегорский плутон 
представляют собой части ранее единого крупного расслоенного масси
ва, впоследствии разобщенные разломом и по-разному эродированные. 
В последнее время эта точка зрения получила подтверждение в работах 
В. Н. Соколовой [1979].

Возрастное положение. До недавнего времени Мончегорский плутон 
считался среднепротерозойским образованием [Елисеев и др., 1956; 
Козлов, 1973], а массив Главного хребта — нижнепротерозойским [Коз
лов и др., 1967]. Однако полученные в последние годы геологические и 
геохронологические материалы позволяют по-новому рассмотреть эту 
проблему.

Изотопно-геохронологические данные по изученному комплексу 
крайне противоречивы. Как для того, так и для другого массива отме
чаются значения от 1,4 до 9,8 млрд, лет (по К-Аг методу) [Герлинг и 
др., 1965; Масленников, 1969]. Валовые определения и определения по 
плагиоклазу и роговой обманке в основном группируются около значе
ний 1800—2000 млн. лет. Как известно, плагиоклаз является минера
лом, в первую очередь подвергающимся перекристаллизации при любом 
наложенном тектоно-метаморфическом процессе. Очевидно, появление 
этой группы цифр следует связывать с метаморфическими преобразо
ваниями пород в процессе развития Лапландского глубинного разлома 
свекофенского возраста, в зону которого попадает массив [Прияткина, 
Шарков, 1979].

Геологический смысл более древних датировок неясен и в настоящее 
время является предметом оживленной дискуссии. Наиболее вероятным 
возрастом Мончегорских пород считается 3000+200 млн. лет [Герлинг 
и др., 1965] или 2885+380 млн. лет [Тугаринов, Бибикова, 1975], хотя 
данные Pb-Sr метода скорее свидетельствуют о возрасте порядка 
2000+100 млн. лет [Birck, Allegre, 1973].

Мончетундровский интрузив прорывает архейские образования 
Кольской серии с возрастом свыше 3300 млн. лет [Геохронологические 
рубежи..., 1972]. Судя по характеру автономной внутренней структуры 
массива, вмещающие породы в момент его внедрения играли роль



жесткой рамы и, как следует из парагенезиса автометаморфических ми
нералов, отвечающих условиям зеленосланцевой фации, их температура 
была ниже 400° С. Это обстоятельство позволяет считать, что во время 
внедрения массива Центрально-Кольский сегмент уже представлял со
бой относительно холодную жесткую структуру. Согласно последним 
данным [Земная кора..., 1978], такая стабилизация региона имела мес
то примерно 2500 млн. лет назад, в конце ребольского цикла, а также 
2300—2200 млн. лет, назад в конце сумия. Если ориентироваться на 
изотопные определения, более вероятным представляется второй вари
ант, т. е. что внедрение массива произошло в начале свекофенской 
фазы. Вторичная переработка массива, приведшая к формированию 
современного плана строения, связано с развитием позднесвекофенского 
Лапландского глубинного разлома.

Другим аналогичным массивом на Кольском полуострове является 
интрузив Панских—Федоровых Тундр (см. рис. 1). В отличие от Мон- 
четундровского он вытянут в субширотном направлении, имея сходные 
размеры — 80 км в длину при 5—6 км в ширину в западной части и 2— 
3 км в восточной. Самое западное его окончание смещено по крупному 
Цагинскому разлому на юг и известно в качестве массива Федоровых 
Тундр [Козлов, 1973].

Вдоль северной границы массива Панских Тундр местами устанав
ливается интрузивный контакт его с образованиями архея. На всем 
остальном протяжении массив контактирует с более поздними щелочны
ми гранитами. Весь южный контакт с образованиями серии имандра- 
варзуга тектонический.

Разрез западной части массива, на участке Федоровых Тундр, начи
нается с переслаивания гарцбургитов, бронзититов и норитов. В запад
ной части собственно Панских Тундр разрез начинается с бронзититов, 
которые путем ритмичного переслаивания сменяются норитами и далее 
габбро-норитами, аналогичными габбро-норитам нижней части разреза 
массива Главного хребта. Эти габбро-нориты слагают основной объем 
западной части массива, где их полная мощность достигает 1000 м. 
Таким образом, в отличие от Мончетундровского массива, где эти диф- 
ференциаты разобщены разломом, здесь они входят в единый разрез. 
В верхней части макрослоя габбро-норитов встречаются прослои, где 
единственным кумулятивным минералом является плагиоклаз, т. е. 
габбро-анортозиты («пойкилитовые габбро-нориты» по А. Ю. Одинец 
[Козлов, 1973]). Завершается разрез зоны ритмичным переслаиванием 
плагиоклазовых лерцолитов, габбро-норитов и троктолитов, габбро- 
анортозитов («верхний пласт оливиновых пород» предшествующих ис
следователей), аналогичным зоне переслаивания, устанавливаемой в 
основании разреза Главного хребта на участках Чуна- и Волчьих Тундр. 
Верхняя часть западной половины Панских Тундр образована плагио- 
клазовыми кумулятами.

В восточной части массива, отделенной от западной заболоченной 
депрессией, развиты исключительно метагаббро-норито-анортозиты, по 
текстурам, структурам и составу породообразующих минералов ана
логичные трахитоидным и крупнозернистым метагаббро-анортозитам 
хребта Монче-Тундра. В целом восточная часть массива является про
должением разреза его западной части и, по мнению автора, возможно, 
представляет собой клин, тектонически смещенный на восток. Имею
щиеся материалы не подтверждают представлений Е. К. Козлова [1973] 
о многофазности формирования этого интрузива.

Среди габбро-норитов и габбро-норито-анортозитов интрузива Пан
ских Тундр широким развитием пользуются послойные инъекции мел



козернистых габбро-норитов, иногда содержащих обильную вкраплен
ность титаномагнетита («магнетитовые габбро»), а также сегрегации и 
жилы габбро-пегматитов.

Сходное с указанными массивами строение имеют интрузивы Оланг- 
ской группы в Северной Карелии [Лавров, 1980] и групп Кеми-Сухалко 
и Суоте-Нярянкаваара в Северной Финляндии [Piirainen et al., 1974].

Петрография пород. Плагиоклазовые кумуляты слагают основной 
объем сохранившейся части массива Главного хребта. Выделяются две 
разновидности таких кумулятов: 1) трахитоидные габбро-норито-анор- 
тозиты и анортозиты средней зоны и 2) массивные габбро-анортозиты 
верхней зоны. За исключением текстуры и некоторых различий в со
ставе минералов, они аналогичны.

В трахитоидных габбро-норито-анортозитах структура средне-круп
нозернистая, равномернозернистая. Плагиоклаз (№ 60—70) составляет 
от 60 до 99% объема пород. Интерстициальный материал слажен 
главным образом ромбическим пироксеном (Fe32- 3i) и клинопироксеном, 
на долю которых приходится до 10—30% объема, а также кварцем (до 
3%), биотитом, титаномагнетитом, апатитом (см. рис. И). Пироксены 
образуют округлые ойкокристаллы диаметром до 20—40 см.

Для пироксенов характерны грубые пластины распада твердых рас
творов. параллельные (001) (см. рис. 12, г, д). Как известно [Hess, 
1960; Brown, 1958; и др.], ромбические разновидности таких пироксенов 
являются инвертированными пижонитами, а моноклинные в магмати
ческую стадию образовывали твердые растворы с пижонитами.

Плагиоклаз запылен рудным минералом и поэтому имеет темную 
окраску. Характерно отсутствие запыленности вдоль краев зерен и двой
никовых швов, что позволяет связывать это явление с распадом твердого 
раствора. Плагиоклаз имеет идиоморфные очертания только в породах 
с большим количеством интеркумулусного материала (см. рис. 12, б). 
Во всех других случаях за счет адкумулятного разрастания кристаллы 
приобретают сложные очертания, соприкасаясь между собой вдоль бух
тообразных поверхностей (ом. рис. 12, в).

В массивных габбро-анортозитах структура неравномернозернистая. 
Плагиоклаз здесь более кислый (№ 58—64), а пироксены более желе
зистые: Fs33-.i2i Ca23Mg49Fe28. Из других интерстициальных минералов 
спорадически отмечаются оливин Fa3S— до 5%, кварц — до 5—7, тита- 
номагнетит — до 5—10 и апатит — до 0,5%.

В среднезернистых габбро-норитах кумулятивными фазами являют
ся наряду с плагиоклазом № 70—80 (50—60%) ортопироксен со струк
турами распада, параллельными (100), Fs20- 23 (15—30%) и диопсид- 
авгит Ca37Mg5iFe12 (15—20%). Интерстициальный материал представ
лен коричневой роговой обманкой, биотитом, кварцем и рудными 
минералами (титаномагнетит и сульфиды). Количество интерстици
ального материала обычно не превышает 1—3%.

При появлении в породах кумулятивного оливина Fa20-25 они пере
ходят в оливиновые габбро-нориты и плагиоклазовые лерцолиты.

Характерной особенностью этих пород являются венцовые (коронар
ные) структуры, возникающие на границе оливина и плагиоклаза. Наи
более широко эти структуры проявлены в оливин-плагиоклазовых ку- 
мулятах (троктолитах), спорадически встречающихся в основании зоны 
габбро-анортозитов. Здесь хорошо видно, что они имеют концентриче- 
ски-зональное строение. Внутренняя кайма образована шестоватыми 
кристаллами ортопироксена, внешняя — агрегатом клинопироксена и 
зеленой шпинели, обычно в значительной мере замещена вторичным 
амфиболом и гранатом. Как уже указывалось, в настоящее время этим



структурам придается большое значение как возможным показателям 
величины давления во время затвердевания интрузии. Иногда отмеча
ется непосредственный переход интерстициального ортопироксена в 
образования венцовой структуры (см. рис. 1 2 , е), что согласуется с 
представлениями о ее позднемагматическом (субсолидусном) проис
хождении.

Состав плагиоклаза в этих породах An10- S0, оливина Fa23,-25t интер
стициальный материал представлен орто- и клинопироксенами, квар
цем, титаномагнетитом.

Плагиоклаз-ортопироксеновые кумуляты (нориты) развиты уже в 
пределах Мончегорского плутона. Иногда количество интерстициально
го клинопироксена (зеленого хромдиопсида) в них достигает 6 % и они 
описываются как габбро-нориты. Состав плагиоклаза Лп78_84» ортопи
роксена F s 23—27, их количества варьируют в пределах 30—65%.

Ниже по разрезу в плутоне развиты ортопироксеновые, ортопиро- 
ксен-оливиновые и оливин-хромитовые кумуляты. Их подробное описа
ние приведено в специальной публикации [Шарков, 1980].

Вторичные изменения пород в массиве представлены весьма широко 
и могут быть подразделены на автометаморфические и собственно ме
таморфические. Первые выразились в замещении пироксенов волокни
стым актинолитом и в соссюритизации плагиоклаза.

Собственно метаморфические изменения локализованы вдоль зон 
рассланцевания и выражаются в грануляции и деанортитизации пла
гиоклаза до № 35—40, появлении цоизита, граната и зеленой роговой 
обманки, свидетельствующих об условиях амфиболитовой фации. Та
кая ассоциация имеет площадное развитие вдоль контакта с образова
ниями беломорской серии. Вдоль юго-восточного контакта с породами 
тундровой серии развит парагенезис сине-зеленой роговой обманки, 
эпидот-клиноцоизита и плагиоклаза № 30—35, соответствующий усло
виям эпидот-амфиболитовой фации. В восточном контакте массива пре
обладают ассоциации зеленосланцевой фации. Такие наблюдения сви
детельствуют о наличии метаморфической зональности со снижением 
термодинамических параметров в сторону Центрально-Кольского сег
мента, связанной с эволюцией Беломорско-Лапландского метаморфиче
ского пояса [Глебовицкий, 1973; Прияткина и др., 1975].

Аналогичные вторичные изменения пород устанавливаются и в мас
сивах Панских—Федоровых Тундр и Олангской группы.

Химический состав. Как видно из табл. 4, наивысшая основность 
плагиоклаза и магнезиальность темноцветных минералов характерны 
для ультрамафитов, габбро-норитов и троктолитов. Габбро-анортозиты 
обеих зон различаются в целом по химизму довольно слабо, только для 
верхней зоны более характерны наличие нормативного (и модального) 
кварца и в целом несколько повышенная титанистость пород, особенно 
в обр. 796 (коллекция Б. А. Юдина), представляющем собой орудене- 
лый габбро-анортозит.

Для пород мончетундровского комплекса было проведено изучение 
геохимических особенностей поведения калия и рубидия [Яковлева, 
Шарков, 1974]. Цель работы — оценить распространенность этих эле
ментов и определить K/Rb отношения в различных дифференциатах. 
Проведенное исследование показало, что содержания калия и рубидия 
практически одинаковы в Мончегорском плутоне и массиве Главного 
хребта. Однако K/Rb отношения в них различны: для нижней, габбро- 
норитовой части разреза Главного хребта характерны те же значения, 
что и для Мончегорского плутона, а для верхней, габбро-анортозито- 
вой — значительно более высокие, что согласуется с высокими K/Rb



отношениями плагиоклазов, известными из литературных данных и па 
результатам нашего исследования. Сделан вывод, что это обстоятель
ство связано с дискриминацией рубидия плагиоклазом, что должна 
иметь место в случаях, когда последний является единственным мине
ралом ликвидуса.

Состав исходного расплава. Исходя из предположения о единстве 
массива Главного хребта и Мончегорского плутона, состав определен 
по химизму зоны закалки последнего. Он отвечает толеитовому базаль
ту (см. табл. 4) и довольно близок к составу расплава интрузий колмо- 
зерского комплекса. Судя по данным парагенетического анализа и па 
наличию субсолидусных венцовых структур, затвердевание интрузива 
происходило при давлении 8 ±  1 кбар [Шарков, 1980].

В геотектоническом отношении массивы данного типа, очевидно, мо
гут рассматриваться в качестве инициальных образований раннесвеко- 
фенского тектоно-магматического цикла в Печенгоко-Варзугской зоне. 
Согласно классификации А. Баддингтона [Buddington, 1939], габбро- 
анортозиты массива Главного хребта относятся к бушвельдскому типу.

Габбро-анортозиты цагинского комплекса

Особняком по сравнению с рассмотренными выше массивами стоит 
уникальный Цагинский массив. По характеру минеральных ассоциаций 
он пока не имеет себе аналогов в мировой литературе, несколько напо
миная нижние—средние части разреза таких интрузивов, как Патын- 
ский, Булкинский, Кизирский и другие, относимые к сиенито-габбровой 
формации [Богатиков, 1979; и др.]. Он очень плохо обнажен и пока еще 
слабо изучен. Имеющиеся в настоящее время данные по этому интру
зиву обобщены Б. А. Юдиным в 1960 г. и Е. К- Козловым [1973], по 
данным которых и составлено следующее описание.

Геологическое положение. Цагинский массив приурочен к субмери
диональному разлому, отделяющему Кейвскую структуру от Централь- 
но-Кольского блока. Интрузив в плане имеет неправильно-овальную 
форму, полностью располагаясь среди образований Кольской серии ар- 
хея. Его площадь составляет около 130 км2. Кровлей массива предпо
ложительно являлись породы кейвской свиты [Козлов, 1973], ксеноли
ты которых закартированы в северо-восточной части массива. В свою 
очередь, массив прорывается щелочными гранитами с образованием зон 
эруптивных брекчий. Вдоль контактов и зон бластомилонитизации онг 
как и все рассмотренные выше массивы, подвергается наложенному 
метаморфизму в условиях амфиболитовой и эпидот-амфиболитовой 
фаций.

Интрузив имеет чашеобразную внутреннюю структуру, характеризу
ющуюся более крутыми центроклинальными залеганиями расслоенности 
в краевых частях и пологими до горизонтальных в центре. Краевые 
части массива образованы среднезернистыми габбро и габбро-норита
ми с прослоями обогащенных титаномагнетитом ультрабазитов: оливи- 
нитов, троктолитов, пироксенитов-диаллагитов, а также оливиновых 
габбро и плагиоклазитов. Общая мощность краевой зоны 300—350 м. 
Разрез зоны не изучен. В эндоконтакте на востоке массива наблюда
лись средне-мелкозернистые габброиды, относящиеся, вероятно, к обра
зованиям зоны закалки. Химический состав этих пород, отвечающий 
субщелочному базальту (трахибазальту), приведен в табл. 5.

Центральная часть массива имеет автономную внутреннюю струк
туру и сложена преимущественно гигантозернистыми лабрадоритами и 
габбро-лабрадоритами. По данным Б. А. Юдина, приведенным в рабо-



Таблица 5
Химический состав (в вес. %) пород Цагинского массива [Козлов, 1973]

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i O , 2 4 , 9 8 3 2 , 6 6 4 2 , 1 7 4 6 , 0 6 4 9 , 4 6 4 7 , 7 9 4 8 , 5 1 4 8 , 9 3 5 0 , 9 4 4 8 , 9 2 5 0 , 3 2

т ю 2 6 , 0 6 6 , 7 2 3 , 8 1 2 , 6 9 2 , 2 6 0 , 1 0 0 , 5 1 0 , 5 4 0 , 0 7 2 , 5 7 2 , 1 3

А 1 А > 9 , 2 8 1 1 , 7 0 1 5 , 0 1 1 4 , 3 5 1 7 , 7 1 2 1 , 6 5 2 1 , 7 5 2 4 , 0 3 З б , 5 6 1 6 , 7 8 1 5 , 6 8

р е 2 0 3 1 9 , 2 7 1 4 , 7 5 8 , 4 7 5 , 8 0 4 , 8 6 4 , 8 7 5 , 2 5 4 , 6 3 0 , 1 6 4 , 5 4 4 , 4 8

F e O 2 3 , 8 0 2 1 , 6 6 1 4 , 9 1 1 4 , 6 2 9 , 4 1 6 , 1 8 5 , 2 4 3 , 6 1 0 , 8 7 1 0 , 9 1 1 1 , 0 8

М п О — 0 , 1 7 0 , 2 1 0 , 1 9 0 , 1 5 Следы Следы 0 , 0 7 0 , 0 1 0 , 2 1 0 , 2 2
M g O 1 0 , 1 0 3 , 7 4 4 , 2 2 5 , 4 0 3 , 7 3 5 , 1 9 3 , 0 6 2 , 7 2 0 , 5 1 3 , 6 9 4 , 7 4

С а О 3 , 4 6 5 , 4 0 6 , 9 Э 5 , 5 6 7 , 7 1 9 , 1 6 1 0 , 1 0 9 , 3 0 1 3 , 7 1 7 , 3 1 6 , 3 6

N a a O 0 , 9 9 2 , 1 4 2 , 8 2 2 , 7 0 3 , 3 7 3 , 2 5 3 , 8 2 3 , 8 0 3 , 5 5 3 , 4 0 3 , 2 8

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

р а о б — — — 0 , 8 5 0 , 0 2 Следы Следы — — 0 , 1 2 0 , 0 2

v a o 5 — 0 , 1 8 0 , 0 6 0 , 0 2 0 , 0 3 — — — — 0 , 0 3 —

Н а О 10 5 0 , 2 0 0 , 1 4 0 , 1 7 0 , 1 7 0 , 1 0 0 , 1 7 0 , 0 9 0 , 1 0 Н ет 0 , 1 1 0 , 0 8

П .  п .  п . 1 , 6 1 0 , 5 9 0 , 2 4 1 , 0 8 0 , 3 5 0 , 8 3 0 , 6 1 1 , 1 6 0 , 3 2 0 , 1 1 0 , 6 1

С у м м а 9 9 , 6 2 1 0 0 , 2 0 9 9 , 5 0 9 9 , 9 5 9 9 , 9 4 9 9 , 8 4 9 9 , 4 1 9 9 , 3 4 1 0 0 , 2 2 9 9 , 5 0 9 9 , 9 6

Or 1 , 1 1 2 , 2 3 2 , 7 8 2 , 7 8 4 , 4 5 3 , 3 4 2 , 7 8 2 , 2 3 — 5 , 0 0 6 , 1 2

АЬ 5 , 7 7 1 7 , 8 3 2 3 , 5 9 2 3 , 0 7 2 8 , 3 1 3 0 , 9 3 3 1 , 9 8 3 1 , 9 8 2 9 , 8 9 2 8 , 8 4 2 7 , 7 9

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

Срх — 4 , 4 6 6 , 0 4 0 , 9 3 5 , 7 5 3 , 6 5 7 , 2 4 — — 6 , 7 5 5 , 3 2

Орх 6 , 2 1 4 , 5 4 1 4 , 4 1 3 0 , 8 8 1 6 , 2 1 1 8 , 3 6 2 , 9 6 8,68 2 , 5 2 1 8 , 3 5 2 2 , 6 0

01 2 5 , 6 8 1 5 , 5 1 5 , 5 4 — — — 4 , 0 2 — — — —

Q — — — 0 , 9 0 2 , 1 6 0 , 7 2 — 0 , 6 0 0 , 8 4 0 , 6 6 0 , 8 6

Сог 1 , 6 3 — — — — — 0 , 4 1 0 , 8 2 —

Mt 2 8 , 0 1 . 2 1 , 7 6 . 1 2 , 2 7 8 , 3 4 6 , 9 5 6 , 9 5 7 , 6 4 6 , 7 1 0 , 2 3 6 , 4 8 6 , 4 8

II 1 1 , 5 3 1 1 2 , 7 5 ► 7 , 2 8 5 , 1 6 4 , 4 0 0 , 1 5 0 , 9 1 1 , 0 6 0 , 1 5 4 , 8 6 4 , 1 0

%Ап 7 5 5 4  . 5 3 5 2 52 5 7 5 6 5 9 68 4 9 4 7

f 33 5 7 5 1 5 1 44 3 0 3 1 1 8 4 5 5 1 4 6

П р и м е ч а н и е .  1, 2 — титаномагнетитовые: 1 — троктолит, 2 —> плагиОклазит; 3—5 — габбро-норит; 
б—8 — грубозернистое габбро; 9 — анортозит; Ю, 11 — эндоконтактовые габброиды. Анализы 1,6—9 — 
вз центрального комплекса, остальные из краевого.

те Е. К- Козлова [1973], в пределах центрального комплекса устанав
ливается отчетливо выраженная ритмичная расслоенность, разрез рит
мов начинается с титаномагнетитовых оливинитов, которые сменяются 
титаномагнетитовыми троктолитами, затем — оливиновыми габбро, пе
реходящими в гигантозернистые габбро и в габбро-анортозиты и анор
тозиты. Мощность ритмов обычно составляет 20—30 см, уменьшаясь 
вниз по разрезу. Габбро-нориты менее характерны для массива, хотя 
и отмечаются в ряде случаев. В связи с плохой обнаженностью масси
ва разрез и этой зоны не изучен. Верхняя часть интрузива уничтожена 
эрозией. В целом по характеру разреза массив аналогичен средней ча
сти разреза Гремяха-Вырмесского интрузива.

Возрастное положение. Время внедрения интрузива определяется 
главным образом на основании геологических данных. Он прорывает 
верхнеархейские образования кейвской серии и, в свою очередь, пере
секается щелочными гранитами, внедрившимися между ранней и позд
ней свекофенскими стадиями развития Балтийского щита [Земная ко-



pa..., 1978]. Надежные изотопные датировки отсутствуют. Следует от
метить, что большинством исследователей, в том числе Б. А. Юдиным 
[1981] и Е. К. Козловым [1973], Цагинский массив относится к суб- 
платформенным образованиям с возрастом 1900 млн. лет.

Петрография пород4. Плагиоклазовые кумуляты (анортозиты, габ
бро-анортозиты) являются наиболее распространенной разновидностью 
пород. Плагиоклаз № 60—67 составляет в них 70—100% объема. Ин
терстициальные минералы представлены клинопироксеном ряда авгита 
в количестве 0—30%, обычно 5—1 0 %, а также титаномагнетитом.

В крупнозернистых габбро к кумулятивным фазам относится и кли- 
нопироксен ряда авгита Woi2Eni0Fsi6. Плагиоклаз в габбро, согласна 
Е. К. Козлову [1973], имеет состав Ап59- в0• При появлении в них куму
лятивного титаномагнетита (18—42 объемн.%) порода переходит в маг- 
нетитовое габбро, в котором иногда наряду с авгитом отмечается орто
пироксен состава Fs33- i5. Основность плагиоклаза при этом снижается 
до Ля4в_51. Еще одна разновидность габброидов представлена оливин- 
клинопироксен-плагиоклазовыми кумулятами.

Нередко отмечается оливин-плагиоклаз-титаномагнетитовые куму
ляты. Состав оливина Ра29- ^  плагиоклаза Л/г49_52. Количество титано
магнетита в породах колеблется от 21 до 50%. Характерной особен
ностью этих пород (и других оливинсодержащих разновидностей) явля
ется наличие концентрически-зональных пироксен-шпинелевых кайм 
вдоль границ оливина и плагиоклаза.

Ультраосновные дифференциаты представлены титаномагнетитовы- 
ми оливинитами (оливин Ра26- и) с интерстициальным плагиоклазом 
Лп46_5о с содержанием титаномагнетита от 2 2  до 60%, а также прослоя
ми анхимономинеральных титаномагнетитовых пород. Последние, кро
ме того, образуют линзообразные тела, секущие расслоенность, а также 
ветвящиеся жилы.

Таким образом, намечается резкое различие вещественного состава 
Цагинского интрузива и всех остальных интрузивов. В отличие от но- 
рит-габбро-норитовых парагенезисов здесь развиты габбро с подчинен
ным количеством габбро-норитов. Наиболее характерная черта — уди
вительное богатство пород титаномагнетитом, особенно ультрамафиче- 
ских разновидностей, что совершенно не характерно для других масси
вов и отмечается только для образований ачинского комплекса габбро- 
анортозитов. Сульфидная минерализация проявлена слабо, концентри
руется в существенно титаномагнетитовых породах и характеризуется 
развитием главным образом халькопирит-пирротиновых парагенезисов 
с незначительным количеством пентландита.

Характер вторичных изменений массива изучен недостаточно. Судя 
по имеющимся описаниям, вдоль границ плагиоклаза и оливина в по
родах развиваются венцовые структуры пироксен-шпинелевого типа. 
Автометаморфические минералы представлены волокнистым актиноли
том, антофиллитом и соссюритом. Вдоль контактов и зон рассланцева- 
ния по основным породам наблюдается развитие зеленой роговой об
манки, альмандинового граната и клиноцоизита, свидетельствующее о 
преобразованиях пород в условиях дистен-микроклиновой субфации 
амфиболитовой фации.

Химический состав. Как видно из табл. 5, породы плутона характе
ризуются необычно высоким содержанием железа и титана и сущест
венно пониженной основностью плагиоклаза. Обращает на себя внима
ние присутствие в габброидах нормативного кварца. 1
1 Петрографическое описание дается по данным Е. К. Козлова [1973], кумулятивная 

интерпретация пород — автора.



Состав исходного расплава интрузива, определенный на основании 
данных по химическому составу эндоконтактовых габброидов (см. 
табл. 5), отвечает субщелочному базальту. Весьма значительно коли
чество в эндоконтактовых породах К2О, возможно связанное с контами
нацией материала вмещающих гнейсов или указывающее на то, что в 
верхней, ныне эродированной части интрузива присутствовали сиениты.

Присутствие троктолитов и широкое развитие коронарных (венцо- 
вых) пироксен-шпинелевых структур вдоль границ оливина и плагио
клаза свидетельствуют о том, что затвердевание массива происходило 
в условиях умеренных глубин при давлении 6 —7 кбар.

Е. К. Козловым [1973] Цагинский интрузив рассматривается как 
потенциально никеленосный. Однако в настоящее время неизвестны су
щественные концентрации никеля в подобного рода массивах, и рас
смотренный плутон вряд ли окажется исключением, тем более что тита- 
номагнетит и медно-никелевые сульфиды являются антагонистами.

Таким образом, судя по имеющимся данным, Цагинский массив 
произошел при кристаллизации субщелочных базальтов. Он формиро
вался в пределах жесткой структуры Центрально-Кольского сегмента.

Габбро-анортозиты ачинского комплекса
По своим геолого-петрологическим особенностям массивы ачинского 
комплекса относятся к своеобразному типу расслоенных интрузивов 
шовных зон глубинных разломов [Шарков, 1975]. В состав комплекса 
входят Ачинский, Пачинский и Ельозерский массивы, расположенные в 
обрамлении восточного окончания Кейвской структуры, в пределах 
Кейвско-Поросозерской мобильно-проницаемой зоны. По вещественно
му составу породы массивов ближе всего стоят к породам цагинского 
комплекса, хотя по морфологии тел и характеру вторичных изменений 
они резко отличаются от последних. Наиболее изучен Ачинский массив 
[Юдин, 1974; Шарков, Сидоренко, 1975], на примере которого и будут 
рассмотрены эти образования.

Геологическое положение. Ачинский массив располагается вдоль 
левого притока р. Поной — р. Ачи. Это — пластинообразное тело дли
ной около 10 0  км при ширине, варьирующей от первых километров до 
нескольких десятков метров. Общее простирание интрузива северо-за
падное, с крутым падением на северо-восток. В плане он имеет ленто
образную неправильную форму (рис. 13). Массив сравнительно хорошо 
обнажен только в долинах рек Ача и Поной, однако габбро-анортозиты 
хорошо прослеживаются на аэромагнитных картах, что и позволяет 
довольно уверенно судить о форме и размерах тела.

Массив приурочен к тектоническому контакту олигоклазовых гней- 
со-гранитов Мурманского блока с метаэффузивами кейвской серии. 
Контакты его обычно тектонические, сорванные, часто затушеванные 
внедрениями более молодых щелочных гранитов. Первичные интрузив
ные контакты сохранились лишь на отдельных участках. Согласно 
Д. Д. Мирской [1968], в зоне экзоконтакта под воздействием интрузии 
часто происходит аплитизация гнейсов кейвской серии с регенерацией 
из них гранитного расплава, образующего маломощные жилы в мета- 
габбро-анортозитах. Иногда наблюдаются ксенолиты аплитизирован- 
ных гнейсов, залегающих согласно с расслоенностью интрузива.

Ачинский массив образован преимущественно крупнозернистыми 
сильно рассланцованными метагаббро-анортозитами, метагаббро и под
чиненными им количественно тремолитовыми амфиболитами по уль
траосновным породам. В поперечном разрезе массив имеет асимметрич
ное строение. Судя по разрезу вдоль р. Поной (см. рис. 9), его юго-за



падная часть сложена крупнозер
нистыми до гигантозернистых 
метагаббро-анортозитами, кото
рые в северо-восточном направ
лении постепенно сменяются так- 
ситовыми метагаббро-анортози- 
тами (см. рис. 7), а затем пере
ходят в среднезернистые мезо- 
кратовые габброиды. Последние, 
в свою очередь, сменяются тре- 
молитовыми амфиболитами с 
маломощными ( 1 0 — 2 0  см) про
слоями полевошпатовых амфи
болитов. Далее к северо-востоку 
развиты мелко-среднезернистые 
метагаббро (полевошпатовые 
амфиболиты) эндоконтакта.

Породы массива интенсивно 
рассланцованы и метаморфи- 
зованы в условиях амфиболи
товой фации. Однако местами в 
них отмечается реликтовая тра- 
хитоидная текстура, обусловлен-* 
ная плоскопараллельным распо
ложением таблитчатых кристал
лов плагиоклаза. Азимут падения 
трахитоидности варьирует от 
350 до 50°, Z70°. Аналогичное
залегание имеет расслоенность е 
зоне тремолитовых амфиболитов 
и наложенная сланцеватость. В 
плане трахитоидность и расслоен
ность располагаются параллель
но контактам массива.

В центральных частях масси
ва, по данным Б. А. Юдина [ 1974], 
среди метагаббро-анортозитов от
мечаются слои титаномагнетито- 
вых руд мощностью до несколь
ких метров и протяженностью в 
десятки — сотни метров. Здесь 
наиболее четко проявлена рит
мичная расслоенность. Асиммет
ричный характер пачек подчер
кивается прослоями, содержащи-

Рис. 13. Схематическая геологическая 
карта и разрезы Ачинского массива по 
6. А. Юдину [1974] с дополнениями ав
тора
1 — метагаббро-анортозиты;
2 — гнейсы лебяжчнской свиты ксйвской се

рии;
3 — олигоклазовыс гранито-гнейсы Мурманско

го блока;
•J — элементы залегания сланцеватости



ми минералы ранней стадии кристаллизации — оливин и титаномагне- 
тит. Меланократовые разновидности пород приурочены к верхним ча
стям ритмов, что, по мнению Б. А. Юдина [1974], свидетельствует об 
опрокинутом залегании интрузива. Однако общий характер разреза ин
трузива с развитием обычных высокомагнезиальных немагнетитовых 
ультрамафитов в подошве тела и с появлением существенно магнетито- 
вых пород наверху скорее свидетельствует о том, что такой разрез рит
мов отвечает обычной последовательности и нет оснований предпола
гать опрокинутое залегание.

Возрастное положение. Время формирования массивов ачинского 
комплекса аналогично времени формирования массивов цагинекого. 
Они прорывают архейские образования кейвского комплекса и секутся 
щелочными гранитами селецко-свекофенского возраста. В отличие от 
колмозерского комплекса габбро-анортозиты Ачинского массива обна
руживают тесную связь с процессами селецкой тектоно-магматической 
активизации Кейвской структуры, что позволяет отнести их к сумий- 
ским образованиям. Радиологический возраст метагаббро-анортозитов 
Ачинского массива оценивается в 2000±100 млн. лет (К-Аг метод по 
амфиболу) [Геохронологические рубежи..., 1972], что, очевидно, отра
жает этап наложенной свекофенской активизации региона Балтийского 
щита.

Петрография пород. Метагаббро-анортозиты всех рассмотренных 
массивов образованы лабрадором № 54—80, обычно № 56—58 (70— 
95% объема), зеленой, чаще сине-зеленой роговой обманкой (5—30%) 
и второстепенными минералами: бурым биотитом, кварцем, апатитом, 
титаномагнетитом, сфеном. Пироксены практически отсутствуют. Рого
вая обманка развивается в связи с наложенной сланцеватостью и, не
сомненно, имеет вторичный характер, ассоциируясь с эпидот-клиноцои- 
зитом. Плагиоклаз при этом деанортитизируется до андезина № 30—45, 
В метаультрабазитах амфибол относится к актинолит-тремолитовому 
ряду.

Характер парагенезисов свидетельствует о том, что метаморфизм 
пород происходил в условиях, соответствующих кианит-силлиманитовой 
фациальной серии и характеризующихся более высокими давлениями 
по сравнению с ранним метаморфизмом колмозерских массивов [Зем
ная кора..., 1978]. Изофациальный диафторез здесь испытали и вмеща
ющие массив образования кейвской серии.

В отличие от массивов Колмозерской группы ранняя сланцеватость 
в районе Ачинского массива сминается в сжатые складки, хорошо вы
деляющиеся на геологической карте (см. рис. 13) по изменению конфи
гурации массивов. Последующие деформации приводят к образованию 
открытых складок, а наиболее поздние выражаются в появлении си
стем субвертикальных трещин северо-западного и субмеридионального 
простираний. Вдоль них наблюдаются жилки белого кварца и хлорита, 
что свидетельствует о том, что изученные породы претерпели один тек- 
тоно-метаморфический цикл, т. е. внедрение и дальнейшее преобразова
ние интрузий происходили в процессе одноактного развития процессов 
в зоне смятия, как и интрузивов колвицко сальнотундровского комп
лекса.

Имеющиеся петрологические данные по ритмичной и скрытой рас
слоенное™ позволяют считать, что первоначально массивы представля
ли собой пологозалегающие тела и что современное их крутое залега
ние является вторичным, связанным с последующими деформациями.

Химический состав. Состав пород Ачинского массива отражен в 
табл. 6 . Как видно из этой таблицы, породы в целом весьма обогащены



Таблица 6
Химический состав (в вес.%) пород ачинского комплекса

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Si02 29,89 37,36 40,0) 4 3 , 5 3 49,26 50,27 48,69 52,14 47,60 49,44
Ti02 3,79 2 , 5 7 0,19 2,33 1,15 0,17 0,32 1,06 1,40 0,95
Al20 3 4,90 6,94 3,49 1 2 , 4 4 17, рв 14,93 18,49 20,44 20,10 23,56
Fe20 3 18,49 1 0 , 2 0 2,32 8,12 2,19 3,22 4,88 2,34 3,43 3,80
FeO 23,27 16,82 7,16 12,38 9,28 13,55 4,41 6,30 8,14 3,74
MnO 0 , 3 5 0,32 o ,n 0,19 0,17 0,19 Следы 0,14 0,11 0,13
MgO 14,15 19,19 33,51 6,47 5,41 8,71 6,99 2,76 3,56 0,90
CaO 1,05 2,24 1 , 1 6 10,15 10,79 9,05 13,00 10,20 10,45 11,80
Na.O 0,06 0 , 0 1 0,02 2,22 2,82 2,69 2,88 3,36 3,58 4,18
K20 0,009 0,06 o ,n 0,41 0,68 0,25 0,17 0,87 0,63 0,84
p20 5 — 0 , 0 2 1,60 — — — — — — 0,19
V20 5 0,07 0,14 — — — — — — — —
H2Oi05 0,20 0,37 0,16 0,12 0,14 0,03 — 0,26 0,06 (409
П.п.п. 3,75 3,82 1 ',10 1,70 1,46 0,52 0,70 0,61 0,95 0,84

С у м м а 99,979 П 0 ,06 99,83 100,06 100,46 100,61 100,53 1)0,48 100,01 10),46
Or 0,56 — — 2,23 3,90 1,11 1,11 5,57 3,34 5,00
Ab 0,52 — — 18,35 23,59 23,07 24,64 28,31 28,31 31,98
An 5,29 11,13 5,84 23,09 32,26 28,09 36,44 37,8 36,99 42,83
Cpx — — — 21,81 17,71 13,71 22,31 10,65 12,89 9,22
Opx 43,09 49,21 34,26 14,04 8,60 25,93 — — — —
01 20,53 26,81 42,65 — 12,77 8,33 15,30 0,16 1 ',16 —
Q — — — 0,06 — — — 2,13 — —
Cor 2,85 2,85 1,33 — — — — — — —
Mt 26,86 14,82 3,24 11,81 3,24 4,0 5 6,48 3,24 5,09 5,56
II 7,28 3,34 0,46 18,21 2,12 0,46 0,61 2,12 2,73 1,82
%An 77,5 — — 56 58 55 58 57 57 57
f 32 24 9 29 43,5 38 14 47 46 45
Ne — — — — — — 0,28 — 1,14 1,99

П р и м е ч а н и е .  1 , 2  — титаномагйетитовые металер и дот иты: 1 — оЗр. 54 ® 2 — обр. 241-8; 3 — амфиСо- 
лизированный серпентинит, обр. 363; 4—6—ортоамфиболиты (метагаббро): 4 — обр. 31, 5 — обр. 658/63, 
6 — обр. 302; 7, 8 — метагаббро-кру пноэернистые: 7 — обр. 7820, 8 — об£. 644/61; 9—2 1 метагаббро - 
анортозиты: 9 — обр. 34 ,̂ 10 — обр. 52^, 11—обр. 62, 12 — обр. 56, 13 — обр. 57, 14— обр. 81, 15 —

железорудными минералами, хотя и в меньшей мере, чем в Цагинском 
массиве. Как и в последнем, в Ачинском массиве породы характеризу
ются пониженной основностью плагиоклаза (в среднем Ап5в- 58) и повы
шенной железистостью темноцветных минералов. Однако в отличие от 
Цагинского массива, где весьма распространены породы с норматив
ным кварцем, здесь это редкость и, наоборот, развиты породы с норма
тивным нефелином. Возможно, это свидетельствует о наложении нат
рового метасоматоза на породы массива, но этот вопрос требует даль
нейшего изучения.

Состав исходного расплава. Состав исходного расплава Ачинского 
массива отвечал толеитовому базальту несколько повышенной щелоч
ности (см. табл. 6 , обр. 22). Данных для суждения об условиях его кри
сталлизации у автора нет.



11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22

49,57 51,34 50,36 49,80 50,79 51,50 49,94 50,65 51,69 51,90 52,22 48,04
0,97 0,22 < ,63 0,38 0,20 0,24 0,69 0,81 0,39 0,32 0,13 0,90

21,78 26,19 22,40 21,63 23,50 27,86 24,34 23,68 24,3 25,78 27,59 16,09
2,9  ) 0,57 2,42 2,15 1,32 0,38 2,60 1,37 1,43 0,70 0,92 2,81
6,12 3,49 5,82 7,12 4 , 0 ) 1,59 4,72 4,88 3,60 2,60 1,33 9,66
0,15 0,05 0,09 0,11 0 /. 8 (',05 0,07 0,09 0,06 0,04 0,03 0,15
3,69 1,94 2,70 4,05 4,08 1,20 2,42 2,32 2,86 1,24 0,53 6,12
9,25 7,44 1 ',56 10,45 D , a 12,01 9,36 11,38 10,95 11,67 11,28 12,"4
3,67 5 , 7 4,02 2,99 3,99 4 , 6 3,73 3,42 3,58 4,91 5,01 2,30
0,68 1,52 0,35 0,42 1,43 0,27 1 , 4 0,54 0,41 0,27 0,17 0,48
0,15 — — — 0,05 0,09 — 0,11 0,12 — Н ет —

— — — — - - Н ет — — Н ет — — —
0,04 0,10 0,06 0,16 0,10 0,06 0,12 0,10 0,08 0,12 0,22 0,06
0,96 2,25 0,57 0,73 0,84 0,66 1,04 1,13 (',98 0,39 1,02 1,27

99,93 100,18 99,98 100,02 99,69 99,97 10),07 100,48 10),45 100,04 130,45 99,92
3,90 8 , 9 ) 2,23 2,23 2,23 1,11 6,12 2,78 2,23 1,67 1,11 2,78

30,93 28,84 3 4 / 8 25,17 34,08 34,60 20,97 28,84 3*0,41 34,08 37,75 19,40
41,17 36,99 42,00 44,78 44,78 57,30 46,45 47,84 47,28 47,56 52,29 32,26
3,89 — 8,61 5,75 5 , 2 ) 1,83 — 7,16 5,70 8,55 3,00 21,71
7,40 — 2,22 15,21 0,23 0,9  J — 8,77 9,51 — — 8,39
5,43 7,66 5,17

сос. 19,97 4,85 16,79 — — 4,07 1,66 8,06
— — — — — — 0,06 0,96 — — —
— 3,26 — — — — — — — _ — —

4,17 0,93 3,47 3,01 1,86 0,70 3,70 2,08 2,08 0,93 1,39 3,94
1,82 0,46 1,21 0,7  о 0,46 0,46 1,37 1,52 0,76 0,61 0,15 1,67

57 56 55 64 ' 57 62,5 69 62,5 61 58 58 62
38 47 51 45 31 35 4 ',5 46,6 34 46 43,5 42

— 7,67 — — — — 5,68 — — 3,98 2,56 —

Обр. 64, 16 — обр. 14, 17 — обр. 170-3, 18 — обр. 9951, 19 — обр. 17, 20 ^  обр. 150/62, 21 — обр. 926* 
22 — эндоконтактовое метагаббро.

Анализы по данным: 1—9 и 15—21 — Б. А. Юдина; Ю—14 — В. В. Сидоренко; 22 — из коллекции автора.

Таким образом, массивы ачинского комплекса, очевидно, являются 
синкинематическими образованиями, связанными с развитием Кейвско- 
Поросозерской мобильно-проницаемой зоны. По характеру разреза, па
рагенезисам минералов, составу пород эти образования близки к ана
логичным породам Цагинского массива, к которому они тяготеют и по 
времени формирования. Однако в отличие от последнего, кристаллизо
вавшегося в условиях жесткой рамы, здесь рама была мобильна, что 
сказалось как на морфологии тел, так и на характере их вторичного 
изменения.



Г аббро-анортозиты
колвицко-сальнотундровского комплекса

В отличие от всех предыдущих комплексов анортозиты рассматривае
мых ниже массивов ассоциируют с породами среднего и кислого соста
ва (мангеритами, или монцонитами). Подобного рода ассоциации весь
ма широко развиты в докембрийских подвижных областях, особенно на 
Канадском и Алданском щитах, где они описываются в качестве «авто
номных», или «массивных», анортозитов («адирондакский тип» по
A. Баддингтону [Baddington, 1939]).

Геологическое положение. Колвицко-сальнотундровский комплекс 
образован тремя крупными анортозитовыми массивами — Колвицких, 
Кандалакшских и Сальных Тундр, приуроченными к крупнейшему на 
Балтийском щите Лапландскому глубинному разлому, или Главному 
Беломорскому шву [Земная кора..., 1978; Прияткина, Шарков, 1979]. 
Они представляют собой фрагменты некогда единой структуры, разоб
щенные в процессе дальнейшей структурно-метаморфической эволюции 
региона (см. рис. 1 ).

Как уже указывалось, массивы известны еще со времен Е. С. Федо
рова (начало XX в.) и с тех пор неоднократно изучались различными 
исследователями, в том числе и автором. Большинством специалистов 
они рассматривались в качестве интрузивных образований. Однако
B. В. Жданов [1966] полагает, что метаанортозиты Сальных Тундр 
являются результатом базификации гнейсовидных диоритов и норитов 
«лапландской гранулитовой формации». По мнению К. Д. Беляева 
[1971] и ряда других исследователей, эти породы имеют осадочно-ме- 
таморфогенное происхождение и принадлежат к супракрустальным 
толщам гранулитовой формации.

Колвицкий массив представляет собой пластинообразное тело мощ
ностью около 3 км, вытянутое на 60 км в северо-западном направлении 
с общим падением под углом 30—40° на северо-восток. Его истинные 
размеры неизвестны, так как юго-восточное окончание скрыто под по
верхностью Белого моря, а северо-восточное — под четвертичными об
разованиями депрессии оз. Колвицкого (рис. 14, а).

Массив расположен между толщей амфиболитов с реликтами пор
фировидных структур с запада и Порьегубско-Умбинским гранулито- 
вым блоком с востока. Контакт с амфиболитами интрузивный. Здесь 
наблюдаются эруптивные брекчии, где угловатые фрагменты метапор- 
фиритов цементируются среднезернистыми габбро-анортозитами, рас
сматриваемыми автором в качестве быстроохлажденной зоны массива. 
Химический состав этих образований приведен в табл. 6 . Брекчиевые 
текстуры видны только в наиболее сохранившихся участках, поскольку 
в процессе дальнейшего рассланцевания они преобразуются в плагио- 
сланцы с линзами амфиболитов, где первичные соотношения пород пол
ностью теряются.

Северо-восточный контакт массива с образованиями Порьегубско 
Умбинского гранулитового блока совместно с вмещающими его пород*, 
ми подвергся интенсивному рассланцеванию в условиях гранулитовой 
фации. Это привело к полной потере первичных текстурных особенно
стей как тех, так и других пород, в результате чего наблюдается посте
пенный переход от массива к вмещающим его образованиям.

Кандалакшский массив (см. рис. 14, а) расположен к северу от Кол
вицкого и отделен от него узкой полосой гранитизированных биотито- 
вых гнейсов. Он вытянут в субширотном направлении при максимальной 
ширине до 12 км. Массив также имеет линзообразную форму. В кон-



Рис. 14. Схемы геологического строения Колвицкого и Кандалакшского (а) и Сально- 
тундровского (б) массивов
1 — четвертичные отложения; 2 — породы норито-мангеритовой группы; 3 — анортозиты; 4 — гранато
вые амфиболиты с реликтами порфиритовых структур; 5 — гнейсы и мигматиты; 6 — гранат-клино- 
пироксеновые сланцы; 7 — гранулиты Лоттинского блока; 8 — метагаббро-анортозиты горы Пыршин- 
Уайвиш (друзитовый (?) комплекс): а — слабо измененные, б — рассланцованные; 9 — тектонические
нарушения: а — крутопадающис, б — надвиги

Рис. 15. Схема, иллюст
рирующая взаимоотноше
ния Колвицкого и Канда
лакшского массивов

такте с подстилающими его амфиболитами, так же как в Колвицком 
массиве, наблюдаются рассланцованные эруптивные брекчии. Кровля 
интрузива уничтожена эрозией.

По-видимому, Колвицкий и Кандалакшский массивы представляли 
собой единый интрузив, испытавший субширотную деформацию 
(рис. 15).

Представления о внутреннем строении Сальнотундровского массива 
(см. рис. 14, б) крайне противоречивы. Согласно Г. Гертнеру [Gaertner, 
1962] и В. В. Жданову [1966], он является тектоническим блоком, бо
лее древним, чем окружающие его породы. Л. А. Прияткина [Приятки- 
на, Шарков, 1979] считает его пластинообразным интрузивным телом, 
полого падающим на северо-восток. Е. Н. Володин и Д. Ф. Полферов, 
а также А. И. Ивлиев [1977], Е. В. Шарков [1974] полагают, что мас



сив в районе Сальных Тундр деформирован в опрокинутую синкли- 
I нальную складку, шарнир которой полого погружается на северо-запад. 
Имеющихся в настоящее время геофизических данных недостаточно 
для однозначного решения вопроса. Однако, несмотря на различие то
чек зрения на строение этой части массива, все исследователи пола
гают, что в целом метагаббро-анортозиты образуют пластинообразное 
тело, прослеживающееся от Сальных Тундр через Таудаш-Тундру 
вплоть до Государственной границы СССР и далее продолжаются на 
территории Финляндии.

Изучение характера распространения пород и изменения их состава 
в плане и вертикальном разрезе массивов позволило выделить опреде
ленные зоны (макрослои), характеризующиеся на всем своем протяже
нии специфическими петрографическими особенностями. Эти зоны зале
гают согласно друг с другом и с контактами. Массивы интенсивно рас- 
сланцованы параллельно расслоенности. Первично-магматические 
структуры и минералы сохраняются только на отдельных участках, а в 
остальных случаях переработаны почти нацело. Однако возникающие 
при этом кристаллические сланцы существенно различаются по мине
ральному составу, что позволяет уверенно прослеживать выделенные 
горизонты на всем протяжении массивов.

Возрастное положение. Нижняя возрастная граница комплекса оп
ределяется наличием секущих соотношений габбро-анортозитов с мета- 
эффузивами, верхняя — процессами мигматизации и наложенного гра- 
нулитового метаморфизма высоких давлений (лапландского типа). Де
тальные структурно-метаморфические исследования, выполненные 
Л. А. Прияткиной и автором [1979], показали, что рассланцевание по
род, сопровождаемое их перекристаллизацией в условиях гранулитовой 
фации, происходило сразу же после затвердевания массивов и соответ
ственно возраст метаморфизма отражает время становления плутонов. 
По данным U-Th-Pb и К-Аг методов, формирование гранулитов лап
ландского типа на территории Сальных Тундр имело место 1900— 
1850 млн. лет назад [Геохронологические рубежи..., 1972], а в районе 
Колвицких Тундр— 1950—1900 млн. лет назад [Бибикова и др., 1973]. 
Эти цифры характеризуют и возраст массивов.

Возраст амфиболитов, прорываемых габбро-анортозитами, дискус
сионен. К. А. Шуркин [1968] относит их к хеталамбинской свите бело
морской серии архея. Однако, по мнению других геологов [Бельков 
и др., 1971; Беляев, 1971], их следует относить к аналогам тундровой 
серии архея, а авторы монографии «Земная кора...» [1978] считают их 
еще более молодыми — сумийскими образованиями (нижний протеро
зой).

Это подтверждается находками строматолитов в прослоях кальци- 
фиров среди амфиболовых гнейсов южного обрамления Сальных Тундр 
[Ивлиев, 1971]. Таким образом, имеющиеся геологические и изотопно
геохронологические данные не противоречат друг другу и свидетельст
вуют о том, что формирование интрузивов происходило примерно 
1900 млн. лет назад.

Проведенное исследование показало, что массивы анортозитов— 
мангеритов колвицко-сальнотундровского комплекса представляют со
бой синкинематические интрузии высокоглиноземистых андезито-ба- 
зальтов, внедрившихся вдоль шовной зоны Лапландского глубинного 
разлома на ранних стадиях его развития. Они являются представите
лями известково-щелочной серии магматических горных пород, и их 
появление, очевидно, связано с пододвиганием Беломорского мегабло
ка под Кольский мегаблок в процессе свекофенской орогении.



Рис. 16. Разрезы Колвицкого (I—VI) и Кандалакшского ( VII—IX) массивов
1 — метапорфириты (а) и гранатовые амфиболиты по ним (б); 2 — эруптивные брекчии; 3 — эндо- 
контактовые метагаббро-анортозиты; 4 — анортозиты (а) и плагиосланцы по ним (б); 5 — метагаб
бро-анортозиты (а) и плагиосланцы по ним (б); 6 — нерасчлененные анортозиты и габбро-анортози
ты; 7 — метанориты (а) и сланцы по ним (б); 8 — породы мангеритового ряда; 9 — гранат-клино- 
пироксеновые сланцы

Петрография пород. Все массивы имеют однотипный характер раз
резов (рис. 16), хотя мощность отдельных прослоев варьирует в широ
ких пределах. Разрез начинается с мезо-лейкократовых такситовых ме
тагаббро-анортозитов, местами с эруптивными брекчиями. Вверх по 
разрезу они постепенно переходят в анхимономинеральные метаанорто
зиты. Мощность слоя метаанортозитов достигает 600 м. Затем количе
ство темноцветных компонентов снова возрастает, достигая 20—30% в 
верхних частях макрослоя метагаббро-анортозитов. Эти породы лучше 
всего сохранились в южной части Колвицкого массива (мыс Педунов). 
Первичные структуры пород здесь отвечают кумулятивным (рис. 17), 
когда идиоморфные кристаллы плагиоклаза (лабрадор № 60—63, редко



Рис. 17. Типичные структуры пород колвицко-сальнотундровского комплекса (микро
фото)
а — реликтовая кумулятивная структура в габбро-анортозите, светлое — интерстициальное зерно ав
гита, шлиф 2526, Х8, ник.+; б — изогнутое зерно авгита в метагаббро-анортозите, шлиф 2590, Х8, 
ник.+; в — реликт первично-магматического плагиоклаза в плагиосланце, шлиф 2673, Х9, ник. + ;  
г  — реликт первично-магматического пироксена в гранат-клинопироксеновом (эклогитовом) сланце,, 
шлиф 2180, х8, ник.+ ; д — высокоглиноземистый ортопироксен в плагиосланце, шлиф 2536а , Х8, 
ник.+; е — реликт ортопироксена среди гранат-клинопироксеновой ассоциации в плагиосланце, 
шлиф 2118, Х8, ник. ||
Массивы: а — в, д — Колвицкий, г, е — Сальнотундровский

до № 73—75) цементируются ксеноморфными выделениями ортопирок
сена (бронзита Fs20- 25) и диопсид-авгита. На основании характера 
структур распада твердых растворов пироксенов ортопироксен пред
ставляет собой инвертированный пижонит. Иногда отмечаются линзо
видные прослои троктолитов. В породах наблюдаются многочисленные 
жилы и сегрегации габбро-норито-пегматитов (катаранскитов) и мелко
зернистых плагиоклазовых пироксенитов (вебстеритов).

Во многих случаях габбро-анортозиты вместе с жильными образо



ваниями преобразуются в кристаллические сланцы с замещением пер
вичных пироксенов новообразованными минералами — гранатом, кли- 
нопироксеном, высокоглиноземистым гиперстеном, роговой обманкой, с 
превращением лейкократовых пород в плагиосланцы, а меланократо- 
вых (жильных пироксенитов) в эклогиты. Мощность макрослоя габ
бро-анортозитов максимальна в южной части Колвицкого массива, до
стигая 1,5 км, и минимальна на южном окончании Сальных Тундр — 
0,3 км.

Еще реже, чем в габбро-анортозитах, первичные текстуры сохраня
ются в метаноритах. Они представляют собой сланцеватые мезократо- 
вые породы, состоящие из плагиоклаза № 60—70 и ортопироксена 
(Fs 25 - 3 0  ). Иногда вдоль контакта с подстилающими габбро-анортозита
ми наблюдаются зоны ритмичного переслаивания тех и других пород. 
Снизу вверх метанориты постепенно переходят в пироксеновые мета
диориты, отличающиеся главным образом пониженной основностью 
плагиоклаза (№ 43—50), повышенным количеством ортопироксена 
(FSso- 35) и  появлением в существенных количествах (до 20—25%) кли- 
нопироксена ряда диопсид-авгита. В интерстициях между зернами при
сутствуют коричневая роговая обманка, биотит, апатит, рудные (тита- 
номагнетит, сульфиды).

Верхние части массивов в настоящее время нацело рассланцованы. 
Здесь наряду со сланцами основного состава, аналогичными развитым 
по норитам, наблюдаются мезократовые двупироксеновые породы с ор
токлазом, антипертитовым плагиоклазом и кварцем, по минеральному 
составу отвечающие монцонитам (мангеритам), кварцевым монцони- 
там и кварцевым диоритам (эндербитам). Относительно происхождения 
этих пород нет единства мнений. Л. А. Прияткина [Прияткина, Шарков,
1979] рассматривает их как результат наложенной мигматизации. Од
нако автор считает возможным включить их в состав массива на осно
вании следующих данных: 1 ) наличия постепенных переходов от нори
тов через диориты к монцонитам; 2 ) закономерной смены составов ми
нералов в этом направлении: плагиоклаз меняется от Апв0- 10 в норитах 
до Лпз.,-40 в монцонйтах и до AnZ0- Zb в кварцевых монцонитах и эндер- 
битах, в этом же направлении меняется состав ортопироксена — от 
F<s20—25 в норитах, FsZQ- Zb в монцонитах до Fsi0-^  в кварцевых монцони
тах и эндербитах; 3) наличия реликтов ритмичной расслоенности, где 
эти породы участвуют во взаимном переслаивании.

В пользу когенетичности основных и кислых пород в колвицко-саль- 
нотундровском комплексе свидетельствуют и наблюдения в пределах 
Сальнотундровского массива в районе Нотозера. Здесь среди комплек
са норитов и диоритов наблюдаются сегрегации и жилы кварцевых мон- 
цонитов (мангеритов), обладающие всеми особенностями пород когене- 
тичной жильной серии интрузивного тела. Такие наблюдения свидетель
ствуют о том, что изученные массивы являются представителями анор- 
тозит-мангеритовой серии, широко проявленной среди докембрийских 
подвижных поясов.

Общая мощность макрослоя мезократовых пород составляет 1300— 
2 0 0 0  м, причем около 600 м разреза приходится на долю пород манге- 
ритового ряда.

В контакте массивов с породами кровли, судя по наблюдениям в 
юго-восточной части Колвицкого массива (губа Белозерская), снова в 
небольшом количестве появляются породы габбро-анортозитового ряда, 
видимо отвечающие верхней зоне закалки.

Изучение состава минералов по разрезу Колвицкого массива пока
зало, что он закономерно меняется снизу вверх по разрезу массива.



Так, плагиоклаз в пределах почти всей анортозитовой зоны сохраняет 
практически один и тот же состав (Лм55_в0). Наблюдается повышение 
его основности до An10i а также магнезиальности ортопироксена до Fs22 
лишь в средней части разреза. В пределах макрослоя мезократовых 
пород изменения состава ортопироксена и плагиоклаза имеют ритмич
ный характер. В целом по массиву наблюдается снижение основности 
плагиоклаза до Ап30 и магнезиальности ортопироксена до Fs45 снизу 
вверх по разрезу (рис. 18). Аналогичные особенности установлены и 
для Сальнотундровского массива.

Химический состав. Как видно из табл. 6 , плагиоклаз анортозитов 
обладает выдержанным составом, обычно Лпв5_в7. В центральной части 
разреза массива наблюдается своеобразное высокотемпературное 
«ядро», где основность плагиоклаза возрастает до 75—80% Ап, а желе- 
зистость темноцветных силикатов составляет 19—25%. Далее вверх по 
разрезу основность плагиоклаза снова снижается и составляет в ман- 
геритах 35—45%.

Обращает на себя внимание, что породы колвицко-сальнотундров- 
ского комплекса, как и рассмотренного выше ачинокого, заметно не- 
досыщены кремнеземом, вплоть до появления в анортозитах норматив
ного нефелина. Как и в предыдущем случае, есть основания думать, что 
это является следствием слабо выраженного натрового метасоматоза, 
поскольку ни модальный оливин, ни тем более модальный нефелин в 
изученных породах не встречается.

Как уже указывалось выше, породы рассмотренного комплекса пре
терпели интенсивный метаморфизм и рассланцевание. Первичные тек
стуры и структуры пород сохранились только на отдельных участках, 
а обычно в той или иной мере рассланцованы и деформированы. При 
этом на участках развития сланцеватости разных генераций создаются 
структуры, морфологически напоминающие косослоистые серии оса
дочных пород [Прияткина, Шарков, 1979, рис. 22]. По этой причине 
рассматриваемые комплексы некоторыми исследователями описыва
ются в качестве пачки осадочных пород. Однако наличие постепенных 
переходов в породы, сохранившие первичные текстурно-структурные 
особенности, а также присутствие реликтов первичных магматических 
минералов в этих сланцах (см. рис. 17) свидетельствуют об их первич
но-магматической природе.

В связи с интенсивными наложенными деформациями пород воз
никает вопрос о нормальном или опрокинутом залегании массивов. 
Как следует из описания, последние имеют асимметричный характер 
со сравнительно высокотемпературными габбро-анортозитами внизу 
и с более низкотемпературными породами мангеритового ряда вверху. 
В этом же направлении меняется и состав главных породообразующих 
минералов, что также указывает на снижение температуры формиро
вания пород. Подобный характер разреза типичен для нормального» 
залегания интрузивных образований [Шарков, 1980].

Состав исходного расплава. Судя по изучению состава эндоконтакт- 
ных зон этих интрузий (см. табл. 6 ), отождествляемых с зонами за
калки, и по средневзвешенному составу массивов, он отвечал высоко
глиноземистому андезито-базальту [Шарков, 1974] — типичному чле
ну известково-щелочных серий изверженных горных пород.

Процесс кристаллизации расплава, близкого к исходному распла
ву Колвицкого массива, был экспериментально изучен Т. X. Грином 
[1968], по данным которого минералом ликвидуса такого расплава при 
давлениях до 25 кбар является основной плагиоклаз. Следовательно, 
при затвердевании такого расплава в широком интервале давлений наи-
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Рис. 18. Изменение составов плагиоклаза и ортопироксена по разрезу Колвицкого интрузива
I, II — разрезы: /  — Плоские Тундры, II — Порья губа
I — амфиболиты из нижнего экзоконтакта; 2 — эндоконтактовые метагаббро-анортозиты; 3 — метагаббро-анортозиты; 4 — мстаанортозиты (а) и плагиосланцы 
по ним (б); 5 — метанориты; 6 — породы мангеритовой серии; 7 — гранат-клинопирокссновые сланцы; « — составы плагиоклазов (а), ортопироксенов (б)



более высокотемпературные нижние части разреза интрузий должны 
быть образованы кумулятами плагиоклаза, т. е. анортозитами, а все 
мафические компоненты должны отжиматься наверх, приводя к появ
лению мезократовых верхних частей разреза.

Судя по наличию троктолитов, с одной стороны, и по наличию в них 
коронарных (венцовых) структур вдоль границ плагиоклаза и оливи
на — с другой, затвердевание интрузивов происходило при давлении 
6 —7 кбар.

Г аббро-анортозиты 
гремяха-вырмесского комплекса

Массив Гремяха-Вырмес на Кольском полуострове является предста
вителем щелочно-габбровых интрузивов. На Балтийском щите известен 
еще один массив этого типа — Елетьозерский в Северной Карелии 
(см. рис. 1). По вещественному составу он весьма близок к Гремяха- 
Вырмесу и поэтому специально рассматриваться не будет. Следует 
лишь отметить, что он имеет воронкообразную форму с автономной 
внутренней структурой, характерную для интрузивов, формировавших
ся в условиях жесткой рамы.

Геологическое положение. Массив Гремяха-Вырмес располагается в 
пределах древнего Центрально-Кольского блока (см. рис. 1), прорывая 
глубоко метаморфизованные образования Кольской серии архея. Время 
внедрения интрузии по радиологическим данным оценивается в 
1900 млн. лет [Полканов и др., 1967; Земная кора..., 1978; и др.'].

Массив вытянут в северо-западном направлении согласно с прости
ранием вмещающих гнейсовых толщ. Он достигает 19 км в длину и 
4— 6  км в ширину, при площади около 100 км2 (рис. 19). Согласно 
А. А. Полканову с соавторами [1967], интрузив формировался в три 
этапа, что привело к появлению трех фаз («комплексов») пород: 1 ) пе- 
ридотит-пироксенит-габбро-анортозитов и акерито-пуласкитов, 2 ) нефе
линовых сиенитов — ювитов и ийолитов и 3) щелочных сиенитов — 
щелочных гранитов. Включение последнего «комплекса» пород в состав 
массива дискуссионно [Шарков, 1980], и поэтому в дальнейшем изло
жении под массивом Гремяха-Вырмес будут рассматриваться только 
первые две группы пород. В этом случае размеры массива уменьшают
ся до 60 км2.

Породы первого «комплекса» (90% площади массива) образуют 
линзообразное тело, вытянутое в меридиональном направлении, с па
дением расслоенности на запад—юго-запад под углами 40—60°.

Вдоль периметра интрузива в контакте с архейскими гнейсами по
всюду отмечается полоса эндоконтактовых габброидов мощностью от 
нескольких десятков метров до 60 м (рис. 19). Внешняя часть этой по
лосы образована мелкозернистыми габбро и габбро-норитами, которые 
снизу вверх постепенно сменяются крупно- и гигантозернистыми раз
новидностями. Между мелко- и крупнозернистыми породами часто на
блюдаются прослои оруденелых габбро- и оливиновых габбро с обиль
ной вкрапленностью титаномагнетита, а также отдельные прослои пи- 
роксенитов и троктолитов.

Выше эндоконтактной зоны развита расслоенная серия, образован
ная ритмичным чередованием оливинитов, перидотитов (верлитов), пи- 
роксенитов (диаллагитов), оливиновых габбро, габбро, анортозитов и 
акеритов, переслаивающихся в указанном порядке. Мощность отдель
ных прослоев колеблется от нескольких сантиметров до метров и десят
ков метров. Преобладающей разновидностью пород восточной части 
массива являются габбро и анортозиты, на долю которых приходится



Рис. 19. Схема геологического 
строения массива Гремяха- 
Вырмес по А. А. Полканову и 
др. [19671 с дополнениями 
А. Г. Булаха и автора
1 — щелочные граниты;
2 — граносиениты;
3 — нефелиновые сиениты;
4 — ильменит-апатитовые габбро;
5 — щелочные габбро, пуласкиты,

акериты;
6 — перидотиты, пироксениты, оли-

виниты;
7 — габбро, габбро-анортозиты;
8 — эндоконтактовые габбро и габ

бро-нориты;
9 — вмещающие гнейсы польской

серии;
10 — элементы залегания расслоен-

ности (а) и сланцеватости (б); 
— тектонические нарушения

Рис. 20. Схематический геоло
гический разрез массива Гре- 
мяха-Вырмес
1 — нефелиновые сиениты;
2 — щелочные габброиды (акериты,

пуласкиты);
3 — титаномагнетитовые руды;
4 — рудные перидотиты;
5 — анортозиты и габбро-анортози

ты;
6 — габбро;
7 — верлиты и клинопироксениты;
8 — мелкозернистые габбро зоны за

калки;
9 — гнейсы Кольской серии
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2/3 разреза этой части интрузива (рис. 20). В нижней части разреза 
преобладают ультраосновные породы (оливиниты, перидотиты), а в 
верхней появляются олигоклазовые габбро и акериты. Среди габброи- 
дов района восточнее оз. Вырмес отмечаются прослои щелочных пород 
(щелочные пироксениты, мельтейгиты, ийолит-уртиты и тералиты).

Петрография пород. Породы массива имеют типичные кумулятив
ные структуры. В оливинитах единственным минералом кумулуса яв
ляется оливин, а интерстициальный материал представлен пироксеном, 
плагиоклазом, керсутитом и титаномагнетитом (с пирротином или без 
него). В перидотитах, помимо оливина, к минералам кумулуса отно
сятся титан-авгит и апатит, а интеркумулус образован плагиоклазом, 
керсутитом и рудным материалом. Плагиоклаз (№ 40—56) в качестве 
минерала кумулуса впервые появляется только в оливиновых габбро, 
троктолитах и габбро. В этих породах содержится максимальное коли
чество кумулусных фаз (оливин+плагиоклаз+апатит±титан-авгит± 
±титаномагнетит), а в дальнейшем их количество уменьшается до трех 
(плагиоклаз, титан-авгит и апатит) в габбро и до одной-двух в габбро- 
анортозитах (плагиоклаз № 40—50±апатит). Интерстициальный ма
териал в последнем случае представлен клинопироксеном, керсутитом 
и титаномагнетитом. В акеритах минералами кумулуса являются ти
тан-авгит, антипертитовый олигоклаз (№ 12—22), апатит+оливин. Ин
терстициальный материал представлен ортоклазом, керсутитом, апати
том и титаномагнетитом. Промежуточную разновидность между акери- 
тами и габброидами представляют олигоклазовые габбро (плагиоклаз 
№ 20—22, редко до № 38).

Существенной особенностью оливинсодержащих пород ультраоснов
ного и основного состава является появление венцовых структур вдоль 
контакта оливина и плагиоклаза, свидетельствующих о том, что дав
ление во время затвердевания массива превышало 6  кбар.

Вдоль зон бластомилонитизации основные породы преобразуются в 
полосчатые бластомилониты, характеризующиеся чередованием тонких 
( 1 —3 см) полос зеленой роговой обманки и гранулированного плагио
клаза. Возникающая при этом ассоциация (роговая обманка + плагио
клаз № 33—40+эпидот — клиноцоизит+альмандиновый гранат±ска- 
полит) отвечает условиям амфиболитовой фации (дистен-силлиманито- 
вая фациальная серия).

В западной части массива сохраняется ритмичный характер пере
слаивания тех же разновидностей пород, к которым добавляются пу- 
ласкиты (кумулус — ортоклаз+ плагиоклаз № 8 — 1 2  +  эгирин-диоп- 
сид -г титаномагнетит; интеркумулус — апатит+биотит +щелочной ам
фибол, иногда нефелин). Преобладающей разновидностью пород здесь 
являются анортозиты, олигоклазовые габброиды и акериты; ультраба- 
зиты (гортонолититы, перидотиты, пироксениты) составляют около 4 % 
общего объема и приурочены к висячему боку интрузива. Для пород 
характерна низкая основность плагиоклаза (обычно олигоклаза) и вы
сокая железистость темноцветных минералов.

Щелочные породы расположены в центральной части массива и свя
заны с габброидами промежуточными разновидностями и зонами пере
слаивания (?). Они, по-видимому, представляют собой наиболее низко
температурные фракционаты интрузива [Шарков, 1980]. Общая мощ
ность массива составляет 4—5 км.

Так же как и для других расслоенных интрузивов, для массива 
Гремяха-Вырмес характерно закономерное изменение состава минеоа- 
лов по разрезу массива (см. рис. 2 0 ).



Химический состав. Как видно из табл. 7, породы массива характе
ризуются высокой железистостью и особенно титанистостью, причем ча
сто количество ильменита больше, чем магнетита, что не типично для 
других массивов. Обращает на себя внимание присутствие в породах 
апатита. Основность плагиоклаза, особенно в анортозитах, низкая, что 
типично для субщелочных габброидов вообще. Для средних—верхних 
частей разреза отмечается высокая железистость темноцветных мине
ралов.

Состав исходного расплава. Исходный расплав массива, определен
ный по составу эндоконтактовых габброидов, отвечает субщелочному 
базальту (табл. 8 , обр. И ). Находки троктолитов среди пород массива 
и наличие венцовых структур вдоль контактов оливина и плагиоклаза 
показывают, что затвердевание массива происходило при давлении 
6 —7 кбар. Это подтверждается и данными парагенетического анализа 
[Шарков, 1980].

Как видно из рис. 1, щелочно-габбровый массив Гремяха-Вырмес 
расположен в пределах Печенгско-Варзугской мобильно-проницаемой 
зоны и, очевидно, представляет собой интрузивный аналог субщелоч
ных базальтов, развитых наряду с толеитовыми базальтами в вулкано
генно-осадочных сериях в пределах Печенгской и Имандра-Варзугской 
структур [Земная кора..., 1978]. Печенгско-Варзугская мобильно-про
ницаемая зона на раннесвекофенском этапе представляла собой типич
ную рифтогенную структуру, что и определяет тектоническую позицию 
исследованного массива.

Заключение
Проведенное исследование показало, что анортозитовые ассоциации 
пород в пределах Кольского полуострова весьма разнообразны как по 
вещественному составу, так и по возрасту и положению в главных 
структурно-тектонических единицах региона.

Наиболее древними являются мелкие будинообразные тела друзи- 
тов, развитые среди глубоко метаморфизованных толщ беломорской се
рии архея. Они ассоциируют с породами основного—ультраосновного 
состава и относятся к продуктам инициального магматизма в пределах 
Беломорского мегаблока на ребольском этапе его развития.

Аналогичное положение занимают линзообразные тела габбро-анор
тозитов колмозерского комплекса, развитые в пределах Кейвско-Поро- 
созерской мобильно-проницаемой зоны.

От них существенно отличаются интрузивы Монче-Тундры, под ко
торыми автор понимает массив габбро-норито-анортозитов Главного 
хребта и Мончегорский плутон ультраосновных и основных пород, Пан
ских—Федоровых Тундр и их аналогов, а также Цагинский массив. 
Судя по реликтам первично-магматических текстур, они представляли 
собой лополитообразные тела с автономной внутренней структурой, 
свидетельствующей о формировании интрузивов в условиях жесткой 
рамы. В мончетундровском комплексе и его аналогах анортозиты так
же ассоциируют с породами основного и ультраосновного состава. Уни
кальный цагинский комплекс характеризуется ассоциацией с высоко
железистыми ультрамафитами и габброидами. Исходный расплав 
первой группы массивов отвечал толеитовому базальту, Цагинского — 
субщелочному базальту.

По вещественному составу к Цагинскому массиву ближе всего сто
ит Ачинский массив, который в отличие от рассмотренных выше комп
лексов представляет собой пластинообразный интрузив с конформной 
контактам внутренней структурой, приуроченный к зоне глубинного



Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

SiO, 48,34 48,22 51,92 52,00 51,10 50,70 47,64 50,78 47,65 49,56 49,08 48,32 47,64 47,70 48,52
ТЮ, 1,15 0,48 0,45 0,31 0,13 0,36 0,08 0,13 0,65 0,23 0,22 0,25 0,01 0,08 0,09
AI2O3 23,90 23,26 20,48 28,91 30,31 29,24 26,68 28,91 £26,12 26,41 26,32 25,38 32,41 28,81 22,72
Fe20 3 1,41 2,18 0,60 0,54 0,37 0,89 1 , 0 0 0,70 0,85 0,46 0,46 0,62 0,46 0,61 0,59
FeO 6,25 5,38 6,76 2,01 1,02 1,17 3 , 4 9 1,90 5,32 4,22 4,33 5,31 0,43 2,90 5,38
MnO 0,09 0,09 0,12 0,02 He onp. 0,02 0,06 0,14 0,10 0,06 0,18 0,20 Нет 0,06 0,11
MgO 1,88 4,68 6,51 0,43 0,36 0,45 3,31 1,70 4,68 2,71 4,06 4,26 0,32 4,69 10.46
CaO n ,6 6 11,19 9,03 10,08 12,44 13,14 13,12 11,58 10,16 11,47 11,58 10,56 14,60 13,12 9,94
Na20 2 , 9 5 3,15 2,56 4,48 4,11 3,42 2,57 3,69 3,37 3,54 3,04 2,97 2,89 1,63 1,59
K20 0,51 0,58 0,54 0,36 0,44 0,29 0,30 0,53 0,40 0,27 0,94 0,82 0,52 0,60 0,37
P 0 6 ___ _ — 0,06 — — — — 0,15 — — — — — —
H2 O105 Нет 0,02 Нет 0,10 0,08 0,11 0,04 0,04 0,03 0,08 0,08 0,06 0,02 0,02 0,10
П.п.п. 1,29 1,20 1,05 0,36 0,07 0,52 1,39 0,33 0,78 0,93 0,08 1,35 0,19 0,15 0,08

С у м м а 99,43 100,43 100,02 99,66 100,43 100,32 99,68 100,43 100,26 99,94 100,37 100,10 99,49 100,37 99,95
Or 2,78 3,34 2,78 2,23 2,23 1,67 1,67 2,78 2,23 1,67 5,57 5,00 2,78 3,34 2,23
Ab 24,64 25,15 21,50 38,27 31,46 29,89 22,82 31,46 26,74 29,89 22,55 24,90 18,87 13,63 13,63
An 50,62 47,84 43,11 50,07 61,75 62,86 56,18 57,58 50,34 55,35 55,35 52,29 72,32 65,09 49,29
Cpx 6,10 6,35 1,36 — — 1,83 3,62 — — 1,14 1,83 — — — —
Opx 7,95 _ 27,24 3,87 _ 1,13 9,56 2,13 — — — — — 12,56 23,40
01 1,71 23,43 — — 3,21 — 15,65 7,48 28,95 9,70 24,51 29,17 0,86 5,44 17,21
Q ___ __ 0,90 0,84 ___ 0,30 — — — — — — — — —
Cor ___ ___ ___ 2,65 0,51 — — 1,12 1,73 — — 0,41 0,61 1,63 1,63
Ne ___ 0,85 __ __ 1,70 — — — 0,85 — 1,70 0,14 3,13 — —
Mt 2,08 3,24 0,93 0,70 0,70 1,39 1,39 0,93 1,16 0,46 0,70 0,93 0,70 0,93 0,93
II 2,12 0,76 0,76 0,61 0,15 0,61 0,15 0,15 1,21 0,70 0,46 0,46 — 0,15 0,15
%An 67 66 67 57 65 68 71 65 65 65 71 68 79 82 75
f 53 33 35 68 51 39 34 35 35 44 36 40 27 25 22



Компонент 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25

OIсл

SiO,
TiO.
AI2O3
Fe20 3
FeO
MnO
MgO
CaO
Na20
K20
P2O5
H2O105
П.п.п.

50,32
0,35

19,18
0,44
6.98 
0,13

11,14
8,86
1.98 
0,29

50,54
0,16

17,50
0,85
5,46
0,16

12,41
10,22
2,11
0,29

0,04 0,12
0,07 0,34

С у м м а 99,78 99,97
Or
Ab
An
Cpx
Opx
OI
Q
Cor
Ne
Mt
II
%An
f

1,67
11,53
42,56

1,11
25,39
11,87

1,11
17.83
37.83 
9,24 
5,11

43,30

0,70
0,61

78,5
23

1,16
0,30

68
19

50,38
0,55

15,74
1,10
7,69
0,18
9,79

12,23
1,88
0,47

0,08
0,09

100,18
2,78

16,25
32,82
22,53
14,78
8,23

1,62
1,06

67
29

51,02
1,09

17,65
1,47
8,76
0,16
5,30
9,54
3,06
0,77

0,14
1,23

100,19
4,45

25,69
32,26
12,41
20,43

0,25

2,08
2,12

56
43

51,88
0,80

18,50
2,55
6,40
0,12
6,06
9,38
3,75
0,74

0,02
0,35

100,55
4,45

31,46
31,43
12,42
5,26

17,55

3,70
1,52

47
30

51,76
0,87

18,53
1,51
7,71
0,14
6,10
8,92
3,12
0,93

0,08
0,80

100,47
5,57

26,22
33,66
8,67

18,62
5,89

2,08
1,67

51,5
37

53,52
0,85

17,29
1,37
6,83
0,13
6,99
6,87
3,81
2,51

0,10
0,26

100,53
15,03
31,38
22,81
8,91
2,63

30,45

2,08
1,52

41
31

53,74
0,42

15,89
0,96
7,41
0,12
8,04
7,78
2,69
2,87

0,06
0,40

100,38
17,25
23,07
22,53
13,38
17,67

0,78

1,39
0,76

48
44

54,56
1.38

18,44
2.15
5.16
0,11
3,27
6.31
4.39
3.31

0,16
0,57

99,81
19,48
37,23
20,58
13,76
1,23

11,98

3,01
2,73

36
34

54,80
0,81

17,13
1,40
6.25 
0,11 
5,22 
7,33 
3,78
2.26

Нет
0,71

99,80
13,36
31,98
22,09
10,93
14,33
3,60

2,08
1,52

41
35

26 27 28 29

54,92 49,26 50,71 49,69
1,24 0,52 0,45 0,49

17,18 24,85 22,94 23,75
2,40 1,13 1,06 1,10
5,31 5,60 4,86 5,09
0,11 0,14 0,09 0,13
4,48 3,02 5,56 4,84
5,63 11,40 10,40 10,90
4,02 3,17 2,95 3,08
3,78 0,91 0,98 0,94

0,12 _ — —
0,59 — — —

99,78 100,00 100,00 100,00
22,46 5,53 5,96 5,54
34,08 25,61 24,52 25,54
17,80 50,45 44,97 47,84
8,36 4,84 4,20 6,34
4,93 — 6,98 0,66

11,94 10,30 9,21 11,15

3,47 1,62 1,58 1,62
2,28 1,06 0,74 0,90

35 66 65 65
30 47 71 67

П р и м е ч а н и е .  1—13 — метагаббро-анортозиты и плагиосланцы по ним, обр . 
2655, 4, 51-7, 2172, 2555, 61, Ю, 3125, 2146, 2673а, 3030, 3116, 2590; 1 4 - 1 8 метано
риты и ги перстен-гранат-плагиоклазе вые сланцы по ним, обр. 2640, 2588, 2164, 
3076, 3084; 19—21 —метадиориты и кристаллические сланцы по ним, обр. 191, 3207, 
2271; 22—*26 — метамвнгериты И кристаллические сланцы по ним, обр. 2124 , 2158,

2097 , 2095 , 2122; 27 — эндоконтакт о в ый габбро-анортозит (среднее из 4 анализов); 
28 — средневзвешенный состав массива; 29 — среднее из анализов 27 и 28 [Шарков, 
1974].
Анализы 2, 7 — по да ным В. В. Сидоренко; 3 — М. И. Ефимова; 6, 19—А. И. Ле
бедева; остальные—из коллекции автора, выполнены в химлаборатории ИГГДАН 
СССР, аналитик 3. К. З у л ь ф и к а р о в а .______________________________________



Компонент l 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

S i0 2 44,53 30,00 43,15 45,09 49,47 54,24 48,47 50,22 53,44 30,62 44,03 46,80
T i0 2 0,65 4,54 3,15 1,63 2,85 1,06 2,62 2,26 1,75 6,16 0,21 2,24
A U 0 3 3,24 10,22 13,34 11,67 17,61 23,86 14,08 14,73 16,00 0,86 25,01 14,82
Fe40 3 2,78 17,19 9,14 5,76 1,95 0,82 6,68 4,44 4,27 7,99 4,66 7,62
FeO 10,99 18,60 9,40 9,95 5,55 3,23 9,96 10,83 10,14 37,44 1,77 7,88
MnO 0,23 0,20 0,17 0,22 0,10 0,06 0,03 0,19 0,20 0,99 0,10 0,17
MgO 25,04 8,91 8,32 12,28 4,63 1,66 3,03 1,65 1,01 5,23 1,32 b ,37
CaO 10,15 6,84 10,10 10,4b 9,53 7,82 7,54 7,05 4,14 9,42 4,20 10,05
Na20 1,38 1,45 2,70 1,61 5,90 5,43 5,05 4,78 3,84 0,20 12,38 3,75
K 20 0.44 Нет 0,51 0,09 1,01 0,73 0,63 1,38 3,25 0,08 4,8 0,71
Pa05 — — — 0,10 0,08 0,78 — 1,11 — 0,50 — 0,05
v a0 5 — 0,20 0,21 0,07 — — — — — — — 0,14
H2 O105 — 0,44 — 0,21 0,13 0,22 0,18 0,47 0,36 0,20 0,23 —

П.п.п. 0,28 0,85 0,50 0,31 1,21 0,48 1,48 0,80 1,65 0,49 1,62 0,36
С у м м а 99,71 99,44 100,69 99,44 100,02 100,38 99,75 99,91 100,05 100,18 100,33 99,96

Or 2,23 — 2,78 0,56 6,12 3,90 3,34 8,35 18,92 — 26,16 3,90
Ab 3,15 12,06 19,40 14,16 27,79 46,14 40,90 40,37 31,98 — — 29,36
An 1,11 21,42 22,53 24,48 18,64 33,10 14,19 14,46 17,64 — — 21,42
Cpx 39,25 10,18 22,26 21,20 22,28 — 19,15 11,21 2,60 27,13 17,77 22,53
Opx — 25,83 — 15,75 — 6,23 — 9,89 10,39 — — —

01 43,61 3,19 14,59 11,39 3,55 — 4,76 0,96 — 40,19 2,46 7,95
Q
Г  n r

— — — — — 2,46
О П/.

— — 3,78 — — —
LtOr
N1 4,83 _ 1,99 I 11,93

£ ,0 4
0,85 I _ 0,85 55,67 1,14

Ap — — — 0,34 0,34 2,02 3,34 2,69 — 1,35 — —
c s
Ac I _ I I U , oO

0,44 1,75 _
MI 3,94 25,00 3,94 8,34 2,78 1,16 9,72 6,48 4,10 16,58 6,71 11,11
II 1,21 8,35 9,03 3,04 5,31 2,12 5,01 4,40 5,09 11,68 0,46 4,25
%An 26 63 54 63 40 42 26 26 36 — — 42
f 17 31 27 22 21 48 46 70 79 76 66 21

П р и м е ч а н и е .  1 — крупно ернистый перидотит (верлит) из нижней части раз- 
* еза массива; 2 — рудное оливиновое габбро; 3 — оли вино вое габбро; 4, 5 —

габбро; 6 — анортозит; 7— олигоклазовое габбро; 8 — пуласкит; 9 — гортонолито- 
вый перидотит; 10 Гуртит; 11. — мелкозернистые эндоконтактовые габброиды.



разлома, разделяющего Мурманский и Центрально-Кольский сегменты 
земной коры. При деформациях, связанных с дальнейшей эволюцией 
этой структуры, он претерпевает мощные процессы рассланцевания, 
метаморфизма и деформаций.

Такую же морфологию и сходный характер вторичных изменений 
имеет колвицко-сальнотундровский комплекс анортозитов-мангеритов, 
трассирующий зону Лапландского глубинного разлома. Его исходный 
расплав отвечал составу высокоглиноземистого андезито-базальта. 
Внедрение комплекса связано с начальными этапами развития струк
туры.

Наиболее щелочной анортозитсодержащей ассоциацией является 
щелочно-габбровый массив Гремяха-Вырмес, приуроченный к Печенг- 
ско-Варзугской рифтогенной структуре.

Анортозиты различных ассоциаций заметно различаются по химиче
скому составу. Продукты кристаллизации толеитовых базальтов харак
теризуются наиболее высокой основностью плагиоклаза, наивысшей 
магнезиальностью и наименее железисты и титанисты. В анортозитах, 
образовавшихся при кристаллизации трахибазальтов и субщелочных 
базальтов, наоборот, существенно понижена основность плагиоклаза, и 
для них характерны высокая железистость и титанистость. Продукты 
кристаллизации расплавов известково-щелочной серии занимают про
межуточное положение, т. е. характеризуются умеренной основностью 
плагиоклаза и умеренной железистостью и титанистостью.

Почти все изученные комплексы связаны с зонами глубинных раз
ломов разного типа, за исключением образований друзитового комплек
са Беломорья, где они имеют площадное распространение. Но в этом 
случае массивы представляют собой небольшие будины, и поэтому их 
современное местоположение может быть связано с процессами мелан- 
жирования пород при мигматизации беломорского комплекса в процес
се ребольской и сумийской фаз складчатости при значительно более 
узкой первоначальной локализации массивов.

Морфология и общие кинематические особенности формирования 
массивов анортозитов. Среди анортозитов Кольского полуострова мор
фологически выделяются две группы интрузивов: 1 ) крупные лополи- 
тообразные тела с автономной внутренней структурой, формировавшие
ся в условиях жесткой рамы; 2 ) пластинообразные тела, трассирующие 
зоны контактов между сегментами земной коры с разной историей гео
логического развития; в отличие от первого типа они несут определен
ные черты формирования в условиях мобильной рамы.

Совершенно различен характер вторичных изменений рассмотрен
ных типов массивов. Интрузивы, формировавшиеся в условиях жест
кой рамы, в процессе последующих складчатых деформаций расчленя
ются на блоки, будинируются и т. д. Как правило, породы этих масси
вов сильно изменены вдоль краевых ограничений будин и блоков, а в 
их центральных частях прекрасно сохраняются как первичные тексту
ры и структуры пород, так и минералы, воздействие метаморфизма мо
жет сказаться лишь в появлении келифитовых структур вдоль границ 
плагиоклаза и темноцветных минералов.

Совершенно иная картина наблюдается в массивах второго типа. 
Как правило, они подвергаются мощному всепроникающему («penetra- 
ted-structure») рассланцеванию с преобразованием пород в условиях 
того или другого типа метаморфизма. Первичные текстуры, структуры 
и минералы сохраняются лишь локально, в качестве незначительных 
реликтов, а сами породы могут быть квалифицированы как кристалли
ческие сланцы. Аналогичному рассланцеванию подвергаются и вмеща



ющие породы. Характерно, что в большинстве случаев первично-маг
матические и наложенные текстуры весьма сходны по ориентировке, что 
позволяет предположить достаточную близость по времени магматиче
ского процесса в последующих динамометаморфических преобразова
ниях пород [Шарков, 1975].

В целом эти различия в морфологии тел и характере их вторичных 
преобразований, очевидно, свидетельствуют о том, что внедрение мас
сивов первого типа происходило в зоны растяжения земной коры, а 
второго — в зоны сжатия.

Характер связи магматических и метаморфических режимов. Пер
вое, что надо подчеркнуть при рассмотрении этой проблемы,— приуро
ченность анортозитовых ассоциаций к зонам низкоградиентных мета
морфических режимов, что, по-видимому, является общей особенностью 
проявления основного магматизма [Земная кора..., 1978], во всяком 
случае в раннедокембрийских подвижных областях.

Второе — это наличие некоторой корреляции между вещественным 
составом анортозитовой ассоциации и характером сопутствующих ме
таморфических процессов в отличие от тех, которые связаны с другим 
тектоно-метаморфическим циклом. Так, производные толеитовых и ще
лочных базальтов подвергаются метаморфизму в условиях эпидот-ам- 
фиболитовой и амфиболитовой фаций. Анортозиты, происшедшие из 
расплавов, связанных с известково-щелочной серией пород, подверга
ются гранулитовому метаморфизму, часто зональному, понижающему
ся до амфиболитовой фации.

И третье, что хочется отметить,— различные во флюидном режиме ме
таморфизма. Если в первом случае флюид нейтральный с тенденцией к 
увеличению натриевой щелочности, то во втором он кремнекислотный 
с широким проявлением процессов кислотного выщелачивания [Прият- 
кина, Шарков, 1979].

Составы исходных расплавов анортозитовых массивов и геодинами- 
ческие условия их проявления. Исходные расплавы анортозитовых ас
социаций зон растяжения отвечают толеитовым и субщелочным базаль
там. Их затвердевание происходило на значительной глубине при дав
лении 7±1 кбар. Такое давление способствовало широкому развитию» 
пироксенов на высокотемпературных стадиях затвердевания плутонов, 
что приводило к существенному обогащению остающегося объема рас
плава глиноземом и кальцием и тем самым расширяло поле кристал
лизации плагиоклаза, который становился важной минеральной фазой 
на средних этапах кристаллизации расплава.

Более разнообразны исходные расплавы, поступавшие в зоны сжа
тия. Здесь также отмечаются продукты кристаллизации толеитовых и 
трахибазальтовых составов, но, пожалуй, наиболее характерны для по
добных условий продукты кристаллизации магматических расплавов 
известково-щелочной серии — высокоглиноземистые базальты и анде- 
зито-базальты. Судя по характеру первично-магматических парагене
зисов пород, эти расплавы характеризовались повышенной водонасы- 
щенностью, что позволяло им преодолевать ортопироксеновый барьер и 
тем самым приводило тренд кристаллизации в область кварцсодержа
щих составов. Поэтому в данной ассоциации пород широко представле
ны мангериты и кварцевые мангериты, отсутствующие в продуктах 
кристаллизации толеитовых и субщелочных базальтовых серий. Как 
известно, в настоящее время большинством исследователей возникнове
ние известково-щелочных серий -связывается с субдукционными режи
мами земной коры.



Все рассмотренные в настоящей работе анортозитовые ассоциации 
являются инициальными магматическими образованиями соответству
ющих геологических структур. В самом общем виде, по-видимому, 
можно считать, что массивы первого типа характерны для рифтогенных 
режимов, а второго — для субдукционных. В этом случае появление то- 
леитовых и трахибазальтовых расплавов в шовных зонах разломов в 
режиме сжатия, очевидно, связано с локальными условиями становле
ния подчиненных по значению геологических структур, осложняющих 
главную последовательность, например появление локальных зон сжа
тия в пределах мегаблоков. Это хорошо видно на примере анортозитов 
возвышенности Кейв, трассирующих Кейвско-Поросозерскую шовную 
зону в пределах Кольского мегаблока, который в целом характеризо
вался режимом растяжения.

Особняком стоит анортозитовая ассоциация ребольского друзитово- 
го комплекса. По характеру вторичных изменений (будинообразные 
тела, имеющие близкое к площадному развитие) и вещественному со
ставу (отсутствие ассоциирующих пород мангеритовой группы) она 
тяготеет к первому типу и, вероятно, представляет собой вариант круп
ной структуры растяжения повышенной мобильности, обусловившей 
диффузное поступление расплава из глубины очагов. В настоящее вре
мя это единственный пример подобного типа магматического процесса, 
и, очевидно, он заслуживает самого пристального изучения.
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M. К. СУХАНОВ
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АНОРТОЗИТОВАЯ АССОЦИАЦИЯ 
АНАБАРСКОГО МАССИВА

Огромные массы существенно плагиоклазовых пород — массивы анор
тозитов автономного типа (massif anorthosites) являются характерной 
составляющей кристаллического основания древних платформ и широ
ко развиты на щитах. Анабарский щит не является исключением из 
этого правила. В пределах этой структуры известно несколько масси
вов анортозитов, общая площадь которых составляет около 12 0 0  км2. 
В СССР это одна из крупнейших анортозитовых провинций [Богати
ков, Биркис, 1974].

Изучением анабарских анортозитов в различное время занимались. 
М. И. Рабкин и Л. В. Климов [1958], А. Н. Вишневский, М. И. Рабкин 
и Б. Г. Лопатин [1974], Б. Г. Лутц [1964, 1974а, б]. В результате этих 
работ были закартированы выходы анортозитов, установлена их тесная 
связь с зонами повторного метаморфизма амфиболитовой фации, были 
высказаны различные предположения относительно генезиса анортози
тов и ассоциирующих с ними пород. Однако до сих пор многие вопро
сы, касающиеся геологии и петрологии этих образований, остаются 
дискуссионными, в том числе и вопрос о том, в какой степени связаны 
процессы анортозитообразования и возникновения зон повторного ме
таморфизма



Автономные анортозиты постоянно ассоциируют с метаморфически
ми породами гранулитовой фации метаморфизма, что позволяет вы
сказывать предположения о ведущей роли метаморфизма высоких 
температур и давлений в их формировании [Sighinolfi, Gargoni, 1975]. 
В этом отношении анортозиты Анабарского щита занимают несколько 
особое положение, поскольку пространственно они ассоциируют с ам
фиболитовым комплексом. Это обстоятельство затрудняет решение воп
роса о том, к какому периоду тектоно-метаморфической истории Ана
барского щита приурочен процесс анортозитообразования. Данные, 
полученные при изучении анортозитов и их взаимоотношений с вмещаю* 
щими породами, позволяют высказать предположение о тесной гене 
тической связи анортозитов с гранулитовым комплексом и соответствен
но об их архейском возрасте. Основанием для такого вывода являются 
рассмотренные ниже структурное положение анортозитовых массивов, 
строение их контактов с вмещающими породами, петрография и пет- 
рохимия анортозитов и ассоциирующих с ними пород, особенности ме
таморфизма анортозитов. Обобщение данных по геологии, петрологии и 
петрохимии анабарских анортозитов позволило отнести их к мангерит- 
габбро-анортозитовой ассоциации, характерной для ранних этапов раз
вития земной коры.

Геологическое положение и возраст 
анортозитовой ассоциации

Характерной чертой геологического строения Анабарского щита явля
ется отчетливо выраженное блоковое строение. Несколько линейных 
блоков северо-северо-западного простирания, сложенных породами гра
нулитовой фации метаморфизма с очень небольшим количеством гра
нитного материала, разделены узкими зонами смятия и рассланцевания, 
выполненными разнообразными амфиболитами. В составе архейского 
гранулитового комплекса выделяется несколько серий (снизу вверх) — 
далдынская, верхнеанабарская, хапчанская, которые сложены двупи- 
роксеновыми кристаллическими сланцами, биотитовыми, биотит-амфи- 
боловыми гнейсами и сланцами с прослоями кварцитов, кальцифиров. 
Петрография и минералогия этих пород детально рассмотрены в рабо
тах Б. Г. Лутца [1964, 1974а, б] и А. Н. Вишневского [1978].

Амфиболитовые породы, выполняющие узкие зоны дробления меж
ду гранулитовыми блоками, ранее объединялись под названием ломуй- 
ского комплекса, однако последующие исследования показали, что это 
не стратиграфическое подразделение, а комплекс диафторитов, образо
вавшихся в зонах сочленения отдельных гранулитовых блоков. В пре
делах Анабарского щита выделяется несколько таких зон (с востока 
на запад): Харапская, Котуйкан-Монхоолинская, Ломуйская, Маган- 
Чопкинская (или Маганская). К двум из них — Котуйкан-Мохолинской 
и Маганской — приурочены выходы анортозитов и ассоциирующих с 
ними пород (иотунитов, мангеритов, амфиболовых метасоматитов), мас
сивы которых можно объединить в две группы (рис. 1 ).

Котуйканская группа. Эта группа анортозитовых массивов распо
ложена в северной части Котуйкан-Мохолинской зоны повторного мета
морфизма и рассланцевания. Это полоса шириной 15—30 км при про
тяженности свыше 2 0 0  км, в которой развиты разнообразные по соста
ву амфиболиты. В северной части зоны расположены три самых круп
ных на Анабарском щите анортозитовых массива (с запада на вос
ток): Северный, Центральный и Восточный.

Общая площадь выходов анортозитов в пределах массивов состав
ляет около 900 км2. На некотором удалении от этих крупных массивов,



Рис. 1. Схема геологического строения северо-западной части Анабарского щита. Со
ставлена автором по материалам А. Н. Вишневского, М. И. Рабкина, Б. Г. Лопатина, 
В. С. Рачкова и других с дополнениями и упрощениями
1 — нижний архей, далдынская серия (гиперстеновые, двупироксеновые плагиогнейсы, пироксен-пла- 
гиоклазовые кристаллические сланцы с прослоями кварцитов, гранатовых и высокоглиноземистых 
кристаллических сланцев); 2 — нижний архей, верхнеанабарская серия (гиперстеновые, двупироксено
вые плагиогнейсы с прослоями пироксен-плагиоклазовых, реже гранатовых кристаллических слан
цев); 3 — верхний архей, хапчанская серия (биотит-гранатовые, гранат-гиперстеновые, двупирокс*- 
новые гнейсы с прослоями кальцифиров и скаполит-салитовых пород); 4 — повторно-метаморфизо- 
ванные в амфиболитовой фации архейские метаморфические породы; 5 — линзы серпентинизирован- 
ных ультраосновных пород в архейских породах (а), в анортозитах (б); 6 — анортозиты преимуще
ственно амфиболовые (а), пироксеновые (б); 7 — иотуниты; 8 — биотитовые, двуслюдяные гранить» 
раннего протерозоя; 9 — небольшие тела биотитовых и двуслюдяных гранитов раннего протерозоя; 
10 — пегматитовые жилы, секущие анортозиты; / / — терригенно-карбонатные породы верхнепротеро
зойского осадочного чехла; 12 — разломы (а), геологические границы (б)
Массивы анортозитов (цифры в кружках): 1 — Северный, 2 — Центральный, 3 — Восточный, 4 — Бал- 
лагаханский, 5 — Монхоольский, 6 — Маганский, 7 — Амбардаханский, 8 — Коялахский



ла юг по простиранию зоны, имеются небольшие по размерам анорто
зитовые массивы площадью в несколько квадратных километров. Три 
из них, расположенных на юго-восточном продолжении Центрального 
массива, не имеют собственных названий, а два еще более южных, рас
положенных в верховьях р. Монхоола, названы Баллагаханским и Мон- 
хоольским [Лутц, 1974а, б].

Главными типами пород, среди которых залегают анортозиты, яв
ляются биотитовые и биотит-амфиболовые гнейсы, в небольших коли
чествах присутствуют амфиболовые метасоматиты, мангериты, грани
ты, кварцито-гнейсы и высокоглиноземистые породы. Значительная 
часть пород интенсивно гранитизирована, часто наблюдаются метасо- 
матические порфиробласты калиевого полевого шпата, широко прояв
лены процессы рассланцевания и динамометаморфизма. Среди амфи
болитов встречаются реликты пород гранулитовой фации метаморфиз
ма и амфиболизированные анортозиты. Какая-либо стратификация в 
пределах зоны отсутствует, и установить, к какой части архейского раз
реза относятся обнаруживаемые здесь реликты гранулитовых пород, не 
представляется возможным. Контакты анортозитов с вмещающими по
родами (диафторитами) повсеместно тектонические.

Центральный массив является самым крупным в Котуйканекой 
группе. В плане он имеет вид линзы, длинная ось которой ориентиро
вана в субмеридиональном направлении. За исключением северного, 
все контакты анортозитов с вмещающими породами тектонические. Это 
мощные зоны рассланцевания, в которых простирание сланцеватости 
ориентировано параллельно общему удлинению массива. На севере по
лосчатость в анортозитах повторяет контуры его контакта и согласна 
со слоистостью вмещающих пород, катаклаз и милонитизация вдоль 
контакта отсутствуют, но нет и следов какого-либо контактового воз
действия анортозитов на вмещающие породы. Внутренняя структура 
массива и характер залегания полосчатости практически неизвестны. 
Установленным можно считать наличие краевой фации — комплекса 
меланократовых пород, которые представлены амфиболитовыми габбро- 
анортозитами. Обогащение меланократовыми породами наблюдается в 
краевых частях массива в полосе шириной до 1 км, особенно в запад
ной части массива и в некоторых центральных его районах (верховья 
р. Аболдоно); в последнем случае наряду с амфиболовыми габбро-анор
тозитами встречаются крупнозернистые пироксеновые анортозиты и ти- 
таномагнетитовые руды.

Полосчатость в анортозитовом массиве выявляется благодаря чере
дованию слоев, в различной степени обогащенных темноцветными ми
нералами (амфиболом и пироксеном). Это слои мощностью от несколь
ких дециметров до нескольких десятков метров (рис. 2). Наряду с по
степенными, почти незаметными переходами наблюдаются резкие, осо
бенно между анортозитами, габбро и лейкогаббро. Сравнительно узкие 
(несколько метров) прослои меланократовых пород в анортозитах 
можно было бы принять за дайки или ксенолиты, однако отсутствие 
закаленных контактов и простирание прослоев согласно с общей струк
турой массива не позволяют сделать этого. Примером, иллюстрирую
щим характер расслоенности анортозитов, может служить небольшой 
разрез южной части Центрального массива (рис. 3). В анортозитах 
часто встречаются жилы протерозойских гранитов и пегматитов и дай
ки мезозойских базальтоидов небольшой мощности.

Восточный массив расположен на левом берегу р. Болдоно. Его пло
щадь около 120 км2. В плане это удлиненное линзообразное тело, цент
ральная часть которого сложена анортозитами, а краевая — иотунита-



Рис. 2. Характер расслоенности анортозитового комплекса Центрального массива

ми. Присутствие иотунитов (метагабброидов по А. Н. Вишневскому 
и др., [1974]) является характерной особенностью Восточного массива. 
В других анортозитовых массивах Анабарского щита такие породы рас
пространены весьма ограниченно. Контакты анортозитов и иотунитов 
между собой и с вмещающими породами тектонические, в отдельных 
редких случаях отмечаются постепенные переходы от иотунитов к анор
тозитам. В целом для Восточного массива характерна интенсивная тек
тоническая переработка. Он разбит разломами субширотного и северо- 
западного простирания на большое количество мелких блоков, что 
сильно затрудняет установление его формы и строения. А. Н. Вишнев
ский с соавторами [1974] на основании интерпретации результатов 
аэромагнитной съемки пришли к выводу, что анортозиты Восточного 
массива слагают пластинообразное тело, круто падающее в восточном 
направлении *.

Так же как и в Центральном массиве, в Восточном наблюдаются 
элементы расслоенности. Наиболее отчетливо это видно на примере 
разреза, составленного на левом берегу р. Болдоно. Коренные обнаже
ния анортозитов и других пород в этой части Анабарского щита встре
чаются очень редко, и большей частью картирование производится по 
развалам. В связи с этим хорошо обнаженные коренные выходы анор
тозитов на левом берегу р. Болдоно представляют особый интерес. 
-Составленный здесь разрез по мощности представляет собой очень не
значительную часть анортозитового массива, однако отчетливо пока
зывает его слоистое строение.

Слоистость обусловлена чередованием нескольких типов пород: 
анортозитов, габбро-норито-анортозитов и пироксенитов (рис. 4). Пре
обладают анортозиты — массивные средне- и мелкозернистые породы 1 * 3
1 По данным более поздних гравиметрических исследований, анортозитовые массивы 

Котуйканской группы представляют собой сравнительно пологозалегающие пласти
нообразные тела.
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Рис. 3. Фрагмент разреза южной: 
части Центрального массива
1 — габбро- юрито-анортозиты массив

ные, крупнозернистые;
2 — габбро-анортозиты средне-мелко

зернистые, с тонкими прослоями*- 
габбро, мощностью 1—30 см;

3 — анортозиты средне-мелкозернистые,.
массивные;

4 — габбро мелкозернистые, массивные-

Рис. 4. Строение верхней рассло
енной части Восточного массива
1 — анортозиты средне-мелкозернистые,

массивные;
2 — реликтовые кристаллы первичного-

плагиоклаза в мелкозернистой мас
се анортозита;

3 — габбро-нориты мелкозернистые;
4 — полосчатые габбро-норито-анортози-

ты (чередование слоев анортози- ' 
тов и габбро-норитов мощностью 
несколько сантиметров);

5 — массивные габбро-анортозиты;
6 — обособления пироксенитов

белого цвета, на фоне которых отчетливо выделяются черные и корич
невые меланократовые породы (рис. 5). Особый интерес представляют 
пироксениты, которые образуют серию линзовидных тел размером 0,3X 
X I м и цепочкообразно расположены в анортозитах (рис. 6). Ранее вы
сказывались предположения о том, что это ксенолиты вмещающих по
род, однако вполне закономерное (ритмичное) расположение этих по
род в разрезе, отсутствие аналогичных образований во вмещающих тол
щах и, самое главное, сходство составов слагающих пироксениты ги- 
перстенов с составами гиперстенов из анортозитов позволяют считать,, 
что пироксениты генетически связаны с анортозитами.

Кроме указанных особенностей пироксеновых пород, в пользу их 
генетической связи с анортозитами свидетельствует присутствие в тех 
и других обособлений титаномагнетита размером до 10 см, окружен
ных оторочками граната. Линзообразные тела пироксенов можно 
интерпретировать как будинированный слой ультраосновных пород в 
анортозитовом комплексе. Таким образом, будинированные пластооб
разные тела пироксенитов могут служить своеобразными маркерами, 
при картировании анортозитов. В верхней части разреза расположен 
слой норито-анортозитов, в котором можно наблюдать образование пи
роксеновых прослоев при аккумуляции кристаллов пироксена (см. 
рис. 4). В нижней части разреза имеется несколько слоев габбро-нори
тов мощностью 0,3—1 м. Контакты этих пород с анортозитами резкие, 
однако никаких следов закалки как в анортозитах, так и в габбро-но
ритах не наблюдается. Изучение шлифов контактовых образцов пока
зало, что в анортозитах возле контакта в узкой полосе, шириной в не
сколько миллиметров, происходит обогащение темноцветными мине
ралами при движении к габбро-нориту; на удалении в несколько сан-



Рис 5. Характер расслоенности верхней части анортозитового комплекса Восточного 
массива

Рис. 6. Будины пироксенитов в анортозитах Восточного массива

тиметров от контакта в анортозите наблюдаются небольшие линзочки, 
размером 1X5 мм, сложенные теми же темноцветными минералами, что 
и в габбро-норитах. Однако в большинстве случаев постепенные пере
ходы от одного типа пород к другому отсутствуют из-за того, что кон
такты осложнены тектоническими подвижками. При деформациях бо-



лее плотные меланократовые породы будинируются, а промежутки" 
между будинами заполняются пластичным веществом анортозитов.

Иотуниты почти повсеместно обрамляют анортозиты Восточного 
массива в виде полосы шириной 5—10 км. Это более мелкозернистые, 
чем анортозиты, породы. Для них характерно повышенное по сравне
нию с анортозитами содержание темноцветных минералов и наличие 
антипертитового плагиоклаза и в соответствии с этим своеобразный 
химический состав, главной особенностью которого является повышен
ное содержание окиси калия, достигающее 2%. По сравнению с анор
тозитами эти породы характеризуются большей степенью измененно- 
сти, что выражается в (Катаклазе и перекристаллизации. По своим ми
нералогическим и петрохимическим особенностям эти породы соответ
ствуют иотунитам по классификации Дж. Ходаля [Hodal, 1945]. 
А. Н. Вишневский и др. [1974] выделяют этот комплекс пород под 
названием метагабброидов, полагая, что они возникли при гранитиза
ции меланократовой части анортозитового комплекса.

Северный массив, скорее всего, является продолжением Централь
ного, он расположен к северо-западу от последнего и обнажается на 
территории площадью около 200 км2. Контакты анортозитов повсеме
стно тектонические, северное продолжение массива скрыто под верх- 
непротерозойокими отложениями. Так же как и в других массивах,, 
здесь устанавливаются признаки существования краевой меланократо
вой фации. В целом по сравнению с другими массивами Северный ха
рактеризуется меньшим разнообразием пород и наибольшей тектони
ческой переработкой краевых зон.

Значительно более мелкие анортозитовые массивы, расположенные 
в южных частях Котуйкан-Монхоолинской зоны, как правило, характе
ризуются отчетливо выраженным зональным строением, в них наблю
дается центральное анортозитовое ядро и краевая меланократовая ото
рочка. В одних из них в больших количествах присутствуют ксенолиты 
двупироксеновых кристаллических сланцев, в других, сложенных круп
нозернистыми анхимономинеральными анортозитами с лабрадором и 
битовнитом, встречаются крупные вкрапленники корунда. В южной ча
сти Котуйкан-Монхоолинской зоны наиболее широко распространены 
мангериты и амфиболовые метасоматиты.

Особенности тектонического строения Анабарского щита указыва
ют на то, что в целом это сводовая структура; таким образом, двигаясь 
от ее краевых частей к центру вдоль зоны повторного метаморфизма и 
дробления, можно наблюдать наиболее глубокие горизонты архейского 
разреза. При этом устанавливается, что мангериты являются самым 
верхним членом разреза анортозитового комплекса. Характер измене
ния состава пород в ряду анортозит — габбро-анортозит — мангерит 
детально разобран Б. Г. Лутцем [1974а, б], по данным которого ман
гериты являются метасоматическим членом серии анортозит — манге
рит.

Для выяснения геологического положения анабарских анортозитов 
весьма существенным представляется вопрос о том, происходило ли 
внедрение анортозитов в гранулитовые породы, или они внедрялись в 
уже амфиболизированные, диафторированные образования зон дроб
ления. Никаких контактов магматического характера между анорто
зитами и амфиболитами автором не было обнаружено. Кроме того, поч
ти всеми исследователями, занимавшимися анабарскими анортозитами, 
отмечается, что анортозиты не встречаются среди гранулитовых 
пород и повсеместно обрамлены зонами амфиболитов. В этом отноше
нии представляют интерес находки анортозитов непосредственно в об



разованиях верхнеанабарской серии на правом берегу р. Котуйкан 
вблизи устья р. Болдоно. Здесь в гранулитовой толще, представленной 
двупироксеновыми кристаллическими сланцами, согласно с ними за
легает тело анортозитов, ширина которого не превышает 50 м, а длина 
200 м. По петрографическим особенностям и химическому составу эти 
анортозиты полностью аналогичны анортозитам расположенного рядом 
Центрального массива. Детальное изучение контактов анортозитов и 
гранулитов невозможно из-за плохой обнаженности, однако можна 
предполагать, что это — пластообразное тело анортозитов, залегающее 
среди гранулитов.

Маганская группа. Эта группа анортозитовых массивов, так же 
как и Котуйканская, расположена в пределах мощной зоны дроблении 
и повторного метаморфизма амфиболитовой фации, слагающие ее по
роды аналогичны образованиям Котуйкан-Монхоолинской зоны. В Ма- 
ганскую группу входят три анортозитовых массива, расположенные в 
верховьях рек Маган и Чопко,— Маганский, Амбардахский и Коялах- 
ский, общая площадь которых около 350 км2. Два первых массива 
пространственно сближены и, по-видимому, представляют собой части 
некогда единого массива. Коялахский массив по размерам значитель
но меньше всех остальных и представляет собой пластообразное тела 
длиной 14 и шириной 1 км, залегающее согласно с породами верхне
анабарской серии.

По составу слагающих массивы пород и взаимоотношениям с вме
щающими породами анортозиты Маганской группы аналогичны тако
вым Котуйканской. Здесь также отчетливо выделяются краевые мела- 
нократовые зоны шириной в несколько сот метров, сложенные габбро- 
норито-анортозитами. Пироксеновые разности наиболее широко распро
странены в Амбардахском массиве, местами отмечаются присутствие 
иризирующего плагиоклаза и ксенолиты пород верхнеанабарской се
рии.

Сильная тектоническая переработка анортозитовых массивов за
трудняет выяснение их взаимоотношений с вмещающими породами и 
установление их возраста. Достоверные интрузивные контакты нигде 
не обнаружены. Косвенным доказательством внедрения анортозитов и 
гранулитовые породы является наличие пластообразных тел типа Ко- 
туйканского или Коялахского массива. Анортозиты Северного масси
ва перекрываются верхнепротерозойскими отложениями, что дает верх
нюю возрастную границу этих образований.

Результаты определения радиологического возраста анортозитовых: 
пород Центрального и Восточного массивов, проведенного К-Аг мето
дом, приведены в табл. 1. Значения абсолютного возраста находятся в 
интервале 1610—2010 млн. лет. В этот же интервал попадают получен
ные ранее значения 1730—1920 млн. лет по амфиболу для анортозитов 
и 2170 млн. лет для метагабброидов (иотунитов) по данным А. Н. Виш
невского и др. [1974]. Возраст мусковитовых пегматитов, прорывающих 
анортозиты, составляет 1900—2100 млн. лет [Рабкин и др., 1968]. Все 
эти значения соответствуют известным возрастным данным для всех 
других образований зон повторного метаморфизма. Определения воз
раста по двум генерациям плагиоклаза (реликтовый — 1950±Ю0 млн. 
лет, новообразованный при метаморфизме— 18604=100 млн. лет) дали 
примерно одинаковое значение. Таким образом, данные радиологиче
ского возраста дают только верхнюю возрастную границу анортозитои 
и ассоциирующих с ними пород. Основываясь на этих данных, геологи
ческих соотношениях, особенностях петрохимии анортозитов и ассоци-



Радиологический возраст анортозитов Анабарского щита (К-Аг метод)

Содержание
" AW Возраст,Номер

пробы Анали зир ованное вещест во
калия, % радиогенного 

аргона, нг/г
/40Агобщ, % млн. лет

4/11 Плагиоклаз реликтовый 
Плагиоклаз новообразован

0,37±0,02 90, O i l ,  8 48; 71 1950±100

4/11 ный 0,36±0,02 77,4±1,6 36; 71 1800±100
11/12 То же 0,41±0,02 70,5±2,0 55; 74 1560±80
11/12 » 0,27±0,015 59,2±1,6 73; 74 1830±100
14/19 » 0,134:0,01 28,4±0,8 41; 58 1820±150
6/4 » 0,14±0,01 24,2±0,8 57; 68 1560±140

П р и м е ч  а н и е .  Пробы 14/19, 11/12 — амфиболовые анортозиты (Центральный и Восточный массивы); 
пробы 4/И,  6/4 — пнро-ссеновыЗ анортозит с двумя генерациями плагиоклаза (Восточный массив). Отно
шения 40Аград / 40АгОбщ приведены для двух параллельных опытов. Определения выполнены в лабора
тории ИГЕМ АН СССР под руководством М. М. Аракелянц. Расчет возраста производился по единым 
константам: 0,581-Ю-10 год-1; е= 4,962*10 "“ год-1 ; 40К^= 0,01167 атомн. %.

ирующих с ними пород, а также на аналогии с другими районами раз
вития анортозитов, можно предположить архейский возраст анабарской 
анортозитовой ассоциации \

Петрография анортозитовой ассоциации

Анортозиты. Эти породы составляют около 80% всех пород маосивов 
Анабарского щита. Это белые или светло-серые породы, размер зерен 
которых варьирует в широких пределах — от 1—2 мм до 3—5 см. Со
держание темноцветных минералов не превышает 10%. Преобладают 
разности с массивными текстурами, реже встречаются полосчатые анор
тозиты и габбро-анортозиты. Структуры большей частью гранобласто- 
вые, реже офитовые и субофитовые. Минеральный состав: плагиоклаз 
(90—100%), гиперстен, авгит, салит-авгит, амфибол (0—10%), в не
больших количествах присутствуют апатит, титаномагнетит, сфен, гра
нат, биотит, корунд. В протолочках обнаружены единичные зерна цир
кона и сульфидов. Выделяются две основные разновидности анортози
тов — пироксеновые и амфиболовые.

Пироксеновые анортозиты являются наименее измененными поро
дами анортозитовой ассоциации и встречаются в центральных частях 
массивов, которые в меньшей степени затронуты амфиболитовым ме
таморфизмом. В большинстве случаев это крупнозернистые породы 
светло-серого цвета, с габбровыми и субофитовыми структурами. Ос
новная масса породы сложена гипидиоморфными зернами плагиокла
за размером от 0,5 до 2 см, в интерстициях между которыми располо
жены редкие ксеноморфные кристаллы гиперстена, по размерам не
сколько меньшие, чем зерна плагиоклаза. Более мелкие зерна авгита 
развиты по периферии кристаллов ромбического пироксена. Зеленая 
роговая обманка является вторичным минералом и замещает пироксе- 
ны обычно по краям. Описанный вид анортозитов представляет наи- 1
1 Результаты термоизохронного радиологического датирования по цирконам показы

вают, что возраст иотунитов, ассоциирующих с анортозитами, составляет не менее 
2,7 млрд. лет.



менее измененные разности, которые по валовому химическому составу 
и по составам породообразующих минералов отвечают первичным, наи
менее измененным в процессе амфиболитового метаморфизма разно
стям. Остальные разности анортозитов — амфибол-пироксеновые и ам- 
фиболовые — являются, по сути дела, метаморфическими породами.

Изменения состава и структурных особенностей в процессе мета
морфизма хорошо заметны благодаря грануляции первичных крупных 
кристаллов плагиоклаза (рис. 7, 8). Интересно и то, что при этом про
исходит изменение минерала и замещение пироксенов амфиболом. 
В шлифах можно проследить все стадии превращения пироксеновых 
анортозитов в амфиболовые. Даже в наименее измененных разностях 
пироксеновых анортозитов, изученных на примере пород центральной 
части Восточного массива (верховья р. Болдоно), наблюдаются началь
ные стадии грануляции плагиоклаза. В этих породах таблитчатые свет
ло-серые прозрачные кристаллы плагиоклаза Ап80 имеют размеры 1,5— 
3 см, по их краям наблюдаются скопления значительно более мелких 
округлых кристаллов плагиоклаза Ап88, размером не более 1 мм.

Ксеноморфные кристаллы гиперстена и авгита, находящиеся в виде 
сростков между кристаллами плагиоклаза, также подвергаются грану
ляции, по их краям происходит обособление и отторжение мелких зе
рен, одновременно по краям темноцветных минералов развивается ам
фибол. На дальнейших стадиях процесса грануляции первичные свет
ло-серые плагиоклазы сохраняются только как реликты в мелкозер
нистой массе новообразованного полупрозрачного белого плагиоклаза. 
Так образуются «очковые» анортозиты по терминологии М. И. Рабки- 
на и Л. В. Климова [1959]. Параллельно с этим процессом в большин
стве случаев идет интенсивное замещение пироксена амфиболом. Пи- 
роксены наиболее устойчивы к процессам грануляции, вследствие это
го часто образуются разности анортозитов с более крупными, чем 
плагиоклаз, «порфировидными» выделениями гиперстена. Однако не 
всегда при грануляции происходит значительное замещение пироксена 
амфиболом и повышение основности плагиоклаза. В центральных ча
стях Восточного и Центрального массивов обнаружены разности анор
тозитов с содержанием темноцветных минералов 2—'5%, в которых со
став новообразованного мелкозернистого плагиоклаза существенно не 
различается, а амфибол присутствует в очень незначительных количе
ствах. Особый интерес эти породы представляют также в связи с тем, 
что в реликтовых кристаллах плагиоклаза наблюдаются мельчайшие 
включения различных минералов. Исследования с помощью микроана
лизатора позволили определить их состав. Минералами-узниками ока
зались часто тесно сросшиеся мельчайшие кристаллики титаномагне- 
тита и моноклинного пироксена (см. табл. 4, анализы 24, 25).

Амфиболовые анортозиты распространены гораздо шире пироксено
вых и связаны с последними постепенными переходами. Это повсемест
но средне- и мелкозернистые разности, как правило белого цвета. 
Структуры пород имеют метаморфический характер. Преобладают 
разности с гранобластовыми структурами. Среди амфиболовых анорто
зитов также часто встречаются «очковые разности», хотя размеры «оч
ков» в них в 2—3 раза меньше, чем в пироксеновых. Состав реликто
вого плагиоклаза, как правило, менее основной по сравнению с более 
мелкими плагиоклазами, разница составляет до 6% Ап. По краям 
крупных зерен часто наблюдаются тонкие каемки более основного пла
гиоклаза. Кристаллы с полисинтетическим двойникованием в амфибо
ловых анортозитах встречаются реже, чем в пироксеновых. В амфибо
ловых анортозитах часто встречается гранат альмандинового ряда и



Рис. 7. Реликты первичных крупных кристаллов плагиоклаза (указаны стрелками) 
в‘ мелкозернистом анортозите Восточного массива, р. Болдоно

Рис: 8. Грануляция первичных крупных кристаллов плагиоклаза, Х15, ник.+

биотит. Расчет температур по биотит-гранатовому термометру [Пер- 
чук, 1970] указывает на возможность образования такой породы при 
температурах 700—725° С. Аналогичные температуры (650—700° С) 
установлены по амфибол-гранатовому и амфибол-плагиоклазовому гео
термометрам [Вишневский и др., 1974].



В целом характерной особенностью анортозитов некоторых масси
вов Анабарского щита по сравнению с другими анортозитовыми ассо
циациями (такими, как, например, Джугджурская, Каларская, Украин
ская) является повышенная основность слагающих их плагиоклазов. 
Так, для Баллагаханского и Монхоольского массивов средний состав, 
плагиоклаза соответствует Лп65, для Северного — Anlk [Лутц, 1974а],. 
а для Центрального и Восточного—Ап1Ъ при колебаниях от Апьь да 
An6S• Однако усреднение состава плагиоклаза не может дать представ
ления о первичном содержании в нем анортитового минала, так как 
при метаморфизме основность плагиоклаза может меняться. Скорее 
всего, первичный плагиоклаз анабарских анортозитов отвечал лабра
дору, но в процессе метаморфизма амфиболитовой фации он стал бо
лее основным.

Иризирующие разновидности плагиоклазов, типичные для многих 
анортозитовых ассоциаций, практически не встречаются в анортозитах 
Анабарского щита (за исключением нескольких мест в Маганской 
группе анортозитов). Своеобразной особенностью данной ассоциации 
является присутствие анортозитов с корундом, находки которых отме
чались Б. Г. Лутцем [1974а] и другими исследователями в Централь
ном (верховья р. Левый Кириэтин) и в Монхоольском массивах. В пер
вом случае корунд ассоциирует с энстатитом и плагиоклазом, во вто
ром зеленовато-серый корунд находится в ассоциации с лабрадором 
(Ап6Ъ). Среди цирконов, выделенных из анортозитов, имеются две раз
новидности: крупные (до 0,25 мм), изометричные, с розовой окраской 
и мелкие, удлиненные, прозрачные, с желтоватым оттенком (рис. 9). 
По данным Е. В. Бибиковой и А. Н. Белова с соавторами (доклады на 
Всесоюзном совещании «Акцессорные минералы метаморфических по
род...», Москва, февраль 1982 г.), присутствие изометричного циркона

Рис. 9. Характерная форма цирконов из анортозитов

может указывать на то, что анортозиты были метаморфизованы в ус
ловиях гранулитовой фации метаморфизма.

Габбро-норито-анортозиты, габбро-анортозиты, габбро, нориты, пи- 
роксениты, иотуниты. Описанные выше особенности анортозитов харак
терны и для пород с более высоким, содержанием темноцветных мине-



Химический состав (в вес.%) анортозиТов й ассоциирующих с ними пород Центральною и Еспсчк го *ас<имв АнгбгрсЮгс <дита

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

SIOa 50,92 64,56 49,62 49,18 54,41 53,23 56,86 52,03 51,84 50,46 50,47 50,57 51,31
н о » 0,11 0,31 0,12 0,09 0,11 0,29 0,20 0,12 0,06 0,07 0,11 0,08 0,07
Al̂ iOs 26,73 23,90 26,79 27,15 27,42 23,59 26,20 27,39 28,76 29,87 29,40 29,72 29,91Fe^O, 0,36 0,61 0,28 0,51 0,34 0,70 0,54 0,60 0,13 0,58 0,16 0,20 0,01
FeO 2,42 2,96 2,88 2,69 0,67 3 , 8 6 0,76 1,53 1,17 0,81 1,39 1,17 0,90
MnO 0,04 0,06 0,06 0,04 0,02 0,06 0,02 0,03 0,02 0,02 0,03 0,03 0,02
MgO 3,53 2,75 3,57 3,83 0,85 3,16 0,47 1,66 0,80 0,57 0,77 0,37 0,61CaO 13,03 8,67 13,06 13,14 10,35 9,54 8,77 12,21 11,65 12,80 13,29 13,53 13,26
NaaO 2,29 4,98 3,15 2,93 4,98 4,31 4,42 3,87 4,09 3,87 3,45 3,46 3,35
K2O 0,14 0,58 0 , 1 1 0,14 0,31 0,41 0 , 6 6 0,41 0,43 0,27 0,16 0,14 0 , 1 1
h 2o - 0 , 1 0 0,06 0 , 1 2 0 , 1 0 0,05 0,09 0 , 1 0 0,09 0,06 0,08 0,06 0,17 0 , 1 0
HaO+ 0,26 0,39 0,19 0,31 0,31 0,38 0,27 0,44 0,42 0,33 0,31 0,28 0,28
CO* 0 , 2 0 0,16 0,09 0 , 0 2 0 , 1 1 0,16 0,33 0,15 0 , 2 2 0,16 0 , 1 1 0,18 0,14
S03 0,03 0 , 0 1 Следы 0 , 0 2 0,03 0 , 0 2 0 , 0 2 0,03 0 , 1 1 0,03 Следы 0 , 0 1 0 , 0 2
Pa0 6 Следы 0 , 0 1 » 0 ,0 2 0 , 0 2 0,07 0,05 0 , 0 2 0 ,0 0 0 , 0 1 0 , 0 1 0 ,0 2 Следы
С у м м а 100,16 1 0 0 , 0 1 100,04 100,17 99,98 99,87 99,67 100,58 99,76 99,93 99,72 99,93 100,09
Ni 150 78 1 1 0 270 37 56 38 60 24 He onp. 2 0 140 280
Co 18 33 26 39 6 29 8 2 2 9 9 18 2 1 17
Cu 50 3 30 30 7 1 0 50 5 70 7 7 1 0 1 0
Cr 2 2 0 150 8 6 62 50 260 26 74 He onp. He onp. He onp. He onp. 17
V 54 64 28 He onp. He onp. 64 He onp. 13 » » » » He onp.Zn He onp. 50 He onp. » 1 50 » He onp. » » » » »
Zr 7 5 5 5 5 7 7 7 7 7 5 7 5
Sr 1 0 0 300 300 1 0 0 500 500 1 0 0 0 1 0 0 1 0 0 200 2 0 0 200 2 0 0
Ba 1 0 0 2 0 0 1 0 0 1 0 0 2 0 0 1 0 0 500 — 1 0 0 1 0 0 1 0 0 1 0 0 1 0 0



7
5

Компонент 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26

Si02 50,58 44,23 44,11 47,20 55,16 45,86 49,44 57,35 57,36 57,48 65,04 47,58 56,84
TiOa 1,02 1,00 1,58 0,45 4,59 3,93 0,78 0,86 0,77 0,84 0,63 1,25 0,92
a i 2o 3 16,54 19,47 15,53 6,25 3,01 13,38 3,92 17,21 18,42 16,67 14,48 13,03 16,82
Fea0 3 2,10 3,22 4,18 7,63 4 , 2 2 5 , 2 0 2,24 2,33 2,81 2,97 2,19 1,94 2,28
FeO 6,21 7,64 10,29 10,86 10,83 9,71 18,97 4,35 3,20 4,59 3,41 11,06 4,90
MnO 0 , 1 9 0,17 0,15 0,25 0,17 0,17 0,27 0,15 0,10 0,15 0,09 0,18 0,09
MgO 7,84 6,92 8,26 14,06 6,33 5,93 2,58 4,51 3,21 4,19 2,32 9,53 4,24
CaO 10,69 10,86 11,89 10,76 9,44 9,79 2,30 7,33 6,21 6,44 4,71 10,64 7,09
Na20 2,10 1,90 1,41 0,96 2,72 2,82 0,20 4,46 4,75 3,86 3,36 1,98 4,77
KaO 0,37 0,49 0,81 0,08 0,48 0,36 0,08 0,96 1,81 1,48 2,19 0,81 1,33
h 2o - 0,00 0,00 0,07 0,06 0,11 0,06 0,12 0,00 Нет 0,04 0,15 0,08 0,12
H20+ 1,19 1,92 1,03 0,77 0,61 0,55 0,49 0,35 0,40 0,41 0,64 1,43 0,34
c o 2 He onp. 0,10 0,11 He onf>. 0,33 0,33 0,46 Нет 0,20 Нет 0,24 0,16 0,07
S03 0,00 0,62 0,19 0,07 0,26 0,22 0,02 0,02 0,05 » 0,05 0,11 0,09
P2O5 0,02 0,00 0,15 0 ,0 0 1,72 1,44 0,04 0,27 0,33 0,24 0,20 0,09 0,32
С у м м а 98,85 99,54 99,76 99,40 99,98 99,98 99,91 100,15 99,62 99,36 99,70 99,87 100,22
Ni 130 74 110 280 300 260 490 79 99 27 20 290 110
Co 40 59 64 100 54 60 140 35 28 34 20 80 35
Cu 5 30 100 20 100 100 30 50 50 80 30 70 100
Cr 140 119 250 136 280 250 760 85 200 33 260 540 140
V 143 137 420 246 230 250 230 92 200 117 130 430 200
Zn 80 80 70 200 70 100 200 — 50 80 50 50 70
Zr 100 50 30 80 50 100 7 200 200 200 300 50 100
Sr 200 200 He onp. 200 He onp. He onp. He onp. 800 800 500 300 He onp. 500
Ba 100 100 » 100 » » 1000 1000 2000 500 » 500
П р и м е ч а н и е .  1—13 — анортозиты: 1 — обр. 3/1 слабо измененный, пироксе- 
Иовый, с крупными кристаллами гиперстена, 2 — обр. 11/6 — пироксеновый, 3 — 
обр. 15/1—гпироксен-амфиболовый, с двумя генерациями плагиоклаза, 4—обр. 15/2— 
пироксен-амфиболовый, 5 — обр. 16/11 — амфиболовый, с двумя генерациями пла
гиоклаза, 6 — обр. 4/11 — пироксеновый, с двумя генерациями плагиоклаза, 7 — 
обр. 6/1 — амфибол-пироксеновый, 8 ^ - обр. 6/11 — амфиболовый, 9 — обр. 7/9 — 
амфиболовый. с гранатом. 10, 11 — амфиболовые (10 — обр. 14/19, 11 — обр. 16/4), 
12 — обр. 16/5 — амфиболовый, с гранобластовой зубчатой структурой, 13 — обр. 
16/8 «*- амфиболовый, с двумя генерациями плагиоклаза; 14— 20 ^-габбро-анортози
ты: 14—16 — амфиболовые (14 — обр. 3/7, 15 — обр. 16/14, ' 16 — обр. 16/15), 17 — 
обр. 14/7 — пироксенит амфиболизнроввнный, 18 об|Г. 6/2 — катаклазированный 
амфиболизир о ванный меланократовый габбронорит, 19 — обр. 6/8 — титаномагне- 
титовый габбро-норито-анортозит, 20 — обр. 6/4 — пироксенит (гиперстенит); 21 —

23 —.роту! иты: 21 — обр. 8/4, 22 ^  обр. 8/1, 23 — обр. 3/28; 24 — обр. 14/1 — мета
габбро с биотитом и кварцем; 25, 26 — крист аллосланцы: 25 — обр. 2/6 — амфибол- 
гранатОвый, 26^* обр. 2/10 — двупироксеновый. 1, 3^5, 10—17, 24 — Центральный 
массив: 1 — южная часть, 3t 4 гг восточная часть р. Котуйкан, 5—западная часть, 
р. Котуйкан, 10, 17, 2 4 —р. Когуйцан, район высоты 531 м, 11-^13 — западная 
часть, 14 — южная часть, верховья р. Адаардах-Болдоно, 15, 16—западная часть, 
р. Котуйкан; 2, 6— 8, 18—23 — Восточный массив: 2 Котуйкан, 6, 25,26 — 
устье р. Адаардах-Еол,\оно, 7, 8, 18—20 — левый берег р. Болдоно, 21,22 — левый 
берег р. Котуйкан у устья р. БолДоно, 23 — среднее течение р. Адаардах-Болдоно; 
9 — правый берег р. Котуйкан, в 3 км ниже по течению от устьяф. р. Болдоно. 
Элементы-примеси в л*10~4. Анализы выполнены в лаборатория* ДВИМС Мингео 
СССР и ИГЕМ АН СССР.



ралов (до 65%) — габбро-норито-анортозитов и габбро-анортозитов, 
при этом под первым названием понимаются менее амфиболизирован- 
ные разности с пироксенами, в габбро-анортозитах темноцветный мине
рал представлен амфиболом. Между лейкократовыми и более мелано- 
кратовыми разностями существуют постепенные переходы.

Собственно габбро и нориты в анортозитовой ассоциации Анабар- 
ского щита встречаются редко и слагают слои или шлирообразные 
обособления небольшой мощности. Будинированные пироксениты Вос
точного массива были описаны выше. Под микроскопом обнаружива
ется полнокристаллическая структура этих пород, заметны проявления 
грануляции крупных зерен, местами гиперстен этих мономинеральных 
пород замещен амфиболом, участками наблюдаются скопления титано- 
магнетитовой пыли. Химические составы типичных представителей дан
ного типа пород приведены в табл. 2.

Иотуниты имеют неравномерную пятнистую окраску, от серого до 
розовато-серого цвета, что обусловлено неравномерным распределением 
темноцветных минералов. Текстуры пород в большинстве случаев мас
сивные, реже встречаются полосчатые разности. Минеральный состав: 
плагиоклаз (60—80%), пироксены, частично замещенные амфиболом 
(20—15%), биотит (5—10%), титаномагнетит (3—5%), кварц (5— 
10%), в небольших количествах присутствуют калиевый полевой шпат, 
апатит. Темноцветные минералы гиперстен и авгит образуют скопле
ния размером до 3 мм. Эти сростки ксеноморфных кристаллов по кра
ям обычно замещены амфиболом. Плагиоклаз в большинстве случаев 
гранулирован, почти повсеместно в нем наблюдаются антипертитовые 
вростки калиевого полевого шпата. Кварц в большинстве случаев име
ет явно вторичное происхождение, хотя не исключено, что некоторая 
его часть могла входить в первичный парагенезис. Однако установить 
это трудно вследствие сильного динамометаморфизма этих пород. Био
тит и амфибол являются вторичными минералами. Весь облик породы 
свидетельствует о ее метаморфизме, однако некоторые структурные 
особенности, такие, как реликты офитовых структур и их сходство со 
структурами слабо измененных анортозитов, свидетельствуют о первич
но-магматической природе этих образований. В некоторых случаях 
между анортозитами и иотунитами наблюдались постепенные переходы.

А. Н. Вишневский с соавторами [1974] предположили, что эти по
роды являются продуктом гранитизации габброидов, окружающих анор
тозиты Восточного массива, однако не ясно, почему в этом случае анор
тозиты изменены гораздо меньше этих пород (имеется в виду широкое 
развитие антипертитового плагиоклаза и кварца), которые практически 
отсутствуют в анортозитах. Вероятно, и первичный состав данных по
род отличался от габброидного повышенным содержанием S i02 и К20, 
что и сделало возможным образование при метаморфизме кварца, ан
типертитового плагиоклаза и калиевого полевого шпата. Как уже ука
зывалось, эти породы, по классификации Дж. Ходаля [Hodal, 1945], 
соответствуют типичным иотунитам и, по-видимому, должны фигури
ровать под этим названием как характерная составная часть анабар- 
ской анортозитовой ассоциации. Иотуниты часто имеют полосчатое 
строение и по внешнему виду сходны с двупироксеновыми сланцами 
верхнеанабарской серии, что подтверждается и особенностями валового 
химического состава пород и составов породообразующих минералов 
(табл. 2).

Пироксены из анортозитов и двупироксеновых кристаллических 
сланцев исследовались В. Е. Сонюшкиным с применением электронно
го микроскопа. При этом в них были установлены тонкие структуры



распада твердых растворов. Морфометрический анализ ламелей пока
зал, что они в значительной степени варьируют по размерам даже в 
пределах одного образца. Наиболее крупный размер характерен для 
ламелей, располагающихся вдоль ослабленных зон в кристаллах (скоп
ления дислокаций, границы блоков или зерен). Укрупнение ламелей в 
этом случае связано со стремлением к минимуму свободной энергии, 
что создает тенденцию к росту более крупных выделений за счет более 
мелких, а движущей силой этого процесса является уменьшение общей 
поверхности раздела.

Вполне понятно, что дефекты кристаллического строения, и в первую 
очередь границы зерен, существенно влияют на кинетику укрупнения ла
мелей распада, так как по ослабленным зонам кристалла существенно 
увеличена скорость диффузии. Однако в пределах участков кристал
лов, характеризующихся одинаковой степенью дефектности при одина
ковых термодинамических условиях, размер ламелей также должен 
быть одинаковым. Проведенный морфометрический анализ ламелей 
распада с учетом расположения ламелей по границам зерен и вдали от 
них показал, что ширина ламелей в участках с одинаковой плотностью 
дефектов одинакова для пироксенов анортозитов и вмещающих крис
таллических сланцев. Наряду со сходством состава породообразующих 
минералов, по которым устанавливаются близкие температуры образо
вания анортозитов и гранулитов, это может служить подтверждением 
того, что термодинамические условия метаморфизма структур распада 
пироксенов в анортозитах и кристаллических сланцах были сходны, 
т. е. либо анортозитовый массив, так же как и вмещающие породы, ис
пытал метаморфизм гранулитовой фации, либо кристаллизация анор
тозитов проходила в условиях, близких к условиям гранулитового ме
таморфизма.

Некоторые особенности петрохимии и геохимии 
анортозитовой ассоциации

Особенности химического состава пород и минералов анабарской анор
тозитовой ассоциации иллюстрируют анализы, приведенные в 
табл. 2—4. Эти материалы в сочетании с опубликованными данными 
позволяют наметить общие закономерности изменения химического 
состава пород и минералов анортозитов Анабарского щита и сравнить 
эти образования с породами других анортозитовых ассоциаций.

Одним из распространенных способов является использование диаг
раммы АРМ. На рис. 10 хорошо видно, что тренд изменения химическо
го состава пород анабарской анортозитовой ассоциации почти целиком 
расположен в поле известково-щелочной серии, однако имеются составы 
(фигуративные точки, расположенные в правой верхней части диаграм
мы), находящиеся в области пород толеитовой серии. Это породы из 
обогащенных темноцветными минералами прослоев в анортозитах. На 
диаграмме АРМ соответствующие составам этих пород фигуративные 
точки находятся в поле базальтов срединно-океанических хребтов и 
попадают на продолжение тренда Скергаардской интрузии. Ряд точек, 
соответствующих составам амфиболовых анортозитов и габбро-анорто
зитов, расположенных в левой части диаграммы, также тяготеют к 
толеитовому полю составов, однако химизм этих пород отвечает первич
ному составу лишь до некоторой степени, поскольку эти породы под
верглись сильной метасоматической переработке в процессе метамор
физма в пределах Котуйкан-Монхоолинской зоны. На диаграмму АРМ 
.вынесены составы ассоциирующих с анортозитами иотунитов, мангери- 
тов и метасоматитов. Составы иотунитов занимают узкое поле, которое



Нормативный состав (в% ) анортозитов и ассоциирующих с ними пород 
Центрального и Восточного массивов Анабарского щита, рассчитанный по системе C I P W

Нормативный
минерал 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

Q 2,6 _ _ ._ 0,5 _ 9,1 _ _ _ _ _
Or 0,8 3,5 0,7 0,8 1,8 2,4 3,9 2,4 2,6 i ,6 0,9 0,8
PI 82,0 83,8 85,1 85,6 93,8 80,9 81,4 89,0 93,4 94,3 94,2 95,1
Ne — — 0,3 — — — — — — 1,3 — —

Di — He 1,9 1,5 5,0 3,1 — 2,5 — 3,5 — 0,1 1,3 1,6
Hyp — Er 11,9 7,2 — 0,5 2,9 11,0 1,8 2,1 1,3 — 1,6 1,9

01 — 2,6 8,3 8,5 — 1,4 — 1,8 1,8 1,7 1,5 0,2
11 0,2 0,6 0,2 0,2 0,2 0,6 0,4 0,2 0,1 0,1 0,2 0,2
Mt 0,5 0,9 0,4 0,7 0,5 1,0 0,8 0,9 0,2 0,8 0,2 0,3
Ap 0,1 — 0,1 0 , 1 0,2 0,1 o , i — 0 , 1 0 , 1 o , i
Cor — — — — 0,1 — 2,4 — 0,4 — — —

Н о м е р у 75,2 47,9 67,9 69,7 53,4 53,1 52,1 61,8 61,2 66,3 67,5 67,7
П р и м е ч а н и е .  Пояснение 1 ^ 2 6  см. в Примечании к  таб л . 2. Анализ 18 не рассчитан на нормативные 

м инералы , так  как анализированная порода яв л я ется  v  оно минеральным гиперстенитом.

Таблица 4
Химический состав (в вес. %) сосуществующих минералов из анортозитов 

Анабарского щита и вмещающих метаморфических пород

Компонент l 2 3 4 5 6 7 8 9

SiOj 54,20 55,10 60,50 0,56 54,30 55,70 62,20 53,60 53,30
TiOa 0,09 0,20 0,02 35,03 0,07 0,15 Нет 0,06 0,16
AlaOa 1,69 2,69 25,40 0,32 1,15 2,01 24,80 1,16 2,00
FeO 21,40 8,22 0,06 64,36 21,70 7,15 Нет 22,80 9,09
MgO 22,80 13,10 0,04 0,61 22,30 13,80 0,02 21,50 13,40
CaO 0,57 19,70 6,30 0,08 0,50 20,80 6,17 0,69 21,20
Na*0 0,04 0,97 8,10 0,16 0,06 0,75 7,28 0,04 0,65
KaO 0,02 Нет 0,48 0,48 0,04 Нет 0,01 0,45 0,01

С у мма 100,81 99,98 100,90 101,04 100,08 97,38 100,92 99,86 99,81
Si 1,98 2,00 2,67 0,02 2,00 2,00 2,73 1,99 1,98
Ti Нет 0,01 Нет 0,72 Нет Нет Нет Нет Нет
A1 0,07 0,12 1,32 0,01 0,05 0,09 1,28 0,0b 0,09
Fe 0,65 0,25 Нет 1,48 0,67 0,22 Нет 0,71 0,28
Mg 1,24 0,72 » 0,02 1,23 0,77 » 1,19 0,74
Ca 0,02 0,77 0,30 Нет 0,02 0,83 0,29 0,03 0,84
Na Нет 0,07 6,89 0,01 Нет 0,05 0,62 Нет 0,05
К » 0,07 0,03 Нет » Нет 0,03 » Нет
En 64,7 41,1 — — 64,1 42,2 — 61,8 39,7
Fs 34,1 14,4 — — 34,9 12,2 ■ — 36,7 15,1
Wo 1,2 44,5 — — 1,0 45,6 — 1,5 45,2
An — 45,3 — — — 47,4 —

Or — — 2,0 — — — 2,1 — —
Fe/Fe+Mg 34,5 26,0 — — 35,3 22,4 — 37,2 27,5
П р и м е ч а н и е .  1—4 — обр. 2/10, двупироксеновый кристаллический сланец: 1 — ортопироксен, 
2 — клинопироксен, 3 — плагиоклаз, 4 — титаномагнетит; 5—7 — обр. 8/1, иотунит: 5 — ортопироксен, 
6 — клинопироксен, 7 — плагиоклаз; 8—10 — обр. 3/28, иотунит: 8 — ортопироксен, 9 — клинопиро
ксен, 10 — плагиоклаз; 11—13 — обр. 4/2, анортозит Восточного массива: 11— ортопироксен, 12 — кли~ 
нопироксен, 13 — амфибол; 14—18 — обр. 3/1, анортозит: 14 — ортопироксен, 15 — клинопироксей, 
16 — амфибол, 17, 18 — плагиоклазы (17 — реликтовый, 18 — новообразованный); 19—25 — обр. 4/11, 
анортозит: 19, 20 — ортопироксены, 21 — амфибол, 22, 23 — плагиоклазы (22 — реликтовый, 23 — но
вообразованный). 24 — клинопироксен, 25 — титаномагнетит; 26—28 — обр. 16/3, анортозит амфибо-



13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26

1,4 2,4 _ _ 0,2 _ 2 ,6 _. 6,1 5,7 9,3 23,7 _ 3,5
0,7 2,2 3,0 4,9 0,5 — 2 ,2 0,5 5,7 10,8 8 , 8 13,2 4,9 7,9

94,5 53,8 6 i , i 46,4 20,9 — 47,3 11,4
1,4

77,0

62,0 64,5 57,1 47,1 41,8 61,2

_ 15,1 13,1 20,2 32,8 — 13,4 8,5 4,0 5,4 3,4 23,3 10,2
3,1 21,3 0,6 4,7 33,3 — 15,9 4,9 12,1 8,6 12,9 7,8 9,4 11,4
— — 15,4 14,4 — — — 1,5 — — 15,1 —
0,1 2,0 2,0 3,1 0,8 — 7,6 3,3 1,6 1,5 1,6 1,2 2,4 1,8
— 3,1 4,8 6,2 11,2 — 7,7 0,1 3,4 4,1 4,4 3,2 2,4 3,3

0 ,2
68,6

0,1 — 0,3 0,2 — 3,5 — 0,6 0,8 0,6 0,5 0 ,2 0,8

64,8 71,7 72,7 59,2 — 47,4 84,2 37,6 35,6 40,7 37,3 57,7 32,5

10 и 12 13 14 15 16 17 18 19

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

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

1 0 1 ,6 4 9 9 , 9 4 9 9 , 9 6 9 9 , 3 4 9 9 , 1 6 1 0 0 ,4 0 9 7 , 3 7 9 9 ,0 1 9 9 , 1 2 1 0 0 ,6 2

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

« 0 , 0 1 1 , 2 2 0 , 7 5 2 , 9 4 1 ,4 1 0 , 7 7 3 , 4 7 0 , 0 1 0 , 0 1 1 , 1 8
/ 0 , 3 2 0 , 0 2 0 , 8 5 1 , 7 9 0 , 0 2 0 , 9 5 2 , 0 2 0 , 7 3 0 , 7 9 0 , 0 3

0 , 6 5 0 , 0 1 0 , 0 4 0 , 5 4 Нет 0 , 0 4 0 , 3 3 0 , 3 5 0 , 2 4 Нет
0 , 0 2 Нет Нет 0 , 2 9 » Нет 0 , 2 0 0 , 0 1 0 , 0 1 »
— 6 2 , 5 3 9 , 8 — 7 0 , 2 3 9 , 6 — — 6 1 , 0

f — 3 6 , 4 1 4 , 5 — 2 8 ,9 1 1 ,1 — — 3 7 , 7
— 1 1 ,1 4 5 , 7 — 0 , 9 4 9 , 3 — _ 8 6 , 5 1 , 3

4 8 , 6 — — — — — 8 0 , 4 о , з
1 , 9 — — — _ — — 0 , 6 — —
— 3 6 , 5 2 6 , 5 3 5 , 7 2 9 , 2 2 1 , 8 2 7 , 5 — 3 2 , 8

ловый Центрального массива: 26 — амфибол, 27, 28 — плагиоклазы (27 — новообразованный, 2 8 —ре
ликтовый): 29—31 —обр. 16/18, амфиболовый анортозит с биотитом и гранатом: 29—биотит, 3 0 —гра
нат, 31 — плагиоклаз; 32—34 — обр. 3/6, амфибол-пироксеновый анортозит: 32 — ортопироксен, 
33 — амфибол, 34 — плагиоклаз; 35—37 — обр. 3/16, амфибол-пироксеновый анортозит: 35 — орто
пироксен, 36 — клинопироксен, 37 — амфибол.
Анализы выполнены в лаборатории ИГЕМ АН СССР на микроанализаторе MS-46 сСатеса», ана
литик Е. Е. Абрамова; все породы, за исключением образцов 4/2, 16/3, 16/8, проанализированы 

мимически, анализы приведены в табл. 1. Расчет формульных количеств по кислороду.



Компонент 20 21 22 23 24 25 26 27 28

SiOa 52,82 46,20 54,80 53,80 53,20 5,51 42,60 49,41 51,10
ТЮа 0,09 1,88 0,00 0,04 0,16 21,18 1,05 Нет Нет
А1аОэ 1,98 11,00 27,40 29,10 2,82 1,68 12,30 31,20 30,50
FeO 21,60 12,90 0,26 0,50 11,66 69,59 17,20 0,15 0,10
MgO 23,30 13,00 0,03 0,12 10,48 0,22 11,40 0,11 0,07
0 . 0 0,57 11,40 11,80 11,00 20,95 0,92 12,20 15,30 14,10
NaaO 0,04 1,28 4,94 4,88 0,69 0,82 1,00 3,52 3,81
к„о 0,04 1,24 0,37 0,25 0,01 0,03 0,85 0,28 0,13

С у м м а 100,42 98,90 99,60 99,69 99,97 99,95 98,60 98,97 99,81
Si 1,95 6,97 2,49 2,44 1,99 0,16 6,62 2,27 2,33
Ti Нет 0,21 Нет Нет Нет 0,49 0,12 Нет Нет
Al 0,09 0,96 1,47 1,56 0,12 0,06 2,25 1,69 1,64
Fe 0,67 1,63 0,01 0,02 0,37 1,67 2,23 0,01 Нет
Mg 1,28 2,92 Нет 0,01 0,59 0,01 2,64 0,01 0,00
Ca 0,02 1,84 0,57 0,53 0,84 0,04 2,03 0,75 0,69
Na Нет 0,37 0,44 0,43 0,05 0,05 0,30 0,31 0,34
К » 0,24 0,02 0,01 Нет Нет 0,17 0,02 0,01
En 65,1 — _ _ 32,6 — — — —

Fs 33,8 — — — 20,4 — — — —

Wo 1Д _ — — 47,0 _ — — —

An — — 71,6 70,7 — — — 82,1 80,1
Or — — 1,3 1,0 _ — — 0,8 0,3

Fe/(Fe+Mg) 34,2 35,7 — — 38,4 — 45,8 — —

совпадает с участком анортозитового тренда, что связано с повышенным 
содержанием щелочей в породах и с пониженным — железа и магния. 
■Точки, отражающие составы вмещающих анортозиты гранулитовых по
род/ попадают на тренд анортозитовой серии и находятся в поле иоту- 
нитов.•

В целом тренд анабарской анортозитовой ассоциации совпадает с 
трендом каларской ассоциации, которая, как и анабарская, относится к 
типу, анортозитовых ассоциаций .ранних этапов развития Земли [Бога
тиков, 1975]. Тренды этих ассоциаций располагаются ниже тренда анор
тозитовых ассоциаций субплатформенного типа, что связано с повы
шенной железистостью пород и минералов более молодых ассоциаций.

Пересчет химических анализов на нормативный состав (см. табл. 3) 
показывает, что лишь в немногих из них присутствует нормативный 
кварц (за исключением некоторых метасоматитов); количество норма
тивного плагиоклаза составляет 80—95% для анортозитов и 46—47% 
для габбро-анортозитов; количество темноцветных минералов колеблет
ся от 1,5 до 13 и от 5 до 29% соответственно; оливин, магнетит, корунд, 
апатит присутствуют в незначительных количествах. Содержание анор
тита в нормативном плагиоклазе на несколько процентов отличается от 
содержания анортита в модальном плагиоклазе, что связано с присут
ствием нескольких генераций плагиоклаза, но в целом выше, чем в по
родах каларской и джугджурской анортозитовых ассоциаций.

В целях выявления магматической природы анабарских анортози
тов построены диаграммы с использованием коэффициентов П. Ниггли. 
Аналогичные диаграммы ранее были успешно использованы при выяв
лении магматического характера глубоко метаморфизованных анорто
зитовых пород [Ramakrishnan et al., 1978]. Диаграмма с—mg 
(рис. 11, а) показывает четкий тренд магматической дифференциации, 
аналогично диаграмма с—{al—alk) демонстрирует изменение составов 
анабарских анортозитов и ассоциирующих с ними пород параллельно



29 го 31 32 33 34 35 36 37

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

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

0 , 1 3 5 , 0 2 9 , 3 8 0 , 2 4 1 0 ,3 0 1 4 ,4 0 0 , 5 9 2 0 ,5 0 1 0 , 6 0
0 , 0 8 0 , 2 0 Ь, 77 0 , 0 4 1 ,6 1 3 , 3 7 0 , 0 2 0 , 6 3 1 , 9 4
9 , 4 9 0 ,0 1 0 ,3 1 Нет 0 , 5 4 0 , 0 4 0 ,0 1 Нет 1 , 1 7

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

6 , 0 0 3 , 0 0 2 , 5 4 1 , 9 4 7 ,0 1 2 ,3 1 1 , 9 4 1 ,9 7 6 , 7 2
0 , 5 0 Нет Нет Нет 0 , 1 0 Нет Нет 0 ,0 1 0 , 2 2
2 , 8 8 1 ,9 5 1 ,4 7 0 , 0 9 1 , 9 0 1 ,6 6 0 , 0 6 0 ,1 1 2 , 1 7
2 ,7 0 1 , 7 2 Нет 0 , 6 2 1 , 5 8 0 , 0 2 0 ,9 1 0 , 3 6 2 , 3 5
2 , 9 8 0 , 8 3 » 1 , 3 5 3 , 3 8 0 ,0 1 1 , 0 9 0 , 6 8 2 , 3 3
0 , 0 2 0 , 4 1 0 , 4 3 0 , 0 1 1 , 6 8 0 ,7 1 0 , 0 2 0 , 8 2 1 , 7 7
0 , 0 2 0 , 0 3 0 , 2 8 Нет 0 , 4 7 0 , 3 0 Нет 0 , 0 5 0 , 5 9
1 , 9 6 Нет 0 , 0 2 » 0 , 1 0 Нет » Нет 0 , 2 3
— — — 6 8 , 4 — — 5 3 , 7 3 6 , 7
— — — 3 1 , 2 — — 4 5 , 2 1 9 ,3 _
— — — 0 , 4 — — 1 ,1 4 4 , 0 _
— — 6 3 , 4 — — 8 2 , 5 __
— — 1 ,1 — — 0 , 0 0 — _ _

4 7 , 5 6 7 ,4 — 3 1 , 3 3 1 , 7 — 4 5 , 6 3 4 , 4 5 0 , 3

тренду альбит — анортит, что связано с уменьшением содержания анор
тита в плагиоклазе в ходе магматической дифференциации (рис. И, б). 
Обе диаграммы могут быть объединены в одну треугольную (рис. 12). 
В общем виде на этой диаграмме тренд единой дифференцированной 
магматической серии должен быть направлен почти вертикально от 
вершины треугольника к его основанию, что и наблюдается для случая 
анабарских анортозитов. Однако на всех трех диаграммах выделяются 
точкц, не лежащие на общих закономерных трендах, во всех случаях 
это метасоматически измененные разности. ‘Для сравнения на рассмот
ренные диаграммы нанесены тренды двух анортозитовых ассоциаций, 
для которых имеются аналогичные данные: анортозитов Каларского 
массива (материалы автора) и анортозитов Восточных Гат Индийской 
платформы [Ramakrishnan et al., 1978]/На обобщающей тройной диаг
рамме тренды трех данных ассоциаций занимают несколько различное 
положение, что может свидетельствовать о некоторых различиях либо 
в составе исходных расплавов, либо в условиях метаморфизма.

Особенности химического состава пироксенов анабарских анортози
тов (см. табл. 4) хорошо видны на диаграмме Mg—Са—Fe (рис. 13). 
В целом точки, отвечающие составам анабарских моноклинных пирок
сенов, занимают область вблизи левой, магнезиальной части пироксено- 
вого тренда Скергаардской и Бушвельдской расслоенных интрузий, но 
несколько смещены в кальциевую область. Характерно, что как в ана- 
барской, так и в других аналогичных анортозитовых ассоциациях (Ка- 
ларский, Джугджурский массивы) отсутствуют (или присутствуют в 
очёнь ограниченных количествах) железистые разности моноклинных 
пироксенов правой части пироксенового тренда расслоенных интрузий. 
Пироксены иотунитов и вмещающих анортозиты двупироксеновых кри
сталлических сланцев попадают в поле составов пироксенов из анорто
зитов. Для некоторых разностей были определены составы сосущест-



Рис. 10. Диаграмма AFM составов анортозитов Анабарского щита
Условные обозначения к рис. 10—12
J  —  анортозиты  и габбро-анортозиты ; 2  — иотуннты; 3  — двупироксеновы е кристаллические сланцы , 
вмещающие анортозиты ; 4 —  эн дерби ты  м етам орф ических толщ; 5 — чарнокиты  м етам орф ических 
толщ; 6  — мангериты . ам ф иболовы е м етасом атиты , ассоциирующие с анортозитам и; 7—/ /  — тренды  
эволю ции химического состава пород: 7 — анабарской , 8  —  каларской , 9  — индийской анортозитовы х 
■ассоциаций, 10 — С кергаардской  интрузии по Л . У эйдж еру и Р . Б рауну  [1970], / / — субплатф орм ен- 
я ы х  анортозитовы х серий (обобщ ено); 12 — линия р азд ел а  толеитовой (выш е линии) и известково
щ елочной (ниж е линии) серий [Irvin, Baragar, 1971]
Точки с номерами соответствуют анализам табл. 2; точки без номеров — составам пород по данным 
Б. Г. Лутца [1974а, б] и А. Н. Вишневского и др. [1974]

вующих клино- и ортопироксенов, что позволило установить субсоли- 
дусную температуру пород по двупироксеновому термометру М. Росса 
и Д. Хьюбнера [Ross, Huebner, 1975] в 900—1900°С. Аналогичные тем
пературы были получены и для анортозитов Каларского массива.

Содержания микроэлементов в анабарских анортозитах приведены 
в табл. 2. Установлено, что содержания Ni и Со положительно коррели- 
руются с коэффициентом mg по П. Ниггли, что еще раз свидетельствует 
о магматическом происхождении этих пород [Leake, 1969].

Содержания редкоземельных элементов в анортозитах Анабарского 
щита приведены в табл. 5. Нормализованные по хондритовым, они про
являют отчетливый европиевый максимум, что указывает на кумуля
тивную природу анортозитов.

Отношение 87Sr/8eSr для анабарских анортозитов составляет в сред
нем 0,704, что хорошо согласуется с данными по другим анортозитовым



с

массивам, таким, например, как 
Джугджурский, и может свидетель
ствовать о глубинном (верхняя ман
тия — нижние части коры) проис
хождении этих пород.

Данные по геологии, петрогра
фии, петрохимии и геохимии ана- 
барской анортозитовой ассоциации 
свидетельствуют о большом сход
стве с другими анортозитовыми ас
социациями ранних этапов развития 
Земли, широко распространенными 
в пределах древних щитов. Главные 
особенности их заключаются в при
уроченности к наиболее древним 
глубоко метаморфизованным ком
плексам, в наличии краевых мела- 
нократовых фаций и центрального 
лейкократового ядра в анортозито
вых массивах и их постоянной при
уроченности к зонам глубинных раз
ломов. К особенностям анортозитов 
Анабарского щита относится специ
фика их метаморфизма, следствием 
которого явилось широкое развитие 
амфибола и появление более основ
ного, чем первичный, плагиоклаза 
при грануляции. Кроме того, специ
фикой анабарской анортозитовой 
ассоциации является наличие узких 
дайкообразных тел среди вмещаю
щих гранулитов и наличие иотунито- 
вого комплекса, заменяющего в дан
ном случае чарнокитовый.

Хотя анортозиты Анабарского 
щита и претерпели интенсивный ме
таморфизм амфиболитовой фации, а 
их контакты осложнены тектониче
скими разломами, сопровождающи-

Рис. 11. Составы пород анортозитовой ас* 
социации Анабарского щита в координатах: 
а — С—mg, б — C - ( a l - a l k )  коэффициен
тов по П. Ниггли
Условные обозначения см. на рис. 10



Рис. 12. Диаграмма С — 100 mg—(at—alk) составов пород анортозитовой ассоциации 
Анабарского щита
Условные обозначения см. на рис. 10

мися мощным проявлением диафтореза, удается найти признаки, сви
детельствующие о их связи с гранулитовым комплексом Анабарского 
щита. Не касаясь вопроса о составе исходного расплава, дифференциа
ция которого могла дать значительные массы высокоглиноземистых 
пород, укажем на то, что этот процесс, несомненно, должен проходить 
в условиях термостатированной обстановки, сохраняющейся продолжи
тельное время, а именно такие условия создает региональный метамор-

Таблица 5

Содержание редкоземельных элементов (в г/т) в анортозитах Анабарского щита

Номер образца La Се Sm Ей ть Yb Lu

7816-3 3,3 10 0,21 0,45 0,1 0,2 0,032
784-12 1,7 10 0,28 0,62 0,27 0,26 0,039

П р и м е ч а н и е .  Анортозиты массивов: обр. 7816-3 Центрального, р. Котуйкан; обр. 784-12 — Восточ
ного, р. КотуЕкан.
Анализы выполнены в лаборатории ИМГРЭ.



Рис. 13. Диаграмма Mg—Са—Fe пироксенов пород анортозитовой ассоциации Анабар- 
ского щита
/ — анортозиты; 2 — иотуниты; 3 — двупироксеновые кристаллические сланцы верхнеанабарской се
рии; 4, 5 — тренды эволюции химического состава пироксенов: 4 — расслоенных интрузий [Уэйджер, 
Браун, 1970], 5 — Джугджурского анортозитового массива [Богданова, 1979]; 6, 7 — поля составов 
пироксенов анортозитовых массивов: 6 — Джугджурского [Ленников, 1979], 7 — Каларского (по дан
ным автора)
Точки с номерами соответствуют анализам табл. 4; точки без номеров — составам пироксенов по 
данным Б. Г. Лутца [1974а, б] и А. Н. Вишневского и др. [1974]

физм высоких температур и давлений, поэтому анортозиты Анабарского 
щита необходимо рассматривать совместно с комплексом гранулитов.

Обобщение данных по анортозитам Анабарского щита позволяет 
сравнить их с другими анортозитовыми ассоциациями, среди которых 
можно выделить три: анортозито-гранитную, мангерито-габбро-анорто- 
зитовую и габбро-анортозитовую. Примерами первой ассоциации могут 
служить анортозиты Украины и Прибалтики, второй — анортозиты Ка- 
лара и других массивов Восточно-Азиатского анортозитового пояса, про
тягивающегося от Забайкалья до Охотского моря, третьей — анортозиты 
Кольского полуострова. Анортозитовая ассоциация Анабарского щита 
имеет все характерные признаки ассоциаций мангерито-габбро-анорто- 
зитового типа.
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M. К. СУХАНОВ
УДК 552.321.5(571.55V-

АНОРТОЗИТОВАЯ АССОЦИАЦИЯ 
КАЛАРСКОГО МАССИВА 

(Алданский щит)

Одной из важнейших проблем докембрийского магматизма является ши
рокое развитие анортозитов автономного типа, которые образуют огром
ные массивы, сложенные главным образом лейкократовыми породами. 
Такие массивы обычно группируются в протяженные пояса, приурочен
ные к краевым частям древних платформ. В пределах южной окраины 
Сибирской платформы расположен Восточно-Азиатский анортозитовый 
пояс, протягивающийся в субширотном направлении на несколько сот 
километров от верховьев р. Калар (Восточное Забайкалье) до побережья 
Охотского моря. Это цепь различных по площади анортозитовых мас
сивов, наиболее крупными из которых являются Геранский, Лантар- 
ский, Лавлинский и Каларский. Последний — самый западный в этой 
цепи — по ряду признаков отличается от других анортозитовых массивов 
автономного типа.

Геологическое положение и возраст 
анортозитовой ассоциации

На мелкомасштабных картах Каларский массив показывается как еди
ное крупное тело плагиоклазитов, однако в действительности это полоса 
разрозненных выходов анортозитов и ассоциирующих с ними пород 
шириной 5—20 км и протяженностью около 120 км. Крайние западные 
выходы анортозитов известны в верховьях р. Калар, на востоке распро
странение анортозитов ограничено долиной р. Олекмы. Общая площадь 
выходов пород анортозитового комплекса около 1000 км2 (рис. 1).

Первые описания анортозитов были сделаны Е. С. Бобиным [1933],. 
который составил схематическую геологическую карту массива. Отдель-



Рис. 1. Схематическая геологическая карта Каларского анортозитового массива. Со
ставлена автором с использованием материалов государственных геологических съемок 
и Е. А. Панских [Суханов, Панских, 1981]. На карте-врезке показано положение Ка
ларского массива в структуре Алданского щита и его складчатого обрамления по 
А. М. Ленникову [1979], И. Н. Дагелайской и В. Н. Мошкину [1977] с упрощениями
1 — четвертичные отложения; 2 — карбонатные породы, кембрий; 3 — метаморфические породы удо- 
канского комплекса (кварциты, филлиты,, известняки), нижний протерозой; 4 — метаморфические 
породы станового комплекса (биотнтовые, биотит-гранатовые гнейсы), нижний протерозой; 5 — ме
таморфические породы курультинской серин (двупироксеновые, амфибол-пироксеновые, биотит-гра
натовые, биотнтовые кристаллические сланцы и гнейсы), архей; 6 — сиениты и микроклиниты, про
терозой; 7 — чарнокитоиды, архей; 8—11 — Каларский анортозитовый массив, архей (8 — краевой 
комплекс, 9 —11 — центральный комплекс): 8 — габбро-норито-анортозиты, габбро, нориты, рудные 
габбро-нориты, 9  — лабрадориты, 10 — андезиниты, 11 — олигоклазиты (диафторированные анортози
ты); 12 — метагаббро, архей (?); 13 — диафторированные породы; 14 — геологические границы
(а — резкие, б — постепенные); 15 — разломы; 16 — архейские образования Алданской складчатой 
области гранулитовой фации метаморфизма умеренных давлений; 17 — архейские образования, ме- 
таморфизованные в гранулитовой фации повышенных давлений; 18 — протоплатформенные вулкано
генно-осадочные образования позднего протерозоя; 19 — главные массивы Восточно-Азиатского анор
тозитового пояса — цифры на врезке (1 — Каларский, 2 — Верхнеудытканский, 3 — Джугджурский, 
4 — Лавлинский, 5 — Сехтагский); 20 — позднеархейские — раннепротерозойские образования Стано
вой складчатой области амфиболитовой фации метаморфизма; 21 — Монголо-Охотская складчатая 
область

ные сведения об анортозитах приводятся в работах И. А. Ефремова 
[1935], А. П. Лебедева [1935]. В дальнейшем анортозиты Каларского 
массива изучались при проведении региональной геологической съемки, 
результаты которой отражены в изданных геологических картах и 
печатных работах С. П. Кориковского [Кориковский, Баженова, 1965] 
и Г. Н. Баженовой [1960, 1964, 1972, 1974]. В 70-х годах в связи с ак
тивным изучением районов, расположенных в пределах трассы БАМа, 
на территории массива были проведены более детальные работы, основ
ные результаты которых изложены в статье В. Н. Быховера и Н. Н. Лав-



рович [1980]; одновременно со съемочными проводились тематические 
исследования сотрудниками ИГЕМ, ИГГД АН СССР и ДВИМС МГ 
СССР.

Каларский массив расположен в южной части архейской Чарской 
глыбы, в области ее сочленения со Становой складчатой областью (см. 
рис. 1). В соответствии с современными представлениями о стратигра
фическом разделении метаморфических образований Алданского щита 
выделяются три основных типа структурно-вещественных комплексов: 
комплекс основания, иенгрский и джелтулинский. К среднему из них, 
иенгрскому, условно относятся метаморфические породы курультин- 
ской серии, вмещающие анортозиты. Эта серия состоит из пород преи
мущественно основного состава: двупироксеновых, гиперстеновых, био- 
тит-амфиболовых, силиманитовых, гранатовых гнейсов и сланцев, 
мощность которых не менее 5000 м [Миронюк и др., 1971]. Для разре
за серии характерна ритмичность, причем в нижнем и среднем ритмах 
преобладают основные кристаллические сланцы, а в кровле — глинозе
мистые гнейсы. В целом для этих образований характерно резкое коле
бание мощностей и грубое чередование пачек различного состава линзо
видной формы [Петров, 1976]. Реконструкция первичного состава мета
пород курультинской серии [Миронюк и др., 1971] указывает на то, что 
в ней присутствуют вулканогенные образования (андезиты, базальты), 
а также прослои терригенных пород (песчаники, алевролиты, аргилли
ты). Однако следует отметить, что в большинстве случаев гранулитовые 
ассоциации пород курультинской серии сохраняются как реликтовые 
образования вследствие интенсивной гранитизации и диафтореза, по
следний вид переработки особенно интенсивно проявлен в зонах влия
ния крупных тектонических нарушений — ветвей Станового разлома.

Название «Каларский массив» является обобщенным для двух про
странственно сближенных массивов анортозитов— южного Имангакит- 
скогби северного Куронаахского (или Арбагасского). Массивы вытяну
ты в субширотном направлении и в большинстве случаев имеют текто
нические контакты с вмещающими породами. Наиболее крупными 
тектоническими нарушениями являются разломы субширотного прости
рания, ограничивающие распространение анортозитов, с юга. По этим 
крупным нарушениям анортозиты Имангакитского массива граничат с 
биотитовыми и биотит-роговообманковыми гнейсами Становой складча
той области, а анортозиты Куронаахского массива — с диафторирован- 
ными породами курультинской серии. Восточное и западное продолже
ния массивов-ограничены полями четвертичных отложений.

С анортозитами пространственно тесно связаны чарнокиты, сиениты 
и габбро. Чарнокиты образуют несколько крупных массивов, распола
гающихся вдоль северных границ массивов анортозитов. Крупный мас
сив сиенитов ограничивает распространение анортозитов Имангакит
ского массива на востоке. Ранее эти щелочные породы объединялись в 
единый комплекс с анортозитами, так же как и основные разновидно
сти анортозитов: лабрадориты, андезиниты и олигоклазиты [Баженова, 
1974]. Наблюдения автора и данные других исследователей ([Быховер, 
Лаврович, 1980], Е. В. Шарков— (устное сообщение) позволяют считать 
сиениты более поздними образованиями, обладающими четкими интру
зивными контактами с анортозитами (обнажения в верховьях р. Таас- 
Юрэх). По мнению Н. Н. Лаврович, эти породы можно отнести к палео
зою. Взаимоотношения лабрадоритов, андезинитов, олигоклазитов, как 
это следует из приводимого ниже описания, указывают на то, что две 
последние разновидности образовались при метаморфизме первичных 
лабрадоритов. Таким образом, зональность, показанная на опублико



ванных ранее схемах [Баженова, 1974], отражает результат метамор
фической переработки анортозитового комплекса и вмещающих его 
пород.

До настоящего времени нет единого мнения о характере связи анор
тозитов и габброидов, широко развитых к востоку от анортозитовых 
массивов и по их периферии. Это метаморфизованные до амфиболитов 
(местами с гранатом) породы, протягивающиеся в виде полосы шири
ной 2—3 км от северной части Куронаахского массива через р. Олекму 
на правый борт долины р. Нюкжи. Имеется мнение о том, что эти поро
ды относятся к нижнепротерозойскому (?) тепраканскому комплексу, в 
который входят метаэффузивы различного состава (от андезитов до ба
зальтов) и прорывающие их габбро-амфиболиты и гипербазиты; счита
ется, что эти породы более древние, чем анортозиты [Петров, 1976]. Об 
этом может свидетельствовать нахождение многочисленных ксенолитов 
амфиболизированных габброидов среди анортозитов. Однако несомнен
но и то, что как в самом анортозитовом массиве, так и по его краям ши
роко развиты габброиды, генетически связанные с анортозитами.

Слабая обнаженность не дает возможности точно установить морфо
логию анортозитовых массивов, но существующие данные позволяют 
высказать предположение о том, что оба массива, скорее всего состав
лявшие ранее единое целое, имеют характер пластин, падающих в севе
ро-северо-восточном направлении. Преобладающее простирание полос
чатости в пределах блоков анортозитов восток-северо-восточное, паде
ние северо-северо-западное под различными углами. Пересечение анор
тозитового комплекса по нескольким разрезам вкрест простирания мас
сивов позволило установить закономерное увеличение количества мела
нократовых пород в краевых частях массивов, там, где их контакты с 
вмещающими породами нетектонические [Суханов, Панских, 1981]. 
Это южные краевые зоны Куронаахского и Имангакитского массивов и 
северная часть Имангакитского.

Подобное обогащение меланократовыми породами краевых частей 
анортозитовых массивов автономного типа отмечается многими исследо
вателями; такие зоны Описаны для Джугджурского [Ленников, 1979], 
Володаро-Волынского [Мошкин, Дагелайская, 1974], Адирондакского 
[Buddington, 1939] и ряда массивов Анабарского щита [Лутц, 1967, 
1974] и Кольского полуострова [Юдин, 1974]. По-видимому, образова
ние этих зон является следствием однотипных условий становления ав
тономных анортозитов. Характер перехода от лейкократовых пород к 
меланократовым на Каларском массиве может быть двояким. В одних 
случаях это постепенное обогащение анортозитовых пород темноцвет
ными минералами и образование, таким образом, пластообразных и 
шлировых тел габбро-норито-анортозитов; в других случаях контакты 
лейкократовых и меланократовых пород резкие, четкие, хотя и без зон 
закалок. Это может свидетельствовать о том, что если и имели место 
внедрения меланократовых пород, то происходили они почти одновре
менно с анортозитами.

В данной работе краевые зоны, обогащенные меланократовыми по- 
породами, объединяются под названием краевого комплекса, а лейко- 
кратовые центральные участки массивов — центрального. К краевому 
комплексу анортозитовых массивов приурочены проявления апатит-иль- 
менит-титаномагнетитовых руд, по своему составу и положению анало
гичных рудам хорошо известного Джугджурского анортозитового мас
сива [Гаврилов, 1975].

Возраст анортозитовой ассоциации Каларского массива не выяснен 
окончательно. Со времени установления каларских анортозитов их воз-



Химический состав (в вес. %) вмещающих анортозиты метаморфических пород и слагающих их минералов 
(северная приконтактовая часть Куронаахского массива)

Компонент l 2 3 4 5 6 7 8 9 Ю И 12 13

SlOg 38,25 38,74 38,30 39,60 38,60 55,60 55,30 50,10 35,60 38,50 59,80 61,08 40,18тюа Нет Нет 0,04 0,02 1,79 0,02 Нет 0,(2 4,96 0,06 0,04 0,77 0,97
А1а0 3 21,59 21,57 22, СО 59,70 19,80 27,70 31,20 30,70 14,50 21,СО 25,50 14,90 18,56
FejOg — — — — — — — — — — — 1,65 2,41
FeO 30,62 34,51 28,90 0,94 8,54 0,07 3,58 3,97 14,80 31,93 0,07 5,62 26,63
MnO 1,56 0,54 — — — — — — — — — 0,07 0,17
MgO i,84 2,77 9,03 0,17 18,10 0,09 11,50 \ \  ,40 13,60 6,51 0,02 3,76 4,00
CaO 6,98 3,56 1,44 0,01 0,05 10,70 Нет 0,(3 0,14 1,78 6,70 6,16 5,74
NaaO Нет Нет 0,07 0,03 0,02 5,48 0,14 0,06 0,20 0,07 7,46 3,87 0,17
KaO » » Нет Нет 9,41 0,11 Нет Нет 9,96 0,05 0,35 0,75 0,04
HaO — — — — — — — — — — — 0,82 0,16
Р2Об — — — — — — — — — — — 0,07 0,59
COa — — — — — — — — — — — 0,65 0,64
С у м м а 100,84 101,59 99,78 100,47 96,21 99,77 96,89 96,28 93,76 99,87 99,94 100,65 100,26

П р и м е ч а н и е .  1, 2 — гранаты: 1 — из ксенолита пироксен-гранатового 
сланца в андезинитах, 2 — из пироксен-гранатового сланца; 3—8 — минералы 
кордиерит-гранатовой породы: 3 — гранат, 4 — силлиманит, 5 —биотит, 6 — пла
гиоклаз, 7, 8 — кордиерит; 9—11 — минералы биотит-гранатового кристалло- 
сланца: 9 — биотит, 10 — гранат, И — плагиоклаз; 12 — двупироксеновый крис- 
таллосланец; 13 — пироксен-гранатовый сланец.

В анализах минералов железо представлено в виде FeO.
Анализы выполнены в лаборатории ИГЕМ АН СССР, аналитики О. Т. Улано
ва, С. Е. Борисовский, Е. Е. Абрамова. Минералы анализировались на микро
зонде MS-46 «Сатеса».



раст неоднократно пересматривался. Так, вначале он, так же как и 
возраст всех анортозитовых массивов Восточно-Азиатского анортозито
вого пояса, считался нижнепротерозойским [Баженова, 1960; Мошкин, 
1961]. В последующие годы возраст анортозитов стал «удревняться», 
были высказаны предположения об их архейском возрасте [Мошкин 
и др., 1972; Миронюк, 1971]. Болес того, существуют мнения о том, что 
анортозиты являются реликтами древнейшей земной коры «лунного» 
этапа развития Земли. Наконец, в последнее время вновь стали выска
зываться мнения о протерозойском возрасте анортозитов Каларского 
массива [Быховер, Лаврович, 1980].

Автору представляется, что геологические данные дают возможность 
говорить об архейском возрасте анортозитов, поскольку такие породы 
встречаются только среди архейских гранулитов и пока нигде на Алдан
ском щите не были обнаружены среди протерозойских пород амфиболи
товой фации (метаморфизма. Контакты анортозитов в большинстве слу
чаев тектонические, а простирание линейности, обусловленной интен
сивной тектонической переработкой, параллельно простиранию сланце
ватости вмещающих толщ. В некоторых случаях контакты анортозитов 
секут слоистость вмещающих пород (северная часть Куронаахского 
массива). Среди анортозитов имеются ксенолиты гранулитов, состав 
граната которых сходен с составом граната из вмещающих толщ 
(табл. 1).

Радиогеологические исследования пока не дают однозначного ответа 
на вопрос о возрасте анортозитов Каларского массива. Возраст крис
таллических сланцев, слагающих Чарскую глыбу, оценивается в 2,9— 
2,6 млрд, лет [Ступникова и др., 1965]. Возраст архейского метамор
физма около 3 млрд, лет [Рудник, Соботович, 1971], и если с заключи
тельными этапами этого метаморфизма связано образование чарноки- 
тов [Кориковский, Баженова, 1965] вследствие гранитизации, то возраст 
анортозитов, по которым развиваются чарнокиты, может быть более

Таблица 2
Радиологический возраст пород Каларского массива (К-Аг мггод)

Содержание

, ‘°АГраД./о/Номер пробы Анализированное Возраст,
вещество калия, %

радиогенного 
аргона, нг/г •̂ гобщ* % млн. лет

201/3 Монокристалл пла
гиоклаза

0,44±0,03 64 ,3± 1 ,5 95; 87 1400+40

К/264 Плагиоклаз
фракция 
0,5—0,2 мм

0,29±0,03 29,6+0,8 83 ; 71 1080±39

79 то же 0,39+0,03 42,3+1,0 67; 82 1125+40
212/9 » 0,21±0,03 5 ,6± 0 ,5 29; 47 345+34

57/7 порода 0,49+0,03 12,3±0,6 71; 75 330±23

" П р и м е ч а н и е .  Проба 201/3 — монокристалл лабрадора (4X10 см) из лабрадорита (Куронаах- 
ский массив); проба К/264 — крупнозернистый, местами диафторированный лабрадорит (Иманга- 
китский массив); проба 79 — андезинит (северная часть Куронаахского массива); проба 212/9 — 
диафторированный анортозит (южная часть Куронаахского массива); проба 57/7 — диабаз, секу
щий олигоклазиты (южная часть Куронаахского массива).
Отношения 40Аград/40Агобщ приведены для двух параллельных опытов.
Определения выполнены в лаборатории ИГЕМ АН СССР под руководством М. М. Аракелянц. 
Расчет возраста производился по единым константам: A, =0,581 * 10—10 год-1; -̂0 —4,962- К) - 10 го д -1; 
■“ К^О.ОНбУ атомн. % .



3 млрд. лет. По другим данным, верхняя возрастная граница анортози
тов определяется в 1,9 млрд, лет, так как по монациту и циркону из 
чарнокитов получены значения 1800—1900 млн. лет [Баженова, 1974; 
Ступникова и др., 1965]. Не исключено, что эти значения, так же как 
и полученные автором К-Аг методом (табл. 2), являются «омоложенны
ми». К-Аг датировки до некоторой степени отражают относительную 
последовательность преобразования анортозитов в результате наложен
ных метаморфических процессов: наиболее древними являются лабра- 
дориты, по ним развиваются андезиниты и, наконец, самые «молодые» — 
диафторированные анортозиты, радиологический возраст которых хо
рошо согласуется с возрастом диабазовых даек, фиксирующих время 
активизации главнейших разломов.

Древний архейский возраст каларских анортозитов в какой-то степе
ни подтверждается низким отношением изотопов стронция, которое 
достигает значения 0,7022.

Петрография и минералогия пород 
анортозитовой ассоциации

Лабрадориты. Темно-серые, иногда осветленные в результате катакла- 
за лабрадориты составляют сравнительно небольшую часть среди дру
гих пород, входящих в анортозитовую ассоциацию Каларского массива. 
Это своеобразные реликтовые образования, сохранившиеся в централь
ных, наименее измененных процессами метаморфизма частях Курона- 
ахского и Имангакитского массивов (см. рис. 1).

Для лабрадоритов характерны крупнозернистые габбро-офитовые 
структуры. Размеры кристаллов в этих породах достигают 1—2 см. Тек
стуры в большинстве случаев массивные, реже встречаются трахитоид- 
ные разности. Главным породообразующим минералом лабрадоритов 
является плагиоклаз, состав которого (табл. 3) колеблется от Апьз до 
Ап10, причем наиболее часто встречаются значения Апьз_60. Отдельные 
кристаллы имеют зональное строение: центральная часть имеет состав 
Л/гв0, краевая — Ап50, зональность подчеркивается также клиновидной 
формой двойников, сужающихся к центру кристалла. Часто отмечается 
грануляция плагиоклаза в краевых частях кристаллов и искривление 
двойников. В большинстве случаев лабрадориты обладают равномерно
зернистыми структурами, однако встречаются и порфировые разновид
ности. Величина вкрапленников колеблется от 5 до 10 см, а в северной 
части Куронаахского массива был обнаружен монокристалл лабрадора 
размером 20 см.

Плагиоклаз лабрадоритов содержит большое количество разнооб
разных включений. Это мельчайшие зерна пироксена, апатита, титано- 
магнетита и пузырьки, заполненные газово-жидкими фазами. Эта осо
бенность чрезвычайно характерна для наиболее свежих анортозитовых 
пород многих автономных анортозитовых массивов (массив Главного 
хребта на Кольском полуострове, Джугджурский массив южной части 
Алданского щита и др.).

Изучению состава газовых включений в лабрадоритах Каларского 
массива посвящена работа Г. Н. Баженовой [1972]. Установлена силь
ная газонасыщенность пород: при дроблении 100 г породы выделяется 
2 см3 газа, при этом преобладающей газовой составляющей является 
водород (40%), углекислый газ практически отсутствует, остальную 
часть составляют горючие (до 45%() и инертные газы (0,003%), до 15% 
приходится на газовую составляющую, определение состава которой не 
производилось. Кроме того, в лабрадорах присутствует битуминозная



Таблица 3
Химический состав (в вес. %) плагиоклазов

Компонент ■ 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Si02 48,80 53,90 60,05 54,80 54,62 55,40 57,68 53,71 64,50 61,40
ТЮ2 0,02 He onp. Нет Не опр. Нет Нет Нет Нет Не опр. Не опр.
А12б 3 30,50 27,90 24,23 27,00 30,35 28,68 28,86 30,84 21,80 25,10
FeO 0,17 0,14 Нет 0,10 0,06 0,04 0,03 0,03 0,08 Не опр.
MgO 0,09 0,02 0,02 Не опр. 0,05 0,05 0,07 0,03 Не опр. »
CaO 14,80 11,60 6,49 10,10 10,66 10,80 8,89 10,14 2,27 5,69
Na20 3,36 4,80 8,40 5,42 4,59 5,05 4,97 5,54 10,50 8,45
К20 0,09 0,30 0,31 0,33 0,25 0,20 0,21 0,29 0,05 0,21
С у м м а 97,83 98,66 99,50 97,58 100,58 100,22 100,71 100,58 99,66 100,85

Si 2,28 2,49 2,69 2,52 2,44 2,49 2,57 2,40 2,93 2,71
Ti Нет He onp. Нет — Нет Нет Нет ■Нет — —
А1 1,68 1,49 1,28 1,47 1,60 1,52 1,51 1,62 1,17 1,30
Fe Нет 0,01 Нет Нет Нет Нет Нет Нет Нет —
Mg 0,00 Нет » — » » » » — —
Ca 0,74 0,57 0,31 0,50 0,51 0,52 0,42 0,48 0,13 0,27
Na 0,30 0,41 0,73 0,48 0,39 0,44 0,43 0,48 0,92 0,27
К 0,01 0,01 0,02 0,02 0,01 0,01 0,01 0,02 Нет 0,01
An 70,5 57,2 45,5 49,8 55,2 54,7 50,1 49,6 12,9 26,8
Ab 29,0 41,2 53,4 48,3 42,6 44,1 48,6 48,7 87,1 72,0
Or 0,5 1,6 1,1 1,9 2,2 1,2 1,3 1.7 Нет 1,2
П р и м е ч а н и е .  1, 2 обр. 264, 201/3, лаб^адориты; 3, 4 — обр. 68, 65А, андезиниты; — обр. 201/8,_ 
андезинит с реликтовым лабрадором; 9 — обр. 219/9, олигокла^ит, 10 — обр. 85/3, чаркокит.
Массивы: 1, 2, 5—8 — Имангакитский; 3. 4, 9, 10— Куронаахский.
Анализы минералов, приведенные в табл. 3—4, выполнены в лаборатории ИГЕМ АН СССР на микроана
лизаторе AfS-46 «Сатеса», аналитики Е. Е. Абрамова, С. Е. Борисовский.

составляющая (спиртобензольная и бензольная группы) и чистый угле
род в виде тонкой графитовой пыли [Баженова, 1972]. Однако данный 
метод определения газовой составляющей обладает существенным не
достатком, поскольку в процессе дробления в вакуумной мельнице про
исходит значительная сорбция газов. Возможно, с этим связано то, что 
в каларских анортозитах не был установлен углекислый газ. Нами был 
определен состав газовой фракции плагиоклазов из лабрадоритов мето
дом хроматографического анализа и установлены следующие содержа
ния летучих компонентов (среднее по пяти анализам): Н20 —1,68 мл/г; 
С02—0,07; СО—0,043; СН4—0,007; Н2—0,13; N2—0,07 мл/г. Эти значе
ния хорошо согласуются с данными по газовой составляющей других 
анортозитов автономного типа, подробнее этот вопрос рассмотрен в 
заключительной статье данного сборника.

Темноцветные минералы лабрадоритов представлены гиперстеном и 
авгитом (табл. 4). Преобладают гиперстеновые разности, авгит в не
больших количествах встречается как самостоятельная фаза и в виде 
тонких субпараллельных пластинчатых вростков в гиперстене, реже 
наблюдаются вростки ромбического пироксена в моноклинном. Подоб
ные структуры характерны для пироксенов анортозитов как расслоен
ных интрузий типа Бушвельда и Скеергарда [Уэджер, Браун, 1970], 
так и автономных докембрийских типа Адирондака [Bohlen, Essen,.
1977] и обычно интерпретируются как структуры распада твердого рас
твора. В случае Каларского массива присутствие пироксенов со струк
турами распада может служить одним из доказательств магматического* 
происхождения анортозитов. С помощью электронного микроанализато-



Химический состав (в вес. %) пироксенов

Компонент l 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

§Ю2 53,51 50,69 49,13 49,47 50,80 51,10 53,40 53,80 52,30 51,29 53,83 53,10 53,00 52,60
т ю а 0,07 0,06 0,11 0,07 0,25 0,13 0,19 0,08 0,11 0,11 0,11 0,11 0,06 0,07
А1,03 2,13 2,53 1,76 2,14 2,40 1,29 2,08 2,12 1,95 2,28 1,77 1,68 1,29 1,69
FeO 23,19 22,00 21,41 21,63 12,20 26,70 13,40 19,23 21,40 20,40 18,93 23, Ю 22,10 21,Ю
МпО He опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,36 0,57 0,29 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
MgO 24,90 24,06 28,01 27,70 12,9) 20,20 12,10 24,10 24,70 25,64 25,60 23,30 24,20 23,68
СаО 0,43 0,59 0,42 0,43 19,83 1,55 21,80 0,44 0,39 0,50 0,52 0,46 1,00 0,49
NaaO 0,10 0,18 0,14 0,16 0,63 0,08 0,35 Нет Нет 0 ,0 2 Нет Нет Нет Нет
К20 Нет Нет Нет 0,01 Не олр. Не опр. Не опр. » » Нет » » » »
С у м м а 101,3j 103,11 103,93 101,61 99,44 101,59 130,61 99,84 100,85 100,24 1-00,70 93,75 101,85 99,55
Si 1,87 1,89 1,82 1,82 1,88 1,93 1,91 1,97 1,92 1,89 1,95 1,93 1,91 1,95
Ti Нет Нет Нет Нет 0,06 0,03 Нет Нет Нет Нет Нет Нет Нет Нет
А1 0,09 0,11 0,08 0,09 0,10 0,06 0,09 0,09 0,08 0,10 0,08 0,08 0,06 0,07
Fe 0,72 0,69 0,66 0,67 0,38 0,84 0,42 0,59 0,66 0,63 0,57 0,73 0,68 0,65
Мп — — — — 0,01 0,02 Нет — — — — — — —
Mg 1,38 1,34 1,55 1,52 0,71 1,13 0,68 1,31 1,35 1,41 1,38 1,32 1,32 1,31
Са 0,02 0,02 0,02 0,02 0,78 0,06 0,89 0,02 0,02 0,02 0,02 0,02 0,0'* 0,02
Na 0,01 0,01 0,01 0,01 0,04 Нет 0,03 0,03 Нет Нет Нет 0,03 Нет Нет

К Нет Нет Нет Нет — — Нет 0,00 » » » Нет » »
Fe/(Fe+Mg) 34,3 33,9 33,0 30,4 34,7 42,5 38,3 30,9 46,1 30,8 31,2 35,7 33,8 32,2
Fe 34,0 33,5 29,7 30,2 20,1 41,2 21,2 33,6 32,3 30,5 29,0 35,3 33,1 32,9
Mg 65,2 65,3 69,4 68,9 37,9 55,6 34,3 68,4 66,7 68,5 70,0 63,7 64,9 66,о
Са 0,8 1,2 0,9 1,9 42,0 3,2 44,5 1,0 1,0 1,0 1,0 1,0 2,0 1,1



СОсл

Компонент 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27

S i O a 5 1 , 9 3 5 0 , 7 0 5 2 , 0 0 5 0 , 2 0 5 1 , 5 0 5 4 , 8 0 5 1 , 1 5 5 1 , 1 5 4 9 , 4 6 5 0 , 5 8 4 9 , 0 7 5 0 , 3 9 . 5 0 , 0 1
т ю 2 0 , 3 5 0 , 0 8 0 , 0 7 0 , 2 9 0 , 1 5 0 , 0 3 0 , 0 9 0 , 3 3 0 , 1 5 0 , 1 9 0 , 0 9 0 , 1 2 0 , 0 0
А 1 20 3 2 , 8 7 1 , 5 1 ' 1 , 2 5 2 , 4 4 1 , 8 6 1 , 4 6 0 , 9 9 1 , 2 4 0 , 8 0 2 , 4 2 1 , 4 8 1 , 9 3 1 , 3 5
F e O 7 , 4 1 2 4 , 2 0 2 6 , 8 0 9 , 2 3 1 4 , 5 0 2 7 , 3 0 2 7 , 4 5 1 7 , 6 4 3 4 , 9 3 1 2 , 3 6 2 9 , 3 9 1 2 , 8 2 2 8 , 0 0
М п О He onp. He onp. He onp. Не опр. Не опр. 0 , 6 3 Не опр. Не опр. Не опр. Не ф р . Не опр. Не опр. Не опр.
M g O 1 3 , 9 0 2 2 , 2 0 1 9 , 2 0 1 3 , 1 0 1 1 , 1 0 1 9 , 8 0 1 8 , 9 6 9 , 7 6 1 3 , 7 0 1 4 , 0 8 2 1 , 6 7 1 4 , 3 6 2 0 , 3 9
С а О 2 3 , 4 0 1 , 1 4 0 , 5 2 2 2 , 5 0 2 1 , 2 7 0 , 5 7 0 , 6 5 1 9 , 2 1 1 , 3 6 1 9 , 9 6 0 , 5 8 2 0 , 1 6 0 , 5 7
N a 20 Нет Нет Нет Нет 0 , 2 9 0 , 1 1 0 , 0 9 0 , 2 3 0 , 0 9 0 , 6 3 0 , 0 4 0 , 5 8 0 , 0 8
К 20 i » » » Нет Не опр. 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0 1 Нет 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0 1
С у м м а 9 9 , 8 3 9 9 , 8 3 9 9 , 8 4 9 9 , 7 6 1 0 0 , 5 7 1 0 2 , СО 9 9 , 3 9 9 9 , 5 7 1 0 0 , 5 0 1 0 0 , 2 2 1 0 2 , 3 3 1 0 0 , 4 0 1 0 0 , 4 1
S i 1 , 9 3 1 , 9 2 1 , 9 8 1 , 9 5 1 , 9 5 1 , 9 7 1 , 9 6 1 , 9 8 1 , 9 6 1 , 9 1 1 , 8 6 1 , 9 J 1 , 9 1

T i 0 , 0 1 Нет Нет 0 , 0 1 Нет 0 , 0 3 0 , 0 0 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0 1 Нет Нет Нет
А 1 0 , 1 3 0 , 0 7 0 , 0 6 0 , 1 1 0 , 0 8 Нет 0 , 0 4 0 , 0 6 0 , 0 3 0 , 1 1 0 , 0 7 0 , 0 9 0 , 0 6
F e 0 , 2 3 0 , 7 6 0 , 8 5 0 , 2 9 0 , 4 6 0 , 8 6 0 , 8 8 0 , 5 7 1 , 1 6 0 , 3 9 0 , 9 3 0 , 4 1 0 , 9 0
M n — — — — — 0 , 0 2 — — — — — — —
M g 0 , 7 7 1 , 2 5 1 , 0 9 0 , 7 3 0 , 6 4 1 , 1 2 1 , 0 9 0 , 5 6 0 , 8 ( 1 0 , 7 9 1 , 2 2 0 , 8 1 1 , 1 6
C a 0 , 9 3 0 , 0 5 0 , 0 2 0 , 9 0 0 , 8 6 0 , 0 2 0 , 0 3 0 , 8 0 0 , 0 6 0 , 8 1 0 , 0 2 0 , 8 2 0 , 0 2
N a Нет Нет Нет Нет 0 , 0 2 Нет 0 , 0 1 Нет Нет 0 , 0 5 Нет 0 , 0 4 0 , 0 1

К » » » Нет » Нет о ,с о » Нет » Нет Нет
F e / ( F e + M g ) 2 2 , 9 3 7 , 9 4 3 , 9 2 8 , 3 4 1 , 9 4 3 , 6 4 4 , 8 5 0 , 3 5 8 , 8 3 3 , 0 4 3 , 2 3 3 , 3 4 3 , 4

F e 1 1 , 9 3 7 , 1 4 3 , 4 1 4 , 9 2 3 , 5 4 3 , 1 4 4 , 2 2 9 , 5 5 7 , 2 1 9 , 7 4 2 , 7 1 9 , 9 4 2 , 9

M g 3 9 , 9 6 0 , 7 5 5 , 5 3 8 , 0 3 2 , 5 5 5 , 7 5 4 , 5 2 9 , 2 4 0 , 0 3 9 , 8 5 6 , 2 3 9 , 8 5 5 , 9

C a 4 8 , 2 2 , 2 1 , 1 4 7 , 1 4 4 , 0 1 , 2 1 , 3 4 1 , 3 2 , 8 4 0 , 5 1 , 1 4 0 , 2 1 , 3

П р и м е ч а н и е .  1—7 — лабрадориты (1, 2 — обр. 201/5, 3. 4 — обр. 200/13,
5, 6 — обр. 201-3, 7 — обр. 264); 8—21 — андезиниты (8 — обр. 1081, 9 — обр.
1082, 10 — обр. 1084, 11 — обр. 1085, 12 — обр. 1086, 13 — обр. 1088, 14, 15 — обр. 
1089, 16 — обр. 1093, 17, 18- о б р .  1096, 19 — обр. Ц02, 20 -  обр. 65А, 21 -  обр. 
68); 22—27 — чарнокиты (22, 23 — обр. 750, 24—27 — обр. 76/1). 1, 3 — крупные 
вкрапленники ортопироксена, 2—4 — мелкие кристаллы гиперстена, окружаю
щие ортопироксеновые вкрапленники. Анализы 8—21 расположены в последо

вательности отбора образцов снизу вверх по разрезу (пересечение массива 
с юга на север). Для анализов 22, 23 использованы зерна ортопироксенов со 
структурами распада.
Анализы 8—19, 22, 23 выполнены по образцам, любезно предоставленным ав
тору Е. В. Шарковым. 1—7 — Имангакитский массив, 8—27 — Куронаахский 
массив.



ра был определен состав сосуществующих пироксенов из лабрадорита 
(см. табл. 4), которые представлены ромбическим (En55t6Fsii2Wo3)2) и 
моноклинным (En31t9Fs203WObl8) пироксенами. Субсолидусная темпера
тура равновесия, определенная для этого случая по диаграмме М. Рос
са и Дж. Хьюбнера [Ross, Hebner, 1975], около 1000°С. Это значение 
близко к температуре гомогенизации газово-жидких включений в лаб- 
радоритах, определенной Г. Н. Баженовой [1972],— 950° С. Как моно
клинный, так и ромбический пироксены частично или полностью заме
щаются амфиболом, который развивается вокруг одного или сразу не
скольких кристаллов пироксена, образуя келефитоподобную структуру. 
При замещении пироксенов амфиболом происходит вынос железа, кото
рое выделяется в виде мелких зерен титаномагнетита.

Андезиниты и породы, переходные от андезинитов к лабрадоритом. 
Одной из характерных особенностей Каларской анортозитовой ассоциа
ции является широкое развитие анортозитов, сложенных андезином,— 
андезинитов, в связи с чем Каларский массив может быть отнесен к 
андезинитовому типу автономных анортозитовых массивов по класси
фикации Т. Андерсона и М. Морина [Anderson, Morin, 1969]. Андези
ниты хорошо отличаются от серых лабрадоритов благодаря своей розо
вой окраске, что довольно редко встречается среди плагиоклазитов. Это 
средне- мелкозернистые породы с массивными текстурами и аллотри- 
аморфнозернистыми структурами, хотя, учитывая то, что андезиты яв
ляются метаморфическими породами, образующимися за счет лабрадо
ритов, структуры этих пород с равномернозернистым изометричным 
плагиоклазом вернее называть гранобластовыми.

Главными породообразующими минералами андезинитов являются 
плагиоклаз Ап40_49 (изредка встречаются разности, иризирующие в фио
летовых тонах) и гиперстен Fs30- 40, рудные минералы представлены ти- 
таномагнетитом и ильменитом, в небольших количествах присутствуют 
сфен и апатит, вторичными минералами являются гастингсит и биотит.

Плагиоклаз андезинитов характеризуется розовой окраской в отли
чие от серых лабрадоров. Первоначально это явление объяснялось при
сутствием большого количества примеси железа. Этот вывод был сде
лан на основании данных силикатного анализа минералов, однако опре
деления, выполненные на микроанализаторе, не подтвердили этого (см. 
табл. 3). Как лабрадоры, так и андезины содержат одинаковое незна
чительное количество элементов-примесей, в том числе и железа, кон
центрация которого не более 0,3%, что характерно для плагиоклазов 
анортозитов автономного типа. Повышенное содержание железа, уста
новленное силикатным анализом, связано с присутствием в плагиокла
зах большого количества мельчайших включений различных минералов. 
Различие окрасок лабрадора и андезина, скорее всего, связано с валент
ным состоянием элементов-примесей.

По содержанию анортита лабрадориты и андезиниты отличаются 
всего на несколько номеров, но это небольшое различие ведет к полной 
перестройке породы. Андезиниты постепенными переходами связаны с 
лабрадоритами и образуются за счет последних. Эти замещения проис
ходят постепенно: плагиоклаз лабрадоритов подвергается грануляции, 
в межзерновых пространствах и по трещинам в лабрадоритах развива
ется розовый андезин, который на дальнейших этапах полностью заме
щает лабрадор, так что кристаллы лабрадора сохраняются в виде ре
ликтов и напоминают порфировые вкрапленники; в конце концов исче
зают и эти реликты и образуются андезиниты (рис. 2). Крупнозернис
тые субофитовые структуры лабрадоритов сменяются мелкозернистыми 
гранобластовыми структурами андезинитов.



Рис. 2. Грануляция плагиоклаза в процессе перекристаллизации лабрадоритов и их 
превращения в андезиниты
а — крупнозернистый лабрадорит с таблитчатыми кристаллами плагиоклаза (темное — кристаллы 
пироксена); б — порода, переходная от лабрадорита к андезиниту, крупные кристаллы представлены 
серым лабрадором, мелкие изометричные — андезином; в — андезинит

Изменение состава плагиоклаза при этом процессе иллюстрируют 
анализы, приведенные в табл. 3. Этот процесс сопровождается привно- 
сом щелочей (в первую очередь натрия) и кремнезема; происходит вы
нос алюминия и кальция. При перекристаллизации плагиоклаз почти 
полностью теряет газово-жидкие включения. В андезинитах еще более 
широко, чем в лабрадоритах, проявлены процессы замещения гиперсте
на амфиболом, последний иногда полностью замещает пироксен. В анде
зине часто присутствуют антипертитовые вростки, а в андезинитах — ка
лиевый полевой шпат и кварц.

Меланократовые породы: габбро-норито-анортозиты, габбро, рудные 
габбро, ультрамафиты. В ассоциации с преобладающими в Каларском 
массиве лейкократовыми породами находятся габбро-норито-анортози
ты и габбро-нориты, сложенные теми же минералами, что и лабрадори- 
ты и андезиниты. Имеются меланократовые разности с андезином и 
лабрадором, первые преобладают. Эти породы образуют линзовидные 
или пластообразные тела мощностью в несколько десятков метров. 
В большинстве случаев их контакты с анортозитами постепенные, с уве
личением вниз по разрезу количества темноцветных минералов. В от
дельных случаях контакты слоев резкие, без постепенных переходов 
(рис. 3), однако при этом не отмечается каких-либо следов контактового 
воздействия. Габбро-нориты образуют шлировидные обособления или 
небольшие по мощности прослои (несколько метров) как в габбро-нори- 
то-анортозитах, так и в анортозитах. Для этих пород характерно интен
сивное замещение пироксенов амфиболом, таким образом, среди анор
тозитов появляются прослои амфиболитов.

В меланократовых породах в различных количествах присутствуют 
рудные минералы: магнетит, титаномагнетит, ильменит, апатит. Выде
ляются разности рудных габбро, содержание рудных минералов в кото
рых составляет 10—30%, они образуют шлировидные тела мощностью 
30—40 м при протяженности до 2 км. Эти породы локализуются преиму
щественно в зоне краевого меланократового комплекса массива и сопро
вождаются магнитными аномалиями. Титаномагнетит этих пород харак
теризуется грубой пластинчатой структурой распада твердого раство
ра. Прожилковые и шлировидные выделения титаномагнетита установ
лены на севере Куронаахекого массива. Эти крупнозернистые породы с 
массивными текстурами почти целиком сложены железорудными мине-
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Рис. 3. Характер перехода между анортозитами и габбро-норито-анортозитами 
( а — постепенный, # — резкий). Северная часть Куронаахского массива
1 — анортозит, 2 — габбро-норито-анортозит

ралами и апатитом. Известные в настоящее время рудопроявления не
велики, однако в Геранеком анортозитовом массиве, имеющем много об
щего с Каларским, известны месторождения аналогичных руд. В обоих 
массивах рудопроявления располагаются в пределах краевых мелано- 
кратовых комплексов. На Каларе наиболее перспективной для поисков 
руд такого типа является северная часть Куронаахского массива.

С анортозитами ассоциируют ультраосновные породы, обнажения 
которых известны в зоне краевого комплекса Имангакитского массива



Рис. 4. Массивный габбро-норито-анортозит (а) и образовавшийся по нему рассланцо- 
ванный олигоклазит (б)

(верховья р. Таас-Юрэх). Это серпентинизированные дуниты и гарцбур- 
гиты, слагающие небольшое тело мощностью около 500 м. Минеральный 
состав пород: оливин Fa20- 22, гиперстен, магнетит, плагиоклаз, ильме
нит. Южный контакт ультрамафитов с диафторированными габбро-анор
тозитами тектонический. К северу наблюдается чередование высыпок 
ультрамафитов, габброидов и габбро-анортозитов (коренные обнаже
ния отсутствуют). Подобные взаимоотношения могут свидетельствовать 
о постепенных переходах между габброидами краевой фации и ультра- 
мафитами. С серпентинизированными ультрамафитами связана медно
никелевая минерализация. Рудные минералы представлены пирротином с



вростками пентландита и халькопиритом, ширина зоны вкрапленных 
руд составляет несколько десятков метров, содержание никеля достига
ет 0,5% [Суханов, Панских, 1981].

Диафторированные анортозиты. Существенную часть Каларской 
анортозитовой ассоциации составляют диафторированные анортозиты — 
олигоклазиты по Г. Н. Баженовой [1974]. Образование этих пород свя
зано с диафторезом в зонах воздействия крупных тектонических нару
шений. Ширина зон диафторированных пород различна — от первых 
сотен метров до нескольких километров. Наиболее мощные (3—6 км) 
зоны диафторитов, образовавшиеся по анортозитам и вмещающим поро
дам, развиты в южных частях Куронаахского и Имангакитского мас
сивов и совпадают с крупными разломами — ветвями глубинного Стано
вого разлома. В результате диафтореза анортозиты метаморфизованы в 
актинолит-биотитовой и эпидот-хлоритовой фациях. Для новообразован
ных кислых плагиоклазов характерна интенсивная соссюритизация, 
вследствие чего они становятся белыми и непрозрачными. Темноцветные 
минералы замещаются зеленым амфиболом и хлоритом. При диафторе- 
зе и раселанцевании анортозиты часто приобретают пеевдослоистые 
текстуры (рис. 4, а, б). Гидротермальная и метасоматическая деятель
ность в зонах разломов местами приводит к сильному окварцеванию 
анортозитов. Раскисление плагиоклаза с образованием олигоклазовых 
разностей происходит в различных породах — лабрадоритах, андезини- 
тах, габбро-норито-анортозитах и габбро-норитах с лабрадором и ан
дезином, что указывает на независимость образования олигоклазитов и 
андезинитов.

Чарнокитоиды и их взаимоотношения с анортозитами. В тесной ассо
циации с анортозитами находятся чарнокитоиды. Этот термин объеди
няет, по классификации В. М. Шемякина и К. А. Шуркина [1971], раз
нообразные породы, в целом отвечающие по составу чарнокитам. Он 
используется здесь в связи с тем, что, помимо чарнокитов с гиперстеном, 
с каларскими анортозитами тесно ассоциируют породы среднего состава 
(темноцветный минерал в них представлен гастингситом), а также раз
нообразные переходные разности между чарнокитами и эндербитами. 
Проведенные исследования показывают, что чарнокитоиды распростра
нены чрезвычайно широко по периферии анортозитовых массивов, там, 
где их контакты с вмещающими породами не тектонические, в том чис
ле и на севере Куронаахского массива.

Чарнокитоиды представляют собой светло-серые, иногда розоватые 
породы (в том случае, когда плагиоклаз в них представлен розовым 
андезином, таким же, как и в андезинитах), с массивными, иногда по
лосчатыми текстурами и средне-мелкозернистыми гранобластовыми и 
кумулобластовыми структурами. Чарнокитоиды состоят из плагиоклаза 
кислого состава, гиперстена, диопсида, гастингсита, биотита, кварца, 
калиевого полевого шпата. Количественные соотношения этих минера
лов сильно варьируют. В плагиоклазе часто присутствуют антиперти- 
товые вростки. Акцессорные минералы представлены титаномагнетитом, 
апатитом, цирконом, монацитом, изредка встречается гранат.

Взаимоотношения анортозитов и чарнокитов были впервые описаны 
С. П. Кориковским и Г. Н. Баженовой [1965] на примере обнажений в 
верховьях р. Имангакит. Этими исследователями впервые для Калар- 
ского массива было показано развитие чарнокитов по анортозитам с 
агрессивными контактами со стороны чарнокитов и зональное строение 
чарнокитов, в которых выделены три зоны: 1) внешняя зона антиперти- 
товых чарнокитов; 2) зона кислых чарнокитов с повышенным содержа-



яием кварца; 3) аина микроклиновых чарнокитов. Возникновение чар- 
нокитов связывается с позднеархейской гранитизацией.

В большинстве случаев переход от анортозитов к чарнокитам проис
ходит постепенно в полосе шириной около 100 м. При этом наблюдаются 
следующие изменения пород: в анортозитах уменьшается основность 
плагиоклаза до Л/г40- 3о, в нем появляются антипертитовые вростки, 
структура пород становится мелкозернистой, в интерстициях появляют
ся новообразования кварца; при движении от анортозитов к чарнокитои- 
дам антипертитовый плагиоклаз сменяется ортоклазом, гиперстен почти 
полностью замещается гастингситом. Возникает типичный парагенезис 
чарнокитоидов: андезин + ортоклаз + кварц+ гастингсит. Среди чарно- 
китоидов иногда сохраняются реликтовые образования андезинитов. Со
держание темноцветных минералов в чарнокитоидах меняется в широ
ких пределах, поскольку они образуются как по анортозитам, так и по 
габбро-анортозитам, гастингсит в последнем случае обладает наиболь
шей железистостью. В чарнокитоидах встречается гранат альмандино- 
вого типа, сходный по составу с гранатом из вмещающих толщ (табл. 5). 
На диаграмме (FeO+MnO)—MgO—СаО составов гранатов из различ
ных фаций метаморфизма, по Б. Г. Лутцу [1964], гранаты из чарноки
тоидов и вмещающих толщ попадают в поле составов гранатов гранули- 
товой фации метаморфизма, хотя они и обладают незначительным с о 
держанием пиропового компонента.

В различных частях массивов анортозитов переход от чарнокитоидов 
к вмещающим породам происходит по-разному. На севере Куронаах- 
ского массива чарнокитоиды граничат с биотитовыми гнейсами, в кото
рых имеются линзы и прослои эндербитов, гранито-гнейсов и пироксен- 
гранатовых сланцев, при этом в прослоях и по трещинам наблюдаются 
гастингситовые чарнокитоиды, в сланцах отмечается калишпатизация и 
замещение пироксенов гастингситом. Все это указывает на то, что вме
щающие породы, так же как и анортозиты, затронуты процессами гра
нитизации.

В Имангакитском массиве в северном направлении чарнокитоиды 
сменяются мигматитами с прослоями амфиболовых гнейсов и амфибо
литов, которые, в свою очередь, постепенно переходят в биотитовые и 
гастингситовые гранито-гнейсы и сиенито-гнейсы (наблюдения Е. А. Пан
ских). Мигматиты состоят из олигоклаза, микропертитового микрокли
на, гастингсита и биотита и характеризуются повышенными содержа
ниями темноцветных минералов, набор которых такой же, как и в 
чарнокитоидах. Различный характер перехода от чарнокитов к вмещаю
щим породам, вероятно, связан с разной глубиной эрозионного среза 
отдельных тектонических блоков.

Анализ химического состава гранитизированных пород показывает, 
что при замещении анортозитов чарнокитоидами происходит последова
тельное увеличение содержаний кремнезема и калия, в то время как со
держания натрия, глинозема и кальция закономерно уменьшаются. При 
гранитизации меланократовых пород происходит вынос железа, магния, 
титана. По С. П. Кориковскому и Г. Н. Баженовой [1967], эти измене
ния являются следствием кремне-калиевого метасоматоза.

Аналогичные процессы наблюдаются при воздействии более молодых 
сиенитов на анортозиты. Парагенезис измененных анортозитов в этом 
случае сходен с чарнокитоидным: пертитовый калиевый полевой шпат, 
пироксен, амфибол, гранат. У контакта с сиенитами образуются линзо
видные тела апатитсодержащих кварц-амфиболовых метасоматитов с 
ильменитом и магнетитом с большим содержанием рудных компонентов, 
эти породы постепенными переходами связаны с анортозитами.



Химический состав (в вес. %) амфиболов, биотитов и граната

Компонент l 2 3 4 5 6 7 8 9

SiOa 4 2 , 3 0 4 5 , 3 4 4 2 , 3 0 4 4 , 9 0 4 2 , 1 0 4 4 , 6 0 3 8 , 5 3 3 9 ,7 0 3 9 , 3 0
т ю 2 1 ,2 0 2 , 3 6 2 , 0 5 0 , 2 3 2 , 0 4 1 ,8 1 5 ,2 8 3 , 8 5 0 , 1 8
А1а0 3 1 3 ,4 5 1 2 ,1 7 1 1 , 2 0 1 1 ,8 0 1 2 , 0 0 1 1 ,2 0 1 6 ,5 5 1 6 , 9 0 2 1 , 3 0
FeO 1 3 ,2 5 1 1 , 8 2 1 8 , 7 0 1 5 ,7 0 1 4 ,1 0 1 4 , 5o 1 7 ,5 7 1 7 , 8 0 3 1 ,8 0
МпО He onp. He onp. 0 , 1 7 0 , 1 5 He onp. He onp. He onp. He onp. 1 ,4 8
MgO 1 3 ,4 4 1 5 , 5 3 9 , 3 3 1 2 ,0 0 1 1 , 9 0 1 2 ,4 0 1 2 ,0 3 1 0 ,4 0 2 , 2 0

СаО 1 0 , 9 2 1 1 ,1 5 1 2 ,0 0 1 2 ,0 0 1 2 ,0 0 1 2 ,0 0 0 , 0 4 0 , 0 3 5 , 5 1

NaaO 1 ,7 9 1 , 4 7 1 ,0 7 1 ,0 0 1 ,1 2 1 ,1 2 0 , 1 7 0 , 0 2 He onp.

К20 1 ,6 5 1 , 5 2 0 , 4 5 1 , 2 7 i  ,8 9 1 , 5 5 9 , 7 7 9 , 5 6 >

С у м м а 9 3 , 0 0 1 0 1 ,3 6 9 7 , 2 7 9 9 , 0 0 9 7 , 3 5 9 9 ,1 8 9 9 ,9 4 9 8 ,2 6 1 0 1 ,7 7

Si 6 , 5 5 6 , 6 7 6 , 1 5 6 , 2 0 6 , 5 7 6 ,8 1 3 ,0 2 3 ,1 4 3 , 0 7
Ti 0 ,1 4 0 , 2 6 0 , 2 2 0 , 0 2 0 , 2 8 0 , 2 1 0 ,3 1 0 , 2 2 0 ,0 1
А1 2 ,4 4 2 , 1 1 1 , 9 2 1 ,9 2 2 , 2 3 2 , 0 l 1 ,5 3 1 ,5 7 1 , 9 6
Fe 1 ,7 1 1 , 4 5 2 , 2 7 1 ,8 1 1 , 8 3 1 ,8 4 1 ,1 5 1 ,1 7 2 , 0 8
Mn — 0 , 0 2 0 , 0 2 — — — — o ,io
Mg 3 , 0 9 3 , 4 1 2 , 2 1 2 , 4 7 2 , 7 6 2 , 8 1 1 , 4 0 1 ,2 2 0 , 2 6
Ca 1 ,8 0 1 , 7 6 1 , 8 7 1 , 7 6 2 , 0 0 1 , 9 6 Нет Нет 0 , 4 6
Na 0 , 5 3 0 , 4 2 0 , 3 3 0 , 1 3 0 , 3 4 0 , 3 3 0 , 0 3 » —
К 0 , 3 2 0 , 2 9 0 ,0 8 0 , 1 7 0 , 3 7 0 , 2 9 0 , 9 8 0 , 9 6 —
Fe/(Fe-f Mg) 3 5 , 6 2 9 , 8 5 2 , 9 4 2 , 3 3 9 ,8 3 9 , 5 4 5 , 0 4 8 , 9 8 9 , 0

П р и м е ч а н и е .  1—6 — амфиболы (1 — обр. 201/5, 2 — обр. 200/3, 3 — обр. 264, 4 — обр. 65А,
5 — обр. 1088, 6 — обр. 1093): 1—3 — лабрадориты, 4—6 — андезиниты; 7, 8 — биотиты из андезини- 
тов (7 — обр. 68, 8 — обр. 1099); 9 — гранат, обр. 85/3, чарнокит.
Места отбора образцов указаны в табл. 3, 4; содержания минералов спессартина, гроссуляра, 
альмандина, пиропа в гранате составляют 3,5; 15,9; 71,8; 8,8% соответственно. Анализы выполнены 
в лаборатории ИГЕМ АН СССР на микроанализаторе MS-46 «Сатеса», аналитики С. Е. Борисов
ский, Е. Е. Абрамова; расчет формульных количеств по кислороду.

Следует отметить, что взаимоотношения анортозитов и чарнокитов — 
проблема, которая издавна обсуждается геологами. Существуют мнения 
о том, что чарнокиты образуются за счет анортозитов при гранитизации, 
и о том, что чарнокиты, мангериты и другие кислые породы, ассоции
рующие с анортозитами, являются членами единой дифференцированной 
серии анортозит — гранит. В случае Каларского массива существенным 
представляется то, что чарнокиты встречаются только по периферии 
анортозитовых массивов и в некоторых случаях постепенными перехо
дами связаны с вмещающими породами.

Однако имеется ряд фактов, указывающих на магматическую при
роду некоторых типов чарнокитов. Такие породы, сложенные кислым 
плагиоклазом, калиевым полевым шпатом и клино- и ортопироксенами, 
встречаются в районе оз. Мадан-Мукит (Имангакитский массив). В них 
обнаружены ксенолиты двупироксеновых кристаллических сланцев с 
отчетливо выраженным контактовым воздействием чарнокитов на основ
ные породы. В самих чарнокитах встречаются единичные зерна оливина, 
а кристаллы цирконов обладают значительным удлинением, хорошо вы
раженными призматическими гранями и по морфологии существенно 
отличаются от изометричных цирконов из анортозитов. Эти данные 
позволяют высказать предположение о том, что в анортозитовой ассо



циации Каларского массива наряду с кислыми породами, образовавши
мися при гранитизации анортозитов, имеется и серия магматических 
разностей. Для расчленения комплекса гранитоидов, ассоциирующих с 
анортозитами, данных пока недостаточно.

Петрохимия и геохимия анортозитовой ассоциации

Каждый из типов пород анортозитовой ассоциации Каларского массива 
характеризуется вполне определенной петрохимической спецификой 
(табл. 6). Для лабрадоритов характерны повышенные содержания 
А120 3, достигающие 29—30%, и низкие содержания К20. При метамор
физме и перекристаллизации этих пород происходит образование анде- 
зинитов. При этом наблюдается привнос щелочей (в первую очередь 
натрия), кремнезема, происходит вынос алюминия и кальция. При за
мещении анортозитов чарнокитоидами увеличиваются содержания крем
незема и калия, уменьшаются концентрации глинозема и кальция. При 
диафторезе не наблюдается столь значительного привноса калия, как 
при гранитизации, однако заметно общее снижение содержаний А120 3, 
СаО и некоторое увеличение количества MgO. Между лейкократовыми 
и меланократовыми породами существуют постепенные переходы, что 
выражается в закономерном увеличении фемических .компонентов и в 
уменьшении фельзических в ряду анортозит — габбро-норито-анорто- 
зит — габбро-норит. На диаграмме AFM точки составов калароких 
анортозитов попадают в поле составов известково-щелочных серий 
(рис. 5), существенно отличаясь как от серий расслоенных базитовых 
интрузий, так и от субплатформенных анортозитов повышенной магне- 
зиальностью.

Для анортозитов Каларского массива характерны сильные вторич
ные изменения, такие, как перекристаллизация и диафторез. Разнооб
разие процессов, меняющих состав и облик анортозитов, не позволяет в 
некоторых случаях однозначно решить вопрос об их образовании. Так, 
наряду с мнением об их. магматическом образовании [Суханов, Панских, 
1981], существуют представления об образовании анортозитов Калара 
в результате метасоматичееких процессов, которые объединяются под 
общим названием «анортозитизация». При этом предполагается, что 
возникновение анортозитов происходит вследствие развития плагиокла
за по метаморфическим породам.

По-видимому, следующие факты могут указывать на магматическое 
происхождение анортозитов: наличие расслоенное™ (полосчатые и рит
мично-полосчатые текстуры пород), офитовые, субофитовые структуры 
лабрадоритов, зональные кристаллы лабрадора, структуры распада 
твердого раствора в пироксенах. Структурное положение Каларского 
массива также не согласуется с метасоматической гипотезой его обра
зования: наблюдения в зоне северного контакта Куронаахского массива 
указывают на дискордантное положение массива по отношению к струк
турам вмещающих толщ (субширотное простирание грубой слоистости 
анортозитового комплекса и субмеридиональное простирание архийских 
гранулитов курультинской серии). Аналогичные особенности характера 
залегания анортозитов отмечаются и другими исследователями [Быхо- 
вер, Лаврович, 1980].

Кроме того, исследования, проведенные автором совместно с 
Н. Г. Богдановой, М. С. Марковым, Н. Б. Заборовской и М. Ю. Хотиным, 
по изучению контактовых пород Геранского анортозитового массива, 
которые ранее рассматривались как зона анортозитизации, показали, 
что эти полиминеральные породы с кордиеритом являются термально



Таблица 6. Химический состав (в вес. %) главных разновидностей пород Каларского анортозитового массива

Компонент

SiOa

ТЮ2

А1а03

Fea0 3

FeO

MnO

MgO

CaO

NaaO

K20

HaO+ + HaO“ 

COa

РаОб

51,62—54,14
52,49

0 , 11- 0,22
0,15

25,64-29,75
27,92

0 ,28-1 ,80
0,64

0,22—1,39
0,77

0 ,00-0 ,04
0,02

0,35—1,29
0,60

10,38—12,80
11,69

3,58—4,52
4,15

0 ,37-0 ,80
0,52

0 ,09-0 ,55
0,39

0,00—0*11
0,05

0 ,01-0 ,09
0,05

15

54,01-56,90
55,08

ОДО-0,49
0,24

23,36-27,44
25,25

0 ,00-2 ,27
1,02

0 ,40-2 ,23
1,25

0 ,00- 0,22
0,04

0,19—1,48
0,78

7,88-11,08
9,69

4,42—6,01
5,06

0 ,33-1 ,79
0,064

0,18—1,38
0,51

0 ,00 -0 ,07
0,01

0 ,00-1 ,28
0,17

53,76—53,99 
53,87

0,18—0,19
0,18

26,21—27,60
26,90

0,00—1,32
0,66

1,46—1,60
1,53

0,00—0,02
0,01

0 ,21-1 ,95
1,16

9,94-11,04
10,49

4,52-5 ,07
4,79

0,56-0,61
0,58

50,96-55,99
53,41

0 ,12-0 ,19
0,16

22,67-25,38
24,13

0 ,88-1 ,49
1,20

0 ,19-3 ,23
1,82

0,01—0,07
0,06

0,39-4 ,37
2,10

7,63—10,65
9,70

2,87-6 ,02
4,79

0 ,10-0 ,73
0,40

0,94—1,24
0,85

0,00—0,04
0,02

14 8

49,85-54,52
52,57

0 ,25-2 ,24
0,84

19,35—25,17
22,92

0 ,59-4 ,46
2,17

0,69-5 ,06
3,88

0,03—0,12
0,08

0,24—4,94
2,52

8,28-9 ,85
9,25

3 ,64-5 ,62
4,54

0,23-1 ,11
0,57

0 ,24-1 ,15
0,45

0,00—0,06
0,03

0 ,02-0 ,05
0,02

13

47,66—50,64
48,48

0,36—1,90
1,23

14,13—18,47
15,99

1,52—2,06
1,83

5,60—10,58
9,38

0,08-0 ,17
' “ 0,12

6,89—10,11
7,99

9,11—12,21
10,94

1,83—2,33
2,02

0 ,48-2 ,84
1,53

0,26—0,65
0,38

0 ,05-0 ,27
0,10

0 ,08-0 ,22
0,12

61,80—73,77
66,26

0 ,19-1 ,22
0,76

12,72-15,85
13,99

0,86—2,75
1,99

0,60—8,16
4,12

0,60—0,20
0,09

0,30—1,93
1,06

1,25-5 ,20
3,49

2,39—4,25
4,06

0,44—5,68 
3,48

0,30—1,98
0,78

0,00—0,05
0,04

0,13—0,23
0,14

П р и м е ч а н и е .  1 — лабрадоригы; 2 — анд^зиниты; 3 — андезиниты с реликтами лабрадор^; 4 — диафторированные анортозиты (олигоклазиты); 5 — габбро-норито-анорто- 
зиты; 6 — габбро-нориты; 7 чйрнокитоиды. , .
В числителе —»предельные содержания, в знаменателе — средние значения из общего количества анализов, указанных, в последней строке (п).____________________________



Рис. 5. Диаграмма AFM анортозитовой ассоциации Каларского массива
/ — гэббро-норито-анортозиты, габбро-нориты; 2 — лабрадориты; 3 — андезиниты и породы, пере
ходные от андезинитов к лабрадоритам; 4 — диафторированные анортозиты; 5 — чарнокитоиды; 6 — 
вмещающие метаморфические породы; 7—9 — тренды эволюции химического состава пород: Z— ка- 
ларской анортозитовой ассоциации, 8 — Скергаардской интрузии по Л. Уэйджеру и Р. Брауну [19701, 
9 — субплатформенных анортозитовых комплексов Восточно-Европейской платформы; 10 — линия 
раздела толеитовой (выше линии) и известково-щелочной (ниже линии) серий [Irvin, Baragar, 197П

измененными гранулитами, своеобразными роговиками из экзоконтакта 
анортозитового массива. Помимо высокой железистости сосуществую
щих кордиерита, граната и гиперстена, об этом свидетельствует обнару
жение осумилита — минерала-индикатора высоких температур и сравни
тельно низких давлений. Аналогичная минеральная ассоциация была 
обнаружена в контактовом ореоле комплекса Найн на п-ове Лабрадор 
[Berg, 1977].

О магматическом генезисе анортозитовых пород Калара свидетель
ствует и характер распределения таких элементов, как Ni и Сг, концен
трации которых соотнесены с коэффициентом mg по П. Ниггли (рис. 6). 
Установленная зависимость по Б. Лику [Leake, 1969], близкая к линей
ной, указывает на образование изученных пород в процессе магматиче
ской дифференциации. Для сравнения приведены тренды изменения 
концентраций Ni и Сг для анортозитов Восточных Гат (Индия) и анор
тозитов Анабарского щита, для которых имеются аналогичные данные 
[Ramakrishnan et al., 1978; статья М. К. Суханова в данном сборнике].
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Рис. 6. Зависимость содержаний Ni и Сг 
от коэффициента m g  по П. Ниггли в поро
дах анортозитовой ассоциации Каларского 
массива

анортозитов Индийской плат-Пунктир — тренд 
формы

100-тд

Анортозитовые породы 
магматического происхож
дения и обогащенные пла
гиоклазом породы другого 
генезиса различаются и по 
корреляции некоторых пет- 
рогенных элементов. Для 
этого может быть использо
вана диаграмма, построен
ная по коэффициентам 
П. Ниггли С—100-mg'— 
— (al—alk). По данным 
М. Рамакришнана с соавто
рами [Ramakrishnan et al.,
1978], фигуративные точки 
метаосадочных и магмати
ческих пород на этой диаг
рамме занимают различное 
положение. Точки, выража
ющие составы обогащенных 
алюминием осадочных по
род, располагаются в пра
вом углу диаграммы, а обо
гащенных кальцием — в 
левом. Тренд серии магма
тических пород, образовав
шихся при дифференциации, 
занимает вертикальное по
ложение, в общем виде он 
несколько смещен влево от
носительно вершины тре
угольника и направлен к 
его основанию. Точки со
ставов пород анортозито
вой ассоциации Каларского 
массива располагаются со
гласно с трендом дифферен
цированной магматической 
серии (рис. 7), за исключе
нием некоторых метасома
тически измененных пород..

Особый интерес пред
ставляет химизм породооб
разующих минералов авто
номных анортозитовых 
комплексов. Так, изучение 

характера изменения составов пироксенов по разрезу Геранского анор
тозитового массива позволило Н. Г. Богдановой [1979] установить при
знаки скрытой расслоенное™. Аналогичные исследования были прове
дены для Каларского массива. На диаграмме (рис. 8) показано из
менение составов пироксенов каларских анортозитов по разрезу. Боль
шая часть точек концентрируется в левом верхнем углу диаграммы, 
сравнительно железистые моноклинные пироксены не обнаружены. Та
ким образом, на Каларском массиве устанавливается только первая по
ловина пироксенового тренда, свойственного расслоенным базитовым

Рис. 7. Диаграмма С—100 mg—(al—alk) 
коэффициентов П. Ниггли для пород ка- 
ларской анортозитовой ассоциации
Пунктир — тренд дифференциации магматиче
ской серии



Са

Рис. 8. Диаграмма Mg—Са—Fe пироксенов пород каларской анортозитовой ассоциации
/ — лабрадориты; 2 — андезиниты; 3 — чарнокиты; 4, 5 — тренды изменения состава пироксенов: 
4 — расслоенных базитовых интрузий (Б — Бушвельдской, С — Скергаардской по Л. Уэйджеру и 
Р. Брауну Г19701)• 5 — Джугджурского массива по Н. Г. Богдановой [19791; 6, 7 — поля составов
пироксенов из анортозитовых массивов: 6 — Джугджурского по А. М. Пенникову, 7 — Анабарского 
щита по данным автора



Содержание (в г/т) редкоземельных элементов 
в лабрадорите и габбро-норите Каларского массива

Номер образца Порода La Се Sm Ей ть Yb Lu

946-3 Габбро-норит 6 ,i <10 1 ,2 0,51 <0,98 0,51 <0,083
201-11 Лабрадорит 2,7 <10 0,39 0,65 < 0 ,14 <0,36 0,05

П р и м е ч а н и е .  Анализы выполнены нейтронно-активационным методом в лаборатории ИМГРЭ.

интрузиям, однако заметно некоторое увеличение железистости пирок- 
сенов от подошвы к кровле. Тренд, отражающий эволюцию составов пи- 
роксенов автономных анортозитов, в целОхМ параллелен тренду рассло
енных интрузий, но несколько смещен в более кальциевую область. Это 
сближает автономные анортозиты и расслоенные комплексы, но в то же 
время может свидетельствовать о различных составах родоначальных 
магм этих комплексов.

Изотопные исследования указывают на первичную магматическую 
природу каларских анортозитов и позволяют сделать некоторые предпо
ложения о месте зарождения исходных расплавов. Анализ данных по 
распределению тяжелого изотопа кислорода в плагиоклазах различных 
анортозитовых ассоциаций, проведенный О. А. Богатиковым [1979], 
показывает значительное сходство в содержании 180  в различных габ- 
броидах Земли, стратиформных анортозитах, анортозитах Коростень- 
ского плутона и анортозитах Каларского массива. Эти значения 
(6—8 б160%о) существенно отличаются от значений, характерных для 
плагиоклазов метаморфических пород (10—14 61вО%о) и сильно мета- 
морфизованных анортозитов типа Адирондакокого массива 
(7—10 61бО%0).

Подтверждением магматического генезиса анортозитов Каларского 
массива являются и низкие значения отношения 87Sr/8eSr.

О кумулятивной природе лабрадоритов Каларского массива свиде
тельствуют и данные по редкоземельным элементам (табл. 7). Содержа
ния редкоземельных элементов в лабрадорите, нормализованные по 
хондритовым, проявляют отчетливый европиевый максимум.

Характерные особенности анортозитовой ассоциации 
Каларского массива

Докембрийские автономные анортозиты разделяют на две крупные 
группы [Богатиков, 1979]. Это анортозиты субплатформенного типа, 
для которых характерна тесная ассоциация основных пород с гранита
ми рапакиви, и так называемые анортозиты ранних этапов развития 
Земли, примером которых может служить анортозитовая ассоциация 
Каларского массива. Главные особенности каждой из этих двух групп 
анортозитов хорошо видны при их сравнении: радиологический возраст 
1,8—1,5 млрд, лет для субплатформенных и более 2 млрд, лет для анор
тозитов ранних этапов развития Земли, метаморфизм того или иного 
типа более древних анортозитов и участие их в складчатости, анортози
ты субплатформенного типа, несмотря на свой сравнительно древний 
возраст, являются малоизмененными породами. Кроме того, анортози
ты субплатформенного типа характеризуются повышенной по сравнению



с более древними анортозитами железистостью пород и слагающих их 
минералов.

Среди анортозитов ранних этапов развития Земли также выделяет
ся несколько типов, главным образом по характеру метаморфизма. 
Специфика Каларской анортозитовой ассоциации заключается прежде 
всего в наличии нескольких типов анортозитовых пород, различающих
ся по составу плагиоклаза. Это лабрадориты, андезиниты и олигокла- 
зиты. Присутствие диафторированных анортозитов типа олигоклазитов 
характерно для многих массивов автономных анортозитов, однако об
разование андезина по первичному лабрадору отмечается лишь для не
которых.

Перекристаллизация плагиоклазовых пород является характерным 
процессом изменения анортозитов ранних этапов развития Земли. Од
нако в одних случаях в результате этого процесса 'происходит раскис
ление плагиоклаза, а в других — образование более основного плагио
клаза, как это, например, наблюдается в анортозитовых комплексах 
Анабарского щита. В пределах Восточно-Азиатского пояса Каларский 
массив резко отличается от других столь же крупных массивов автоном
ных анортозитов — Геранского и Лантарского прежде всего широким 
развитием андезинитов. Важной особенностью этой анортозитовой 
ассоциации является наличие краевого меланократового комплекса и 
элементов расслоенное™. Эти признаки довольно хорошо выражены в 
слабо измененных массивах типа Геранского и затушеваны процессами 
метаморфизма в Каларском. Уникальность Каларского массива заклю
чается в низких величинах отношений изотопов стронция, что может 
свидетельствовать о наиболее древнем возрасте слагающих его пород.

Особое значение в вопросе генезиса автономных анортозитов прида
ется составу родоначальной магмы. Возможность кристаллизации этих 
пород из базальтовой, андезитовой (или кварц-диоритовой) и габбро- 
анортозитовой магм подтверждается экспериментальными данными. Ма
териалы по петрологии и геохимии анортозитовых комплексов Прибал
тийской и Украинской анортозитовых провинций, характерной особен
ностью которых является тесная ассоциация с гранитами рапакиви, сви
детельствуют в пользу образования анортозитов данной ассоциации при 
кристаллизационной дифференциации андезитового расплава.

Однако средние составы, анортозитовых ассоциаций ранних этапов 
развития Земли, подсчитанные разными авторами, более всего отвечают 
высокоглиноземистому базальту. Кислые породы, ассоциирующие с анор
тозитами, ввиду проблематичности их образования при таких расчетах 
чаще всего не учитываются. При учете этих разностей средний состав 
комплексов будет более отвечать породе основного состава с очень вы
соким содержанием глинозема, так как в древних анортозитовых ассо
циациях кислые члены составляют незначительную часть. Средние со
ставы, аналогичные другим древним анортозитовым ассоциациям, были 
получены для Каларского массива (табл. 8). Расчеты проводились с уче
том площадного распространения различного типа пород отдельно для 
краевого и центрального комплексов и для массива в целом (без учета 
чарнокитоидов из-за трудностей их расчленения).

Средний состав Каларской анортозитовой ассоциации хорошо согла
суется со средними составами Джугджурского [Ленников, 1979], Ади- 
рондакского [Baddington, 1939] массивов и массива Морин [Papezik, 
1965] и отвечает высокоглиноземистому базальту. Для сравнения приве
дены составы реально существующих высокоглиноземистых расплавов — 
лав и пород дайковой серии. Эти породы обнаруживают большое сход
ство со средними составами автономных анортозитовых ассоциаций по



Средний химический состав (в вес. %) некоторых анортозитовых массивов 
и природных высокоглиноземистых магматических расплавов

Компо
нент l 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

S i O a 50 ,51 52,11 51,71 52 ,83 53 ,9 3 53 ,21 5 1 ,55 53 ,4 0 4 7 ,5 3 51 ,3 8 5 5 ,7 9 4 7 ,09-
Т Ю 2 0 ,9 3 0 ,4 6 0 ,5 7 1 ,14 0 ,2 6 0 ,8 5 0 ,5 7 0 ,7 7 0 ,71 0 ,6 8 0 ,6 0 1 ,2 8
А 1 а 0 3 2 0 ,4 5 25 ,22 24 ,03 2 2 ,8 3 2 4 ,2 8 23,31 24,44 23 ,9 3 23 ,73 20 ,9 8 2 3 ,18 20,2a
F e a 0 3 1,77 1,21 1 ,35 2 ,0 0 1 ,2 0 1,73 1 ,82 0 ,9 1 5 ,2 2 3 ,63 1,81
F e O 5 ,5 0 2 ,5 6 3 ,2 9 3 ,1 5 2 ,3 4 2 , 8 8 3 ,2 1 3 ,0 2 3 ,9 3 6 ,4 1 4 ,1 9 6 ,4 5
M n O 0 ,0 8 0 ,0 5 0 ,0 6 0 ,0 6 0 ,0 5 0 ,0 6 0 ,0 6 — 0 ,1 5 0 , 0 8 0 ,0 5 0 ,1 6
M g O 4 ,8 7 1,91 2 ,6 5 2 ,3 8 3 ,0 2 2 , 5 9 2 ,8 9 1 ,88 2 ,3 7 3 , i i 1,33 5 ,9 5
C a O 10,58 10,88 13 ,80 9 ,7 9 9 ,6 6 9 , 7 5 9 ,7 6 9 ,8 5 12,34 9 ,4 5 9 ,01 10,62

N a a O 3 ,2 0 4 ,05 3 ,8 3 4 ,2 5 4 ,1 2 4 ,2 0 3 ,4 5 4 ,1 7 1 ,8 9 2 ,73 4 ,9 3 l,ia
K a O 0 ,4 1 0 ,52 0 ,4 9 0 ,7 5 0 ,6 0 0 , 7 0 0 ,47 0 ,8 3 0 ,1 3 0 ,4 5 0 ,9 0 0 ,05-

П р и м е ч а н и е .  1—3 — Каларский массив: 1 — краевая фация из расчета: габбро-нориты 50%, 
габбро-норито-анортозиты 30%, анортозиты — лабрадориты 20%, 2 — центральная фация из расче
та: габбро-нориты 10%, габбро-норито-анортозиты 30?/), анортозиты — лабрадориты 60%, 3 — мас
сив в целом из расчета: краевая фация 25%, центральная фация 75%; 4—6 — массив Морин:
4 — фация Моув IPapezik, 1965], 5 — фация Честей [Papezik, 1965], 6 — массив в целом [Papezik, 
1965]; 7 — Джугджурский массив [Ленников, 1979]; 8 — массив Адирондак [Buddington, 1939];
9 — высокоглиноземистый базальт современного вулкана Японии [Kawano, Aoki, 1959]; 10 — кеннин- 
гит из дайки на о-ве Парамушир, Курильские острова [Сергеева, 1963]; И — лейконорит из дайки, 
секущей основные гранулиты в районе комплекса Найн, п-ов Лабрадор [Wiebe, 1978]; 12 — высоко
глиноземистый базальт из дайки, секущей филлитовидные сланцы Центрального Кавказа (по ма
териалам автора).

содержанию алюминия, кальция, щелочей и суммарному содержанию* 
фемических компонентов (за исключением лейконорита дайки комплекса 
Найн) и отличаются более низкими содержаниями кремнезема и боль
шей железистостью.

В заключение следует отметить, что многие перечисленные особенно
сти Каларской ассоциации указывают на ее принадлежность к манге- 
рит-габбро-анортозитовой — одной из типичных анортозитовых ассоциа
ций ранних этапов развития Земли, отличающихся от более поздних пре
обладанием основных пород над кислыми.
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Н. Г. БОГДАНОВА

СТРОЕНИЕ ГЕРАНСКОГО 
АНОРТОЗИТОВОГО МАССИВА 
(Алданский щит, Становой хребет)

Геологическое положение Геранского массива
Вдоль южной окраины Алданского щита в субширотном направлении 
протягивается пояс автономных анортозитовых массивов. На восточном 
конце пояса располагаются очень крупные Джугджурские массивы (Ге- 
ранский и Лантарский) и более мелкие Сехтагский и Кунь-Маньенский. 
На западной окраине находится крупный Каларский массив. Большин
ство массивов располагается вблизи Станового разлома — границы двух 
крупнейших структурных зон: собственно Алданского раннеархейского 
щита и области его позднеархейского—раннепротерозойского обрамле
ния — Становой зоны.

Юго-восточный борт Алданского щита представляет собой крупную 
моноклиналь, наклоненную на север и сложенную раннеархейским гней- 
со-гранулитовым тимптоно-джелтулинским комплексом (рис. 1). Примы
кающий здесь к щиту участок Становой зоны сложен смятым в субши
ротные складки позднеархейским—раннепротерозойским становым ком
плексом, состоящим из амфиболовых сланцев и гнейсов. Среди пород 
станового комплекса присутствуют тектонические блоки моноклинальна 
наклоненных на север амфиболизированных раннеархейских гнейсо-гра- 
нитов (курультино-гонамский, чогарский комплексы) [Карсаков, 1978].

Геранский анортозитовый массив представляет собой мощную пласти
ну, залегающую согласно со слоистыми породами раннеархейского тимп- 
тоно-джелтулинского комплекса В современном эрозионном срезе мас
сив представляет собой вытянутое вдоль границы щита в субширотном 
направлении тело. Размеры его 30—35X 100—115 км.

Массив располагается главным образом на юго-восточной окраине 
Алданского щита и ограничивается с юга Становым разломом. Породы 
массива, попадающие в зону разлома, претерпели бластомилонитизацию 
и воздействие высокотемпературного амфиболитового метаморфизма 
станового времени [Карсаков, 1978]. На западе анортозиты прорыва
ются мезозойскими гранитами, на севере — протерозойскими гранитами 
и сиенитами Улаканского массива, на востоке перекрываются мезозой
скими вулканитами (см. рис. 1)

Строение Геранского анортозитового массива

Геранский массив состоит из пород двух фаз — главной и краевой. По
роды главной фазы слагают большую часть массива и занимают глав
ным образом средний и верхний горизонты слоистой анортозитовой пла
стины (рис. 2, см. рис. 1). В современном эрозионном срезе породы 
главной фазы составляют 80—85% всех пород и занимают центральную 
и северную части массива. Главная фаза включает в себя три комплекса 
пород: нижний — лейкократовый (анортозитовый), средний — мелано- 
кратовый (габбро-норит-норитовый), верхний — лейкократовый (анорто
зитовый) (см. рис. 2). Нижний комплекс представляет собой нижнюю 
часть разреза главной фазы и имеет видимую мощность примерно 3— 
4 км. Он слагает небольшой участок на юго-западной окраине (в придон
ной части) массива, а главным образом занимает южную и центральную



Рис. 1. Схематическая геологическая карта Геранского анортозитового массива
I — мезозойско-кайнозойские осадочно-вулканогенные образования; 2 — мезозойские граниты; 3 — 
протерозойские гранитоиды (улканский комплекс); 4 — раннепротерозойские — позднеархейские ам
фиболиты, амфиболовые сланцы и гнейсы (становая серия); 5 — раннеархейские основные кристал
лические сланцы, гнейсы и гранито-гнейсы (тимптоно-джелтулинский и чогарский комплексы); 6—
II — раннепротерозойские — раннеархейские магматические образования: 6 — амфиболизированные 
габброиды и пироксениты, 7 — руды, пироксениты, перидотиты, габброиды краевой фазы, 8 — рудные 
и бсзрудные пироксениты, габбро-нориты, анортозиты среднего меланократового комплекса главной 
фазы, 9 — анортозиты и габбро-нориты лейкократовых комплексов главной фазы, 10 — нориты, габ
бро-нориты, анортозиты нижней эндоконтактовой зоны, 11 — зоны диафторитов; 12 — границы ком
плексов внутри Геранского массива; 13 — разломы

части поля пород главной фазы. Здесь он обнажается в виде полосы 
шириной 20—25 км, вытянутой по простиранию массива. Нижний комп
лекс сложен наклоненными на север чередующимися слоями крупнозер
нистых анортозитов и габбро-норитов (рис. 3). Средний комплекс непре
рывно надстраивает вверх слоистый разрез нижнего комплекса (см. 
рис. 2). Мощность его составляет 500—2000 м. Он располагается на се
верной окраине массива, между полем пород нижнего комплекса и улкан- 
скими гранитами. Комплекс занимает полосу шириной 6—7 км, вытяну
тую по простиранию массива [Гаврилов, Иванов, 1979]. Местами ширина 
выхода уменьшается до 800—900 м. Участками средний комплекс встре
чается внутри поля пород нижнего комплекса [Ленников, 1968].

Меланократовый комплекс состоит из переслаивающихся рудных и 
безрудных пироксенитов, перидотитов, габбро-норитов, норитов, анорто
зитов, редко титаномагнетит-ильменитовых руд. Слоистость его согласна 
со слоистостью нижнего комплекса [Ленников, 1968; Гаврилов, Иванов,
1979].

из
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Рис. 2. Схематический геологический разрез Геранского анортозитового массива
1—3 — породы главной фазы: 1 — анортозиты, 2 — габбро-нориты, нориты, 3 — биотитовые габбро- 
нориты, нориты; 4—10 — породы краевой фазы: 4 — титаномагнетит-ильменит-апатитовые руды, 5 — 
оливиниты, 6 — пироксениты и перидотиты, 7 — троктолиты, 8 — габбро, 9 — анортозиты, 10 — сиени- 
тизированные породы; 11 — гранулиты; 12—14 — изменение составов главных минералов в разрезе 
массива: 12 — ромбических пироксенов, плагиоклазов, 13 — моноклинных пироксенов, оливинов, 14— 
моноклинных пироксенов, оливинов и сиенитизированных пород краевого комплекса; 15, 16 — обла
сти составов плагиоклазов: 15 — в породах главной фазы, 16 — в  сиенитизированных породах краево
го комплекса; 17, 18 — изменение концентраций минералов и минеральных ассоциаций в разрезе 
массива: /7 — 5—20%-ные содержания породообразующих минералов, 18 — 5%-ные содержания ак
цессорных минералов

Верхний, лейкократовый комплекс предположительно представляет 
собой самую верхнюю часть разреза главной фазы. Видимая мощность 
его 900 м. Он слагает тектонический блок размером 4X4 км в поле пород 
нижнего комплекса. Взаимоотношения его с двумя другими комплексами 
главной фазы не установлены. Этот комплекс сложен наклоненными на 
север чередующимися слоями крупнозернистых анортозитов и габбро-но
ритов (см. рис. 3). Слоистость его согласна со слоистостью нижнего ком
плекса.

В разрезах нижнего и верхнего анортозитовых комплексов различа
ются согласные между собой слоистость и микрослоистость (полосча
тость) пород. Слои выделяются по резкому преобладанию лейко- или 
меланократовых пород (до 70—80% одноименных пород — анортозитов
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Рис. 3. Изменение составов породообразующих минералов, типов текстур и структур 
в разрезе нижнего анортозитового комплекса главной фазы
/ — габбро-норит; 2 — анортозит;, 3, 4 — линии изменения: 3 — составов породообразующих минера
лов, 4 — текстур и структур

или габбро-норитов — в одном слое). Мощность слоев — десятки — сотни 
метров, протяженность — километры—десятки километров. Обычно слои 
имеют с одной стороны резкую границу, а с другой — нерезкую и опре
деленный порядок расположения лейко- и меланократовых пород. Мик
рослои имеют небольшие мощности (от 1 см до нескольких метров), не 
выдержаны по простиранию и не прослеживаются на большие расстоя
ния. Микрослои различаются по составам преобладающих пород, по их 
структурам и текстурам: по форме минералов и их скоплений — шлиров, 
по наличию или отсутствию ориентировки и т. д. Границы микрослоев 
иногда резкие, чаще размытые.

Направления падения слоистости меняются от северо-западных че
рез северные к северо-восточным (от 310 до 40е), а углы — от 10 до 35°. 
Слоистая анортозитовая толща образует квестообразный рельеф, рас
пространенный на большой площади. Плоские поверхности рельефа сло
жены анортозитами, а промежутки между ними — габбро-норитами. 
Направление наклона плоских ступеней рельефа совпадает с направле
нием падения слоистости, углы наклона на 5—15е положе, чем у слои
стости. Ориентировка микрослоистости, определяемая ориентировкой ли
нейных текстур пород, совпадает со слоистостью. Углы наклона отдель
ных плоскоориентированных кристаллов и шлиров частично совпадают



с наклоном слоистости, а частично круче ее на 5—15°. Это может быть 
обусловлено либо локальными изменениями наклона линейности вблизи 
тектонических нарушений, либо течениями в застывающей магме в пе
риод кристаллизации анортозитов [Уэйджер, Браун, 1970].

Резкое изменение простираний в южной части массива происходит, 
по-видимому, из-за того, что этот участок попадает в зону интенсивного 
дробления, диафтореза и бластомилонитизации, связанных со Становым 
разломом.

Средний, меланократовый, комплекс имеет линзовидно-слоистое 
строение. Мощности слоев колеблются от нескольких сантиметров до 
десятков метров. Слои выделяются по характерному парагенезису ми
нералов. Породы комплекса часто имеют трахитоидное строение [Гав
рилов, Иванов, 1979]. Элементы залегания замеряются по границам 
слоев и по ориентировке породообразующих минералов и совпадают для 
разных типов измерений. Слоистый меланократовый комплекс залегает 
согласно с нижним, лейкократовым, комплексом и погружается на север 
и северо-запад под углами 20—70° [Ленников, 1968; М. К. Суханов, 
М. Ю. Хотин, устное сообщение].

Породы краевой (более поздней) фазы фактически слагают самую 
нижнюю часть видимого разреза Геранского анортозитового массива. 
В целом краевой комплекс подстилает разрез главной фазы и страти
графически перекрывается нижним анортозитовым комплексом. Мощ
ность его, по-видимому, составляет 1,5—2 км (см. рис. 2).

Краевой комплекс располагается на южной и юго-западной окраинах 
массива в виде полосы шириной 6—12 км, вытянутой в субширотном на
правлении (см. рис. 1) [Гаврилов, Иванов, 1979]. Краевая фаза состоит 
из переслаивающихся титаномагнетит-ильменит-апатитовых руд, рудных 
и безрудных оливинитов, пироксенитов, перидотитов, габбро, троктоли- 
тов, анортозитов, местами габбро-сиенитов и сиенитов. Иногда рудные 
тела секут разрез комплекса [Карсаков и др., 1977; Гаврилов, Иванов, 
1979].

Краевой комплекс имеет линзовидно-слоистое строение [Карсаков 
и др., 1977]. Слои выделяются по характерному парагенезису минералов, 
не свойственному соседним слоям. Мощности слоев колеблются от не
скольких сантиметров до десятков метров. Ориентированное положение 
минералов наблюдается локально, обычно в краевых частях комплекса. 
Ступенчатый рельеф в пределах распространения пород краевого комп
лекса не наблюдается. Элементы залегания в краевом комплексе пород 
замеряются по границам слоев (особенно рудных) и, редко, по ориенти
рованным минералам. Элементы залегания по разным типам измерений 
совпадают. Слои наклонены на северо-северо-восток под углами 20—50° 
(углы наклона измерены только для юго-западного поля распростране
ния краевого комплекса).

Взаимоотношения главной и краевой фаз внутри массива и соотноше
ние геранских анортозитов с вмещающими породами. В юго-западной 
части массива (в междуречье Богидэ, Сороги и Уяна) краевой комплекс 
прорывает породы главной фазы и располагается между двумя полями 
пород нижнего анортозитового комплекса: между узкой полосой анор
тозитов, контактирующих с гранулитами, на западе и главным полем 
анортозитов на востоке. Элементы залегания слоистости главной и крае
вой фаз практически совпадают.

На южной окраине массива (реки Маймакан, Джана) породы крае
вого комплекса согласно погружаются под анортозиты главной фазы 
(направление падения север, северо-запад) [Гаврилов, Иванов, 1979]. 
Рвущий контакт главной и краевой фаз не описан.



Однообразные по всей площади массива элементы залегания указы
вают, что слоистые тела главной и краевой фаз залегают согласно. Крае
вой комплекс прорывает породы главной фазы в придонной части ее раз
реза (придонной части нижнего комплекса). По-видимому, при внедре
нии магма краевой фазы ассимилирует часть пород нижней части раз
реза главной фазы. При этом в юго-западной, придонной части массива 
участками сохраняются эндоконтактовая зона и самые низы разреза 
главной фазы (см. рис. 1, 2).

Ненарушенные контакты Геранского массива с породами рамы на
блюдаются в двух участках: на юго-западной границе массива, на р. Бо- 
гидэ, и на северной границе, на р. Быстрой. В первом случае с гранули- 
тами, моноклинально наклоненными на северо-восток под углами 20—30° 
по контакту, ориентированному так же [Карсаков и др., 1977], соприка
саются породы нижнего комплекса главной фазы. Они слагают полосу 
шириной 50—600 м. Внешние 50—200 м этой полосы представляют со
бой эндоконтактовую зону главной фазы, а внутренние (до 400 м) — 
собственно нижний комплекс. Далее на восток, по направлению в глубь 
массива, нижний комплекс сменяется (прорывается) краевым комплек
сом, слоистость которого согласна со слоистостью моноклинально зале
гающих гранулитов и со слоистостью обнажающегося еще восточнее 
основного поля пород главной фазы.

Во втором случае слоистые породы среднего комплекса главной фазы 
залегают согласно с раннеархейскими гранулитами, слагающими ксено
лит вмещающих пород в анортозитах.

Таким образом, во всех наблюдаемых случаях слоистость пород мас
сива согласна со слоистостью моноклинально залегающих пород рамы. 
Это обстоятельство, а также выдержанные однообразные элементы зале
гания пород обеих фаз анортозитового массива, совпадение удлинения 
массива с простиранием слоев, согласное залегание контактов массива 
и его слоистости позволяют считать, что массив имеет форму пластины 
[Лебедев, Павлов, 1957; Ленников, 1968].

Установление слоистого строения Геранского анортозитового масси
ва имеет принципиальное значение, так как позволяет отнести анортози
товое тело к особому типу магматических тел — расслоенным интрузиям. 
Классическими представителями этого класса являются Бушвельдский, 
Скергаардский и Стиллоуотерский массивы [Уэйджер, Браун, 1970]. 
Главными признаками расслоенных магматических тел являются визу
ально различимая слоистость слагающих их пород и определенная на
правленность изменения состава минералов снизу вверх по разрезу, 
называемая скрытой расслоенностью. Скрытая расслоенность представ
ляет собой непременный признак расслоенных тел, тогда как слоистое 
строение наблюдается не всегда.

Породы анортозитовых комплексов Геранского массива, обладая 
скрытой расслоенностью, характеризуются и визуально различимой слои
стостью, хотя слои не всегда выделяются отчетливо. Нечеткое слоистое 
строение определяется очень однообразным минеральным составом всех 
пород, слагающих эти комплексы. Все они, от габбро-норитов до анорто
зитов, состоят из плагиоклаза и ромбического и моноклинного пироксе- 
нов. Все породы очень лейкократовые, и крайние члены этого ряда по
род— габбро-нориты и анортозиты — содержат соответственно 30—50 и 
0—5% Рх, в чем и заключается их различие. Четкое же разделение на 
слои наблюдается в случае различного минерального состава соседних 
слоев: добавления или исчезновения одного или нескольких минералов 
или их контрастного состава.



Именно в связи с более разнообразным составом пород и, следова
тельно, более заметным различием составов соседних слоев слоистое 
строение меланократового комплекса выглядит гораздо более отчет
ливым.

Строение разрезов комплексов главной фазы Геранского анортозито
вого массива. Очень отчетливо строение разреза главной фазы видно в 
прекрасно обнаженном хребте Гергн, в верховьях р. Учур.

Нижний комплекс обнажается на обоих берегах р. Учур и в между
речье Учура и Быстрой. Сводный разрез комплекса имеет здесь мощ
ность 2300—2700 м и состоит из 12 анортозитовых слоев, перемежаю
щихся с 11 слоями габбро-норитов (см. рис. 3). Мощности анортозитовых 
слоев увеличиваются снизу вверх по разрезу от 50 до 250 м, мощности 
габбро-норитовых уменьшаются от 150 до 20—30 м. Мощности отдель
ных слоев по простиранию меняются незначительно (на 10—30 м), не
которые мелкие слои выклиниваются. Слои никогда не бывают однород
ного «чистого» состава: анортозитовые слои содержат до 10—30% габ
бро-норитов, и наоборот. Название слою дается по преобладающей по
роде. Каждый слой имеет неоднородное анизотропное строение с мак
симальной концентрацией темноцветных минералов в нижней части слоя.

Можно считать, что видимая часть разреза нижнего, лейкократового, 
комплекса состоит из одиннадцати ритмов, резко сменяющих один дру
гой и состоящих из одного габбро-норитового слоя и одного анортозито
вого. Ритм начинается с габбро-норитов, характеризующихся макси
мальной концентрацией пироксенов и иногда содержащих линзы и 
мелкие прослои пироксенитов, параллельные общей слоистости. Вверх 
количество меланократового материала в ритме уменьшается, габбро-но
риты сменяются габбро-анортозитами, а затем анортозитами (лейкокра- 
товый слой) (рис. 4). Ритм завершается максимальной концентрацией 
лейкократовых компонентов. Вверх нижележащий ритм по резкой гра
нице или постепенно, но быстро, на расстоянии 1—5 м, сменяется сле
дующим ритмом, принципиальное строение которого такое же. Нижний, 
лейкократовый, слой, по-видимому, обнажен не полностью и является 
верхним в ритме, нижняя, меланократовая, часть которого в изученном 
районе на дневную поверхность не выходит.

Породы, слагающие разрез, имеют пятнистое строение, обусловлен
ное сочетанием участков пород с разной концентрацией пироксенов, с 
разными зернистостью, структурой и текстурой. Участки, обогащенные 
пироксенами, имеют чаще всего вид линзообразных или неправильных 
амебообразных шлиров, реже шлиры приобретают шарообразную или 
слоеобразную форму. Диаметры шлиров колеблются от 5 до 20 см. Очень 
часто, особенно в габбро-норитовых слоях, встречается равномерное рас
пределение пироксенов в породе. Максимальное количество фемических 
минералов 40%. Размеры зерен, слагающих породы, колеблются от 
0,1 мм до 10—20 см. Обычно порода состоит из участков с различной зер
нистостью, контактирующих между собой по резкой границе. Реже изме
нение зернистости на границе происходит постепенно. В целом зерни
стость породы, преобладающей в данном слое, уменьшается к кровле 
слоя, а зернистость породы, являющейся в данном слое второстепенной, 
возрастает в том же направлении.

Текстуры пород нижней и средней частей разреза главным образом 
массивные, а верхних частей — трахитоидные, обусловленные плоской 
и линейной ориентировкой таблитчатых зерен плагиоклаза (чаще всего 
только порфировых вкрапленников). Породы большей части разреза 
имеют кумулятивные структуры, определяемые идиоморфизмом кри
сталлов плагиоклаза. В интерстициях между плагиоклазами распола-



Рис. 4. Схематический разрез одного ритма нижнего 
анортозитового комплекса главной фазы

1 — ортопироксениты;
2 ,3  — габбро-нориты:

2 — крупнозернистые,
3 — средне-мелкозернистые;

4, 5 — пироксеновые анортозиты:
4 — крупнозернистые,
5 — средне-мелкозернистые;

£, 7 — анортозиты:
6 — крупнозернистые,
7 — средне-мелкозернистые;
8 — граница габбро-норитового и анортозитового слоев вну

три ритма;
9 — участки развития шлировой текстуры (штриховым зна

ком показан состав породы)

Рис. 5. Изменение составов породообразующих мине
ралов, типов текстур и структур в разрезе верхнего 
анортозитового комплекса главной фазы
Условные обозначения см. на рис. 3
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гаются ксеноморфные зерна пироксенов. Они часто образуют крупные 
ойкокристаллы и обеспечивают существование пойкилитовых структур. 
Во всем разрезе в породах присутствуют порфировые вкрапленники пла
гиоклазов.

Породообразующие минералы в разрезе представлены плагиоклазом, 
ромбическим и моноклинным пироксенами. Акцессорные компоненты 
представлены биотитом, кварцем, калиевым полевым шпатом, микро- 
плагиогранитом (кварц +  кислый плагиоклаз±калиевый полевой шпат),



реже магнетитом и апатитом. Максимальное количество акцессориев 
«гранитоидного» типа (10—12%) содержится в верхнем лейкократовом 
слое. Здесь же появляются жилки кварца, лейкократовых гранитов с био
титом и пегматитов.

Породы разреза прорваны дайками мелкозернистых габброидов, габ
бро-норитов, анортозитов, мезозойских базальтов и дацитов.

Средний, меланократовый, комплекс является верхней частью раз
реза нижнего анортозитового комплекса, непрерывно надстраивает его 
и выделяется формально, по минеральному составу. В междуречье Бы
строй и Учура габбро-норит-норитовый комплекс заключен между поро
дами нижнего комплекса и раннеархейскими гранулитами из ксенолита 
вмещающих пород в анортозитах. Меланократовый комплекс имеет здесь 
нехарактерную для него небольшую мощность (500—550 м) и занимает 
полосу шириной 800—900 м.

Переход от нижнего анортозитового комплекса к габбро-норит-нори- 
товому происходит постепенно. На расстоянии 200—300 м от среднего 
комплекса среди крупнозернистых анортозитов верхнего слоя разреза 
нижнего комплекса появляются прослои средне-мелкозернистых габбро- 
норитов. По направлению к гранулитам их количество возрастает. Па
раллельно в породах увеличивается количество рудных минералов и 
биотита, породы часто окварцовываются. Через 200 м крупнозернистые 
породы исчезают. Расположенный далее меланократовый комплекс сло
жен тонко переслаивающимися рудосодержащими и безрудными средне
мелкозернистыми габбро-норитами, норитами и анортозитами; при этом 
количество лейкократовых пород незначительно. Мощности отдельных 
слоев обычно невелики и меняются от 10 см до 20 м. На расстоянии 300 м 
от контакта с гранулитами располагаются маломощные линзы и прослои 
пироксеновых троктолитов. Завершает разрез среднего комплекса 150— 
200-метровая толща интенсивно гранитизированных и биотитизирован- 
ных переслаивающихся габбро-норитов и пироксеновых анортозитов. 
Ориентированное расположение лейст биотита придает породе гнейсопо
добный облик. Внутри этого слоя располагаются линзы оливинитов мощ
ностью 1—2 м, протяженностью 8—10 м, согласные с общей слоистостью.

Породы меланократового комплекса, так же как и породы нижнего, 
лейкократового, комплекса, имеют такситовое строение, определяемое 
неравномерным распределением в породах пироксенов, оливинов и руд
ных минералов, а также сочетанием участков пород с различной зерни
стостью (размеры зерен меняются от 0,1 до 4 мм в основной массе и до 
10—15 мм во вкрапленниках). Текстуры пород главным образом трахи- 
тоидные, структуры — кумулятивно-долеритовые.

Породообразующими минералами являются плагиоклаз, ромбиче
ский и моноклинный пироксены, реже оливин, биотит, рудные минералы. 
В качестве акцессорных минералов встречаются рудные, микроплагио- 
гранит, мезопертит, апатит, циркон и сфен. Максимальное содержание 
акцессорных компонентов 15%. Меланократовый комплекс прорывается 
дайками габбро-норитов, анортозитов, дайками и мелкими телами пла- 
гиогранитов, эндербитов, реже чарнокитов.

Верхний лейкократовый комплекс обнажается в верховьях р. Ни
колай Беранин. Сводный разрез его имеет мощность 800—900 м и состо
ит из чередующихся десяти меланократовых (габбро-норитовых и габ- 
ро-анортозитовых) и девяти лейкократовых (анортозитовых) слоев 
(рис. 5). Мощности тех и других слоев примерно одинаковы и колеблют
ся в пределах 30—100 м. Закономерного изменения толщины слоев в 
разрезе не наблюдается. Самый нижний слой сложен габбро-норитами 
мощностью не менее 30 м. Два следующих слоя (габбро-норитовый и



анортозитовый) разреза имеют максимальною для этого комплекса мощ
ность по 100—ПО м. Вышележащая часть разреза мощностью 300— 
320 м состоит из чередующихся тонких (по 30—40 м) слоев габбро-анор
тозитов и анортозитов (шесть лейкократовых и шесть меланократовых 
слоев). Верхние 250—280 м разреза сложены перемежающимися габбро- 
норитами и анортозитами мощностью по 30—60 м (три лейкократовых 
и три меланократовых слоя). Смена слоев происходит быстро по резкой 
границе или постепенно, на расстоянии 2—5 м.

Породы, как правило, имеют такситовое строение, обусловленное со
четанием участков с разным соотношением породообразующих минера
лов, с различными величинами зерен, структурами и текстурами. Очень 
широко в породах развита микрослоистость. Максимальное содержание 
пироксенов (50%) приходится на нижнюю или среднюю часть габбро- 
норитовых слоев. В габбро-анортозитовых и анортозитовых слоях уча
стки, обогащенные пироксенами, обычно распределены равномерно по 
всему слою. Скопления пироксенов чаще всего имеют шарообразную 
форму с d = 2—3 см в анортозитовых и габбро-анортозитовых слоях и с 
d = 2—10 см в габбро-норитовых. Реже они образуют уплощенные лин
зообразные шлиры и прослои мощностью 3—5 см и неправильные аме
бообразные пятна. В габбро-норитовых слоях часто встречается равно
мерное распределение пироксенов в породе.

По величине зерен породы варьируют от пегматоидных до мелкозер
нистых. Сочетание участков с различной зернистостью придает породе 
пятнистый облик. В целом количество крупнозернистых пород (преобла
дающих для данного слоя) уменьшается снизу вверх по разрезу. Породы 
нижних слоев имеют массивные текстуры. Большинство пород верхнего 
комплекса имеют трахитоидные текстуры, обусловленные плоскопарал
лельной и линейной ориентировкой таблитчатых кристаллов плагиокла
за, реже уплощенных шлиров, обогащенных пироксенами. Структуры 
пород, как правило, кумулятивные, образованные удлиненными идио- 
морфными кристаллами плагиоклаза. Ксеноморфные пироксены зани
мают пространство между плагиоклазами и образуют пойкилитовые 
структуры. Крупные кристаллы плагиоклазов образуют порфировые 
вкрапленники, причем местами эти вкрапленники ориентированы по на
правлению падения слоистости, тогда как основная масса кристаллов 
ориентировки не имеет.

Породообразующий минералами являются плагиоклаз, ромбический 
и моноклинный пироксены. Акцессорные компоненты представлены в ос
новном рудными минералами (ильменитом, титаномагнетитом, магнети
том) или микроплагиогранитом (в лейкократовых слоях). В нижнем 
меланократовом слое эпизодически встречается нацело замещенный оли
вин. Общее количество акцессориев остается постоянным в разрезе и не 
превышает 2—3%. Породы разреза прорываются дайками мелкозерни
стых анортозитов, габбро-норитов, рудных габбро-норитов, телом (мощ
ностью 60 м) рудных габбро-пироксенитов, молодыми дайками базальтов 
и дацитов. В дайках рудных габбро-норитов рудные минералы состав
ляют до 15% породы. При этом во вмещающих анортозитах количество 
рудных компонентов может увеличиваться до 5—7%, а биотита—до 
2 -3 % .

Минеральный и химический состав пород главной фазы. Породооб
разующими минералами пород главной фазы являются плагиоклаз и 
пироксены, и все разнообразие пород определяется соотношениями этих 
минералов. В меланократовом комплексе к породообразующим минера
лам иногда присоединяются оливин, биотит и рудные минералы.



Практически все породы главной фазы имеют кумулятивные струк
туры с плагиоклазовым кумулусом и пироксеновым (±оливиновым± 
трудным в меланократовом комплексе) интеркумулусом. Количествен
ные соотношения кумулуса и интеркумулуса обычно случайны [Уэйд- 
жер, Браун, 1970; Шарков, 1978], а в рассматриваемом случае зависят 
только от положения породы в разрезе.

П л а г и о к л а з ы  являются главными минералами большинства по
род главной фазы. Чаще всего количество их варьирует от 50 до 100% 
(см. рис. 4). Плагиоклазы образуют идиоморфные зерна длиннопризма
тической или таблитчатой (изометричной) формы, реже — мелкие ксено- 
морфные кристаллы. Размеры зерен меняются от 0,5 мм до 10 см в ос
новной массе и до 25 см во вкрапленниках в анортозитовых комплексах 
и от 0,5 до 4 мм в основной массе и до 10 мм во вкрапленниках в габбро- 
норит-норитовом комплексе. Все плагиоклазы полисинтетически сдвой- 
никованы по альбитовому (010) 1(010) закону, гораздо реже по карлс- 
бадскому (010) [001], 60—70% всех кристаллов, обладающих двойни
ковым строением в лейкократовых комплексах, и 40—50% —в мелано
кратовом образуют комплексные двойники — срастания по определенно
му закону двух полисинтетических двойников с образованием единого- 
зерна. Значительно реже встречаются триадные сростки плагиоклазов.

Иногда описанная выше первично-магматическая система двойников* 
пересекается под прямым углом, реже под углом 45е, другой системой 
полисинтетических двойников, подчиняющихся пеоиклиновому закону. 
Эти двойники образуются в уже затвердевших минералах в результате 
давления на них кристаллизующихся позже интеркуь:улятивных пиро- 
ксенов. В участках тектонических нарушений двойниковые полосы изги
баются, двойники становятся нечеткими.

Часть зерен плагиоклаза имеет антипертитовое строение. Плагиокла
зы включают в себя мельчайшие ориентированные игольчатые включе
ния рутила и сфена [Ленников, 1979], мелкие идиоморфные зерна руд
ных минералов. Плагиоклазы верхней части разреза нижнего, лейкокра- 
тового, и меланократового комплексов замещаются калиевым полевым 
шпатом, разъедаются поздним кварцем, микроплагиогранитом и мезо- 
пертитом. Плагиоклазы габбро-норит-норитового комплекса включают 
в себя мелкие каплеобразные вытянутые зерна пироксенов и рудных.

Плагиоклазы анортозитовых комплексов практически всегда незо- 
нальны. Местами в зональных кристаллах границы между зонами нерез
кие: зональность узнается по постепенному, неодновременному погаса
нию кристалла. Зоны могут быть правильными концентрическими и не
правильными: тогда кристалл гаснет участками. Различие в составе 
внутренних и внешних зон составляет 3—7% Ап. Большинство кумуля
тивных плагиоклазов меланократового комплекса обладают прямой зо
нальностью. Различие в составе крайних зон одного кристалла 5— 
8% Ап. Различия в составах крупных идиоморфных кумулятивных и 
мелких ксеноморфных интеркумулятивных зерен достигают 3—5% Ап . 
Иногда на границе крупного кумулятивного кристалла образуется пре
рывистая оторочка более кислого (на 3—5% Ап) плагиоклаза, указы
вающая на докристаллизацию кумулятивных кристаллов плагиоклаза 
из остаточной интеркумулятивной жидкости.

Составы плагиоклазов нижнего анортозитового комплекса снизу 
вверх по разрезу становятся все более кислыми и меняются от № 57 до 
№ 48 (см. рис. 3) [Богданова, Лаврентьев, 1979]. Параллельно в пла
гиоклазах увеличивается содержание ортоклазовой молекулы. Составы 
плагиоклазов редуцированного меланократового комплекса (на р. Бы
строй) меняются от № 56 до № 35. Закономерного расположения их по



разрезу не отмечено. Основность плагиоклазов верхнего лейкократового 
комплекса незакономерно колеблется от № 55 до № 48 (см. рис. 5).

Отсутствие зональности в крупных зернах плагиоклазов лейкократо- 
вых комплексов указывает на очень длительное время их кристаллиза
ции, близкое ко времени достижения термодинамического равновесия. 
Это же подтверждает большое количество комплексных двойников, обра
зование которых требует длительной и свободной кристаллизации из 
магматического расплава. Зональное строение плагиоклазов меланокра- 
тового комплекса и долеритовые структуры пород указывают на их срав
нительно более быстрое остывание.

П и р о к с е н ы  в лейкократовых комплексах могут составлять до 50% 
объема породы, хотя чаще их количество не превышает 20%. Пироксены 
практически всегда встречаются во взаимных прорастаниях и образуют 
общие зерна. Они всегда ксеноморфны и имеют неправильную много
угольную или клиновидную форму с длинными тонкими ответвлениями. 
Форма зерен целиком диктуется пространством, оставшимся после кри
сталлизации плагиоклазов. Относительным идиоморфизмом обладают 
только пироксены из пироксенитовых стяжений и шлиров. Размеры зерен 
пироксенов меняются от 1 мм до 3—4 см. Редко встречающиеся индиви
дуальные зерна имеют размеры от 0,2 X 0,2 до 0,5X0,5 мм. Пироксены 
меланократового комплекса образуют либо идиоморфные кумулятивные, 
либо ксеноморфные клинообразные интеркумулятивные зерна размером 
0,5—4 мм, либо каплеобразные включения в плагиоклазах размером до 
0,2 мм. Они, как правило, встоечаются в виде индивидуальных зерен, 
гораздо реже — в виде сростков.

В структурах взаимного прорастания ромбический пироксен всегда 
количественно превосходит моноклинный и составляет обычно 60—100% 
площади общих зерен. Моноклинный пироксен в общих пироксеновых 
зернах может кристаллизоваться в нескольких формах. Очень часто он 
встречается в виде ориентированных по всем направлениям (100, 010, 
001) вростков в ромбическом пироксене. Они имеют вид либо узких тон
ких параллельных, либо грубых широких каплеобразных ламелей.

В одном зерне ромбического пироксена может быть до трех систем 
ламелей моноклинного одной или обеих форм. Вблизи края зерна ромби
ческого пироксена эти ламели часто растекаются, образуют утолщения, 
которые иногда приобретают морфологически вид кайм, составляя, 
однако, одну оптическую систему с ламелями внутри зерна ромбического 
пироксена и имея одинаковый с ними состав. Одна крупная ламель моно
клинного пироксена может пересекать границы двух зерен ромбического, 
находясь частично в одном зерне, частично в другом. Иногда включения 
моноклинного пироксена выходят за пределы зерна ромбического и обра
зуют собственное индивидуальное зерно, имеющее ту же оптическую ори
ентировку и тот же состав, что и ламели внутри зерна ромбического пи
роксена. Такие сложные сростки образуются в результате субсолидус- 
ного распада первичных пироксенов при очень медленном охлаждении 
[Хисина, 1977].

Многие кристаллы пироксенов габбро-норит-норитового комплекса 
содержат мелкие включения кварца и кислого плагиоклаза. По зернам 
пироксенов, особенно по краям, развивается биотит.

Химические составы пироксенов являются очень важными парамет
рами для определения эволюции материнской магмы в процессе станов
ления магматического тела, для выяснения формационной принадлеж
ности интрузии, для оценки скоростей остывания, температур и давлений 
в процессе образования анортозитов.



Химический состав (в вес.%) пироксенов из структур распада в породах главной фазы и дайках

Компонент

1 2 3 4 5 6 7 8 9

Орх Срх Орх Срх Орх Срх Орх Срх Орх Срх Орх Срх Орх Срх Срх Орх Срх Орх Срх

Si02 5 0 ,9 4 5 0 ,3 4 5 1 ,8 2 5 1 ,8 3 5 0 ,7 0 5 1 ,9 1 5 1 ,5 2 5 2 ,3 7 5 1 ,9 2 5 2 ,0 4 5 1 ,8 4 4 9 ,8 1 5 0 ,0 8 5 0 ,9 8 4 8 , 3 8 4 8 ,1 9 5 0 ,3 4 4 8 , 3 5 4 9 ,7 7
т ю 2 1 ,5 8 0 , 3 5 0 ,1 9 0 ,3 0 0 , 2 0 0 , 3 5 0 , 1 2 0 ,1 3 0 , 1 8 0 ,3 7 0 , 2 0 0 , 3 3 0 , 1 5 0 , 2 2 0 ,4 1 0 , 2 6 0 , 3 5 4 , 6 4 0 , 1 7
А1ао 3 1 ,4 6 1 ,1 9 0 ,8 4 1 ,3 9 0 ,7 1 1 ,31 0 ,4 3 0 ,8 7 0 , 5 8 1 ,1 5 1,41 1 ,2 2 0 , 5 6 1 ,2 2 1 ,9 8 5 , 0 0 1 ,1 9 0 , 5 0 1 ,1 8
FeO 2 1 ,1 5 1 3 ,6 5 2 6 ,7 8 9 , 8 5 3 2 ,3 9 12 ,71 2 9 ,2 3 1 0 ,4 4 2 9 ,1 1 1 0 ,6 5 3 3 ,2 8 1 6 ,8 8 3 5 ,1 9 17,71 1 2 ,4 2 2 4 ,5 6 1 3 ,6 5 2 5 ,3 1 8 , 9 6
МпО 0 ,4 6 0 , 3 2 0 , 4 4 0 ,1 7 0 ,4 9 0 ,1 9 0 ,5 1 0 ,2 3 0 ,4 5 0 , 1 6 0 ,5 1 0 ,2 6 — — 0 , 2 6 0 , 4 7 0 , 3 2 0 , 4 5 0 , 1 7
MgO 2 0 ,6 8 1 5 ,2 4 1 7 ,8 4 1 2 ,6 0 16 ,51 1 2 ,2 9 17 ,91 13,11 1 7 ,7 9 13 ,01 1 2 ,5 9 1 0 ,4 5 1 3 ,3 5 1 0 ,3 6 10 ,51 1 5 ,1 2 1 5 ,2 4 1 8 ,6 3 1 3 ,1 7
СаО 2 ,0 5 1 6 ,7 3 0 , 9 0 2 1 ,7 6 0 , 8 3 21,41 0 , 7 2 2 2 ,2 0 0 ,5 9 2 2 ,1 5 0 ,7 3 18 ,01 0 ,9 3 1 8 ,3 8 1 9 ,8 6 1 ,2 9 1 6 ,7 3 0 , 5 7 2 2 ,0 7
NaaO 0 ,0 1 0 ,21 Нет 0 , 2 4 0 ,0 1 0 , 2 0 0 ,0 3 0 ,1 7 Нет 0 , 2 2 Нет 0 ,1 3 0 , 2 0 0 , 3 3 0 ,2 7 0 ,4 9 0 ,2 1 Нет 0 , 2 3
КаО 0 ,0 3 Нет » Нет Не опр. Нет 0 , 0 2 0 ,0 1 » Нет » Нет 0 ,0 1 Нет 0 , 0 2 0 , 0 8 Нет 0 , 0 3 0 , 0 5
Сга0 3 3 ,2 2 0 , 1 2 0 , 0 2 0 ,0 1 Нет Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0 , 0 3 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 1 ,1 8 0 ,1 1 0 , 1 2 0 , 1 4 0 , 1 2
NiO Нет Нет Не опр. Не опр. Не опр. » » » » » » » » » 0 , 0 6 Нет Нет 0 , 0 2 Не опр.
Р20 6 » 0 ,1 5 » » » » » » » » » » » » 0 ,3 3 0 ,1 5 0 , 1 5 0 , 0 4 0 , 4 9

С ум м а 1 0 1 .5 8 9 8 ,3 0 9 8 ,8 3 9 8 ,1 5 1 0 1 ,8 4 1 0 0 ,3 7 100 ,49 9 7 ,5 3 1 0 0 ,6 2 9 9 ,7 8 1 0 0 ,5 6 9 7 ,0 9 1 0 0 ,4 7 9 9 , 2 0 9 5 ,6 8 9 5 ,7 2 9 8 ,3 0 9 8 , 6 8 9 6 ,3 6

Fs 3 4 , 8 2 1 ,9 4 4 , 8 1 6 ,7 5 1 , 2 2 0 , 5 4 8 ,0 1 6 ,6 4 7 , 2 1 7 ,3 5 9 , 0 2 8 ,9 5 8 , 6 2 9 , 6 22 4 6 , 2 2 1 ,9 4 2 , 6 1 4 ,8
Еп 6 0 ,8 4 3 , 6 5 3 ,1 3 7 ,0 4 6 ,4 3 5 , 2 5 1 , 5 3 7 , 6 5 1 ,2 3 7 ,3 3 9 , 4 3 1 ,9 3 9 ,6 3 0 , 9 3 3 ,1 5 0 , 6 4 3 , 6 5 6 , 0 3 8 ,7
Wo 4 , 4 3 4 , 5 2 ,1 4 6 ,3 2 , 2 4 4 , 2 1 , 5 4 5 , 8 1 ,6 4 5 , 4 1 , 6 3 9 , 2 1 , 9 3 9 , 5 4 4 , 9 3 , 2 3 4 , 5 1 , 4 4 6 , 4
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Компонент

ll 12 13

Opx Cpx Cpx Opx Cpx

SiOa 49,63 51,44 50,70 52,15 49,08
TiOa 0,21 0,45 0,36 0,19 0,41
A1S0 3 0,72 1,35 0,93 0,83 4,16
FeO 24,07 9,75 8,50 22,97 8,82
MnO 0,46 0,28 0,23 0,32 0,14
MgO 18,37 12,92 12,90 21,11 12,39
CaO 1,12 21,90 21,93 0,83 20,12
NaaO Нет 0,22 0,21 Нет 0,11
K20 0,01 0,01 0,02 0,02 0,01
Cra0 3 0,13 0,24 0,08 0,33 0,29
NiO He onp. He onp. He onp. He onp. He onp.
Pa0 5 0,04 0,44 0,45 Нет 0,47
С умма 94,76 99,00 96,31 98,75 96,00
Fs 41,2 15,9 14,2 37,6 15,5
En 56,3 37,8 32,6 61,0 39,0
Wo 2,5 46,3 47,2 1,4 45,5

Opx Срх

50,52
0,25
0,84

22,11
0,36

19,06
0,93
0,01
0,04
0,22
0,06
0,06

94,46

38,5
59,4
2,1

51,41
0,57
1,70
9,55
0,23

12.96 
21,29
0,22
0,03
0,22
0,03
0,75

98.96 

15,9
58.5
45.5

15 16 17 18 19 20 21
Opx Cpx Opx Cpx Opx Cpx Opx Opx Cpx Opx Cpx Opx

51,58 51,00 49,21 47,21 47,49 49,48 49,28 48,54 47,83 44,59 49,30 52,71
0,24 0,40 0,19 0,42 0,14 0,30 0,14 0,28 0,17 0,16 0,20 0,25
0,65 1,51 0,59 1,27 1,61 1,25 0,51 1,25 0,59 0,33 0,96 1,59

23,44 9,32 31,19 13,54 32,52 13,78 40,49 14,81 33,52 34,49 17,10 21,47
0,35 0,16 0,54 0,24 0,68 0,27 He onp. 0,21 0,58 0,58 0,29 0,26

22,08 14,19 13,90 10,24 15,11 11,39 8,72 9,08 12,12 9,54 8,88 23,47
1,05 21,31 0,76 20,82 0,85 20,89 2,24 17,42 1,02 2,38 2,44 0,78
0,01 0,21 0,03 0,21 Нет 0,13 0,19 0,27 0,01 0,01 0,16 Нет

Нет 0,01 0,01 0,03 0,04 0,03 0,01 0,02 Нет 0,03 0,03 »
He onp. He onp. He onp. 0,43 0,03 0,10 He onp. 0,01 0,74 He onp. 0,04 He onp.

» » » He onp. 0,02 Нет » 0,07 Нет » 0,06 »
» » 0,02 0,47 0,02 0,44 » 0,38 0,01 0,25 0,09 »

99,40 98,11 96,44 94,88 97,51 98,06 101,58 92,34 96,59 92,36 97,55 100,53
35,3 14,5 54,6 23,2 53,7 23,6 68,7 27,7 59,4 28,9 28,9 33,3
62,5 39,8 43,6 31,2 44,4 33,3 26,4 36 38,3 26,8 26,8 66,5
2,2 45,6 1,8 45,6 1,9 43,9 4,9 41,7 2,3 44,2 44,2 0,2

' u u v i / 4 ,  U U U /1 , u i o / l ,  О /  1 / 4 ,  o / o / o j  — ‘

аш>рт°зиты; 3 -5 , 8-12, 17, 18 (обр. 649/2, 3/1, 507/7, 662/6, 654/1, 663/3, 668/1, 
66 /2, 672/1, 7912) — габбро-нориты и габбро-норито-анортозиты; 16 (обр.
642/3) рудный габбро-норит; 21 (обр. 507/1) — энстатитит; 20 (обр. 675/3) — 
эндербит, 7 (обр. 7712/8) — биотитовый габбро-норит.
1 - 1 5 - лейкократовые комплексы: 1 - 6 —нижний, 7 -  средний, 8 - 1 5 -верхний; 
16 20 дайки, секущие породы главной фазы; 21 — шлир в основании ритма 
нижней части лейкократового комплекса.

1, 2, 5 — левобережье р. Учур, район высот 1450, 1840 м; 3, 4 -  правобережье 
р. Учур, бассейн р. Беранин; 6 — правобережье р. Учур, высота 1812 м; 7, 20 — 
верховья р. Быстрой; 8 — руч. Зимний; 9—19 — верховья р. Беранин- 
21 — р. Учур, высота 1450 м.
Анализы 7, 20 по данным М. К. Суханова.
Анализы 1, 8 -11, 13, 14, 16, 17, 19 выполнены Л. И. Лучкиной на микроанали
заторе «Comebax» (ГИН АН СССР); 2 -6 , 12, 15, 18, 21 -  Ю. Г. Лаврентьевым 
на микроанализаторе /*А-5а (ИГГ СО АН СССР), 7. 20 -  Е. Е. Абрамовой на 
микроанализаторе «Сатесаъ (ИГЕМ АН СССР).



Автор располагает двумя типами определений химических составов 
пироксенов из пород главной фазы Геранского массива: 1) микрозондо- 
вые определения состава обоих пироксенов из единой структуры распада 
(табл. 1); пироксены являются энстатитами, гиперстенами, авгитами и 
салитами. Эти результаты привязаны к конкретным разрезам анортози
тового тела [Богданова, Лаврентьев, 1979]; 2) химические определения 
составов зерен, представляющих собой структуры распада целиком, т. е. 
составов первичных пироксенов, существовавших до распада [Ленников, 
1979, табл. 37]. Эти пироксены относятся к субкальциевым авгитам и 
пижонитам, причем последние безусловно преобладают. О преобладании 
пижонитов среди первичных пироксенов свидетельствует и постоянно на
блюдающееся количественное превосходство гиперстена над салитом в 
структурах распада. Составы первичных пироксенов, к сожалению, к 
разрезу не привязаны, и поэтому необходимо определить, отражают ли 
изменения в составах пироксенов из структур распада эволюцию соста
вов первичных пироксенов в разрезе.

Сравним результаты химических и микрозондовых анализов геран- 
ских пироксенов (группы 1 и 2). Из сопоставления (рис. 6) видно, что 
величины значений магнезиальностей для обеих групп близки, кальцие- 
вости — различаются:

где Opxt и Cpxt — составы продуктов распада, Pig и Срх2 — составы 
первичных нераспавшихся пироксенов.

Изменение величин магнезиальностей обоих пироксенов из продуктов 
распада происходит однонаправленно: с увеличением магнезиальности 
ромбического пироксена увеличивается магнезиальность моноклинного, 
и наоборот. Поскольку составы первичных пироксенов слагаются из со
ставов продуктов распада (т. е. Pig=aO pxi-\-bCpxu Срх2 =  а'Орх1-\- 
4-Ь'Срх^, то очевидно, что, чем выше магнезиальность и содержание 
энстатитового компонента в первичных пироксенах, тем выше эти вели
чины в продуктах распада твердого раствора. Следовательно, значения 
M g/(Mg+Fe) и Еп (в %) в продуктах распада являются функциями 
состава первичного пироксена.

Изменение величины кальциевости Ca/(Ca +  Mg) и содержания вол- 
ластонитового компонента Wo (в %) в продуктах распада в процессе 
охлаждения происходит разнонаправленно: в клинопироксенах эти па
раметры возрастают, а в ортопироксенах уменьшаются. В моноклинных 
пироксенах колебания этих величин значительны, в ортопироксенах их 
значения очень малы и меняются слабо. Величина различия содержаний 
кальция в продуктах распада единого зерна (ДWo, %) зависит глав
ным образом от условий субсолидусного остывания породы: чем медлен
нее идет остывание, а следовательно, и распад первичных пироксенов, 
тем полнее происходит перераспределение кальция между авгитом и

Са/(Са +  Mg)

% Wo

Орх1 =  0,40 — 0,64 Срх 1 =  0,50 — 0,72 

P i g  =  0,42 — 0,65 Срх2 =  0,40 — 0,66 

Орх\ =  0,03 — 0,05 Срх 1 =  0,52 — 0,60 

P i g  =  0,07 — 0,20 Срхг =  0,42 — 0,52 
Орхх =  39,4 — 62,4 Срхх =  30,9 — 39,8 

P i g  =  43,2 — 61,0 Срх2 =  34,3 — 43,7 

Орхх =  1,4 — 4,4 Срхг =  39,2 — 47,2 

P i g =  3,6 — 11,5 Срх* =  28,1 — 37,6,



J____ I____ I_____I____ I____ I____ I_____L
OJ 0,Z 0,3 0 6  0 ,7 0,6

Mg/(М д л?г\ВСрх

Рис. 6. Соотношение магнезиальности и кальциевости в первичных нераспавшихся кли- 
нопироксенах из структур распада ( а )  и в первичных нераспавшихся пижонитах 
и ортопироксенах из структур распада (б)
1—5 — моноклинные пнроксены из структур распада в породах главной фазы: 1 — нижнего анорто
зитового комплекса, 2 — верхнего анортозитового комплекса, 3 — среднего габбро-норито-норитового 
комплекса, 4 — эндоконтактовой зоны в придонной части массива, 5 — анортозитовых и габбро-нори- 
товых даек; 6, 7 — клинопироксены краевой фазы: 6 — габброидов и анортозитов, 7 — габбро-сиени
тов и сиенитов; 8, 9 — первичные нераспавшиеся клинопироксены [Леннлков, 1968, 1979]: 8 — Геран- 
ского массива, 9 — Лантарского массива; 10 — клинопироксены плагиогнейсов и основных кристалли
ческих сланцев из вмещающих раннеархейских гранулитов; 11—14 — поля составов: 11, 12 — нерас
павшихся клинопироксенов ( / / — Геранского массива, 12 — Лантарского массива), 13, 14 — клино- 
пироксенов (13 — из структур распада в породах главной фазы, 14 — из пород краевой фазы); 15 — 
ортопироксен из дайки эндербитов, рвущей габбро-норито-норитовый комплекс



гиперстеном продуктов распада и тем значительнее различие в 
Ca/(Ca+M g) и Wo (в %) между ними [Хисина, 1977]. Абсолютные со
держания кальция в гиперстенах из структур распада практически оди
наковы во всех породах разреза. По-видимому, они не зависят от пер
воначальной концентрации кальция в первичном пироксене, а определя
ются только длительным временем остывания и связанным с этим мак
симальным сбросом кальция в авгит. Колебания же содержаний кальция 
в авгитах, Ca/(Ca + Mg), Wo (в %) отражают в той или иной степени 
изменения концентраций кальция в первичных пироксенах.

Химические составы пироксенов используются для определения важ
нейших характеристик магматического тела.

В нижнем, лейкократовом, комплексе и в надстраивающем его мела- 
нократовом снизу вверх по разрезу составы пироксенов в продуктах рас
пада становятся все более железистыми и меняются в ортопироксенах 
от Fs3k3En393Wokk до Fs533En39t5Woit9l в клинопироксенах от 
Fs2i9Etii33Wo3Ĵ 3 до Fs293Ett39̂9̂ W 5 (см. рис. 2, 3).

В верхнем лейкократовом комплексе составы пироксенов из структур 
распада снизу вверх по разрезу становятся все более магнезиальными 
и меняются в ортопироксенах or Fslk92Enb9t3Wo32 до Fs35t3Ene2iWo22i в 
клинопироксенах от Fs22 0En33lWoiit9 до FsU5En39SWoi33 (см. рис. 5). Это 
закономерное изменение составов пироксенов указывает на наличие 
скрытой расслоенности внутри этих комплексов и позволяет отнести их 
к особому классу магматических тел — классу расслоенных интрузий.

Температура застывания первичных пироксенов главной фазы по 
двупироксеновому термометру равна 1000—1100е С [Маракушев, 1968; 
Ленников, 1979]. При этом составы гиперстенов и салитов из структур 
распада дают возможность определить [Майсен, Беттчер, 1979], что мак
симальными температурами кристаллизации обладают пироксены из ни
зов нижнего и верхов верхнего лейкократового комплексов. Минималь
ные температуры кристаллизации имеют пироксены верхов нижнего ком
плекса и надстраивающего его среднего комплекса, а также породы ниж
него слоя верхнего комплекса. Температуры закалки распада твердого 
раствора в пироксенах 600—800° С.

Разность содержаний волласгонитовой молекулы в фазах распада 
(фазовое расслоение по составу — AWo, %) зависит от времени (скоро
сти) остывания интрузии [Хисина, 1977]. Для пироксенов нижней и сред
ней частей нижнего анортозитового и всего верхнего анортозитового 
комплексов Д№о = 44—47% [Богданова, Лаврентьев, 1979]. Такие вели
чины AWo указывают на очень длительное остывание, со скоростью, 
близкой к скорости достижения термодинамического равновесия [Хиси
на, 1977]. Показатели ДWo пироксенов верхнего слоя нижнего анорто
зитового комплекса и меланократового комплекса (на р. Быстрой), рав
ные 37—38%, позволяют предполагать остывание этих пород с большей 
скоростью.

О л и в и н  встречается в виде кумулятивного идиоморфного минера
ла (в оливинитах), а чаще — в виде ксеноморфного интеркумулятивного 
минерала с размером зерен 0,5—4 мм. Иногда он образует срастания с 
рудными минералами. Большинство оливинов меланократового комплек
са и все акцессорные оливины анортозитовых комплексов замещаются 
вторичными минералами типа боулингита. Составы неизмененных оливи
нов не измерены, однако их розовая окраска в шлифах и чрезвычайно 
высокие интерференционные окраски позволяют предполагать для них 
очень железистый состав.

Взаимоотношения минералов, слагающих породы главной фазы, от
вечают понятию «кумулятивная структура» [Уэйджер, Браун, 19701.



В анортозитовых комплексах идиоморфные кристаллы плагиоклаза пред
ставляют собой кумулятивную фазу. В зависимости от характера ориен
тировки они образуют массивную или трахитоидную текстуру. Их ориен
тировка всегда согласна с ориентировкой расслоенности. Ксеноморфные 
зерна плагиоклазов, пироксенов и акцессорных минералов образуют 
интеркумулятивную фазу. Интеркумулятивные минералы ориентированы 
случайно, независимо один от другого и от расслоенности. Между зер
нами кумулуса и интеркумулуса могут наблюдаться различные взаимо
отношения— от коррозии и образования реакционных кайм до полного 
отсутствия взаимодействия [Уэйджер, Браун, 1970; Шарков, 1978]. В по
родах анортозитовых комплексов плагиоклаз и пироксены нигде не взаи
модействуют; биотит корродирует пироксен или образует каймы вокруг 
рудного минерала на границе с плагиоклазом; микроплагиогранит кор
родирует зерна плагиоклаза; кварц разъедает плагиоклаз и образует на 
его границе каймы.

Таким образом, в породах лейкократовых комплексов плагиоклаз 
всегда кристаллизуется первым и образует правильные идиоморфные 
кристаллы. Он составляет большую часть объема породы. Между кри
сталлами плагиоклаза сохраняется жидкая магма, которая, постепенно 
закристаллизовываясь с падением температуры, дает пироксен, рудные 
минералы, частично затвердевающие совместно с пироксенами, а частич
но позже их. По мере раскристаллизации остаточной захороненной магмы 
роль летучих и концентрация кислого материала в остаточной интерку
мулятивной жидкости возрастают и наступает «гидротермальная стадия» 
развития породы. Минералогически это выражается в образовании био
тита, микроплагиогранита, апатита, в единичных случаях — циркона.

В меланократовом комплексе процесс кристаллизации происходит так 
же. Плагиоклаз и часть пироксенов образуют основную кумулятивную 
ткань породы. Позже в интеркумулятивных пространствах кристаллизу
ются основная масса пироксенов, оливин, рудные, апатит, циркон, сфен. 
В самую позднюю стадию кристаллизации по всем затвердевшим ми
нералам развивается биотит; плагиоклазы разъедаются микроплагиогра- 
нитом, кварцем и мезопёртитом. При этом плагиогранитизация развита 
сильнее сиенитизации.

Содержание практически всех акцессорных компонентов в нижнем 
анортозитовом комплексе увеличивается снизу вверх по разрезу; зна
чительно возрастают концентрации микроплагиогранита, мезопертита, 
кварца (до 1 2 % в верхнем слое комплекса), в меньшей степени — рудных 
минералов и биотита. В верхней части разреза появляются апатит и цир
кон (в единичных зернах). Здесь же появляются жилки кварца и биоти- 
тового гранита. В вышележащем меланократовом комплексе количе
ство мезопертита и микроплагиогранита достигает 15%, значительно 
увеличиваются по сравнению с нижним комплексом концентрации био
тита, рудных минералов и апатита. Меланократовый комплекс прорыва
ется плагиогранитными, эндербитовыми, реже чарнокитовыми дайками.

В верхнем анортозитовом комплексе набор акцессорных компонентов 
беднее: рудные минералы и микроплагиогранит присутствуют в неизмен
ном малом количестве (не более 3%) по всему разрезу. В нижнем 
габбро-норитовом слое появляется акцессорный оливин.

Нормально направленная эволюция составов минералов в нижнем 
лейкократовом комплексе, ведущая к раскислению плагиоклазов и уве
личению железистости пироксенов снизу вверх по разрезу, увеличение 
количества лейкократового материала и концентрации флюидсодержа
щих и «гранитоидных» акцессориев в этом же направлении, уменьшение 
температуры кристаллизации от донных к верхним частям разреза ука-



зывают на кристаллизацию комплекса снизу вверх от дна магматической 
камеры.

Обратная направленность эволюции составов минералов в разрезе 
верхнего лейкократового комплекса, одинаковое количество мелано- и 
лейкократового материала, очень магнезиальные составы пироксенов, 
малое количество акцессорных компонентов и их состав (в основном 
рудные), отсутствие флюидсодержащих минералов, уменьшение темпе
ратуры кристаллизации пород от верхних к нижним слоям разреза ука
зывают на кристаллизацию в обратном направлении (сверху вниз) из 
малодифференцированной магмы, не обогащенной лейкократовым мате
риалом и летучими компонентами. По всем признакам этот комплекс 
относится к образованиям типа верхней краевой группы, выделенной для 
классических расслоенных комплексов [Уэйджер, Браун, 1970]. Верхняя 
краевая группа пород кристаллизуется сверху вниз от кровли массива и 
повторяет в обратном направлении разрез собственно расслоенного ком
плекса (нижнего анортозитового комплекса).

Рассмотрим изменения минерального состава пород в разрезе глав
ной фазы (см. рис. 2). На рисунке видно, что увеличение железистости 
пироксенов и натровости плагиоклазов в разрезах нижнего и верхнего 
лейкократовых комплексов идет навстречу друг другу. Можно предпола
гать, что в нижних, необнаженных в современном эрозионном срезе слоях 
верхнего анортозитового комплекса железистость пироксенов возрастает 
до уровня составов пироксенов меланократового комплекса так же, как 
это происходит в верхнем слое нижнего анортозитового комплекса.

На рис. 2 видно также, что минералы и минеральные ассоциации, 
бывшие акцессорными в анортозитовых комплексах, в меланократовом 
комплексе либо становятся породообразующими (оливин, рудные, био
тит, апатит), либо их количество увеличивается до такой степени, что 
они начинают выделяться в виде самостоятельной фазы и дают начало 
плагиогранитным, эндербитовым и чарнокитовым дайкам, рвущим как: 
сам меланократовый комплекс, так и вмещающие его породы (микропла- 
гиогранит, мезопертит, кварц). Такое же изменение минерального соста
ва, параллельное закономерному изменению составов пироксенов и пла
гиоклазов, отмечается в разрезах классических расслоенных комплексов 
и фиксирует кристаллизацию последовательно перекрывающих один 
другой комплексов из единой дифференцирующейся материнской магмы 
[Уэйджер, Браун, 1970].

Рассмотрим изменения составов пироксенов комплексов главной фазы 
на пироксеновой диаграмме Еп—Wo—Fs (рис. 7). Пироксены нижнего 
и верхнего лейкократовых комплексов образуют очень близкие, но раз
нонаправленные эволюционные кривые. Состав пары пироксенов мела
нократового комплекса совпадает с самыми железистыми составами 
пироксенов верхов разреза нижнего лейкократового комплекса. Это под
тверждает возможность кристаллизации габбро-норит-норитового ком
плекса из остаточного дифференцированного расплава нижнего и верх
него анортозитовых комплексов. Составы моноклинных пироксенов габ- 
бро-норитовых и анортозитовых даек, секущих породы главной фазы, 
образуют поле, а составы их ромбических пироксенов—линию, частично 
совпадающие с кривыми эволюции клино- и ортопироксенов нижнего 
анортозитового комплекса (в верхней части его разреза) и частично про
должающие эти кривые в более железистую область. Это свидетельствует 
о том, что дайки образовались из дифференциата материнской магмы 
главной фазы анортозитового массива.

Ортопироксен из эндербитовой дайки, секущей габбро-норит-норито- 
вый комплекс, занимает крайнее правое положение (характеризующе
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Рис. 7. Диаграмма En—Wo—Fs изменения составов пироксенов в породах Геранского 
массива (а) и тренды эволюции составов пироксенов Геранского массива и Бушвельд- 
ского расслоенного плутона (б)
1—7 — гл ав н ая  ф аза : / — нижний анортозитовы й ком плекс, 2 — средний габбро-норито-норитовы й 
комплекс, 3  — верхний анортозитовы й ком плекс, 4  — придонная эн докоч тактовая  зона, 5 — нерас- 
павш иеся закален н ы е пироксены придонной эндоконтактовой зоны , 6  — анортозитовы е и габбро-но- 
ритовы е дай ки , 7 — эн дерби товая д ай к а ; 5, 9 — к р аев ая  ф аза : 8 — габброи ды  и анортозиты , 9 — га б 
бро-сиениты и сиениты; 10—13 —  тренды  эволю ции химических составов: 10 — нераспавш ихся клино- 
•пироксенов Буш вельдского  расслоенного п лутона ( / —/ ) ,  ортопироксенов того ж е  плутона ( / / —/ / ) ,  
U  —  пироксенов из структур расп ад а  ниж него анортозитового и габбро-норито-норитового ком п лек
сов, 12 —  верхнего анортозитового ком плекса, 13 —  клинопироксенов из габбро-сиенитов и сиенитов 
краевой ф азы ; 14 — 17 —  поля составов: 14 —  пироксенов из структур р асп ад а  придонной эндокон
тактовой зоны , 15 — клинопироксенов из структур расп ад а  даек , секущ их породы  главной ф азы , 
16 —  тренд ортопироксенов из тех ж е  структур расп ад а  д аек , 17 —  клинопироксенов из габброидов и 
анортозитов краевой ф азы . Стрелка — направление изменения составов вверх по разрезу

■еся максимальным содержанием ферросилитовой молекулы) на кривой 
составов ортопироксенов всех даек (габбро-норитовых, анортозитовых, 
эндербитовых), секущих породы главной фазы. Из этого следует, что не 
исключена предположенная выше возможность кристаллизации плагио- 
гранитных и эндербитовых даек из остаточного дифференциата мате
ринской магмы главной фазы.



Как уже говорилось выше, габбро-норит-норитовый комплекс над
страивает нижний анортозитовый комплекс. Кумулятивная структура 
пород нижнего комплекса дает возможность проследить соотношения 
кристаллизующейся твердой фазы и остаточного расплава, который ча
стично остается между кумулятивными плагиоклазами, а в основном 
отжимается наверх. В нижней части разреза в интеркумулятивной фазе 
пород, характеризующей состав остаточной жидкости, присутствует 
только пироксен. Выше по разрезу к составу интеркумулуса постепенна 
добавляются рудные, биотит, апатит, микрозернистый плагиогранит. 
Это фиксирует увеличивающуюся в остаточном расплаве концентрацию 
железа, титана, щелочей кремнекислоты, летучих. В связи с этим желе- 
зистость пироксенов снизу вверх по разрезу растет, основность плагио
клаза уменьшается, в них появляются антипертитовые вростки и мир- 
мекиты. Закономерная эволюция состава расплавов приводит в конеч
ном счете к магме состава меланократового -комплекса и даек.

По-видимому, так же происходит процесс дифференциации и в верх
нем анортозитовом комплексе. Он кристаллизуется от кровли сверху 
вниз, следовательно, и остаточный расплав отжимается вниз. К сожа
лению, взаимоотношения меланократового и верхнего лейкократового 
комплексов не наблюдались, однако можно предположить, что габбро- 
норито-норитовый комплекс образуется между кристаллизующимися 
снизу и сверху лейкократовыми комплексами из дифференциата, отжи
мающегося в процессе затвердевания обоих этих комплексов.

Эндоконтактовые зоны главной фазы. Эндоконтактовая зона главной 
фазы на юго-западной окраине (в придонной части) массива имеет ши
рину 50—200 м (см. выше). Эндоконтактовые породы подстилают здесь 
нижний лейкократовый комплекс и располагаются между ними и вме
щающими кордиеритсодержащими гнейсами (см. рис. 1 , 2 ).

Породы низов разреза главной фазы в описываемом участке харак
теризуются относительно повышенной меланократовостью по сравнению 
с обычными породами нижнего комплекса. Это, по-видимому, является 
следствием близости к донной части массива и концентрации здесь феми- 
ческих минералов из-за обогащения придонной магмы тяжелыми ком
понентами.

Переход пород собственно главной фазы к породам эндоконтактовой 
зоны отмечен появлением среди крупнозернистых анортозитов и габбро- 
норитов нижнего лейкократового комплекса прослоев и линз мелко- и 
разнозернистых норитов и норито-анортозитов. Местами наблюдается 
тонкое чередование норитов и анортозитов. Отдельные прослои имеют 
мощность 10—15 см и резкие прямолинейные контакты. При приближе
нии к гранулитам нориты приобретают ярко выраженную полосчатость 
и становятся похожими на кристаллические сланцы. Вблизи вмещающих 
пород эндоконтактовая зона сложена чередующимися относительна 
крупнозернистыми анортозитами и полосчатыми мелкозернистыми габ
бро-норитами и норитами. Породы зоны часто раздроблены, окварцова- 
ны и прорваны кварц-микроклиновыми жилами, особенно вблизи кон
такта. Поблизости от вмещающих пород в габбро-норитах эндоконтакто
вой зоны встречаются линзы кордиеритсодержащих гнейсов. На неболь
шом расстоянии эндоконтактовые породы посредством тонкого пере
слаивания сменяются слоем кордиеритсодержащих гнейсов.

Породы, слагающие эндоконтактовую зону на р. Богидэ, чрезвычай
но разнообразны по величине и форме зерен, структурам, текстурам, ко
личественным соотношениям минералов, их химическим составам. По 
набору минералов эндоконтактовые породы не отличаются от пород соб
ственно анортозитового комплекса, однако количественные соотношения



породообразующих минералов в них более разнообразны. Составы по
род колеблются от пироксенитов и гиперстенитов через габбро-нориты 
и нориты к габбро-норито-анортозитам, норито-анортозитам и анортози
там. Упорядоченного расположения этих типов пород не отмечено.

Величины зерен минералов незакономерно колеблются от 0,1 до 
15 мм. При этом образуются равно (крупно-, средне- и мелко-) зернистые, 
серийнозернистые порфировые структуры. Структуры, определяющиеся 
формой кристаллов, варьируют от кумулятивных до гранобластовых (ро- 
говиковых). Часто наблюдаются габбровые, а также смешанные куму- 
лятивно-габбровые, гранобластово-габбровые и другие структуры. Гра- 
нобластовые структуры образуются мелкими полигональными зернами 
пироксенов и плагиоклаза. Кумулятивные структуры полностью повто
ряют структуры пород анортозитовых комплексов: наблюдаются идио- 
морфные плагиоклазы и ксеноморфные интеркумулятивные пироксены 
клиновидной формы. Иногда кумулятивные плагиоклазы по краям гра
нулируются с образованием кайм мелких округлых зерен. В некоторых 
случаях гранулируется интеркумулятивный материал (в основном его 
лейкократовая, плигиоклазовая часть), а крупные кристаллы остаются 
относительно идиоморфными. Часто плагиоклаз и пироксен образуют 
габбровые структуры, свидетельствующие об одновременной кристалли
зации этих минералов. Одновременность их выделения подтверждается 
образованием пойкилитовых структур, включением мелких округлых зе
рен пироксена в кристалл плагиоклаза, и наоборот. Текстуры пород мас
сивные, полосчатые, пятнистые, флюидальные. Породообразующими ми
нералами являются плагиоклаз и пироксены. В качестве акцессорных 
включений присутствуют в минимальных количествах рудные минералы 
и микроплагиогранит.

П л а г и о к л а  зы образуют кристаллы таблитчатой или изометрич- 
ной формы. Большая часть из них полисинтетически сдвойникована. 
Иногда образуются комплексные двойники. Гранулированные плагио
клазы представлены мелкими округлыми или полигональными зернами, 
частично полисинтетически сдвойникованными, частично не имеющими 
двойников. Все плагиоклазы незональные. Составы плагиоклазов неза
кономерно колеблются от 40 до 46% Ап.

П и р о к с е н ы  представлены относительно идиоморфными или ин
теркумулятивными ксеноморфными кристаллами, округлыми мелкими 
зернами, включенными в плагиоклаз, мелкими полигональными зер
нами.

В первом случае пироксены почти всегда слагают зерна со структу
рами распада. Минералом-хозяином всегда является ромбический пи
роксен, а ламели сложены авгитом. Количество продуктов распада обыч
но велико и составляет 30—35% общей площади зерна. Пироксены в по
родах с гранобластовыми (роговиковыми) структурами представлены 
индивидуальными зернами, чаще встречается ромбический пироксен. 
Плеохроизм ромбических пироксенов усиливается по направлению к 
гранулитам. Составы пироксенов из структур распада становятся более 
железистыми по направлению от контакта с гранулитами в глубь эндо- 
контактовой зоны. Они колеблются от Fs888En6ilWo28 до Fsi8tkEni9SWol8 
для ромбических пироксенов и от Fsl8t8Enii8Wo89t9 до Fs22t8En388WoUt0 для 
моноклинных.

Составы ортопироксенов мелкозернистых норитов и полосчатых гра
нобластовых габбро-норитов колеблются от Fs8bkEn82tbWo2i до 
Fs38tkEn80 8Woi 8 и практически не меняются в зависимости от положения 
в эндоконтактовой зоне (табл. 2 ). Анализ пироксенов показал, что из
редка в породах эндоконтактовой зоны, приближенных к вмещающим,



Таблица i
[ Химический состав (в вес.%) пироксеном из индивидуальных зерен и структур распада й Породах Зндокон+актовой збны й й ксенолитах пород

главной фазы в краевом комплексе

l 2 3 4 5 6 7 8 9 10 U
[ Компонент

O p x O p x C p x O p x O p x C p x O p x C p x O p x C p x C p x P i g P i g O p x C p x O px

S i0 2 53,16 54,98 51,88 52,09 52,38 51,79 52,23 52,07 51,25 51,37 53,50 49,97 49,86 52,14 51,60 53,06

TiOa 0 ,18 0 ,21 0 ,75 0 ,25 0,31 0,64 0,22 0,62 0,23 0 ,53 0,14 0,44 0 ,35 0,18 0 ,59 0,01

А120 3 0 ,79 1 ,60 3 ,90 1,52 0,53 1,79 1,27 1,88 1 ,03 1 ,96 1,55 1,32 1,77 0 ,95 1,74 0,05

FeO 23,71 19,06 10,95 23,09 25,12 10,57 23,84 9 ,59 29,63 12,47 17,34 25,38 24,83 26,22 9,40 21,34
MnO 0,33 He onp. He onp. He onp. 0 ,36 0,21 0,33 0,21 0,50 0,21 0 ,20 0,42 0,40 0 ,40 0 ,16 0,70

MgO 21,73 20,54 14,01 22,68 20,14 13,33 2 1 ,1Д 13,94 17,14 11,67 13,17 16,56 17,92 18,42 12,78 19,11
CaO 1,00 1,11 18,65 1,01 0,82 20,99 1,01 21,14 0 ,90 21,35 11,48 4 ,15 3,67 0,64 22,27 0 ,53

NaaQ 0,02 0,28 0,42 Нет 0,02 0,31 Нет 0,34 0,04 0,37 0,22 Следы 0,13 Her 0 ,30 0,02

KaO Нет Нет Нет 0,01 0,02 0 ,02 0,03 0,05 0,01 0,01 Нет 0,02 0 ,05 » Нет 0 ,03
Fe^Og He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He onp. He Onp. He onp. He onp. He onp. He onp. 1,41 0,34 He onp. He onp. 0 ,16

HaO » » » ъ » » » » » » » 0,02 0 ,22 » » He onp.

С у м м а 100,92 97,78 100,56 100,65 99,70 99,65 100,04 99,84 100,73 99,94 97,60 99,69 99,54 98,95 98,84 95,01

F s 36,4 33,3 18,4 35,4 40,7 16,7 38,2 15,7 48,4 22,5 31,1 43,7 4 1 ,3 44 ,2 15,5 38 ,0
En 60,8 64,1 41,7 62,5 57,4 39 ,0 59,8 40 ,3 49,8 33,6 42 ,4 47,7 51,5 54,6 37,7 60,0

W o 1,8 2 ,6 39,9 2,1 1 ,9 44,3 2 ,0 44 ,0 1 ,8 44,0 26 ,5 8 ,6 7 ,2 1 ,6 47,7 2 ,0

П р и м е ч а н и е :  1—9 — породы придонной эндоконтактовой зоны: 1, 3 (обр. 
219/16, 1417/2) — мелкозернисты е контактовы е нориты, 2, 4—7 (обр. 1417/1, 219/7, 
219/5, 6/46) — габбро-нориты, 8, 9 — нориты; 10 (обр. 225/1) — ксенолит породы 
главной ф азы  в краевой, габбро-норит; И (обр. 57/2) — оплавленное вклю чение 
О р х  в С р х  краевой ф азы , габбро.
1—9 — верховья р. Богидэ; 10 — верховья руч. О л ом; И — среднее течение

Анализы по данны м : 2, 3 — М. К. Суханова и М. Ю. Х отина; 7—9 — Л . П . Кар- 
сакова с соавторам и [1977].
А нализы выполнены: 1, 4 — 6, 10 — в ИГГ СО АН СССР Ю. Г. Л аврентьевы м  
и Л. Н. Поспеловой на м и кроанализаторе I X A - 5а; 2, 3 — в И ГЕМ  АН СССР на 
м икроанализаторе « С а т е с а » ; 7—9 — в химической лаборатории  Д В Г И  Д В Н Ц  
АН СССР; И — в ГИ Н  АН СССР Л . И . Лучининой на м икроанализаторе «Со-



встречаются субкальциевые авгиты и пижониты, аналогичные по соста
ву первичным (не распавшимся на гиперстен и авгит) пироксенам глав
ного комплекса [Карсаков и др., 1977] (см. табл. 2). В одном образце 
с нераспавшимися пироксенами могут присутствовать обычные структу
ры распада пироксенов.

Все перечисленное выше позволяет считать, что эндоконтактовая 
зона в придонной части анортозитового массива (нижнего анортозито
вого комплекса) образовалась при внедрении магмы в относительно бо
лее холодные породы раннего архея. Существование пород с роговиков 
вой (гранобластовой) структурой, наличие нераспавшихся первичных 
пижонитов и субкальциевых авгитов определяются переохлаждением! 
магмы при соприкосновении с более холодными гранулитами. Значи
тельная неоднородность пород эндоконтактовой зоны, их незакономер
ная изменчивость (по соотношению минералов, зернистостей, текстур, 
структур) на малых расстояниях обусловлены чрезвычайной неравно
мерностью условий кристаллизации в этой узкой зоне из-за переохлаж
дения, неравномерного охлаждения и течений внутри магмы на границе 
с жесткой рамой.

Мелкозернистые габбро-нориты и нориты с роговиковой структурой, 
по-видимому, являются закалочной фацией главного комплекса и отве
чают по составу его первичной магме. Их составы характеризуются мак
симальным для главного комплекса содержанием MgO. Уменьшение 
магнезиальности пироксенов из структур распада от контакта внутрь 
эндоконтактовой зоны свидетельствует о кристаллизации от границы с 
гранулитами к центру массива. Наиболее магнезиальные пироксены из 
структур распада близки по составу к пироксенам закалочной фации.

Эндоконтактовая зона главной фазы на северной окраине массива 
(на р. Быстрой) располагается на границе непрерывного разреза ниж
него и среднего комплексов главной фазы с раннеархейскими гранули
тами ксенолита вмещающих пород. Зона эндоконтакта занимает поло
су шириной 600—700 м на границе с гранулитами и формально совпада
ет с габбро-норит-норитовым комплексом. Отметим те черты в строении 
меланократового комплекса на р. Быстрой, которые могут быть вызва
ны его положением на границе с вмещающими породами.

Все породы комплекса мелко-среднезернистые. Местами в его разре
зе наблюдается ритмичное чередование средне- и мелкозернистых раз
новидностей. Породы имеют долеритовые, долеритово-кумулятивные, 
долеритово-габбровые структуры. Иногда здесь встречаются сложные 
пойкилитовые структуры: мелкие каплеобразные вытянутые зерна пи
роксена включены в кристалл плагиоклаза и располагаются по направ
лениям, лучами расходящимися от крупных интеркумулятивных пироксе
нов. При удалении от пироксеновых зерен эти включения в плагиокла
зах исчезают. Такое же положение в кристаллах плагиоклазов занима
ют мелкие кляксообразные зерна рудных минералов.

Плагиоклазы комплекса зональны. Пироксены встречаются в виде 
индивидуальных зерен, реже в виде структур распада. Составы индиви
дуальных пироксенов аналогичны составам продуктов распада.

Зональность плагиоклазов, пойкилитовые и долеритовые структуры, 
относительная мелкозернистость пород эндоконтактовой зоны указыва
ют на сравнительно высокую скорость их остывания. Сравнительно одно
родная (в пределах образца) зернистость породы, практически полное 
отсутствие роговиковых структур указывают на отсутствие переохлаж
дения магмы на контакте с вмещающими породами. Это обусловлена 
большой концентрацией в магме верхнего краевого комплекса летучих 
компонентов, вызвавшей понижение температуры кристаллизации маг



мы. Такое понижение точки плавления привело, по-видимому, к тому, 
что породы этой эндоконтактовой зоны начали кристаллизоваться поз
же других частей интрузий. Подобные явления изучались эксперимен
тально [Рябчиков, Когарко, 1963] и предполагались в природных объек
тах [Богатиков, Лебедев, 1964]. В связи со значительным занижением 
точек кристаллизации при достижении критических температур затвер
девание породы произошло быстро, создав иллюзию ускоренного осты
вания на контакте магмы с более холодными вмещающими породами. 
На самом же деле все вышеописанные характерные черты эндоконтак
товой зоны р. Быстрой по сравнению с остальными участками разреза 
обусловлены концентрацией летучих в верхней части колонны магмати
ческого расплава. Понижение температуры кристаллизации пород обу
словило длительный контакт вмещающих пород с активной жидкой маг
мой, насыщенной летучими и гранитными компонентами, и предопреде
лило интенсивное воздействие анортозитовой магмы на породы рамы.

Таким образом, рассмотрены две эндоконтактовые зоны анортозито
вого массива: нижняя, близкая к донной, на р. Богидэ и верхняя на 
р. Быстрой. Различия в составах, структурах, текстурах, условиях кри
сталлизации в этих двух зонах связаны с различным положением в раз
резе и, следовательно, с различными составами и свойствами магм, кон
тактирующих с вмещающими породами, с различной длительностью 
контакта рамы с магмой. Наличие эффекта переохлаждения в не обо
гащенной летучими первичной магме приводило к образованию зака
лочных пород, называемых ниже роговиками.

Поскольку район р. Богидэ представляет собой придонную часть раз
реза, то при дальнейшей кристаллизации пород массива накопления ле
тучих здесь не происходило, температуры кристаллизации были высо
ки, роговики сохранились и зафиксировали состав первичной магмы. 
В эндоконтактовой зоне меланократового комплекса на р. Быстрой ро
говики, по-видимому образовавшиеся при внедрении магмы, позже были 
ассимилированы магмой, сохранявшей подвижность и активность в те
чение продолжительного времени.

Строение разреза краевой фазы Геранского анортозитового массива. 
Краевой комплекс изучался на юго-западной окраине (в придонной ча
сти) массива, на р. Богидэ. Л. П. Кирсановым с соавторами [1977] он 
выделяется здесь как отдельный Оломский габбро-сиенитовый массив. 
В этом участке краевой комплекс прорывает породы главной фазы в 
придонной части ее разреза. Внедрение его произошло таким образом, 
что он занял нижние уровни разреза нижнего анортозитового комплекса 
главной фазы. Стратиграфически слоистый краевой комплекс перекры
вает придонную часть разреза нижнего лейкократового комплекса с эн
доконтактовой зоной и перекрывается видимыми средней и верхней ча
стями разреза этого же комплекса (см. рис. 2). На западе и востоке он 
располагается между двумя полями развития пород главной фазы, а на 
севере и юге уничтожается мезозойскими гранитами (см. рис. 1 ).

Породы, слагающие краевую фазу, очень разнообразны. Поэтому 
слоистое строение разреза хорошо различимо, так как соседние слои 
обычно различаются по минералогическому составу и разделяются срав
нительно резкими границами. Мощность слоев меняется от нескольких 
сантиметров до десятка метров. Каждый слой сложен единым минераль
ным парагенезисом, но внутри слоя снизу вверх может увеличиваться 
количество лейкократовых компонентов. Отдельные слои могут выкли
ниваться или менять свою мощность. Из-за плохой обнаженности не 
представляется возможным проследить слои на большое расстояние. 
Разрез четко делится *на пачки (макрослои), характеризующиеся пре



обладанием слоев тех или иных пород или ритмичным чередованием 
определенных слоев. Пачки, по-видимому, более или менее сохраняют в 
разрезе состав и соотношение с соседними пачками.

В случаях плохой обнаженности слоистость вообще не различается, 
а фиксируются только макрослои по составам преобладающих пород.

Нижняя и верхняя части разреза сравнительно хорошо обнажены, 
каждая имеет очень характерное индивидуальное строение, ясно разли
чимую слоистость и всегда хорошо распознается. Центральные части раз
реза обнажены чрезвычайно плохо, слоистость фиксируется только я 
редких случаях, а обычно приблизительно выделяются макрослои по 
преобладающей породе. Отдельные части середины разреза плохо со
поставляются между собой, так как в их строении не различаются ин
дивидуальные черты.

Ниже описывается предположительно непрерывный разрез с запада 
на восток вдоль р. Богидэ. Нижняя часть разреза наиболее полно пред
ставлена в верховьях р. Богидэ и в верховьях руч. Стланикового.

На крупнозернистых анортозитах, габбро-норитах и мелкозернистых 
норитах эндоконтактовой зоны залегают:

Мощность, м
1. Чередующиеся 1—5-метровые слои нельсонитов, рудных троктолитов,

местами рудных а н о р т о з и т о в ................................................................... 80—ПО
2. Рудные анортозиты с редкими прослоями рудных троктолитов и нель

сонитов .............................................................................................................. 40—50
3. Рудные оливиниты с прослоями нельсонитов и рудных троктоли

тов ........................................................................ . . . . . . .  30—40
4. Чередующиеся 0,5—4-метровые слои рудных троктолитов и рудных

ан о р то зи то в ...................................................................................................... 15—20
5. Чередующиеся 0,5—4-метровые слои троктолитов и анортозитов . . 15̂ —20

Далее из-за плохой обнаженности слоистость неразличима и слоис
тое строение фиксируется сменой с запада на восток полос с преоблада
нием одной породы на полосы с преобладанием другой породы.

На водоразделе р. Богидэ и руч. Олом описаны:
Мощность, м

6. Сиенитизированные* рудные габбро-пироксениты.............................. ....  50—100
7. Рудные анортозиты и габбро-анортозиты ........................................ 100—150
8. Чередующиеся габбро-анортозиты и анортозиты, сменяющиеся вверх по 

разрезу сиенитизированными в разной степени разностями этих пород 600^700

В русле руч. Олом и в правом борту р. Богидэ в коренных обнаже
ниях выходят:

Мощпость, н
9. Рудные перидотиты и пироксениты, переслаивающиеся с рудными габ-

ро, габбро-анортозитами и ан о р то зи там и ..............................................  100

На подъеме из долины р. Богидэ на водораздел рек Богидэ — Сорога:
М ощ ность, м

10. Переслаивающиеся рудные габбро- и габбро-анортозиты и прослои руд
ных троктолитов, частично сиенитизированные........................................ 200—250

11. Анортозиты с прослоями габбро и габбро-анортозитов, частично рудо
содержащих. Все породы неравномерно сиенитизированы...................  400—500

Далее — обнажение в руч. Глухом (приток р. Сороги):
М ощ ность, м

12. А н ортози ты ........................  . . 50—60
13. Троктолиты . . . .  . .. 40

* В статье этим термином обозначены мезопертитсодержащие породы.



14. Рудные троктолйтЫ .......................................................................................  40
15. Рудные пироксениты и п ер и д о т и т ы ........................................................... 10—20
16. Мелкозернистые рудные г а б б р о ..................................................................3—4
Разрез перекрывается анортозитами главного комплекса

Внутри описанного разреза можно выделить пять ритмов: четыре 
нижних начинаются с наиболее меланократовых пород и завершаются 
относительно более лейкократовыми породами. Во всех этих ритмах ма
фические минералы имеют максимальные величины зерен в нижней ча
сти ритма, в месте их максимальной концентрации. Величина зерен пла
гиоклазов в целом увеличивается снизу вверх по ритму. Пятый ритм 
имеет обратный порядок пород — снизу вверх лейкократовые породы 
сменяются меланократовыми, зернистость меняется в противоположном 
направлении: внизу — наиболее крупные зерна плагиоклазов, вверху кри
сталлы плагиоклазов становятся мелкими, а зерна оливина и пироксе
на приобретают наибольший размер. Вероятно, породы V ритма пред
ставляют собой образование типа «верхней краевой группы» [Уэйджер, 
Браун, 1970J, возникшее при внедрении жидкой габброидной магмы в 
полностью или частично закристаллизовавшиеся породы анортозитово
го комплекса, а мелкозернистые габбро слагают образовавшуюся при 
этом зону закалки.

В низах I (слои 1—2) ритма содержится максимальное для всего 
разреза количество рудных минералов (до 70%) и апатита (до 35%). 
Практически единственным темноцветным минералом этого ритма явля
ется оливин, пироксены почти не встречаются. В нижней части II (слои 
3—5) ритма содержится максимальное для разреза количество оливи
на (до 70%), количество рудного и апатита уменьшается по сравнению 
с I ритмом соответственно до 25 и 10—15%.

В III (слои 6 —8 ) и IV (слои 9—1 1 ) ритмах главным темноцветным 
минералом является пироксен, максимальная концентрация которого в 
нижних слоях ритмов доходит до 70—80%. В породах III ритма оливин 
практически не встречен, в породах IV ритма максимальное количество 
оливина (15%) — в низах разреза. Максимальное количество рудных в 
III ритме 35%, апатита 5%, в IV ритме соответственно 20 и 5%. В поро
дах обоих ритмов появляется циркон.

В породах V (слои 12—16) ритма содержатся и пироксены и оливин, 
максимальные их количества по 50% в рудном горизонте. Оливин встре
чается чаще пироксена. Максимальное количество рудных 15%, а апа
тита 7% в рудных ультраосновных породах.

Породы I, II и V ритмов не сиенитизированы, в III и IV ритмах коли
чество наложенного мезопертита достигает 80%, при этом сиенитизация 
заложена неравномерно. Породы II, III и IV ритмов прорываются мел
кими телами кварц-микроклиновых гранитов (пегматитов), во II ритме 
*с биотитом и рутилом, и сиенитов.

В I ритме содержатся ксенолиты крупнозернистых анортозитов, габ
бро-норитов и мелкозернистых норитов эндоконтактовой зоны, в III, IV, 
V ритмах — ксенолиты анортозитов, редко габбро-анортозитов главного 
комплекса. Максимальное количество их — вверху IV и в V ритме (вбли
зи границы с главным комплексом).

Все породы краевого комплекса мелко- или среднезернистые (вели
чина зерен 0,5—4 мм), часто порфировидные (вкрапленники до 10Х 
Х 6  мм). Текстуры пород массивные, полосчатые, пятнистые, трахитоид- 
ные; структуры габбровые, гипидиоморфнозернистые, кумулятивные, 
аллотриоморфнозернистые, пойкилобластовые, гломеробластовые, сиде- 
ронитовые.



Минеральный и химический состав пород краевой фазы. Породы 
краевого комплекса очень разнообразны по минеральному составу. Он№ 
содержат плагиоклаз, моноклинный пироксен, оливин, рудные минера
лы, апатит, циркон, мезопертит, биотит, кварц, микроплагиогранит, зе- 
леные и синие роговые обманки.

П л а г и о к л а з  является одним из главных минералов в большинст
ве пород краевого комплекса. Он образует длиннопризматические, изо
метрические или ксеноморфные округлые зерна со средним размером 
0,5—4 мм в основной массе и до 1 0  мм во вкрапленниках. 30% кристал
лов образуют комплексные двойники, аналогичные таким же образова
ниям главной фазы. Остальные плагиоклазы полисинтетически сдвойни- 
кованы по альбитовому закону. Мелкие округлые зерна часто не имеют 
двойникового строения. Плагиоклазы включают в себя антипертиты,. не
закономерные и неправильные участки калиевого полевого шпата, игольг 
чатые ориентированные включения рутила, сфена и рудных минералов^ 
Многие зерна плагиоклазов разъедаются поздним кварцем, микропла- 
гиогранитом и мезопертитом. Последнее происходит особенно интенсив
но: мезопертит часто нацело замещает плагиоклаз и становится породо
образующим минералом. Плагиоклазы нижних частей ритмов интен
сивно корродируются рудной массой (рудные минералы+апатит).

Все плагиоклазы краевого комплекса не зональны, составы их сни
зу вверх по разрезу нелинейно меняются от № 50 до № 28 в несиенитизи- 
рованных породах и от № 38 до № 22 в сиенитизированных (см. рис. 2). 
При этом внутри каждого из четырех нижних ритмов основность пла
гиоклаза уменьшается снизу вверх по разрезу (не связанно с соседними5 
ритмами). В V ритме изменение составов плагиоклазов по разрезу об
ратное.

М о н о к л и н н ы е  п и р о к с е н ы  являются единственными пироксе- 
нами краевой фазы. Они в основном образуют идиоморфные кристаллы 
размером от 1 до 4 мм в основной массе и до 10 мм во вкрапленниках. 
Часто встречаются гломеропорфировые сростки. Часть зерен содержит 
ориентированные пластинчатые включения бурого цвета. Пироксены 
корродируются рудной массой, мезопертитом, реже микроплагиограни- 
том. По ним развиваются (местами в виде кайм) биотит и синяя рого
вая обманка. Пироксены представлены авгитом, ферроавгитом и ферро- 
геденбергитом. Составы их снизу вверх по разрезу становятся все более 
железистыми и меняются от Fs2iiEn31tAWo363 до Fs3gt0En2lt2We39tl в неси- 
енитизированных породах и от Fs39iEn22tlWoUt2 до Fs5llEn2lWo^tS в сие
нитизированных (табл.3).

Ол и в и н  встречается чаще всего в виде ксеноморфного (интерку
мулятивного) минерала, обычно в срастаниях с рудными минералами. 
Большинство оливинов замещается вторичными минералами типа боу- 
лингита и серпентина. Вокруг оливинов образуются многослойные кай
мы, сложенные различными роговыми обманками, биотитом, актинолит- 
хлоритовым агрегатом.

Составы их снизу вверх по разрезу меняются от Fa^Fo^ до> 
Fa75iFo2lf2Te31 в несиенитизированных породах и от Fa801FoiSiTelt2 до* 
Fa98AFol0 в сиенитизированных.

Р у д н ы е  м и н е р а л ы  могут составлять до 70% объема породы. 
Они всегда выделяются позже остальных породообразующих минера
лов. Температуры кристаллизации рудных минералов в краевом комп
лексе по термометру Линдсли составляют 950°С [Ленников, 1979].

Таким образом, в породах краевого комплекса первыми кристалли
зуются плагиоклаз и пироксен, в ультраосновяых породах к ним при
соединяется оливин. Затем выделяются остальные пироксены. и основ.-
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Таблица 3

Химический coctaa (в feec.%) моноклинных пироксенов из пород краевой фазы

Компонент 1 2 3 A*, 4 5 6 7 8 9 10 U 12 13

S lQ t 49,20 48,68 48,41 48,07 46,25 50,81 49,60 48,63 46,73 48,26 47,44 47,40 46,66
T iQ j 0,72 0,86 0,73 0,70 0,47 0,67 0,60 0,51 0,97 0,81 0,90 0,79 0,64
A I2O 3 2,49 2,58 2,45 1,92 0,8,6 2,86 2,55 1,90 3,38 2,87 2,95 1,44 1,25
FeO 14,76 14,9'5 16,12 17,44 27,16 12,93 17,63 18,68 17,42 17,46 21,62 22,17 27,03
Fe20 3 H e o n p . H e onp. H e onp. H e onp . H e onp . 1,27 2,5J 2,62 5,36 1,40 1,02 3,32 2,76
MnO 0,30 0,27 0,40 0,40 0,70 0,23 0,35 0,40 0,35 0,39 0,45 0,55 0,73
MgO 10,30 10,54 10,92 7,93 1,45 12,38 9,01 9,04 6,81 7,38 5,47 4,06 0,66
CaO 20,20 20,85 16,98 19,85 19,19 17,87 15,75 17,18 18,04 20 ,21 18,93 19,80 19,05
NaaO 0,50 0,52 0,55 0,59 0,37 0,32 0,55 0,42 0,26 0,49 0,44 0,48 0,46
К ьО 0,03 0,02 0,C6 0,04 0,05 0,04 0,25 0,11 0,08 0,24 0,14 0,07 0,08
Cr20 3 0,05 0,01 0,05 H er 0,06 He onp. He onp . H e onp. H e o n p . He onp . H e onp . He onp'. H e onp.

p2ob He onp„ He onp . 0,34 0,38 0,46 0,19 » » 0,54 0,25 0,21 » »

N iO » 1 0 ,0 2 Нет He onp. He on p . » He onp. He onp. He onp . »

H20 » » H e onp. He onp. » » 0,9 » » 0 ,1 2 » » »

Су мма 98,55 99,28 97,03 97,32 97,02 99,57 98,79 99,46 99,94 99,88 99,57 100,08 99,32

Fs 21,7 24,2 28,1 30,6 49 ,9 24,1 35,9 35,9 39,6 33,1 40,4 44,1 54,1
E n 32,2 31,3 33,9 24,0 4,8 37,4 28,4 27,1 21,3 22,7 17,1 12,4 2,1
Wo 46,1 44,5 38,0 44,6 45,3 38,5 35,7 37,0 39,1 44,2 42,5 43,5 43,8

П р и м е ч а н и е .  1 , 4  (обр. 58/5, 616/10) — рудные оливинсодержащие клино- 
пироксениты; 2 (обр. 58/4) — рудное габбро; 3 — (обр. 57/2), 5 — (обр. 56/26). 
10, 12, 13 — габбро-сиениты; 6 — габбро; 7 — оливиновое габбро; 8 — лейкокра- 
товое габбро; 9 — анортозит; 11 — сиенит.
1, 2 — руч. О л ом; 3, 5 — среднее течение р. Богидэ; 4 —междуречье Уяна и Со

роги; 6—13 — бассейн р. Богидэ.
Анализы выполнены: 1—5 — в ГИН АН СССР Г. В. Карповой и Л. И. Лучини- 
ной на микроанализаторе «С о т е Ъ а х »; 6—13 — в химической лаборатории ДВГИ 
ДВНЦ АН СССР [Карсаков и др., 1977].



ная масса оливина. Одновременно с оливином и позже пироксена кри 
сталлизуется рудная масса (рудные +  апатит), корродируя все выделив
шиеся ранее минералы. Позже появляется биотит, накладываясь на пи- 
роксены, оливин, рудный минерал и даже на плагиоклаз или образуя 
каймы вокруг этих минералов (кроме плагиоклаза). Позже или одновре
менно происходит коррозия плагиоклазов микроплагиогранитом (в ма
лой степени) и интенсивное замещение их мезопертитом. В некоторых 
породах весь плагиоклаз замещается мезопертитом и на месте габбро 
и анортозитов образуются габбро-сиениты и сиениты. Краевой комплекс 
пересекается жилами и дайками, сложенными кварцем, плагиограни- 
том (аналогичным микроплагиограниту), гранитом и мезопертитовым 
сиенитом.

Изменение составов минералов в разрезе краевого комплекса слож
нее. Во-первых, различаются две эволюционные кривые для главных по
родообразующих минералов (пироксена, оливина, плагиоклаза)— для 
несиенитизированных и сиенитизированных пород. Составы плагиокла
зов несиенитизированных пород меняются отдельно по каждому ритму, 
составы пироксенов и оливинов — линейно снизу вверх по разрезу. Веро
ятно, это следствие недостаточного количества анализов пироксенов и 
оливинов (см. рис. 2 ).

Минералы и минеральные ассоциации, бывшие акцессорными в анор
тозитовом комплексе, или становятся в краевом комплексе породообра
зующими (оливин, рудные, апатит, биотит, мезопертит), или количество 
их резко возрастает (циркон, микроплагиогранит) (см. рис. 2 ).

На диаграмме Еп—Wo—Fs (см. рис. 7) поле составов авгитов не
сиенитизированных пород краевого комплекса частично совпадает с 
наиболее железистыми составами клинопироксенов нижнего анортози
тового и меланократового комплексов, а частично продолжает их эволю
ционную кривую в более железистую область.

Ферроавгиты и феррогеденбергиты из сиенитизированных пород 
краевого комплекса образуют собственную эволюционную линию, не со
прикасающуюся с полем пироксенов несиенитизированных пород. Веро
ятно, краевой комплекс образован двумя видами магм.

Раннеархейские породы юго-восточного борта 
Алданского щита

Вмещающие Гаранский массив раннеархейские породы контактируют с 
анортозитами с юго-запада (в междуречье Богидэ — Лимну). Они под
разделяются на две толщи. Нижняя представляет собой мигматизиро- 
ванные основные кристаллические сланцы с линзами и прослоями мета
габбро-норитов и метаультрабазитов, а верхняя — мигматизированные 
высокоглиноземистые сланцы (метапелиты) и гнейсы, чередующиеся с 
гнейсо-гранитами и содержащие небольшое количество линз основных 
кристаллических сланцев, метагаббро-норитов и метаультрабазитов. 
По данным Н. Б. Заборовской, общая мощность разреза 3200 м, мощ
ность нижней толщи 1500 м, верхней 1700 м. Эти толщи соответствуют 
нижней и средней частям типичного разреза тимптоно-джелтулинской 
серии юго-восточной окраины Алданского щита.

Раннеархейские породы из ксенолита (на р. Быстрой) очень интен
сивно гранитизированы. По сохранившимся реликтовым прослоям ос
новных кристаллических сланцев и высокоглиноземистых гнейсов мож
но заключить, что 10 0 0 -метровый разрез здешних гранулитов аналоги
чен участку верхней толщи раннеархейского разреза междуречья Боги
д э — Лимну (М. К. Сухановым. Ю. Хотин, устное сообщение).



Геранские анортозиты прорывают верхнюю гнейсо-гранулитовую» 
толщу раннеархейского разреза. Преобладающими породами этой толщи 
являются пятнисто-полосчатые гнейсы, представляющие собой плагио- 
гранитную или эндербитовую основную массу, в которую погружены 
включения темно-зеленого цвета округлой, овальной или линзовидной 
формы.

Меланократовые стяжения в пятнисто-полосчатых гнейсах представ
лены следующими ассоциациями:

Gr +  Hyp +  Pl +  Q ±  Sill  ± C d ± K f ± B i , (1>
Gr +  Hyp +  PI +  Q +  Sp +  Mt  ±  Sill ± C d ± K f  d= Bi,  (2)
Pl +  Cd +  H y p + S p  +  Mt +  Q, (3>

основная гранитная эндербитовая масса сложена
Pl +  Q ± C d ±  Kf , (4>
Q +  C d ± H y p ,  (5)

Q +  Pl +  Kf +  Cd +  Gr +  Hyp,  (6)
Q +  Pl +  Hyp.  (7)*

Гранито-гнейсы из верхней толщи гранулитов представлены
PI +  Q +  Hyp zb K f ±  Bi ± C d ±  SUL (8).

Наиболее распространенным в меланократовых стяжениях гнейсов 
является парагенезис ( 1 ), хотя парагенезисы (2 ) и (3) встречаются 
тоже часто. Железистость гранатов в бесшпинелевых парагенезисах ме
няется от 54 до 61% и даже до 67% в сильно кордиеритизированных об
разцах [Ленников, 1979]. Все ортопироксены являются гиперстенамщ 
железистость их составляет 40%, а содержание глинозема — 4,6—7,2%. 
Шпинель представлена мелкими зернами зеленого цвета, содержащими 
включения магнетита. Она часто окружена каймами граната, граната и 
силлиманита, кордиерита и гиперстена. Отмечаются единичные находки 
непосредственно соприкасающихся шпинели и кварца [Ленников, 1979]. 
Кордиерит присутствует почти исключительно в виде симплектитовых 
сростков с гиперстеном или с гиперстеном и плагиоклазом. Изредка кор
диерит встречается в виде мелких равновесных зерен — парагенезис (3). 
Силлиманит встречается очень редко. Калиевый полевой шпат присут
ствует в виде мезопертита или в виде антипертовых вростков в плагио
клазе.

Гранитная основная масса пятнисто-полосчатых гнейсов парагенези
сов (4) — (7) состоит главным образом из кварца и кордиерита. Она со
держит очень мало граната и гиперстена. Содержание силлиманита 
здесь крайне невелико, шпинель отсутствует полностью. Несколько по
вышается по сравнению с меланократовыми стяжениями количество ка
лиевого полевого шпата, хотя состав гранитной массы в основном эндер- 
битовый. Содержание кордиерита в некоторых образцах достигает 50%. 
Кордиерит представлен индивидуальными крупными зернами, часто не
правильной лапчатой формы, срастающимися с кварцем.

Гранито-гнейсы сложены в основном эндербитами, реже чарнокита- 
ми. Их главным парагенезисом является Pl+Q +H yp±:Kf±Bi, к кото
рому изредка добавляются гранат, силлиманит и кордиерит.

Существование парагенезисов (1) — (7) и составы слагающих их ми
нералов позволяют отнести джугджурские гранулиты к гиперстен-силли- 
манитовой фации метаморфизма на границе ее с кордиерит-гранатовой



и к собственно кордиерит-гранатовой фации [ К о р и к о в с к и й ,  1979]. Поро
ды такого уровня глубинности относятся к сутамской фации гранули- 
тового метаморфизма. Низкие содержания А120 3 (4,6—7,2%) в гиперсте
нах джугджурских гранулитов даже по сравнению с метаморфизованны- 
ми в сутамской же фации метаморфизма породами соседних районов 
(7,7—9,6%) [Кастрыкина, 1974] позволяют предполагать, что джугд- 
журские гранулиты, хотя бы отчасти, относятся к наименее барической 
части сутамской фации метаморфизма (Р = 6 ,8 —7 кбар). Это же под
тверждается существованием безкварцевого парагенезиса Hyp + Sill+  
+ C d+Sp+ G r+ Bi+ Kf+  Ply отвечающего реакции Hyp + Sill=Cd+ Gr+ 
+ Sp. Эта реакция является пограничной для Нур—Sill фации при по- 
лиженных давлениях [Кориковский, 1979].

Л. П. Карсаков с соавторами [1975] относят джугджурские грану
литы к чогарской фации гранулитового метаморфизма на основе суще
ствования парагенезиса Sp—Q, указывающего, по их мнению, на очень 
высокие давления метаморфизма — примерно 10—11 кбар. По данным
С. П. Кориковского [1979], сосуществующие герцинит и кварц, несом
ненно, могут возникать только в условиях наивысших степеней гипер
стен-силлиманитовой и гранат-кордиеритовой фаций, внутри которых 
располагаются и чогарская и сутамская фации. Однако малочисленные 
и неоднозначные экспериментальные данные не позволяют точно опре
делить условия существования шпинель-кварцевого парагенезиса. Сле
довательно, отнесение джугджурских гранулитов по наличию этого па
рагенезиса к чогарской или сутамской фации не представляется воз
можным.

Таким образом, джугджурские гранулиты относятся к сутамской фа
ции регионального метаморфизма и характеризуются Г=820—860° С, 
Р = 7—8 кбар по С. П. Кориковскому [1979] и Т = 720—800° С, Р = 8 — 
8,5 кбар по Л. П. Карсакову [1978].

Парагенезисы меланократовых стяжений из пятнисто-полосчатых 
гнейсов, как правило, соответствуют гиперстен-силлиманитовой фации 
регионального метаморфизма на границах ее с гранат-кордиеритовой 
фацией, а парагенезисы лейкократовой плагиогранитной «мигмы» (гра
нитной основной массы) — гранат-кордиеритовой фации. Переход от па
рагенезисов гиперстен-силлиманитовой фации к парагенезисам гранат- 
кордиеритовой соответствует параллельному снижению температуры и 
давления по Л. П. Карсакову и соавторам [1975] и повышению темпе
ратуры или снижению давления по С. П. Кориковскому [1979]. По-ви
димому, второе предположение более правильное и соответствует частич
ному расплавлению или перераспределению вещества в процессе мигма- 
тизации (ультраметаморфизма) в условиях повышения температуры 
или понижения давления.

Очень сильно от джугджурских гранулитов отличаются породы, не
посредственно соприкасающиеся с анортозитами. Петрографически это 
те же пятнисто-полосчатые гнейсы, однако составы минералов иные. Же- 
лезистость минералов — граната, гиперстена, кордиерита — резко повы
шается по направлению к анортозитовому массиву, достигая максимума 
на границе с ним. Параллельно увеличивается глиноземистость ортопи
роксена, резко уменьшается количество биотита, на самой границе с 
анортозитами появляется чрезвычайно высокотемпературный минерал — 
осумилит [Богданова и др., 1980]. Все это фиксирует резкое повышение 
температуры по направлению к анортозитам и свидетельствует в поль
зу интрузивного внедрения анортозитов в метаморфизованные и мигма- 
тизированные раннеархейские толщи.



Условия кристаллизации пород 
Геранского анортозитового массива

Температура кристаллизации первичных пироксенов главной фазы со
ставляла 1000—1100° С. Температура кристаллизации кумулятивных 
плагиоклазов была еще выше и равнялась примерно 1200—1300° С 
[Ленников, 1979]. Охлаждение пород главной фазы, как было показа
но, шло очень медленно, со скоростью, близкой к скорости достижения 
термодинамического равновесия. В процессе остывания происходил рас
пад твердых растворов первичных пироксенов. Температура закалки 
этого процесса составляла 600—700° С.

Минимальные давления метаморфизма раннеархейских гранулитов 
юго-восточного борта Алданского щита 7 кбар.

Экзоконтактовые изменения, связанные с внедрением анортозитов, 
наложены на уже образовавшиеся гранулиты. Следовательно, макси 
мально возможное давление, имевшее место при образовании главной 
фазы анортозитов, равно 7 кбар. Давление, существовавшее в момент 
образования экзоконтактового ореола интрузии, определенное по сосу
ществующим гранату и кордиериту, составляет 5,5 кбар [Hensen, Green, 
1973]. Таким образом, давление, существовавшее в начальную стадию 
формирования анортозитового массива, составляло, по-видимому, менее 
7 кбар и равнялось 5— 6  кбар. Дополнительным подтверждением того, 
что давление при становлении анортозитов было ниже, чем при регио
нальном метаморфизме вмещающих пород, служит чисто магматиче
ская кумулятивная крупнозернистая структура анортозитов. В отличие 
от них метагаббро-нориты, метаультрамафиты из раннеархейского раз
реза, претерпевшие региональный метаморфизм сутамской фации (Р =  
=  7— 8  кбар), несут отчетливые следы метаморфизма, выразившиеся в 
широком распространении гранобластовых структур. Вероятно, если бы 
кристаллизация анортозитов происходила при таком же давлении (Р =  
=  7— 8 кбар), то не могли бы образоваться породы с типично магмати
ческой структурой без всяких следов гранобластеза.

Очень медленное остывание магмы и пород главной фазы определя
лось, по всей вероятности, остаточными после гранулитового метамор
физма высокими температурами вмещающих пород. Это обстоятельство, 
а также существование в период становления главной фазы высокого 
давления, близкого к давлению гранулитового метаморфизма, указыва
ют на то, что внедрение анортозитов, видимо, происходило вскоре после 
апогея гранулитового метаморфизма пород региона.

Температура начала кристаллизации пород краевой фазы составля
ла 950—1050° С. Образование мезопертитов происходило при меньших 
температурах [Ленников, 1979].

К сожалению, нет возможности определить давление, существовав
шее в период кристаллизации пород краевого комплекса. Можно пред
полагать, что давление было ниже, чем в период становления главной 
фазы, так как парагенезисы Срх+ Opx+Ol+ Р1 в породах меланократо- 
вого комплекса, сходных по валовому составу с породами краевого 
комплекса, сменились в последнем на парагенезис Срх-{-01-\-Р1. Отсут
ствие сведений о величине давления, существовавшего при кристаллиза
ции краевого комплекса, а также о величинах абсолютных возрастов не 
дает нам возможности оценить интервал между внедрением главной и 
краевой фаз. Представляется, что этот интервал был невелик, но навер
няка пока можно сказать только, что краевой комплекс внедрялся после 
гранулитового и до амфиболитового («станового») метаморфизма.



Возможные составы материнских магм 
главной и краевой фаз

Состав материнской магмы в момент внедрения консервируется соста
вом закалочных пород, возникающих на границе с вмещающими поро
дами. Роговики придонной эндоконтактовой зоны нижнего лейкократо- 
вого комплекса соответствуют составу магмы главной фазы, так как три 
комплекса, ее слагающие, образуют единый разрез н кристаллизова
лись, по-видимому, из единой порции магмы.

Закалочные нориты главной фазы имеют состав высокоглиноземисто
го толеитового базальта на границе с андезито-базальтом (по 
Д. Я. Макдональду и Т. Кацуре, заимствовано у Ф. Хэтч и др. [1975]). 
Очень близкий состав имеют породы анортозитовых жил, прорывающих 
основные кристаллические сланцы неподалеку от Геранского массива 
(табл. 4) [Ленников, 1979]. Средний состав пород главной фазы тоже 
соответствует высокоглиноземистому толеитовому базальту [Ленников, 
1979]. Однако количество окиси магния в роговиках и породах даек 
превышает количество этого окисла в породах среднего состава, а так
же в наиболее магнезиальных породах видимого разреза главной фазы. 
Поэтому можно предположить, что в современном эрозионном срезе не 
обнаружены низы разреза главной фазы, сложенные породами со зна
чительным содержанием окиси магния. Такими породами могут быть 
пироксениты, аналогичные энстатититам из шлиров в донных частях 
ритмов нижнего анортозитового комплекса, а также пироксенитам из 
узкой, близкой к донной зоны главной фазы, обнажающейся по соседст
ву с эндоконтактовой зоной (на р. Богидэ). Может быть, частично эти 
донные, породы были уничтожены (ассимилированы) магмой краевого 
комплекса при внедрении ее в низы разреза главной фазы.

Такие же высокомагнезиальные породы, вероятно, располагались я 
верхней, прикровлевой части верхнего лейкократового комплекса. Сей
час они уничтожены эрозией.

Отличительной особенностью толеитовых магм является их способ
ность давать остаточные расплавы гранитного состава по В. К. Кеннеди 
(взято у Ф. Хэтча [1975]). По-видимому, гранитный расплав, образую
щийся вследствие кристаллизационной дифференциации главной фазы, 
дает начало гранитным (плагиогранитным, эндербитовым и чарнокито- 
вым) мелким телам и дайкам, прорывающим нижнюю часть разреза 
меланократового комплекса и ближайшие к нему вмещающие породы 
(на р. Быстрой).

Закалочные габбро краевой фазы на контакте с нижним лейкократо- 
вым комплексом отвечают по составу щелочному оливиновому базаль
ту. Средний состав краевого комплекса имеет состав щелочного оливи- 
нового базальта (близкий к трахибазальту): содержание К20  в среднем 
составе значительно повышено по сравнению с закалочными породами 
(2,25 против 0,68%) (см. табл. 4).

Считается, что в процессе кристаллизации оливино-базальтовой маг
мы в отличие от толеитовой может возникать трахитовый остаточный 
расплав, с которым смешиваются поздние порции базальтовой магмы и 
образуются трахибазальты [Kennedy, 1933]. В последнее время описа
но разделение вследствие ликвации основной и средней магмы, обога
щенной железом, титаном, фосфором, летучими, на габброидную и ще
лочную (трахитовую) части [Маракушев и др., 1979].

В случае краевого комплекса можно предполагать, что первичная 
магма в промежуточном очаге в результате ликвации разделилась на 
щелочно-оливиновую и трахитовую магмы. Зона закалки отвечает внед-



Таблица 4
Состав (в вес.%) закалочных пород и средний валовой состав главной 

и краевой фаз ГерансКого массива

Компонент U 2 3 4 5

SiO* 52,84 52,40 51,51 46,60 49,61
ТЮа 0,28 0,14 0,91 2,16 1,92
А1а0 3 21,30 23,85 22,92 15,05 16,33
Fea0 3 2,82 1,28 2,57 9,00 5,96
FeO 3,89 2,75 4,26 8,15 8,37
MnO 0,12 0,05 0,08 0,C6 0,20
MgO 5,69 4,18 2,66 3,28 3,11
CaO 8,35 9,25 9,34 9,95 7,66
NaaO 4,12 4,32 3,23 4,41 3,46
K20 0,36 0,64 0,63 0,68 2,25
P 2O 5 — 0,27 — 0,55 0,65
HaO — 1,06 — — 0,37

С у м м а 99,77 100,19 98,11 99,89 99,89

П р и м е ч а н и е .  1 — закалочный норит главной фазы; 2 — анортозит из анортозитовой 
жилы в гранулигах; 3 — средний состав главной фазы; 4 -* закалочное габбро краевой фа
зы; 5 х-~ средний состав краевой фазы.

брившейся щелочно-оливиновой магме. Кристаллизация краевого комп
лекса шла вначале из этого расплава (I, II, V ритмы), а затем произош
ло смешение отделившейся трахитовой магмы с оставшейся базальто
вой. Вследствие этого начали кристаллизоваться породы смешанного со
става: габброиды (оливиновые базальты), сиениты (трахиты) и габбро- 
сиениты (трахибазальты) (III и IV ритмы).

Возможное генетическое родство магм главной и краевой фаз. Крае
вой комплекс по строению, петрографическому и минеральному составу, 
дайковому комплексу и мощности сходен с меланократовым комплексом 
главной фазы. Различие комплексов состоит в значительно большей кон
центрации рудных минералов, апатита, циркона, роговых обманок в 
краевом комплексе и в большом количестве в его разрезе мезопертитсо- 
держащих пород.

Поэтому магма краевого комплекса в принципе может представлять 
собой поздний дифференциат магмы главной фазы, обладающий всеми 
свойствами дифференциата, аналогичными свойствам дифференциата ме- 
ланократового комплекса (см. рис. 2). Но поскольку внедрение краево
го комплекса произошло позже внедрения главной фазы, необходимо 
предположить либо его отделение от материнской магмы в промежуточ
ном очаге вследствие ликвации, либо его происхождение из другой пор
ции (не главной фазы) такой же высокоглиноземистой толеитовой 
магмы.

Вероятно, что магмы комплексов непосредственно генетически и не 
связаны, однако часто повторяющиеся в пространстве связи анортози
тов с сиенитами и мангеритами позволяют считать выплавление этих 
магм результатом единого тектонического процесса.
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Часть вторая
СУБПЛАТФОРМЕННЫЕ АНОРТОЗИТЫ

УДК 552.321(474+477)
А. П. БИРКИС, л. и. котик

АНОРТОЗИТЫ ПОЗДНИХ ЭТАПОВ РАЗВИТИЯ 
ВОСТОЧНО-ЕВРОПЕЙСКОЙ ПЛАТФОРМЫ

В пределах западной окраины Восточно-Европейской платформы широ
ко развиты анортозито-рапакивигранитные плутоны, они являются наи
более типичными представителями выделяемой К. А. Шуркиным и 
Ф. П. Митрофановым [1969] группы формаций этапа стабилизации 
древних платформ. Изучением геологии и петрографии плутонов в раз
ные годы занимались многие исследователи, особое значение имеют 
работы В. С. Соболева [1947], А. А. Полканова [1948], Д. А. Велико- 
славинского [1953], Ю. В. Кононова [1966], О. А. Богатикова [1966], 
О. А. Богатикова и А. П. Биркиса [1970 и др.], В. П. Бухарева [1969а, 
1970 и др.], В. Н. Мошкина и Н. Н. Дагелайской [1974] и других иссле
дователей.

Геологическое положение анортозитовой серии пород
Формирование анортозито-рапакивигранитных плутонов происходило 
в раннеплатформенное (начальноплатформенное) время в процессе и 
после консолидации фундамента платформы и превращения ее в кратон 
[Богатиков, Биркис, 1970, 1973; и др.]. Относимые к этому типу плуто
ны являются весьма крупными по размерам (тысячи и десятки тысяч 
квадратных километров), сложными многофазными интрузивными те
лами. Они автономны и дискордантны относительно структур рамы, 
имеют четкие интрузивные соотношения с вмещающими породами ар
хейского и раннепротерозойского возраста, не несут признаков участия 
в складчатых деформациях и следов заметного регионального метамор
физма. Анортозитовые комплексы всегда тесно связаны с гранитами ра- 
пакиви и предшествуют им. В ряде плутонов устанавливаются две ин
трузивные фазы в базитовой серии пород и до четырех интрузивных фаз 
в рапакивигранитной серии пород. Эффузивные аналоги анортозитов и 
рапакиви встречаются редко и известны в окрестностях Выборгского 
и Рижского плутонов.

Возраст многих плутонов по геологическим данным устанавливает
ся как конец раннего протерозоя. Соотношения анортозитов и рапаки
ви с вмещающими породами однозначно свидетельствуют об интрузив
ной природе их контактов (частично контакты плутонов имеют текто
нический характер). Нередко породы рамы встречаются внутри плуто
нов в виде мегаксенолитов и останцов кровли либо в виде эрозионных 
окон подстилающих пород. Вмещающими плутоны породами являются 
складчатые глубоко метаморфизованные образования архея и нижнего 
протерозоя, это различные по составу гнейсы и кристаллические слан
цы, мигматиты и гранитоиды. Кроме того, анортозиты и рапакиви Ко- 
ростеньского плутона прорывают субплатформенные песчаники и квар
циты пугачевско-озерянской серии (это самая верхняя часть нижнего



протерозоя). Последние сохранились в виде крупных останцов кровли 
и в виде обильных ксенолитов в анортозитах и рапакиви. Породы мно
гих плутонов, в свою очередь, рассекаются дайками вёрхнепротерозой- 
ских габбро-диабазов и с размывом перекрываются типично платфор
менными осадочно-вулканогенными образованиями иотния (плутоны 
Финляндии и Карелии) и овруча (плутоны Украины).

Многочисленные радиологические определения, выполненные различ
ными методами, с максимумами значений 1650—1700 млн. лет (табл.
1), подтверждают представления о позднем раннепротерозойском воз
расте плутонов и свидетельствуют о том, что формирование этих плуто
нов в пределах Восточно-Европейской платформы было ограничено 
близкими, а может быть и едиными, возрастными рамками и что ста
новление анортозитовых и рапакивигранитных комплексов всех плуто
нов было разделено сравнительно небольшим интервалом времени.

Все плутоны контролируются протяженными зонами и системами 
разломов. Во многих случаях влияние глубинных разломов затушева
но и не всегда легко выявляется. Лишь Салминский плутон отчетливо 
контролируется пограничным тектоническим швом между Восточно- 
Финляндской синклинорной зоной и Фенно-Карельским поднятием. Ко- 
ростеньский и Корсунь-Новомиргородский плутоны подчинены мобиль
ной зоне сочленения Украинского кристаллического щита и Днепровско- 
Донецкой впадины.

Все анортозито-рапакивигранитные плутоны представляют собой в 
плане изометричные тела с округленными очертаниями. Почти во всех 
плутонах анортозиты локализованы в виде субширотных прерывистых 
полос и подчинены преимущественно южной краевой части этих плуто
нов, а также их срединным частям. В начальные фазы сформировались 
анортозитовые массивы различных размеров (до тысячи и более квад
ратных километров), позднее внедрились огромные массы рапакиви- 
гранитной магмы. Анортозитовые массивы, судя по геологическим и гео
физическим данным, представляют собой сильно уплощенные (мощ
ностью 1,5—4 км) тела, осложненные разрывными нарушениями и бло
ковыми перемещениями., Более поздние рапакивигранитные интрузивы 
разобщили некоторые крупные пластинообразные анортозитовые мас
сивы на отдельные блоки.

Многие анортозитовые массивы характеризуются сходным составом 
и строением, всем им присуща неоднородная пятнисто-зональная ма
кроструктура и сходная ассоциация базитовых пород: мономинераль- 
ные анортозиты, габбро-нориты-анортозиты, габбро-нориты, троктоли- 
ты, плагиоклазсодержащие перидотиты и пироксениты. Количествен
ные соотношения между этими породами варьируют, но в целом анор
тозитовые комплексы в каждом из изученных плутонов лейкократовые. 
При этом в составе крупных массивов преобладают анортозиты и габ- 
•бро-нориты, а в небольших телах — мезо-меланократовые габбро-нори
ты и троктолиты. В строении многих массивов наблюдается сложное 
чередование оливиновых и безоливиновых пород, габбро и норитов, а 
также разновидностей, различающихся своей меланократовостыо. 
В некоторых крупных массивах габбро-нориты концентрируются в 
краевых частях, образуя полосовидные тела, а также слагают отдель
ные тела в центральных частях анортозитовых массивов.

Существуют различные точки зрения относительно возрастных соот
ношений анортозитов и габбро-анортозитов, с одной стороны, и габбро- 
норитов — с другой. Долгое время существовало мнение об их одновоз- 
расгности, таких взглядов придерживаются некоторые украинские гео
логи и сегодня. А. А. Полканов [1948] высказал предположение о бо-



Таблица 1
Результаты определений радиологического возраста пород анортозитовой серии

Содержание

Ндмер
пробы Порода

кали я, %
радиогенного аргона, 

нг/т
Возраст, м&ш. лет

1 Габбро-норит 0,435±0,025 104+2 2000+100
2 » 0,757±0,030 139+2,5 1680+60
3
4

Анортозит
Перидотит

0,943±0,025 11,1+2 1230±40
1200±40

5 Анортозит 3,8+0,03 404+7 1140±30
6 1 0,777±0,03 190+3 2090±80
7 0,700+0,02 158±2,5 1930+40
8 Г аббро-норит 2,31+0,03 437+7 1770+40
9 » 0,24+0,01 51,6±1,2 1860+70

10 » 0,89+0,02 189±3 1840+40
11 Анортозит 1,02+0,04 144,5+2,5 1410+45
12 Габбро-норит 0,92+0,04 138+2,5 1470±45
13 » 0,60±0,04 102,5±2,0 1600+ 50

П р и м е ч а н и е .  Пробы 1^-4, 6—8, 10 — плагиоклаз; 5, 11—13 — валовая проба; 9 — пироксен.
Пробы плутонов: 1—5 ^  Риж ского (1 — скв. 13 М еж вагари, 2 скв. 19 Внлцини, 3 — скв. 52 Кандава,. 
4 — скв. П-19 П риекуле, 5 — скв. 49 Вергале); 6—9 — Коростеньского (6, 7 — Рыж аны, 8, 9 — Слипчицы. 
1 0 — Корсунь-Новомиргсфодского (скв. 2); 11 — 1 3 — Салминского (11, 12 — скв. 5 Т игвере, 13 — скв. 
Кутун-П ерти).
Определения выполнены в лабора+ории ИГЕМ  АН СССР.

лее раннем возрасте габбро-норитов краевого комплекса по сравнению 
с анортозитами и габбро-анортозитами центральных частей анортози
товых массивов. В противоположность этому Н. Т. Вадимов, В. П. Бу
харев [1969а] и некоторые другие геологи считают, что габбро-нориты 
и ультрабазиты образуют полосовидные тела и узкие цепочки интрузи
вов и являются более молодыми по сравнению с вмещающими их анор
тозитами и габбро-анортозитами.

Наконец, существуют представления [Биркис и др., 1976] о том, что 
в составе анортозитовых комплексов имеются две разновозрастные груп
пы габбро-норитов, чаще всего отчетливо неразличимые между собой. 
Более ранние габбро-нориты и троктолиты одновозрастны с анортози
тами и габбро-анортозитами, тесно связаны с ними взаимопереходами 
и образуют многочисленные тела и участки шлировидной, полосовидной 
и неправильной формы среди лейкократовых пород. Для всех этих по
род принимается одновременное образование путем дифференциации 
in situ. Во вторую, более молодую возрастную группу отнесены мелкие 
интрузивные тела более мелкозернистых габбро-норитов (часто с офи
товой структурой) и плагиоклазовых ультрабазитов. Эти тела контро
лируются разрывными нарушениями и, согласно наблюдениям Н. Т. Ва
димова и В. П. Бухарева и др., имеют интрузивные соотношения с вме
щающими их анортозитами и габбро-анортозитами.

На контактах анортозитов и рапакиви часто присутствуют гибрид
ные породы особенно в тех случаях, когда анортозиты служили кровлей 
для рапакивигранитных интрузивов. Гибридные породы крайне неодно
родны по минеральному составу, структуре и текстуре и представлены 
габбро-монцонитами, монцонитами и кварцсодержащими монцонйтами. 
Широкое развитие гибридных пород позволило некоторым геологам 
предположить, что между анортозитами и рапакиви существуют посте
пенные переходы в виде монцонитовой серии пород. Это обстоятельство >



^послужило обоснованием для теоретических построений Е. В. Шаркова 
Г1973, 1974] о кристаллизации анортозито-рапакивигранитных плутонов 

то способу расслоенных интрузий и И. Л. Личака [Левковский, Личак, 
1974] об образовании рапакиви путем гранитизации анортозитов. Но 
этим представлениям противоречат прежде всего геологические данные 
(интрузивные соотношения анортозитов и рапакиви, гибридный харак
тер монцонитовых пород, их частое отсутствие, особенно в случае кру
тых контактов анортозитов и рапакиви, и пр.).

Все плутоны сопровождаются особым типом геофизических анома
лий. Магнитное поле над плутонами всегда спокойное и пониженное 
•относительно поля их складчатого обрамления, с характерной субизо
метрической конфигурацией локальных аномалий. Во многих случаях 
породы плутонов и рамы контрастны по магнитным свойствам, и тогда 
их границы сопровождаются зонами высоких градиентов. С плутонами 
пространственно совпадают огромные по площади изометрические от
рицательные гравитационные аномалии большой интенсивности, они 
уникальны для древних платформ. В краевых частях таких аномалий 
устанавливаются два-три локальных, еще более интенсивных миниму
ма, реже такие минимумы расположены вне контуров плутонов (Риж
ский, Аландский). Предполагается, что эти локальные минимумы обу
словлены расположением здесь магмоподводящих каналов, «корней» 
плутонов, уходящих на глубину 20 км и более [Lauren, 1970; Анорто- 
зит-рапакивигранитная формация..., 1978]. В некоторых плутонах хо
рошо картируются местные гравитационные максимумы, отвечающие 
массивам габбро-анортозитов и особенно габбро-норитов, включенным 
в рапакиви.

Интерпретация сейсмических и гравиметрических данных, выпол
ненная В. П. Бухаревым (в 1968 г.), Л. Лауреном [Lauren, 1970] и в 
книге «Анортозит-рапакивигранитная формация...» [1978], свидетель
ствует о том, что в пределах плутонов устанавливается особый, отлич
ный от рамы, разрез колонки земной коры (под плутонами). Представ
ляется, что главный объем плутонов заключен в пластине рапакиви. 
Внутри этой пластины допускаются менее мощные пластинообразные 
тела анортозитов. Исходя из значений наблюденного гравитационного 
поля плутонов и рамы, значений плотности анортозитов, рапакиви и 
пород рамы, предполагается, что вертикальная мощность пластины со
ставляет 8—10 км. Но такой оценке противоречат результаты сейсмиче
ских исследований, согласно которым мощность пластины рапакиви 
оценивается в 3—6 км. Рассчитанный от такой пластины гравитацион
ный эффект оказывается меньшим половины наблюденного гравита
ционного минимума. Это заставляет предполагать в прямом смысле 
разуплотнение колонки земной коры под плутоном до глубины 20 км, 
а может быть, и до 35—40 км, т. е. до подошвы земной коры. Не исклю
чено, что под плутоном разуплотнена и верхняя часть мантии.

Современные представления о геологическом строении конкретных 
анортозито-рапакивигранитных плутонов (Коростеньский, Корсунь-Но- 
вомиргородский, Рижский, Салминский, Выборгский) изложены в кни
гах «Анортозиты СССР» [1974] и «Анортозит-рапакивигранитная фор
мация...» [1978].

Петрография пород анортозитовой серии

Анортозитовые породы, участвующие в строении анортозито-рапаки- 
Еигранитных плутонов, представлены практически всеми (по степени ме- 
ланократовости) разновидностями базитов, начиная с почти мономине-



ральных анортозитов и кончая плагиоклазсодержащими ультрабазита- 
ми. Согласно предложенной О. А. Богатиковым и А. П. Биркисом 
[1973] классификации, среди анортозитов выделяются: 1) мономине- 
ральные анортозиты; 2) габбро-норито-анортозиты и троктолито-анор- 
тозиты; 3) лейкократовые габбро-нориты, оливиновые габбро-нориты и 
троктолиты; 4) габбро-нориты, оливиновые габбро-нориты и троктолиты; 
5) плагиоклазовые оливиниты, перидотиты и пироксениты. Эта 
классификация анортозитов весьма близка к принятой 24-й сессией 
Международного геологического конгресса систематике основных пород 
и в известной мере отвечает распространенности тех или иных разно
видностей анортозитовых пород (рис. 1). Наиболее распространены 
анортозиты, габбро-анортозиты и лейкократовые габбро-нориты (трок
толиты), значительно реже встречаются мезо-меланократовые разно
видности основных пород, ультрабазиты крайне редки. Кроме того, в 
составе серий локально развиты ортоклазовые анортозиты и габбро-но
риты, пегматоидные образования, а также обособления гранитного со
става в анортозитах.

По своим текстурным, структурным и минералогическим особенно
стям все эти породы весьма сходны между собой, между выделенными 
группами пород имеются все переходы. Поэтому они представляют со
бой единую анортозитовую (габбро-анортозитовую) серию пород, кото
рые являются дифференциатами единой магмы, или же единый анор
тозитовый комплекс пород [Афанасьев, 1949].

Все основные породы обладают массивной текстурой, однако неред
ко отмечается субпараллельное расположение таблитчатых кристаллов 
плагиоклаза и маломощных линзовидных скоплений цветных минера
лов. Часто в вертикальном направлении наблюдается чередование анор
тозитов, лейкократовых и мезократовых пород, а также габбровых и 
норитовых, оливиновых и безоливиновых разновидностей этих пород, 
что наряду со слабо выраженной директивной структурой придает ба- 
зитам неясное грубополосчатое строение: Средний модальный состав 
анортозитовых серий из различных плутонов приведен в табл. 2.

Анортозиты. Это почти мономинеральные крупно-гигантозернистые 
породы, нередко порфировидные, окрашенные с светло- и темно-серый 
до черного цвет, местами иризирующие. Белые разновидности анорто
зитов редки. Структура пород панидиоморфнозернистая с элементами 
офитовой, реже габбровой.

Плагиоклаз образует таблитчатые и изометрические зерна разме
ром от 1—2 до 30—40 мм и реже до 10—15 см, сдвойникованные по аль- 
битовому и периклиновому законам. Часто наблюдаются «висячие» двой
ники, пересекающиеся, прерывистые, не доходящие до краев зерен. Со
став плагиоклазов колеблется от Ап^-и  до Ап55_в0, при этом в анорто
зитах Украины и плутона Ахвенисто порфировидные кристаллы пла
гиоклаза более основные — Лп5в_в0, чем плагиоклаз мелкозернистой ча
сти пород — Ап\г-48. Лишь в анортозитах Рижского плутона отмечается 
постоянство состава плагиоклазов Ап52- Ъ6 вне зависимости от крупно
сти зерен. Изредка наблюдаются зональные кристаллы с более кислой 
каймой Лп40_47. Плагиоклаз содержит обильные включения рудного ми
нерала, иногда циркона и апатита. Нередко можно заметить следы со
бирательной перекристаллизации.

Интерсертальный калиевый полевой шпат обнаруживает неправиль
но-пятнистое полисинтетическое двойникование. а в плагиоклазах ча
сты антипертитовые вростки пятнистого типа. Кварц встречается не во 
всех породах, обычно он интерсертальный и ксеноморфный.

Пироксены чаще всего ксеноморфные, форма их кристаллов непра
вильно-полигональная, клиновидная; часто с длинными ответвлениями.
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Рис. 1. Систематика анор
тозитовых пород по со

держанию темноцветных 
минералов
/ ,  I I  — ном енклатуры :

I — анортозитов по А. П.
Биркису и О. А. Б о га 
тикову [1973],

I I  —  базитов, принятая 
24-й сессией М еж д у
народного геологиче
ского конгресса в 
1972 г. Гистограмм а 
частоты  встречаем о
сти анортозитов в з а 
висимости от их ме- 
ланократовости  со
ставлена на основа
нии данны х о н орм а
тивном (327 образцов) 
и м одальном  (380 об
разцов) составах  по
род анортозитовы х 
ком плексов. М асш таб:
1 см =  25% частоты  
встречаем ости

Иногда встречаются идиоморфные короткопризматические кристаллы. 
Ортопироксен является более ранним относительно клинопироксена. 
Состав ортопироксена варьирует от Fskb- kl (Рижский плутон) до Fs52- eо 
(плутоны Ахвенисто и украинские). Более железистые ортопироксены 
встречены в породах Межреченского массива и Салминского плутона 
(Fs65- 7о). Ромбический пироксен часто содержит пластинчатые вклю
чения или микровыделения моноклинного пироксена (структуры распа
да). Состав самостоятельных зерен клинопироксена Wo^En^Fs^ .(Риж
ский плутон). Характерны диаллаговая отдельность и тонкие пластин
чатые включения ортопироксена, параллельные (100).

Оливин среднежелезистый (Fa38_40 — Рижский плутон и Fae0_в4 — 
Коростеньский плутон) на границе с плагиоклазом окружен узкими 
прерывистыми келифитовыми каймами из пироксена, амфибола и био
тита. Зеленовато-бурая феррогастингситовая роговая обманка обра
стает и замещает пироксены. Керсутит, как реакционный минерал, 
встречен только в анортозитах Рижского плутона. Биотит реакционно 
обрастает зерна оливина, пироксенов и рудного минерала или образу
ет тонкие пластинки в плагиоклазе, среднежелезистом в анортозитах 
Рижского плутона (/=0,4) и высокожелизистом в породах Корсунь-Но- 
вомиргородского плутона (/ =  0,75—0,8). Рудный минерал представлен 
мелкими идиоморфными или крупными ксеноморфными выделениями, 
агрегаты его зерен приурочены к скоплениям фемических минералов.

Габбро-анортозиты и лейкократовые габбро-нориты. Структура по
род, набор минералов и их составы такие же, как в мономинеральных 
анортозитах. Эти породы из разных плутонов различаются прежде все- 
то по содержанию оливина. Так, в составе рижского и корсунь-новомир- 
городского комплексов преобладают оливиновые разновидности харак
теризуемых пород, а в салминском и выборгском комплексах они, на
против, отсутствуют. В Коростеньском плутоне примерно одинаково раз
виты как оливиновые, так и безоливиновые разновидности. Кроме того, 
лейкократовые базиты из различных плутонов, как и анортозиты, не
значительно различаются основностью плагиоклаза и железистостыо 
фемических силикатов.
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Модальные составы (в %) пород различных комплексов анортозитовой серии

Минералы 1 2 3 4 5 6 7 8 9

pi 9 4 , 2 9 4 , 4 9 6 , 5 8 1 , 3 7 6 , 6 8 0 , 7 4 5 , 3 5 5 , 6 5 2 ,8
01 0 , 4 — 0 , 6 8 , 3 — 1 , 2 — 1 , 4 1 , 7
О рх 2 , 2 2 , 6 0 , 8 4 , 0 7 . 8 7 , 1 3 2 , 6 5 , 5 2 3 ,1
С рх 0 , 8 1 , 0 0 , 6 2 , 9 1 , 8 4 , 0 8 , 1 1 6 , 6 9,5*’
Ы 0 , 2 0 , 1 0 , 1 0 , 7 2 , 1 0 , 5 0 , 5 1 , 9 —

A m f + + — + 2 , 2 0 , 1 1 , 6 1 , 1 —

Рудные 0 , 6 0 , 1 0 , 4 1 , 2 3 , 6 0 , 9 7 , 8 3 , 6 7 ,0 '
А р 0 , 1 0 , 1 0 , 1 0 , 1 0 , 7 0 , 4 1 , 0 1 , 2 3 , 2
Or 0 , 8 0 , 5 0 , 1 0 , 2 3 , 2 1 , 5 1,4 1 0 , 0 2 , 7
Q 0 , 3 1 , 0 0 , 2 — 1 , 5 + 0 , 2 — —

Вторичные 0 , 5 0 , 2 0 , 6 1 , 6 0 , 5 3 , 6 1 , 0 3 , 1 —
п 73 12 28 4 0 25 69 15 44 2

Минералы 10 и 12 13 14 15 16 17

Р1 63,4 54,8 47 ,4 59,6 58,8 20,7 14,0 3 ,0
01 9 ,4 8 ,4 10,4 34,2 29 ,0 66 ,9 35,0 4 4 ,0
Орх Ю,3 9,7 25 ,0 1 ,0 + 0,1 2>0 1 ,0
С рх 5 ,8 17,2 0 ,2 1 ,5 0 ,1 1,4 30,0 31 ,0
Bi 1 ,5 0 ,4 3 ,7 1,0 — 0 ,6 1 ,0 1 ,0 '
A m f + 0 ,1 — — — — — —

Рудные 5 ,7 6 ,6 7,7 1 ,5 7 ,2 6 ,3 15,0 46,0
А р 1 ,1 1 ,1 5 ,3 + 4 ,9 + 3 ,0 4 ,0 '
Or
о

1 ,2 1 ,2 0 ,3 — + — + —
ч

Вторичные 1 ,6 0 ,5 _ 1,2 _ 4 ,0 _ _
я 10 72 9 8 3 5 57 35

П р и м е ч а н и е .  1-**3 — анортозиты; 4—6 — габбро- анортозиты; 7 — 9 — габбро-нориты; 10—12 — о ли . 
вьн-габбро-нориты; 13, 14 — троктолиты ; 15-“ 17 *- ультрабазиты .
О бразцы  плутонов; 1, 4, 10, 13, 15 — Риж ского; 2, 5, 7 — Салминского; 3, 6, 8, 11, 16, 17 Коростень- 
ского; 9, 12, 14 — Кор сунь-Новомиргородского.
€-f> — минерал присутствует в количестве соты х долей процента, «—» — минерал о тсутствует.
Здесь и д ал ее : п  — количество определений.

Оливиновые нориты и габбро-нориты. Минеральный состав их из
менчив, особенно неустойчиво содержание моноклинного пироксена и 
рудного минерала, в случае преобладания оливина они переходят в 
троктолит. Эти породы массивные, реже грубополосчатые, крупно
среднезернистые, обладают габбро-офитовой структурой. Для многих 
разновидностей характерно широкое развитие друзитовых структур.

Плагиоклаз образует таблитчатые и призматические кристаллы 
размером до 2—3 см, полисинтетически сдвойникован, его состав 
Ля48_55, иногда отмечается зональность с внешней зоной Ля42_45. Бо
лее изменчивый состав плагиоклаза (Лп44_58) установлен в базитах 
Украины, при этом вкрапленники более основные (Апь0_57), чем плагио
клаз мелкозернистой ткани пород (Лп44_50). Нередко, наблюдаются



антипертитовые вростки щелочного полевого шпата, последний развит 
также в интерстициях.

Цветные минералы чаще всего образуют сростки совместно с руд
ными минералами. Форма пироксеновых сростков неправильно-углова
тая, полигональная, оливиновые сростки обычно округлые. Оливин в 
базитах Рижского плутона среднежелезистый — Fa36- 38y в габбро-нори
тах украинских плутонов более железистый — от Fak8- ъъ до Fa88- 139 
здесь же встречены максимально железистые оливины — от Fa85 до 
Еа9Ъ. На границе с плагиоклазом часты келифитовые каймы из ромби
ческого или моноклинного пироксена. Реже каймы имеют сложное 
строение (последовательно нарастают орто- и клинопироксен, амфибол- 
плагиоклазовый или шпинель-плагиоклазовый симплектит и биотит).

Ромбический пироксен встречается в виде неправильных изометри
ческих зерен, реже — в виде удлиненных кристаллов, заметно окрашен, 
обычно среднежелезистый — Fs 5̂_в0. Существенно магнезиальный орто
пироксен — Fs27—зо отмечен только в норито-троктолитах Рижского 
плутона. Характерны тесные срастания с оливином и эмульсионные 
структуры распада. Местами эмульсионная структура сменяется пла
стинчатой и решетчатой, с одновременным погасанием тонких пла
стинок клинопироксена. Иногда наблюдается симплектитовое сраста
ние ортопироксена с рудным минералом. Моноклинный пироксен 
(Wo38-b3En„-25Fs32-bb) представлен крупными, до 5—10 мм, зернами, з 
которых отмечаются обильные пластинчатые и червеобразные выделе
ния ортопироксена и рудного минерала (структуры распада?). Нередко 
клинопироксены образуют в плагиоклазах червеобразные, овальные и 
неправильные вростки, угасающие одновременно или веерообразно. Пла
гиоклаз в таких случаях без двойников и обладает облачным погаса
нием.

Во многих разновидностях оливиновых габбро-норитов, особенно з 
Салминском и Коростеньском плутонах, зеленовато-бурая феррога- 
стингситовая роговая обманка замещает (Пироксен. Реже наблюдается 
керсутит, совместно с биотитом обрастающий оливин и рудный мине
рал. Биотит реакционно обрастает ильменит, реже — оливин и пирок- 
сены. Биотит среднежелезистый в базитах Рижского плутона и высоко
железистый (/=0,8) в породах Корсунь-Новомиргородского плутона. 
Рудный минерал представлен мелкими идиоморфными кристаллами 
либо скоплениями зерен, образующими сидеронитовую структуру.

Нориты, габбро-нориты и габбро. Нориты и габбро-нориты встрече
ны в небольшом количестве в составе большинства базитовых масси
вов, они окрашены в темно-серый цвет, средне-мелкозернистые, иногда 
порфировидные. Структуры, набор минералов и их кристаллооптиче
ские характеристики и состав те же, что и в оливиновых габбро-нори
тах.

Габбро играют подчиненную роль в составе анортозитовых комп
лексов и встречены только среди пород украинских плутонов. Это 
темно-серые средне-мелкозернистые породы, равномернозернистые или 
с порфировидными кристаллами плагиоклаза. Структура габбровая и 
габбро-офитовая. Плагиоклаз имеет изменчивый состав Ля43_55, причем 
его основность возрастает с увеличением размеров зерен. Встречаются 
зональные кристаллы (ядро Ля45_53, кайма Лп37_42). Щелочной полевой 
шпат встречен в виде пленочного антипертита и интерсертальных 
ксеноморфных зерен. Оливины железистые и высокожелезистые — 
от Faeо до Fa8b- 9b. Клинопироксен обычно ксеноморфен, его состав 
Woi0En20Fsi0. Ортопироксен Fs38 встречается редко. Ильменит наблюда
ется в виде крупных ксеноморфных зерен, с ним ассоциируют сульфиды.



Троктолиты и лейкотроктолиты. Эти породы широко распростране
ны только в Рижском плутоне, в других плутонах они образуют отдель
ные «шлиры» и «прослои» в оливиновых габбро-норитах. Это массивные 
или неяснополосчатые крупнозернистые, иногда порфировидные поро
ды темного серовато-зеленоватого или черного цвета, с габбро-офито- 
вой структурой. Характерно широкое развитие келифитовых и друзито- 
вых структур. В троктолитах Корсунь-Новомиргородского плутона 
встречены разновидности с флюидальной текстурой. По составу мине
ралов и особенностям строения все они близки к оливиновым габбро- 
норитам.

Плагиоклазовые ультрабазиты. Плагиоклазовые ультрабазиты и 
тесно связанные с ними меланократовые оливиновые габбро-нориты и 
троктолиты являются экзотическими породами, они встречены в виде 
шлировых и полосовидных выделений. Чаще всего контакты их с оли- 
виновыми габбро-норитами резкие. Среди ультрабазитов выделяются 
оливиниты, перидотиты, вебстериты, гиперстениты и клинопироксениты.. 
Структура этих пород панидиоморфнозернистая, участками сидерони- 
товая.

Количество плагиоклаза не превышает 10—20%, его состав Ank3- b0, 
мало отличается от состава плагиоклаза из пород других групп. Он 
образует ксеномофные, нередко деформированные удлиненно-приз
матические и таблитчатые кристаллы, зажатые между зернами оливи
на или пироксенов. Оливин встречается в виде округлых зерен и их 
сростков. Широко развиты келифитовые каймы, часто сложного строе
ния. Состав оливина Fa33- k2 в породах Рижского плутона, Fak5_в5 — 
Коростеньского и Fae0- 70 — Корсунь-Новомиргородского.

В меланократовых базитах и ультрабазитах Коростеньского плу
тона клинопироксен преобладает над ортопироксеном, в породах Кор
сунь-Новомиргородского плутона клино- и ортопироксены присутствуют 
в переменных количествах, и лишь в ультрабазитах Рижского плутона 
преобладает оливин. Ортопироксен из пород Рижского плутона магне
зиальный Fs3о, представлен идиоморфными изометричными зернами. 
Характерна собирательная перекристаллизация ортопироксена, часто 
наблюдаются структуры распада, с обильными пластинчатыми, черве
образными или эмульсионными микровыделениями клинопироксена.. 
Ортопироксен из пород украинских плутонов среднежелезистый — 
Fs5i- eo. Клинопироксен образует крупные кристаллы с пластинчатыми 
вростками и микровыделениями ортопироксена, часто содержит ориен
тированные микровключения рудного минерала. Состав клинопироксе- 
на Wo32En25Fsk2 (клинопироксениты Корсунь-Новомиргородского плу
тона). Рудный минерал присутствует в интерстициях между микроксе- 
нами с формированием сидеронитовой структуры, а также образует 
микровключения в орто- и клинопироксенах.

Пегматоидные образования. Шлирообразные тела меланократовых 
пегматоидов встречены среди анортозитов украинских плутонов [Лебе
дев, 1936; Кононов, 1966]. Они состоят из крупных (4—5 мм) кристал
лов ортопироксена Fse5 и клинопироксена, которые находятся в пегма- 
тоидном срастании с ильменитом. Плагиоглаз Ank3_4в, а также мелкие 
зерна оливина, биотита, калиевого полевого шпата и апатита состав
ляют 25—30% объема породы.

Пегматоидные базиты описаны в плутоне Ахвенисто [Savolahti, 
1956]. Они состоят из крупных (до 20 см) кристаллов ортопироксена и 
плагиоклаза, между которыми находится небольшое количество сред
незернистого агрегата, состоящего из кварца, калиевого полевого шпа
та, апатита и рудного минерала. Минеральный состав варьирует, иногда



гиперстен отсутствует, местами его содержание достигает 50%. Иногда- 
пегматоидные нориты и анортозиты образуют подобие извилистых жил, 
пересекающих одна другую.

Ортоклазовые анортозиты и нориты. Ортоклазовые анортозиты, 
встреченные в Рижском и Корсунь-Новомиргородском плутонах, отли
чаются резко повышенными содержаниями ортоклаз-пертита и кварца. 
В крупных таблитчатых кристаллах плагиоклаза ярко выражена крае
вая зона пониженной основности. Ортоклаз нередко микрографически' 
срастается с кварцем. Оливин обладает реакционными гиперстеновыми 
каймами. Ортопироксены в отдельных случаях окружены коричнево
зеленой роговой обманкой. Характерно обилие апатита. Ортоклазовые 
нориты, установленные О. А. Богатиковым [1974] среди базитов Кор- 
сунь-Новомиргородского плутона, представляют собой среднезернистые 
породы с неправильнозернистой такситовой, местами монцонитовой и 
панидиоморфнозернистой структурами. Иногда отчетливо выражена^ 
трахитоидная текстура. Главными минералами являются лабрадор-ан- 
типертит, ортопироксен (со структурами распада) и интерсертальный 
ортоклаз (до 10—12%). Ильменит слагает многочисленные мелкие зер
на с образованием сидеронитовой структуры.

Гранитные обособления в анортозитах. В ряде мест Рижского плу
тона встречены обособления гранитного материала в анортозитах. Гра
нитный материал образует маломощные (1—1,5 см) жилки, линзовид
ные или бесформенные обособления до 5—10 см в поперечнике. В наи
более «гранитизированных» участках изолированные или сообщающие
ся обособления гранитного материала составляют до половины объема 
породы. Контакты гранитного материала и анортозитового «субстрата» 
сравнительно резкие, иногда секущие порфировидные таблицы плагио
клаза. Гранитный материал представлен крупнозернистым мезоперти- 
товым гранитом (мезопертит — 50—65%, кварц — 30—40%, плагиоклаз 
Апзо_з5 —2—3%, единичные зерна клинопироксена, характерно обилие, 
до 50%, длиннопризматического апатита). Структура гипидиоморф- 
нозернистая с элементами микрографической и аплитовой. Неправиль
ной формы обособления ортоклазового гранита встречены также среди 
анортозитов Коростеньского плутона (Головинский карьер).

Типоморфные минералы пород анортозитовой серии

В анортозитовой серии пород следует выделять главную минеральную 
ассоциацию Pl+ 01+Орх+Срх+П  и второстепенную ассоциацию мине
ралов, свойственных уже гранитоидным породам,
Многие из этих минералов обладают некоторыми морфологическими и 
химическими особенностями, присущими только минералам анортози
тов этапа стабилизации древних платформ.

П л а г и о к л а з  является главным породообразующим минералом 
всех разновидностей пород анортозитовой серии, за исключением уль- 
трабазитов. В анортозитах отдельные его кристаллы достигают длины 
от нескольких до 15 см. В габбро-норитах и троктолитах обычны зерна 
до 0,3—1 мм в поперечнике, лишь порфировидные выделения достига
ют 5—10 мм. Часто встречаются полисинтетические двойники по аль- 
битовому, реже по периклиновому закону, что вообще свойственно 
всем анортозитам мира [Дир и др., 1965—1966]. Зональность наблюда
ется редко, с разницей составов центра и каймы кристаллов в несколь
ко процентов анортита. Наиболее типичны изометрические кристаллы,, 
бывают также крупные зерна таблитчатые, призматические и зазубрен
ные с торцов.



Плагиоклаз часто насыщен тонкими пластинчатыми и пылевидными 
включениями титаномагнетита, магнетита и гематита. При этом содержа
ние общего железа и титана в плагиоклазе из мономинеральных анор
тозитов в несколько раз выше, чем в плагиоклазе из габбро-норитов и 
троктолитов. Присутствие такого большого количества рудных включе
ний может быть связано с процессом распада первичного гомогенного 
плагиоклаза при понижении температуры. Однако не исключено обра
зование рудных включений в результате диффузионных процессов за 
счет привноса или перераспределения вещества из соседних фемических 
и окиснорудных минералов. Польдерваарт [Poldervaart, 1954] указы
вает, что интенсивность подобных процессов возрастает с повышением 
температуры при повторном разогреве пород.

Плагиоклазам часто свойственна иризация. Согласно современным 
представлениям эта особенность плагиоклаза связана с субрентгенов- 
ским чередованием в кристаллах плагиоклаза зон различной основно
сти, что обусловливает для плагиоклазов состава Ап25 — Ап1Ъ промежу
точную структуру между структурами альбита и анортита и соответст
вующие эффекты на рентгенограммах [Bown, Gay, 1958; Megaw, 1960; 
и др.].

Состав плагиоклаза в породах анортозитовой серии почти всегда 
постоянный и, судя по многочисленным кристаллооптическим опреде
лениям, химическим анализам минерала и пересчетам состава пород на 
нормативные минералы, колеблется в пределах АпкЬ — Апв0. Анортози
товые породы из разных плутонов незначительно различаются между 
собой по основности плагиоклаза [Богатиков, Биркис, 1970, 1973; и др.]. 
На рис. 2 показаны диаграммы частоты встречаемости (в %) плагио
клазов различной основности в породах разных анортозитовых комплек
сов. Наиболее основные плагиоклазы (с максимумами частоты встре
чаемости An55_eo) встречены в базитах Рижского плутона, более кислые 
плагиоклазы (с максимумами An50- 55) присущи анортозитам Коростень- 
ского и Салминского плутонов. Основность плагиоклаза закономерно, 
хотя и незначительно, понижается от анортозитов к габбро-анортози
там и далее к габбро-норитам и ультрабазитам, за исключением Риж
ского комплекса, где эта закономерность обратная.

Химические составы плагиоклаза (табл. 3) нанесены на диаграм
му АЬ — Or — Ап (рис. 3). Основность минералов изменяется незначи
тельно, в интервале Апъ2 — Апв0. Плагиоклазы содержат от 4—8 до 
10% ортоклазового минала и по существу являются плагиоклаз-анти- 
пертитами с почти предельным содержанием ортоклаза. Наблюдается 
понижение количества ортоклазового минала в плагиоклазе по мере 
увеличения его основности. Рентгенометрические исследования показа
ли, что все плагиоклазы являются упорядоченными [Анортозит-рапа- 
кивигранитная формация..., 1978].

Ще л о ч н о й  п о л е в о й  ш п а т  присутствует в двух морфогенетиче
ских видах: 1) интерстициальные выделения, максимальные содержа
ния которых не превышают 2—4%; 2) антипертитовые вростки в плаги
оклазе, до 4—8% объема плагиоклазовых зерен. Судя по кристаллооп
тическим данным [Богатиков, Биркис, 1973] и рентгенографическим 
исследованиям [Анортозит-рапакивигранитная формация..., 1978], обе 
разновидности относятся к высокотемпературному неупорядоченному 
щелочному полевому шпату — высокому ортоклаз-пертиту с содержани
ем А Ь + А п = 24—32%.

Химические составы этого минерала приведены в табл. 3 и на рис. 3. 
Эти данные указывают на его принадлежность к ортоклаз-пертитам с 
содержанием 27—30% АЬ и 10—12% Ап (состав плагиоклазового ми-
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Рис. 2. Диаграммы частоты встречаемости плагиоклазов различной основности в поро
дах анортозитовых комплексов
I — анортозиты; II — габбро-анортозиты; III — габбро-нориты и ультрабазиты. Комплексы плутонов: 
а — Рижского, б — Коростеньского, в — Корсунь-Новомиргородского, г — Салминского. В кружках —  
количество анализов
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Рис. 3. Диаграмма АЬ—Ог—Ап составов полевых шпатов из пород анортозитовых 
комплексов
1—4 — анортозиты; 5—8 — габбро-нориты. Комплексы плутонов: 1 ,5  — Рижского, 2, $ — Коростень-- 
ского, 3, 7 — Корсунь-Новомиргородского, 4, 8 — Салминского



Компонент \ 2 3 4 5 6

SiO* 5 5 ,3 9 5 5 ,0 5 5 5 ,0 5 5 5 ,4 9 5 3 ,3 3 5 4 ,9 6
ТЮ2 0 , 2 1 0 , 0 8 0 , 3 2 — — 0 , 2 5
А1а0 3 2 7 ,6 6 2 7 ,9 8 2 8 , 1 6 2 8 ,2 4 2 9 ,3 2 2 5 ,9 1
FejP3 0 , 2 8 0 , 1 6 0 , 1 6 — 0 , 9 5 2 ,0 8
FeO 0 , 1 6 0 ,2 8 0 , 5 0 — — 0 ,2 8
MnO Следы 0 , 0 1 — — — Следы

MgO 0 , 2 0 0 , 3 5 — — 0 , 1 0 i , i 6

CaO 1 1 ,0 1 1 0 ,9 6 1 0 ,2 0 1 0 , C8 1 1 ,5 8 1 0 ,3 6
NaaO 4 , 7 6 4 , 6 4 5 , 0 2 5 ,2 2 4 , 4 0 4 ,5 4
K20 0 , 4 9 0 , 5 4 1 ,2 1 0 ,9 7 0 ,9 2 0 , 6 5
HaO 0 , 0 5 0 , 0 4 0 ,0 4 — 0 ,4 1 0 , 0 2
П . п . п . — — — — — 0 ,3 2

С у м м а 1 0 0 ,2 1 1 0 0 ,0 9 1 0 0 ,6 6 1 0 0 ,0 0 1 0 0 ,0 1 100 ,51

Ab 4 1 , 2 4 0 , 6 4 2 , 3 4 4 , 2 3 7 ,2 4 0 , 8
An 5 6 , 0 5 6 ,0 5 0 , 5 5 0 , 2 5 7 ,2 5 5 , 0
Or 2 , 8 3 , 4 ■ 7 , 2 5 , 6 5 , 6 4 , 2

АпЦАп+АЬ) 58 68 54 53 61 57

7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17

59,37 56,85 52,£8 5 3 ,3J 55,34 54,88 55,84 64,30 _ 64,60
0 , ( 7 0,85 0,07 0,08 — — — 0,05 — — 0 ,0 5

25,10 26,92 27,40 27,89 27,73 27,45 27,36 20,00 — — 19,90
0,02 0,C6 0,10 0,20 0,80 0,64 0,42 0,15 — — 0,28
0,14 — 0,36 1,40 — — — — — — —
0 ,(1 0,01 0,004 — — — 0,01 — — 0,01
0 ,52 0 ,49 1,26 — — — — He onp. — — He onf>.
8,47 9,24 11,64 10,99 10,08 10,24 10,40 2,28 1,34 1,12
4,41 4 ,89 4,63 5,02 5 ,CO 4,25 4,75 3,38 7,23 6,92 Q CQ
1,53 0,94 0,57 0,75 1,0( 2,25 1, ( 0 10,20 5,13 5,36 0,00 

10 03
0,07 0 ,06 0,10 0,13 — — — — — — AO

0,41 0 ,30 0,22 0,63 — — — 0,50 — —

100,37 100,27 100,38 100,26 130,15 99,71 99,77 100,81 •— — 100,91
41 ,9 44,6 39,1 41 ,9 43 ,0 35,9 41,1 27,9 60,0 59,0 29,8
48,1 49,4 57,6 53,7 50,8 51,0 52,7 11,4 12,0 10,0 12,3
10,2 6,0 3,3 4,4 Г б ,2 13,1 6,2 60,7 28,0 3 1 , 0 57,9
53 53 60 56 54 58 56 29 17 15 29

П р и м е ч а н и е .  1—13 — плагиоклазы: 1—5, 7, 10, 11 — анортозиты, 6 , 12,
13 — габбро-нориты, 8 , 9 —нориты; 14—17 —щелочные полевые шпаты: 14 —габ
бро-анортозит, 15 — гранитное обособление в анортозите, 16 — норит, 17 — габ
бро-норит.
Образцы плутонов: 1—3, 14—16 — Рижского ( 1 — скв. 5 Блидене, 2 — скв. П-12 
Приекуле, 3 — скв. 52 Кандава, 14 — скв. 13 Межвагари, 15, 16 — скв. 49 Вер- 
гале); 4, 5, 17 — Коростеньского (17 — скв. 3634 Вишняковка); 6 —9 — Корсунь- 
Новомиргородского; 10—13 — Салминского (10 — скв. 3 Сорбола, И — скв. 18 
Тулокса, 12 — скв. 7 Умости, 13 — скв. 4 Кутун-Перти).

В плагиоклазах присутствуют: в обр. 7—0,11% Р2О5, 0,11% S 0 3; в обр. 8— 
0,14% P2Os, 0,11% S 0 3; в обр. 9-1,03% P2Os, 0 , 12% S 0 3.
Анализы по данным: 1, 3, 11—17 — А. П. Биркиса, 2 — О. А. Богатикова,
4, 5 — П. И. Лебедева, 6—9 — Ю. В. Кононова [1966], 10 — Е. В. Шаркова. 
Анализы выполнили: 1 — Б. Е. Шенфедьд, 3, 11—14, 17 — М. А. Зилгалве (Цен
тральная лаборатория Управления геологии Латвии), 2 — Л. К. Берзе (Риж
ский политехнический институт), 15—16 — химическая лаборатория ИГЕМ АН 
СССР.



нала Лм29-зо). Растворимость кальция в щелочном полевом шпате огра
ничена содержанием 10—12% Ап , которое, согласно У. А. Диру с соав
торами [1965—1966], является почти предельным для ортоклаза, что 
подтверждается также на примере составов этого минерала из анорто
зитов. Изученные ортоклаз-пертиты — одни из наиболее высокотемпе
ратурных разновидностей (температура кристаллизации 800—900° С) 
щелочного полевого шпата [Богатиков, Биркис, 1973].

К в а р ц  является второстепенным минералом некоторых лейкокра- 
товых разновидностей анортозитовой серии пород, его содержание обыч
но не превышает 3%. Кварц интерсертальный, резко ксеноморфный, 
часто с облачным погасанием. Иногда наблюдаются микрографические 
прорастания плагиоклаза кварцем.

Р о м б и ч е с к и й  п и р о к с е н  и п и ж о н и т .  Ортопироксен являет
ся самым распространенным минералом большинства пород анортози
товой серии. Образует самостоятельные ксеноморфные кристаллы раз
личных размеров, иногда крупные (до 2 см). Часто встречается в виде 
тонких срастаний с клинопироксеном, образуя с ним пластинчатые, чер
веобразные, эмульсионные и другие структуры распада твердого раст
вора. Химический состав таких пироксенов указывает на их принад
лежность как к ортопироксену с почти предельным содержанием вол- 
ластонитового минала, так и к пижониту, причем четкой границы меж
ду ними провести нельзя. Пластинки авгита ориентированы параллель
но грани (001) ортопироксена, что отвечает, согласно Г. Хессу, ромби
ческим пироксенам стиллуотерского типа [Hess, 1960]. Образование 
подобных структур связано с инверсией первичного пижонита, кристал
лизовавшегося в глубинных условиях при высоких температурах.

Составы ортопироксена (по кристалооптическим данным) обычно 
среднежелезистые: Рижский плутон — Fs *2- 5о> остальные плутоны — 
F s 52- 60. Л и ш ь  в  габбро-норитах Украины и Южной Фенноскандии встре
чены также более железистые разновидности — Fs60_75, а в ультрабази- 
тах Рижского плутона — более магнезиальные ортопироксены — Fs27- 3о-

Химические составы ортопироксена и пижонита (табл. 4) показаны 
на диаграмме в координатах Са—Mg—(F e^+ F e^+ M n ) (рис. 4). Как 
следует из диаграммы, в анортозитовых породах присутствуют как ор
топироксены, так и тесно связанные с ними пижониты. Субкальциевые 
разновидности пироксенов, представляющие собой в химическом отно
шении переходную группу между орто- и клинопироксенами, встречают
ся редко. Судя по химическим составам, наиболее магнезиальные пи- 
роксены (бронзит—гиперстен) встречены в пегматоидном габбро мас
сива Ахвенисто и в габбро-норите Рижского плутона. Ортопироксен и 
пижонит в анортозитах других плутонов относятся к феррогиперстенам 
и промежуточным пижонитам. При этом ортопироксен и пижонит из 
собственно анортозитов всегда более железистые, чем эти же минералы 
из габбро-норитов того же самого комплекса, что находится в противоре
чии с определением состава этих минералов по кристаллооптическим 
данным. Причина такого несоответствия не ясна. Коэффициенты Са- 
катиона в ортопироксене из анортозитов равны 0,060—0,100. Согласно 
экспериментам Л. Атласа [Atlas, 1952], это указывает на высокие тем
пературы кристаллизации ромбического пироксена и пижонита —1 0 0 0— 
1100° С.

М о н о к л и н н ы й  п и р о к с е н  встречается в габбро-норитах, где 
его содержание иногда достигает 20—25%, лишь в Коростеньском плу- 
тоне встречено нормальное габбро. Самостоятельные кристаллы кли- 
чопироксена ксеноморфны, достигают 10 мм в поперечнике. Кроме того,



Таблица 4
Химический и компонентный составы (в вес.%) пироксенов

Компонент l 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Si02 51,15 51,08 49,19 48,25 48,32 51,04 46,60 49,16 50,01 50,03
ТЮ2 0 ,3 4 0,40 1,78 0,50 0,30 0,37 0,52 0,11 0,44 0,46
А126 3 2,45 1,13 3,16 1 ,1 2 0,20 2,18 1,58 0,39 0,13 0,15
Fe20 3 4,87 1,13 2,46 1,55 1,06 2,35 2,42 2,00 1,30 1,17
FeO " 18,52 19,76 24,85 29,08 31,56 21,25 30,36 27,00 30,75 29,60
MnO 0,42 0,53 0,38 0,49 0,52 0,37 0,33 0,57 0,47 0,46
MgO 19,94 23,65 10,70 14,32 13,49 16,18 12,81 16,41 14,40 15,19
Са 1,41 2,12 5,67 3,29 2,66 5,13 3,22 2,96 1,93 2,23
NaaO 0,04 0,016 0,56 0,15 0,29 0,45 0,37 0,12 0,08 0,09
к 2о 0,038 0,0 0,47 0,14 0,02 0,095 0,06 Не onf>. 0,05 0,04
н 2о 1,30 0,38 0,47 0,08 0,02 0,61 0,26 СЯеды 0,07 0,06
П.п.п. — — — 1,59 — 1,47 0,79 0,57 0,68

С у м м а 99,47 100,234 99,811 99,90 100,45 100,025 100,15 99,96 100,45 100,38

Еп 58,7 63,7 35,4 42,0 39,7 49,4 38,1 49,9 42,4 47,0
Fs 38,4 32,2 51,1 51,1 54,7 40,4 55,0 47,0 53,5 47,5
Wo 2,9 4,1 13,5 7,9 5,6 10,2 6,9 6,1 4,1 5,5
f 0,40 0,34 0,59 0,55 0,58 0,45 0,59 0,50 0,56 0,5

П р и м е ч а н и е .  1 —14 — ортопироксены и пижониты: 1, 3, 8, 9, 14 — габбро-нориты, 2, 6, 13 — 
габбро-анортозиты, 4, 5, 12 — анортозиты, 7 — норит, 10 — троктолит, 11 — габбро-пегматит; 15 — 
22 — клинопироксены: 17, 19 — анортозиты, 20, 21 — габбро-анортозиты, 15, 16, 18, 22 — габбро-
нориты.
Образцы плутонов: 1, 2, 15, 16 — Рижского (1, 2, 16 — скв. 13 Межвагари, 15 — скв. П-11 Приекуле)г 
3 — Коростеньского (скв. 120 Паромовка); 4—10, 17, 18 — Корсунь-Новомиргородского; И — Ахвени- 
сто; 12—14, 19—22 — Салминского (12, 19 — скв. 18 Тулокса, 13— скв. 3 Сорбола, 14, 22 — скв. 4 Ку- 
тун-Перти, 21 — скв. 7 Умосту).
В породах присутствуют: в обр. 5 — 0,03% Р 2О 5 , 0,39% SO 3 ; в обр. 8—0,12% Р2О5, 0,33% S O 3 ; в обр.

клинопироксен часто (Присутствует в виде микроскопических вростков в 
ортопироксене. По кристаллооптическим свойствам и химическому со
ставу клинопироксены относятся к авгиту и ферроавгиту, и лишь в сал- 
минских габбро-норитах встречены субкальциевые авгиты.

Химические составы клинопироксена приведены в табл. 4 и показа
ны на рис. 4 в координатах содержаний атомов Са —Mg — (Fe2+-f- 
+ F e 3++M n). Наиболее бедны кальцием клинопироксены из анортози
тов Салминского плутона, но и здесь, помимо субкальциевого ферро
авгита, встречены «нормальные» ферроавгиты с содержанием Са
40 атомн. %. Характерно, что клинопироксен из анортозита является 
более железистым, чем клинопироксен из габбро-норита того же комп
лекса.

Необходимо отметить такую закономерность. В породах анортози
товой серии железистость возрастает в таком ряду сосуществую
щих пироксенов: клинопироксен с «нормальным» содержанием lFo-ми- 
нала субкальциевые авгит и ферроавгит-> пижонит и ферропижо- 
нит-*ортопироксен. Кроме того, клинопироксен всегда является более 
титанистым, чем ортопироксен тех же самых пород.

О л и в и н  наряду с ортопироксеном является широко распростра
ненным минералом пород анортозитовой серии. Содержание оливина в 
породах серии весьма изменчиво, что отчетливо видно на диаграмме 
Рх — Р1 — 01 (см. рис. 6 ). Размеры оливиновых зерен также изменчи
вы — от долей миллиметра до 1—3 см. Наиболее крупные зерна оливи
на встречены в лейкократовых разновидностях пород анортозитовой се-



U 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22

59,32 42,28 50,18 49,20 50,96 50,67 46,74 48,88 48,60 47,64 49,57 50,04
0,81 0,76 0,28 0,35 0,22 0,70 1,22 1,01 0,82 0,56 0,79 0,35
6,39 0,34 1,09 0,45 1,97 1,87 2,63 2,60 0,34 0,48 5,79 0,26
1,02 3,43 1,15 2,18 2,92 5,76 2,54 1,09 7,49 5,45 5,56 5,50

16,40 29,96 28,44 31,22 8,81 7,87 16,15 13,62 21,84 28,00 21,34 14,98
0,26 0,56 0,35 0,55 0,37 0,35 0,38 0,35 0,56 0,55 0,32 —

23,52 12,14 16,30 12,24 12,81 15,32 8,66 12,14 11,12 6,02 4,68 9,58
2,02 3,98 1,47 2,84 20,61 15,92 19,50 18,72 8,24 8,09 9,49 19,40

Не огф. — 0,03 — 0,38 0,29 0,41 0,33 — — 0,67 —

» — 0,02 — 0,07 0,05 0,22 0,09 — — 0,62 —
0,45 — 0,50 — 0,31 0,70 0,64 0,63 — — 1,50 —

100,22 99,45 99,81 99,03 99,43 99,47 100,42 100,13 99,01 96,79 100,33 100,11

67,5 35,9 47,8 36,9 37,4 44,7 25,5 35,7 33,3 20,5 17,7 27,6
28,3 55,6 49,1 56,9 19,3 21,9 33,3 24,7 48,9 59,7 56,7 32,2
4,2 8,5 3,1 6,2 43,3 33,4 41,2 39,6 17,8 19,8 25,6 40,2
0,30 0,61 0,51 0,61 0,34 0,33 0,566 0,41 0,60 0,744 0,76 0,54

9—0,11% Р20 5. 0,14% S 0 3, в обр. 10—0,11% Р20 5, 0,11% S 0 3; в обр. 17 — 0,88% Р20 5, 0,45% С 02; 
в обр. 18—0,02% Р20 5, 0,60% С 02.
Анализы по данным: 1—3, 6, 12, 14—16, 19—22 — А. П. Биркиса; 4, 5, 7—10, >17, 18 — Ю. В. Кононова 
[19661 (обр. 17, 18 — из коллекции О. А. Богатикова); 11 — А. Саволахти [Savolahti, 1956]; 13 — 
Е. В. Шаркова.
Анализы выполнили: 1, 15, 16 — Л. С. Абрамова, 2, 6 — Н. И. Степанова, 17, 18 — 0 . П. Острогор
ская, 21 — С. А. Горбачева (ИГЕМ АН СССР); 3, 12—14, 19—22 — М. А. Зилгалве (Центральная ла
боратория Управления геологии Латвии).

рии, где они резко ксеноморфны. Согласно кисталооптическим данным 
и химическому анализу (табл. 5) оливин в анортозитах Рижского плу- 
тона среднежелезистый — Fa3i_45, более железистым является оливин 
из основных пород украинских плутонов — Fak5_65 в анортозитах и габ
бро-анортозитах и Fabb- bо в габбро-норитах, троктолитах и ультрабази- 
тах. Составы минерала нанесены на диаграмму Mg — Fe2+ — Мп (см. 
рис. 4), все оливины плутонов этапа стабилизации древних платформ 
характеризуются повышенным (0,5—3,8%) содержанием Mn2Si0 4 срав
нительно с оливином из иных анортозитовых формаций [Богатиков, 
Биркис, 1973].

Р о г о в а я  о б м а н к а  в породах анортозитовой серии имеет преиму
щественно реакционный характер. Местами роговая обманка образует 
самостоятельные зерна, тесно срастаясь с пироксенами, биотитом и 
рудным минералом. Помимо темно-зеленого феррогастингсита встреча
ется красновато-коричневая, с резким плеохроизмом, керсутитовая (?) 
роговая обманка. По кристаллооптическим данным роговая обманка 
среднежелезистая.

Б и о т и т  присутствует в некоторых разновидностях габбро-анор
тозитов и габбро-норитов в количестве до 3%. Чаще всего биотит — 
реакционный минерал, развивается на стыке рудных зерен и плагио
клаза. Иногда замещает пироксены. Биотит густо окрашен, среднеже
лезистый, с отклонением от одноосности до 1 0 —1 2 °.

Химический состав биотита (табл. 6 ) из габбро-норита Рижского 
плутона указывает на повышенное содержание в нем титана против 
идеальной формулы, на преобладание магния над железом (/=0,35) и
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Рис. 4. Диаграммы: a — M g — С а—(Fe2+-f Fe3+ + Mn) составов пироксенов из пород 
анортозитовых комплексов; б  — Mg — Mn — Fe2+ составов оливинов из пород тех же 
комплексов
/—3 — анортозиты; 4—8 — габбро-нориты. Комплексы плутонов: 1, 4 — Рижского, 2, 6 — Корсунь- 
Новомиргородского, 3, 7 — Салминского, 5 — Коростеньского, 8 — Выборгского

на высокое содержание в нем калия. По составу заметно отличается от 
биотита из пород других базит-ультрабазитовых формаций. Наиболее 
близки к нему составы биотита из анортозитов Джугджурского плутона 
[Ленников, 1968], Волго-Уральской анортозитовой провинции (коллек
ция С. В. Богдановой), а также из габбро Кизирского плутона [Лебедев, 
Богатиков, 1963]. Однако все эти биотиты более железисты (/-=0,47— 
0,52), а биотит из джугджурских анортозитов, кроме того, содержит 
больше ТЮ2 и Fe20 3. Составы биотита из анортозитов нанесены на диа
грамму (рис. 5), где выделены поля составов биотита из пород гранули- 
товой и амфиболитовой фаций регионального метаморфизма [Велико- 
славинский, 1972]. Все эти биотиты характеризуются малой желези- 
стостью, низкой глиноземистостью и высокой титанистостью. На диаг
рамме эти биотиты смещены в сторону (M g+Fe + MrO-угла диаграм
мы, что в общем отражает высокую температуру их кристаллизации, 
превышающую температуры гранулитовой фации.

О к и с н о р у д н ы е  м и н е р а л ы  присутствуют в значительных ко
личествах лишь в меланократовых габбро-норитах и троктолитах и в 
ультрабазитах, где их содержание достигает 10—15 и 20—25%. Основ
ная часть окиснорудной фазы представлена самостоятельными зернами 
ильменита и титаномагнетита, встречаются как идиоморфные, так и 
ксеноморфные (преобладают) зерна размером от долей миллиметра до 
2 см. Кроме того, в фемических минералах и в плагиоклазе наблюдают
ся мельчайшие вростки титаномагнетита, нередко закономерно ориен-



Химический и компонентный составы (в вес.%) оливина

Компонент l 2 3 4 5

S i02 36,00 32,51 30,64 31,62 31,33
T i02 0,10 0,12 0,13 0,16 0,33
a i2o3 1,36 0,22 0,22 0,73 —

Fe20 3 1,01 2,98 0,87 1,30 —

FeO 35,80 47,40 56,91 51,50 56,03
MnO 0,43 0,62 0,70 0,67 2,41
MgO 25,28 16,05 9,57 12,62 3,61
CaO He onp. 0,11 0,56 0,59 2,07
Na20 0,006 0,16 0,18 0,12 —

K20 0,013 0,06 0,06 0,03 —

h 2o He onp. 0,05 0,12 0,02 —

П.п.п. — 0,04 0,07 0,04 —
С у м м а 99,999 100,32 100,03 100,20 100,78

Fo 55,4 37,4 24,0 30,1 9,9
Fa 44,1 61,8 75,0 69,0 86,3
Мп-минал 0,5 0,8 1 ,0 0,9 3,8

П р и м е ч а н и е .  1—3 — габбро-нориты; 4—5 — троктолиты.
Образцы плутонов: 1 — Рижского (скв. 19— Вилцини), 2, 3 — Коростеньского (2 — Володарско-Волынс- 
кий массив, 3 — Кривотинский массив), 4, 5 — Корсунь-Новомир городского.
В обр. 4 присутствуют: 0,45% Р*0,, 0,15% SO,.
Анализы по данным: 1 — О. А. Богатикова, 2, 3 — И. Л. Личака, 4, 5 — Ю. В. Кононова [1966].

Таблица 6
Химический состав (в вес.%) биотита

Компонент l 2 3
К а т и о н ы  в  

пересчете на 
12 атомов О

l 2 3

Si02 37,97 29,58 37,44 К 0,822 0,697 0,842
Ti02 4,28 7,14 4,30 Na 0,018 0,068 0,009
A120 3 13,25 14,86 14,95 н 3о 0,160 6,225 0,124

Са 0,010 0,025
Fe20 3 3,63 9,89 1,67 Mg 1,747 1,412 1,345
FeO 12,30 13,62 17,69 Fe2+ 0,734 0,866 1,084
MnO 0,30 0,20 0,14 Fe3+ 0,021 0,149 0,103
MgO 16,42 12,46 12,32 Mn 0,018 0,013 0,009
CaO He onp. 0,12 0,32 Ti 0,230 0,409 0,243
Na20 3 0,13 0,46 0,06 A1VI — — 0,033
K*0 9,03 7,18 9,01 Si 2,711 2,253 2,743
H20 1,72 3,87 2,19 Aljv 1,115 1,332 1,257
F 0,62 0,28 — Fe3+ 0,174 0,418 —

С ум  м a(—F2= OH 1,860 1,932 2,000
- 0 . ) 99,36 99,55 100,49 F 0,140 0,068 —
/ 0,35 0,51 0,47 H,0 0,140 0,068

П р и м е ч а н и е .  I — габбро-норит; 2 — апатит-титаномагнетитовый прослой; 3 — габбро-йнортозит. 
Образцы из плутонов: 1 — Рижского (скв- 13 Межвагари), 2 — Джугджурского, 3 — Вол го-Уральской 
провинции (скв. 67).
Анализы по данным: 1 — А. И. Бир киса, 2 — А. М. Ленникова [1968], 3 — С. В. Богдановой.
Анализы выполнили: 1 — Л. С. Абрамова и Н. И. Степанова, 3 — А. И. Гусева (ИГЕМ АН СССР).



тированные. Часты симплектитовые срастания рудных минералов с фе- 
мическими.

Химические составы окиснорудной фракции из анортозита и габбро- 
норита приведены в табл. 7. В целях уточнения фазового состава были 
изучены также термомагнитные характеристики анортозитов и их руд
ных фракций [Богатиков и др., 1975; Богатиков, Биркис, 1976]. Все эти 
данные свидетельствуют о том, что в рудной фракции анортозитов укра
инских плутонов преобладает гемоильменит при невысоком содержании 
гематита и рутила. В габбро-норитах наряду с гемоильменитом присут
ствует титаномагнетит (до 18—20%). Во всех основных породах Риж
ского плутона в значительных количествах присутствует как гемоиль
менит, так и титаномагнетит с тонкой структурой распада твердого

Рис. 5. Диаграмма Ti—( Alv!-fFevi3+)—
(M g -fF e 2+ + M n )  составов биотитов из ме
таморфических пород по Д. А. Великосла- 
винскому [1972]
1 — 3 — биотит из анортозитов:
/ — Рижского плутона,
2 — Волго-Уральской провинции,
3 — Кизирского плутона;
4 — поля составов биотитов из пород:
4 — анортозитовых комплексов,
Б — гранулитовой фации метаморфизма

раствора. Характерно, что в мономинеральных анортозитах преоблада
ет близкий к чистому ильмениту гемоильменит состава 0,92 FeTiOs*0,08 
Fe20 3, тогда как в габбро-норитах присутствуют гемоильмениты состава 
0,44 FeTiO3-0,56 Fe20 3 (украинские плутоны) и 0,6 FeTiO3-0,4 Fe2Os 
(Рижский плутон). Гемоильмениты переменного состава и магнетит 
находятся в тонком срастании с зернами ильменита, относительная доля 
этих включений меньше 3—7%, лишь в габро-норите Коростеньского 
плутона их содеожание достигает 20—25%. Очевидно, что преобладаю
щий в составе рудной фракции гемоильменит примерного состава 0,9— 
0,95 FeTiO3-0,05—0,1 Fe20 3 близок к первичному, это подтверждается 
результатами термомагнитных исследований и химическими анализами 
окиснорудной и мономинеральных фракций (см. табл. 7).

Ильмениту свойственны незначительные колебания состава, этот 
минерал содержит примеси гематита, рутила, шпинели, гейкелита, пи- 
рофанита в виде твердого раствора или субмикроскопических включе
ний. В целом ильменит из пород Корсунь-Новомиргородского плутона 
богаче FeTi03, а ильменит из базитов Рижского плутона содержит бо
лее высокие примеси рутила и гематита по сравнению с ильменитом из 
анортозитов других плутонов.

Титаномагнетит представляет собой твердый раствор сложного со
става, частично испытавший распад (продукты распада: ильменит, 
ульвошпинель, шпинель). Титаномагнетит в целом богаче шпинелью, 
чем ильменит. Ульвошпинель встречена только в титаномагнетите из



Компонент l о 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

Si02 _ _ 0,45 0,39 0,46 0,60 7,36 0,80 0,97
т ю 2 51,36 50,17 49,47 49,32 51,22 50,21 50,50 46,10 47,00 45,00 9,82 15,49 3,98 8,96 20,20
А120 3 — — 0,68 0,42 0,49 0,30 — — — — — — 1,32 1,01 0,47
Fe20 3 10,03 6,61 6,85 4,98 3,00 5,05 5,00 11,47 8,86 13,74 53,89 47,31 54,73 51,52 39,17
FeO 35,70 39,56 40,76 42,01 42,85 43,85 43,07 38,97 38,92 37,80 28,55 33,41 28,09 34,49 36,51
MnO — — 0,55 0,47 0,54 -0,53 0,45 — — — — — 0,34 0,12 0,39
MgO — — 0,94 0,93 1,38 0,53 0,44 0,37 0,30 — — — 2,48 0,82 1,17
CaO — — 0,05 0,03 0,06 0,07 — — — — — — 0,47 0,18 0,21
Cr20 3 — — 0,04 0,03 0,01 0,04 — — — — — — 0,06 0,28 0,11
v , o 6 0,22 0,19 0,14 0,12 — — — — — — — — 0,80 1,20 0,78
Су мма 97,09 96,34 99,99 99,40 100,13 100,30 100,05 96,81 95,08 96,74 92,26 96,21 99,94 99,68 99,97
MgAl20 4 — — 1,0 0,6 0,7 0,5 — — — — — _ 3,2 2,1 0,9
MgTiOg — — 2,6 3,0 4,5 1,6 1,7 1,5 1,3 0,9 — — — __ __
MnTi03 — — 1,2 1,0 1,2 1,2 1,0 — — — — — _ __
FeTi03 82,7 89,3 89,6 91,8 91,2 93,1 93,7 90,5 91,1 89,1 14,0 35,3 11,3 11,5 40,6
Fe2Ti04 — — — — — — — — — — — — 1,5 18,3 11,5
TiQ, 12,1 6,3 2,2 1,1 1,0 1,1 1,1 2,0 3,3 2,7 7,3 2,6 — — —
Fe20 3 5,2 4,4 3,4 2,5 2,4 6,0 4,3 7,4 4,9 6,1 — — — — _
MgFe20 4 — — — — — — — — — — 2,2 4,7
MnFe204 — — — — — — — — — — — — 1,2 0,4 1,1
Fe30 4 — — — — — — — — — — 78,7 62,1 82,8 65,5 41,2

П р и м е ч а н и е .  1—10 — ильмеииты: 1, 6, 8 — анортозиты, 2, 3 — габбро-
анортозиты, 4, 7, 9, 10 — габбро-нориты, 5 — габбро-перидотит; 11—15 —титано- 
магнетиты: 11 — анортозит, 12, 13 — габбро-анортозит, 14 — габбро-норит,
15 — габбро-перидотит.
Образцы плутонов: 1, 2, И, 12— Рижского (1, 11— скв. 52 Кондава; 2, 12 — 
скв. 13 Межвагари); 3—5, 13—15 — Коростеньского; 6, 7 — Корсунь-Новомирго- 
роДского; 8—10 — Салминского (8 — скв. 5 Тигвере, скв. 7 Умосту, скв. 18 Ту- 

локса, 9, 10 — скв. 4 Кутун-Перти).

В породах присутствуют: в обр. 3 — 0.03%, в обр. 4 — 0,06%, в обр. 5 — 0,01%, 
в обр. 15 — 0,03% Н20; в обр. 13 — 0,27%, в обр. 14 — 0,28% п. п. п.
Анализы по данным: 1, 2, 11, 12 — 0 . А. Богатикова; 3—5, 13—15 — Л. А. Ку
диновой [1976]; 6, 7 — Ю. В. Кононова [1966], 8—10 — А. П. Биркиса.
Анализы выполнили: 1, 2, 11, 12 — Н. И. Степанова (ИГЕМ АН СССР), 
8—10 — М. А. Зилгалве (Центральная лаборатория Управления геологии 
Латвии).



основных пород Коростеньского плутона, а примесь рутила — в тита- 
номагнетите из анортозитов Рижского плутона. Содержание FeTi03 в 
титаномагнетите уменьшается в направлении анортозит->~габбро-но- 
рит-»ультрабазит.

Распределение Ti и Fe между окиснорудными минералами и сили
катами в базитах Коростеньского плутона было изучено Л. А. Кудино
вой [1976]. Этим автором установлено, что главным концентратором ти
тана является ильменит (67—89% его общего количества) и лишь до 
28% ТЮ2 входит в состав титаномагнетита из ультрабазита. В состав 
пироксенов входит 4—10% ТЮ2, в состав оливина—1 —5% ТЮ2 от его 
общего количества в породе. Преобладающая часть железа (65—87% 
суммы общего железа) сосредоточена в фемических силикатах.

А к ц е с с о р н ы е  м и н е р а л ы ;  устойчивой парагенетической мине
ральной ассоциацией в анортозитах является ll-\-Mt-\-Pr-\-Ap-\-Zr. Од
нако основные породы из различных плутонов различаются по количе
ственным соотношениям этих минералов. Так, в базитах Рижского плу
тона отмечены значительные концентрации пирита, а титаномагнетиг 
преобладает над ильменитом, тогда как в аналогичных породах Коро
стеньского и Салминского плутонов соотношение этих минералов об
ратное. Минералами-индикаторами для основных пород Рижского плу
тона являются сфен и рутил, Салминского плутона — сфен и пирротин, 
Коростеньского плутона — рутил и пирротин.

Помимо окиснорудных минералов присутствуют апатит (до 2 — 
10 кг/т в лейкократовых породах и до 45 кг/т в габбро-норитах), пирит, 
пирротин, сфен (до 100—400 г/т). Сульфиды халькопирит, галенит, ки
новарь присутствуют в количестве нескольких граммов на тонну. 
Крайне редко встречаются флюорит, шеелит, гранит, ортит (доли грам
ма на тонну). Характерно, что в анортозитах, непосредственно контакти
рующих с рапакиви, резко возрастают содержания пирротина и сфена 
(до нескольких килограммов на тонну), а также циркона.

Общие особенности минерального состава пород анортозитовой серии

Во всех породах анортозитовой серии наблюдается петрографическое, 
структурное и минералогическое родство, между крайними членами 
серии имеются все постепенные переходы. Всем изученным анортози
товым комплексам в целом свойственны лейкократовый характер и 
преобладание в их составе мономинеральных анортозитов и габбро- 
анортозитов. В то же время анортозитовые породы из разных плутонов 
различаются характером оливин-пироксенового и ортопироксен-клино- 
пироксенового распределения [Богатиков, Биркис, 1970, 1973; и др.].

Как следует из расположения фигуративных точек составов анорто
зитов на диаграммах Рх — Р1 — 01 (рис. 6 ) и Орх — Р1 — Срх (рис. 
7), в составе салминского и выборгского комплексов преобладают бе- 
золивиновые анортозиты, тогда как породы рижского комплекса явля
ются преимущественно оливиновыми и пироксен-оливиновыми. Сре
ди базитов украинских плутонов встречаются как пироксеновые, так и 
оливин-пироксеновые разновидности. Таким образом, нужно считать, 
что породам рижского комплекса свойственна оливиновая (пироксен- 
оливиновая) тенденция распределения фемических силикатов в отличие 
от оливин-пироксеновой тенденции в основных породах украинских плу
тонов и особенно от пироксеновой тенденции, свойственной базитам 
Салминского и Выборгского плутонов.

Для пород Рижского плутона и Кривотинского и Чеповичского мас
сивов (Коростеньский плутон) характерна ортопироксеновая тенденция



в пироксеновом распределении (здесь преобладают норитовые поро
ды) тогда как базитам Володарско-Волынского массива присуща кли- 
нопироксеновая тенденция (здесь часты габбро). Породы корсунь-но- 
вомиргородского и салминского комплексов в этом отношении занима
ют промежуточное положение.

Изучение пород анортозитовой серии показало, что эти породы ча
сто содержат андезиновый плагиоклаз, ортоклаз, кварц, нередко био
тит и роговую обманку. Присутствие этого комплекса минералов, в об- 
щем-то свойственного кислым породам, придает анортозитам этапа ста
билизации древних платформ своеобразие в минералогическом отно
шении. В анортозитовой серии пород следует выделять главную (бази- 
товую) минеральную ассоциацию — лабрадоровый Pl±Ol±Opx±Cpx+  
+  // и второстепенную (гранитную) ассоциацию минералов— андези
новый Pl-\-Kf±Q±Bi-{-Amf.

Как известно, с анортозитовой серией пород всегда тесно ассоцииру
ют рапакиви. В породах первых интрузивных фаз рапакивигранитнои 
серии часто встречаются андезин-лабрадоровый плагиоклаз, оливин, пи- 
роксены, ильменит, т. е. минеральная ассоциация, свойственная бази
там и унаследованная от предшествовавших этим гранитам анортозитов.

PI PL

Рис. 6. Диаграммы Р х — Р1— 01  составов пород анортозитовых комплексов. Номенкла
тура пород принята на 24-й сессии Международного геологического конгресса в 1972 г.
о. — г  — комплексы плутонов: а  — Рижского, б  — Салминского, в  — Коростеньского, г  — Корсунь- 
Новомиргородского
I  — точки составов пород; 2 — границы групп пород
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Рис. 7. Диаграммы O px— P I— C px  составов пород анортозитовых комплексов
Пояснение а  —  г  см. на рис. 6

Таким образом, почти все породообразующие минералы как анортози
тов, так и рапакиви являются общими, сквозными минералами анорто
зитовой и рапакивигранитной серий пород. Кроме того, нами установле
но, что существуют относительно постепенные переходы (по количест
венным соотношениям и содержанию некоторых породообразующих 
минералов — плагиоклаза, ортоклаза, кварца, пироксенов, биотита) — 
от габбро-анортозитов через кварцевые монцонит-мангериты к овоид- 
ным биотит-роговообманковым рапакиви и далее к биотитовым рапаки
ви.

Такие черты минерального состава пород анортозито-рапакивигра- 
нитной ассоциации (почти все породообразующие минералы той и дру
гой серий пород являются сквозными, а минеральные ассоциации по
род каждой серии представляют собой смешение минеральных параге
незисов базитов и гранитоидов) нужно считать специфической особен
ностью минерального состава пород анортозито-рапакивигранитной 
ассоциации и свидетельством их генетического родства.

Большинство породообразующих минералов в породах анортозито
вой серии и ассоциирующих с ними рапакиви образуют почти непрерыв
ные ряды составов или структурных состояний. От пород анортозитовой 
серии к рапакивигранитной (а внутри каждой серии от ранних интрузив
ных фаз к более поздним) наблюдается закономерное понижение основ
ности плагиоклаза: анортозиты — Лп45_в0, кварцевые монцониты—манге- 
риты — Л/г30_45, овоидные рапакиви—Ап25- Ш биотитовые рапакиви — 
Ап2о-28 и Лпо-ю- В щелочном полевом шпате закономерно снижается ос



новность плагиоклазовой составляющей: Лп29_30 в ортоклаз-пертите из 
анортозитов, А/г14_ 17 в мезопертите из кварцевых мангеритов, Лп4_8 в ор
токлаз-пертите из кварцевых монцонитов, Ап2. в в щелочном полевом 
шпате из рапакиви. В этом же направлении возрастает упорядоченность 
калиевой фазы этого минерала.

Внутри анортозитовой серии пород наблюдается закономерное изме
нение железистости фемических минералов от анортозитов к габбро- 
анортозитам и далее к габбро-норитам и ультрабазитам. Так, в оливине 
происходит последовательное повышение железистости в этом направ
лении, а в пироксенах, в противоположность этому, железистость пони
жается. Кроме того, в пироксенах железистость увеличивается по мере 
снижения в них содержания Wo-минала, т. е. в направлении авгит->суб- 
кальцевый авгит->-пижонит-юртопироксен. В направлении анортози- 
ты-*-кварцевые монцониты—мангериты-^-рапакиви закономерно увели
чивается железистость фемических силикатов: оливин — от 0,40—0,60 
до 0,90—0,95, ортопироксен и пижонит — от 0,30—0,60 до 0,70—0,85, 
клинопироксены — от 0,35—0,65 до 0,70—0,85, биотиты — от 0,35—0,40 
до 0,80—0,98, роговая обманка — от среднежелезистых до 0,80—0,90.

Многие минералы из пород рапакивигранитной серии наследуют от 
минералов анортозитовой серии некоторые общие черты и особенности 
химического состава. Так, в плагиоклазах наследуется высокое содер
жание ортоклазового компонента, близкое к предельной взаимной раст
воримости полевошпатовых составляющих в плагиоклазе. Щелочные по
левые шпаты сохраняют примерно равные содержания Aft-минала, раз
личаясь лишь количеством Ап в твердом растворе этого минерала. Оли
вины и в анортозитах и в рапакиви содержат высокие количества Мп- 
минала. Все биотиты характеризуются низкой глиноземистостью и вы
сокой титанистостью. Роговые обманки во всех породах относятся к фер- 
рогастингситам—ферроэденитам и содержат высокое количество керсу- 
титового минала. Гемоильмениты имеют примерно одинаковый состав, 
близкий к чистому ильмениту. Наконец, для всех пород характерно 
сходство устойчивых парагенезисов акцессорных минералов.

Петрохимия пород анортозитовой серии

Анортозиты этапа стабилизации древних платформ, как и другие анор
тозиты мира, характеризуются повышенной глиноземистостью, постоян
ством отношения CaO/NazO и повышенной железистостью пород серии 
по сравнению с базитовыми сериями других ассоциаций. В породах есте
ственного ряда анортозиты — габбро-анортозиты — габбро-нориты и 
троктолиты — ультрабазиты наблюдается закономерное уменьшение со
держаний S i02, А120 3, CaO, Na20, К20  и прогрессивное возрастание со
держаний ТЮ2, Fe20 3, FeO, MnO, MgO, P20 5 (табл. 8 ). Рудные разно
видности обогащены ТЮ2 и Р20 5. Установлено, что рижский анортози
товый комплекс отчетливо обособляется от салминского и корсунь-но- 
вомиргородского пониженными содержаниями ТЮ2, FeO, К20, Р20 5 и, 
напротив, более высокими концентрациями Fe20 3, MgO, А120 3, СаО. 
Коростеньский комплекс занимает промежуточное положение в отноше
нии распределения этих петрогенных элементов.

Одной из важнейших петрохимических особенностей магматических 
пород является их железо-магниевая специализация. Породы характе
ризуемых анортозитовых комплексов в общем являются среднежелези
стыми. Однако FeO и MgO в породах этих комплексов распределены 
по-разному. Из диаграммы А1—Fe—Mg (в атомн. %) (рис. 8 ) следует, 
что фигуративные точки составов пород различных анортозитовых комп-



Таблица 8
Химический состав (в вес.%) пород анортозитовой серии

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i O a 5 2 , 6 0 5 3 , 7 4 5 3 , 8 2 5 5 ,3 1 5 3 , 3 2 4 4 ,4 4 4 6 , 0 3 4 1 , 3 9 4 6 , 6 8 4 4 , 4 8
Т Ю 2 0,22 0 , 2 7 0 , 6 7 0 , 5 0 0 , 3 0 2 , 5 5 2 ,3 1 4 , 3 9 3 , 9 7 3 , 4 0
А 120 3 2 6 ,8 6 2 6 ,1 4 2 4 ,5 1 2 3 ,9 4 2 6 ,0 3 1 6 ,0 0 1 4 ,1 0 1 3 ,4 5 1 2 ,0 6 1 3 ,6 7
F e 20 3 0 , 8 5 0 , 5 5 0 , 9 0 0 , 6 4 0 , 7 5 7 , 4 2 2,01 1,66 2 , 5 5 2 , 1 6
F e O 1 ,7 9 1 , 5 6 2 , 9 6 2 ,1 8 2 , 0 4 1 1 ,8 9 1 4 ,2 0 1 9 ,1 1 1 5 ,0 9 1 5 ,5 4
M n O 0 , 0 4 0 , 0 3 0 , 0 5 0 , 0 5 0 , 0 5 0 , 1 9 0,20 0 , 2 3 0 , 1 9 0,20
M g O 1 ,2 9 1 , 0 4 1 ,1 8 0 ,6 9 1,1b 6 , 5 2 6 , 0 8 5 , 2 0 3 , 9 0 5 , 2 2
C a O 1 0 ,4 4 9 , 8 2 8 , 9 8 9 , 3 3 9 , 9 5 8 , 0 7 8 ,4 1 8,11 9 , 0 2 8 , 4 0
N a a O 4 , 2 9 4 , 6 1 4 , 1 3 4 , 1 7 4 , 3 4 2 , 6 3 2 , 5 2 1 ,9 7 2 , 3 2 2 ,3 1
K a O 0 , 4 4 0 , 7 7 1 , 0 6 0 , 8 9 0 , 6 2 0 , 6 1 0 , 7 0 0 , 5 7 0 , 7 3 0 , 7 1
P a0 5 0 , 0 8 0 , 1 8 0 , 2 4 0,12 0,11 0 , 9 9 0 , 4 8 1,68 1 ,3 7 1 , 2 4
f 0 , 5 2 0 , 5 2 0 , 6 2 0 , 7 0 0 , 5 7 0 , 5 6 0 , 6 0 0 , 6 9 0 , 7 2 0,66

K a0 / ( K 20 + N a 20 ) 0 , 0 5 0,11 0 , 1 4 0 , 1 3 0 , 0 8 0,12 0 , 1 5 0 , 1 6 0 , 1 6 0 , 1 6
n 47 26 19 7 101 6 17 17 11 51

Компонент 11 12 13 14 15 16 17 18 19

S i O a 50,17 51,87 50,16 49,46 51,16 35,48 29,39 35,45 31,25
T i O a 0,43 1 , 2 2 1,27 2,24 0,95 1,33 8,06 7,62 6,65
A 120 3 22,27 18,10 19,68 18,73 19,50 5,25 2,83 5,25 3,64
b e 20 3 1,47 1,48 1,48 2,82 2,13 8,18 8,08 1,40 7,68
F e O 5,63 8,27 8,53 8,37 7,76 24,22 29,31 33,60 28,30
M n O 0,09 0 , 1 0 0 , 1 2 0,13 0 , 1 0 0,47 0,39 0,42 0,41
M g O 4,72 3,79 2,67 1,81 3,36 20,29 8,82 10,32 10,62
C a O 9,38 8,19 7,87 9,48 8,64 2,69 8,94 3,38 6,95
N a a O 3,41 3,12 3,30 3,40 3,28 0,90 0,54 0,74 0,62
K 20 0,45 1,23 0,92 0,83 0,99 0 , 1 0 0,24 0 , 2 1 0 , 2 2
P 2 O 5 0 , 1 2 0,25 0,56 0,79 0,24 0 , 1 1 0,30 0,63 1 , 2 0
f 0,45 0,59 0 , 6 8 0,77 0,62 0,47 0,70 0 , 6 6 0,65

K 20 / ( K 2O + N a a0 ) 0,07 0 , 2 1 0,16 0,14 0,17 0,08 0,18 0,14 0,17
n 33 81 8 14 139 3 1 0 2 15

П р и м е ч а н и е .  1—5— анортозиты; 6- -̂10— габбро- нориты; 11.-15—габбро-норию-анортозиты; 16—19—• 
плагиоклазовые ультрабази1гы.
Образцы плутонов: 1, 6, 11, 16 — Рижского; 2,7,12,17 — Коростеньского; 3,8,13,18 — Корсунь-Новомир- 
городскогО; 4,9,14 — СалминскогО; 5,10,15,19 — среднее для каждой породы по всем плутонам.

лексов отчетливо обособляются в самостоятельные поля, с отклонением 
к Fe- или Mg-углу диаграммы. Из диаграммы также следует, что в ба- 
зитах рижского комплекса наиболее сильно проявлена тенденция к пред
почтительному накоплению магния, тогда как анортозиты корсунь-ново- 
миргородского и салминского комплексов характеризуются тенденцией 
к предпочтительной концентрации железа. Коростеньский комплекс ха
рактеризуется промежуточным направлением железо-магниевого рас
пределения.

Подобные же тенденции распределения FeO и MgO в породах раз
личных комплексов можно видеть при рассмотрении диаграмм зависи
мости распределения FeO и MgO концентрации S i0 2 (вес. %) (рис. 9). 
В породах всех анортозитовых комплексов, за исключением рижского, 
концентрации FeO преобладают над концентрациями MgO. По мере уве
личения основности пород наблюдается прямолинейное возрастание со
держаний FeO и в меньшей мере MgO, одновременно возрастает вели
чина превышения FeO над MgO (на диаграммах увеличиваются линии



расхождения между значениями FeO и MgO). В анортозитах Рижского 
плутона концентрации FeO и MgO примерно одинаковы либо наблюда
ется незначительное преобладание FeO над MgO.

Специфика каждого из изученных анортозитовых комплексов в от
ношении железо-магниевого распределения наглядно видна на диаграм
мах зависимости общей железистости пород от содержания кремнезе
ма (рис. 1 0 ) и на диаграммах частоты встречаемости величины общей 
железистости пород (рис. 11). Во всех группах пород (анортозиты, габ
бро-анортозиты, габбро-нориты, ультрабазиты) наблюдается увеличение 
общей железистости пород и их силикатной фазы в таком направлении: 
рижский-*-коростеньский-*-корсунь-новомиргородский-к:алминский ком
плексы. Внутри каждого комплекса наблюдается возрастание желези
стости пород в таком ряду: анортозиты-*-габбро-анортозиты-*-габбро-но- 
риты-*-ультрабазиты, а также от ранней интрузивной фазы к более позд
ней (там, где они имеются). Одновременно с этим наблюдается умень
шение величины окислительного потенциала пород в указанном направ
лении, т. е. в анортозитовых комплексах наблюдается обратно пропор
циональная зависимость между величиной общей железистости пород и 
значениями их окислительного потенциала.

Титан и окисное железо являются главными компонентами окисно- 
рудных минералов, а также входят в состав фемических силикатов, Кон
центрация и распределение ТЮ2 и Fe20 3 в анортозитах зависят в первую 
очередь от степени меланократовости пород [Богатиков, Биркис, 1976]. 
В целом анортозиты Рижского плутона являются наиболее лейкократо- 
выми и характеризуются наименьшими концентрациями ТЮ2 и Fe20 3. 
Наиболее богаты окиснорудными минералами и соответственно этому 
титаном и окисным железом габбро-анортозиты и габбро-нориты Сал- 
минского плутона и ультрабазиты Коростеньского плутона (до 20— 
Э0 вес. %). Еще более резко различаются между собой анортозитовые 
комплексы по характеру железо-титанового распределения в породах и 
по величине их титанистости (t=Il/(Il-\-Mt)). На диаграммах Si02— 
ТЮ2, Fe20 3 (вес. %) (рис. 12) лейкократовые члены всех анортозитовых 
комплексов характеризуются примерно одинаковыми концентрациями 
ТЮ2 и Fe20 3. В габбро-норитах и ультрабазитах Корсунь-Новомиргород- 
ского и Салминского плутонов наблюдается преимущественная концент
рация ТЮ2. По мере увеличения основности пород и степени их мела
нократовости содержание ТЮ2 возрастает, тогда как содержание Fe20 3 
изменяется незначительно. В основных породах Рижского плутона со
отношения Fe3+ и Ti обратные, т. е. Fe20 3 почти всегда преобладает над 
ТЮ2. Основные породы Коростеньского плутона характеризуются при
мерно одинаковыми концентрациями ТЮ2 и Fe20 3, иногда с преоблада
нием то одного, то другого металла.

Наиболее титанистый окиснорудный компонент встречен в базитах 
Корсунь-Новомиргородского и Салминского плутонов (/=0,40—0,95), 
минимально титанистый — в основных породах Рижского плутона (/ = 
=  0—0,5). Характерно прогрессивное возрастание титанистости окисно- 
рудной фазы от мономинеральных анортозитов к габбро-анортозитам и 
далее к габбро-норитам и ультрабазитам (за исключением Рижского 
плутона, где ультрабазиты менее титанистые, чем габбро-нориты и трок- 
толиты). Во всех рудных ультрабазитах, а также в габбро-норитах Сал
минского и Корсунь-Новомиргородского плутонов наблюдается прямая 
корреляция между концентрациями титана и фосфора, как это свойст
венно анортозитам из расслоенных интрузивов [Богатиков, 1966].

Анортозитовые комплексы этапа стабилизации древних платформ ха
рактеризуются более высокими концентрациями щелочей и более высо-
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Рис. 8. Диаграммы Al—Fe— Mg составов пород анортозитовых комплексов
Пояснение а  — г  см. на рис. 6

кой калиевостью пород по сравнению с анортозитами из иных форма- 
ций. Наиболее бедны калием основные породы Рижского плутона, наи
более богаты калием (до 1,5—2%) габбро-анортозиты Коростеньского 
плутона. Во всех комплексах калиевость пород возрастает от анортози
тов к габбро-анортозитам и далее к габбро-норитам. Кроме того, наме
чается возрастание величины калиевости пород в анортозитовых комп
лексах в таком направлении: рижский-мшрсунь-новомиргородский-*- 
-*-салминский-*-коростеньский комплексы, как это следует из диаграмм 
S i02—К20  и S i02—К (рис. 13).

В анортозитовых комплексах устанавливается прямая зависимость 
между величиной железистости пород и величиной их калиевости, как 
это следует из рассмотрения диаграмм f—k (рис. 14). Наблюдается об
щее совпадение полей фигуративных точек взаимосвязанных значений 
/ и k в анортозитах из различных плутонов. В общем наблюдается воз
растание калиевости и особенно железистости пород (с незначительны
ми отклонениями) в направлении анортозит-^габбро-анортозит-^габбро- 
норит^ультрабазит. Отчетливо видна повышенная калиевость анортози
тов Коростеньского плутона (по сравнению с породами из других плу
тонов) и повышенная железистость основных пород Корсунь-Новомирго- 
родского и Салминского плутонов. В противоположность этому рижские 
анортозиты характеризуются минимальными значениями как калиево
сти, так и железистости.
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Рис. 9. Диаграммы зависимости концентрации FeO и MgO от содержания S i (>2 
в породах анортозитовых комплексов
-Пояснение а  — г  см. на рис. 6

Анализируя взаимозависимость железистости и титанистости в анор
тозитах в связи с изменением их основности (и меланократовости), мож
но сделать вывод, что в Корсунь-Новомиргородском плутоне титани 
стость возрастает от анортозитов к ультрабазитам при слабом возра
стании их железистости. В Салминском и Коростеньском плутонах ти- 
танистость возрастает от анортозитов к габбро-норитам при сложно из
меняющейся величине их железистости, а титанистость ультрабазитов 
в общем меньше титанистости габбро-норитов и троктолитов. Еще более 
резко эта тенденция проявлена в породах рижского анортозитового 
комплекса. В целом же в породах анортозитовых комплексов намеча
ется возрастание титанистости пород по мере снижения их железисто
сти. Наиболее отчетливо эта тенденция проявлена в анортозитах Сал- 
минского и Коростеньского плутонов.

Распределение малых элементов между породами анортозитовой се
рии в целом подчиняется установленным А. П. Виноградовым [1962] 
закономерностям такого распределения в основных и кислых породах. 
В серии пород анортозиты—габбро-нориты—ультрабазиты закономерно 
возрастают количества Ti, V, Cr, Mn, Со, Ni, Си, Zn, Мо и уменьшаются 
концентрации Zr, Ga, Ва (табл. 9). Отдельные группы пород характе
ризуются повышенными или пониженными содержаниями некоторых



Рис. 10. Диаграммы зависимости общей железистости ( / )  пород анортозитовых комп
лексов от содержания Si02 в этих породах
1 _  точки составов пород; 2 — тренды известково-щелочной и толеитовой серий пород. Пояснение 
а —  г см. на рис. 6
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Рис. И. Диаграммы частоты встречаемости величины общей железистости ( /)  пород 
анортозитовых комплексов
I  — анортозиты; I I  —  габбро-анортозиты; / / /  — габбро-нориты и ультрабазиты. Пояснение а  — г  см. 
на рис. 6. В кружках — количество анализов



Рис. 12. Диаграммы зависимости концентрации ТЮ2 и Fe20 3 от содержания Si02 
в породах анортозитовых комплексов
Пояснение а — г см. на рис. 6

элементов относительно их средних содержаний в анортозитовых комп
лексах в целом. Так, в ультрабазитах установлены экстремально высо
кие содержания Ti, V, Сг, Mn, Со, Ni, Zn, высокие содержания Си, Y и 
экстремально низкие — Ga, Sr, Ва. В габбро-норитах установлены 
экстремально высокие содержания Ti, V, Mn и высокие — Со, в анорто
зитах— высокие содержания Sr и низкие — Ti, V, Mn, Си, Zn, Мо. Все 
анортозитовые комплексы обладают относительно кларков высокими 
(2—10) коэффициентами концентрации Се, повышенными (до двух раз) 
коэффициентами концентрации Mo, La, Ва и пониженными (0,1—0,5) 
коэффициентами концентрации V, Сг, Ni, Mn, Си, Y. Вместе с тем поро
ды рижского анортозитового комплекса (по сравнению с породами 
других изученных комплексов) богаты Ni и бедны Ti, V, Мо, породы 
Салминакого плутона богаты Ti, Mn, Ga, Sr, Ва и бедны Сг, Ni, анор
тозиты Коростеньского плутона обогащены V и Мо.

Сравнение петрохимических особенностей анортозитов и рапакиви 
[Анортозит-рапакивигранитная формация..., 1978; Биркис, 1980] показа
ло, что имеется определенное петрохимическое сходство анортозитовой 
и рапакивигранитной серий пород. Содержания многих химических окис
лов закономерно изменяются от габбро-анортозитов (они примерно со
ответствуют среднему составу анортозитовых комплексов в целом) к
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Рис. 13. Диаграммы зависимости концентрации КгО (/)  и величины калиевости пород 
К  ( //)  от содержания Si02 в породах анортозитовых комплексов
Пояснение а — г см. на рис. 6

кварцевым монцонитам—мангеритам и далее к рапакиви. В этом же 
направлении наблюдается постепенное возрастание общей железистости 
(от 0,55—0,65 до 0,80—0,90) и калиевости (от 0,10—0,13 до 0,50—0,55) 
пород, одновременно уменьшается основность полевошпатовой части 
пород (от 0,50—0,57 до 0,20 и менее) и титанистость окиснорудной фазы 
(от 0,50 до 0,30).

Установлено, что в породах рапакивигранитных комплексов насле
дуются от предшествовавших им анортозитов повышенные или понижен
ные концентрации многих элементов и особенности их распределения, и 
эти петрохимические особенности отличают плутоны один от другого. 
Так, в рапакиви Рижского плутона наследуются от анортозитов наи
большие содержания Al, Mg, Са, повышенная основность плагиоклаза, 
минимальные концентрации Fe и Ti, наименьшие значения железисто
сти и калиевости пород. В салминских рапакиви наследуются от анор
тозитов наиболее высокие содержания Si, Fe, Na, наибольшие значения 
железистости и калиевости пород, минимальные содержания в них А1, 
Mg и наименьшие значения основности плагиоклаза. Менее четко про
явлены черты унаследованности в рапакиви других плутонов (Коро- 
стеньский — максимальные содержания щелочей и минимальные содер
жания глинозема, Корсунь-Новомиргородский — максимальные концент
рации Fe и минимальные содержания Si, Na, высокие значения желези- 
•стости и калиевости пород).



Рис. 14. Диаграмма зависимости калиевости (К) от общей железистости (/) пород 
анортозитовых комплексов
Пояснение а — г см. на рис. 6

Таблица 9
Распределение (в г/т) малых элементов в породах 

анортозитовой серии

Элейент l 2 3 4 5 6 7 8 9 10 и

Ti 2100 2800 3900 2800 5800 9500 4500 1500 2500 4800 8400
V 17 44 21 31 110 100 93 530 26 89 54
Сг 14 18 18 24 27 4,6 150 110 21 26 9
Со 20 16 12 32 30 21 120 96 25 26 19
Ni 18 10 4,4 54 14 5,5 370 61 37 14 5,5
Мп 210 170 250 600 680 920 3300 2500 420 410 830
Си 16 14 12 23 32 25 60 67 20 23 23
РЬ < 5 ,8 <5,9 4,3 < 5 ,8 7,2 5,8 < 5 ,8 < 5 ,9 < 5 ,8 < 5 ,9 5,6
Zn 30 <22 45 65 98 160 340 660 60 85 150
Ga 15 13 16 13 14 16 6,7 9,0 14 13 16
Mo < 1 ,4 < 0 ,3 < 1 ,1 < 1 ,4 3,3 2,4 < 1 ,4 4,5 < 1 ,4 3,2 1,5
Sn < 2 < 2 ,4 < 2 ,4 < 2 < 2 ,4 < 2 ,4 < 1 ,2 < 2 ,4 < 2 < 2 ,4 < 2 ,4
Zr 13 18 43 <12 41 39 12 10 12 18 40
Y < 9 <16 < 8 ,7 < 9 <16 8,7 < 9 26 < 9 <16 < 8 ,7
Yb < 1 ,5 < 2 ,5 < 1 ,8 < 1 ,5 < 2 ,6 < 1 ,8 < 1 ,5 < 2 ,6 < 1 ,5 < 2 ,6 < 1 ,8
La <35 <77 <45 <35 <77 <45 <35 <77 <35 <77 <45
Ce <68 <73 <72 <68 <79 <72 <68 <79 <68 <79 <72
Sr 420 370 510 350 300 480 160 230 330 310 480
Ba 240 230 920 260 470 1000 89 130 240 340 980
n 66 11 8 96 20 35 5 2 167 33 49

П р и м е ч а н и е .  1—3—анортозиты; 4—6 — габбро-нориты; 7,8,— ультрабазиты; 9—11— анортозитовые 
комплексы в целом.
Образцы плутонов: 1,4,  7, 9 — Рижского, 2, 5, 8, 10 Коростеньского, 3, 6, 11 — Салминского.



Точно так же установлена унаследованность некоторых геохимичес
ких особенностей анортозитов породами более поздней рапакивигранит
ной серии (Рижский плутон — повышенные концентрации Сг, Ni, пони
женные— Ti, V, Pb, Zn, Sr, Ва, Салминский плутон — повышенные со
держания Ga, Sr, пониженные — Сг, Выборгский плутон — повышенные 
концентрации Ti, Pb, Zn). Примечательно, что по набору малых элемен
тов и величине их концентрации кварцевые монцониты—мангериты I 
гранитоидной фазы больше тяготеют к породам анортозитовой серии, 
чем к собственно рапакиви.

Некоторые особенности 
становления анортозитовых серий

Обобщение данных геотермометрии позволило установить, что наибо
лее вероятными температурами кристаллизации анортозитов являются 
1100—950° С [Анортозит-рапакивигранитная формация..., 1978; Биркис,
1980]. Судя по геобарометрам (экстраполяция состава плагиоклаза, 
эксперименты И. Куширо и Г. С. Йодера по кристаллизации магматиче
ских расплавов, оценка давления при образовании коронарных струк
тур), кристаллизация анортозитов происходила в нижних горизонтах 
земной коры при общем давлении не менее 5—6 кбар. Низкие изотоп
ные стронциевые соотношения в анортозитах СССР (0,703—0,704) (кол
лекция О. А. Богатикова, определения выполнены в лаборатории ГИН), 
Северной Америки (0,703—0,706) [Heat, 1966; Heat, Fairbairn, 1969; и 
др.), в мангеритах Адирондака (0,7055) [Heat, 1966] и в рапакиви Вы
боргского плутона (0,704) [Анортозит-рапакивигранитная формация..., 
1978] и изотопные соотношения кислорода в анортозитах СССР [Бога
тиков, 1974] убедительно свидетельствуют о том, что исходное для 
анортозитов, мангеритов и рапакиви вещество имеет глубинное, скорее 
всего мантийное, происхождение.

Проведенные одним из авторов исследования [Биркис, 1980] пока
зали, что многие минералого-петрохимические особенности анортозит- 
рапакивигранитных ассоциаций свидетельствуют в пользу генетическо
го родства анортозитов и рапакиви. Так, в породах и анортозитовой и 
рапакивигранитной серий установлены смещение двух минеральных ас
социаций, типичных для базитовых и гранитоидных пород, и сквозной 
характер главных породообразующих минералов. По количественным со
отношениям некоторых из них существуют достаточно постепенные пере
ходы между породами анортозитовой и рапакивигранитной серий. Мно
гие минералы в анортозитах и рапакиви образуют непрерывные ряды 
■составов или структурных состояний. От анортозитовой серии к рапаки
вигранитной закономерно изменяются химические составы и петрохими- 
ческие параметры самих пород и составы их многих минералов. Наконец, 
в каждом из изученных плутонов в рапакиви от анортозитов наследу
ются многие черты и особенности химического состава пород и породо
образующих минералов, а также парагенезисы акцессорных минералов 
и ассоциации малых элементов.

Многие исследователи полагают, что анортозит-мангеритовые и 
анортозит-рапакивигранитные ассоциации являются производными магм 
известково-щелочного ряда (базальтов—андезитов). Эксперименты 
Т. X. Грина с фракционной кристаллизацией кварцеводиоритового рас
плава как будто подтверждают эти представления. Однако уже простое 
сравнение полученных при экспериментах составов твердых габбро- 
анортозитовых фаз и жидких фракционатов (и их суммарных валовых 
♦составов) с реально существующими анортозитами, мангеритовыми и



рапакивигранитными сериями Восточно-Европейской и Северо-Амери
канской древних платформ показывает, что последние являются более 
железистыми и более щелочными (особенно более калиевыми).

Все это заставляет предполагать, что составы реальных исходных 
магм должны были быть более высокожелезистыми и более щелочными 
по сравнению с типовыми известково-щелочными магмами. Эти условия 
соблюдаются, если в качестве исходного расплава взять магму кварце- 
во-трахиандезитового (кварцево-латитового) состава. Тогда после ус
ловного отделения 20% твердой фазы габбро-норитового состава рас
четный состав жидкого фракционата будет хорошо совпадать с соста
вами реально существующих кварцевых мангеритов, после отделения 
40% твердой фазы — с составами реальных рапакиви (рис. 15).

Породы анортозито-гранитоидных ассоциаций характеризуются дву
мя важнейшими и сопряженными направлениями при дифференциации 
исходного расплава, а именно резко выраженным возрастанием желези
стое™ и калиевости пород от анортозитовой к гранитоидной серии и ме
нее резко, но достаточно отчетливо выраженным возрастанием этих па
раметров внутри каждой серии от ранних дифференциатов (интрузив
ных фаз) к более поздним. Это было установлено Р. Ф. Эмсли [Emslie, 
1965, 1969] на примере анортозит-мангеритоьых ассоциаций Северной 
Америки и подтверждено на примере ассоциации анортозиты — рапаки
ви Восточно-Европейской платформы [Биркис, 1980]. Р. Ф. Эмсли 
[Emslie, 1973] пришел к выводу, что анортозитовые и мангеритовые се
рии в петрохимическом отношении занимают промежуточное положение 
между толеитовыми и известково-щелочными сериями. К сходным пред
ставлениям на примере эффузивных аналогов анортозитов и рапакиви 
пришел Д. А. Великославинский [Анортозит-рапакивигранитная фор
мация..., 1978]. Нами была проверена справедливость этих предположе
ний. Помимо диаграмм, предложенных Р. Ф. Эмсли, были использова
ны также диаграммы многих других авторов (Е. Ф. Осборн, X. Куно, 
Г. С. Йодер, К. Э. Тилли, Т. Н. Ирвин и В. Р. Барагар, М. И. Розинов, 
Б. Н. Пискунов и др.). Это имело целью определить принадлежность 
анортозитовых, анортозито-мангеритовых и анортозито-рапакивигранит- 
ных ассоциаций к той или иной типовой серии магматических горных 
пород.

Анализ имеющихся материалов показал [Биркис, 1980], что в пет
рохимическом отношении имеется определенное сходство между анорто
зитовыми и гранитоидными сериями соответственно в собственно-анор
тозитовых, анортозито-мангеритовых и анортозито-рапакивигранитных 
ассоциациях, а также между анортозито-мангеритовыми и анортозито- 
рапакивигранитными ассоциациями в целом. Все они сходны, но не тож
дественны и различаются по ряду петрохимических параметров и соот
ношений, прежде всего по таким характеристикам, как железистость, 
калиевость и глиноземистость.

Общеизвестно деление серий магматических пород на три типа: из
вестково-щелочные, толеитовые и щелочные. Нами установлено, что ас
социации анортозитов—мангеритов и анортозитов—рапакиви не уклады
ваются полностью ни в одну из типовых магматических серий, напротив, 
породы анортозито-гранитоидных ассоциаций характеризуются смеше
нием ряда петрохимических и петрологических черт, присущих породам 
как известково-щелочных, так и толеитовых и, в меньшей мере, щелоч
ных серий.

Все породы анортозито-гранитоидных ассоциаций, как и типичные 
известково-щелочные серии, характеризуются высокой глиноземисто- 
стью, а базитовые породы насыщены (или слабо недосыщены и пересы-



Рис. 15. Диаграммы теоретически рассчитанного изменения кислотности жидкого фрак- 
ционата в зависимости от объема отделившейся твердой фазы (кумулята)
Исходные расплавы: а — кварцево-диоритового состава по А. А. Беусу [1972]; 6 — кварцево-латито- 
вого (кварцево-трахиандезитового) состава по А. Дели; в — дацитового состава по А. А. Беусу [1972J 
Твердая фаза (кумулят) габбро-анортозитового (7) и анортозитового (2) составов
Средние составы: Г — А — габбро-анортозит, А — анортозит, КВД — кварцевый диорит, КВЛ — квар
цевый латит, Д  — дацит, КВМ — кварцевый монцонит, Р — рапакини

щены) кремнеземом. Все породы этих ассоциаций отличаются понижен
ными содержаниями магния и повышенной концентрацией железа срав
нительно с известково-щелочными сериями и резко выраженной обога- 
щенностью железом пород гранитоидных серий относительно предшест- 
воваших им анортозитовых серий. Внутри каждой серии все более позд
ние дифференциаты и особенно остаточные расплавы всегда значитель
но обогащены железом, как это обычно наблюдается в толеитовых се
риях. Наконец, в породах изученных ассоциаций установлены повышен
ные концентрации щелочей, и особенно калия (на всем диапазоне со
держаний кремнезема в породах ассоциаций), сравнительно с эталон
ными известково-щелочными сериями. Выявлено также возрастание ка- 
лиевости пород от ранних дифференциатов к более поздним и соответ
ственно этому повышение доли ортоклаза в полевошпатовой части пород 
и доли биотита в составе фемических силикатов, как это свойственно 
щелочным сериям.

Все это определяет целесообразность выделения анортозито-гранито- 
идных ассоциаций (наряду с известково-щелочной, толеитовой и щелоч
ной сериями) в качестве самостоятельного магматического типа. Смеше-



яие в этих ассоциациях важнейших петрохимических черт, присущих 
различным типовым магматическим сериям, может быть объяснено их 
становлением в специфических тектонических условиях, отвечающих осо
бому этапу развития земной коры, а именно этапу стабилизации и кра- 
тонизации древних платформ. Соответственно этому систематика типо
вых магматических серий и ассоциаций может быть представлена в сле
дующем виде:

1) известково-щелочные серии отвечают орогенному этапу развития 
земной коры (протогеосинклинальному и геосинклинальному), проявле
ны в подвижных поясах и зонах;

2) анортозито-гранитоидные серии соответствуют этапу стабилиза
ции и кратонизации древних платформ, проявлены в тектонически ак
тивных поясах и зонах докембрийских платформ;

3) толеитовые и 4) щелочные серии отвечают собственно платфор
менному этапу развития, проявлены в поясах и зонах типичной «класси
ческой» тектоно-магматической активизации платформ в рифее — фане- 
розое.

Анортозито-рапакивигранитные плутоны образуют гигантский пояс 
интрузивов, приуроченный к современной западной окраине Восточно- 
Европейской платформы, плутоны пояса подчинены глубинным разло
мам и тектонически активным зонам на этой платформе [Богатиков, 
Биркис 1974; и др.]. Анортозитовые и анортозито-мангеритовые плуто
ны Северо-Американской платформы также локализованы в виде ги
гантского пояса, подчиненного восточной окраине этой платформы [Herz, 
1969; Emslie, 1978а; и др.]. Анортозито-рапакивигранитные плутоны 
расположены преимущественно внутри нижнепротерозойских складча
тых областей или вне их, поблизости от границ. Так, внутри Свекофен- 
нской области Балтийского щита находятся плутоны Выборгский, 
Аландский, Вехмаа, Лайтила, Рагунда, а вблизи ее границ— Рижский, 
Салминский, Улялегский. На Украинском кристаллическом щите Коро- 
стеньский и Корсунь-Новомиргородский плутоны также расположены в 
пределах складчатой области раннепротерозойского возраста. Все плу
тоны формировались в условиях полного отсутствия тектонического 
сжатия и вне зависимости от тектонической зональности указанных ниж
непротерозойских складчатых областей.

Д. А. Великославинский [Анортозит-рапакивигранитная формация..., 
1978] считает, что пояс анортозито-рапакивигранитных плутонов не име
ет видимой связи с древними структурами, однако он сопряжен с краем 
платформы и хорошо коррелируется с депрессиями, выполненными ри- 
фейскими отложениями. В конце раннего протерозоя, почти одновремен
но со стабилизацией платформы, произошло заложение подвижных поя
сов, расположенных к западу от нее и типично развивавшихся позднее, 
в рифее — фанерозое. Это нашло свое отражение на только что стабили
зированной платформе, где в ее краевой части возникали разломы и 
очаги анортозито-рапакивигранитного магматизма. Но такая модель не 
единственно возможная, тем более что каледонский пояс Норвегии и 
палеозойские складчатые зоны Западной Европы закладывались значи
тельно позднее. Как будет показано ниже, становление поясов плутони
ческого анортозито-рапакивигранитного магматизма могло быть реали
зовано в модели сводового поднятия, рассеченного рифтоподобными 
зонами, т. е. в условиях древних тектонически активных зон и поясов на 
докембрийских платформах в этап их стабилизации [Биркис, 1980].

Поясовидное (в глобальном масштабе) расположение анортозито- 
рапакивигранитных плутонов, их обилие в пределах пояса и нередко ги
гантские размеры, пространственная связь с рифтоподобными и грабен-



синклинальными структурами, выполненными мощными осадочно-вул
каногенными толщами, подчиненность и связь как плутонов, так и со
провождающих их депрессий с трансплатформенными глубинными раз
ломами— все это свидетельствует в пользу определенной связи и зави
симости становления плутонов от процессов, сходных с орогеническими. 
Представляется, что анортозитовые и анортозито-гранитоидные пояса 
Евразийского, Северо-Американского и Африканского континентов дол
жны рассматриваться как древние магматические дуги, которые подчи
нены древним тектонически активным зонам и поясам на окраинах до- 
кембрийских платформ. Зарождение и развитие таких древних тектони
чески активных поясов являлись характернейшей особенностью этапа 
стабилизации и кратонизации древних платформ и во многом отличались 
от развития «классических» зон тектоно-магматической активизации, 
свойственных уже собственно платформенному этапу развития кратонов 
в рифее—фанерозое. Точно так же анорогенный плутонический анорто- 
зито-рапакивигранитный магматизм во многом отличался от истинна 
анорогенного магматизма, связанного с типичными зонами активиза
ции, рифтовыми зонами и экструзиями платобазальтов и присущего соб
ственно платформенному этапу развития древних платформ.

Возникновение и развитие древних тектонически активных зон и поя
сов, скорее всего, были связаны с заложением или активизацией транс
платформенного глубинного разлома и сопровождались развитием ин
тенсивно прогибавшихся рифтоподобных структур, где накапливались 
мощные осадочно-вулканогенные толщи хогландия, субиотния, а позд
нее иотния и овруча. Эти отрицательные структуры субплатформенной 
земной коры, по-видимому, совпадали со своего рода «тектоническими 
узлами», которые были подчинены трансплатформенному разлому и 
представляли собой сложную систему глубинных разломов более высо
кого порядка, оперявших и пересекавших трансплатформенный разлом.

Древние тектонически активные пояса пространственно совпадали с 
гигантскими дугами анортозито-гранитоидного плутонического магма
тизма, а возникновение и развитие тех и других были взаимообуслов
ленными. В пределах таких активных поясов именно «тектонические уз
лы» с их системами пересекающихся разломов и с подчиненными им 
рифтоподобными депрессиями большой амплитуды прогибания явились 
местами, благоприятными для проявления анортозито-рапакивигранит- 
ного магматизма в его плутонической (резко преобладает) и эффузив
ной (резко подчинена) формах. Система пересекающихся разломов в 
«тектонических узлах» послужила благоприятным фактором для зарож
дения исходных для анортозито-рапакивигранитных плутонов магм на 
больших глубинах (низы земной коры — верхняя мантия), о чем свиде
тельствуют низкие изотопные стронциевые отношения и значительное 
разуплотнение колонки земной коры под плутонами, вплоть до ее по
дошвы. Эти системы разломов позднее облегчили подъем больших масс 
магматических расплавов на более высокие уровни, где в ряде случаев 
имелись благоприятные условия для возникновения гигантских магма
тических камер, например, путем межформационного и внутриформа- 
ционного отслоения. Достаточно спокойная (в отношении процессов 
складчатости) тектоническая обстановка, существовавшая здесь дли
тельное время, обеспечила все условия для полной дифференциации 
магматических расплавов, а затем для последовательного подъема и 
внедрения анортозитового и гранитного расплавов и становления гигант
ских плутонов. Лучше всего все эти условия могли быть реализованы в 
модели сводового поднятия, рассеченного рифтоподобными депрессия-



nviH древней тектонически активной зоны, развивавшейся в процессе и 
после стабилизации и кратонизации древней платформы.

Плутонический анортозито-гранитоидный магматизм повсюду пред
шествовал внутриконтинентальному рифтогенезу в его типичном прояв
лении и с его характерными толеитовыми и щелочными ассоциациями. 
Вместе с тем эпоха этого плутонического магматизма повсюду связана 
с развитием древних тектонически активных зон на только что стабили
зированном и кратонизированном платформенном основании, а анорто- 
зито-гранитоидные плутоны всегда интрудировали в близких к аноро- 
генным условиях в устойчивую кору континентального субплатформен
ного типа. Проявившиеся в пределах анортозито-мангеритового пояса 
•Северной Америки процессы более позднего рифтогенеза обусловили, по 
Р. Ф. Эмсли [Emslie, 1978а], значительную тектоническую и метамор
фическую переработку анортозито-мангеритовых плутонов. Подобного 
рода тектоно-магматические активизация и рифтогенез в пределах 
анортозито-рапакивигранитного пояса Восточно-Европейской платфор
мы проявлены не были, и это определило отсутствие какой-либо текто
нической и метаморфической переработки анортозито-рапакивигранит- 
пых плутонов.

Металлогеническая специализация 
анортозитовых серий

.Для анортозитовых серий характерна ильменитовая, титаномагнетит- 
ильменитовая и апатит-ильменитовая минерализация. Специфика каж
дого анортозитового комплекса в этом отношении определяется харак
тером железо-титанового и железо-магниевого распределения в поро
дах, их минералого-петрографическими особенностями, а также некото
рыми различиями в условиях становления анортозитовых массивов 
(табл. 10) [Богатиков, Биркис, 1976]. Наиболее благоприятными в от
ношении титанового оруденения являются основные породы украинских 
и Салминского плутонов. В промышленном отношении наиболее пер
спективны меланократовые дифференциаты анортозитовых серий, осо
бенно рудные разновидности с высокими значениями величины титани- 
стости окиснорудной фазы. В составе последней часто преобладает гемо
ильменит, близкий к чистому ильмениту, что определяет пригодность 
руд для любой переработки.

В связи с анортозитами Коростеньского плутона давно известны бо
гатые россыпные месторождения ильменита и месторождения, связан
ные с корами выветривания базитовых пород. В самое последнее время 
разведано коренное Стремигордское месторождение титановых руд, ге
нетически связанное с рудными норито-троктолитами и ультрабазита- 
ми. Все это позволяет высоко оценивать перспективы анортозитовых се
рий этапа стабилизации древних платформ как носителей высококаче
ственного ильменитового оруденения.

Почти мономинеральные анортозиты по многим петрохимическим па
раметрам могут явиться благоприятным источником глиноземного сырья. 
Огромные площади анортозитовых массивов, преобладание в их соста
ве лейкократовых разновидностей, близповерхностное залегание этих 
пород — все это благоприятствует оценке анортозитов как перспектив
ного алюминиевого сырья. Анортозиты удовлетворяют многим требова
ниям, предъявляемым к алюминиевому сырью (содержание А120 3 пре
вышает 25 вес.%, Беобщ обычно меньше 2 вес. %, содержание Si02 мень
ше 55 вес.%). Отрицательным моментом является низкое содержание 
щелочей (3,5—5 вес.%), при этом анортозиты особенно бедны калием. 
Однако эти породы содержат 9—12 вес.% СаО, так что потребуется



Средние содерж ания Т Ю 2 (в в ес .% ) в пород ах  анортозитовой  серии

Плутоны, комплексы Анортозиты Габбро-анор-
тозиты Гьббро-но'риты Ультрабазиты

Рижский 0,22 (0,28) 0,43 (0,27) 2,55(0,42) 1,33(0,17)
Коростеньский 0,27 (0,47) 1,22 (0,52) 2,31 (0,61) 8,06 (0,56)
Сал минский 0,50 (0,49) 2,24 (0,52) 3,97 (0,67) —
Корсунь-Новомирго-
родский 0,67(0,50) 1,27 (0,54) 4,37 (0,77) 7,62 (0,87)
Анортозитовые комп
лексы этапа стабилиза
ции 0,30 (0,40) 0,95 (0,38) 3,40(0,67) 6,65(0,53)
Анортозитовые комп
лексы ранних этапов 
развития земной коры 0,20 (0,25) 0,34(0,23) 1,17 (0,41) 0,25 (0,12)
П р и м е ч а н и е .  В скобках даны значения титанистости окиснорудной фазы.

Т аблица 11

П етрохими чески г характеристики ан ортозитов  как  глинозем истого
сы рья

Комплексы, породы А12о„ % А 1*0, (K*0+Na20) 2СаО к2о
SiO, AUO, А12Оэ (K20 + N a 20)

Анортозитовые комплексы 
этапа стабилизации 26,03 0,49 0,19 0,76 0,125
Анортозитовые комплексы 
ранних этапов развития зем
ной коры 27,26 0,525 0,15 0,81 0,11
Уртиты Восточной Сибири 
[Андреев, Шаракшинов, 1975] 24—28 0,64 0,50 0,30 0,25-0 ,32 .
Нефелиновые сиениты Вос
точной Сибири [Архангель
ская, Гинзбург, 1975] 21—22 0,39 0,70 0,20 —

меньшая добавка известняка в шихту (табл. И ). Таким образом, важ
ные для оценки алюминиевого сырья стандартные петрохимические ха
рактеристики анортозитов в общем более благоприятные, чем аналогич
ные характеристики нефелиновых пород, за исключением показателей,, 
связанных с щелочами [Богатиков, Биркис, 1978].
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Часть третья 

АНОРТОЗИТЫ ЛУНЫ

О. А. БОГАТИКОВ, Д. И. ФРИХ-ХАР
УДК 553.1b

ОБ ОБРАЗОВАНИИ АНОРТОЗИТОВ ЛУНЫ

По современным представлениям, анортозиты и близкие к ним плагиок
лазсодержащие кристаллические породы — анортозитовые габбро-трок- 
толиты, нориты — преимущественно слагают лунные материки. Эта точ
ка зрения основывается прежде всего на широкой распространенности 
анортозитов в месте посадки космического корабля «Аполлон-16». Здесь 
анортозиты, по наблюдениям космонавтов, составляли большую часть 
грунта и, за исключением разбитых и метаморфизованных, а также стек
ловатых фрагментов, слагаются зернистыми породами, напоминающими 
земные, с так называемыми кумулятивными структурами. Анортитсодер
жащие породы широко представлены и в пробе, доставленной с другой 
материковой точки советской автоматической станцией «Луна-20». Са
мый же крупный образец анортозита, весом 270 кг, привезен из экспе
диции «Аполлоном-15» (обр. 15415).

Минералогически породы лунных материков содержат преимущест
венно плагиоклаз (Ап80- 97), низкокальциевый пироксен с содержанием 
энстатитовой компоненты 45% и более, магнезиальный оливин, подчи
ненные количества магнезиального авгита и, в порядке уменьшения в 
грунте, в малых количествах железо-титанистые окислы, минералы 
кремния, магнезиальные шпинели, богатые железом шпинели, включая 
хромит, фосфаты, троилит и металлы.

Орбитальные измерения позволяют оценить содержание А120 3 в ма
териковой коре в 25—28%, что отвечает нориту-анортозиту, при этом от
мечается латеральная неоднородность в составе поверхности коры. Дан
ные о вертикальной химической и минералогической неоднородностях 
коры менее надежны. Такая неоднородность как будто бы подтвержда
ется наблюдениями боковых стенок крупных отрицательных структур к  
данными геофизики.

Литологически главную массу фрагментов, отобранных на поверхно
сти лунных материков, составляют брекчии и стекла, большинство иэ 
которых имеет состав, отвечающий составу главных типов магматичес
ких пород, выявленных при изучении крупных кристаллических облом
ков. Среди этих последних по сборам космических кораблей «Аполлон» 
можно выделить следующие разности [James, 1979].

1. Плутонические железистые анортозиты. Большинство из них пред
ставлено неперекристаллизованными катакластическими породами. Раз
мер кристаллов до катаклаза, по-видимому, достигал 1 см в попереч
нике, кристаллы образовывали грубозернистую мозаичную структуру.

2. Плутонические нориты. Структуры этих пород отвечают структу
рам земных изверженных пород. Размер кристаллов до 6 мм.

3. Плутонические троктолиты, дунит, шпинелевый троктолит. Трок- 
толит, дунит представлены зернистыми (поперечник зерен до 1 см) по



родами со структурами, интерпретируемыми как кумулятивные. Боль
шинство шпинельсодержащих пород имеет гранулитовые структуры.

4. /СУ^^Р-базальты. Структура и состав этих пород свидетельству
ют об их эндогенном происхождении и быстрой кристаллизации. Хи
мизм некоторых типов пород лунных материков приведен в таблице.

В сборах автоматической станции «Луна-20» выделяются, по сути, 
те же породы. Здесь собственно анортозиты встречаются редко, а ос
новная группа включает породы троктолито-норитового состава. При 
этом среди обломков анортозитов преобладают катаклазированные и пе- 
рекристаллизованные разности; троктолито-нориты также характеризу
ются структурами метаморфической твердофазной кристаллизации. По
добные же структуры устанавливаются и для имеющих подчиненное зна
чение оливиновых габбро-норитов.

Возрастные данные свидетельствуют о древнем возрасте анортози
тов и сопутствующих им пород. Непосредственные определения возра
ста сделаны на образцах, обогащенных магнием,— дуните (обр. 72415) 
и полевошпатовом троктолите (обр. 76535). Д. Папанастасиу и Г. Вас- 
• сербург [Papanastassiou, Wasserburg, 1972] систематизировали Rb-Sr 
возраст образцов, доставленных автоматической станцией «Луна-20» и 
космическим кораблем «Аполлон-16». По их данным, верхний предел 
возраста кристаллических пород лунной континентальной коры находит
ся в пределах 4,4—4,48 млрд. лет.

Были проведены минералогические и геохимические исследования 
кристаллических пород лунных материков. Особое внимание было уде
лено плагиоклазу, пироксену и оливину. Установлено, что по соотноше
нию mg =  Mg/(Mg-f- Fe) в оливинах и низкокальциевых пироксенах и 
анортитовой молекулы (Ап) в сосуществующих плагиоклазах все поро
ды разделяются на две группы, не имеющие переходных разностей 
(рис. 1). В группе пород, обогащенных магнием, уменьшение mg в ма
фических минералах сопровождается уменьшением содержания Ап в 
плагиоклазах (98—86 мол.%), что характерно при последовательной 
кристаллизации минералов из магматического вещества. В группе желе
зистых анортозитов состав плагиоклаза практически не меняется (98— 
95 мол.%), a mg изменяется почти на 25 мол.%, хотя в большинстве 
анортозитов изменение mg составляет лишь несколько мольных процен
тов. Более того, если даже mg мафических минералов в анортозитах 
имеет меньшую величину, чем это наблюдается при том же составе пла
гиоклаза в породах, обогащенных магнием, то и тогда низкое отноше
ние 87Sr/8eSr свидетельствует о малой дифференцированности анортози
тов и о том, что они образовывались лишь в течение нескольких миллио
нов лет в отличие от других ассоциирующих пород.

Исследовалось и распределение редких земель [McKay et al., 1979]. 
Оно свидетельствует о том, что породы, различающиеся по минералоги
ческому составу, образовались тем не менее из магматического вещест
ва с одним и тем же характером соотношения редкоземельных элемен
тов— обогащением легкими редкими землями и небольшой положитель
ной европиевой аномалией. Степень фракционирования редких земель 
в этом исходном магматическом веществе, устанавливаемая по их рас
пределению в минералах, слишком велика, чтобы ее можно было объяс
нить на основе предположения об одноэтапной кристаллизации изна
чально хондритовой магмы (то, что этот этап не завершился, фиксирует
ся по наличию кумулятивных оливинов в дифференциатах).

Изучено отношение Sm/Ti в валовых пробах [Longhi, Bondrean, 
1979]. Установлено, что многие из пород, обогащенных магнием (напри
мер, троктолит — обр. 76535), характеризуются резким обеднением Ti,



Компонент 1 2 3 4 5

SiOa, % 44,3 39,9 42,9 50,83
ТЮ2 0,02 0,03 0,05 2,23 2,17
А120 3 35,2 1,5 20,7 14,77 14,9

0,03 0,3 0,1 0,35 —

FeO " 0,5 11,3 5 10,55 9,2
МпО 0,02 0,1 0,07 0,16 —

MgO 0,2 43,6 19,1 8,17 7,4
СаО 19,2 1 , 1 11,4 9,71 7,1
Na20 0,5 < 0 ,02 0,2 0,73 0,8S
к 2о 0,03 — 0,03 0,67 0,73
Р2Оо
S

0,003 0,04
0,01

0,03 0,7 —

Li, г/т — 4,9 3 27,2 _
Rb < 0 ,1 0,066 0,24 18,5 16,1
Sr — 2,24 114 187 195
Ва — 3,27 32,7 837 793
La 0,28 0,05 1,51 83,5 79,5
Се 0,05 0,07 3,81 211 212
Nd 0,42 0,07 2,3 131 127
Sm 0,072 0,022 0,61 37,32 35,2
Eu 1,04 0,016 0,73 2,72 2,77
Gd — 0,03 0,73 45,4 42,9
Dy 0,19 0,035 0,6 46,3 45,7
Er 0,05 0,04 0,53 27,3 28,1
Yb 0,048 0,045 0,56 24,4 24
Lu 0,006 0,008 0,079 ___ 3,43
Zr — 3 24 970 ___

Hf 0,02 0,015 0,52 _ _
Th — — 0,16 10 ___

U — <0,005 0,056 0,061 3,72
Co — — — 23 ___

Ni 0,3 149 44 12,5 18
Zn 0,17 2,1 2,1 3,5 2,6

Ir, мг/т 0,0057 0,0052 0,0054 0,22 0,0132:
Re 0,0016 0,0048 0,0012 — 0,0089
Au 0,0074 0,255 0,0025 ___ 0,0033
Sb 0,035 0,47 0,014 ___ 0,17
Ge 2,3 29,8 1,7 61 47,2
Se 21,7 4,9 4,1 — 72
Те 65 < 0 ,36 0,28 — 1
Ag 0,22 0,25 0,12 — 0,44
Bi 3,58 0,41 0,037 — 0,29
Cd 7,25 0,37 0,6 10 86,6
T1 26 0,049 0,12 — 3,2

П р и м е ч а н и е .  1—анортозит (Обр. 60 025): 2-^дунит (Обр. 72 415); 3—троктолит (обр. 76 535); 4,5—  
КД££Р-базальт (4—обр. 15 386, 5 -о б р . 15 382).

в то же время нет наблюдений о накоплении кумулятивного ильменита, 
или другой богатой титаном фазы. По распределению отношения Sm/Ti 
в породах намечаются две подгруппы среди пород, обогащенных маг
нием: одна подгруппа — с сильным обогащением самария по отношению 
к титану, другая — с отношением Sm/Ti, близким к хондритовому.

Исследовалось и содержание малых элементов в материковых пла
гиоклазах и сосуществующих мафических минералах [Hansen et al.,. 
1979]. Отмечается, что распределение магния в анортозитах аналогично 
распределению магния между плагиоклазом и расплавом в системе, от
вечающей по составу низкотитанистым базальтам, и в синтетической- 
системе плагиоклаз — расплав.



Все эти данные свидетельствуют, ско
рее всего, о незначительном перемещении 
кристаллических фаз относительно суб
страта. В то же время высокая кальцие- 
вость, наличие положительных европие- 
вых аномалий, однородность кристаллов 
свидетельствуют о кристаллизации анор
тозитов из высокотемпературной медлен
но остывающей магмы. Так как анортози
ты приурочены к самым поверхностным 
слоям Луны, было высказано предполо
жение о существовании на ранних этапах 
эволюции Луны магматического океана, в 
котором и происходили рост и флотация 
плагиоклаза (образование океана связы
вается с энергией, выделившейся при ак
креции частиц). При этом для обнаружи
ваемых в анортозитах темноцветных, обо
гащенных магнием минералов указыва
ется несколько возможных путей образо
вания: они могут являться включениями 
в плагиоклазе, быть поднятыми всплы
вающими кристаллами плагиоклаза или 
закристаллизоваться из захваченного в 
интерстициях расплава. Таким образом, 
согласно этой гипотезе анортозиты и обо

гащенные магнием кристаллические породы рассматриваются как комп
лементарные образования, сформировавшиеся из одной магмы в резуль
тате процессов кристаллизационной дифференциации.

Некоторые факты, однако, как будто вступают в противоречие с эти
ми предположениями. Один из них — наличие разрыва между двумя 
группами пород на графике соотношения mg = M g/(Mg+Fe) пироксе- 
нов и оливинов с содержанием ;4n = Ca/(Ca+Na + K) в сосуществующих 
плагиоклазах.

Указывается также, что постоянство Rb/Sr отношений, один и тот же 
характер распределения редких земель в различных кристаллических 
породах материковой коры труднообъяснимы с позиций представлений 
о длительной (~ 200  млн. лет) дифференциации «океана магмы» путем 
последовательной кристаллизации.

С учетом этих данных и соображений были предложены новые моди
фикации гипотезы о магматическом океане. В частности, И. Лонхи 
[Longhi, 1979] описывает модель «Рокберг». Эта модель предусматри
вает существование первоначального магматического океана, охлажде
ние поверхностных слоев которого вызывало понижение их температу
ры и кристаллизацию. Пироксен и оливин при этом должны были то
нуть, а плагиоклаз, удельный вес которого близок к удельному весу 
фракционирующего расплава, оставался плавать и агрегировался с об
разованием анортозитовых кристаллических массивов «Рокбергов». Ког
да верхние слои океана остыли и раскристаллизовались настолько, что 
стали насыщены плагиоклазом, отдельные «Рокберги» соединились в 
сплошную тонкую кору. Начинается ускоренный рост коры вниз, на глу
бину, путем присоединения менее отфракционированного и, следователь
но, более богатого магнием материала.

Были предложены также модели образования материковой лунной 
жоры, предполагающие различные исходные магмы для анортозитовой

Рис. 1. Дискретность составов 
пород лунных материков [Lon
ghi, 19791
1 — породы, обогащенные магнием;
2 — железистые анортозиты



и «мафической» серий коры. О. В. Джеймс [James, 1979] считает, что 
наличие в лунных породах мафической серии так называемых кумуля
тивных в отношении плагиоклаза структур сближает эти породы с поро
дами земных расслоенных плутонов. Однако эти породы, по его мнению, 
не являются комплементарными собственно анортозитам, а образова
лись несколько позднее, при кристаллизации внедрившейся под анорто
зитовый слой магмы. Некомплементарностью обеих серий объясняются 
и различия в составах и трендах слагающих их минералов.

Новые перспективы при разработке вопроса о генезисе лунных ма
териковых пород выявляются при их сравнительном анализе с земными 
анортозитовыми породами, который позволяет привлечь к обсуждению 
собственно геологические данные, практически отсутствующие для лун
ных пород. При этом существенными особенностями лунных материко
вых пород, объяснение которых возможно на основе сопоставления с 
земными аналогами, являются широкая распространенность, выдержан
ный и основной состав плагиоклаза, обилие стекловатых пород.

Известно, что на Земле основными носителями плагиоклазовых по
род являются стратиформные дифференцированные базитовые интрузии 
и автономные докембрийские комплексы с анортозитами. Сравнение 
лунных анортозитов с земными [Богатиков, 1979] показывает, что по ря
ду признаков (широкая распространенность, древний возраст, петрогра
фический состав, изотопный состав кислорода в плагиоклазах) лунные 
материковые породы близки к земным анортозитам автономных докемб- 
рийских комплексов. В то же время химизм, некоторые типы структур 
(кумулятивная, в частности), парагенетические ассоциации пород сбли
жают лунные анортозиты с земными стратиформными массивами. На 
основании прямых геологических и петрографических наблюдений фор
мирование обоих типов земных анортозитовых пород большинством ис
следователей связывается с внутрикамерной и внутриочаговой диффе
ренциацией магм различного состава. Однако лунные анортозиты отли
чаются от обоих типов земных плагиоклазовых пород более основным и 
устойчивым составом плагиоклаза. Этот феномен требует поэтому объ
яснения в первую очередь. Гипотезы образования лунных анортозитов 
должны не просто исходить из возможности дифференциации значитель
ных объемов магм, но и учитывать те особые условия, при которых об
разуются высококальциевые плагиоклазы.

Здесь мы также можем обратиться к земному геологическому опыту. 
Имеются данные [Свешникова и др., 1980; см. статью О. Н. Волынпа 
и др. в наст, сб.], что минералогически лунные анортозиты наиболее 
близки к оливин-анортитовым включениям в продуктах вулканической 
деятельности. Здесь мы приведем лишь некоторые данные об этих вклю
чениях.

Анортитсодержащие включения, как известно [Волынец и др., 1978], 
встречаются преимущественно среди пирокластических отложений ба
зальтового, андезитового и дацитового состава. Они ассоциируют, как 
правило, с отдельными кристаллами-лапиллями и со сростками кристал
лов анортита. В лавах вулканов также встречаются кристаллы анорти
та. Отмечается, что анортитсодержащие включения ассоциируют с вклю
чениями оливиновых и двупироксеновых габбро, диоритов, гранофиро- 
вых и микропегматитовых гранодиоритов и гранитов. При этом наблю
дается направленное изменение составов включений, синхронное с изме
нением составов вмещающих пород: анортиты, троктолиты — в базаль
тах и андезито-базальтах; анортиты, троктолиты, габбро и габбро-нори
ты — в андезитах и дацитах. Форма включений — от обломочной или 
глыбовой до уплощенной или округлой. Характерны структуры включе



ний — от пегматоидных и друзовых в центральных частях включений до 
мелкозернистых и роговиковых в контактовых оторочках; отмечаются по
лосчатые разности и включения с радиально-центрическим расположени
ем слагающих их минералов. Минералогический состав включений: анор
тит, оливин, моноклинный пироксен, магнетит, ромбический пироксен, а 
также вулканическое стекло. Относительное количество минералов и 
стекла варьирует, но преобладают голокристаллические лейкократовые 
включения. Химизм их также варьирует, но всегда отличается от соста
ва вмещающих пород, и в частности по содержанию щелочей.

В оливин-анортитовых включениях, так же как и в лунных анорто
зитах, высокая и постоянная основность плагиоклаза (Лц92_95) сочета
ется с независимой вариацией железистости в оливинах и пироксенах. 
При этом высокая железистость мафических минералов сопровождает
ся низкой окисленностью железа, что свидетельствует о восстанови
тельных условиях минералхюбразования. В соответствии с этим заклю
чением находятся результаты изучения газовой фазы, обнаруженной во- 
включениях. Здесь определены восстановители Н2, СН4.

Приведенные данные о включениях привели к представлениям [Во- 
лынец и др., 1978] о генетическом родстве их с вмещающими магмами* 
При этом необходимо соблюдение ряда специфических условий: мало
щелочной состав магмы, некоторый ее перегрев, высокий термический 
градиент, наличие восстановительной среды. Добавим также, что при 
прочих равных условиях, и в том числе при температуре, относительна 
высококальциевые плагиоклазы должны формироваться при малых дав
лениях. По мнению авторов, подобные условия в земном вулканическом 
процессе могут осуществляться в неглубоких магмоподводящих каналах 
и промежуточных очагах, где идет постоянный подток газов и их сопри
косновение с холодными вмещающими стенками. Несомненно, однако., 
что и эти представления не могут быть целиком использованы при объ
яснении происхождения лунных анортозитов. Дело в том, что близкие 
химически и минералогически лунные анортозиты и оливин-анортитовые 
включения земных вулканов резко различаются по распространенности. 
В то время как на Луне анортозиты являются главным компонентом 
материковой коры, на Земле подобные образования составляют лишь 
небольшой процент некоторых фаций отдельных вулканических построек.

Концепция образования лунных материковых пород, таким образом, 
должна учитывать, с одной стороны, широкое распространение анорто
зитов на Луне, их закономерное положение как дифференциатов значи
тельных объемов магмы, а с другой — возможность проявления специ
фических условий, при которых формируются высококальциевые плаги
оклазы.

Информация для суждения о тенденциях и способах дифференци- 
ции может быть получена из анализа петрохимических данных по лун
ным магматическим породам. Изучение химизма материковых пород 
проводилось нами в сопоставлении с другими ведущими группами лун
ных пород — морскими базальтами и /СРРРР-базальтами. Методами ма
тематической статистики были обсчитаны общая выборка из 571 анали
за, составленная из 209 проб материковых пород, 265 проб морских ба
зальтов, 97 проб /(РРРР-базальтов, характеризующих все 9 районов по
верхностного опробования, а также эталонные выборки из 47 проб ма
териковых пород, доставленных космическим кораблем «Аполлон-16», 49 
проб бедных титаном морских базальтов — «Аполлон-12 и -14», пробы 
/СРРРР-базальтов — «Аполлон-12, -14, -16». Главные компоненты опре
делены как: 1̂  = + 0 ,6  FeO+0,2 ТЮ2+0,1 MgO—0,7 А120 3—0,2 СаО гг 
У2 =  +0,8 MgO+0,3 S i02—0,5 ТЮ2—0,2 FeO—0,2 СаО—0,1 A120 3. Кроме



того, анализировались матрицы корреляций компонентов эталонных вы
борок !.

На диаграмме (рис. 2) главных компонентов выявляется «континиум» 
составов всех лунных пород, свидетельствующий, скорее всего, об их от
носительном родстве. На ней видны большие вариации по Yi и немного 
уступающие им по У2.

Материковые породы обнаруживают два отчетливых тренда измене
ния составов, оба с положительной корреляцией между Yi и У2. Оба 
направления исходят из одной области, где сосредоточены фигуратив
ные точки анортозитов (У4 =  —32, У2=  + 3). Одни составы варьируют 
вдоль линии, пересекающей ось абсцисс под углом 60°, другие, связан
ные с дифференциацией оливиновой составляющей,— под углом 45°. 
Второе, более пологое направление заканчивается точкой дунита (об
ломок в микробрекчии «Аполлона-14») с координатами Yt =  —7, У2=  
=  + 3 9 . Между анортозитом и дунитом расположены анализы трокто- 
литов, особенно многочисленные в материале автоматической станции 
«Луна-20». Первое, более крутое направление заканчивается полем, 
объединяющим четыре анализа обломков с «Аполлона-12» и один ана
лиз обломка с «Луны-24», описанных как пироксениты, перидотиты и
ультраосновные породы (УА=  + 5 ---- 1-10, У2=  +15---- [-25). Отметим,
что как первое, так и второе направления изобилуют фигуративными 
точками нижней, близкой к анортозитам области (У!= 30------15) и ха
рактеризуются лишь единичными точками и большими перерывами в 
области более мафических пород.

Таким образом, эта диаграмма отражает субанортозитовый состав 
исходной для материковых пород магмы, а также относительную одно
родность материковых пород.

В средней части линии, отражающей железистый тренд изменения 
составов материковых пород, расположено поле KREEP-базальтов, пе
рекрывающее и сливающееся по направлению к анортозитам с матери
ковыми породами. Поле KREEP-базальтов, в свою очередь, перекрыто 
площадью распространения фигуративных точек морских базальтов. 
Оно имеет в целом крестообразную форму. Поле морских базальтов 
отличается повышенной железистостью, титанистостью и пониженной 
магнезиальностью.

Для выявления механизма дифференциации важно установить ха
рактер и силу связи между компонентами. Для этого используются ма
трицы корреляций, в которых сила связи отражает степень родства 
компонентов и последовательность их комплексирования: компоненты 
с относительно высокой силой связи образуют ассоциации первыми. 
В указанных матрицах, таким образом, отражен процесс дифференциа
ции.

Подобные матрицы высчитаны для главных типов лунных пород, 
относительное родство которых определяется наличием «континиума» 
на диаграмме главных компонентов. Материковые породы, KREEP-ба- 
зальты, морские базальты отличаются по степени кристалличности, по
этому сравнение их матриц позволяет оценить вклад кристаллизации в 
дифференциацию.

Связи между элементами, устанавливаемые в наиболее кристаллич- 
ных — материковых породах, отражают, скорее всего, последователь
ность (этапность) этой стадии, а также, видимо, роль отдельных ком
понентов в составе дифференциатов. Процессы предкристаллизационной 
дифференциации магматического вещества находят отражение в связях 1

1 Работа проводилась в лаборатории математических методов ИГЕМ АН СССР.



Рис. 2. Химические составы лунных пород на диаграмме главных компонентов, получен
ных для выборки из 571 пробы по 11 признакам, без деления переменных на среднее
/  — материковые породы; II — ККЕЕР-базалътъг, III — морские базальты
I—д — образцы, доставленные космическими аппаратами: 1 — «Луна-20», 2 — «Луна-16», 3 — «Луна- 
24», 4 — «Аполлон-16», 5 — «Аполлон-14», 6 — «Аполлон-15», 7 «Аполлон-17», 8 «Аполлон-12».
9 — «Аполлон-11»



между компонентами, устанавливаемых для стекловатых и полустекло- 
ватых морских базальтов. Промежуточное положение имеют полукри
сталлические KREE Р-базальты, в которых наряду с кристаллизацион
ными отражены и более ранние процессы.

Анализ матриц показывает, что разделение компонентов становится 
все более дробным в ряду от стекловатых к кристалличным породам. 
В матрице морских базальтов отражено простейшее разделение сали
ческих и мафических компонентов, группировки которых при этом, по- 
видимому, последовательно усложняются: в салической группе к А120 , 
и Na20  последовательно добавляются СаО, К20, а в мафической группе 
к FeO и МпО присоединяются ТЮ2 и MgO. Обратим внимание, что все 
эти ассоциации не имеют минералогического эквивалента.

Другой уровень дифференциации зафиксирован в матрицах KREEP- 
базальтов. Здесь отражена более глубокая дифференциация компонен
тов, и в частности группировка с сильной связью СаО и А120 3, отвечаю
щих анортиту. Мы не можем, однако, утверждать, что эта группировка 
отражает только кристаллическую фазу, поскольку MgO, обычно первой 
соединяющаяся в кристаллическую фазу (оливин), имеет лишь слабую 
корреляционную связь с компонентами (Si02, FeO), слагающими с ней 
эту фазу. Подобные отношения, скорее всего, свидетельствуют о том, 
что кристаллизационные связи не стали для KRE ЕР-базальтов веду
щими при дифференциации магматического вещества. Можно предпо
ложить поэтому, что связь А120 3 и СаО отражает докристаллизацион- 
ную ассоциацию этих компонентов.

В выборке материковых пород, доставленных космическим кораблем 
«Аполлон-16», дифференциация компонентов проявлена максимально. 
Наряду с анортитовой парой А12Оэ и СаО выделяется группа мафиче
ских компонентов, а также ассоциация Si02—NazO. Эта последняя, по- 
видимому, определяет конечные ингредиенты кристаллизационной диф
ференциации.

В связи со сказанным не исключено, что и в данном случае группи
ровка А120 3 и СаО отражает не только кристаллическую фазу— анор
тит, но и более раннюю, до<кристаллизационную стадию дифференциации 
магматического вещества.

Таким образом, петрохимические данные позволяют предположить, 
что лунные магмы испытывали разделение компонентов, предшествую
щее кристаллизации.

Естественно, что площадной характер распространения лунных 
анортозитов исключает предположение, высказывающееся в отношении 
земных анортозитовых включений в лавах о кристаллизации их в неглу
боких подводящих каналах и промежуточных очагах. В данном случае 
речь, по-видимому, идет о значительном объеме магмы, распространен
ном повсеместно (обволакивающем Луну), в котором должны прояв
ляться и резкий температурный градиент, и малые давления, и восста
новительный характер среды.

Учитывая слабую гравитацию Луны, трудно ожидать существенного 
перемещения кристаллических фаз в магме с подобными свойствами. 
Этому заключению отвечает и широкое проявление среди материковых 
пород Луны структур метаморфических пород, характерных для роста 
минералов без перемещения. Подобные структуры обнаруживаются 
даже в образцах, макроскопически напоминающих кумулятивные обра
зования [Финней и др., 1975]. Как видно на рис. 3, структуры лунных 
анортозитов, габбро, троктолитов действительно отражают рост кри
сталлов без перемещения и кумулятивного накопления: кристаллы од
ного состава — анортиты плотно заполняют все пространство и при



Рис. 3. Структуры материковых пород Луны
а — анортозит; б — троктолит

этом их грани не несут следов механического воздействия от трения о 
другие кристаллы; в габбро-анортозитах плагиоклаз и пироксен, обла
дающие разной плотностью, образуют тесные срастания и при этом так
же лишены признаков механической обработки и т. д.

Сказанное позволяет предположить, что субанортозитовый состав 
минералов мог отвечать исходному составу слоя магмы, существовавше
го в докристаллизационный период на их месте. Эффузивный генезис 
этого слоя маловероятен, поскольку в нем не зафиксирована слоистость, 
свойственная стратифицированным вулканическим толщам. В то же 
время относительная однородность слоя свидетельствует о дифферен
циации его из еще более значительного, чем он, объема магмы. Пред
ставление о формировании этого слоя в результате дифференциации 
«магматического океана» кажется наиболее достоверным. Механизмом 
разделения океана в этом случае, скорее всего, могла быть ликвация. 
Последующая кристаллизация отликвированного слоя без существенно
го перемещения кристаллизующейся фазы и вела к образованию анор
тозитов и близких к ним пород. При этом не исключено, что россыпь 
стекловатых обломков пород, наблюдавшихся космонавтами в месте по
садки космического корабля «Аполлон-16», так же как и мощные фрак
ции стекловатых фрагментов в реголите с «Луны-20» и «Аполлона-16», 
представляет собой не продукты вторичной импактной переработки 
анортозитов, а первичные нераскристаллизованные реликты этого слоя. 
Это предположение подтверждается хорошей сходимостью с составом 
анортозитов составов указанных стекловатых частиц, которые в случае 
образования их из импактных расплавов должны были бы иметь де
фицит летучих компонентов. Восстановительный характер среды кри
сталлизации этого слоя зафиксирован как по минералогическому соста
ву (в частности, вхождением в парагенезис самородного железа), так 
и по составу газовой фазы, обнаруженной в стеклах [Долгов, Шугуро- 
ва, 1974].

Проведенный анализ позволяет заключить, таким образом, что пе- 
трогенезис лунных материковых пород не мог определяться только про
цессами кристаллизационного фракционирования. Весьма вероятно в 
нем проявление докристаллизационной ликвации. Этот процесс, отра
женный в стекловатой составляющей материкового вещества, играл, 
по-видимому, заметную роль при первичной дифференциации лунного 
магматического «океана».
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о . H. ВОЛЫНЕЦ, М. Ю. ХОТИН, Ю. М. ДУБИК

ВКЛЮЧЕНИЯ ГАББРО-АНОРТОЗИТОВ 
В ВУЛКАНИТАХ ОСТРОВНЫХ ДУГ 
И СРАВНЕНИЕ ИХ С ПОРОДАМИ 

МАТЕРИКОВ ЛУНЫ

Данные о существенно анортозитовом (анортозит-норито-троктолитовом) 
составе коры лунных материков, полученные в результате экспедиций 
американских космических (кораблей «Аполлон» и советских автомати
ческих станций «Луна», вновь пробудили интерес к высказанной ранее 
гипотезе о наличии и на Земле анортозитового слоя, залегающего ниже 
«гранитного». С этих позиций представляется, по-видимому, интересным 
рассмотреть состав включений полнокристалличеоких пород, выносимых 
на поверхность при вулканических извержениях, поскольку наличие или 
отсутствие такого слоя может быть зафиксировано по составу глубинных 
включений. Анализ литературного материала по включениям в вулка
нических породах, проведенный рядом авторов [Волохов, 1972; Куно, 
1972; Глубинные ксенолиты..., 1975; Федорченко, Родионова, 1975; 
Включения..., 1978; Щека и др., 1978; и др.], показывает, что плагио
клазсодержащие включения с габбровым парагенезисом минералов 
практически отсутствуют в кимберлитах, пользуются весьма незначи
тельным распространением в щелочных базальтах стабилизированных 
областей, более обильны в базальтоидах некоторых подвижных зон и



океанических островов и являются преобладающим типом пород среди 
включений в известково-щелочных вулканитах островных дуг. Харак
теристика составов включения в этих вулканитах и является предметом 
данного сообщения.

На сегодняший день габброидные включения в вулканитах извест
ны практически во всех современных островных дугах, однако изучены 
они в разных районах далеко не с одинаковой степенью детальности. 
Наиболее полные данные имеются по Курило-Камчатскому региону 
[Федорченко, Родионова, 1975; Эрлих, Кутыев, 1975; Включения..., 1978; 
и др.], Японии [Kuno, 1950, 1967; Isshiki, 1958; 1963; Ishibashi, 1970; 
Aoki, 1970; Aoki, Kuno, 1973; и др.] и в несколько меньшей мере по Ма
лым Антильским островам [Lacroix, 1904, 1949; Wager, 1962; Lewis, 
1973а, b; и др.]. Поэтому данные по указанным районам и будут со
ставлять основу настоящей статьи, тогда как материал по другим при
влекается только для сравнения.

Типы габброидных включений 
и распределение в них глинозема

Состав габброидных включений в островодужных вулканитах изменя
ется в широких пределах. Так, содержание S i02 колеблется от 35—36 
до 50—52%, содержание А120 3 — от 11 —12 до 31—32%, содержание 
Na20 + K 20  — от 0,5—1,0 до 3—4%. Однако в целом преобладают раз
ности с умеренным содержанием кремнезема— 46—49% (рис. I )1 и с 
повышенной лейкократовостью — 18—21% А120 3 (рис. 2).

Поскольку вариации в содержании S i02 во включениях велики, мож
но с известной долей условности разделить породы включений на раз
ности с умеренным (S i02>46% ) и низким (S i02<46% ) содержанием 
кремнезема. В габброидах с умеренным содержанием плагиоклаз пред
ставлен обычно зональным лабрадор-битовнитом. В группе же низко
кремнеземистых габбро могут быть выделены разности с анортитовым 
и битовнитовым (состава кальциевого битовнита) плагиоклазом. Пер-

Таблица 1
Доля пород (в %) с разным содержанием глинозема в различных 

группах габброидных включений

Разности пород
Содержание А12Оа, вес.% Количест во

>20 >21 >22 >23 образцов

Низкокремнеземистые с 
анортитом 69 61 53 49 51
Низкокремнеземистые с 
кальциевым битовнитом 
(амфиболом и ортопирок
сеном) 39 33 15 8 37
Умеренно кремнеземис
тые с лабрадор-битовни
том 36 25 15 8 114

1 При составлении рис. 1—3, 7 использована литература [Федорченко, Родионова, 1975; 
Эрлих, Кутыев, 1975; Селянгин, 1974, 1979; Волынец, Щека, Дубик, 1978; Ермаков 
и др., 1979; Масуренков, 1979; Кутыев, Шарапов, 1979; Aoki, 1970, 1971; Aoki, Kuno, 
1973; Ishibashi, 1970; Isshiki, 1958, 1963; Kuno, 1967; Takeshita, Oji, 1968; Yamazaki 
et al., 1966; Baker, 1968b; Lewis, 1973b; Nicholls, 1971; Brothers, Searle, 1970], а так
же материалы О. H. Волынца.



Рис. 1. Гистограмма распределения содержаний кремнезема в габброидных включениях 
из вулканитов островных дуг
Заштриховано — данные для анортитсодержащих включений; общее количество включений — 202

Рис. 2. Гистограмма распределения глинозема в габброидных включениях из вулканитов 
островных дуг

вые содержат в качестве темноцветных минералов обычно оливин и 
клинопироксен (редко амфибол или ортопироксен), вторые — преиму
щественно амфибол или в заметных количествах ортопироксен.

Согласно данным О. А. Богатикова [Богатиков, Биркис, 1974; Бога
тиков, 1976], в анортозитовых комплексах Земли, имеющих базальто
вый или андезито-базальтовый состав (а к ним относятся наиболее древ
ние комплексы с возрастом более 2 млрд, лет), около 50% объема сла
гают меланократовые породы состава габбро и габбро-норитов. Попы
таемся рассмотреть имеющиеся данные по составу включений, исходя 
из этого положения. Поскольку граница между габбро и габбро-анор
тозитами в отношении содержания А120 3 не 
определена, рассмотрим, какая часть включе
ний попадает в область габбро-анортозитов и 
анортозитов, если эту границу сдвигать. Так, 
породы, содержащие более 20% А120 3, состав
ляют 45% общего числа включений, более 
21% А120 3— 35%, более 22% А120 3— 24%, бо
лее 23% А120 3— 18% общего числа включе
ний.

Однако доля лейкократовых пород в вы->ч
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не одинакова (рис. 3, табл. 1).

Из представленных данных следует, что, 
хотя анортозитовые разности встречаются сре- |  jq 
ди всех выделенных групп габброидных вклю-

1 гРис. 3. Гистограммы распределения глинозема в раз
личных типах габброидных включений из вулканитов 
островных дуг

/  — габбро с умеренным содержанием кремнезема;
II — низкокремнеземистые амфиболовые и ортопироксенсодер

жащие габбро;
III — анортитсодержащие включения
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чений, только анортитсодержащие низкокремнеземистые габбро можно, 
по-видимому, рассматривать в качестве возможных формационных ана
логов анортозитовых комплексов. Поэтому дальнейшее описание будет 
касаться только указанной группы включений.

Анортитсодержащие включения

Анортитсодержащие включения известны во многих районах мира, бу
дучи приурочены, как правило, к высокоглиноземистым вулканитам 
островных дуг. Они описаны на Камчатке [Пийп, 1947; Шеймович, 
1966; Богоявленская, Эрлих, 1969; Дубик, 1969; Щека и др., 1970, 1978; 
Селягин, 1975, 1979; Эрлих, Кутыев, 1975; Кутыев, Кутыева, 1975; Во- 
лынец, Богоявленская, Пополитов, 1978; Кутыев, Шарапов, 1979], Ку
рильских островах [Богоявленская, Эрлих, 1969; Родионова, Федор- 
ченко, 1971, 1975; Дуничев, 1972; Федорченко, Родионова, 1975; Волы- 
нец, Щека, Дубик, 1978], во внешних зонах вулканических дуг Японии 
[Kuno, 1950; Aoki, Kuno, 1973], на Идзу-Боннинской дуге [Isshiki, 1963; 
Бетхольд, Приходько, 1975; Бехтольд и др., 1975; Приходько и др., 1977], 
Малых Антильских островах [Lacroix, 1904, 1949; Wager, 1962; Lewis, 
1969, 1970, 1973а, b; Baker, 1968a; Rea, 1974], Южных Сандвичевых 
островах [Lewis, 1970], на вулкане Гананг-Руанг в Индонезии [Gisolf, 
1923], в дайках основного состава на о-ве Скай, Шотландия [Donald
son, 1977] и в ряде других мест. Еще чаще, чем включения в вулкани
ческих породах островных дуг, встречаются мегакристы анортита, не
редко содержащие зерна оливина, причем состав этих минералов бли
зок к составу минералов анортитсодержащих включений [Kuno, 1950; 
Ishikawa, 1951; Kawano, Aoki, 1959; Ueda, Tatekawa, 1966; Родионова 
и др., 1966; Lewis, 1973; Donaldson, 1977; Волынец, Пополитов и др., 
1977; Волынец, Щека, Дубик, 1978; и др.].

Как правило, анортитсодержащие включения и мегакристы анорти
та приурочены к вулканам, где проявлены глиноземистые низкокалие
вые (КгО =  0,2—0,6%) базальты (табл. 2) с высокими содержаниями 
глинозема (17—20%) и извести (10—13%). В случае, когда базальты 
содержат значительное количество мегакристов анортита, они сильно 
обогащаются глиноземом, приобретая состав, отвечающий габбро-анор
тозиту (табл. 3).

Поскольку низкокалиевые базальты, называемые обычно острово- 
дужными толеитами, развиты во внешних, выдвинутых в сторону глу
боководных желобов зонах островных дуг, этими же зонами и ограни
чивается обычно (хотя и не всегда) распространение подобных вклю
чений. Породами, вмещающими включения и мегакристы анортита, 
могут быть не только базальты, но и заметно более кислые разности, 
вплоть до андезитов и даже дацитов. Включения встречаются как в ла
вах, так и в шлаках и пемзах, причем массовые скопления их обычно 
наблюдаются в пирокластических отложениях среднего состава, обра
зование которых завершает определенные этапы развития конкретных 
вулканов.

Текстуры и структуры

Размеры включений колеблются от 1—2 до 20—30 см и даже до 1— 
1,5 м, а вес — от нескольких граммов до нескольких сот килограммов 
[Дубик, 1969; Lewis, 1973b; Волынец, Щека, Дубик, 1978]. При этом в 
участках широкого развития включений не меньший объем, чем сами 
включения, составляют изолированные кристаллы или обломки их. Раз
меры отдельных кристаллов изменяются от 0,5 до 50—100 мм, нередко 
даже в пределах одного образца, но в общем преобладают крупно- и 
грубозернистые разности с размерами зерен 2—5 мм (до 25 мм). Фор-



Химический состав  (в  в е с .% )  гли нозем исты х ни зкокалиевы х б азал ьто в

Компонент 1 2 3 4 5 6

SiOa 50,67 51,09 50,2 51,2 47,33 47,69
ТЮа 0,81 0,82 1,01 0,8 0,82 0,98
А1,03 18,99 19,06 19,12 18,1 18,08 15,86
Fea0 3 3,41 3,53 3,71 2,7 3,06 3,35
FeO 6,41 6,72 5,51 7,4 8,04 9,29
MnO 0,18 0,18 0,18 0,2 0,26 0,30
MgO 5,30 4,64 5,84 6,2 7,49 8,01
CaO 10,35 10,25 10,77 1 1 , 0 12,98 12,25
Na20 2,53 2,46 2,93 2,0 1,59 1,68
KaO 0,42 0,47 0,50 0,3 0,28 0,33
P2Ob 0,19 — 0,08 0,1 0,05 0,06

n 59 28 10 10 1 1
NaaO+KaO ........

Alao 3 ' 10 0 / 0 15,5 15,4 17,9 12,7 10,3 12,7
V0 An в нормативном плагио-

69,7;лазе 63,3 64,2 58,8 68,8 74,3
П р и м е ч а н и е .  Базальты из районов: I— Камчатка [Волынец и др., 1976]; 2—Курильские острова 
[Леонова, 1979]; 3—Малые Антильские острова (острова Сак-Винсент, Сан-Киттс и Монтесерат) [Baker 
1968b; Rea, 1974]; 4—Южные Сандвичевы острова [Baker, 1968а]; 5—о-в Скай, Шотландия, краевая зона 

одной из даек; пересчитано на безводный остаток [Donaldson, 1977]; 6—то же; пересчитано без мега- 
кристов и воды [Donaldson, 1977]. п — количество анализов для подсчета среднего.

Т аб ли ц а  3

Х им ический со ст ав  (в  в е с .% )  некоторы х анорти тсодерж ащ и х б азал ьто в

Компонент 1 2 3 4 5 6 7

SiOa 4 4 , 3 8 4 4 , 9 5 4 5 , 8 8 4 7 , 1 7 4 8 , 9 3 4 7 , 5 3 5 0 , 1
TiOa 0 , 3 0 0 , 1 3 0 , 6 5 0 , 7 6 0 , 6 7 0 ,7 1 0 , 7 4
А1а0 3 2 5 ,0 1 2 4 , 0 2 2 4 , 0 5 2 3 , 0 0 2 4 , 3 4 2 3 ,7 3 2 3 , 0 0
FeaOa 1 , 5 7 0 , 9 3 5 , 8 3 3 , 5 9 1 , 7 6 5 , 2 2 2,6
FeO 4 , 2 3 4 , 0 7 4 , 8 9 5 ,7 7 5 , 4 6 3 , 9 3 5 , 4
MnO 0,16 0 , 0 8 0 , 0 9 0 , 0 4 0 , 1 5 0 , 1 5 0 , 1 3
MgO 6 ,8 3 9 , 4 8 3 , 5 5 3 , 4 9 3 , 9 4 2 , 3 7 3 , 6
CaO 1 3 ,4 1 1 3 , 7 0 1 3 , 0 5 1 2 ,0 5 1 2 , 1 9 1 2 ,3 4 l l , 6
NaaO 1 ,5 2 1,21 1 , 2 3 2 , 3 7 1 , 6 3 1 , 8 9 2 , 4
K20 0,08 0,11 0 , 4 7 0 , 2 9 0 ,5 3 0 , 1 3 0 , 4 4
Р2Об 0 , 0 4 0,02 0 , 0 7 0 , 0 6 — 0 , 0 7 0,11
нао - 0 ,9 1 0 , 4 8 — 0 , 7 7 0 , 1 9 0 , 8 5
HaO+ 2 , 2 7 1 , 2 7 0 , 8 0 0,22 0 , 2 8 0 ,9 5 0 , 1 3
С у м м а 1 0 0 ,7 1 1 0 0 ,4 5 1 0 0 ,5 6 9 9 ,5 8 1 0 0 ,0 7 9 9 , 8 7 100,12

П р и м е ч а н и е .  1, 2—габбро-анортозиты центральных зон даек, о-в Скай, Шотландия [Donaldson’ 
1 977]; 3—5—базальты вулканов Камчатки: 3—Ксудач, 4—Мутновская Сопка, 5—У зон [Петрохимия . . . , 
1966; Шарапов, Симбирев, 1979]; 6—базальт вулкана Кайодаке, Япония [Kawano, Aokl, 1959]; 7—ба- 
аальт о-ва Умнак, Алеутские острова [Byers, 1959].



ма включений может быть как округлой и уплощенной, так и угловатой 
и обломочной. Текстуры включений в общем довольно рыхлые, часто 
друзовые, пегматоидные и пористые. Отмечаются шаровидные включе
ния с радиально-концентрической структурой [Волынец, Щека, Дубик, 
1978; Селянгин, 1979].

В ряде включений грубозернистые пегматоидные и друзовые струк
туры, развитые в центральных зонах включений, в краевых частях их 
сменяются мелкозернистыми и роговиковыми. Весьма обычны также 
полосчатые разности, полосы в которых различаются по размеру зерен 
или по количественно-минералогическому составу либо по обоим при
знакам. Границы полос резкие и часто имеют неправильную форму. На
ряду с полосчатыми наблюдаются линзовидно-полосчатые, пятнисто-по
лосчатые и брекчиевые текстуры. Согласно мнению большинства авто
ров [Щека и др., 1970; Lewis, 1973b; Rea, 1974; Волынец, Щека, Дубик, 
1978], наблюдающаяся во включениях полосчатость не идентична тон
кой и правильной ритмической слоистости, описанной в расслоенных 
интрузиях типа Скергаарда. Однако, по данным О. Б. Селянгина 
[1979], ритмическая слоистость наблюдается в анортитсодержащих 
включениях вулкана Малый Семячик на Камчатке.

Во многих включениях присутствует темный пузыристый шлаковид
ный базальтовый материал, выполняющий поры, пустотки, интерстиции 
между кристаллами, хотя сами включения при этом могут быть встре
чены не в базальтах, а в андезитовой и даже дацитовой пирокластике 
[Lacrois, 1904; Baker, 1968b; Lewis, 1973b; Rea, 1974; Волынец, Щека, 
Дубик, 1978; и Др.]. Количество шлаковидного интерстиционного мате
риала в отдельных включениях может увеличиваться вплоть до появле
ния порфировидных пород с хорошо различимыми мегакристами пла
гиоклаза и оливина, погруженными в тонкозернистую основную массу 
базальтового состава.

Ряд минералов включений обнаруживают отчетливые признаки ди
намического воздействия [Волынец, Щека, Дубик, 1978]. Так, в пла
гиоклазах и оливинах обычно пятнистое или мозаичное угасание. В пла
гиоклазах по плоскостям (ПО), (ПО) и некоторым другим развивается 
трещиноватость и вторичное полисинтетическое двойникование. В оли
винах также обычны двойники по (100) и две системы спайности по 
(100) и (010).

Иногда включения (а чаще мегакристы) обнаруживают следы вза
имодействия с вмещающими расплавами [Волынец, Щека, Дубик, 1978; 
Щека, Волынец, 1979]. При этом краевые зоны крупнокристаллических 
включений перекристаллизовываются в тонкозернистый роговиковый 
агрегат, содержащий зеленую шпинель.

Минеральный состав

Главными минералами включений являются анортит, оливин и клинб- 
пироксен, причем относительная роль клинопироксена (за счет оливи
на) в общем возрастает, когда вмещающими включения породами яв
ляются андезиты и дациты, а не базальты. И хотя оливин-клинопирок- 
сен-анортитовые разности наряду с оливин-анортитовыми встречаются 
во всех типах пород, безоливиновые (клинопироксен-плагиоклазовые) 
включения обнаружены почти исключительно в пирокластике среднего 
состава. В клинопироксенсодержащих разностях к трем главным мине
ралам присоединяется, обычно в небольшом количестве, титаномагне- 
тит, а иногда и ортопироскен. В ряде включений Курило-Камчатской 
зоны и Идзу-Боннинской дуги обнаружена также магниево-алюмо-хро-



мистая шпинель [Приходько и др., 1977; Щека и др., 1978]. Наконец, 
в некоторых районах, например на Малых Антильских островах одним 
из главных минералов включений становится амфибол.

Наличие или отсутствие амфибола во включениях в общем корпели- 
руется с типом ассоциаций вкрапленников темноцветных минералов во 
вмещающих лавах. Так, в пределах Курило-Камчатского региона анор
титсодержащие включения встречены в основном на вулканах, лавы 
которых характеризуются ассоциациями безводных темноцветных ми
нералов. В соответствии с этим из нескольких сот анортитсодержащих 
включений, просмотренных авторами, лишь в трех образцах был обна
ружен амфибол. Однако в низкокалиевых амфиболсодержащих андези
тах и андезито-базальтах Авачинского вулкана на Камчатке вместо 
оливин-клинопироксен-анортитовых включений развиты включения ам- 
фибол-анортитовых (анортит-битовнитовых) пород наряду с мегакри
стами анортита и амфибола. На Малых Антильских островах включе
ния встречаются обычно в базальтовой и андезитовой пирокластике, 
причем базальты характеризуются отсутствием, а андезиты — наличием 
амфибола во вкрапленниках [Wager, 1962; Baker, 1968b; Rea, 1974].

Среди анортитсодержащих включений наблюдаются как амфиболо- 
вые, так и безамфиболовые разности, причем и те и другие встречаются 
совместно в выбросах одного вулкана, как это было, например, при из
вержении вулкана Суфриер в 1902 г. [Lacroix, 1904, 1949; Wager, 1962; 
Lewis, 1973а, Ь]. Для 122 включений (размером более 7,5 см), собран
ных Дж. Ф. Льюисом [Lewis, 1973b] в продуктах этого извержения, 
наблюдались следующие минеральные ассоциации: в 9 включениях — 
Ап-\-01\ в 1—Ап-\-01+Срх; в 44 — в 62 — Ап-\~
-\-Ol+Cpx-\-Amf-\-Mt\ в 6 —АпА-Amf ( ± M t ± Cp x ) . Важное наблюде
ние было сделано П. Э. Бейкером [Baker, 1968b], который обнаружил 
в центре крупного амфибол-плагиоклазового включения 2-сантиметро
вый обломок оливин-анортитовой породы (вулкан Митмисери, о-в Сан- 
Киттс, Малые Антильские острова), что может указывать на неодновре- 
менность образования соответствующих типов включений.

Количественно-минералогический состав пород колеблется в широ
ких пределах, хотя в целом преобладают лейкократовые разности, где 
соотношение плагиоклаз — темноцветные минералы лежит в пределах 
от 6 :4  до 7,5 : 2,5. В соответствии с составом преобладающих минера
лов среди включений могут быть выделены следующие главные типы 
пород: алливалиты, оливиновые эвкриты, эвкриты, оливин-амфиболовые 
эвкриты. Мономинеральные (или почти мономинеральные) по составу 
включения редки, хотя анортозиты (анортиты) все же отмечаются [Do
naldson, 1977; Волынец, Щека, Дубик, 1978; Селянгин, 1979]. Мелано- 
кратовые типы пород встречаются почти исключительно как полосы в 
полосчатых разностях. И только среди амфиболсодержащих включе
ний, в случае если ассоциация амфибол+плагиоклаз доминирует, не
редки мономинеральные горнблендиты. В оливин-клинопироксен-пла- 
гиоклазовых включениях меланократовые разности могут быть сложены 
плагиоклаз- и оливинсодержащими пироксенитами, в оливин-плагио- 
клазовых — плагиоклазовыми оливинитами, но встречаются такие поло
сы (особенно оливинитовые) весьма редко. Более характерны мономи
неральные (горнблендитовые) полосы для амфибол-плагиоклазовых 
включений [Lewis, 1973b]. Обычно же разница в степени лейкократо- 
вости соседних полос менее значительна. Так, О. Б. Селянгин [1979] 
описал среди включений вулкана Малый Семячик на Камчатке полос
чатые разности, состоящие из алливалитов (71,8% плагиоклаза, 27,6%



оливина, 0,3% клинопироксена и 0,6% рудного) и эвкритов (62% пла
гиоклаза, 32,3% клинопироксена, 5% оливина, 0,7% рудного).

В целом оливин-плагиоклазовые включения несколько более лейко- 
кратовые, чем клинопироксен-плагиоклазовые, а последние более лей- 
кократовые, чем амфибол-плагиоклазовые [Donaldson, 1977; Baker, 
1968b].

Минералы включений, как правило, незональные. В тех же редких 
случаях, когда зональность наблюдается (для плагиоклаза и клино
пироксена), отличия в составах разных зон весьма незначительны [Ba
ker, 1968b; Lewis, 1973а, b; Волынец, Щека, Дубик, 1978; и др.]. В то 
же время мегакристы в лавах обычно имеют более или менее широкие 
каймы, резко отделенные от ядер и заметно отличающиеся от них по 
составу [Donaldson, 1977; Волынец, Щека, Дубик, 1978]. Структурные 
особенности включений показывают, что плагиоклаз и оливин кристал
лизовались совместно и раньше клинопироксена. В амфиболсодержащих 
разностях наиболее поздним минералом является амфибол.

Интервалы температур кристаллизации минералов из алливалитов 
и эвкритов, определенные О. Б. Селянгиным [1975] методом гомогени
зации расплавных микровключений для образцов с двух камчатских вул
канов, составляют: для плагиоклаза 1430—1340° С, для оливина 1430— 
1270° С, для клинопироксена 1270—1180° С. При использовании геотер
мометра, предложенного Н. С. Никольским [1978] для пары оливин — 
клинопироксен (железистость оливина — содержание геденбергитовой 
молекулы в кальциевом клинопироксене), который, по мнению этого 
автора, наиболее достоверно описывает процесс реакционной кристал
лизации оливина и «одновременно определяет температуры солидуса 
оливина и, вероятно, ликвидуса кальциевого клинопироксена, образо
вавшихся в поле устойчивости „фаялита4*» [Никольский, 1978, с. 90], 
были получены следующие значения температур: для давления 1 бар — 
1200—1250° С, для давления 5 кбар— 1400—1410° С (рассчитано для 
трех образцов). Отметим, что значения температур для давления 1 бар 
близки к значениям температур кристаллизации клинопироксена и к 
минимальным значениям температур кристаллизации оливина, получен
ным О. Б. Селянгиным.

Химический состав пород и минералов

В а л о в ы е  с о с т а в ы  в к л ю ч е н и й  характеризуются низким 
уровнем содержания кремнезема (вариации от 38,1 до 45,7%), и по это
му признаку включения близки к ультраосновным породам. Концен
трации А120 3, CaO, MgO, F e0+ F e20 3 в соответствии с вариациями ми
нерального состава включений колеблются в широких пределах, одна
ко в целом преобладают лейкократовые разности с высокими содержа
ниями глинозема и кальция при умеренных содержаниях железа и маг
ния, отвечающие породам габбро-анортозитового типа. Концентрации 
калия очень низкие и в 95% случаев не превышают 0,3%. Концентрации 
натрия и титана, также весьма низкие в оливин-пироксеновых разностях 
включений, заметно повышаются в амфиболсодержащих их типах 
(табл. 4), даже если оба типа включений встречаются в выбросах од
ного вулкана [Lewis, 1973b]. В соответствии с низким содержанием ще
лочей и повышенным глинозема все породы отличаются очень низкими 
значениями коэффициента агпаитности. Железистость пород заметно 
колеблется для разных регионов, однако в пределах одного региона для 
большинства пород железистость сходна. Наименее железистыми яв
ляются камчатские включения, наиболее железистыми — курильские;
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42 66 4 1 , 4 5 4 2 , 8 9 4 3 , 9 9 4 3 , 5 2 3 8 ,0 5 4 1 ,2 9 4 2 , 0 4 4 2 , 2 3 3 9 , 4 0 4 3 , 1 4

0 23 0  51 0 , 4 6 0 , 2 9 0,10 0 , 5 7 0 , 5 8 0 , 4 2 0 , 0 6 0 , 6 2 He np.

7 19 18 09 2 3 ,5 0 2 7 ,4 8 3 4 ,1 0 1 3 ,0 3 1 8 ,6 8 2 3 , 7 6 2 8 , 2 0 1 8 ,9 7 2 4 ,0 9

1 55 4 74 2^19 2 . Ю 0 , 6 2 1 0 ,1 9 8 , 6 4 4 , 7 9 3 , 5 8 3 , 4 8 3 , 3 3
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1 6 ,4 9 3 1 ,4 4 3 8 , 9 4 4 4 , 1 7 5 3 , 1 0 2 8 ,4 0 3 3 , 5 3 3 8 , 8 7 4 4 , 6 6 2 9 ,9 3 4 1 ,4 1
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Химический состав (в вес.%) интерстиционных шлаков 
из включений и состав базальтов вулканов, 

где эти включения встречены

Компонент 1 2 3 4 . 5 6 7 8

SiOa 51,81 51,65 49,00 51,43 49,67 47,65 51,73 50,7
т ю 2 0,95 0,70 1,32 0,78 0,95 1,15 1,12 1,2
А 120 3 17,29 17,98 16,09 18,41 18,31 18,88 18,30 17,4
Fea0 3 1,31 3,77 10,10 3,53 4,86 3,53 1,93 3,7
FeO 9,36 6,96 3,77 6,40 7,14 7,69 7,54 5,9
MnO He onp. 0,16 He onp. 0,18 0,14 0,21 0,18 0,2
MgO 5,28 5,41 3,67 5,87 5,32 4,35 5,68 7,4
CaO 9,83 9,35 11,20 10,05 10,91 10,58 10,19 9,9
NaaO 2,20 2,67 2,34 2,17 2,36 2,77 2,77 2,7
K20 0,67 0,36 0,41 0,53 0,20 0,48 0,47 0,6
p 2o6 0,22 0,23 0,36 0,21 0,18 0,19 0,16 0,1
H20~ 0,10 — — — 0,01 — 0,06 —
H20 + 0,4 — — — 0,51 — 0,19 —

NaaO+KaO 
Ala0 3 100/o 16,6 16,8 17,1 14,5 14,0 17,2 17,7 19,0
FeO+Fe20 3

Fe0+Fe20 3+M g0 ’100/o 66,9 66,4 79,1 62,8 69,5 72,1 62,4 56,5
n 1 7 1 3 3 7 2 3

П р и м е ч а н и е .  1—6—вулканы Камчатки: 1,2--Кихпиныч, 3,4—ЖелтОвский, 5,6-^-Ксудач (1,2, 4*~6— 
[Волынец, Щека, Дубик, 1978; Еолынец, Богоявленская, Пополитов, 1978)], 3—[Кутые®, Кутыева, 1975]; 
7, 8—Суфриер, Малые Антильские острова (7—[Lewis, 1973]; 8 — [Baker, 1968b]). 4 Нечетные номера— 
интерстиционные шлаки из включений, четные — базальты.

включения с Малых Антильских островов занимают промежуточное по
ложение. Амфиболсодержащие и безамфиболовые разности, развитые в 
пределах одного региона (как это видно на примере Малых Антил), 
различаются по величинам коэффициентов железистости и агпаитности, 
более высоким для первых (см. табл. 4).

И н т е р с т и ц и о н н ы е  ш л а к и  во всех изученных случаях [Le
wis, 1973b; Волынец, Щека, Дубик, 1978; Кутыев, Шарапов, 1979] име
ют базальтовый состав и сходны с высокоглиноземистыми низкокалие
выми базальтами (островодужными толеитами), развитыми на вулка
нах, где такие включения встречаются (табл. 5). Наблюдающиеся не
значительные отличия в уровнях содержания ряда элементов в шлаках 
и базальтах вулканов могут быть связаны со статистической непред- 
ставительностью использованных выборок, хотя в использованных па
рах во всех случаях отмечается несущественное обогащение шлаков 
кальцием, а в трех из четырех пар— также глиноземом и железом и 
обеднение магнием.

П л а г и о к л а з ы  включений относятся преимущественно к натрие
вым анортитам (Ап92- 94) при примерно одинаковых вариациях составов 
в разных регионах — от Ап88 до Ап100. Натриевые анортиты резко пре
обладают и среди мегакристов [Ishikawa, 1951; Kawano, Aoki, 1959; Do
naldson, 1977; Волынец, Колосков и др., 1978; Волынец, Щека, Ду
бик, 1978]. Однако в случае мегакристов в кислых лавах состав пла
гиоклаза может опускаться до кальциевых битовнитов — Апвз—Лл87, с 
чем связано наличие «хвоста» относительно натриевых плагиоклазов
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Рис. 4. Гистограммы распределения составов минералов анортитсодержащих включении 
в разных районах (по литературным данным, см. табл. 6)
/  — плагиоклаз; / /  — оливин; / / / — клинопироксен. а — суммарные гистограммы, б — Камчатка, в — 
Курильские острова, г — Япония, д — Малые Антильские острова

на рис. 4, а, б. Хотя вид гистограмм распределения составов плагио
клазов из разных регионов на рис. 4 несколько различается, средние 
составы плагиоклазов достаточно близки (табл. 6). Так же близки сред
ние составы плагиоклазов включений и мегакристов разных вулканов, 
как это установлено для Курило-Камчатской зоны (табл. 7).

Все плагиоклазы включений и мегакристов отличаются низким со
держанием калия (преобладающий интервал содержаний ортоклазовой 
молекулы 0,25—0,35 мол.%), бария (50 г/т), рубидия (0,2—0,6 г/т), вы
сокими K/Rb, Ca/Sr и Sr/Ba отношениями [Волынец, Пополитов и др., 
1977; Волынец, Щека, Дубик, 1978].

О л и в и н ы  сравнительно железистые, вариации составов в целом 
лежат в интервале Fau—Fa35 и заметно различаются для разных регио
нов (см. рис. 4). Отличаются и средние составы оливинов включений 
и мегакристов разных регионов (см. табл. 6). В соответствии с относи
тельно меньшей железистостью валовых составов камчатских включений 
по сравнению с курильскими и малоантильскими оливины из первых 
менее железисты. Еще менее железисты оливины из включений в вул
канитах Японии и Шотландии. В качестве примера вариаций составов 
оливинов из включений разных вулканов приведем данные по Курило- 
Камчатской зоне (см. табл. 7).

Все исследователи единодушно отмечают низкие (хотя и разные для 
разных регионов) концентрации никеля в оливинах включений, заметно



210

Компонент ■ 2 3 4 5 6 7 8 9 10 п 12 13 14 15 16 17

SiOa 44,02 43,89 44,29 44,75 44,89 38,68 37,70 39,33 38,43 39,21 49,55 50,14 51,52 48,73 51,69 42,42 40,86
TiOa 0,02 0,04 Следы — 0,01 0,12 0,07 — 0,03 — 0,55 0,55 — 0,81 0,55 2,28 2,04
А1а0 3 35,09 35,28 35,45 35,07 35,47 0,27 0,28 0,50 0,11 — 4,78* 3,94 3,77 5,98 3,43 12,24 14,25
Fea0 3 0,52 — — — _ 1,18 0,50 _ _ — 3,29 2,99 _ 2,47 — 5,40 4,77
FeO 0,31 — — — — 19,64 21,98 — — 4,64 5,19 — 4,96 — 7,49 6,93

Ре203общ 0,77* 1,06 0,64 0,32 0,38 20,58* 21,79* 16,68 22,49 16,77 7,46* 7,84* 6,68 7,18 7,54 12,35 11,22
MnO 0,01 Следы — _ 0,04 0,33* 0,35* 0,51 0,42 0,33 0,17* 0,14* — 0,15 0,18 0,30 0,12
MgO 0,21 0,11 0,08 0,05 0,14 38,98* 38,08* 42,96 38,60 42,83 14,93* 15,14* 15,14 14,43 15,56 16,88 15,16
CaO 18,64* 18,75* 19,13 19,00 18,08 0,41* 0,29* _ 0,13 0,27 20,92* 21,15* 21,44 22,49 20,58 10,33 11,65
NaaO 0,79* 0,75* 0,64 0,69 0,97 0,15 0,04 _ — — 0,44* 0,30* — 0,26 0,25 2,51 2,43
KaO 0,06* 0,04* 0,02 0,01 0,01 0,08 0,02 _ — — 0,13* 0,04* — Следы _ 0,13 0,26
P A 0,12 — — — _ — — ... — — 0,15 0,16 — — — — —
Cra0 3 — — — _ — _ __ — _ 0,09 0,08 — 0,05 —• — _
HaO+ 0,19 — — _ , . 0,05 _ . — _ 0,11 0,18 _ Нет 2,72 1,59

An , мол. % 92,5 93,1 94,2 93,8 91,2 — — _ — — —. — — — _ ,— _
/, атомн. % — — — _ _ 22,8 24,3 15,3 24,6 18,0 21,9 22,5 19,8 21,8 21,4 29,2 29,3

n 30 (47) 11 (18) 12 4 3 23 (26) 8(9) 5 2 4 16 (19) 7(8) 1 1 4 3 6

* Значения с учетом частных анализов.
П р и м е ч а н и е .  М инералы : 1—5 — плагиоклазы ; 6—10 — оливины; 11—15 — 
клинопироксены; 16—17 — амфиболы .
Регионы: 1, 6, 11, 16 — К ам чатка [Волынец, Щ ека, Д убик, 1978; Кутыев, Ш а
рапов, 1979; М асуренков, 1974; Селянгин, 1979; Щ ека и др ., 1978, а т ак ж е  но
вые данны е авторов]; 2, 7, 12 — Курильские острова [Волынец, Щ ека, Д убик,

1978; Родионова, Ф едорченко, 1975; Ф едорченко, Родионова, 1975]; 3, 8, 13 — Се
верная Япония и дуга И дзу [Бетхольд и др ., 1975; П риходько и др ., 1977; Ка- 
w ano, Aoki, 1959; Kuno, 1950; Issik i, 1963]; 4, 9, 14, 17 — М алы е Антильские 
острова [Lewis, 1969, 1970; 1973а; Baker, 1968а; Rea, 1974]; 5, 10, 15 — Ш отлан
дия [D onaldson, 1977].



Таблица 7
Средний состав минералов включений и мегакристов вулканов Курило-Камчатской зоны

Номер
пробы Вулкан Плагиоклаз, % Ап Оливин, % Ра Клинопироксен,

%

1 Кихпиныч
93,0(8) 22,4(8) 21,0(3)

92,2—95,0
91,0(4)

21,7—23,9
21,7(3)

20 ,7 -21 ,2  
22,1 (2)

2 Малый Семячик 88,5—93,2 17,7—27,2 20,2—24,2
92,5(3)

3 Авачинская Сопка 91,8—93,5 — —

Мутновская Сопка
92,7(7)

4 91,0—93,6 — —

5 Ксудач
93,4(15) 22,2(13) 22,3 (9)

89,5—100 18,8—25,0 19,6—24,1

6 Желтовский 91,2(1) 24,9 (2) 
24 ,3 -25 ,9 21,1(1)

7 Ильинский
91,2(5) 24,7(5) 21,3(3)

88,0—93,6 20,9—27,0 16,6-24 ,2
8 Камбальный 92,7(11) 27,1(1) 22,8(1)
9 Ветровой (о-в Параму- 95,4 (4)

23,4(1)шир) 94,3—98,2
10 Татаринова (о-в Пара-

90,8(1)
24,3 (2)

21,9(1)мушир) 23,8—24,8

И Алаид (о-в Атласова)
91,7(5)

89,2—92,8 — —

12 Немо (о-в Онекотан) 90,0(1)
24,3(2)

23 ,8 -24 ,5 —

13

14

Тао-Русыр (о-в Онеко
тан)
Заварицкого (о-в Си- 
мушир)
Менделеева (о-в Куна- 
шир)

92,6(1)
94,3(2)

24,5(1)

24,2(2)
21,0(1)

21,8(3)

15
2 3 ,9 -2 4 ,4

24,7(3)
20,8—22,1

18,6(1)93 ,5-95 ,1 23 ,1 -2 6 ,9
16 _ 28,8(1) 23,6(1)

Головнина (о-в Куна- 
шир)

П р и м е ч а н и е .  В числителе — среднее содержа» ие, в знаменателе — пределы вариаций, в скобках — 
количество наблюдений. 1—8 — Камчатка, 9—-*16 — Курильские острова/ Ссылки на литературные источни
ки см. в примечании к табл. 6.

меньшие, чем в оливинах сходного состава из расслоенных интрузий 
[Iida et al., 1961; Lewis, 1973a, b; Donaldson, 1977; Волынец и др., 1975; 
Волынец, Щека, Дубик, 1978], а также высокие концентрации кальция 
в оливинах (см. табл. 6), что, по мнению Симкина и Дж. Смита [Sim- 
kin, Smith, 1970], свидетельствует о малоглубинных условиях кристал
лизации этого минерала.

К л и н о п и р о к с е н ы  отличаются высоким содержанием А120 3 
(3,5—6,0%), низким ТЮ2 (0,4—0,8%) при умеренной железистости 
( f=  16—25%) и кальциевости (содержание волластонитовой молекулы 
40—60 мол.%). Характерна также довольно высокая степень окислен
ное™ железа в пироксенах: для 70% анализированных проб коэффи
циент окисленное.™ лежит в пределах 30—45% [Волынец, Щека, Дубик, 
1978].
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Плагиоклаз
Элемент

IB 1M IB 2B 2M 2Б 3B ЗБ

А1 18,61 (26) 18,48(4) _ 18,62 (6) 18,46 (5)
Са 13,37(37) 13,16(10) 13,17(16) 13,11(8) 13,73 (8) 12,0(5) — —
Na 0,57 (37) 0,68(10) u,75(16) 0,68 (8) 0,46 (8) 1,1(5) — —
к 0,05(37) 0,09(10) 0,10(16) 0,04 (8) 0,06 (8) 0,13(5) — —
Rb 0,4(13) 0,6(5) 0,8(12) 0,3(2) 0,4(3) 1,5(5) — —
Li 1,6(2) 0,4(1) 1,5(11) — — 2,6(5) — —
Ва 20(13) 20(5) 17(8) 20 20 (3) 17(5) 6(2) 9(2)
Sr 523(13) 590 (6) 510 (19) 533 (2) 920 (3) 376 (5) 165 (2) 226 (9)
Mg 0,16(23) 0,07(5) 0,1(9) — — 0,12 (5) — —
Fe 0,59 (27) 0,64 (6) 0,57(10) 0,71 (6) 0,68(5) 0,485 (2) 0,569(9) 0,569(9)
Mn 0,005(19) 0,006 (3) 0,007 (11) — — 0,009 (5) 0,0012 (2) 0,003 (9)
N i — — — — — — — —
Co — — — — — — — —
Cr — _ — — — — — —
K/Rb 1250 1500 1250 1330 1500 870 — —
Ca/Sr 256 223 258 246 149 319 — —
Ni/Co — _ — — — — — —
An 92,7 91,2 90,3 91,4 94,1 86,0 84,3
Ab 6,9 8,2 9,0 8,3 5,5 13,0 — —
Or 0,4 0,6 0,7 0,3 0,4 0,9 — —
f — — — — — — — —
En — — — — — — — —
Fs — — — — — — — —
Wo

" “
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с лемент

Оливин

IB 1Б 2B 2Б 3B ЗБ

А1 0,14(23) 0,25 (4) 0,15(8) _ 0,104 (2) 0,178(6)
Са 0,30(33) 0,41 (20) 0,21 (8) 0,32 (1) 0,07 (2) 0,14(2)
Na 0,11 (24) 0,076 (7) 0,03 (3) 0,09(1) — —

К 0,067 (24) 0,057(7) 0,017(3) 0,10(1) — —

Rb 1,3(2) 1,2(7) — 1,3(1) — —

L i 2,4(1) 1,4(5) — 1,5(1) — —

В а — — — — —

Sr — — — — — —

Mg 23,5(36) 24,27(14) 22,97 (9) — — —

Fe 16,00 (36) 14,90(14) 16,94(9) 14,44 (1) — —

M n 0,26 (29) 0,21(14) 0,27(9) 0,24 (1) 0,1345 (2) 0,239(2)

Ni 360 (15) 620(13) 150 (6) 390 (1) 575 (2) 427 (2)

Co 250 (15) 245 (13) 215 (6) 240 (1) 98 (2) 102 (2)

Cr 43 (15) 81(12) 14(1) — 35(2) 168(6)

K/Rb 515 460 — 740 — —

Ca/Sr — — — — —

Ni/Co 1,4 2,5 0,7 1,6 5,8 4,2

An — — — — —
Ab — — — — — ““

Or — — — — — —

f 22,8 20,8 24,3 22,0 19 23

En — — — — — —

Fs — — — —

Wo — — — —

Клинопироксен

IB 1Б 2B

2,53(19) — 2,08 (8)
14,94(19) 13,76(5) 15,11(8)
0,33(19) 0,25(5) 0,22(7)
0,108(19) 0,054 (5) 0,033(7)
1,1(2) 0,7(5) 1,2(1)
1,6(2) 2,8(4) 2,0(1)

90(3) 77 (5) 128 (1)
9,00(19) 9,41 (5) 9,13(8)
5,80(19) 6,22 (5) 6,10 (8)
0,13(19) 0,15 (5) 0,11(8)

73 (14) 134 (5) 57(7)
81 (14) 56 (5) 62(7)

882 (14) 1107(4) 814 (7)
982 771 275
660 1787 1180

0,9 2,39 0,92

21,7 22,3 22,5
43,7 46,0 43,8
12,2 13,2 12,6
44,1 40,8 43,8

П р и м е ч а н и е .  Породы из районов: 1 — Камчатка, 2 Курильские острова, 
3 — Япония, район Изу-Хаконе. Условные обозначения: В — включения, М — ме
гакристы, Б — фенокристы базальтов. В случае редких элементов для Камчат
ки и Курильских островов использованы данные О. Н. Волынца, С. А. Щеки, 
Ю. М. Дубика [19781, а для Японии — см. [Ilda, 1961; llda et al., 1961]; ссыл
ки на источники получения средних см. в табл. 6. Анализы на редкие элемен-

в ш н и л п с ш л  О  J  I W A n r a  г.х* ж*»., ж*. ** . --------“ -_Г , 7  тт  .  и
и частично в лаборатории физико-химических методов ДВ1 И д ь м ц  АН 
Элементы Rb, Li, Ва, Sr, Ni, Со, Сг даны в г/т, А1, Са, Na, К, Mg, Fe Mn --  
в %• Показатели An, Ab, Or, Еп, Fs, Wo — в мол. %, f — в атомн. %. В скоб
ках — число частных определений.



Вариации железистости клинопироксенов в целом менее значитель* 
ные, чем для оливинов (см. рис. 4), и средние составы их из включений 
разных регионов близки, хотя клинопироксены японских включений* 
как и оливины, отличаются минимальной железистостью (см. табл. 6). 
Характерны низкие концентрации в клинопироксенах никеля и хрома* 
заметно меньшие, чем в пироксенитах толеитовых габброидов [Волы- 
нец, Щека, Дубик, 1978; Щека и др., 1978].

А м ф и б о л ы  характеризуются высокой глиноземистостью, магне- 
зиальностью при низких содержаниях кремнезема, калия и низких зна
чениях Si/Al, Fe/Mg и K/Na отношений (см. табл. 6). По составу они 
близки к паргаситу.

М а г н е т и т  ы обнаруживают повышенную титанистость (5,5— 
10% ТЮ2), глиноземистость (3—6% А120 3) и магнезиальность (3—5% 
MgO) и отличаются от магнетитов толеитовых габброидов повышенны
ми концентрациями Ti, V, Cr, Ni, Со и Zr и пониженными Zn, Pb и Sn 
[Щека, и др., 1978; Волынец, Щека, Дубик, 1978]. Составы и желези- 
стость магнетитов из включений разных регионов сходны (см. табл. 6)*

Шп и н е л ь ,  найденная в последние годы в ряде включений вулка
нов Камчатки и дуги Идзу [Бетхольд, Приходько, 1975; Приходько и 
др., 1977; Щека и др., 1978], характеризуется переменными, но всегда 
умеренными содержаниями А120 3, FeO, Fe20 3, Сг20 3 при примерно оди
наковом (умеренном) содержании MgO и близких значениях желези
стости (см. табл. 6). По данным В. С. Приходько с соавторами [1977], 
зерна шпинели, включенные в одном кристалле оливина, могут суще
ственно различаться по составу. Вместе с тем вариации составов шпи
нелей из включений с разных вулканов или из разных регионов прак
тически идентичны.

Состав главных минералов в пределах одного включения обычно 
остается практически постоянным, независимо от изменения размеров 
зерен или вариаций относительного количества минералов в отдельных 
зонах включения [Щека и др., 1970; Lewis, 1973b]. Вместе с тем в раз
ных образцах включений с одного вулкана наблюдаются взаимосвязан
ные изменения составов главных минералов. Так, наиболее кальциевый 
плагиоклаз и наиболее магнезиальный оливин характерны для аллива- 
литовых (оливин-плагиоклазовых) разностей, тогда как эвкриты и ам- 
фиболовые эвкриты отличаются наиболее натриевым плагиоклазом и 
железистым оливином [Baker, 1968b; Lewis, 1973а, b; Селянгин, 1979].

При наличии в пределах одного вулкана разнообразных по мине
ральным ассоциациям включений (наиболее типичный вариант для анор
титсодержащих включений в кислой пирокластике) вариации составов 
главных минералов включений почти столь же широки, как и для всех 
включений из разных регионов. Правда, это становится очевидным 
только при достаточно большом объеме аналитического материала (на
пример, см. табл. 7, данные для вулкана Ксудач).

На примере Курило-Камчатского региона ранее [Волынец и др., 
1975; Волынец, Колосков и др., 1977; Волынец, Щека, Дубик, 1978] 
было показано, что состав минералов включений и содержание в них 
редких элементов в целом близки к таковым минералов-вкрапленников 
низкокалиевых базальтов, т. е. базальтов, развитых на вулканах, где 
такие включения проявлены. Хотя плагиоклазы базальтов несколько 
обогащены Na, К и РЬ, а оливины и клинопироксены — Mg, Ni и Сг по 
сравнению с соответствующими минералами включений, сходство тех 
и других очевидно (табл. 8). Сказанное можно проиллюстрировать на 
примере величины Ni/Co отношения в сосуществующих оливинах и кли
нопироксенах из низкокалиевых базальтов Восточной Камчатки, из
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Рис. 5. Соотношение Ni/Co в сосуществующих оливинах и клинопироксенах из камчат
ских лав и анортитсодержащих включений
/ — анортитсодержащие включения; 2 — низкокалиевые базальты Восточной Камчатки; 3 — извест
ково-щелочные базальты Центрально-Камчатской депрессии (по О. Н. Волынцу и И. Т. Кирсанову)

Рис. 6. Соотношение составов сосуществующих оливинов и плагиоклазов из анортит
содержащих включений и расслоенных интрузий
1—5 — анортитсодержащие включения в породах районов: 1 — Камчатка, 2 — Курильские острова, 
3 — Япония (на основании: а — химических анализов, 6 — оптических данных), 4 — Малые Антиль
ские острова (на основании: а — химических анализов, б — оптических данных), 5 — Шотландия, о-в 
Скай; 6 — расслоенные интрузии Рам, Куиллин, Каналагули, Кервен, Скергаард по Л. Уэйджеру и 
Г. Брауну [1970]

включений в них и из известково-щелочных базальтов Центрально-Кам
чатской депрессии (рис. 5). Поле фигуративных точек минералов вклю
чений и низкокалиевых базальтов практически едино и резко обособле
но от поля фигуративных точек минералов известково-щелочных базаль
тов. Отмеченное сходство подчеркивается также синхронным измене
нием содержаний Sr и величины Ca/Sr в плагиоклазах включений, 
вкрапленников из базальтов и в валовых составах базальтов различных 
вулканов этого региона (табл. 9).

Таблица 9
Содержание Sr (в г/т) и величина Ca/Sr в базальтах и минералах некоторых вулканов

Курило-Камчатской зоны

Вулкан

Валовой состав 
пород Плагиоклаз базальтов Плагиоклаз включений и 

мегакристов

Sr Ca/Sr п Sr Ca/Sr п Sr Ca/Sr

Г оловнина 2 330 360 1 315 422
Кихпиныч 275 240 — — — 4 450 300
Ксудач — — 2 450 290 3 500 255
Ильинский, Желтовский 310 25Ю 2 490 280 4 530 250
Малый Семячик 360 21'5 7 570 225 2 610 210
Мутновская Сопка 425 180 1 715 190 3 690 190
Алаид 635 115 3 1095 110 1 995 135



Ранее указывалось, что по уровню содержания редких элементов, 
минералы включений заметно отличаются от близких по валовому со
ставу минералов из расслоенных интрузий и толеитовых габброидов 
[Волынец, Щека, Дубик, 1978]. Кроме того, в отличие от расслоенных 
интрузий включения характеризуются более кальциевым составом пла
гиоклаза, ассоциирующего с обычным для включений оливином Fo70- 83 
(рис. 6) [Lewis, 1973b].

Ассоциации анортитсодержащих включений 
с другими типами включений

Как правило, анортитсодержащие включения ассоциируют с более крем
неземистыми типами включений, отвечающими по составу оливиновым 
габбро, габбро-норитам, кварцевым габбро и даже более кремнеземи
стым разностям, вплоть до кварцевых диоритов, тоналитов, а иногда 
и натриевых гранитов (табл. 10) [Fleet, 1908; Baker, 1968b; Селянгин, 
1974; Волынец, Щека, Дубик, 1978; и др.].

Для этой серии пород характерно одновременное присутствие в од
ном образце большого числа минеральных видов с широко проявлен
ными реакционными взаимоотношениями между минералами. Так, в 
кварцевых габбро и габбро-диоритах среди темноцветных минералов 
нередко присутствуют все минералы боуэновского ряда — от оливина 
через клино- и ортопироксены до амфибола и биотита. Среди пироксе- 
нов обычны пижониты и субкальциевые авгиты со структурами распада. 
Плагиоклазы таких включений отличаются интенсивной зональностью, 
причем состав их может изменяться от анортита или кальциевого битов- 
нита в ядрах до натрового олигоклаза по периферии. Завершается про
цесс кристаллизации подобных габброидов образованием интерстици
ального кварца и щелочного полевого шпата, нередко слагающих ми- 
кропегматитовые сростки. Иногда в интерстициях вместо микропегма- 
титового материала сохраняется кислое стекло.

Наиболее основные члены этой серии пород по химическому и ми
неральному составу образуют переходы к анортитовым включениям. 
Так, К- Аоки и X. Куно [Aoki, Kuno, 1973] среди включений с вулканов 
Осима и Хаконе (район Идзу-Хаконе в Японии) описали включения оли- 
виновых габбро, содержащих 44,3—44,8% S i02 и состоящих из крупных 
(5—6 мм) кристаллов плагиоклаза (Лм84_9в), оливина (Fo2i) и авгита 
(WouEni5Fsl2), сцементированных небольшим количеством более мел
ких зерен более натриевого плагиоклаза, авгита, бронзита (Fszs) и оли
вина. И хотя в более кремнеземистых разностях (диоритах, кварцевых 
диоритах) оливин и авгит становятся намного более железистыми, на
личие в ядрах кристаллов высококальциевого плагиоклаза дает основа
ние связывать все включения этой серии в единый с анортитсодержа
щими разностями ряд.

Ассоциации анортитсодержащих включений с ультраосновными го- 
ломеланократовыми разностями встречаются очень редко и, насколько 
известно авторам, наблюдались только в двух случаях. Ю. М. Дубик 
на вулкане Ксудач (Камчатка) наряду с многочисленными анортитсо
держащими включениями встретил несколько обломков пироксенитов, 
которые, судя по степени изменения, могут быть ксенолитами пород 
фундамента. По данным Ф. Ш. Кутыева [Кутыев, Шарапов, 1979], на 
вулкане Кроноцкая Сопка (Камчатка) анортитовые габроиды встре
чаются совместно с многочисленными и разнообразными включениями 
гипербазитового состава.

На вулканах, где амфибол встречается во вкрапленниках лав и пи- 
рокластике, он обычен также и в анортитсодержащих включениях, при-



2
1

7

Химический состав (в вес. %) анортитсодержащих и ассоциирующих с ними включений в лавах некоторых вулканов

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 Ю 11 12 13 14 15 16 17 18 19

SiOa 43,52 44,32 42,40 45,70 46,40 47,46 53,82 57,93 60,53 63,23 42,40 42,80 51,42 52,31 60,92 62,00 63,40 42,12 50,10
Ti02 0,10 0,12 He onp. 0,25 0,33 0,55 0,89 1,01 0,9) 0,66 1,14 1,17 0,84 0,78 0,76 0,80 0,77 0,93 0,70
ai2o3 34,10 24,81 24,19 21,00 23,19 18,65 13,22 16,89 15,56 15,6) 18,58 16,86 16,32 16,19 15,43 14,78 15,21 25,47 18,90
Fe20 3 0,62 0,45 1,99 2,17 2,44 2,83 3,45 6,96* 5,66 4,60 16,29* 8,72 6,39 12,12* 3,22 3,56 2,68 4,23 3,80
FeO 1,00 7,64 5,45 3,87 4,14 5,83 5,17 He onp. 2,24 1,21 He onp. 7,87 6,58 He onp. 5,35 4,77 5,00 5,62 5,44
MnO 0,18 0,05 o;i3 0,11 0,1) 0,16 0,13 » 0,22 0,11 0,22 0,19 0,18 0,22 0,16 0,18 0,13 0,03 0,19
MgO 0,04 8,49 12,04 10,21 6,44 9,45 4,2) 4,33 2,42 2,30 7,23 6,28 5,21 6,23 2,92 2,59 2,30 5,28 6,00
CaO 18,02 12,43 12,48 15,6) 14,42 11,68 9,57 7,31 5,68 5,57 12,68 13,64 9e72 9,41 6,94 6,94 6,76 14,34 11,43
Na20 0,86 1,05 0,77 0,89 1,68 2,07 2,85 3,61 3,93 3,99 1,42 1,18 2,25 2,69 2,77 2,64 3,03 1 ;зз 2,96
KaO 0,12 0,24 0,15 0,24 0,48 0,62 0,96 1,11 1,38 2,03 0,02 0,13 0,24 0,16 0,59 0,63 0,65 0,11 0,31
p 2o5 0,05 0,10 0,06 0,05 0,17 0,18 0,2) 0,34 0,35 0,30 He onp. 0,13 0,12 He on£. 0,13 0,09 0,14 0,01 0,06
H20 + 0,03 0,18 0,36 0,27 0,15 0,24 0,35 He onp. 0,63 0,32 » 0,09 0,45 1 0,48 0,68 1,23 0,43 0,23 0,48
H20~ 0,22 0,10 0,24 0,14 — 0,18 0,32 » 0,20 0,13 » 0,41 0,30 0,16 Нет 0,04 0,03 0,01

Сумма 99,86 99,84 109,26 100,41 99,94 1)0,20 103,16 99,95 99,70 100,13 99,98 99,50 100,02 100,52 100,08 100,21 100,54 99,73 100,44

* В анализах 8, И, 14 общее содержание Fe дано в виде Fe20 3 . 
П р и м е ч а н и е .  1—10 — включения с вулкана Малый Семячик (Камчатка): 
1 _  анортитит, 2, 3 — алливалит, 4 — эвкрит, 5 — биотитовое габбро, 6—оливи- 
новое габбро, 7 — габбро-диорит, 8 — диорит, 9 — кварцевый диорит, 10 — гра- 
нодиорит; 11—17 — включения из кальдеры Головнина, о-в Кунашир, Куриль
ские острова: И, 12 — эвкрит, 13, 14 — кварцевое габбро, 15, 16 — кварцевый

диорит, 17 — тоналит; 18, 19 — включения с вулкана Митмисери, о-в Сан-Киттс, 
Малые Антильские острова: 18 — амфиболовый эвкрит, 19 — кварцевое габбро. 
Анализы по данным: 1, 3, 4, 6, 7 — О. Б. Селянгина [1974, 1979], 2 — Ю. П. Ма- 
суренкова [1979], 5 —Ф. Ш. Кутыева [Кутыев, Шарапов, 1979], 8—17—0 . Н. Во- 
лынца; 18, 19 — П. Бейкера [Baker, 1968b].



Химический состав (в вес.%) низкокремнеземистых амфиболовых габбро 
из включений в вулканитах Камчатки и Японии

Компонент

1 | 2 3 1 4

Шаг no S
10-30 >30 <10 10-30 10-30 <10 10-30 >30

Si02 40,82 44,38 36,88 41,80 41,44 35,46 41,91 42,15
ТЮа 1,28 0,71 3,22 0,93 1,51 2,71 1,06 0,54
А1а0 3 19,51 22,57 12,41 18,44 20,16 18,89 19,54 27,92
Fe20 3 7,4S 3,10 15,30 9,51 5,38 13,07 5,60 4,84
FeO 5,84 3,48 11,78 5,76 5,81 10,04 6,19 3,37
FeO' 12,70 6,27 25,55 14,18 10,65 21,80 11,23 7,73
MnO 0,16 0,10 0,23 0,13 0,14 0,19 0,14 0,11
MgO 7,95 6,38 6,74 7,85 7,62 5,60 9,03 2,59
CaO 13,95 16,17 11,69 12,44 13,41 10,22 13,96 15,22
Na20 1,86 1,84 1,26 2,18 1,57 1,73 1,07 1,38
K20 0,21 0,36 0,36 0,46 0,43 0,29 0,28 0,20
P20 6 0,18 0,57 0,23 0,12 0,15 0,01 0,05 0,71
H2CK 0,24 0,33 0,23 0,86 0,36 1,04 1,21 0,66
н 2с г 0,18 0,14 — 0,85 0,52 0,52 0,28
С у м м а 99,64 100,13 100,33 100,48 99,99 99,71 100,21 99,97
n 1 1 1 5 8 1 3 1
S 18,8 30,9 1,1 18,6 21,5 5,2 20,4 31,2

П р и м е ч а н и е .  Породы из районов: 1, 2 — Камчатка (1 — Авачинская Солка, 2 — вулканы Централь
но-Камчатской депрессии); 3, 4 — северо-восточная Япония (3 — район Фосса-Магна, 4 — p a i O H  Итиюме- 
гата).
1— 4 — включения: 1 — в низкокалиевых андезитах и андезито-базалътах, 2, 3 — в известково-щелочных, 
андезитах, 4 — в щелочных базальтах.
Анализы по данным: 1, 2 — В. А. Ермакова d соавторами [1978] и О. Н. Волынца; 3 — Т. Ямасаки с соав
торами [Yamazaki et al., 1966] и X. Такешита, Ю. Одзи [Takeshita, Oji, 1968], 4 — К. Аоки [Aoki, 1971] 
и X. Куно [Кчпо, 1967].
FeO' — общее содержание Fe в виде FeO.

чем присутствуют все переходные разности от алливалитов до амфибо
ловых эвкритов (габбро). Значительно чаще низкокремнистые амфибо- 
ловые габбро встречаются в ассоциации не с оливин-клинопироксен- 
анортитовыми включениями, а с включениями горнблендитов, амфибо
литов и разнообразных ультраосновных пород. Габброиды отличаются 
широкими вариациями содержания амфибола и плагиоклаза, так что 
имеют место постепенные переходы, с одной стороны, к горнблендитам, 
а с другой — к лейкогаббро и габбро-анортозитам (табл. 11).

Будучи весьма близкими к анортитсодержащим включениям по низ
кому содержанию кремнезема (44—45% S i02) и составу амфибола 
(характерна высокая глиноземистость и пониженная железистость),. 
амфиболовые габбро отличаются от анортитсодержащих включений ме
нее кальциевым составом плагиоклаза (битовниты, реже битовнит-анор- 
титы), более высоким содержанием щелочей, титана (рис. 7), меньшим 
глинозема (см. рис. 3) при более высоком в целом значении коэффици
ента агпаитности и более высокой железистости (см. рис. 7).

Сходные по составу низкокремнеземистые амфиболовые габбро мо
гут проявляться в связи с вулканитами разной щелочности. Так, они 
изучались нами на Камчатке в низкокалиевых андезитах и андезито-



Tie.

Рис. 7. Зависимость содержаний Ti02, (Na20+K 20), величины коэффициентов агпаитно- 
сти (а) и железистости (f)  от S
/  — анортитсодержащие включения; 2 — включения амфиболовых габбро. S = S i0 2— (FeO+0,9 Fe20 3+  
+M gO +M nO +T i02);

^2 =  K»Q. 100%; /«= -----FeO +  0.9Fe2O«-----  100%. Коэффициенты вычислены в вес.% окислов
AljOj FeO +  0,9Fe*Oe +  MgO

базальтах Авачинской Сопки и в известково-щелочных андезитах Ши
велуча, а В. А. Ермаковым [Ермаков и др., 1978], кроме того, в из
вестково-щелочных андезитах и андезито-базальтах вулканов Безымян
ного и Удиных Сопок. В Японии они известны в известково-щелочных 
вулканитах зоны Фосса-Магна [Yamazaki et al., 1966; Takeshita, Oji, 
1968] и в щелочных базальтах западного побережья о-ва Хонсю [Aoki, 
1971]. При этом если на Камчатке включения в низкокалиевых поро
дах отличаются от включений в известково-щелочных лавах меньшим 
содержанием К, более высоким Na/K отношением и более кальциевым 
плагиоклазом, то в Японии этого не наблюдается (см. табл. 11).

Сравнение и сопоставление
Породы, сходные по составу с анортитсодержащими включениями в 

вулканитах островных дуг, среди интрузивных образований Земли встре
чаются редко. Анортозитовые комплексы, даже в случае базальтовых 
средних составов, отличаются от включений присутствием заметно более 
натрового плагиоклаза и большей кремнеземистостью [Богатиков, Бир- 
кис, 1974; Богатиков, 1976]. Об отличиях в составах анортитсодержа
щих включений и пород расслоенных комплексов основного состава уже 
говорилось выше (иное соотношение составов плагиоклазов и оливинов, 
различия в содержании Са и Ni в оливинах и т. д.).

Однако интрузивные аналоги включений все же имеются. Так, 
И. М. Волохов и В. М. Иванов [1963] описали в пределах Западного 
Саяна массив горы Большой Аталык (кембрийского возраста), породы 
которого чрезвычайно сходны с анортитсодержащими включениями и по 
валовому химическому составу, и по составу минералов, и по их па
рагенезисам (табл. 12, рис. 8). В массиве выделено три слоя с постепен
ными переходами одного в другой: нижний — алливалитовый, мощно
стью 300—350 м, средний — эвкритовый, мощностью 250—300 м, верх
ний— габбро-норитовый, мощностью около 150 м. Алливалиты на 70—



Химический состав (в вес. %) пород интрузивного массива 
Большой Аталык, Западный Саян, 

по И. М. Волохову, В. М. Иванову [1963]

Компонент l 2 3 4 5 6 7

Si02 40,73 42,38 38,90 40,61 42,40 40,10 43,26
тю2 0,23 0,03 0,65 1,07 0,62 0,60 0,40
А120 3 25,28 29,01 21,33 19,34 21,45 26,66 23,98
Fe20 3 4,60 1,50 7,61 6,52 5,75 5,38 5,65
FeO 5,83 3,75 7,46 7,50 7,61 5,47 5,76
MnO 0,12 0,50 0,15 0,22 0,16 0,11 0,19
MgO 7,14 6,44 7,17 6,26 6,45 4,40 5,76
CaO 13,31 15,00 14,24 . 14,89 12,71 12,96 13,25
NaaO 0,68 0,07 0,52 0,86 0,62 0,78 0,72
K20 Нет Нет Нет 0,14 0,05 0,04 Нет
HaO 0,06 0,20 0,08 0,12 0,14 0,12 0,11
p 2o5 0,015 0,09 0,004 0,13 0,004 — 0,09

П. n. n. 1,46 — 1,60 — 1,68 1,95 0,86
С у м м а 99,46 98,97 99,74 99,66 99,64 98,57 100,03

П р и м е ч а н и е .  1, 2 — алливалит; 3, 4 — оливиновый эвкрит; 5, 6 — оливиновый габбро-норит; 7 оли* 
виновый норит.

75% состоят из высококальциевого плагиоклаза (Ап93- 9В), ассоциирую
щего с 25—30% оливина (Fo13- 71) и небольшим (3%) количеством руд
ного минерала. Эвкриты содержат 40—60% плагиоклаза (Ап90- 91)у 
25—40% клинопироксена (Fs10_n) и 10—13% оливина (Fo7l- 7b); нориты 
и габбро-нориты — 60—65% плагиоклаза (Ап90- 9Ъ), 10—20% оливина
(.Ровв-тг), 5—8% рудного минерала и переменное количество ортопирок
сена (Еп16- si) и клинопироксена (Psn-n).

Сходные составы минералов наблюдались и в соответствующих ти
пах пород включений, а на диаграмме составов сосуществующих оливи
на и плагиоклаза (см. рис. 8) фигуративные точки пород массива ло
жатся в поле анортитсодержащих включений.

Несмотря на наличие в породах массива грубой слоистости, И. М. Во
лохов и В. М. Иванов [1963] специально подчеркивают (с. 33) слабое 
развитие директивных структур, а также то обстоятельство, что «эле
менты расслоенности при визуальных наблюдениях практически не 
устанавливаются и выявляются лишь... при массовой петрографической 
обработке каменной коллекции под микроскопом» (с. 34).

Вместе с тем авторы рассматривают массив Большого Аталыка как 
составую часть расслоенного комплекса и объединяют его с располо
женным вблизи массивом горы Малый Аталык, сложенным на 70% вер- 
литами, а также оливиновыми эвкритами и переходными между ними 
разностями. При этом, однако, сами авторы указывают, что «прямых 
доказательств непосредственной связи между этими массивами нет» 
(с. 34).

И. М. Волохов и В. М. Иванов полагают, что массивы Большого и 
Малого Аталыка вместе с другими массивами этой части Западного 
Саяна объединяются в составе единого габбро-перидотито-дунитового 
комплекса, все разнообразие пород которого связано с дифференциаци-



ей единой исходной магмы базальтового состава. Однако вывод этот не 
бесспорен. Во всяком случае, характер соотношения составов оливиноп 
и плагиоклазов в других массивах комплекса, судя по единичным дан
ным, приводимым в цитированной работе, иной, чем для массива горы 
Большой Аталык (см. рис. 8).

Близкие по составу к анортитсодержащим включениям интрузивные 
породы были описаны также Ф. С. Миллером [Miller, 1937] как габбро- 
иды массива Сан-Маркос в составе Южно-Калифорнийского батолита 
(табл. 13). Согласно его данным, среди габброидов Сан-Маркос выде
ляется серия бедных и богатых амфиболом пород, причем в каждой се
рии отмечаются высококальциевые разности. В первой серии это оли
винсодержащие породы (троктолиты, оливиновые нориты, оливиновые

Рис. 8. Соотношение составов сосу
ществующих оливинов и плагиоклазов 
в породах лысогорского комплекса по 
И. М. Волохову и В. М. Иванову 
[1963]
1,2 — породы массивов:

1 — Большой Аталык,
2 — Лысогорского;

3, 4 — поля составов сосуществую
щих оливинов и плагиоклазов:

3 — анортитсодержащих включе
ний по данным рис. 6.

4 — расслоенных интрузий
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габбро, анортозиты), в составе которых присутствует высококальцие
вый плагиоклаз (Ап99- 9Ь) в ассоциации с железистым оливином (Ров9- 75)* 
Во второй серии это кальциевые низкокремнеземистые амфиболовые 
габбро, плагиоклаз которых отвечает битовнит-анортиту (Ап85- 93). 
В оливинсодержащих породах плагиоклаз незонален и однороден по 
составу, в амфиболовых проявляется слабая зональность. В более крем
неземистых габброидах (нориты, гиперстеновые габбро) высококаль
циевый плагиоклаз (Ап87- 90) сохраняется в ядрах крупных кристаллов,, 
где он окружен широкими зонами заметно более натриевого состава 
(Лпво- 7о)> соответствующими по составу плагиоклазу обычных по разме
рам зерен.

Несмотря на присутствие в составе массива Сан-Маркос наряду с 
низкокремнеземистыми габброидами габброидов с умеренным содержа
нием кремнезема и даже более кислых пород, содержащих до 56—59% 
Si02, средневзвешенный состав комплекса, по Ф. С. Миллеру, отвечает 
низкокалиевому базальту с высоким содержанием глинозема и извести, 
весьма близкому к низкокалиевым глиноземистым базальтам островных 
дуг (см. табл. 13). При этом вся серия пород комплекса рассматрива
ется Ф. С. Миллером как продукт дифференциации единой высокогли
ноземистой магмы.

Отметим, что приводимые Миллером составы отдельных пород мас
сива хорошо согласуются с составами различных типов включений, 
обычно ассоциирующих с анортитсодержащими включениями, Так, оли
винсодержащие разности габброидов Сан-Маркос отвечают самим анор
титсодержащим включениям, кальциевые амфиболовые габбро — ам
фиболсодержащим анортитовым включениям, нориты и гиперстено
вые габбро — включениям оливиновых габбро, габбро-норитов и квар
цевых габбро, кварц-биотитовые нориты и габбро — включениям дио
ритов (см. табл. 10 и 13).



Химический состав (в вес. %) габброидов Сан-Маркос, 
Калифорния, по Ф. С. Миллеру [Miller, 1937]

Компонент 1 2 3 4 5 6 7

Si02 42,86 48,16 52,12 47,22 56,52 58,68 49,50
Ti02 0,18 0,76 0,33 1,60 1,06 0,68 0,60
А120 3 24,94 19,66 20,88 18,18 17,44 17,32 21,40
Fe20 3 2,13 1,53 0..34 6,14 1,70 1,36 1,70
FeO 6,14 5,06 6,52 7,80 6,44 5,06 6 ,0 0
MnO 0,06 0,14 0,09 0,18 0,06 0,08 0,10
MgO 9,28 7,59 6,90 4,93 4,65 4,46 6,90
CaO 13,08 13,46 10,14 10,46 7,92 7,52 10,80
NaaO 0,76 1,88 2,40 2,74 3,30 2,96 2,10
KaO 0,09 0,31 0,25 0,13 0,76 1,20 0,37
h 2o 0,78 1,48 0,22 0,46 0,32 0,67 0,66
Pao 6 — 0,11 — — 0,16 0,06 0,04

S 0,03 0,08 — 0,16 0,01 0,02 0,04
Су мма 100,33 100,22 100,19 100,00 100,34 100,07 100,21

П р и м е ч а н и е .  1-*- оливиновый норит; 2 — амфиболитовый габбро-норит; 3, 4 —> норит; 5 — кварц-био
тит овое габбро; 6 — кварц-биогит-амфиболовое габбро; 7 средневзвешенный по площади состав пород 
массива.

Наконец, валовые составы анортитсодержащих включений, а также 
составы их главных минералов (плагиоклаза и оливина) весьма сходны 
с составами пород и минералов анортозит-норит-троктолитового ком
плекса лунных материков. Подробно этот вопрос рассмотрен в конце 
настоящей статьи, после обсуждения генезиса включений.

Проблема генезиса включений
Относительно происхождения анортитсодержащих включений суще
ствуют, по крайней мере, две противоположные точки зрения: первая — 
включения представляют собой продукты протокристаллизации низко
калиевой базальтовой магмы с высоким содержанием глинозема и из
вести [Lacrois, 1904, 1949; Wager, 1962; Baker, 1968b; Дубик, 1969; Бо
гоявленская, Эрлих, 1969; Щека и др., 1970; Lewis, 1973а, Ь; Селянгин, 
1974, 1979; Эрлих, Кутыев, 1975; Donaldson, 1977; Волынец, Щека, Ду
бик, 1978; Щека и др., 1978; и др.]; вторая — включения являются ксе
нолитами пород нижней коры [Масуренков, 1974, 1979; Ермаков и др., 
1978; Кутыев, Шарапов, 1979], или верхов верхней мантии [Соболев 
и др., 1975], или переходного между корой и мантией слоя [Федорчен- 
ко, Родионова, 1975; Федорченко, 1978].

Первая точка зрения, которой придерживаются и авторы, основыва
ется на следующих наблюдениях: 1) сходство составов минералов вклю
чений с составами минералов-вкрапленников низкокалиевых базальтов; 
2) сходные особенности распределения элементов в сосуществующих 
минералах включений и базальтов; 3) наличие прямой зависимости 
между содержаниями элементов-примесей в минералах включений, 
минералах-вкрапленниках базальтов и валовых составах базальтов;
4) присутствие во многих включениях интерстиционного шлаковидного



базальтового материала, даже когда включения встречены в породах, 
среднего или кислого состава; 5) повсеместность распространения рых
лых текстур отдельных обломков и наличие включений с радиально- 
концентрическими структурами; 6) массовое появление включений на 
поздних стадиях деятельности вулканов в связи с мощными эксплозия- 
ми, формирующими толщи агломератов, пемз и лав среднего и кислого 
состава; 7) наличие всех переходов от единичных крупных хорошо обра
зованных кристаллов анортита и оливина через мелкие обломки разме
ром 1—3 см до глыб диаметром 0,5—1 м.

При этом предполагается, что кристаллизация минералов включе
ний и мегакристов происходит на малых глубинах в промежуточных 
очагах и на стенках вулканических каналов (хотя конкретные оценки: 
глубин расходятся по мнению К- X. Дональдсона [Donaldson, 1977] ме
нее чем на 4 км, а по мнению Ж- Ф. Льюиса [Lewis, 1973а, Ь] — при
мерно на 6 км) при высоких температурах и при активном участии га
зовой фазы.

Широкое распространение анортитсодержащих включений в вулка
нитах островных дуг и сходство их состава для разных регионов не поз
воляют и сторонникам концепции ксеногенной природы включений рас
сматривать их как случайные. Обычно предполагается, что включения 
являются захваченными реликтами субстрата, где Генерируются магмы. 
Эта точка зрения опирается на следующие наблюдения и соображения.

1. Анализ текстур включений [Кутыев, Шарапов, 1979], свидетель
ствующий, с одной стороны, о широком развитии пегматоидных и друзо- 
вых разностей с крупными порами и занорышами, на стенках которых 
нередко растут мелкие хорошо ограненные кристаллы, а с другой — 
о наличии катаклазированных разностей. К последнему можно добавить 
еще наличие двойников давления в оливинах и анортитах, а также тре
щиноватости в этих минералах. При этом присутствие катаклазирован
ных разностей включений рассматривается как свидетельство стрессо
вых деформаций, а друзовые и пегматоидные текстуры включений — как 
доказательство твердофазовых метасоматических преобразований пер
вичного базитового вещества в глубинах Земли, поскольку такие тек
стуры считают нехарактерными для интрузивных габброидов.

2. Присутствие анортита (и реже хризолитового оливина) в виде 
крупных вкрапленников не только в базальтах, но и в более кислых 
разностях пород, вплоть до дацитов (и, возможно, липаритов). Наличие 
резкого градиента составов между незональными ядрами таких плагио
клазов и окружающими их тонкими внешними зонами [Масуренков, 
1979; Кутыев, Шарапов, 1979].

3. Представление о том, что плагиоклаз анортитового состава не мо
жет кристаллизоваться из базальтовых расплавов, являясь «запредель
ным», судя по диаграмме АЬ—Ап , для большинства базальтовых си
стем [Масуренков, 1974, 1979]. При этом предполагается, что состав 
нормативного плагиоклаза соответствующих базальтов менее кальцие
вый, чем Ап6з_65, иначе кристаллизация анортита из базальтов невоз
можна.

Согласно этой точке зрения «неоднороднозернистые макропористые 
базитовые включения 1 ...являются продуктами перекристаллизации ми- 
лонитизированных базитовых пород нижней коры Земли в зонах глу
бинных разломов... под воздействием горячих глубинных флюидов» 
[Кутыев, Шарапов, 1979, с. 157]. Предполагается что при метаморфиз-

Под этим термином понимаются породы оливин-анортитового, диопсид-анортитового 
и подобного состава [Кутыев, Шарапов, 1979, с. 183].



ме первичных пород происходит частичная базификация их. «При 
плавлении таких метаморфизованных пород образуются высокоглинозе
мистые анортитовые базальтоидные расплавы» (там же, с. 183).

По мнению Ю. П. Масуренкова [1974, 1979], в глубинных зонах зем
ной коры плавятся не оливин- и (или) клинопироксен-анортитовые по
роды, а породы состава амфиболового габбро. При частичном плавле
нии таких пород происходит разложение амфибола с образованием 
анортита, форстерита, энстатита и воды, а при выносе обогащенной 
натрием легкоплавкой жидкой фазы — образование анортитсодержащих 
парагенезисов, соответствующих составу включений.

Согласно представлениям В. А. Ермакова [Ермаков и др., 1978], 
низкокремнеземистые амфиболовые габбро, напротив, являются про
дуктами амфиболизации оливин- и клинопироксен-анортитовых пород 
на глубинах 25 км в условиях привноса воды, натрия, железа и титана.

Анортитсодержащие включения в пределах Камчатки встречены 
только на вулканах Южной и Восточной вуланических зон, где прояв
лены глиноземистые низкокалиевые базальты, и до сих пор не обнару
жены в вулканических зонах Центрально-Камчатской депрессии и Сре
динного хребта, где неизвестны и ниэкокалиевые базальты. Вместо анор
титсодержащих включений в двух последних зонах развиты включения 
низкокремнеземистых габбро с битовнитом (или лабрадором) при пре
обладающей роли умеренно кремнеземистых габбро с лабрадор-битовни- 
том. Во всех остальных регионах, где были встречены оливин-клинопи- 
роксен-анортитовые включения, они также приурочены к зонам, где 
присутствуют низкокалиевые базальты. Однако это обстоятельство поз
воляет предполагать связь анортитсодержащих включений с определен
ным типом магм.

При кристаллизации глиноземистой базальтовой магмы плагио
клаз является близликвидусной фазой, причем, чем больше кальция и 
меньше щелочей содержит расплав, тем более анортитовым будет ран
ний плагиоклаз. Габброидные включения в вулканитах островных дуг в 
целом заметно обогащены глиноземом по сравнению с содержащими их 
лавами. Это касается не только ассоциации глиноземистый низкокалие
вый базальт — анортитсодержащие включения, но и ассоциации глино
земистый базальт умеренной щелочности — включения битовнит-лабра- 
доровых габбро. С точки зрения аккумулятивного происхождения боль
шинства габброидных включений такая разница в составах вулканит — 
включение непротиворечива. Получает объяснение и разница в соста
вах плагиоклазов из габброидных включений в низкощелочных (с вы
соким содержанием глинозема и кальция) базальтах внешних зон ост
ровных дуг и в базальтах внутренних частей дуг, содержащих в целом 
больше щелочей, но меньше глинозема и кальция.

Данные о связи составов включений с определенным типом магм, ес
ли интерпретировать их с точки зрения реликтового генезиса включе
ний, могут, по-видимому, быть поняты только при условии предположе
ния о быстрой смене состава магмогенерирующего субстрата вкрест 
простирания островных дуг и, следовательно, признания локального раз
вития оливин-(и клинопироксен-) анортитовых парагенезисов в нижней 
части земной коры (или в верхах верхней мантии). Однако анортитсо
держащие включения и мегакристы анортита были встречены и не в ос- 
троводужной обстановке, на о-ве Скай (Шотландия), но опять в ассо
циации с низкощелочными высококальциевыми базальтами [Donaldson, 
1977].

Необходимо высказать еще несколько критических замечаний в ад
рес гипотезы о ксеногенно-реликтовом происхождении анортитсодержа
щих включений.



Утверждение, что анортит не может кристаллизоваться из базальто
вых магм, со ссылкой на диаграмму АЬ—Ап далеко не бесспорно. При
родные системы сложнее, чем исследованные экспериментально, а на
личие флюидов может заметно смещать положение линий ликвидуса — 
солидуса. К тому же базальты с нормативным составом плагиоклаза 
более кальциевым, чем Ап63, не такая уж редкость. К ним относится 
большинство глиноземистых низкокалиевых базальтов, развитых во 
внешних зонах вулканических дуг (см. табл. 2). По данным В. Мэйсо
на и М. Принца [Manson, Prinz, 1965], изучивших составы нормативно
го плагиоклаза для 2000 анализов базальтов, на кривой распределения 
установлено два максимума составов — Апьг и Апв2. Наконец, наличие 
микрофенокристов Ап90- 95 показано прямыми наблюдениями в молодых 
потоках низкощелочных высококальциевых базальтов о-ва Скай [Do
naldson, 1977]. Анортитовые плагиоклазы несомненно магматического 
происхождения обнаружены и в составе интрузивных пород некоторых 
массивов, образовавшихся за счет дифференциации базальтовой магмы.

Реакция разложения амфибола при частичном плавлении амфиболо- 
вых габбро теоретически возможна, однако требует удаления с жидкой 
фракцией не только щелочей, но и Ti, поскольку содержание Ti в ре
альных амфиболах намного выше, чем в продуктах реакции, равно как 
оно заметно выше во включениях низкокремнеземистых амфиболовых 
габбро по сравнению с оливин-клинопироксен-анортитовыми включения
ми. Если высокая подвижность щелочей не позволяет оспаривать пред
ложенный механизм, то крайняя инертность Ti при различных метасо- 
матических процессах давно известна [Коржинский, 1955], что свиде
тельствует против предложенной гипотезы. Следует добавить, что в тех 
случаях, когда амфибол встречается во включениях совместно с анор
титом, оливином и клинопироксеном [Lewis, 1973а, b; Baker, 1968b; Rea, 
1974], он не обнаруживает следов замещения, а выступает в качестве 
позднего магматического минерала, цементирующего более ранние вы
деления перечисленных минералов.

Присутствие крупных кристаллов анортита в породах более кислых, 
чем базальт, не противоречит гипотезе о кристаллизации их в вулкани
ческих каналах и периферических очагах из базальтовой магмы с после
дующим выносом их сильновзрывчатой магмой среднего и кислого соста
ва. Следует, вероятно, полагать, что даже в случае базальтов мегакри
сты, включения и содержащие их лавы не являются родственными (в 
том смысле, что образовались из того объема расплава, который вынес 
их на поверхность), а связаны через более глубинные зоны вулканиче
ской постройки [Селянгин, 1974, 1979; Donaldson, 1977]. Именно этим 
обстоятельством, а также резкими изменениями РГ-условий при подъ
еме магмы на поверхность может быть обусловлено наличие резкого 
разрыва в составах ядер и внешних зон мегакристов и вкрапленников 
плагиоклаза.

Катаклаз включений и минералов их может быть связан с динами
ческими нагрузками при отрыве их от стенок вулканических каналов 
[Donaldson, 1977], а пегматоидные и друзовые текстуры включений — с 
весьма значительной ролью газовой фазы при кристаллизации включе
ний. Высокой ролью летучих могут быть обусловлены и упомянутые 
выше поры с выросшими на их стенках мелкими хорошо образованными 
кристаллами. Такие занорыши характерны не только для анбртитсодер- 
жащих включений, но и встречаются во включениях диоритов — тонали- 
тов, развитых на тех же вулканах [Волынец, Богоявленская, Пополитов, 
1978].



Изложенные противоречия не позволяют принять гипотезу о ксено
генно-реликтовом происхождении анортитсодержащих включений. По 
мнению авторов, точка зрения о родственном лавам происхождении 
включений более обоснованна и более согласуется с фактическим мате
риалом. Габбро-анортозитовые включения в вулканитах островных дуг 
не являются свидетельством существования в глубинах Земли габбро- 
анортозитового слоя, однако способ формирования включений представ
ляет возможную модель образования пород, сходных с породами лун
ных материков (серии ANT), за счет магмы глиноземистого и известко- 
вистого низкокалиевого базальта.

Сопоставление островодужной ассоциации 
высокоглиноземистые низкокалиевые базальты — 

оливин-анортитовые включения с материковыми породами Луны

Из изложенного выше достаточно определенно выявляется часто наблю
даемая в природе связь низкокалиевых высокоглиноземистых и высоко
кальциевых базальтов с оливин-анортитовыми образованиями, являю
щимися ранними кристаллизатами магм указанного состава. Эта ассо
циация настолько устойчива в островодужных вулканических и припо
верхностных интрузивных образованиях четко фиксированного состава, 
что по смыслу, вероятно, отвечает формации.

Сравнение валовых химических составов, петрохимических и геохи
мических особенностей земных и лунных анортозитов серии ANT [Бо
гатиков, Биркис, 1974; Вуд, 1975; Богатиков, 1976] показало (и в этом 
практически все исследователи единодушны), что в формационном пла
не аналогов лунных материковых пород среди древнейших анортозито
вых комплексов на Земле нет, тем более если сравнивать весь комплекс 
пород материковых районов Луны, включая серию ANT, низко- и сред
некалиевые базальты Фра-Мауро (LKFM), высокоглиноземистые ба
зальты (1/НА) и базальты или нориты KREEP.

Сонахождение пород серии ANT с различными по химическому со
ставу базальтами, как правило высокоглиноземистыми и низкокалиевы
ми, привело многих авторов [Принц и др., 1979; и др.] к мысли об их 
формационной сопряженности и генетическом единстве. Весь комплекс 
лунных материковых пород в этом случае оказывается сходным с ком
плексами низкокалиевых, высококальциевых и высокоглиноземистых ба
зальтов Земли и ассоциирующих с ними оливин-анортитовых образова
ний и мегакристов аналогичного состава. Сходство их с породами Луны 
уже отмечалось в литературе [Эрлих, Кутыев, 1975].

И породы серии ANT , и породы включений отличаются низким со
держанием Si02 (40—45%), ТЮ2 (< 1 % ), КгО (<0,3% ) при высоком 
содержании А120 3 (обычно более 20%) и СаО (10—20%). Плагиоклазы 
пород серии ANT имеют средний состав Лп94,6, причем вариации соста
вов в 99% случаев лежат в пределах Ап90—Ап91 [Назаров и др., 1979]. 
Средний состав плагиоклазов включений — Ап92- 94, при вариациях в 
93% случаев от Ап33 до Ап98. Средний состав оливинов пород серии 
ANT—Fa2о (вариации Еаь—Fa30). Однако без учета шпинелевых трокто- 
литов, оливины которых отличаются повышенной магнезиальностью 
(среднее содержание Еа=  14,4), во всех остальных типах пород средний 
состав оливина лежит в пределах Fa17—Fa3Q (в среднем Fa2lk) [Назаров 
и др., 1979]. В анортитсодержащих включениях средний состав оливи
на — Fa22- 23y при вариациях в 98% случаев от Faib до Ра29.

К настоящему времени среди материковых пород Луны выделено не
сколько петрографических и петрохимических типов полнокристалличе



ских и базальтовых пород. Полнокристаллические породы серии ANT 
резко преобладают в составе лунных материков и, по данным разных 
авторов [Принц и др., 1979; Тарасов и др., 1979; Хейс, Уолкер, 1975], 
разделены на несколько групп (анортозиты, норитовые и троктолито- 
вые анортозиты, анортозитовые нориты и троктолиты, шпинелевые трок- 
толиты), три первые из которых представляют собой непрерывную се
рию пород со всеми переходными разностями (табл. 14), а группа шпи
нелевых троктолитов, куда входят и породы, не содержащие шпинели, 
по минералогическим и химическим особенностям несколько отличает
ся от них [Принц и др., 1979]. Группа анортозитовых, норитовых и трок- 
толитовых пород наиболее широко представлена среди материковых 
пород Луны и в большой степени влияет на средний состав материковой 
коры. Весьма редко встречаются на Луне ультраосновные и гранитоид- 
ные разности, однако и те и другие весьма важны в петрологическом от
ношении [Барсуков и др., 1979].

Материковые базальты — высокоглиноземистые породы (1/НА) — 
разделены многими исследователями [Барсуков и др., 1979; Принц 
и др., 1979; Тарасов и др., 1979; и др.] на группы низко- и среднекалие
вых базальтов типа Фра-Мауро (LKFM) и на базальты, обогащенные 
калием, фосфором и редкими землями (KREEP) (см. табл. 14). Низко
щелочные высокоглиноземистые базальты Луны по составу соответст
вуют родоначальной для кумулятивных пород серии ANT магме, тем бо
лее что в их составе установлены разновидности с кумулятивными 
структурами [Принц и др., 1979]. /C/^ffP-базальты, вероятнее всего, 
являются производными пород серии ANT как результат их частичного 
плавления [Хаббард, Родс, 1975; Барсуков и др., 1979].

Минеральный состав лунных пород изучен весьма подробно и осве
щен в большом числе публикаций. Характерна оливин-ортопироксен- 
пижонитовая специфика темноцветных минералов; богатые Са пироксе- 
ны, преимущественно авгиты и диопсиды, менее распространены и при
сутствуют не во всех типах пород [Принц и др., 1979]. С увеличением 
меланократовости пород увеличивается содержание альбитовой состав
ляющей в плагиоклазах, в том же направлении уменьшается желези- 
стость оливинов и сокращается диапазон колебания их составов при 
общем увеличении количества.

В среднем для материковых пород по выделенным группам харак
терен следующий состав минералов [Принц и др., 1979; и др]: анортози
ты (более 90% Р1) — Ап98, Fo73, бедный кальцием Рх (Woi0); норитовые 
и троктолитовые анортозиты (77,5—90% Р1)—Ап97у Fo89y бедный каль
цием Рх (Woi0); анортозитовые нориты и троктолиты (60—77,5% Р1) — 
Ап9Ьу Follty бедный кальцием Px(Wo5), богатый кальцием Px(Wo32), 
ильменит; шпинелевые троктолиты — Ап98, Fo83y бедный кальцием Рх 
{Wok) y магнезиально-алюминиевая шпинель; высокоглиноземистые ба
зальты, в том числе и KREEP (45—60% Р1) —Ап93, Fo7Qy бедный каль
цием Рх (Woi 5) y богатый кальцием Рх (Wo35).

Сходство минералогического состава анортит-оливиновых включе
ний Земли с материковыми породами Луны предопределяет и их петро- 
химическое сходство (см. табл. 14). При рассмотрении этой таблицы 
надо учесть, что в петрохимическую классификацию лунных пород 
В. Л. Барсукова с соавторами [1979] входят и шпинелевые троктолиты, 
несколько отличные по ряду признаков от единой серии ANT [Принц 
и др., 1979]. В целом же анортит-оливиновые включения менее кремне- 
земисты, чем породы серии ANTy и несколько более железисты, что от
ражено в уменьшении параметра S (рис. 9, см. табл. 14).
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Таблица 14
Сравнительная характеристика (в вес. %) химических составов материковых пород Луны и анортитсодержащих включений 

в низкокалиевых базальтах Курило-Камчатской зоны и их минералов

Компонент

S  =ю-зо S«= 30-40 S = 4 0 -6 0 Высокоглиноземистый
базальт Базальт Плагиоклаз Оливин

1 2 1 2 1 2
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1 2 1 2

Si02 45,05 41,82 45,36 43,80 44,61 43,52 50,89 52,08 46,6 48,41 47,30 49,39 44,5 4 3 , 9 4 38,6 38,56
т ю 2 0,60 0,46 0,32 0,25 0 ,06 0 ,1 0 0,85 0,98 0,64 1,36 1,47 1,27 0 ,0 1 <),('2 0 ,0 2 0,12
a i 2o 3 21,33 21,63 27,30 27,51 34,14 34,10 18,94 17,87 19,5 18,74 17,74 19,61 35,6 3 5 ,(9 0,07 0,25
FeO 7,08 9,46 4 ,46 5,13 0,86 1,56 9,64 10,50 8 ,6 8,89 9,93 7,98 0,04 0,75 21,2 2 0 ,84*
МпО 0,10 0,13 0,06 0 ,09 0,02 0,18 0,19 0,19 0 ,1 2 0,12 (',1 2 0,11 — 0,01 0,26 0 ,35
MgO 12,36 9,98 6,06 6,13 0,93 1,04 5,17 4,62 10,9 9,17 10,49 8,02 0,17 0 ,35 39,4 38 , 58*
СаО 12,59 14,22 15,66 15,78 18,77 18,02 10,18 1 0 ,0 0 12,6 10,95 10,53 11,32 18,7 18 , 72» 0,20 0 ,39*
Na20 0,43 0,86 0,42 1,05 0,43 0,86 2,56 2,49 0,42 0,83 0,81 0,85 0 ,6 0 ,80* 0,02 0 ,16
к2о 0 ,1 2 0,14 0,09 0,10 0,04 0 ,1 2 0,43 0,52 0,14 0,57 0,51 0,62 0 ,1 0 0 ,07* 0,02 0,08
р2о5 0,13 0 ,1 2 0,07 0 ,1 1 0,05 0,05 0 ,19 — о,и 0,45 0,52 0,39 — 0,13 0 ,0 1 0 ,05
Fea0 3 — 4,71 — 2,25 — 0,62 — — — — — — — — — —

— 0,49 — 0,21 — 0,25 — — — — — — — 0,19 — 0,16
А 34,46 36,85 43,46 44,44 55,38 53,10 32,11 — — 31,09 29,58 32,40 Ап 94,0 92,8 — —
S 24,77 21,79 34,34 3 2 , 2 0 42,75 40,64 35,04 — — 28,75 25,16 31,87 Or 0,6 0 ,4 — —

А120 3/Са0 1,70 1,52 1,74 1,74 1,82 1,89 1,60 — — 1,72 1,69 1,74 — — Го 76,8 76,8
FeO/ (FeO + MgO) 0,36 0,49 0,43 0,46 0 ,53 0,60 — 25 — 0,49 0,49 0,50 — — — —

п 1 3 2 34 104 6 28 1 48 — 73 34 39 23 3 8 , 58* 7 24 ,31*

* Определения с учетом частных анализов. земистые материковые базальты Луны — по М. Принцу с соавторами [1979],
П р и м е ч а н и е .  1 — породы серии ANT Луны по В. Л. Барсукову и др. /(/?££Р-базальты — по В. Л. Барсукову с соавторами [1979]. Минералы пород
[1979]; 2 — анортитсодержащие включения Камчатки и Курильских островов серии A NT — среднее из репрезентативных анализов минералов (без шпинеле-
и их минералы; S =  Si0 2(Fe0 -fMg0 +Ti0 2+Cr20 3 ), A =A 120 3+ C a0+ N a20+K 20. вых троктолитов) по М. А. Назарову с соавторами [1979].
Содержание К2О в лунных породах везде 0,3%, в земных — 0,4%. Высокоглино-
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Рис. 9. Составы анортитсодержащих включений в координатах А—S
1 , 2  — составы включений: 1 — Курильских островов, 2 — Камчатки; 3, 4 — средние составы низко
калиевых базальтов: 3 — Курильских островов, 4 — Камчатки; 5, 6 — вариационные линии материко
вых пород Луны, по В. Л. Барсукову с соавторами [1979]: 5 — серия ANT, 6 — KREЕР -базальты

Рис. 10. Диаграмма ликвидуса системы Ol—Q—Ап при отношении Fe/(Fe+M g) = 0,3
/ — анортозиты; 2 — норитовые и троктолитовые анортозиты; 3 — анортозитовые нориты и троктоли- 
ты; 4 — высокоглиноземистые базальты; 5 — шпинелевые троктолиты; 6 — базальты Фра-Мауро с 
низким, средним и высоким содержанием щелочей; 7 — высокоглиноземистые базальты с «Аполло
на-15» с низким и средним содержанием щелочей; 8 — низкокалиевые базальты Камчатки (К) и 
Курильских островов (Ку); 9 — анортит-оливиновые включения; 10 — серия ANT по классификации 
В. Л. Барсукова с соавторами [1979]; 11 — KRE ЕР-базальт по той же классификации; 12 — базальты 
закалочной и краевой фаций из даек о-ва Скай в Шотландии по К. Дональдсону [Donaldson, 1977]; 
13 — ареалы распространения составов соответствующих индивидуальных кристаллических фрагмен
тов пород с «Луны-20»
Границы поверхности ликвидуса нанесены по Дж . Ф. Хейсу и Д. Уолкеру [1975], средний состав 
различных типов пород с «Луны-20» — по М. Принцу с соавторами [1979]

Известно, что породы Луны не содержат Н20  и Fe20 3, это свиде
тельствует о резко восстановительной обстановке их формирования. 
Одним из результатов этого, вероятно, следует считать уменьшение об
щей железистости лунных пород наряду с появлением самородного же
леза. Высокоглиноземистые базальты Земли, напротив, несколько бо
лее кремнеземисты и более железисты. Последнее свидетельствует о 
менее восстановительной обстановке их формирования. На рис. 9 хоро
шо видно, что их составы как бы «уравновешивают» аналогичные пара
метры составов включений относительно лунных пород: составы земных 
пород располагаются по разные стороны от средних лунных составов. 
При увеличении параметров А и S, т. е. при уменьшении общей желези
стости, земные породы приобретают почти полную аналогию с лунными.

Удивительное сходство минералогических и петрохимических черт 
земной вулканогенной ассоциации и материковых образований Луны 
позволяет полагать, что оно имеет генетическую природу. Однако, пре
жде чем рассматривать ассоциацию низкокалиевые вулканиты — оли- 
вин-анортитовые включения в качестве некой петрологической модели 
образования материковых пород Луны, необходимо сравнить различия, 
присущие этим двум разнопланетным ассоциациям.

Главные различия их — масштабы проявлений той и другой и соот
ношение объемов пород в ассоциациях. Низкокалиевые, высокоглинозе
мистые и высококальциевые вулканиты островных дуг и молодых вулка
нических провинций (например, Шотландии) широко распространены в 
этих регионах и присущи определенным, как правило поздним, этапам 
их развития. Оливин-анортитовые включения составляют, вероятно,



доли процента в объеме этих образований, в то время как для материков 
Луны очевидно подавляющее преобладание пород серии ANT и крайне 
ограниченное развитие базальтовых пород. При таком рассмотрении 
необходимо учесть наличие интрузивных аналогов включений, что было 
показано выше (массивы Сан-Маркос и Большой Аталык). Кроме то
го, К- X. Дональдсоном [Donaldson, 1977] была показана связь описан
ных уже толеитовых даек с мегакристами оливина и анортита и оливин- 
анортитовыми включениями с габбро-анортозитами, объем которых пре
восходит объем гипабиссальных вулканитов на о-ве Скай. Тем же авто
ром проведено сопоставление вулканических образований Шотландии 
с образованиями Срединно-Атлантического хребта и сделан вполне оп
ределенный вывод об их аналогичности. Остается только отметить, что 
полнокристаллические габбровые породы в разрезах океанических хреб
тов играют существенную роль и что можно, по крайней мере, предпо
лагать их генетические связи с низкокалиевыми высокоглиноземистыми 
толеитами, распространенными в этих районах Мирового океана.

Одним из важных отличий пород лунных материков от их формаци
онных аналогов на Земле является ортопироксен-пижонитовая специфи
ка первых, в то время как по преобладанию кальциевого пироксена 
оливин-анортитовые включения ближе к морским породам Луны. Ве
роятно, такое положение связано с более полным удалением из распла
ва в кристаллическую фазу избытка глинозема, что отражено положе
нием точек средних составов включений на диаграмме ликвидуса систе
мы 01—Ап—Q (рис. 10), которые занимают более высокотемпера
турное положение, в том числе и на котектике Ап—5р, чем средние со
ставы материковых пород Луны по классификации В. Л. Барсукова с 
соавторами [1979]. Температуры кристаллизации минералов анортит
содержащих включений были описаны выше. Они составляют для анор
тита 1430—1840° С, для оливина 1270—1430°, для клинопироксена 
1180—1270° С. Надо полагать, что включения формировались при дав
лениях больших, чем атмосферное. Это подтверждается и повышенными 
содержаниями А120 3 в клинопироксене. Следовательно, температуры их 
кристаллизации были выше указанных или были понижены при помощи 
флюида, в то время как температуры кристаллизации лунных пород, 
судя по диаграмме, скорее всего, не превышали указанных выше, тем 
более что влияние водной фазы в процессе кристаллизации было край
не ограниченным, если не отсутствовало вовсе.

Кристаллизация Срх во включениях, как фазы большего по сравне
нию с лунным давления вела к обеднению остаточного расплава каль
цием, что, вероятно, наряду с ранней кристаллизацией кальциевого 
плагиоклаза сдвигало дифференциацию расплава в сторону увеличе
ния объема кристаллизации более кислых разностей.

Напротив, фракционирование шпинели, которая наблюдается во 
включениях сравнительно редко, приведет к обогащению кристаллизую
щегося расплава кремнеземом и силикатом кальция [Ярошевский, 1979]. 
Положение среднего состава включений с 5= 10—30 вблизи среднего 
состава лунных шпинелевых троктолитов (см. табл. 14, рис. 10), а вклю
чений с 5 = 30—40 на анортит-шпинелевой котектике свидетельствует о 
том, что выплавление и кристаллизация этих составов контролируются 
перитектической точкой 01—Ап—5р. В то же время положение соста
вов средних низкокалиевых базальтов Камчатки и Курильских остро
вов на диаграмме ликвидуса в системе 01—Ап— Q вблизи эвтектики 
свидетельствует о том, что кристаллизация этих составов контролиру
ется эвтектической точкой 01—Ап—Са-Рх и что эти составы являются 
скорее дифференциатами родоначальных составов, в то время как вы



сокоглиноземистые составы Луны (см. рис. 10), особенно низкокалиевые 
базальты Фра-Мауро, соответствуют составу родоначальной жидкости 
для пород серии ANT [Принц и др., 1979].

Альтернативную концепцию выдвигает А. А. Ярошевокий [1979], 
который полагает, что родоначальные для материковых пород Луны со
ставы лежат в области Ап—Sp котектики и их кристаллизация контро
лируется перитектической точкой 01—Ап—Sp. При этом дифференциа
ции такого состава дальше перитектической точки не происходит и для 
дальнейшей его эволюции необходим вторичный переплав по методу зон
ного плавления [Ярошевский, 1979]. Дифференциация земных базальто
вых составов по направлению от перитектики к эвтектике подтвержда
ется положением на диаграмме ликвидуса составов вулканитов о-ва 
Скай в Шотландии [Donaldson, 1977]. Составы закалочных Фаний этих 
вулканитов (даек) ложатся на котектическую линию вблизи тройной 
точки 01—Ап—Орху в то время как состав краевой фации, отвечая, по- 
видимому, составу дифференциата, кристаллизующегося после кристал
лизации мегакристов и включений, отклоняется к плагиоклазовому, бли
же к эвтектической точке.

Дифференциация земных базальтовых расплавов низкокалиевого и 
высокоглиноземистого состава по направлению к точке эвтектики, ко
торой контролируются процессы их кристаллизации, протекает, вероят
но, в промежуточных камерах, в условиях достаточно высоких давлений. 
Из этого следует, что кристаллизация оливин-анортитовых включений 
происходит как сброс избыточных количеств Mg и Са, для чего, вероят
но, нужен резкий перепад давлений и в особенности температур.

Известно положение А. Риттмана, который считает высокоглиноземи
стые базальты островных дуг генетически родственными островодуж- 
ным андезитам и дацитам, что дает возможность увязать состав вы
плавляемых магм и степень их дифференциации в процессе удаления из 
расплава высококальциевой и высокомагнезиальной фаз Ап и 01 с ус
ловиями кристаллизации этих магм по температуре и давлению.

Таким образом, сопоставление материковых пород Луны с их фор
мационным аналогом на Земле позволяет, как нам кажется, более уве
ренно судить об условиях формирования ассоциаций пород лунных ма
териков. Прежде всего это низкокалиевый, высокоглиноземистый и вы
сококальциевый состав родоначальных магм [Ярошевский, 1979], диф
ференциация и кристаллизация этого состава в условиях низких давле
ний. Высокие температуры ликвидуса на Луне (сухие условия), а также 
температурный градиент, вероятно осуществляемый вблизи поверхности 
планеты, способствуют, по-видимому, преимущественно кристаллизации 
полнокристаллических пород при наличии высоковосстановительного 
режима. Большой объем полнокристаллических пород и малое количе
ство кислых дифференциатов обеспечиваются и низким градиентом дав
ления, существовавшим к моменту формирования первичной коры Луны.

Исходя из изложенных данных сопоставления пород Луны и Земли, 
можно высказать обоснованное предположение о том, что если первич
ная кора Земли формировалась по принципу лунных материков, то она 
должна была быть по составу не базальтоидной, а андезитоидной.
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Часть четвертая

ОБЩИЕ ВОПРОСЫ 
ОБРАЗОВАНИЯ АНОРТОЗИТОВ

Е. В. ШАРКОВ
У Д К  552.111

ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ ОБРАЗОВАНИЯ
АНОРТОЗИТОВ

Как известно, проблема происхождения анортозитов докембрия уже 
давно обсуждается в геологической литературе. Существующие пред
ставления весьма противоречивы и связывают возникновение анортози
тов с внедрением специфических анортозитовых расплавов, с процесса
ми дифференциации различных магматических расплавов, с высокотем
пературным метаморфизмом и метасоматозом супракрустальных толщ 
и т. д. Эти представления подробно рассмотрены в многочисленных свод
ках [Тернер, Ферхуген, 1961; Buddington, 1961; Грин, 1968; Yoder, 1969; 
Богатиков, 1979 ;и др.] и поэтому здесь не обсуждаются. Вместе с тем, 
несмотря на большой объем проведенных исследований и обилие вы
сказанных точек зрения, многие вопросы происхождения анортозитов, 
особенно в физико-химическом аспекте, остаются неясными. Имеющие
ся экспериментальные данные [Грин, 1968; Yoder, 1969; Irvine, 1975; 
Kushiro, Fujii, 1977; и др.] весьма неконкретны, а их петрологическая 
интерпретация проводится в рамках устаревших петрологических моде
лей (течение магмы, гравитационное разделение фаз, фильтр-прессинг 
и т. д.).

Как показали детальные геологические исследования последних лет, 
в частности материалы, приведенные в первой статье автора в настоя
щем сборнике, практически все массивы докембцийских анортозитов 
являются интрузивными образованиями. Во многих случаях сини под
верглись мощной вторичной переработке, но тем не менее обычно со
храняют черты своего магматического происхождения. Поэтому даль
нейшее обсуждение будет вестись с позиций магматической петрологии.

Очевидно, главные физико-химические аспекты проблемы анортози
тов заключаются в выявлении природы родоначальных магм, в установ
лении времени и места появления анортозитов в процессе их кристалли
зации, в установлении характера связи анортозитов с ассоциирующими 
породами — ультрамафитами или мангеритами.

Ввиду того что все анортозиты являются интрузивными образования
ми, представляется целесообразным вкратце рассмотреть главные зако
номерности формирования конкретных интрузивных тел, поскольку без 
такого анализа останутся неясными пути реализации в них физико-хи
мических явлений.



Общие закономерности становления интрузивых тел

В последнее время на материалах изучения различных расслоенных ин
трузивов [Hess, 1960; Jackson, 1961; Уэйджер, Браун, 1970; Шарков,
1980] создан комплекс представлений, в соответствии с которыми интру
зивы рассматриваются как гигантские отливки, а ведущая роль в фор
мировании их внутреннего строения отводится процессам затвердева
ния.

Согласно развиваемой модели [Шарков, 1980], консолидация интру
зий происходит аналогично затвердеванию отливок расплавов, кристал
лизующихся в интервале температур. Кристаллизация начинается с то
го, что от стенок магматической камеры отходит фронт начала затвер
девания, соответствующий температуре ликвидуса, и заканчивается, ког
да через данную точку проходит фронт конца затвердевания, соответ
ствующий изотерме солидуса. Таким образом, в затвердевающем интру
зиве одновременно существуют три зоны: полностью жидкая, полностью 
затвердевшая и область частичного затвердевания (зона кристаллиза
ции), мощность которой не превышает 3 м. Вследствие разницы в вели
чинах адиабатического градиента и градиента температуры точки плав
ления фронт затвердевания во внутренних частях массива движется сни
зу вверх. При этом затвердевшая часть интрузива образована главным 
образом минералами ликвидуса главного объема расплава с небольшим 
количеством остаточного расплава в интерстициях между уже выделив
шимися твердыми фазами. Большая же часть остаточного расплава от
жимается из зоны кристаллизации и смешивается с главным объемом 
расплава, приводя к постоянному изменению его состава и тем самым к 
появлению новых, все более низкотемпературных минералов и ассоциа
ций в качестве ликвидусных фаз.

Из этого следует, что процесс кристаллизации реальных интрузивов 
имеет четко выраженный фракционный характер. Соответственно их вер
тикальный разрез должен представлять собой растянутую по вертика
ли последовательность минеральных ассоциаций, выделявшихся в про
цессе фракционной кристаллизации исходного расплава. Вследствие то
го что фронт начала затвердевания, с которым и связано минералообра- 
зование, располагается субгоризонтально на всей площади интрузива, 
каждая из минеральных ассоциаций будет образовывать слой, мощность 
которого определится длительностью выделения данной ассоциации из 
расплава. В настоящее время неизвестны случаи, когда характер пер
вичного парагенезиса нарушался бы из-за гравитационного разделения 
минеральных фаз в расплаве по весу, например из-за всплывания кри
сталлов плагиоклаза [Hess, 1960; Уэйджер, Браун, 1970; Шарков, 1972, 
1980). С таких позиций появление слоев анортозитов указывает на то, 
что в данном случае из расплава происходило выделение одного мине
рала — плагиоклаза.

Весьма существенно, что такой характер затвердевания должен 
иметь место как в случае жесткой, так и в случае мобильной рамы, по
скольку, пока в камере плутона остается расплав, давление является 
гидростатическим и разница в величинах указанных градиентов сохра
няет свою величину, обеспечивая направленное затвердевание интрузи
ва [Шарков, 1975а]. Краевые части интрузива, образовавшиеся в усло
виях резкого переохлаждения (зоны закалки), должны иметь состав, 
близкий к составу исходного расплава.

Как известно, в настоящее время в породах расслоенных интрузивов 
выделяются две группы зерен — кумулус и интеркумулус [Jackson, 1961; 
Уэйджер, Браун, 1970: и др.]. Минералы кумулуса представляют собой



близкие к идиоморфным кристаллы, слагающие главную массу пород 
Они и являются теми минеральными фазами, которые выделялись на 
фронте начала затвердевания из главного объема расплава. Минералы 
интеркумулуса выполняют интерстиции между ними, кристаллизуясь 
позже из расплава, сохранившегося между зернами кумулуса. Следова
тельно, основную информацию о процессах затвердевания интрузий не
сут минералы кумулуса. Именно их парагенезисы должны отвечать од
ной из минеральных ассоциаций, выделявшихся в процессе фракцион
ной кристаллизации исходного расплава, а последовательность смены 
этих парагенезисов в вертикальном разрезе — соответствовать последо
вательности выделения этих ассоциаций из расплава.

Таким образом, зная последовательность минералообразования в 
конкретных интрузивах и сравнивая ее с теоретически ожидаемой, мож
но определить условия кристаллизации данного массива и установить 
характер связей между отдельными парагенезисами пород.

Составы родоначальных магм анортозитовых массивов

Как известно, анортозиты практически не встречаются в виде само
стоятельных массивов, а, как правило, ассоциируют с породами или ос
новного и ультраосновного состава, или среднего и кислого состава 
(мангеритами, чарнокитами). Наиболее известным примером первого 
типа анортозитов являются мощные слои плагиоклазовых пород в рас
слоенных (стратиформных) массивах типа Бушвельда, Стиллуотера, 
Монче-Тундры. Им обычно противопоставляются типичные для докемб
рия так называемые «автономные», или массивные, анортозиты [Тернер, 
Ферхуген, 1961; Buddington, 1961; и др.], развитые среди подвижных 
зон докембрия и обычно ассоциирующие с мангеритами (чарнокитами). 
Правда, в последние годы среди «автономных» анортозитов были выяв
лены массивы, ассоциирующие, как и анортозиты первого типа, с мафи- 
тами и ультрамафитами [Windley, 1970; и др.].

Вопреки распространенной точке зрения массивные анортозиты до
кембрия также представляют собой расслоенные интрузивы [Martigno- 
le, Schrijver, 1970; Шарков, 1974], но в отличие от массивов первого 
типа формировавшиеся в условиях мобильной рамы [Шарков, 19756]. 
Из этого следует, что формирование внутреннего строения как тех, так 
и других образований подчинялось одним и тем же закономерностям и 
может обсуждаться в рамках аналогичных моделей.

Анортозиты стратиформных интрузивов основных и ультраосновных 
пород. Петрология этих массивов и их вещественный состав в настоя
щее время изучены весьма детально. Разрезы типичных интрузивов 
данного типа с указанием преобладающих кумулятивных фаз показаны 
на рис. 1. В таблице приведены составы их исходных расплавов, опре
деленные на основании материалов по химизму зон закалок. Как видно 
из таблицы, исходные расплавы этих массивов отвечают толеитовым 
базальтам, слабо пересыщенным кремнеземом.

Анортозиты развиты в средних—верхних частях разреза этих мас
сивов, что часто трактуется как результат всплывания легких кристал
лов плагиоклаза при кристаллизации базальта. Однако этому противо
речат следующие наблюдения: 1) наличие зон ритмичного переслаива
ния анортозитов и ультрамафитов [Hess, 1960; Уэйджер, Браун, 1970; 
Шарков, 1980]; 2) подчинение состава плагиоклаза в анортозитах общей 
для данного массива тенденции скрытой расслоенности, т. е. состав 
плагиоклаза в них занимает промежуточное положение между составом 
подстилающих и перекрывающих габброидов; 3) типичные кумулятив-



Рис. 1
Рис. 1. Распределение кумулятивных фаз 
основных пород бушвельдского типа

Рис. 2.
в разрезе интрузивов основных и ультра-

I — III — интрузивы: I — Бушвельдский, II — Стиллуотерский, III — Мончетундровский 
/ — Pl+Cpx±Mt ±Ol ,  иногда Mt\ 2 — преимущественно Р1, в подчиненном количестве Pl+Срх  (ав- 
гит + пижонит); 3  —  Pl-{-Cpx±Opx±Ol; 4 — Opx±Ol±Crsp,  Орх+Pl ,  иногда PI, Crsp\ 5 — Ol+Crsp,  
Ol+Opx±Crsp,  Орх, иногда Crsp

Рис. 2. Распределение кумулятивных фаз в разрезе Колвицкого (!) и Каларского ( / / )  
массивов
1 — Q ±Pl ±Or ±Op x\  2 — Р1+Орх+Срх\  3 — Р1+Орх; 4 — Р1

ные трахитоидные текстуры пород, свидетельствующие об оседании 
кристаллов плагиоклаза на дно магматической камеры. Это подтверж
дается данными по соотношению плотностей плагиоклаза и расплава 
[Hess, 1960; Шарков, 1972].

В этой связи необходимо остановиться на экспериментальных дан
ных И. Кусиро и Т. Фудзи [Kushiro, Fujii, 1977], свидетельствующих, 
по их мнению о том, что при давлении выше 4—5 кбар основной плагио
клаз должен всплывать в базальтовом расплаве. Однако при этом не 
было учтено, что при таких давлениях ликвидусной фазой толеитов яв
ляется не плагиоклаз, а оливин и ортопиро'ксен. К моменту начала выде
ления плагиоклаза вследствие фракционирования этих минералов плот
ность расплава должна заметно уменьшиться, что и приведет к осажде
нию плагиоклаза, фиксируемому в реальных интрузивах.

В целом все породы в пределах стратиформных массивов залегают 
конформно, связаны промежуточными разновидностями и зонами вза
имного переслаивания и, по мнению большинства исследователей, пред
ставляют собой единую серию, происшедшую при кристаллизации одно
го и того же исходного расплава. Это подтверждается и данными ана
лиза парагенезисов кумулятивных фаз.

Строение «автономных» массивов анортозитов, ассоциирующих с по-



Компонент 1 2 3 4 5

Si02 51,12 51,02 52,15 50,72 57,30
ТЮ2 0,50 0,45 0,36 0,45 0,41
А120з 16,99 17,76 15,37 22,94 23,00
Fe20 3 0,66 0,26 1,25 1,06 1,29
FeO 9,57 9,94 7,01 4,86 2,41
MnO 0,35 0,15 0,17 0,09 0,06
MgO 7,59 7,76 10,58 5,55 1,70
CaO 11,14 10,54 10,90 10,40 8,49
Na20 1,91 1,88 1,88 2,96 4,06
Ka20 0,17 0,24 0,33 0,97 1,28
01 — — — 9,21 —
Hyp 27,92 32,03 28,65 6,35 6,54
Di 14,99 10,02 17,53 4,20 1,14
An 37,22 39,33 33,03 44,97 40,33
Ab 16,35 15,83 16,50 24,52 34,08
Or 1,12 1,40 1,69 5,96 7,79
Q 0,54 — 0,18 — 6,67
Mt 0,94 0,46 1,65 1,58 1,86
II 0,92 0,92 0,77 0,74 0,30

П р и м е ч а н и е .  Все анализы пересчитаны на безводной основе. 1—3 — химические составы эндо- 
контактовых зон массивов: 1 — Бушвельдского, 2 — Стиллуотерского, 3 — Мончетундровского, 
4, 5 — средневзвешенные составы массивов: 4 — Колвицкого, 5 — Каларского.
Анализы по данным: 1, 2 — Л. П. Уэйджера и Г. Брауна [1970], 3—5 — автора.

родами основного и ультраосновного состава, в целом такое же, что по
зволяет считать их аналогами рассмотренных массивов, но формировав
шимися в иной, мобильной геодинамической обстановке.

Анортозиты «автономных» массивов, ассоциирующие с породами 
среднего и кислого состава. Этот тип массивов будет рассмотрен на 
примере изученных автором Колвицкого (Кольский полуостров) и Ка- 
ларокого (Восточная Сибирь) массивов, являющихся наиболее типич
ными.

Как известно, при определении объема подобных комплексов наибо
лее проблематичным является положение пород мангеритовой серии, ко
торую одни исследователи включают в состав анортозитовых массивов, 
а другие — исключают, связывая или с более поздними магматически
ми событиями, или вообще с наложенными метасоматическими процес
сами.

Так, например, большинство исследователей Каларского массива 
[Баженова, 1974; и др.] считают, что мангерит-сиенитовые породы, 
окаймляющие этот массив с севера, являются результатом архейской 
гранитизации анортозитов. Вместе с тем чарнокиты имеют типичные для 
магматических пород кумулятивные текстуры, содержат угловатые ксе
нолиты вмещающих пироксеновых гнейсов без каких-либо следов мета- 
соматической зональности, обязательной в случае процесса гранитиза
ции; в них наблюдаются высокожелезистые ортопироксены, представ
ляющие собой инвертированные пижониты со структурами распада твер
дого раствора пироксенов, а также оливин ряда фаялита. При деталь
ных исследованиях в верховьях рек Куранах и Имангакит [Шарков,
1981] было установлено, что «агрессивный контакт» чарнокитов и анор
тозитов с «многочисленными непереработанными участками анортозитов 
среди чарнокитов» [Баженова, 1974, с. 89] представляет собой зону 
ритмичного переслаивания этих пород с появлением промежуточных



разновидностей типа антипертитовых диоритов (иотунитов). На основа
нии этих данных надо полагать, что здесь, как и в случае Колвицкого 
массива и других подобных образований, имеется единый анортозито- 
мангеритовый (чарнокитовый) интрузив [Шарков, 1981].

Разрезы Колвицкого и Каларского массивов приведены на рис. 2, а 
составы их исходных расплавов — в таблице (в случае Каларского мас
сива указан средневзвешенный состав, так как массив имеет тектони
ческие контакты и зона закалки там не сохранилась). Эти составы от
вечают соответственно высокоглиноземистому базальту и андезито-ба- 
зальту.

Существует еще один тип анортозитов, ассоциирующих с породами 
среднего и кислого состава,— анортозито-рапакивигранитная формация 
[Анортозит-рапакивигранитная формация..., 1978; Богатиков, 1979]. Од
нако эти образования геологически пока изучены недостаточно и поэто
му здесь не рассматриваются.

Физико-химическая эволюция 
родоначальных расплавов анортозитовых комплексов

Для исследования этой проблемы были использованы диаграммы обоб
щенных1 физико-химических систем 01—Срх—Р1—Q и 01—Or—PI—Q, 
разработанные автором [Шарков, 1980]. Они охватывают практически 
весь интервал составов анортозитсодержащих комплексов. Эти диаграм
мы составлены на основе опубликованных экспериментальных данных 
по краевым системам и откорректированы по реальным парагенезисам 
пород в наиболее изученных интрузивах.

Методика работы заключается в нанесении фигуративных точек ис
ходных расплавов на диаграммы, в прослеживании теоретически ожи
даемого хода кристаллизации и сравнении его с реальной последова
тельностью парагенезисов кумулятивных фаз, выявленных петрографи
ческими методами (см. рис. 1, 2). Для этого составы исходных распла
вов пересчитываются по системе CIPW на соответствующие компонен
ты и по полученным координатам определяется положение данных то
чек в объеме тетраэдров [Шарков, 1975а, б].

Анортозиты, ассоциирующие с породами основного и ультраосновно
го состава. Эволюция массивов бушвельдского типа была рассмотрена 
нами ранее [Шарков, 1980]. Было показано, что их кристаллизация про
исходила при давлении 8 кбар в относительно «сухих» условиях (рис. 3).

Обращает на себя внимание, что плагиоклаз становится единствен
ной кумулятивной фазой после длительного фракционирования оливи
на, ортопироксена и пироксен-плагиоклазовых ассоциаций, на что уже 
указывалось выше. Появление кумулятивного плагиоклаза происходит 
довольно неожиданно, после того как расплав, двигаясь по котектике 
Орх—Срх—Р/, достигает ортопироксенового барьера, возникающего при 
давлениях выше 5 кбар в «сухих» условиях [Соболев, 1973; Шарков, 
1980]. В этом месте тренд кристаллизации как бы отражается от этого 
барьера, покидает котектику Р1—Орх—Срх и уходит в объем плагио
клаза с соответствующим выделением этого минерала. В дальнейшем, 
после длительного этапа фракционирования плагиоклаза, тренд попа
дает на котектическую поверхность Срх—Р1 и далее уходит в объем 
критически недосыщенных составов.
1 В системах обобщенного типа в вершинах тетраэдров располагаются не фазы фик

сированного состава, а серии твердых растворов плагиоклазов, оливинов, богатых 
кальцием клинопироксенов и т. д., благодаря чему в максимальной степени учиты
вается компонентный состав расплавов и состав реальных минеральных фаз.



1 — ход процесса кристаллизации; 2 — исходный расплав. Прописные буквы — реакционные четвер
ные точки, строчные — котектические кривые

Физико-химическая сущность такого поведения тренда кристаллиза
ции сейчас не ясна. Одно из объяснений этого явления связано с экспе
риментами Т. Ирвина [Irvine, 1975], показавшего, что присутствие в 
базальтовом расплаве небольшого количества К20  может смещать рас
плав с котектики в поле кристаллизации плагиоклаза. Это явление мо
жет быть также связано с повышением в расплаве парциального давле
ния С 02, накопившейся в процессе кристаллизации и смещающей тренд 
в более высокотемпературную область.

Однако более вероятным представляется связь этого явления с про
цессом ликвации, нарушающим структуру кристаллизующегося рас
плава и приводящим к преимущественной кристаллизации наиболее вы
сокотемпературных фаз, в данном случае плагиоклаза. Самыми инте
ресными в этом плане представляются данные по ликвации реальных 
базальтовых расплавов с появлением глобулей пироксенитового состава 
[Краснов, Клокьятти, 1979; Ермаков и др., 1979]. Судя по текстурным 
наблюдениям в габбро-норито-анортозитах, пироксенитовая жидкость 
в данном случае являлась более низкотемпературной, входя в состав ин
терстициального расплава. В пользу существования такого пироксени
тового расплава, по-видимому, свидетельствуют и петрографические



данные. Так, в габбро-норито-анортозитах орто- и клинопироксены сла
бо индивидуализированы: обычно они находятся в пределах единого кон
тура пироксенового зерна и образуют весьма своеобразную картину 
закономерных взаимопрорастаний минеральных фаз при весьма прихот
ливых контурах самих выделений. Такие взаимоотношения между пи- 
роксенами легко могут быть объяснены субсольвусной кристаллизацией 
пироксенитового расплава и не поддаются интерпретации с позиций кри
сталлизации из базальтового расплава, когда они должны были бы об
разовывать самостоятельные зерна, как это устанавливается во всех 
других случаях.

Вероятно, для появления значительных объемов анортозитов суще
ственную роль играет давление. Как было показано ранее [Шарков, 
1975], при кристаллизации толеитов в условиях низких и умеренных 
давлений среди высокотемпературных фаз существенную роль играют 
троктолиты (парагенезис Ol+Pl). При давлениях в 7—8 кбар вместо 
них существенную роль начинают играть гарцбургиты и бронзититы, в 
результате чего происходит интенсивное обогащение расплава кальцием 
и глиноземом — основными компонентами плагиоклаза.

Анортозиты, ассоциирующие с породами среднего и кислого состава. 
Эволюция парагенезисов этих интрузивов исследовалась автором с по
мощью системы 01—Or—PI— Q [Шарков, Синдеев, 1979].

Величина давления во время затвердевания интрузивов оценивалась 
на основании петрографических данных. Так, в троктолитах Колвицко- 
го массива были выявлены коронарные пироксен-шпинелевые структуры 
вдоль границ оливина и основного плагиоклаза. Как известно, возник
новение таких текстур связано с субсолидусными реакциями при давле
нии 8±2 кбар [Кусиро, Иодер, 1968; Green, Hibberson, 1970]. Данные 
по условиям кристаллизации Каларского массива менее определены, 
поскольку оливин в анортозитах отсутствует. Однако, судя по парагене
зису фаялитового оливина и гиперстерна Fs60_85 в чарнокитах этого мас
сива, согласно экспериментальным данным Д. Смитта [Smith, 1971], и 
по ортопироксеновому геобарометру Вуда — Стренса [Wood, Strens, 
1971], величину давления при кристаллизации этих пород также можно 
оценить в 7± 1 кбар. Таким образом, по этим данным, давление при 
кристаллизации рассмотренных массивов составляло около 7—8 кбар.

В этой связи широкое развитие кварцсодержащих парагенезисов по
род свидетельствует о том, что ортопироксеновый барьер в данном слу
чае был преодолен. Согласно данным И. Кусиро [Kushiro, 1969], это 
возможно лишь в случае существенной водонасыщенности исходного 
расплава. Об этом же свидетельствуют прямые наблюдения над газовой 
фазой в плагиоклазах анортозитов аналогичного Каларскому Джугд- 
журского массива, где преобладающим компонентом оказалась Н20  
[Ленников, 1979]. Поэтому при построении модели были учтены резуль
таты опытов В. Лута [Luth, 1967] по системе KAlSi04—Mg2Si04—Si02 
при высоких РН2о и данные экспериментов Р. Хилла и П. Редера [Hill, 
Roeder, 1974], свидетельствующие о значительном расширении объема 
кристаллизации шпинели при повышенных парциальных давлениях па
ров воды. Как было показано ранее [Шарков, Богатиков, 1981], шпине
левая фаза в этом случае представлена титаномагнетитом. Общий вид. 
системы при 8 кбар показан на рис. 4.

Как известно, положение тройной точки Р1—Or— Q в значительной 
мере зависит от состава плагиоклаза [Кравцова, 1974]. Ввиду того что 
в изученных массивах содержание анортитового минала в плагиоклазах 
анортозитов обычно около 60%, положение тройной точки было приня
то для Апв0.



Рис. 4. Общий вид системы 01—Or — P i— Q приР0бщ =8 кбар в существенно гидро
термальных условиях с нанесенными трендами кристаллизации Колвицкого (Ко) и Ка
нарского (Ка) интрузивов
Поля парагенезисов минералов заштрихованы. Стрелки — направление к термическим минимумам 

■системы

Обращает на себя внимание совместная кристаллизация Орх и Or, 
постоянно фиксируемая в мангеритах, что находится в противоречии с 
экспериментами В. Лута, по данным которого в подобных условиях поля 
кристаллизации этих минералов разделены полем флогопита. По-види
мому, это объясняется тем, что объем флогопита на диаграмме выкли
нивается по направлению к плагиоклазовой вершине. Поэтому он не 
указан на рис. 4.

Для нанесения фигуративных точек составов исходных расплавов 
массивов (см. таблицу) составы были пересчитаны на О/, Or, PI и Q. 
При этом окислы, входящие в состав нормативных магнетита и ильме
нита, не учитывались, а пироксены пересчитывались на оливин, причем 
волластонитовая составляющая опускалась. Возможность исключения 
последней определяется тем, что, как следует из петрографических дан
ных, тренд кристаллизации кальциевых клинопироксенов в рамках си
стемы MgSiOs—FeSiOs—CaSiOs в целом параллелен тренду кристалли
зации ортопироксенов и пижонитов [Заварицкий, Соболев, 1961; Уэйд- 
жер, Браун, 1970; и др.]. Поэтому при сравнительно небольших коли
чествах в расплаве нормативного клинопироксена (<10% ) [Шарков,



Синдеев, 1979) исключение волластонитовой молекулы не вносит суще
ственных искажений в изучаемые закономерности.

Фигуративные точки исходных расплавов рассматриваемых массивов 
располагаются близ вершины плагиоклаза (см. рис. 4). Это предпола
гает длительный период кристаллизации данного минерала, пока рас
плавы не достигнут поверхности Р1—Орх. Следуя по ней, тренды попа
дают на котектику Р1—Орх— Срх и затем достигают реакционной точки 
Р1—Орх—Срх—Q. После фракционирования Срх расплавы попадают 
на кривую Р1—Орх—Q, а затем в следующую реакционную точку Р1— 
Орх—Q—Or, после чего должны заканчивать кристаллизацию на кри
вой Р1—Or—Q. Здесь действительно заканчивалась кристаллизация 
Колвицкого интрузива, однако в случае Каларского массива расплав по
кидал эту кривую и заканчивал кристаллизацию на поверхности Or—Q.

Следует особо оговориться, что кумулятивные структуры в породах 
мангеритовой группы устанавливаются только в Каларском массиве. 
В Колвицком интрузиве эта часть разреза чрезвычайно сильно расслан- 
цована, и поэтому описание пород в кумулятивных терминах не пред
ставляется возможным, несмотря на присутствие реликтов первично-маг
матических минералов.

В целом полученные результаты полностью согласуются с данными 
по эволюции расплавов известково-щелочных серий [Шарков, Синдеев, 
1978] и с экспериментальными данными Т. Грина [1968] по кристалли
зации состава кварцевого диорита (андезита).

Таким образом, проведенное исследование показало, что в настоя
щее время нет оснований привлекать для объяснения природы анорто
зитов докембрия гипотезу о специфическом «анортозитовом» расплаве. 
Анортозиты появляются как закономерный продукт эволюции обычных 
толеитовых и андезитовых базальтов (представителей соответственно 
толеитовых и известково-щелочных серий) в условиях повышенных дав
лений. Для разных типов расплавов этап кристаллизации плагиоклаза 
в качестве единственной фазы наступает в разное время, для толеито
вых базальтов это средние стадии эволюции расплава, для пород высо
коглиноземистых известково-щелочных серий — ранние стадии.

Различие в путях эволюции расплавов и соответственно в составе ас
социирующих с анортозитами пород связано с существованием ортопи- 
роксенового барьера, в первом случае препятствующего появлению 
кварцсодержащих ассоциаций пород, а во втором, когда он недействе
нен, с широким проявлением этих па^агенезисов. В обоих случаях гео
логически устанавливаемая последовательность кристаллизации глав
ных парагенезисов минералов отвечает теоретически ожидаемой, по
этому нет оснований прибегать к искусственным петрологическим моде
лям типа фильтр-прессинга, разделения твердых фаз по весу и т. д.

Литература

Анортозит-рапакивигранитная формация Восточно-Европейской платформы/Д. А. Ве- 
ликославинский, А. П. Биркис, О. А. Богатиков и др. Л.: Наука, 1978. 296 с.

Баженова Г. Н. Анортозиты Каларского массива.— В кн.: Анортозиты СССР. М.: Нау  ̂
ка, 1974, с. 70—84.

Богатиков О. А. Анортозиты. М.: Наука, 1979. 232 с.
Грин Т. X. Экспериментальные исследования генезиса анортозитов при высоких дав

лениях.— В кн.: Петрология верхней мантии. М.: Мир, 1968, 228—255.
Ермаков В. А., Черных Е. Н., Милютин С. А. Ликвация в гипербазитах с образова

нием ультраосновного и пироксенитового расплавов.— Докл. АН СССР, 1979, т. 249, 
№ 1, с. 175—178.

Заварицкий А. Н., Соболев В. С. Физико-химическая петрография изверженных горных 
пород. М.: Госгеолтехиздат, 1961. 383 с.



Кориковский С. П. Метаморфизм, гранитизация и постмагматические процессы в до
кембрии Удокано-Становой зоны. М.: Наука, 1967. 298 с.

Кравцова Е. И. Система АЬ—ОЬ—Or—Q(H20) и Аb—Or—Ап—Q(H20) при РИ 0 
от 0 до 10 кбар.— Изв. АН СССР. Сер. геол., 1974, № 3, с. 5—24.

Краснов Н. Ф., Клоккьятти Р. Ликвация силикатного расплава и ее возможная пет
рологическая роль по данным изучения расплавных включений.— Докл. АН СССР, 
1979, т. 248, № 1, с. 201—204.

Кусиро И., Иодер Г. С. Реакция между форстеритом и анортитом при высоких дав
лениях.— В кн.: Петрология верхней мантии. М.: Мир, 1968, с. 294—299.

Ленников А. М. Анортозиты юга Алданского щита и его складчатого обрамления. М.: 
Наука, 1979. 164 с.

Соболев В. С. Строение верхней мантии и способы образования магмы. М.: Наука, 
1973. 34 с.

Тернер Ф., Ферхуген Дж. Петрология изверженных и метаморфических пород. М.: 
Изд-во иностр. лит., 1961. 244 с.

Уиллем Дж. Геология бушвельдского комплекса — крупнейшего вместилища магмати
ческих рудных месторождений.— В кн.: Магматические рудные месторождения. 
М.: Мир, 1973, с. 7—26.

Уэйджер Л. П., Браун Г. Расслоенные изверженные породы. М.: Мир, 1970. 552 с.
Шарков Е. В. Некоторые гранулометрические характеристики пород расслоенных ин

трузий.— Зап. Всесоюз. минерал, о-ва, 1972, № 6, с. 532.
Шарков Е. В. Интрузии метагаббро-лабрадоритов—мангеритов Колвицких, Канда

лакшских и Сальных Тундр (Кольский полуостров) как интрузии шовного типа 
зоны глубинного разлома.— В кн.: Анортозиты СССР. М.: Наука, 1974, с. 21—29.

Шарков Е. Ь. Опыт парагенетического анализа основных и ультраосновных пород рас
слоенных интрузий.— Зап. Всесоюз. минерал, о-ва, 1975а, № 4, с. 380—388.

Шарков Е. В. Расслоенные интрузии шовных зон глубинных разломов.— Изв. АН СССР. 
Сер. геол., 19756, № 7, с. 71—81.

Шарков Е. В. Петрология расслоенных интрузий. Л.: Наука, 1980. 186 с.
Шарков Е. В. Каларский анортозито-мангеритовый комплекс в Восточной Сибири.— 

Геология и геофизика, 1981, № 5, с. 80—88.
Шарков Е. В., Богатиков О. А. Парагенезисы пород щелочно-габбровых интрузий и 

строение систем оливин — клинопироксен — плагиоклаз — нефелин и клинопирок- 
сен — плагиоклаз — нефелин — оргтоклаз.— В кн.: Петрология и рудоносность ин
дикаторных магматических формаций. М.: Наука, 1981, с. 21—35.

Шарков Е. В., Синдеев А. С. Кристаллизация толеитовых и известково-щелочных серий 
в рамках систем 01—Срх—Р1—Q, 01—Срх—Р1—Ne, 01—Or—PI—Q.— Докл. АН 
СССР, 1978, т. 239, № 2, с. 431—434.

Шарков Е. В ., Синдеев А. С. Дифференциация известково-щелочных серий в рамках 
системы 01—Or—PI—Q.— Зап. Всесоюз.-минерал. о-ва, 1979, № 1, с. 60—64.

Buddington A. F. The origin of anorthosite re-evaluted.— Geol. Surv. India Rec., 1961, 
vol. 86, p. 421—432.

Green D. H., Hibberson W. H The instability of plagioclase in peridotite at high pres
sure.— Lithos, 1970, vol. 3, N 3, p. 209—222.

Hess H. H. Stillwater igneous complex, Montana.— Geol. Soc. Amer. Mem., 1960, vol. 80, 
p. 230.

Hill R. R., Roeder P. The crystallization of spinel from basaltic liquid as a function of 
oxygen fugacity.— J. Geol., 1974, N 6, p. 709—730.

Irvine T. N. Olivine-pyroxene-plagioclase relations in the system Mg2Si04—CaAl2Si20 8— 
KAlSi30 8—Si02 and their bearing on the differentiation of stratiform intrusions — 
In: Carnegie Inst. Year Book 74, 1975, p. 492—500.

Jackson E. D. Primary textures and mineral associations in the Ultramafic zone of the 
Stillwater complex, Montana.— Geol. Surv. Profess. Pap., 1961, vol. 358, p. 106.

Kushiro /. The system forsterite — diopside — silica with and without water at high pres
sure.— Amer. J. Sci., 1969, vol. 207-a, p. 269—294.

Kushiro I., Fujii T. Flotation of plagioclase in magma at high pressures and its bearing 
on the origin of anorthosite.— Proc. Jap. Acad., 1977, vol. B53, N 7, p. 262—266.

Luth W. S. Studies in the system KAlSi04—Mg2Si04—H20. 1. Inferred phaze relations 
and petrologic applications.— J. Petrol., 1967, vol. 8, p. 372—416.

Martignole /., Schrijver К. Tectonic and evolution of the Morin anorthosite. Grenville 
province, Quebec.— Bull. Geol. Finl., 1970, vol. 42, p. 165—209.

Smith D. Stability of the assamblage iron-rich orthopyroxene-olivine-quartz.— Amer. J. 
Sci., 1971, vol. 271, N 4, p. 370—382.

Windley B. F. Anorthosites in the early crust of the Earth and Moon.— Nature, 1970, vol. 
226, N 5243, p. 333—335.

Wood B. J.t Strens R. G., jun. The orthopyroxene geobarometer.— Earth and Planet. Sci. 
Lett., 1971, vol. 11, N 1, p. 1—6.

Yoder H. S. Experimental studies bearing on the origin of anorthosite.— In: Origin anor
thosites and related rocks.— Mem. N. Y. State Mus. Sci. Serv., 1969, N 18, p. 13—22.



О. А. БОГАТИКОВ, Ф. А. ЛЕТНИКОВ, М. С. МАРКОВ, М. К. СУХАНОВ

АНОРТОЗИТЫ И РАННИЕ ЭТАПЫ РАЗВИТИЯ 
ЗЕМЛИ И ЛУНЫ

До недавнего времени обогащенные плагиоклазом основные породы — 
анортозиты и габбро-анортозиты — не вызывали особого интереса у 
геологов и рассматривались как частный случай глубокой дифферен
циации магматического расплава основного состава. Однако достиже
ния геологии последних лет, и особенно исследование лунных пород, по
казали, что проблема образования анортозитов является одной из важ
нейших в понимании процессов, приводящих к формированию первич
ных кор планет на ранних этапах их развития.

Глубокое бурение на Восточно-Европейской платформе и картиро- 
вочные работы позволили установить, что анортозиты слагают значи
тельную часть цоколя древних платформ. Успехи, достигнутые в освое
нии космического пространства, позволили установить широкое распро
странение анортозитов на Луне, а дистанционные исследования дали 
возможность говорить о наличии анортозитов в корах других планет 
земной группы, в частности Марса [Базилевский и др., 1981] и Мерку
рия [Адамс, Мак-Корд, 1977].

Таким образом, проблема анортозитообразования приобрела чрезвы
чайно важное значение для познания истории становления первичных 
кор планет земной группы вообще. Особенно важно решение этого во
проса для расшифровки ранней истории Земли, для которой анортози
ты являются своеобразными реперами в ее геологической эволюции.

Типы анортозитовых ассоциаций Земли
Термин «анортозиты» объединяет различные по способу образования 
плагиоклазовые породы, которые можно разделить на две крупные 
группы.

1. «Автономные» анортозиты (massif anorthosite), образующие ог
ромные по площади массивы в ассоциации с основными и кислыми по
родами, но при существенном преобладании собственно анортозитов. 
Этот тип анортозитов приурочен исключительно к докембрийским ме
таморфическим комплексам. В данной монографии они в основном и 
рассматривались.

2. Стратиформные анортозиты, образующие слои небольшой мощно
сти в разновозрастных расслоенных базитовых интрузиях, образование 
которых связывается с дифференциацией расплава основного состава.

Если вопрос об образовании стратиформных анортозитов не вызыва
ет особых разногласий у геологов, то генезис автономных анортозитов 
представляет своеобразную загадку докембрийской истории Земли в си
лу неповторимости этой геологической формации в более поздние гео
логические эпохи.

Особенностью автономных анортозитов является также и характер 
их распространения. Одни из них часто ассоциируют с зонами развития 
гранулитовых комплексов, в то время как другие часто образуют поя
са, приуроченные ж краевым частям древних платформ. Среди анорто
зитов СССР, рассмотренных в данной монографии, к первому типу 
(анортозиты, ассоциирующие с гранулитовыми комплексами) относятся



многочисленные анортозитовые массивы Кольского полуострова, юга 
Алданского щита, Анабарского массива и фундамента Русской плиты. 
Второй тип охватывает многочисленные анортозитовые массивы Укра
ины, Прибалтики и Карелии, образующие огромный пояс, который мар
кирует юго-западный и западный края дорифейской (или раннерифей- 
ской) Восточно-Европейской платформы. Не исключено, что среди пер
вого типа анортозитов имеется несколько подтипов.

Несомненно одно: глобальное распространение автономных анорто
зитов и четкая приуроченность к различным эпохам и структурам до
кембрия свидетельствуют о каких-то общих закономерностях их образо
вания на ранних этапах становления земной коры.

На первый взгляд однообразные анортозитовые породы различных 
массивов весьма сходны, однако они находятся в ассоциации с разными 
породами, обладают различным валовым составом и составом породо
образующих минералов. В одних в качестве темноцветного минерала 
преобладает оливин, в других — ортопироксен, и по этому признаку их 
можно разделить на оливиновые и пироксеновые. В одних массивах 
плагиоклаз представлен лабрадором, в других — андезином, что приве
ло некоторых исследователей к идее о необходимости выделения лаб- 
падоритового и андезинитового типов [Anderson, Morin, 1969].

Немаловажную роль при классификации анортозитов играют и ас
социирующие с анортозитами породы. С одними из них пространствен
но часто связаны значительные массы кислых пород (мангериты, сие
ниты, граниты рапакиви), в других случаях они отсутствуют или пред* 
ставлены слабо, в значительных количествах распространены основные 
и реже ультраосновные разности.

С учетом петрохимических особенностей пород, специфики их мине
рального состава, геологического положения и характера ассоциации в 
настоящее время выделены две крупные группы автономных анортози
тов [Богатиков, 1979] — субплатформенные и анортозиты ранних этапов 
развития Земли.

Субплатформенные анортозиты образуют лополитообразные масси
вы, пространственно и генетически связанные с крупными массами гра- 
нитоидных пород. Массивы, образованные такой ассоциацией пород, 
формировались после или при консолидации цоколя древних платформ. 
Они, как правило, не несут следов метаморфизма и имеют возраст 
1700—1800 млрд, лет (Sm-Nd датировка С. Ф. Карпенко для анортози* 
тов Украины по материалам О. А. Богатикова). Типичным примером 
анортозитов, входящих в данную ассоциацию, являются хорошо извест
ные анортозиты Украинского щита (Корсунь-Новомиргородский, Коро- 
стеньский массивы), Западной Латвии, детально описанные в известной 
монографии [Анортозит-рапакивигранитная формация..., 1978].

Согласно данным геофизических исследований (см. статью А. П. Бир- 
киса и Л. И. Котик в наст, сб.), в основании этих массивов вряд ли 
можно предполагать наличие значительных скоплений более плотных ос
новных и ультраосновных пород, являющихся дифференциатами тех 
магм, из которых образовались породы этих массивов. Напротив, зем
ная кора под ними оказывается разуплотненной на большие глубины.

Тектоническая приуроченность таких массивов также достаточно 
очевидна. Они слагают пояса, маркирующие края первых докембрий- 
ских стабилизированных блоков (древних платформ). В этом отношении 
они занимают то же самое пространственное положение, которое в фа- 
нерозойское время занимали краевые вулканические пояса, возникнове
ние последних, как известно, связывается с существованием глубинных 
наклонных срывов (зон Беньофа)/уходящих под континент



Это сходство настолько поразительно, что среди пород анортозито- 
рапакивигранитных формаций наблюдается такая же поперечная зо
нальность отношения K/Na, какая характерна и для их фанерозойских 
гомологов. На эту особенность петрохимии анортозито-рапакивигранит- 
ных формаций обратил внимание Р. 3. Левковский [1975], который пи
сал: «Таким образом, на примере гранитоидных комплексов формации 
рапакиви Восточно-Европейской платформы заметна определенная за
висимость общей железистости и соотношения щелочей в этих породах 
от структурного положения комплексов в пределах кратонов. Для ком
плексов, расположенных ближе к центрам кратонов (в пределах Онеж- 
ско-Ботнического кольца), в целом характерны преобладание К20  над 
Na20  и высокая железистость, а для комплексов Кольско-Скандинав- 
ского кольца, более удаленных от центра Балтийского кратона,— пре
имущественно преобладание Na20  над К20  и умеренная железистость» 
(с. 153).

Анортозиты, отнесенные ко второй группе и связанные с ранними 
этапами развития Земли, являются более древними, чем породы первой 
группы. Возраст их не установлен точно. Однако радиологические и 
геологические данные свидетельствуют о том, что их образование про
изошло не позже 2 млрд, лет назад. Так, например, возраст Джугджур- 
ского анортозитового массива не может быть моложе 2,2 млрд, лет, ибо 
такие радиологические данные получены для апатитов из габброидов 
второй фазы (см. статью Н. Г. Богдановой в наст. сб.). Анортозиты этой 
группы часто затронуты процессами древнейшего регионального мета
морфизма и перекристаллизованы. Морфологически они представляют 
собой неправильные тектонические блоки, в которых лишь изредка уда
ется установить первичную пластинообразную форму анортозитовых 
тел. Эти анортозиты ассоциируют с разнообразными габброидами и 
иногда с гиперстенсодержащими кислыми породами — чарнокитами, 
иотунитами, мангеритами, фарсундитами, генетическая связь с которы
ми решается не всегда однозначно. Кислые породы занимают значи
тельно меньшие объемы по сравнению с гранитами рапакиви, ассоции
рующими с анортозитами субплатформенного типа.

Петрохимическая специфика двух данных групп анортозитов заклю
чается в том, что субплатформенные анортозиты являются более желе
зистыми; более железисты и слагающие их темноцветные минералы, а 
плагиоклазы обладают более кислым составом по сравнению с анорто
зитами ранних этапов развития Земли (в тех случаях, когда последние 
незначительно изменены при метаморфизме).

Для анортозитов ранних этапов, как уже отмечалось, характерна 
приуроченность к зонам гранулитового метаморфизма. В свете форма
ционного анализа две рассмотренные группы анортозитов могут быть 
отнесены к двум различным формациям — анортозито-рапакивигранит- 
ной и анортозито-габбро-норитовой.

Анортозиты, обнаруженные на Луне, входят в состав ассоциации 
анортозит — норит — трактолит. Особенности этих пород детально опи
саны [Принц и др., 1979; Тарасов, Назаров, 1979; Ярошевский, 1979; 
Вуд, 1975; Taylor, 1979; и др.]. Эти проблемы рассмотрены также в 
статье О. А. Богатикова, Д. И. Фрих-Хара в настоящем сборнике. По 
своим формационным особенностям анортозиты Луны, несомненно, 
должны быть отнесены к анортозит-габбро-нори'говой формации



Одной из важнейших характеристик вещества анортозитов является его 
химический состав. В связи с этим сравнение автономных анортозитов 
Земли и Луны было предпринято прежде всего по химическому составу.

Собранная авторами коллекция анортозитов и ассоциирующих с 
ними пород на Земле и Луне насчитывает около 1500 химических ана
лизов (из них около 600 лунных и 900 земных из анортозитовых масси
вов, известных на территории СССР). Естественно, что тщательная об
работка этих данных невозможна без ЭВМ. С этой целью была исполь
зована программа кластерного анализа, апробированная на большом 
материале по петрохимической классификации пород в Институте зем
ной коры СО АН СССР [Флюидный режим..., 1980]. Расчеты проводи
лись на ЭВМ «БЭСМ-6». Положительным свойством кластерного ана
лиза является то, что классификация химических составов пород про
изводится одновременно с учетом всех анализируемых компонентов, что 
невозможно при существующих системах петрохимических пересчетов. 
Кроме того, проводимый по программе /^-анализ позволяет выявить ха
рактер связи компонентов в анализируемой выборке, что чрезвычайно 
важно для петрологических построений. Обработка имеющихся данных 
была проведена в соответствии с классификацией автономных анорто
зитов, предложенной О. А. Богатиковым [1979].

Деление автономных анортозитов на две крупные группы: субплат
форменные и ранних этапов развития земной коры — было убедительно 
подтверждено при анализе химического состава автономных анортози
тов с использованием Q-анализа (группировка анализируемых объек
тов по наиболее сходным признакам). С этой целью была составлена 
выборка из 150 представительных химических анализов автономных 
анортозитов различных типов. В нее вошли анализы субплатформенных 
анортозитов (Коростеньский, Корсунь-Новомиргородский плутоны, 
анортозиты массивов Западной Латвии), анортозитов ранних этапов 
развития Земли (анортозиты массивов Анабарского щита, массива 
Главного хребта на Кольском полуострове и массивов Восточных Гат 
Индийской платформы). Кроме того, в выборку вошли анализы анор
тозитов Луны, анортозитов расслоенных интрузий Забайкалья (страти- 
формный тип анортозитов) и несколько известных в настоящее время 
анализов анортозитов океана (желоб Кайман и зона разлома Мария 
Целеста). Анализы были подобраны с расчетом их наименьших разли
чий по содержаниям основных петрогенных окислов, в частности по со
держанию А120 3, с тем чтобы избежать разделения анализируемых со
ставов по заведомо явным различиям.

Результаты анализа приведены на рис. 1, на котором видно отчет
ливое разделение примерно сходных составов на несколько групп. Обо
собились составы анортозитов трех видов: 1) анортозиты Луны, 2) суб
платформенные и 3) ранних этапов развития Земли. Небольшое коли
чество образцов анортозитов океанов образовали отдельную группу. 
Составы стратиформных анортозитов не образовали обособленной 
группировки, а равномерно распределились по группировкам анортози
тов различных видов, хотя все же большая их часть тяготеет к анорто
зитам ранних этапов развития Земли. Таким образом, особенности гео
логии и петрографии анортозитов различных типов сказываются и на их 
химическом составе, а закономерности, подмеченные ранее при качест
венном анализе, подтверждаются количественным анализом с учетом 
значимых различий.
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Кроме проведенного Q-анализа сводной выборки анортозитовых со* 
ставов, были получены кластер-диаграммы Q- и R-типов для всех зем
ных типов анортозитов и различных пород лунной группы ANT (анор
тозит, норит, троктолит). Следует отметить особую роль анализа 7?-типа, 
интерпретация результатов которого приводится ниже. Данный вид ана
лиза позволяет выявить взаимосвязь анализируемых компонентов меж
ду собой и оценить ее количественно. Результаты этого анализа нагляд
но представляются в виде дендрограмм, на которых сила связи между 
компонентами в интервале от +1 до 0 (влево от 0) убывает, а вправо 
от 0 становится отрицательной.

Анализ структуры диаграмм /?-типа позволяет выявить связь сали
ческих и мафических компонентов, при этом, как показывает опыт из
учения таких дендрограмм, чем интенсивнее, длительнее протекала 
дифференциация, результатом которой являются химические составы 
изучаемых пород, тем сильнее связи внутри группировок салических и 
мафических компонентов. В случае незавершенности процесса связи 
между породообразующими компонентами сложнее. На связь породо
образующих компонентов между собой существенное влияние оказыва
ют и наложенные процессы, в связи с чем ниже рассматриваются сна
чала результаты анализа субплатформенных анортозитов, которые ха
рактеризуются наименьшей измененностью.

Коростеньский массив. Структура кластер-диаграммы выявляет чет
кую связь салических и мафических петрогенных компонентов. Отчет
ливо проявлена связь Al, Са, Na, Si и К, с одной стороны, и Ti, Fe, Mg, 
Mn, P — с другой (рис. 2, а). Группа Si — К наиболее тесно связана с 
группой А1 — Са, эта общая группировка имеет отрицательные связи с 
группой мафических компонентов. Такая структура кластер-диаграммы 
указывает на то, что изученный тип пород является продуктом глубокой 
дифференциации. Группа А1 — Са — Na представляет собой своеобраз
ное «плагиоклазовое ядро» и указывает на кумулятивную природу анор
тозитов данного типа. Мафические компоненты объединяются в две 
группы, что указывает на наличие двух минеральных ассоциаций: же
лезорудные окисные мийералы (Fe20 3 — ТЮ2 — Р20 5) и мафические си
ликаты (FeO — МпО — MgO). Петрографическое изучение анортозитов 
Коростеньского плутона подтверждает установленные кластерным ана
лизом связи, в том числе и наличие апатит-ильменитовых руд.

Значительный интерес представляет тесная связь калия с кремнием, 
что может свидетельствовать о присутствии калиевых полевых шпатов, 
образование которых возможно в процессах наложенной гранитизации 
либо является свидетельством генетического родства этих пород с гра
нитами рапакиви. Однако, как известно, анортозиты Коростеньского 
плутона являются неизмененными породами, в таком случае данный 
характер связи может быть объяснен присутствием нодулей гранитного 
состава, аналогичных описанным О. А. Богатиковым для анортозитов 
Западной Латвии и Салминского плутона [Богатиков, 1979], что весь
ма существенно при установлении направленности процесса дифферен
циации и состава исходной магмы.

Рассмотренная кластер-диаграмма анортозитов Коростеньского плу
тона особенно интересна тем, что она получена по наименее изменен
ным анортозитовым породам. Это дает возможность использовать ее в 
качестве своеобразного эталона при сравнении анортозитов различных 
типов, особенно анортозитов ранних этапов развития Земли, в значи
тельной степени метаморфизованных.

Корсунь-Новомиргородский массив. В данном случае структура кла
стер-диаграммы несколько иная (см. рис. 2, б). Для пород этого масси



ва характерна положительная связь Mn, Р и закисного железа, к кото
рым примыкает группа Ti — К. К обобщенной группировке этих компо
нентов почти с отрицательной связью примыкает группа окисного же
леза и Mg. Группа мафических компонентов противопоставляется груп
пе салических. Особенность данной кластер-диаграммы состоит в том, 
что к «плагиоклазовому ядру» (СаО — А120 3 — Na20) примыкает Si.

Салминский массив. Так же как и в других кластер-диаграммах суб
платформенных анортозитов, здесь отчетливо выделяется «плагиокла- 
зовое ядро», в данном случае представленное группировкой Si02 — 
А120 3—Na20 —К20  при наибольшей связи Na20  и К20, и мафическая 
группа, в которую вошли все мафические компоненты, за исключением 
Mg и Мп. Последние, в свою очередь, обнаруживают весьма тесные 
связи, что и является главной особенностью кластер-диаграммы сал- 
минских анортозитов (см. рис. 2, в).

Западная Латвия. Аналогично предыдущим кластер-диаграммам 
здесь отчетливо проявлено разделение мафических и салических компо
нентов, характерна тесная связь Ti и Р, что свидетельствует о потенци
альной рудоносности анортозитовых массивов данного района (см. 
рис. 2, г).

Ниже рассматриваются кластер-диаграммы анортозитов ранних эта
пов развития Земли, особенностью которых является отсутствие явной 
связи с кислыми породами и в отдельных случаях интенсивный мета
морфизм и гранитизация.

Геранский массив (Становой хребет). Среди анортозитов ранних 
этапов развития Земли анортозиты Геранского массива являются наиме
нее измененными. Они сохраняют первичные магматические структу
ры, в них отсутствуют перекристаллизация и раскисление плагиоклаза 
и другие признаки наложенного метаморфизма. В связи с этим кластер- 
диаграмма этих пород (рис. 3, а) представляет особый интерес. В об
щих чертах строение данной диаграммы аналогично строению диаграмм 
субплатформенных анортозитов: отчетливо выделяется «плагиоклазо- 
вое ядро» (Si02—А120 3—СаО—К20 ), однако наиболее тесные связи 
в данном случае наблюдаются между Si и А1, к группировке которых 
последовательно, с уменьшением силы связи примыкают Na, Са и в по
следнюю очередь К. Мафическая группировка отчетливо подразделяет
ся на две ассоциации: титан — закисное железо — фосфор и окисное же
лезо— магний. Наименьшей силой связи с этими элементами обладает 
Мп. Ассоциация Fe, Ti и Р подтверждается наличием в Геранском мас
сиве значительных рудопроявлений комплексных апатит-ильменит-ти- 
таномагнетитовых руд.

Лантарский массив. Этот массив, как и Геранский, представляет со
бой часть одного из крупнейших в мире — Джугджурского анортозито
вого массива и, по данным А. М. Ленникова [1979], является его на
иболее глубинной частью. Кластер-диаграмма лантарских анортозитов 
аналогична диаграмме Геранского массива (см. рис. 3, б), различие за
ключается в том, что К, хотя и с очень незначительной силой связи, ас
социирует с мафической группировкой, а Мп — с салической, в которой 
наиболее тесные связи наблюдаются между Ti, Р и закисным железом. 
Хотя в настоящее время в Лантарском массиве обнаружены лишь не
значительные проявления апатит-ильменитовых руд, строение кластер- 
диаграммы лантарских анортозитов по аналогии с геранскими может 
указывать на их потенциальную рудоносность.

Анабарский щит. Для анортозитов Анабарского щита характерен 
интенсивный метаморфизм в амфиболитовой фации, при котором темно- 
цветные минералы почти полностью замещаются амфиболом, происходит
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Рис. 3. Р е зу л ь т а т ы  к л ас те р н о го  а н а л и з а  R -ти п а  а н о о т о з и т о в  р а н н и х  э т а п о в  р а з в и т и я  
З е м л и  (а н о р т о з и т о -г а б б р о -н о р и т о в а я  ф о р м а ц и я )
а — д — массивы: а — Геранский, б — Лантарский, в — Анабарского щита, г — Каларский, О — Коль
ского полуострова; е — Волго-Уральский район

Рис. 4. Р е з у л ь т а т ы  к л ас те р н о го  а н а л и з а  t f -ти п а  н ек о то р ы х  р а зн о в и д н о с т е й  л у н н ы х  п о р о д
а — г — четыре группы высокоглиноземистых лунных пород, выделенные кластерным анализом 
Q-типа; д — высокоглипоземистые базальты; е — KREEP-базальты

интенсивная грануляция плагиоклаза, иногда с образованием более 
основных разностей. Местами проявлены процессы гранитизации. На 
кластер-диаграмме (см. рис. 3, е) это выражается в усилении связи Si 
и К. Повышенная основность плагиоклаза характеризуется четким обо
соблением группировки А1 и Са, подобно лунным анортозитам, кластер- 
диаграммы которых рассматриваются ниже. В группе мафических ком
понентов характерна связь Ti, Р и окисного железа. Эта группировка 
связана тесно с другой, представленной закисным железом, Mg и Мп.

Каларский массив. Большая часть слагающих его пород представле
на андезинитами, образование которых связывается с наложенными про

йдя



цессами гранитизации. На кластер-диаграмме (см. рис. 3, г) это про
является в тесной связи Si и К. Присутствие неизмененных пород — 
лабрадоритов отражает группировка Са— А1 — Na, причем последний 
примыкает к ней с наименьшей силой связи. Фосфор разобщен с тита
но-магниевой группировкой.

Кольский полуостров. Анортозиты этого региона отличаются от рас
смотренных выше анортозитов ранних этапов развития Земли меньши
ми размерами массивов, преобладанием габброидных и габбро-анорто- 
зитовых разностей над собственно анортозитовыми и наибольшей маг- 
незиальностью пород. Кластер-диаграмма анортозитов этого типа (см. 
рис. 3, д) характеризуется отчетливо выделяющейся салической груп
пировкой с наиболее тесными связями между А1 и Са (присутствие ос
новного плагиоклаза) и тесной связью Mg с группировкой Fe и Ti, что 
подтверждает отсутствие титано-железных руд с апатитом в этих поро
дах (известны лишь титаномагнетитовые рудопроявления).

Волго-Уральский район. Данные об анортозитах весьма ограниче
ны, поскольку массивы анортозитов перекрыты платформенным чехлом 
и сведения об их образованиях получены при изучении керна. Харак
терной особенностью кластер-диаграммы анортозитов этого района яв
ляется связь Si и А1 при наличии тесной связи К и Са (рис. 3, е). Осо
бенности структуры кластер-диаграммы анортозитов Волго-Уральского 
района подтверждают отнесение их к типу анортозитов ранних этапов 
развития Земли.

Несмотря на общее сходство кластер-диаграмм, анортозиты ранних 
этапов развития Земли характеризуются наиболее запутанными связя
ми между элементами, частым нарушением «идеальных» связей в «пла- 
гиоклазовом ядре» и мафической группировке. Это может быть связано 
с процессами наложенного метаморфизма, который нарушает изначаль
ные связи между породообразующими компонентами. Однако при срав
нении кластер-диаграмм наименее измененных пород этого типа с кла
стер-диаграммами более молодых субплатформенных анортозитов эта 
закономерность сохраняется, что однозначно свидетельствует о том, что 
процессы, результатом которых явилось образование анортозитов ран
них этапов развития Земли, протекали более интенсивно, возможно, 
более быстро, что отрицательно сказалось на установлении «идеаль
ных» связей между компонентами. В этом отношении анортозиты ран
них этапов развития Земли являются наименее «зрелыми» конечными 
продуктами дифференциации исходного расплава.

Анализ петрохимических особенностей лунных пород был проведен 
следующим образом: 255 представительных анализов пород группы 
ANT были сопоставлены между собой методом кластер-анализа Q-типа. 
Результаты расчетов были получены в виде дендрограммы обобщенных 
расстояний между объектами, аналогичной приведенной на рис. 1. Ана
лиз дендрограммы позволил выделить четыре крупные группировки сре
ди высокоглиноземистых лунных пород, по каждой из которых был про
веден кластер-анализ /?-типа, выявляющий связи между породообра
зующими компонентами (рис. 4). Для первой группировки, в которую 
вошли наиболее высоко глиноземистые и кальциевые породы, характер
на тесная связь глинозема и окиси кальция, эти два компонента обра
зуют изолированную группировку, которая показывает отрицательную 
корреляционную связь со всеми остальными окислами. Кальций и алю
миний образуют своеобразное «анортитовое ядро», в то время как Mg* 
Fe, Ti и Мп формируют мафическую группировку. Весьма характерна 
группировка Na, К и Р, и, наконец, типичной чертой строения кластер- 
диаграмм лунных пород является отрицательная корреляционная связь



Mg с элементами, не входящими в «анортитовое ядро». Такое строение 
кластер-диаграммы свидетельствует, с одной стороны, о том, что глино
земистые лунные породы являются продуктом интенсивной дифферен
циации. С другой стороны, запутанность связей в фемической группи
ровке и отрицательные связи Mg указывают на то, что процессы диф
ференциации происходили относительно быстро, не позволяя компонен
там распределиться в «идеальном» порядке.

Рассматривая кластер-диаграммы остальных групп лунных пород в 
порядке убывания их глиноземистости (см. рис. 4, а—г) можно видеть 
постепенное расширение «анортитового ядра», в которое вначале вхо
дит Мп, затем Si и Na, последнее явно свидетельствует о раскислении 
плагиоклаза. Происходит перестройка мафической группировки, умень
шается отрицательная связь Mg с остальными компонентами и устанав
ливается его положительная корреляция с трехвалентным железом.

Для сравнения с породами группы ANT аналогичным образом были 
обработаны анализы лунных высокоглиноземистых базальтов (НАВ) 
и субщелочных базальтов (KREEP), обогащенных калием, редкозе
мельными элементами и фосфором. Результаты У?-анализа приведены 
на рис. 4, <3, е. Для высокоглиноземистых базальтов характерна груп
пировка породообразующих компонентов по анортозитовому типу, т. е. 
выделяется «анортитовое ядро», однако в отличие от анортозитов здесь 
не наблюдается противопоставления Са и А1 остальным компонентам, 
наиболее тесно с этими элементами связаны трехвалентное железо, Mg 
и Мп, наиболее характерны сильные положительные связи Ti, Р, Na и 
К с Si. Подобное строение кластер-диаграммы указывает на весьма не
значительную степень дифференциации родоначальной магмы, из кото
рой образовались высокоглиноземистые базальты.

Кластер-диаграмма К ^^Р-базальтов является типичным приме
ром диаграмм пород, образовавшихся в результате интенсивной и дли
тельной дифференциации. Происходит полное разделение салических и 
мафических компонентов; эти две отчетливо выделяющиеся группиров
ки показывают самую значимую отрицательную корреляционную связь 
между собой (—0,9). Аналогичное строение кластер-диаграмм харак
терно для земных щелочных пород.

Таким образом, по степени «зрелости» лунные породы могут быть 
расположены в следующей последовательности: лунные анортозиты яв
ляются продуктами наиболее интенсивной, но незавершенной дифферен
циации; лунные высокоглиноземистые базальты занимают промежуточ
ное положение между анортозитами и /C ^ ffP -базальтами, которые 
представляют собой продукт весьма завершенной дифференциации ро
доначальной магмы, по сути дела ее конечный продукт. По сравнению 
с земными лунные анортозиты характеризуются наименьшей степенью 
«зрелости».

Таким образом, кластерный анализ химических составов различных 
анортозитов позволил отчетливо их разбить на различные группы. В от
дельную группировку попали анортозиты ранних этапов развития Зем
ли (анортозито-габбро-норитовая формация). К ним достаточно близко 
примыкают породы лунных материков.

Наконец, самостоятельную группу образуют субплатформенные 
анортозиты (анортозито-рапакивигранитная формация), которые в це
лом характеризуются большей кремнеземистостью и щелочностью, в 
основном за счет более высокого содержания К, более четко выражен
ной железистостью минералов и рядом других признаков.



Экспериментальные данные и их применимость к происхождению 
анортозитов докембрия. Специфика анортозитовых комплексов вызвала 
целый ряд гипотез об их происхождении. Наиболее распространенными 
среди них являются: магматическая гипотеза происхождения анорто
зитов с целым рядом модификаций, касающихся в основном состава 
родоначальной магмы; метасоматическая, метаморфическая, ассимиля
ционная и анатектическая. Обзор этих гипотез или отдельных групп их 
уже неоднократно делался в литературе. Наиболее подробно они рас
смотрены в работах Ю. Айзахсена [Jsachsen, 1969], П. Мишо [Mishot, 
1966], а в отечественной литературе — в работах Е. В. Павловского 
[1967] и О. А. Богатикова [1979]. Поэтому вряд ли необходимо делать 
это еще раз.

В то же время существующие в настоящее время данные (в том чис
ле и приведенные в данном сборнике) позволяют считать, что анорто
зиты являются типично магматическими породами. К их числу в пер
вую очередь относятся: наличие характерных магматических структур 
и текстур, существование в массивах анортозитов элементов расслоен- 
ности и закономерная эволюция составов минералов, наличие акцессор
ных минералов, свойственных типично магматическим породам, особен
ности геохимии пород и др. Это стало особенно очевидным после от
крытия лунных анортозитов, которые, несомненно, могли образоваться 
только магматическим путем. Все это заставляет нас в дальнейшем ка
саться лишь магматической гипотезы происхождения анортозитов и 
рассмотреть подтверждение ее экспериментальными данными.

В настоящее время известен целый ряд экспериментов, в которых 
были сделаны попытки в разных условиях получить преимущественно 
плагиоклазсодержащие фазы в составе кристаллизатов магм различ
ного состава.

Г. Йодер по системе диопсид— анортит — вода показал, что котек- 
тика клинопироксена с полевым шпатом резко смещается в сторону 
последнего при повышении содержания в расплаве Н20. В связи с этим 
потери магмой летучих при вариациях давления должны привести к 
кристаллизации мономинерального плагиоклаза, что и является, по 
мнению Г. Йодера, причиной формирования анортозитов при кристал
лизации водосодержащей базальтовой магмы. В дальнейшем Г. Йодер 
и К. Тилли [Yoder, Tilley, 1962] показали действие аналогичного эф
фекта на примере природных базальтовых магм.

Таким образом, из экспериментов Г. Йодера отчетливо вытекает, 
что возможность образования анортозитов связана с наличием водосо
держащих базальтовых магм. В действительности в минеральных па
рагенезисах анортозитов, особенно образованных в ранние этапы кри
сталлизации магматического очага, совершенно отсутствуют гидроксил
содержащие минералы, что свидетельствует об относительной сухости 
родоначальных магм. Для пород анортозит-габбро-норитовой форма
ции это же подтверждает их тесная ассоциация во времени и прост
ранстве с сухим гранулитовым метаморфизмом.

Об относительной сухости магм свидетельствуют исследования ха
рактера флюидной фазы анортозитов различной формационной при
надлежности, проведенные в экспериментальной лаборатории Инсти
тута земной коры СО АН СССР. Поскольку анортозиты представляют 
собой практически мономинеральные породы, анализировались моно- 
минеральные фракции плагиоклазов из анортозитов.



Подготовка мономинеральных фракций плагиоклазов (0,5—0,25 мм) 
производилась методом магнитной сепарации (для обеспечения пред
ставительности анализов). Для анализа использованы только неизме
ненные образцы. Определения воды и газов, заключенных в плагиокла
зах, выполнены по методике высокотемпературного хроматического 
анализа.

Результаты анализов приведены в табл. 1. Общая газонасыщенность 
плагиоклазов автономных анортозитов составляет 4,12—1,23 мл/г, что 
в целом совпадает с данными по плагиоклазам джугджурских анорто
зитов [Ленников, 1979]. Преобладающим компонентом флюидной фазы 
является вода, содержание которой варьирует от 3,57 мл/г (субплат
форменные анортозиты) до 1,26 мл/г (анортозиты ранних этапов раз
вития Земли). В значительно меньших количествах присутствуют, мл/г: 
СО — 0,07—0,30, С02 — 0,043—0,11, СН4 — 0,007 — 0,02, Н2 — 0,08—0,18, 
N2 — 0,06—0,11.

По общей сумме газов отчетливо выделяются анортозиты Украины 
и Прибалтики (0,55 мл/г), Анабарского щита (0,67 мл/г) и Антарктиды 
(0,5 мл/г). Для остальных массивов эта величина составляет 0,32— 
0,40 мл/г. Наиболее низкий коэффициент восстановленности (Квос=  
=  (С 0+С Н 4+ Н 2)/(С 0 2+ Н 20) — соотношение восстановленных и 
окисленных фаз) у субплатформенных анортозитов — 0,03; у анортози
тов ранних этапов развития Земли эта величина значительно выше — 
до 0,19 (анабарские анортозиты). Таким образом, петролого-геохими- 
ческие и возрастные различия двух крупных групп анортозитов авто
номного типа отчетливо проявлены и в составе их флюидной фазы: бо
лее поздние субплатформенные анортозиты, связанные с гранитами 
рапакиви, в большей степени обогащены водой и окисленными фазами 
по сравнению с более древними анортозитами ранних этапов развития 
Земли. Как уже отмечалось, плагиоклаз составляет от 100 до 90% анор
тозитовых пород, поэтому представляется возможным сравнение флю
идной фазы плагиоклазов из автономных анортозитов с аналогичными 
данными по различным магматическим породам. Из табл. 1 видно, что 
флюидная фаза анортозитов отличается от флюидной фазы различных 
типов фанерозойских базальтов и других мантийных пород, в то же 
время она сходна с флюидной фазой гранулитов.

Таким образом, изучение флюидного режима анортозитовых фор
маций, специфика которых состоит в исключительной приуроченности 
к докембрию (архей и ранний протерозой), еще раз подтверждает вы
вод о том, что флюидный режим верхней мантии и глубинных частей 
земной коры на ранних этапах развития Земли носил восстановитель
ный характер. Особенности состава флюидов анортозитов анортозит- 
габбро-норитовой формации близки к условиям образования пород 
гранулитовых комплексов (см. табл. 1), что лишний раз может свиде
тельствовать о близком времени их образования. Более поздние суб
платформенные анортозиты обладают более водным и окисленным 
флюидом. Это может быть связано с тем, что в образовании субплат
форменных анортозитов принимает участие коровый материал.

Изучение флюидной фазы автономных анортозитов позволяет также 
сделать заключение, что их формирование происходило в гораздо более 
восстановительной обстановке, чем та, которая обычно принимается 
для базальтовых лав и габброидных интрузий.

В этой связи представлялось интересным рассмотреть те экспери
менты, которые проводились в условиях малых давлений Н20  в рас
плаве. Прежде всего это широко известные эксперименты Т. Грина 
[Green, 1969 и др.]. Существенно в них то, что они проводились с сухи-
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Содержание флюидных Компонентов (в мг/г) в автономных анортозитах различной формационной принадлежности
и некоторых типах мантийных пород

2
Регион Породы Коли- 

чест во 
проб

н,о СО, со сн4 н2 N* н2/н2о со/со2
флоиднык
компонен

тов
газов газов/

/Н.О

^вос

Украина, Прибалтика Субплатформенные анор
тозиты

5 3 ,5 7 0 , 1 9 0 ,0 6 4 0 ,0 0 7 0 , 1 8 0,11 0 , 0 5 0 ,3 4 4 , 1 2 0 , 5 5 0 , 1 5 0 , 0 3

Каларский массив Анортозиты ранних эта
пов развития Земли

5 1,68 0 ,0 7 0 ,0 4 3 0 ,0 0 7 0 , 1 3 0 ,0 7 0 , 0 8 0 ,6 1 2,00 0 , 3 2 0 , 1 9 0,10

Анабарский щит То же 7 1 ,2 6 0 , 2 8 0,11 0,02 0 ,1 7 0 , 0 9 0 , 1 3 0 , 3 9 1 ,9 3 0 , 6 7 0 ,5 3 0 , 1 9

Геранский массив » 5 1 ,7 2 0 , 1 6 0 , 0 5 0 ,0 0 8 0,11 0 , 0 6 0 , 0 3 0 ,3 1 2,11 0 , 3 9 0 , 2 3 0 , 0 9

Кольский полуостров » 5 2 ,8 0 0 ,1 5 0 , 0 5 0,006 0,12 0 ,0 7 0 , 0 3 0 , 3 3 3 ,2 0 0 , 4 0 0 , 1 4 0 , 0 6

Антарктика » 1 1 ,5 5 0 , 3 0 0 ,0 3 9 0 ,0 0 6 0 , 0 8 0 ,0 7 0 , 0 5 0 ,1 3 2 ,0 5 0 , 5 0 0 , 3 2 0 , 0 7

Алданский щит Основные и ультраоснов- 
ные породы гранулитового 
сутамского комплекса

12 4 ,0 1 8 0 , 6 5 0 , 0 9 0 , 3 3

■

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

I » Вы сокоглиноземистые 
сланцы и гнейсы сутам
ского комплекса*

30 5 ,5 0 1 0 ,7 9 5 0,202 0,001 0,211 0 ,0 6 1 0 ,1 9 7 6 ,8 7 4 1 ,2 5 3 0 ,2 3 0 , 0 7 2

Прибайкалье Нодули лерцолитов в 
кайнозойских базальтах**

10 0 , 1 5 0 , 1 3 0 , 2 6 0 ,0 0 6 0 ,1 9 1 ,0 7 1 ,2 6 2,0 1,86 1 ,7 1 1 1 ,4 1 ,8 2

» Габбро** 10 9 , 8 6 1 ,2 6 0 , 2 6 0,01 2 ,2 7 0 , 0 4 0 ,2 3 0,20 1 3 ,7 3 , 8 4 0 , 3 8 0,22
» Анортозиты** 21 6 , 1 6 0 , 3 6 0 , 2 9 0 , 0 4 1 ,2 5 0 , 0 5 0,02 0,8 8 , 1 5 2,0 0 , 3 2 0 , 2 4

Норильский район Г аббро-диабазы* * 2 2 4 , 5 0 , 4 5 0,002 Нет 0 , 7 0 , 0 5 0 , 0 3 0 ,0 0 4 2 5 ,7 1,2 0 , 0 4 0 , 0 3

* Данные взяты из работы «Флюидный режим формирования...» [1980]. 
** Данные взяты из работы «Флюидный режим метаморфизма» [1980].



Химический состав (ввес.%) пород, использованных в экспериментах Т. Грина 
[Green, 1969], и средние составы некоторых анортозитовых массивов

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8

SiOa 62,2 53,5 50,3 50,72 51,71 53,21 51,55 53,40
Т Ю 2 1,1 1,0 1,7 1,45 0,57 0,85 0,57 0,77
А 120 3 17,3 22,5 17,0 20,30 24,03 23,31 24,44 23,96
F e a0 3 0,3 0,9 1,5 1,98 1,35 1,73 1,82 0,91
FeO 5,9 4,7 7,6 8,34 3,29 2,88 3,21 3,02
M n O 0,1 0,1 0,16 0,12 0,06 0,06 0,06 —

M g O 2,4 2,1 7,8 3,36 2,65 2,59 2,89 1,88
C a O 5,2 9,9 11,4 9,12 10,80 9,75 9,76 9,85
N a aO 3,3 3,7 2,8 3,40 3,83 4,20 3,45 4,17
K aO 2,3 1,1 0,18 0,79 0,49 0,70 0,47 0,80

П р и м е ч а н и е .  1 — кварцевый диорит; 2 — габбро-анортозит; 3 — высокоглиноземистый ба
зальт; 4—8 — средний состав: 4 — анортозитовых комплексов этапа стабилизации древних платформ 
СССР, 5 — Каларского массива (без учета чарнокитов), 6 — массива Морин [Papezik, 1965], 
7 — Джугджурского массива [Ленников, 1979], 8 — массива Адирондак [Buddington, 1939].

ми системами. Для опытов были выбраны габбро-анортозиты, высоко
глиноземистые базальты и кварцевые диориты (табл. 2).

Результаты этих экспериментов в общем показали, что в расплавах 
кварцево-диоритового состава кристаллизация плагиоклаза в качестве 
единственной фазы происходит вблизи температуры ликвидуса (чуть 
ниже нее) в широком интервале давлений. В расплавах габбро-анор- 
тозитового состава поле кристаллизации плагиоклаза располагается в 
области низких и средних давлений (от 6 до 22,5 кбар). При высоких 
давлениях начинает кристаллизоваться клинспироксен с высоким со
держанием алюминия.

. В расплавах состава высокоглиноземистых базальтов кристаллиза
ция плагиоклаза происходит при давлениях 9 кбар и ниже. Это на
глядно видно из результатов экспериментов, сведенных в работе Т. Гри
на [Green, 1969] и схематически изображенных на рис. 5. Т. Грином 
было установлено, что повышение давления ведет к уменьшению со
держания анортитовой молекулы в плагиоклазе.

Сходные данные были получены недавно Дж. Холловеем и К. Барн- 
хемом [Holloway, Barnham, 1972].

Оценивая рассмотренные выше данные и сравнивая их с имеющи
мися геологическими наблюдениями, можно сказать, что образование 
анортозитов принципиально возможно из высокотемпературных и от
носительно сухих магм базальтового и андезитового состава в тех слу
чаях, когда они длительное время находятся вблизи температуры лик
видуса в условиях относительно небольших давлений. Данные по баро- 
и термометрии отдельных анортозитовых массивов, сведенные в табл. 3, 
подтверждают эту точку зрения.

О кристаллизации анортозитовых комплексов в условиях относи
тельно узкого температурного интервала свидетельствуют и отсутствие 
в этих породах зональных плагиоклазов, и особенности их структурной 
упорядоченности [Romey, 1969], а также данные по особенностям 
структур распада твердых растворов в пироксенах Джугджурского 
массива (см. статью Н. Г. Богдановой в настоящем сборнике).

Температурный режим остывания массивов можно попытаться оце
нить и по условиям застывания отдельных интрузивных фаз массивов,



1969]
1—3 — анортозиты из расплавов: / — кварц-диоритового (андезитового), 2 — габброидного—анортози
тового, 3 — высокоглиноземистого базальтового составов
Тонкими линиями показаны поля кристаллизации плагиоклаза вблизи ликвидуса; положение кри
вых ликвидуса и солидуса приблизительное

Рис. 6. Охлаждение лавы на поверхности Земли (1) и Луны (2)

Рис. 7. Нормализованное к хондритам распределение редкоземельных элементов в раз
личных породах
Поля: анортозитов (1А) и габброидов (1Г) Джугджурского массива, анортозитов (2А) и габбро (2Г) 
Каларского массива, анортозитов Анабарского щита (ЗА)



Регион Массив Температу
ра, °С

Давле
ние,

кбар
Литературный

источник П р и м е ч а н и е

Алданский щит Джугджурский 1250—1300 6 [Ленников, 1979] Согласуется с условиями ме
таморфизма вмещающих толщ 
(чогарская фация: Я — 12 
кбар, 7*= 1000—1100° С; сутам- 
ская фация: Р = 7 —8,5 кба|>, 
Г=820—1030° С).

» » Геранский 1000 5 - 6 Н. Г. Богданова 
(см. статью в нас
тоящем сборнике)

По осумилитсодержащим пара- 
генезисам в конгактовой зоне

» » Верхнеудыт-
канский

1000 8—9 [Ленников,Соля- 
ник, 1979]

» » Каларский 900—1000 — [Суханов, Панских, 
1981]

По двупироксеновому геотер- 
мОметру

Кольский полу
остров

Сальных, Кол- 
вицких, Канда
лакшских 
Тундр и Глав
ного Хребта

1000 8 [Прияткина, Шар
ков, 1979]

Прибалтика,
Украина

Анортозито-ра- 
пакивигранит- 
ная формация

950-1100 5—10 [ Анорт озит -р а п аки -
вигранитная...,
1978]

По различным геотермометрам, 
для кислых пород Г«=600— 
800° С; Р— 10 кбар — возникно
вение расплава, 5 кбар—диф
ференциация в промежуточном 
очаге

США, Монтана Биттерут 650 4 [Berg, 1969) -
Канада, Квебек Сент-Джон 800^-1000 5 - 8 [Frith, Currie, 1976] -

Морин 1000—1200 9—10 [Jacques, 1974] -
Северная Аме
рика

Провинция 
Г ренвиль

— 5-15 [Emslie, 1975] По глиноземистости пи роксе но в

Лабривиль 1100 [Anderson, 1969] При парциальном давлении 
H*0, равном 2—3 кбар, по 
изотопии кислорода, плагиок
лазу и ильмениту

» » Адирондак 1С00 [Taylor. 19691 По распределению изотопов в 
сосуществующих минералах. 
Температура достигала 
700—800° С на заключительных 
стадиях анортозитообразо
вания и 600° С во время обра
зования руд

» » » ою+1о00 — [Buddington, 1969] По ильменит-титаномагнети- 
тОвому геотермометру

Луна ПлаЕлеш е 
лунных пород 
при атмосфер
ном давлении

1316—1451 [Виноградов, 19721

что сделано для Джугджурского массива в настоящем сборнике. Из 
этих материалов видно, что различия в температурах застывания от
дельных фаз укладываются в сравнительно небольшой интервал темпе
ратур.

Таким образом, основываясь на данных ряда экспериментов и на 
условиях образования отдельных анортозитовых массивов, мы прихо
дим к выводу о том, что для появления анортозитовых пород необхо
дима обстановка медленного остывания магмы в условиях сравнитель
но небольших давлений либо такого застывания, при котором измене
ние ЯГ-условий происходит вблизи температуры ликвидуса. В этой 
связи, как нам кажется, становятся понятными многие геологические 
особенности анортозитообразования, в частности их приуроченность к 
ранним стадиям развития Земли и Луны.

Ранние стадии развития Земли и Луны, как считают многие иссле
дователи, характеризовались в целом более высокими тепловыми пото-



ками [Ringwood, 1970; Токсоц, Джонстон, 1975; Фрикер и др., 1975; 
Ламберт, 1980], которые были обусловлены тепловыделениями, обра
зующимися при аккреции, гравитационной дифференциации вещества, 
при импактной бомбардировке поверхности и радиоактивном распаде. 
Это неизбежно должно было приводить к плавлению (хотя бы частич
ному) мантийного вещества на малых глубинах.

Такие же данные получаются не только из анализа анортозитовых 
ассоциаций раннего докембрия, но и из анализа магматических продук
тов его в целом. Так, например, В. И. Шульдинер [1982], рассматривая 
петрохимию раннеархейских комплексов Алданского щита, пришел к 
выводу о том, что в их составе преобладают породы высокоглиноземи
стых, высокотемпературных и малоглубинных магм.

Следовательно, ранние стадии развития Земли и Луны характери
зовались повышенной степенью плавления ранней мантии, малой глу
биной зарождения магм, и появление анортозитов могло осуществлять
ся в том случае, если эти магмы попадали в условия медленного осты
вания. На Луне замедленное остывание магматических очагов проис
ходит из-за наличия вакуума. Расчеты, проведенные в лаборатории 
сравнительной планетологии Геологического института АН СССР, по 
условиям остывания лавовых потоков на поверхности Луны показали, 
что остывание их должно происходить в совершенно ином температур
ном режиме [Проблемы..., 1969]. На Луне охлаждение происходит 
лишь за счет лучеиспускания, тогда как конвективный вынос тепла там 
отсутствует. Кроме того, на Луне верхняя часть лавового потока мгно
венно вскипает и застывает в вакууме, создавая пористую тепловую 
подушку над нижележащей частью потока, которая остывает значи
тельно медленнее (рис. 6). Такую же роль на Луне должен играть и 
рыхлый пористый слой лунного реголита.

Следовательно, сохранение высоких температур под поверхностным 
слоем Луны должно было приводить к созданию условий замедленного 
остывания магматических очагов и к возможности появления анорто
зитов.

Метеоритная обработка Луны, которая, несомненно, была интенсив
ной на ранних стадиях ее развития, не^могла нарушить этого процесса, 
ибо она также приводила к появлению расплавов, на которых геологи
чески мгновенно вновь возникала плохо проводящая тепло пористая 
корка.

Становится также понятной и приуроченность массивов анортозит- 
габбро-норитовой формации к зонам развития гранулитового метамор
физма. Внедрение массивов происходит вблизи пика гранулитового ме
таморфизма. В тех случаях, когда массивы внедряются перед пиком 
метаморфизма, они сами оказываются затронутыми им (Каларский мас
сив, где анортозиты прорваны чарнокитами). Когда же их внедрение 
происходит после пика гранулитового метаморфизма, они имеют кон
тактовые зоны с гранулитами (Джугджурский массив).

В любом случае эти массивы приурочены к интенсивно прогретым 
зонам земной коры, которые достаточно долго могут удерживать тем
пературы, создавая тем самым возможность для медленного остывания 
внедряющихся магматических очагов. Для примера рассмотрим ситуа
цию, свойственную геранской части Джугджурского анортозитового 
массива. Как уже отмечалось (см. статью Н. Г. Богдановой в настоя
щем сборнике), РГ-условия образования анортозитового массива оце
ниваются следующим образом. Для пород главного комплекса давление 
в момент кристаллизации массива может быть установлено лишь по 
косвенным признакам; оно было ниже 7 кбар, а температуры образова



ния пород— 1100—1200° С [Ленников, 1979; Маракушев, 1968]. Для 
пород краевого комплекса давление оценивается в 5—7 кбар, а темпе
ратура— в 950—1050° С [Wood, Banno, 1973]. Условия образования 
Геранского массива могут быть выяснены также по условиям образо
вания осумилитсодержащего горизонта, который представляет собой 
эндоконтактовую зону главного анортозитового комплекса. В момент 
образования этих пород давление было 5—6 кбар [Hensen, Green, 1973], 
температуры — 950—1100°С [Sheraton et al., 1980]. Для вмещающих 
гранулитов, представленных двупироксеновыми кристаллическими 
сланцами, гнейсами и эндербитами, разные исследователи предлагают 
следующие цифры. Так, например, С. П. Кориковский [1979] приводит 
такие данные: Р = 7—8 кбар, Т = 820—860° С; Л. И. Карсаков [1978] — 
такие: Р = 8—8,5 кбар, Т = 720—800°С. Таким образом, условия обра
зования этих комплексов достаточно сходны.

Анортозитовые массивы анортозито-рапакивигранитной формации, 
как это было показано выше (статья А. П. Биркиса, Л. И. Котик в 
настоящем сборнике), занимают положение краевых вулканических 
поясов. Молодые фанерозойские гомологи этих структур характеризу
ются прежде всего повышенными тепловыми потоками. Следовательно, 
и в этом случае, видимо, создавались такие условия, когда длительно 
могла сохраняться сильно нагретая магма и остывание ее происходило 
относительно медленно.

Таким образом, анортозитообразование, приуроченное к ранним 
стадиям развития и Земли и Луны, не обусловлено существованием 
особых анортозитовых магм, а связано с условиями существования 
магматических очагов — малой глубинностью, режимом остывания и 
спецификой флюидной фазы. Такие условия и существовали на ранних 
стадиях развития этих двух небесных тел из-за повышенных тепловых 
потоков и малой теплопроводности горных пород. Как только магмати
ческие очаги остывают значительно ниже температуры ликвидуса, пла
гиоклаз начинает выделяться не один, а совместно с другими твердыми 
фазами.

Геохимия анортозитов и проблема исходной магмы. Анортозитовые 
комплексы могут возникать как из базальтовых, так и из андезитовых 
магм при осуществлении особых условий их существования. Очевидно, 
что можно попытаться решить вопрос о составе исходных магм двух 
выделенных нами анортозитовых формаций Земли на основе данных 
геохимических исследований \  Попытки решить эти проблемы с по
мощью данных о закономерностях распределения в них редких и рас
сеянных элементов предпринимались неоднократно, особенно в послед
ние годы. Существенное значение для решения рассматриваемой про
блемы имеют и данные по изотопии ряда элементов, и в первую очередь 
данные по изотопии кислорода и стронция. В отечественной литературе 
данных по этому вопросу относительно немного, поэтому авторам для 
сравнения пришлось использовать зарубежные данные.

Данные по изотопии кислорода в анортозитах СССР были сведены 
О. А. Богатиковым [1979], показавшим, что отношение 160 /180  в пла
гиоклазах различных анортозитовых массивов и в связанных с ними 
габброидах свидетельствует о том, что большинство этих образований 
имеет близкую изотопию кислорода (б180  колеблется в них от 6,05 до 
6,33°/оо) и необычайно сходно с изотопией кислорода пород группы ANT 
Луны. В то же время оно очень существенно отличается от отношения

(1 Образование пород группы ANT на Луне из базальтовой магмы представляется до
статочно очевидным, и поэтому этот вопрос здесь рассматриваться не будет.



160 /180  в метаморфических породах. Очевидно, эти данные можно при
нять еще за одно свидетельство магматического генезиса анортозитов.

Значительно больше данных об изотопии стронция в этих образова
ниях. Отношения 87Sr/86Sr в анортозитовых массивах Советского Союза 
были недавно измерены В. И. Виноградовым [Виноградов и др., 1980]. 
Полученные им данные сведены в табл. 4, из которой видно, что в це
лом анортозиты характеризуются сравнительно низкими отношениями 
87Sr/86Sr, которые в среднем равны 0,703—0,705. Сходные значения при
водятся и для зарубежных анортозитовых массивов, которые приведе
ны в той же таблице.

Однако известны и более низкие значения (0,7022 для Каларского 
массива [Виноградов и др., 1980] и 0,7013—0,7032 для массива Шоуме- 
ре в Канаде [Simmons et al., 1980]). Эти низкие отношения изотопов 
стронция в плагиоклазах анортозитов, видимо, не очень сильно отлича
ются от их первичных отношений благодаря тому, что содержание Rb 
в плагиоклазах очень мало. Известны также определения изотопных 
отношений стронция в гранитах рапакиви. Для рапакиви Выборгского 
плутона они равны 0,704, а для аналогичных пород Коростеньского — 
0,714. Сходные данные получены и для пород мангеритовых серий, тес
но ассоциирующих с анортозитами в других регионах. Так, для манге- 
ритов и чарнокитов массива Фарсунд указаны значения 87Sr/86Sr =  
=  0,710 [Duchene, Demaiffe, 1978].

Приводимые выше значения начальных отношений изотопов строн
ция в анортозитах, несомненно, свидетельствуют о том, что они явля
ются магматическими и глубинными породами. Различия в изотопии 
стронция плагиоклазов пород отдельных массивов могут быть связаны 
как с различиями в первичных (начальных) отношениях, обусловлен
ных гетерогенностью мантии либо разным возрастом массивов, так и с 
разной степенью измененности их вторичными процессами. Обращают 
на себя внимание два факта. Первый заключается в том, что в целом 
породы анортозито-габбро-норитовой формации имеют более низкие 
отношения 87Sr/86Sr, чем породы анортозито-рапакивигранитной форма
ции; второй — в том, что в районе Джугджурского массива, где сдела
ны определения изотопии стронция как для пород самого массива, так 
и для вмещающих кристаллических сланцев, отношения 87Sr/86Sr ока
зываются более низким в последних. Это может свидетельствовать о 
временном разрыве между образованием кристаллических сланцев и 
анортозитов.

Известно, что породы группы ANT на Луне также обладают доста
точно низкими отношениями 87Sr/86Sr, характерными как для плагио
клазов лунных пород, так и для пород в целом [Папанастасиу, Вассер- 
бург, 1979].

Необходимо отметить еще одну особенность геохимии анортозитов. 
Это четко выраженная положительная аномалия Ей и высокое отноше
ние K/Rb, которые позволяют считать, что плагиоклазы этих пород 
являются несомненными кумулятами [Philpotts, Schnetzler, 1970; Sim
mons et al., 1980]. Эти особенности характерны как для анортозитов 
Луны, так и для земных анортозитов.

В последние годы благодаря работам К. Аллегре [Allegre et al., 
1977], Дж. Филпоттса [Philpotts, Schnezler, 1970], Г. Хенсона [Han
son, 1980] и других авторов появилась возможность подойти к оценке 
родоначальной магмы анортозитов* используя данные о распространен
ности редкоземельных элементов в породах различных анортозитовых 
комплексов. Такие оценки основаны на изучении коэффициентов рас
пределения этих элементов в системе минерал — расплав [Hanson, 
1980].



Регион, массив, порода 87S r /8*Sr Среднее

Массив Главного хребта
Лабрадорит 0,70273 1> 0,70297Габбро-лабрадорит 0,70322 I

Мончегорский плутон
0,70325Лейконорит —

Коростеньский массив
0,70412Анортозит |

»
»

0,70363
0,70424

\ 0,70399

Восточный массив Анабарского щита
0,70375Габбро-норито-анортозит \■ 0,70334Анортозит 0,70293 )

Каларский массив, Имангакитская ветвь
Монокристалл лабрадора 
Лабрадорит

0,70285
0,70225

»
»
»
»

0,70233
0,70356
0,70309
0,70436

. 0,70307

Каларский массив, Куронаахская ветвь
0,70313Г аббро-норито-андезинит

. 0,70305Андезинит
»

0,70271
0,70330 1

Геранский массив
0,70428
0,70417

Анортозиты и габбро-анортозиты 
То же

'

»
»

Кристалл осла нцы

0,70487
0,70463
0,70237

, 0,70387

» 0,70293
США

0,7049Адирондак, Нью-Йорк (13) —
Ларами, Вайоминг (8) — 0,7046
Беле, Айдахо (5) — 0,7046
Хонейбрук, Пенсильвания (1) — 0,7040
Розельнд, Виргиния (4) — 0,7052

Канада
0,7055Найн, Лабрадор (3) —

Мичнмакан, Лабрадор (3) — 0,7036
Мерин, Квебек (2) — 0,7052
Сент-Айлес, Квебек (2) — 0,7041
Сент-Джон, Квебек (2) — 0,7033
Массив Шоумере, Онтарио — 0,7023

Норвегия
0,7059Эгерсунд-Сонгаль (3) —

Ньеро-Фьорд (3) — 0,7031
Мексика

Плума, Хидальго (3) — 0,7040

П р и м е ч а н и е .  В скобках указано количество определений, по которым рассчитывалось среднее 
для массивов. Массив Шоумере — по данным И. Симмонса и Г. Хенсона [Simmons, Hanson, 
1980], остальные массивы различных районов мира — по данным С. А. Хита и X. У. Файрбайрна 
[Heath, Fairbairn, 1969].



Для пород анортозит-габбро-норитовой формации имеются опреде
ления состава редкоземельных элементов, которые выполнены для 
Джугджурского, Каларского и Анабарского массивов.

Для этих пород (анортозитов ранних этапов развития Земли) спек
тры распределения редкоземельных элементов весьма показательны. 
Прежде всего они заметно обогащены легкими редкоземельными эле
ментами и обеднены тяжелыми. Однако кривая спектров распределения 
этих элементов не очень крутая, что в целом характерно для базальто
вых магм, образовавшихся в результате частичного плавления мантии 
(рис. 7).

Очень сходные кривые распределения редкоземельных элементов 
были получены И. Симмонсом и Г. Хенсоном [Simmons et al., 1980] 
для анортозитового комплекса Шоумере в провинции Онтарио. Эти 
анортозиты распространены среди гранулитового комплекса зоны Ка- 
пускасинг и сами, как отмечают указанные авторы, подвержены грану- 
литовому метаморфизму, который выражается в частичной перекри
сталлизации и в появлении гнейсовых структур. Массив состоит из 
анортозитов, габбро-анортозитов, габбро и небольших количеств уль- 
траосновных пород, преимущественно пироксенитов. Возраст пород 
массива 2444±50 млн. лет. Первичное отношение 87Sr/86Sr равно 0,701. 
Расчеты состава родоначальной магмы, проведенные И. Симмонсом и 
Г. Хенсоном, показали, что она имела базальтовый состав.

Необходимо также отметить и еще одну характерную особенность 
геохимии этих анортозитов — положительную европиевую аномалию, 
которая сохраняется здесь для всех членов серии, включая и габброиды 
и тоналиты. Таким образом, есть все основания предполагать, что для 
анортозитов анортозит-габбро-норитовой формации исходными магма
ми были магмы базальтового состава и что в этом отношении они наи
более сходны с породами группы ANT Луны, для которых также ха
рактерны близкие кривые распределения редкоземельных элементов 
[Taylor, 1979; Хаббард, Родс, 1975].

Данных о распределении в породах анортозито-рапакивигранитной 
формации редкоземельных элементов не так много, особенно по мас
сивам, расположенным на территории СССР. В этом отношении нам во 
многом помогла работа И. Симмонса и Г. Хенсона [Simmons, Hanson, 
1978], рассмотревших все протерозойские анортозитовые массивы во
сточной окраины Канадского щита К В целом кривые распределения 
редкоземельных элементов в породах этих массивов достаточно харак
терны. Анортозиты и габброиды также обогащены легкими и обеднены 
тяжелыми редкими землями. Богатые плагиоклазом породы имеют по
ложительную европиевую аномалию, которая иногда отсутствует в габ- 
броидных разностях этих массивов, чем они отличаются от пород анор
тозит-габбро-норитовой формации.

Согласно расчетам этих авторов, родоначальная магма массивов 
могла образоваться в результате вторичного плавления вещества ниж
ней части коры в зонах повышенных тепловых потоков, каковыми и яв
лялись структуры типа докембрийских гомологов краевых вулканиче
ских поясов.

Такой вывод о генезисе субплатформенных анортозитов, как нам 
представляется, поддерживается еще и тем, что с ними тесно ассоциш 
руют большие количества кислых пород (рапакиви, мангериты и др.),

1 К этому же типу авторы относят и массивы, расположенные в поясе Гренвилль, на 
которые лишь потом наложился гранулитовый метаморфизм, значительно оторван
ный от них во времени.



которые, как показали геохимические исследования [Duchene, Demaffe, 
1978], комагматичны анортозитам, так как характерная для них отри
цательная европиевая аномалия позволяет рассматривать эти породы 
в качестве остаточных магматических очагов. Состав родоначальной 
магмы может быть оценен и другими способами, и в частности методом 
главных компонент, использованным авторами книги «Анортозито-ра- 
пакивигранитная формация...» [1978].

Различия анортозитсодержащих формаций отчетливо выявляются и 
по отношению K/Rb в их породах. По данным И. Симмонса и Г. Хен
сона [Simmons, Hanson, 1980], в анортозитах ранних этапов эти отно
шения редко превышают 100, а в габбро-анортозитах они равны 1500— 
1800. В то же время в аналогичных породах анортозито-рапакивигра- 
нитной формации они заметно выше.

Таким образом, данные петрохимии, по флюидной фазе, и геохимии 
четко показывают, что выделенные две формации земных анортозитов 
достаточно существенно различаются. Эти же данные подтверждают, что 
анортозиты ранних этапов развития Земли (анортозит-габбро-норито- 
вая формация) образовались в результате кристаллизационной диффе
ренциации магм базальтового состава, в то время как анортозиты 
анортозито-рапакивигранитной формации являются производными бо
лее кислых андезитовых магм. В этом отношении гомологами пород лун
ных материков являются анортозиты ранних этапов развития Земли.

Заключение
Предшествующее рассмотрение автономных анортозитов Земли и по
род группы ANT Луны показывает, что объектами сравнения должны 
являться анортозиты анортозит-габбро-норитовой формации и породы 
группы ANT Луны. И те и другие являются производными магм основ
ного состава и соответствуют ранним этапам развития этих двух небес
ных тел.

В то же время при сравнении этих комплексов горных пород видны 
достаточно существенные их различия [Богатиков, 1979], которые в 
основном сводятся к следующему: в лунных анортозитах отсутствуют 
кислые дериваты, в них более основной состав плагиоклаза, они замет
но обеднены щелочами и более высокотемпературные. Авторам пред
ставляется, что ряд особенностей лунных анортозитов можно объяснить 
спецификой кристаллизации лунных магм, которые попадали в поле 
значительно меньших давлений из-за того, что на Луне сила тяжести 
в 6 раз меньше, чем на Земле. Так, например, литостатическое давление 
2 кбар достигается на Луне на глубине 45 км, тогда как на Земле — 
на глубине 7—8 км. В результате этого лунные анортозиты должны 
были систематически кристаллизоваться в условиях меньших давлений, 
при которых состав кристаллизующегося плагиоклаза должен сдви
гаться в сторону увеличения анортитовой составляющей [Green, 1969]. 
В то же время лунные анортозиты не могли образоваться на самой 
поверхности Луны, о чем свидетельствуют особенности их структур и 
текстур.

Значительно более медленная отдача тепла вследствие отсутствия 
атмосферы на Луне также приводила к тому, что анортозитообразова- 
ние могло совершаться на значительно большем интервале глубин при 
плавлении вещества протомантии.

В ранние этапы развития Земли обстановка была более сложной. 
Во-первых, интервал подходящих РГ-условий для образования анорто
зитов был существенно сужен. Во-вторых, вследствие конвективной от-



Рис. 8. Диаграмма AFM составов анортозитов различных формационных типов
1—4 — поля составов: / — высокожелезистых анортозитов анортозито-рапакивигранитной формации,. 
2, 3 — анортозитов анортозито-габбро-норитовой формации (2 — Алданского щита и Анабарского» 
массива, 3 — Балтийского щита), 4 — «серых гнейсов» Лабрадора и Гренландии
Линии: ТР — трондъемитовый тренд, Т, И — раздела толеитовой (Т) и известково-щелочной (И) се
рий, Р — тренд эволюции химического состава пород скергаардского расслоенного комплекса

дачи тепла земной атмосферой, которая была, вероятно, осуществлена 
уже на самых ранних этапах развития Земли, спад температуры в ее 
недрах, видимо, был латерально неоднороден и имелись зоны, в кото
рых не могло происходить в больших объемах анортозитообразование.

Есть, вероятно, и еще одна причина того, что в условиях Луны анор
тозитообразование могло осуществляться в значительно больших объе
мах, чем на Земле. Многочисленные экспериментальные данные пока
зывают, что при давлении 15 кбар и выше плагиоклаз становится не
устойчивым и кальций уходит в гранат, в пироксен. В этой связи еще 
раз необходимо подчеркнуть различие литостатического давления в 
недрах Луны и Земли и то, что на Земле минералы, образующиеся при 
высоких давлениях, будут расположены на меньших глубинах, что, 
естественно, уменьшает возможность образования больших объемов 
плагиоклазсодержащих пород. По-видимому, следует согласиться с точ
кой зрения В. Р. Мёрти [1980], который писал: «Сомнительно, однако, 
чтобы Земля имела когда-либо „анортозитовый” внешний слой, какой 
имеет Луна, потому что градиенты давления на Земле выше, чем на 
Луне, и на Земле анортозитовые расплавы, интрудированные и раскри- 
сталлизованные на глубине более 35 км, претерпевают субсолидусные 
реакции, которые ведут к разрушению богатых плагиоклазом ассоциа
ций до ассоциаций с преобладанием пироксена» (с. 37).



Оценивая действия всех этих факторов, можно думать, что п 
по сравнению с Землей на равную единицу площади в 6* раз б о л ^ Н̂  
объем мантии мог продуцировать анортозиты. ьшии

Что же в таком случае можно рассматривать на Земле в качестве 
гомологов пород лунных материков, которые включают в себя породы 
группы ANT , высокоглиноземистые базальты и, возможно, вещество 
KREEP?

В последние годы накапливается все больше и больше данных о 
том, что ранние этапы развития Земли характеризовались различными 
высокоглиноземистыми магматическими продуктами. К их числу отно
сятся анортозиты анортозит-габбро-норитовой формации, количество 
которых невелико по сравнению с лунными. Однако на Земле широко 
распространены другие продукты высокоглиноземистых магм — это вы
сокоглиноземистые базальты раннеархейских гранулитовых комплексов 
и высокоглиноземистые тоналиты формации серых гнейсов, которые 
являются преобладающими породами в раннеархейских комплексах 
Земли [Богатиков и др., 1979; Шульдинер, 1980; Trondjemites..., 1979].

Многие особенности их состава сближают их с анортозитами. Это 
отчетливо выявляется на диаграмме AFM, где видно, что поля составов 
серых гнейсов практически совпадают с полями составов анортозитов 
различных формаций (рис. 8). Кроме того, данные по содержанию ред
коземельных элементов в серых гнейсах показывают, что многие из них 
имеют такие же особенности их распределения, какие характерны для 
анортозитов ранних этапов развития Земли и пород группы ANT Луны. 
В связи с этим при изучении ранних этапов развития Земли вряд ли 
стоит искать полную аналогию между их магматическими продуктами 
и выделять на Земле тот этап, когда шло образование повсеместного 
или почти повсеместного анортозитового слоя. Гомологами лунных 
анортозитов на Земле являются все продукты высокоглиноземистых 
магм раннего архея.

Таким образом, ранним этапам развития Земли и Луны было свой
ственно образование высокоглиноземистых магм. Однако в силу ряда 
различий этих двух небесных тел (различных градиентов давлений, 
разной скорости отдачи тепла, различных флюидных режимов и др.) 
высокоглиноземистые магмы давали различные магматические про
дукты.
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