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ПРЕДИСЛОВИЕ

В настоящее время исследование глубинных верхнемантийных процессов 
неуклонно расширяется, поскольку становится ясно, что структурообразование и 
магматизм в земной коре и верхней мантии взаимосвязаны. Новые данные о 
строении океанического ложа и его магматических пород внесли существенный вклад 
в понимание этой связи, которая отражает динамику развития океанической 
литосферы. Петрологии верхней мантии посвящены многочисленные публикации, 
и в познании физико-химических реакций, протекающих в глубинах Земли, 
достигнут определенный успех, но представления о движении вещества, обра
зовании геологических структур и реальных геологических тел в мантийной 
области разработаны гораздо меньше.

Главным объектом изучения геологического строения верхней мантии являются 
габбро-ультрабазитовые комплексы офиолитовой ассоциации. Сходство разрезов 
офиолитов складчатых областей континентов с корой океанического типа рас
ширяет возможности анализа глубинных процессов и позволяет ставить следующие 
задачи: 1) провести сопоставление разных типов разрезов офиолитов с комплексами 
ультрабазитов и габброидов в различных структурах и областях современного 
океана и краевых морей; 2) выяснить направленность эволюции мантийного 
вещества, степень его истощения базальтоидными компонентами в различных 
структурных областях генерации океанической коры; 3) выявить роль глубинных 
деформаций в формировании ультраосновных пооод.

Поставленные задачи касаются наименее исследованной части проблемы взаимо
действия коры и верхней мантии: зарождение базальтовых магм при частичном 
плавлении мантийного вещества, их отделение от субстрата и эволюция ин
тенсивно изучаются, в то же время о реакции тугоплавкого остатка, т.е. ультра
основных пород, на отделение базальтоидного мобилизата известно крайне мало. 
Очевидно, что процессы, протекающие в мантийных ультрабазитЬх при генерации 
базальтовых магм, обусловливают основные закономерности формирования 
структурно-вещественных неоднородностей самых верхних частей мантии.

Исследования, материалы которых легли в основу данной книги, являются 
частью научной программы Геологического института АН СССР по проблеме 
"Офиолиты”, разработанной под руководством А.В. Пейве. Фактический ма
териал проанализирован с позиции идей о тектонической расслоенности лито
сферы, латеральных движениях в мантии и эволюции океанической коры при форми
ровании коры континентов, развиваемых в лабораториях А.В. Пейве и Н.А. Штрейса.

Автор глубоко признателен А.В. Пейве за постоянную поддержку и полезные 
советы на разных стадиях исследования. Многие положения работы обсуждались 
с А.А. Савельевым, вопросы петроструктурного анализа — с С.А. Щербаковым 
и Е.А. Денисовой. Микрозондовые определения были бы невозможны без помощи 
В.А. Дрица и работ С.С. Степанова и Г.В. Карповой. В обсуждении различных 
аспектов исследований участвовали Н.А. Штрейс, Ю.М. Пущаровский, А.Л. Книп- 
пер, Н.Л. Добрецов, Н.А. Богданов, А.С. Перфильев, С.В. Руженцев, С.Г. Са- 
мыгин, Н.Н. Перцев. Всем перечисленным коллегам и товарищам по работе автор 
приносит глубокую благодарность.



ГЛАВА ПЕРВАЯ

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
ГАББРО-УЛЬТРАБАЗИТОВЫХ КОМПЛЕКСОВ 

ОФИОЛИТОВОЙ АССОЦИАЦИИ УРАЛА

В Уральском складчатом поясе ультраосновные породы и габбро распрост
ранены чрезвычайно широко: от северных границ Полярного Урала до южного 
погружения уральских структур под чехол мезозойско-кайнозойских отложений 
и в широтном пересечении — от Западно-Уральской зоны складчатости до Вос
точно-Уральского прогиба.

При геологических исследованиях этого гигантского складчатого соору
жения неизбежно возникает вопрос о закономерностях пространственного раз
мещения габбро-ультрабазитовых массивов и связи их с историей развития того 
или иного крупного тектонического элемента. Различные схемы тектонического 
районирования Урала включают следующие главные элементы (с запада на восток): 
Предуральский краевой прогиб, выполненный мощными флишоидными и молас- 
совыми толщами карбона и перми; Западно-Уральскую зону складчатости, в 
которую вовлечены сильно деформированные перикратонные образования — 
отложения шельфа и толщи окраинно-континентальных впадин с конденсирован
ными разрезами средне-верхнепалеозойских отложений (Лемвинская, Зилаирская 
впадины); далее область распространения миогеосинклинальных образований 
отделена от эвгеосинклинали прерывистой зоной внешних поднятий, которые 
сложены метаморфизованными верхнепротерозойскими и кембрийскими (?) от
ложениями и объединены в систему Центрально-Уральского поднятия. В южно
уральском пересечении эта последовательность осложнена тем, что между 
Западно-Уральской внешней зоной складчатости и Зилаирским прогибом рас
полагается Башкирский антиклинорий — выступ сильно дислоцированных до- 
кембрийских пород, перекрытых терригенно-карбонатными отложениями ордо
вика, силура и девона. Эвгеосинклинальная область распадается на ряд суб
меридионально ориентированных структур: Тагило-Магнитогорский прогиб, 
выполненный ордовикскими и среднее, частично верхнепалеозойскими отло
жениями; сменяющее его к востоку Восточно-Уральское поднятие, которое ха
рактеризуется широким развитием крупных гранитных интрузий среди метамор- 
физованных нижне-, среднепалеозойских и частично докембрийских (?) отло
жений ("гранитная ось" Урала); Восточно-Уральский прогиб, выполненный па
леозойскими отложениями, которые в значительной мере перекрыты мезо
зойско-кайнозойскими осадками; Зауральское поднятие — зону распространения 
варисских гранитных интрузий в палеозойских отложениях, погребенных под 
мезозойско-кайнозойским чехлом.

Перечисленные главнейшие структурные элементы всегда оставались той ос
новой, на которой строились модели тектонического развития Урала [78, 87, 174, 
175, 177, 181, 213, 240, 241, 250, 264, 281 и др.].

Размещение ультраосновных и габбро-ультрабазитовых тел также явно под
чинено линейным поясам вдоль главных структур Урала. Именно здесь еще 
на рубеже прошлого и настоящего столетий был выделен Платиноносный пояс 
ультрабазит-габбровых интрузий, ставший благодаря классическим исследованиям 
Ф.Ю. Левинсон-Лессинга [123, 124], Н.К. Высоцкого [32., 33], Л. Дюпарка [62], 
А.Н. Заварицкого [67], Е.П. Молдаванцева [152] и других мировым эталоном для 
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сравнения с аналогичными ассоциациями интрузивных пород. При дальнейших 
исследованиях ультрабазитов Урала платиноносная дунит-пироксенит-габбровая 
ассоциация была четко отделена от хромитоносной дунит-гарцбургитовой [9, 68, 
246, 274 и др.]. Линейный характер распределения ультраосновных (габбро- 
ультраосновных) массивов трактовался по-разному, но постоянно учитывался во 
всех построениях. Так, Б.М. Романов, опираясь на представления Г. Хесса о связи 
внедрения серпентинизированных перидотитов с надвигами в островодужных 
структурах, предполагал миграцию ультраосновного магматизма в палеозое с 
запада на восток и выделял шесть поясов, наиболее древний из которых — 
ордовикско-силурийский — считал приуроченным к границе Центрально-Ураль
ского поднятия и Тагило-Магнитогорского прогиба, а самый молодой — поздне
каменноугольный—пермский — к Восточно-Уральскому прогибу [204, 205]. 
А.А. Пронин выделял уже восемь поясов и связывал их с зонами глубинных 
разломов, развивавшихся в течение всего палеозоя [196]. В отличие от Б.М. Ро
манова он отмечал присутствие разновозрастных массивов в пределах единого 
пояса и одновозрастных — в различных поясах. Идеи Г. Хесса о миграции сер- 
пентинитовых поясов были интерпретированы А.А. Прониным не по отношению 
ко всей Уральской палеозойской геосинклинальной области, а только в рамках 
локальных структур. Все возрастающий объем противоречивых данных о воз
расте ультрабазитов приводил к построению разнообразных тектономагматических 
моделей развития региона. Это прекрасно видно и в работах Н.Д. Соболева, 
выделявшего многочисленные "полосы ультрабазитов субмеридионального прости
рания" по возрастному принципу с омоложением магматизма с запада на восток 
[238, 240], и в работах Ю.Е. Молдаванцева [153, 155]. Ю.Е. Молдаванцев не
однократно отмечал связь ультраосновных пород с длительно развивавшимися 
зонами глубинных разломов, и в частности с Главным уральским глубинным 
разломом, на сочленении Центрально-Уральского поднятия и западного крыла 
Тагило-Магнитогорского прогиба [156]. Д.С. Штейнберг также отводил большую 
роль глубинным разломам в размещении перидотитовых массивов Урала и считал, 
что Кемпирсайский, Серовско-Невьянский и Полярно-Уральский пояса приурочены 
к единому разлому [274, 275].

Таким образом, в отношении определения тектонического положения и истории 
становления ультрабазитов в уральских структурах прочно сложился вполне 
определенный подход: учитывалась приуроченность ультраосновных (габбро- 
ультраосновных) массивов к тому или иному разлому, петрохимические ха
рактеристики пород [15, 16, 74, 119, 140, 240] и возраст, главным критерием в 
определении которого был возраст вмещающих пород. Последнее положение было 
обусловлено широко распространенным, но не доказанным мнением об интру
зивном внедрении ультраосновных пород in situ. Именно это обстоятельство 
породило многочисленные бесплодные споры геологов о связи ультраосновного 
магматизма с выделяемыми тектономагматйческими циклами и о выделении 
таких циклов, поскольку время внедрения ультраосновных пород относилось к 
началу магматической активности. С резко отличной точкой зрения на тек
тоническое положение и природу ультраосновных пород дунит-гарцбургитовой 
формации выступала С.В. Москалева, рассматривая их как блоки вещества верхней 
мантии, обнаженные и перемещенные в кору в твердом состоянии в процессе 
рифтогенеза [161, 162].

Особенность тектонической позиции альпинотипных перидотитов (дунит- 
гарцбургитовой формации А.Н. Заварицкого, Ю.А. Кузнецова, Г.Л. Пинусаи др.) — 
их связь с шарьяжами, подмеченная еще Зюссом [462], — стала вновь привлекать 
пристальное внимание исследователей в конце 60-х—начале 70-х годов. В работах 
[81, 82, 85, 87 и др.] показано для Южного Урала, что многие перидотитовые 
массивы входят в состав тектонических покровов, ассоциируя с вулканогенно
осадочными породами эвгеосинклинальной зоны, и некоторые из них (например,



Кракинский) продвинуты далеко на запад, на автохтонные фации шельфа и 
континентального склона раннепалеозойского возраста, другие располагаются в 
Сакмарской структурно-фациальной зоне (Медногорский, Катралинский) или в 
пределах Тагило-Магнитогорского прогиба (Айдырлинский, Алапаевский, Перво
майский и Баженовский).

Пересмотр истории тектонического развития Урала с мобилистских позиций, 
начатый А. В. Пейве [175] и продолженный многочисленными работами [76—78, 
176, 177, 182, 213], привел к трем важнейшим для понимания тектонического 
положения ультрабазитов заключениям.

1. На Урале из огромного количества габбро-ультраосновных и ультра- 
основных массивов, разнообразных по происхождению, были выделены существенно 
гарцбургитовые и лерцолитовые массивы, входящие в состав офиолитовой ас
социации.

2. Прямое сопоставление разрезов офиолитов складчатых областей и ана
логичных ассоциаций пород в современных океанических структурах позволило 
рассматривать ультрабазиты офиолитов как фрагменты верхнемантийных пород, 
подстилающих кору океанического типа в палеоструктурах (’’меланократовый 
фундамент” по [145]).

3. Показано, что появление этих пород на поверхности в палеоструктурах 
обусловлено тектоническим скучиванием коры океанического типа и надвиганием 
ее на континентальный край. В ходе тектонической эволюции палеоокеани- 
ческих структур формирование тектонических покровов происходит в несколько 
этапов.

С этих позиций тектоническое положение габбро-ультрабазитовых массивов 
Урала было освещено А.С. Перфильевым, который рассматривал их как фраг
менты меланократового основания эвгеосинклинальных серий. При этом первый 
пункт заключений не был соблюден: к комплексам меланократового основания 
были отнесены как альпинотипные ультрабазиты и связанные с ними габброиды, 
серпентинизированные меланжи различного типа, так и дунит-пироксенит- 
габбровые массивы Платиноносного пояса [181]. Такое обобщение типичных 
офиолитовых комплексов и комплексов Платиноносного пояса, представленных 
как фундамент, на котором накапливались вулканогенно-осадочные формации 
эвгеосинклинальной зоны, вновь усложнило расшифровку тектонического поло
жения собственно офиолитовых массивов габбро-ультрабазитов.

Положение офиолитовых комплексов нашло отражение на Тектонической карте 
Урала [250] и вышедшей вслед за ней карте "Офиолитовый пояс Урала” [425], 
которая была составлена А.Л. Книппером на основе Тектонической карты Урала 
при разработке Международного атласа офиолитов. На этой карте были выделены 
разновозрастные офиолиты: доордовикские, ордовикско-раннесилурийские, поздне- 
ордовикско-силурийские и позднесилурийско-раннедевонские, а также офиолито- 
вый меланж, в который были включены фрагменты офиолитовых разрезов — 
от позднесилурийского до ранне каменноугольного возраста. Крупнейшие ультра- 
базитовые массивы Урала Войкаро-Сыньинский, Рай-Из, Сыум-Кеу, Кракинские, 
Халиловский, Хабарнинский, Кемпирсайский, а также Салатимская группа мас
сивов, Верхнеуфалейский, Нейвинский и Восточно-Тагильский (?) былц отнесены к 
доордовикской офиолитовой ассоциации; массивы Платиноносного пояса, согласно 
схеме А.С. Перфильева, включены в ордовикско-раннесилурийскую офиолитовую 
ассоциацию. Согласно определению понятия ”офиолиты”, принятому на Пенро- 
узской конференции, раскрытому и дополненному в многочисленных трудах 
проекта ”Офиолиты”, наиболее древние члены разреза офиолитовой ассоциации 
представлены мантийными перидотитами (гарцбургитами, лерцолитами с дефор
мационными структурами); эта часть разреза наращивается дунит-верлит-пирок- 
сенитовой и далее габбровой серией пород. Хорошо известно, что в массивах 
Платиноносно^о пояса деформированные гарцбургитовые и лерцолитовые массы 
6



отсутствуют, и автономные, нередко концентрически зональные структуры 
дунит-пироксенит-габбровых массивов не оставляют сомнений в том, что эти тела 
не относятся к офиолитовому типу ассоциаций.

Рассматривая офиолитовые комплексы габбро-ультраосновных пород на Урале, 
необходимо отметить, что в работах уральских геологов не проводилось раз
деление альпинотипных массивов на офиолитовый тип и тип массивов "кор
невых зон" [330]. Дунит-гарцбургитовые и лерцолитовые массивы выделил еще 
Г.А. Соколов [246], и этого разделения придерживались многие геологи. Слож
ность же тектонического строения региона при недостаточной изученности 
обусловливала ненадежность палеотектонических реконструкций, которые могли 
позволить подобную структурную классификацию.

На основе перечисленных региональных тектонических и петрологических 
исследований, а также детальных работ многих геологов на конкретных объектах 
[17, 41, 73, 95, 111, 136, 138; 139, 166, 171, 187, 208, 216—220, 223, 231, 232, 237] стало 
возможным выделить ультрабазитовые и габбро-ультрабазитовые массивы офио- 
литовой ассоциации и охарактеризовать в общих чертах их тектоническое 
положение.

В современной структуре Урала, сформированной в герцинское время и 
усложненной мезозойско-кайнозойскими движениями, габбро-ультрабазитовые 
комплексы офиолитовой ассоциации занимают различное положение, объеди
няясь в ряд групп, которые располагаются вдоль простирания уральских структур 
(рис. 1).

1. Массивы, входящие в состав краевых аллохтонов, шарьированных из эв- 
геосинклинальной области на толщи, накопленные в глубоководных прогибах и 
впадинах миогеосинклинальной области: Кракинские массивы в Зилаирском 
синклинории [82, 87, 213, 232]; Катралинский, Шайтантауский, Медногорский, 
а также Кокпектинский массивы, расположенные во фронтальной части Сак- 
марской покровно-складчатой структуры, и , Хабарнинский, Кемпирсайский, 
Даульский — в ее тыловой части [1, 111, 176, 213, 232]; Сыум-Кеу, Рай-Из и частично 
Войкаро-Сыньинский на Полярном Урале [43, 178, 181, 218, 221]. Особенностью 
положения Войкаро-Сыньинского массива является то, что северная часть ги
гантского покрова, в состав которого он входит, значительно перекрывает 
миогеосинклинальные толщи Лемвинской зоны, тогда как южная часть покрова 
надвинута на до кембрийские породы Центрально-Уральского поднятия.

К группе краевых аллохтонов относятся, таким образом, крупнейшие на Урале 
массивы ультраосновных пород с полными, слабо нарушенными разрезами, 
которые наращиваются верлитами, пироксенитами, габброидами. По составу 
среди них выделяются существенно гарцбургитовые и лерцолитовые тела. Объем 
пород дунит-верлит-пироксенитовой и габбровой серий значительно варьирует 
в разных массивах.

2. Массивы, представляющие собой реликты "корневых зон" аллохтонов, рас
полагаются на сочленении Уралтауского и Башкирского мегаантиклинориев с 
западным крылом Магнитогорского мегасинклино'рия. Они образуют круто- 
залегающие маломощные линзы и тектонические клинья, а также пластины, 
прослеживающиеся по простиранию на десятки километров при мощности 
десятки—первые сотни метров (см. рис. 1). Направление падения, как правило, 
восточное. Примером их являются линейные группы тел: Ишкинско-Байгу- 
саровская, Сакмаро-Вознесенская, Абзаковский, Миндякский, Учалинский и 
Нуралинский массивы. Все они сопровождаются серпентинитовым меланжем с 
включениями перидотитов, габброидов и вулканогенно-осадочных пород ранне
среднепалеозойского возраста. По существу, отдельные крупные массивы с 
сохранившейся последовательностью разреза (Нуралинский) представляют собой 
мегаблоки в гигантской полосе меланжа [232]. Зона сочленения Уралтауского 
мегаантиклинория и Магнитогорского мегасинклинория имеет сложное строение:



Рис. 1. Структурная схема западной части 
Южного Урала (по данным [87, ПО, 232])

I. 2 — структуры и их границы: 1 — первого 
порядка (I \  — Восточно-Европейская платформа, 
II — Предуральский краевой прогиб, III — За
падно-Уральская зона — внешняя зона складчатости, 
IV — Центрально-Уральское поднятие, V — Магни
тогорский прогиб), 2 — второго порядка (цифры 
в кружках: 1 — Башкирский антиклинорий с западной 
(1а) и восточной (16) структурно-формационными 
подзонами, 2 — Зилаирский синклинорий, 3 — Урал- 
тауский антиклинорий); 3 — аллохтоны (К — Кра- 
кинский, С — Сакмарский); 4.5 — неоавтохтонные 
комплексы: 4 — преимущественно флишевый, 5 — 
преимущественно граувакковый; 6—8 — ранне-средне- 
палеозойские отложения тектонических зон: 6 — Воз- 
несенско-Хали лове кой, 7 — Сакмарской, 8 — Эбе- 
тинской; 9 — выступы доордовикского фундамента;
10 — массивы ультраосновных пород (1 — Ну- 
ралинский, 2 — Новобайрамгуловский, 3 — Мин- 
дякский, 4 — Абзаковский, 5 — Кракинские, 6 — 
Верхнесакмарские, 7 — Сакмарские, 8 — Байгу- 
скаровский, 9 — Медногорские, 10 — Халиловский,
11 — Хабарнинский, 12 — Кемпирсайский)

на отдельных участках, особенно в 
районе южного замыкания мегаанти- 
клинория, прослеживаются субпарал
лельные или сходящиеся, круто па
дающие к востоку разломы, насыщен
ные линзами серпентинитов. Между 
ними на нижнепалеозойских отложе
ниях эвгеосинклинальной зоны поло
го залегают деформированные текто
нические пластины перидотитов. По
добное положение, в частности, имеет 
Халиловский дунит-гарцбургитовый 
массив [165, 284].

Состав пород в массивах этой 
группы аналогичен составу пород в 
краевых аллохтонах: здесь присут
ствуют лерцолиты, гарцбургиты, ду- 
ниты, пироксениты и габброиды. Не
которые массивы ”корневых зон” ал
лохтонов — Нурали, Миндяк — об
ладают удивительным сходством раз
реза и состава пород с Кракинским 
аллохтоном, наиболее продвинутым к 
западу. Это обстоятельство подтверж

дает принятую точку зрения на тектоническое положение массивов (их гео
логическое строение рассматривается в следующей главе).

3. Крупная группа ультраосновных и габбро-ультраосновных массивов офио- 
литовой ассоциации располагается вдоль восточной части Тагило-Магнито- 
горского мегасинклинория. По отношению к выделяемым структурным эле
ментам положение этих массивов было охарактеризовано во многих работах, 
наиболее ранние из которых связаны с поисками и разведкой асбестовых место
рождений [3, 41, 73, 89, 120, 165, 181, 248, 249, 257].

В пределах Магнитогорского прогиба ультрабазиты не обнажаются даже 
вдоль крупных региональных разломов. Они приурочены к зоне сочленения Тагило- 
Магнитогорского прогиба с Восточно-Уральским поднятием, обнажаются в



сложнодислоцированных, гранитизированных структурах Восточно-Уральского 
поднятия, располагаются вдоль сочленения восточного борта этого поднятия с 
одноименным прогибом и в разломных зонах на сочленении этого прогиба с 
Зауральским поднятием. Соответственно простиранию герцинских структур вы
ходы ультрабазитов и связанных с ними габброидов группируются в пояса, 
кулисообразные цепочки тел, линейное простирание которых выражено менее 
отчетливо, нежели в зоне, протягивающейся вдоль Центрально-Уральского под
нятия. Особенно сложное строение имеет группа массивов Восточно-Уральского 
поднятия. Общей региональной закономерностью является широкое развитие 
крутопадающих зон серпентинитового меланжа, с которыми сочетаются фраг
менты пологих тектонических покровов серпентинизированных перидотитов вдоль 
бортов Восточно-Уральского поднятия и относительно широкое распространение 
сравнительно крупных деформированных тектонических пластин ультрабазитов 
в области развития гранито-гнейсовых куполов [181].

Вдоль западной границы Восточно-Уральского поднятия с севера на юг рас
полагаются: Серовско-Маукский (Невьянский) пояс с крупным Восточно-Та
гильским массивом и далее Увельские, Куликовские, Браиловские, в южной части 
Атырлинский и Бриентский массивы. Тектонические контакты и линзовидное, 
будинированное строение мелких тел серпентинитов этого района хорошо из
вестны. Самый крупный, Восточно-Тагильский массив описывался в ранних работах 
как межпластовая интрузивная залежь с тектоническими контактами, приуро
ченная к верхнесилурийским—нижнедевонским отложениям [4], (Андрющенко, 
1932 г.). Отмечалась также и деформация этой залежи с образованием сложной 
складки с пологими падениями крыльев к западу и востоку. Петрографическое 
описание пород, указывающее на их принадлежность офиолитовому комплексу, — 
гарцбургитов, дунитов, сменяющихся во внешней зоне пироксенитами; габбро, 
затем роговообманковыми габбро и диабазами — с исчерпывающей полнотой 
выполнено П.М. Татариновым [248].

В области развития гранито-гнейсовых куполов Восточно-Уральского поднятия 
тектонический характер налегания серпентинитов на гнейсы и кристаллические 
сланцы, амфиболиты, обнаженные в ядрах структур, описан А.С. Перфильевым 
[181] для Сысертско-Ильменогорского района. А.С. Перфильев отмечает серпен- 
тинитовые покровы, смятые в складки совместно с вулканогенно-осадочными 
породами, которые тектонически надвинуты на метаморфические толщи куполов. 
Иной тип залегания ультраосновных пород в виде мелких будин серпентинитов 
с зональными антофилит-вермикулитовыми метаморфическими оболочками среди 
гнейсов и амфиболитов описан в [257] в Восточно-Мугоджарской зоне грани
тизации.

Прекрасно изучен при разведке асбестовых месторождений Киембайский 
апогарцбургитовый (дунит-гарцбургитовый) массив, прорванный гранитоидами 
[120, 165]. Судя по приведенным описаниям скважин и выработок, в которых 
серпентиниты чередуются с углисто-глинистыми, кремнисто-глинистыми слан
цами, туффитами и диабазовыми порфиритами среднепалеозойского возраста, 
в контакте массива (в его подошве) залегает меланжевая толща, хотя авторы 
и называют контакт интрузивным. Массив, представлявший единое тело, ра
зорван гранитным куполом на две пологозалегающие (субгоризонтальные) 
пластины. Подобная форма тел в апикальной части купольных структур очень 
характерна. По их периферии нередко располагаются крутопадающие линейные 
зоны серпентинитовых меланжей или отдельных серпентинитовых линз, ’’об
текающих” купола — район Подольского, Джетыгаринско-Аккагаринского, 
Айдырлинского массивов. Такие структуры могли возникнуть при формировании 
гранитных куполов в уже тектонически расслоенных толщах, где ультрабазиты 
находились в аллохтонном залегании среди дислоцированных вулканогенно
осадочных образований: ультраосновные породы, как наиболее пластичные,



"отжимались” к крутым контактам куполов и, "растекаясь” по их апикальной части, 
образовали пологие пластины.

Вдоль зоны сочленения Восточно-Уральского поднятия с одноименным про
гибом с севера на юг на Среднем Урале протягиваются Алапаевский, Режевский, 
Баженовский, Ключевской массивы, а на Южном — Успенский, Татищевский, 
Верблюжегорский, и далее — почти непрерывная цепь выходов ультрабазитов 
с такими крупными массивами, как Мадыбайский, Шевченковский, Аккар- 
гинский, Джетыгаринский, Бурыктальский и др. М.А. Камалетдинов с соавторами 
характеризуют многие из этих массивов как аллохтоны незначительной мощ
ности: 2—3 км в Алапаевском массиве (по данным О.В. Белавина, И.Ф. Таврина), 
менее 900 м в Джетыгаринс ком и 350—400 м в Айдырлинском [89]. Эти пласто
образные тела с тектоническими контактами деформированы совместно с вме
щающими силурийско-девонскими вулканогенно-осадочными отложениями и ранее 
описывались как межпластовые интрузии [739 и др.]. Ультраосновные тела залегают 
в основном с наклоном к востоку, но именно в этой зоне появляются западные 
падения тектонических контактов ультрабазитов, надвигов, к которым они при
урочены, а также опрокидывание складок к востоку, свидетельствующие о дви
жениях масс в восточном направлении [181]. Сравнительно пологое (под углом 
40—50°) западное падение тектонического контакта (до глубины 1100 м) описано 
для Баженовского массива, где отмечены мелкие протрузии серпентинитов в 
верхнетурнейские отложения, с западным падением залегают тела Аккаргин- 
ского массива.

Два "горизонта” серпентинитового меланжа с фрагментами офиолитового 
разреза протяженностью более 100 км в Алапаевско-Теченской зоне описывает 
Е.А. Белгородский [7]. Первый ”горизонт” представлен серпентинитами с глы
бами кремней, габброидов и диабазов, залегающими на терригенных ордо
викских осадках в основании разреза недифференцированных базальтов ранне
силурийского возраста. Ко второму ”горизонту” приурочен Косаргинский массив 
апогарцбургитовых серпентинитов, пироксениты, небольшие тела беербахатового 
габбро, сменяющиеся вверх по разрезу диабазами и далее подушечными лавами 
ранне-средне девоне кого возраста.

Таким образом, в восточных структурах Урала, так же как в Западно-Уральской 
зоне складчатости и Центрально-Уральском поднятии, габбро-ультраосновные тела 
находятся в тектоническом залегании. Формы залегания разнообразны: от 
крутопадающих линз дб пологих тектонических пластин. Однако особенности 
группового расположения тел по отношению к крупным структурам (гранито
гнейсовым куполам, складкам в палеозойских толщах) и их морфология позво
ляют предполагать, что в настоящее время мы наблюдаем фрагменты сильно 
деформированных, разбитых крутыми разломами покровов ультрабазитовых 
и габбро-ультрабазитовых разрезов (Аккаргинско-Джетыгаринско-Бурыкталь- 
ского, Аниховско-Киембайского, например).

Появление габбро-ультрабазитов офиолитовой ассоциации в уральских структурах 
происходило в ходе тектонической эволюции коры океанического типа на обширной 
территории [177, 181, 213 и др.]. В течение раннего и среднего палеозоя выделяется 
ряд эпох с интенсивным^ перемещениями масс и формированием комплексов 
пород, отвечающих разным стадиям эволюции океанической коры. Общие законо
мерности этого процесса, связь его с глобальными тектоническими событиями 
и время конкретных тектономагматических эпох отражены на Тектонической 
карте Северной Евразии [251]. В этой работе показано, что начиная с позднего 
протерозоя—венда происходило неуклонное ”наращивание” коры Восточно-Евро
пейской и Сибирской платформ, ведущее к сужению области с корой океани
ческого типа, которая располагалась между платформами.

На фоне этого процесса рубеж кембрия—ордовика ознаменовался крупными 
расколами в консолидированном краю континентальной окраины и последо- 
10



вавшим формированием новой коры океанического типа. Линейные структуры 
раннепалеозойского океана Урала возникали в результате рифтогенеза, охва
тившего области не только в разной степени консолидированной коры, но, 
вероятно, и более древней коры океанического типа [251, с. 104]. Ультраосновные 
породы и габбро, слагавшие фундамент допалеозойской океанической коры при 
таком ходе событий, очевидно, могут быть представлены на Урале также поро
дами, испытавшими метаморфические преобразования при формировании кон
тинентальной коры в байкальскую фазу складчатости (амфиболитовой, грану- 
литовой и эклогитовой фаций метаморфизма). Примером их, возможно, являются 
метаморфизованные ультрабазиты и базиты максютовского комплекса (средний 
рифей) Уралтауского антиклинория [125, 126], которые рассматриваются как 
фрагменты древних офиолитов [59]. Эта схема тектонического развития региона 
допускает существование разновозрастных габбро-ультрабазитовых комплексов, 
ассоциирующих с кремнисто-вулканогенными разрезами палеозойского возраста 
(О—Si и S2—D2), генетически связанных с формированием раннепалеозойской 
коры океанического типа и более древних, рифейских (?). Возможным при
мером более древних, но относительно поздно выведенных в кору комплексов 
является Войкаро-Сыньинский массив, а собственно палеозойских — Кракинские 
массивы (сравнение их в этом плане проводится в следующей главе).

Накопление вулканогенно-осадочных комплексов океанической стадии раз
вития — диабазов, спилитов с подушечной отдельностью, кремнисто-глинистых 
сланцев, яшм и др. — происходило на Урале с раннего ордовика по средний 
девон включительно. Возраст этих комплексов в западной части палеоокеани- 
ческой структуры (эвгеосинклинали) датируется как О—Si; восточнее, к осевой 
части и далее, аналогичные комплексы имеют возраст S2—D2ef; в южной части 
Магнитогорского прогиба, в Зауралье, вновь появляются толщи спилитов и 
кремнисто-глинистых сланцев ордовикско-раннесилурийского возраста [181, 251]. 
Соответственно рост островодужных поднятий, возраст покровных перемещений 
офиолитовых комплексов и выведение ультрабазитов на поверхность размыва 
в западных структурах Урала относятся к более раннему времени. Так, покровные 
перемещения, в которые были вовлечены и крупнейшие ультраосновные массивы 
Южного Урала — Кемпирсайский и Хабарнинский — происходили на рубеже 
силура и девона в восточном направлении [1, 232]. Существование ранне
девонских шарьяжей в Сакмарской зоне убедительно показано С.В. Ружен- 
цевым [213].

На Полярном Урале ранний этап перемещения габбро-ультрабазитов Войкаро- 
Сыньинского массива относится к началу силурийского времени и связывается с 
ростом островодужного поднятия [221, 223]; направление движения было западным.

Ранние продукты размыва ультрабазитов наиболее достоверно установлены для 
района Серовско-Маукского пояса, где обломки серпентинитов и хромшпине- 
лидов обнаружены в песчаниках основания турьинской свиты (S2—Di) (Самыгин, 
1984 г.). На Полярном Урале галька пироксенитов, габбро, амфиболитов при
сутствует в эйфельских (D2ef) конгломератах [29, 132]. Сведения о хромшпинелидах 
в песчаниках нижнего ордовика [213], очевидно, не являются однозначным 
свидетельством размыва ультрабазитов, появившихся в ходе эволюции палеозой
ской коры океанического типа, так как в обоих случаях песчаники представляют 
собой продукты размыва докембрийских пород, входящих в состав фундамента 
Восточно-Европейской платформы, где, как известно, присутствуют страти- 
формные тела перидотитов.

Следующий этап интенсивного перемещения офиолитовых комплексов к западу 
происходил вдоль всей западной области палео-Урала: на Южном Урале регио
нальное шарьирование масс относится к зилаирской эпохе ОзПп—Cit и сопро
вождается образованием олистостромов [87, 181, 232]; на Полярном — к средне
девонскому—каменноугольному времени [223]. Продукты разрушения ультраба-



зитов — серпентиниты и обломки хромшпинелидов — насыщают осадочные 
породы зилаирской свиты и нижнепермские песчаники кечьпельской свиты. В вос
точной части Тагило-Магнитогорского прогиба также устанавливается несколько 
крупных этапов шарьирования [181]. Относительно ранние шарьяжи — средне
девонские — "запечатывались” позднедевонскими гранитными интрузиями; в 
поздних покровах серпентиниты тектонически подстилают каменноугольные 
толщи.

Герцинский орогенез на Урале (Ci—Т) сопровождается формированием крупных 
шарьяжей и последующим перемещением офиолитовых комплексов. Чрезвы
чайно широкое развитие этих комплексов в герцинской структуре Урала позво
ляет с достаточной долей вероятности установить, что среди выведенных на 
поверхность мантийных масс явно преобладают гарцбургитовые и дунит- 
гарцбургитовые серии, "истощенные” базальтоидными компонентами, тогда как 
существенно лерцолитовые, менее "истощенные” серии распространены значительно 
меньше и занимают обособленное положение.

ГЛАВА ВТОРАЯ

ДВА ТИПА ГАББРО-УЛЫГРАБАЗИТОВЫХ РАЗРЕЗОВ 
В ОФИОЛИТАХ УРАЛА

С начала XX в. уральские существенно перидотитовые, дунит-перидотитовые 
массивы, сопровождаемые в подчиненном количестве габброидами, рассмат
ривались как самостоятельная формация, резко отличная от габбро-дунит- 
пироксенитовой (платиноносной) формации Ф.Ю. Левинсон-Лессинга [123]. На раз
ных этапах исследования уральских ультрабазитов название формации, объеди
няющей перидотитовые массивы, менялось: габбро-перидотитовая, гипербазито- 
вая, дунит-гарцбургитовая, альпинотипная [68, 118, 119, 130, 238, 274—276]; 
против термина "габбро-перидотитовая формация" последовательно выступал 
Ю.А. Кузнецов, поскольку это название использовалось в ряде случаев и для 
массивов габбро-дунит-пироксенитового состава. Ранние представления о генезисе 
пород "гипербазитовой" формации связывались с кристаллизацией ультраосновной 
магмы, рожденной в пределах симатической оболочки при заложении глубинных 
разломов; габброиды относились к поздним магматическим дифференциатам или 
рассматривались как гетерогенные образования, в том числе и метаморфические 
(метасоматические) [160, 189 и др.]. Среди перидотитовых массивов выделялись 
существенно гарцбургитовые (дунит-гарцбургитовые) и лерцолитовые их типы 
[70, 170, 238, 246 и др.]. Примерами первых являются Хабарнинский, Хали- 
ловский, Алапаевский, Рай-Из, Войкаро-Сыньинский; лерцолитовый тип наиболее 
полно представлен Кракинскими массивами. Выделялись также массивы сме
шанного дунит-гарцбургит-лерцолитового типа и отмечалось присутствие вер- 
литов, пироксенитов и габбро в разном, но всегда подчиненном объеме. Подобное 
разделение массивов основывалось лишь на преобладании той или иной петро
графической разновидности пород игсвязывалось не с условиями их образования, 
а, как правило, со степенью эродированности стратифицированных интрузивных 
разрезов с дунитами в их основании и лерцолитами в верхних горизонтах либо 
с исходным составом ультраосновной магмы. Вопросы генетической связи раз
личных типов массивов "гипербазитовой" формации с тектоническими условиями их 
образования практически не рассматривались, но постоянно отмечалась ассо
циация ультрабазитов с диабазами, спилитами, кремнистыми сланцами. В тех 
работах, где развивались представления о миграции ультраосновного маг
матизма в уральских структурах с запада на восток в течение палеозоя [205,



234, 240] или многофазном их внедрении в определенные тектонические структуры 
[196], гарцбургитовые и лерцолитовые массивы были объединены в единую 
формацию. Такое объединение подкреплялось работами Н.Д. Соболева [240]. 
В основу выделения крупных групп ультраосновных пород был положен петро- 
химический критерий, в результате чего породы лерцолитовых и гарцбур- 
гитовых массивов Урала были объединены под названием ’’ультрамагбазиты”.

Позднее мобилистская трактовка тектонического строения Урала и выде
ление фрагментов палеоокеанических структур показали принадлежность со
вершенно определенных габбро-ультрабазитовых комплексов Урала к офиолитовой 
ассоциации [77,87,175,176,181,213,221,232,250 и др.]. Перидотиты, ассоциирующие 
с ними породы полосчатой серии и габброиды в этих работах трактовались как 
фрагменты меланократового фундамента океанической коры (по М.С. Маркову 
[145]). В этом меланократовом фундаменте перидотиты, представляющие собой 
мантийные образования, отождествлялись, таким образом, с верхнемантийным 
материалом океанических областей. Одновременно с этими работами был поставлен 
вопрос о генетическом смысле разделения лерцолитовых и гарцбургитовых масс 
[330, 411] и, казалось, была создана цельная, стройная картина генетической 
классификации мантийных (альпинотипных) перидотитов: лерцолиты рассматри
вались как фрагменты неистощенной базальтоидным материалом мантии, под
стилающей континентальную кору, гарцбургиты — как истощенный материал 
верхней мантии в океанических центрах спрединга. Однако первые результаты 
исследований в океане нарушили стройность этой концепции; в срединно-океани
ческих хребтах и трансформных разломах были драгированы преимущественно 
лерцолиты [47, 188, 302, 396].

Новые материалы, полученные в последнее время при изучении коренных пород 
океанического дна, и структурно-вещественные исследования двух типов габбро- 
перидотитовых разрезов в Уральском складчатом поясе позволяют восстановить 
фрагменты тектонической истории дифференциации мантийного вещества и связать 
с определенной тектонической обстановкой (режимом) появление в коре либо 
существенно гарцбургитовых, либо лерцолитовых масс.

Как пример гарцбургитового типа рассмотрен Войкаро-Сыньинский массив на 
Полярном Урале, лерцолитового — массивы Средний Крака и Нурали на 
Южном Урале.

МАССИВ СРЕДНИЙ КРАКА

Крупнейшие на Южном Урале выходы ультрабазитов располагаются к югу 
от г. Белорецка, в 65 км западнее г. Магнитогорска, на западном склоне главного 
водораздела Урала. Массив Средний Крака является одним из четырех ультра
основных тел, слагающих горные хребты на левом берегу р. Белой (рис. 2). 
Общая площадь выходов ультрабазитов составляет здесь около 1200 км2, из них 
около 180 км2 приходится на массив Средний Крака.

Обзор исследований
и тектоническое положение Кракинских массивов

Геология Кракинских гор изучалась практически непрерывно с начала 30-х го
дов XX в. Сложность тектонического строения района и принципиально разли
чающиеся трактовки генезиса ультрабазитов породили многообразие точек зрения 
на геологическую историю его развития. Долгое время господствовало пред
ставление об интрузивном внедрении пород in situ. Согласно одному из мнений, 
они внедрялись в зилаирскую серию пород в турнейское (послетурнейское) время 
[24, 101, 104, 129, 245]. С.С. Горохов, Г.Б. Рудник и В.С. Шарфман считали, что 
формирование ультраосновных пород было многофазным и охватывало силу-



Рис. 2. Тектоническая схема Кракинских 
массивов (составлена с использованием 
материалов Л.В. Клочихина, В.В. Рад
ченко, 1968 г. и данных [82])

1 . 2  — автохтон: / — нижне-средне- 
палеозойские отложения, объединенные, 2 — 
эилаирская серия; 3—8 — аллохтон, нижний 
покров: 3 — силурийские отложения, 4 — 
ордовикские отложения; 5—8 — верхний по
кров: 5 — перидотиты, б — верлиты, пиро- 
ксениты, габбро, 7 — серпентиниты, 8 — 
меланж; 9 — границы стратиграфического 
несогласия; 10 — разрывные нарушения: а — 
наблюдаемые, б — предполагаемые

Цифры на схеме указывают массивы: 
1 — Северный Крака, 2 — Узянский Крака, 
3 — Средний Крака, 4 — Южный Крака

рийско-раннекаменноугольный от
резок времени [40]. Позже 
Г.Л.Кашинцев, И.Е. Кузнецов, 
М.Г. Патхан и Г.Б. Рудник пред
полагали позднесилурийский— 
раннедевонский возраст ультра- 
базитов массива Южный Крака 
[94]. По другим представлениям, 
ультраосновные породы досилу- 
рийского возраста выведены в 
ядре крупной антиклинали [168, 
169, 233, 285 и др.].

С. В. Москалева рассматрива
ла ультраосновные массивы как тектонические блоки верхней мантии, выведенные 
в кору в процессе рифтогенеза [162].

Строение ультрабазитовых массивов и состав их пород рассмотрены многими 
геологами в 30—40-е годы: В.П. Логиновым, Р.Э. Квятковским, И.С. Бурдюговым, 
Д.Г. Ожигановым, Н.П. Споровым, П.Г. Фарафонтьевым, К.П. Ляшенко; в 
60—70-е годы: В.В. Радченко, А.Б. Клочихиным, Е.А. Шумихиным, О.П. Горяй
новой и др. Наиболее подробно освещено строение массива Южный Крака в 
работах [94, 105, 170, 173, 246]. Именно здесь для уральских ультраосновных 
массивов Г.А. Соколов предложил модель строения с вертикальной зональ
ностью в распределении петрографических фаций: гипсометрически нижняя зона 
массива сложена породами дунит-гарцбургитового комплекса, выше она сменяется 
гарцбургитами, а самые высокие гипсометрические отметки сложены лерцо- 
литами [246]. Поскольку автор предполагал интрузивное внедрение ультрабазитов 
в верхне девоне кие—турнейские отложения и форму массива гграктовал как пологий 
лакколит, гипсометрическая зональность интерпретировалась как первичная 
магматическая расслоенность при кристаллизации в камере, тем более, что 
между всеми породами наблюдались постепенные переходы. Г.А. Соколов сов
местно с В.П. Логиновым и Н.В. Павловым впервые провел площадное карти
рование плоско-параллельных текстур в перидотитах, в результате чего было 
выявлено несогласное положение полосчатости с контурами массива и с зале
ганием условных поверхностей, разделяющих петрографические фации. Сущест
вование подобной дискордантности объяснялось формированием полосчатости 
"вследствие кристаллизации гомогенной магмы при действии ориентированного 
давления" [246, с. 42].

Последующие работы на массиве существенно не дополнили геологинеских 
наблюдений и не изменили модель его строения, предложенную Г.А. Соколовым. 
Отмеченные закономерности в строении массива Г.Л. Кашинцев и соавторы



объясняли дифференциацией ’’ультраосновного расплава, представляющего эмуль
сию кристаллов оливина в остаточном расплаве базальтоидного состава” 
[94, с. 66].

Ранние интерпретации генезиса пород и их структур, высказанные Г.А. Соко
ловым, представляются более последовательными и логичными — образование 
основных структурных элементов ультрабазитов в стрессовых условиях для этого 
массива очевидно. Кристаллизацию пород при стрессе предполагал также 
М.Т. Патхан на основе петроструктурного анализа пород массива Южный Крака 
[173]. Образование оливина в этих условиях из р а с п л а в а  обосновывалось тем, 
что во вмещающих породах перекристаллизация отсутствует и, следовательно, 
в ультрабазитах, формировавшихся, по мнению автора, in situ, не могла осу
ществляться переориентировка оптических структур в твердом (твердо-пластичном) 
состоянии. В перечисленных работах прекрасно видна зависимость трактовки 
петрографических наблюдений (зональность, закономерность оптической ориен
тировки минералов и т.д.) от принятой точки зрения на структурное положение 
массива во вмещающих породах.

Мнение по поводу залегания массива, in situ поддерживалось сведениями о 
"горячих интрузивных" контактах ультрабазитов с вмещающими породами 
[105, 129]. Эти авторы приводят следующие доказательства интрузивного внед
рения ультрабазитов: 1) неровная зубчато-фестончатая поверхность контакта с 
апофизами ультрабазитов во вмещающие породы зилаирской свиты; 2) наличие 
ксенолитов палеозойских пород в серпентинизированных перидотитах; 3) сущест
вование экзоконтактовых ореолов на границе с вмещающими породами зилаирской 
свиты и метаморфических оболочек вокруг ксенолитов; мощность зон контактовых 
изменений, по данным разных авторов, составляет от 1—2 до 3—5 м.

Другие исследователи интерпретируют приведенные наблюдения совершенно 
иначе [82, 83, 87]. Иная трактовка нужна также для объяснения новых данных, 
полученных совместно с Е.А. Денисовой при полевых работах: 1) зубчатая неровная 
поверхность подошвенного контакта серпентинитов неизбежно возникает при по
логом залегании дислоцированного покрова; нередко при плохой обнаженности 
за зубчатую границу принимались чередующиеся породы в меланже или даже в 
олистостроме; 2) "ксенолиты” в серпентинитах различных конкретных обнажений 
представляют собой тектонические блоки в серпентинитовом меланже; останцы 
тектонической пластины, перекрывающей серпентиниты и сложенной вулкано
генно-осадочными породами раннепалеозойского возраста; реликты деформи
рованных метаморфизованных диабазовых даек в серпентинитах; 3) ’’экзокон
тактов ые ореолы" и "метаморфизованные ксенолиты" представляют собой: 
диафторированные милониты в подошве надвига; зоны биметасоматических из
менений в условиях амфиболитовой и зеленосланцевой фации метаморфизма 
на границе существенно магнезиальных (ультрабазиты) и кальциево-глинозе
мистых (основные вулканиты, граувакки) пород; зональные родингиты амфибол 
(пиро ксен)-эпидот-гроссулярового состава, в различной степени диафторированные. 
В геологической литературе существует немало примеров тому, как родингиты 
принимались за контактово-измененные породы при внедрении ультраосновной 
магмы и наиболее яркий из них — описания активных контактов гарцбургитов 
массива Ред Хиллс в Новой Зеландии, приводимые Чэллис [326], на которые 
ссылались многие исследователи. Позднее работами Р. Варна и Дж. Синтона 
было показано тектоническое залегание этих гарцбургитов.

В последние годы развернулась дискуссия по поводу становления ультра- 
базитовых массивов в структуре региона: представляют ли они интрузию магмы 
в породы силурийско-девонского возраста или являются аллохтоном, пере
мещенным с востока? Поскольку в аллохтонном залегании могут находиться и 
магматические тела, вопрос о первичном происхождении ультрабазитов в этом 
обсуждении не имеет значения; решающим аргументом является та или иная оценка



Рис. 3. Геологическая схема Кракинских массивов (составлена с использованием материалов 
[82, 246] и автора)

/. 2 — автохтон: 1 — шельфовые фации (нижне-среднепалеозойские известняки, доломиты, глинистые 
сланцы), 2 — зилаирская серия (граувакковые песчаники, алевролиты, аргиллиты); 3— 13 — аллохтон: 3 — 
силурийские отложения (глинисто-кремнистые сланцы с граптолитами, пироксен-плагиоклазовые, плагиоклазовые 
порфириты, их туфы и туфобреЗсчии), 4 — ордовикские отложения (кварцевые песчаники, аргиллиты, алевролиты.



геологической структуры района и истории его развития, расшифровка соот
ношений внутренней структуры ультрабазитов со структурами вмещающих пород.

Установлено, что ультрабазиты и ассоциирующие с ними вулканогенно
осадочные породы раннепалеозойского возраста слагают останец шарьяжа, зале
гающего на осадках зилаирской серии (D2fm—Cit) [82, 83, 87, 232]. Чрезвычайно 
широкое развитие меланжевых зон вдоль контактов ультрабазитов явно свиде
тельствует об их тектоническом перемещении на породы зилаирской серии. 
Эта серия представлена флишоидной толщей граувакковых песчаников, алевро
литов, аргиллитов с маломощными прослоями известняков и в верхней части — 
глинисто-кремнистых сланцев. Она формировалась в фаменско-раннетурнейское 
время, и в это же время, по данным С.Г. Самыгина [232], широкое площадное 
распространение получили толщи олистостром, замещающиеся по простиранию 
флишоидными пачками с клиппами чужеродных пород. В сложении зилаирских 
олистостром участвуют разнообразные породы раннепалеозойского возраста, рас- 
пространные в эвгеосинклинальной области, габбро и ультрабазиты, что ука
зывает на формирование олистостромы при движении ее с востока.

Геологические наблюдения и палеореконструкции, представленные в работах 
[82, 83, 87, 213, 232] и других, с исчерпывающей полнотой решают вопрос о струк
турном положении Кракинских ультрабазитовых массивов, показывая аллохтонное 
их залегание в Зилаирском синклинории и субширотное — с востока на запад — 
движение покрова. Синклинальное строение зилаирских толщ особенно четко 
выражено в северной части Зилаирского синклинория: в его северной центри- 
клинали субплатформенные осадки ордовика, силура и девона огибают со всех 
сторон породы Кракинского покрова, погружаясь под них.

Структура Кракинского шарьяжа рассмотрена Т.Т. Казанцевой и М.А. Ка- 
малетдиновым в перечисленных выше работах. Эти авторы в составе покрова 
выделили три тектонические пластины: нижняя представляет собой зону серпен- 
тинитового меланжа с блоками пород ордовикского, силурийского и средне
девонского возраста; средняя образована четырьмя телами ультраосновных пород, 
слагавших некогда единое пластообразное тело; верхнюю образуют маломощные 
(до сотен метров) тектонические останцы пород ордовикского, силурийского и 
средне девоне кого возраста, распространенные преимущественно на серпентинитах 
массива Южный Крака (рис. 3).

Стратиграфический разрез вулканогенно-осадочных пород Кракинского аллох
тона, по данным А.В. Клочихина, Т.Т. Казанцевой и М.А. Камалетдинова, вклю
чает следующие толщи.

Нижнеордовикские отложения представлены желто-зелеными глинистыми сланцами с фауной 
тремадокского яруса (граптолиты), а также мелкозернистыми кварцевыми песчаниками, кремнисто
глинистыми сланцами и конглобрекчиями с прослоями глинистых сланцев. Видимая мощность их 
оценивается в 200 м.

К среднему и верхнему ордовику условно отнесена толща, сложенная кварцевыми песчаниками, 
аргиллитами, алевролитами, глинистыми и кремнистыми сланцами, туффитами, эффузивами ос
новного состава и их туфами. Видимая мощность ее достигает 700 м.

Силурийские отложения представлены кремнистыми, глинистыми сланцами, пироксен-плагиокла- 
зовыми порфиритами, их туфами и туфобрекчиями ландовери-венлокского яруса (с граптолитами 
ландовери в кремнистых сланцах) и лудловскими кремнистыми и глинистыми сланцами, кремнями, 
полимиктовыми песчаниками, также фаунистически охарактеризованными сборами граптолитов. 
Видимая мощность отложений достигает 1100 м.

туфобрекчии, метапорфириты), 5—9 — ультраосновные породы: 5 — лерцолиты шпинелевые, 6 — лерцолиты 
шпинель-плагиоклаэовые, 7 — гарцбургиты, 8 — дуниты, 9 — верлиты, пироксениты (преимущественно 
клино-); 10 — габбро роговообманковое, габбро-диабазы; / /  — серпентиниты, 12 — меланж; 13 — элементы 
залегания (а — полосчатости, б — линейности в ультраоейовных породах, л — сланцеватости во вмещающих 
ультрабазиты породах); 14 — граница стратиграфического несогласия; 15 — разрывные нарушения (а — наблю
даемые, б — предполагаемые)
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Все вулканогенно-осадочные отложения обнажаются в разобщенных блоках и 
глыбах, часто среди серпентинитов; для них характерны брекчированность и зоны 
милонитов. Предполагается, что рассмотренный разрез представляет собой фраг
менты нескольких фациальных зон эвгеосинклинали Урала.

Аллохтонная природа нижнепалеозойских отложений Кракинского района прек
расно иллюстрируется резким сближением одновозрастных гетеротипных фор
маций [87]: мощный (до 700% м) разрез вулканогенно-осадочных образований 
ордовика, обнаженный между Северным и Узянским Крака, располагается в 2—3 км 
восточнее маломощного (до 40 м) разреза ордовикских кварцевых песчаников 
западного крыла Зилаирского синклинория; порфириты и кремнистые сланцы 
ландовери—венлока вскрыты в районе Узянского Крака, в 1,5—2 км восточнее 
толщи одновозрастных доломитов, и т.д.

Геофизические исследования, проведенные в районе Кракинских массивов, по
казали, что наиболее вероятная интерпретация морфологии ультрабазитов — это 
бескорневые тела небольшой мощности, залегающие на осадках миогеосинкли- 
нального типа: 0,8—1,2 км — Южный Крака, около 1 км — Северный и 2—3 км — 
Средний (Вальков и др., 1963 г.; Гафаров, 1968 г.). Более поздние гравиметрические 
работы Е.М. Ананьевой позволили оценить мощность массива Средний Крака 
в 4—6 км.

Рассмотренный материал и данные по геологическому строению сопредельной 
территории [88, 102, 106, 110, 146, 181,250 и др.] позволяют кратко охарактеризовать 
основные этапы тектонической истории развития района.

Начиная со среднеордовикского времени вдоль восточного крыла Башкир
ского антиклинория фиксируется трансгрессивное налегание маломощных (де
сятки метров) кварцевых песчаников на рифейские отложения. В силурийское 
время песчаники сменились доломитами и глинистыми сланцами общей мощ
ностью сотни метров — происходило углубление бассейна осадконакопления. 
С раннедевонского по франкское время включительно формировались толщи 
известняков общей мощностью до 800—850 м. Этот разрез с выдержанными 
мощностями горизонтов представляет собой субплатформенные и шельфовые 
фации, которые накапливались на краю континентального склона, медленно 
погружающегося вплоть до фаменского времени. В фаменское время произошло 
резкое прогибание бассейна и началось его интенсивное заполнение терриген- 
ными породами зилаирской серии, ложащимися с размывом на барминские слои 
франкского яруса, эйфельские и живетские отложения [83}. Породы зилаирской 
серии — граувакки, алевролиты и глинистые сланцы — формировались в воз
растном интервале D2fm—Citi, мощность их достигает 800 м. Полимиктовый 
состав песчаников с большим количеством темноцветных минералов указывает на 
изменившийся источник сноса — в это время материал поступает с востока, 
свидетельствуя о растущем поднятии в этой области.

Появление ультрабазитов на уровне размыва в девонское время известно в 
различных секторах Урала [23, 132, 196, 213 и др.], и этот район не является 
исключением — обломки хромшпинелидов распространены в песчаниках зи
лаирской свиты. Учитывая данные С.Г. Самыгина о движении зилаирских 
олистостромов из эвгеосинклинальной области на запад [232] й рассмотренные 
материалы М.А. Камалетдинова, Т.Т. Казанцевой [82, 83, 87], логично предпо
ложить, что в это же время происходило сползание тяжелых ультрабазитовых 
масс с растущего поднятия в Зилаирский прогиб. Вместе с ультрабазитами были 
шарьированы осадочно-вулканогенные толщи эвгеосинклинальной зоны, и все эти 
массы горных пород при движении формировали сложный пакет покровов, под
стилаемых и связанных серпентинитов^м меланжем.



Геологическое строение массива Средний Крака
Четыре ультраосновных тела — Северный, Узянский, Средний и Южный Крака — 

облекаются серпентинитами, переходящими в серпентинитовый полимиктовый 
меланж, и таким образом оказываются связанными в единый, сложно построенный 
покров, вытянутый в северо-восточном направлении на 75 км при ширине от 
14 до 20 км (см. рис. 3). Три северных тела сложены преимущественно шпи
нелевыми лерцолитами с подчиненным количеством платноклаз-шпинелевых; 
в южном — наряду с лерцолитами широко развиты гарцбургиты. Гарцбургиты 
присутствуют также и в остальных телах; в меньшей степени во всех массивах 
распространены дуниты. Жилы пироксенитов диопсид-энстатитового состава 
(с переменными количественными соотношениями минералов) встречаются срав
нительно редко и наиболее типичны для массива Южный Крака. Пироксениты 
(преимущественно, клино-), верлиты и дуниты полосчатой серии наиболее полно 
представлены на массиве Средний Крака; фрагменты разреза полосчатой серии 
встречены в меланже между массивами Средний и Северный Крака, по левому и 
правому борту долины р. Узян, а также среди серпентинитов у юго-восточного 
контакта массива Северный Крака и на массиве Узянский Крака. Рогово- 
обманковое габбро и габбро-амфиболиты встречены только на массиве Средний 
Крака.

Таким образом, массив Средний Крака отличается наиболее полным набором 
петрографических разновидностей ультрабазитов. Обнаженность этого массива 
также лучшая на Кракинских горах, что позволило автору совместно с Е.А. Де
нисовой проследить на значительном расстоянии и откартировать границы пород 
и их структурные элементы.

Контакты с вмещающими породами. Массив размером 20Х(6—9) км имеет 
в плане овальную форму и отличается сравнительно крутыми залеганиями кон
тактов с вмещающими породами (рис. 4). Как уже отмечалось, со всех сторон 
массив облекается серпентинитами, мощность которых относительно велика (до 
сотен метров) на участках северного и южного ’’перешейков”, соединяющих это 
тело с Северным и Южным массивом, и сокращается до 20—30 м на восточном 
контакте, где тонко рассланцованные серпентиниты отделяют лерцолиты от 
песчаников и алевролитов зилаирской свиты и осадочно-вулканогенных пород 
силурийского возраста. Падение восточного контакта — западно-северо-западное, 
под углом 70—85°; такую же ориентировку имеет сланцеватость в серпентинитах 
и залегание вмещающих пород.

В разрезе по р. Шатра серпентиниты в 30 м выше выходов переслаивающихся 
алевролитов и филлитовидных сланцев насыщены будинами относительно мас
сивных лерцолитов. Количество и размеры будин возрастают по удалении от 
контакта с вмещающими породами, и постепенно серпентиниты сменяются мас
сивными лерцолитами, рассеченными крутопадающими ветвящимися зонами слан
цеватных серпентинитов. Подобный характер контакта наблюдался по много
численным ручьям, пересекающим восточный и западный контакты массива; при 
этом вдоль западного контакта наиболее часто прослеживаются восточные 
падения сланцеватости серпентинитов и вмещающих пород под углами от 60— 
70° (р. Сухоляд) до субвертикальных (руч. Черный Ключ).

Помимо сланцеватых серпентинитов, для северного и особенно южного кон
тактов массива характерно широкое распространение серпентинитов массивных с 
”блоково-подушечной” отдельностью. Подобный тип серпентинитов весьма харак
терен для южного и западного контакта массива Южный Крака (долина р. Бол. Ап- 
шак), представляющего классический пример пологого (субгоризонтального) нале
гания ультрабазитов на вмещающие породы.

Последовательность образования пологих и крутопадающих зон серпентинитов 
вдоль контактов не всегда ясна, однако в большинстве случаев (район устья ручья



Черный Ключ, долины р. Качи, р. Узян и др.) относительно позднее развитие 
крутопадающих зон серпентинитов очевидно, поскольку вдоль них наблюдаются 
смещения серпентинитов с "блоково-подушечной” отдельностью и пологих границ 
ультрабазитовых тел (см. рис. 4).

В северо-восточной части массива, в истоках р. Катырыш, серпентиниты гра
ничат с пироксен-плагиоклазовыми порфиритами, афировыми базальтами и диа
базами силурийского возраста. Непосредственно на контакте этих пород в 
серпентинитах иногда появляется зеленый гроссуляр, в диабазах развиваются 
хлорит-тальк-актинолитовые оторочки; изредка присутствует везувиан. Эти обра
зования, во многом сходные с теми, что наблюдались в будинах диабазов среди 
серпентинитов Войкаро-Сыньинского массива [197], формировались, наиболее 
вероятно, при биметасоматическом обмене между существенно магнезиальными и 
кальций-глиноземистыми породами в процессе зеленослацевого и, вероятно, 
амфиболитового метаморфизма. Важно отметить, что базальтоиды образуют 
блоки-будины в серпентинитовом меланже и здесь же в серпентинитах при
сутствуют 2—5-метровые блоки крупно- и среднезернистого ильменитового габбро 
с гранатом.

Распределение пород в разрезе. Ультраосновные породы слагают субмери
дионально ориентированный хребет, протягивающийся между широтными долина
ми рек Kara и Узян. Рельеф характеризуется столообразными поверхностями 
выравнивания на главном водоразделе (абс. отм. 1020—1100 м), рассеченном 
круто врезанными узкими долинами ручьев с относительными превышениями 
400—600 м. Северо-восточная часть массива сильно залесена, в южной его части 
скальные гребни возвышаются над лесными долинами.

Большая часть площади массива сложена шпинелевыми лерцолитами, содер
жащими небольшое количество линз шпинель-плагиоклазовых лерцолитов. Наи
более крупное пластинообразное тело последних протягивается в северо-за
падной части массива вдоль границы с гарцбургитами. Лерцолиты с запада и юга 
окаймлены полосой гарцбургитов, которые в направлении контакта с вмеща
ющими породами последовательно сменяются дунитами, затем верлитами, пироксе- 
нитами и далее роговообманковыми габбро и габбро-диабазами, превращенными 
участками в амфиболиты. Южное тело габброидов представляет собой уже крупную 
будину в серпентинитовом меланже (см. рис. 4).

гарцбургиты, D — дуниты, РХ — пироксениты, верлиты, SP — серпентиниты, G — роговообманковое 
габбро, габбро-диабазы.

1 — жилы пироксенитов, 2 — габбровые жилы, 3 — залегание полосчатости и совпадающей с ней 
уплощенности минералов (последняя — только в лерцолитах и гарцбургитах): а — под углом 5—30°, 
6 — 31°—80°, в — 81—90°; 4 — залегание сланцеватости во вмещающих породах под углами: а — до 
30°, б — более 30°; 5 — залегание линейности в лерцолитах: а — до 30°, б —35—80°; б — местоположение проб, 
приведенных в табл. 1—9 приложения



Рис. 4 (окончание)



Положение границ между выделенными породами определяется при карти
ровании как круто наклоненное на восток (в большинстве случаев). Исходя из 
этого, а также принимая во внимание, что контакты — западный габброидов 
и восточный лерцолитов — с вмещающими породами сорваны, мощность ’’гори
зонтов” составляет: лерцолитов шпинелевых с мелкими линзами шпинель-плагио- 
клазовых — 6000 м, шпинель-плагиоклазовых лерцолитов в северо-западной 
части массива — до 800 м, гарцбургитов — 200—750 м, дунитов — 200—1800 м, 
клинопироксенитов с прослоями, линзами верлитов, оливиновых вебстеритов и 
дунитов — 500—700 м, габброидов — до 700 м.

Контакты между шпинелевыми лерцолитами и гарцбургитами представляют 
собой п о с т е п е н н ы й  п е р е х о д ,  обусловленный уменьшением количества 
диопсида в породе; п о с т е п е н н ы й  х а р а к т е р  к о н т а к т а  между гарцбур
гитами, дунитами, а также между дунитами, верлитами и пироксенитами заклю
чается в дробном чередовании этих пород в зонах перехода с нарастанием мощ
ности и количества жилообразных тел, ’’пропластков”, линз последовательно 
сменяющихся пород — дунитов среди гарцбургитов и пироксенитов среди дунитов. 
Последний переход, как правило, более резкий, чем гарцбургит-дунитовый. 
Внутри существенно пироксенитовой части разреза переходы между верлитами и 
пироксенитами часто петрографически постепенные: последовательное уменьшение 
количества оливина дает всю гамму пород — от клинопироксеновых дунитов 
до оливиновых пироксенитов.

В зоне перехода между шпинелевыми и шпинель-плагиоклазовыми лерцо
литами наблюдаются зональные оторочки дунитов и гарцбургитов вокруг линз 
плагиоклазсодержащих лерцолитов, отдельные мелкие линзы дунитов и гарц
бургитов в наиболее мощном ’’горизонте” плагиоклазсодержащих лерцолитов 
(рис. 5); здесь же развиты жилы диопсидититов и вебстеритов.

Мелко-, среднезернистые роговообманковое габбро, переходящее участками в 
габбро-диабазы, образует интрузивный контакт с ультрабазитами. На правом 
берегу р. Сухоляд, в ее верховьях, оливиновые пироксениты, содержащие прослои 
дунитов, прорваны жилами мелкозернистого роговообманкового габбро. Жилы 
мощностью от 1 до 4 м круто падают к востоку (под углами 70—80°), пересекая 
пироксенит-дунитовую полосчатость. В дунитах и пироксенитах вдоль контакта 
с жилами наблюдаются рассеянные призмы черной роговой обманки; непосред
ственно на контакте распространены сливные белые актинолит-цоизитовые, 
актинолит-гранат(гроссуляр?)-цоизитовые породы. Мощность зоны этих пород 
достигает 30 см. Гранат развивается в габброидах и в пироксенитах, образуя 
тонкозернистые массы и отдельные сравнительно крупные кристаллы. В габбро 
среди зеленой короткопризматической роговой обманки присутствуют редкие 
идиоморфные зерна авгита; плагиоклаз соссюритизирован; рудный минерал 
замещается лейкоксеном.

Такие же по составу и структуре габбро в юго-западной части массива на левом 
берегу руч. Черный Ключ содержат угловатый ксенолит серпентинизированных 
гарцбургитов размером 1,2X2,3 м. Вдоль резкого контакта со стороны гарцбургита 
развита 1,5-сантиметровая полоса черного серпентина, насыщенного магнетитом; 
между серпентинитом и габбро прослеживается зона мощностью 20 см тонко
зернистых светлых пород гранат-пренит-амфиболового состава. Сравнительно 
низкотемпературная ассоциация минералов в зоне контакта ультрабазитов и рого
вообманкового габбро представляет собой, по всей вероятности, продукт более 
поздних изменений контактовых пород в условиях метаморфизма амфиболитовой 
и зеленосланцевой фаций. Возможно также, что эти изменения являются резуль
татом автометасоматических процессов после кристаллизации водосодержащей 
магмы, давшей роговообманковое габбро.

Структурно-петрографическая характеристика разреза. Лерцолиты. Внутренняя 
структура наиболее мощной существенно лерцолитовой части разреза устанав- 
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Рис. 5. Схематическая зарисовка зональных 
шлиров в системе полосчатости плагиокла- 
зовых лерцолитов, массив Средний Крака 

/ — лерцолит, 2 — дунит, 3 — лерцолит, 
обогащенный диопсидом (до 30—40%) и насыщен
ный хромшпинелид-плагиоклазовыми агрегатами; 
4 — плагиоклаз-хромшпинелевые шлиры, 5 — эн- 
статит-диопсидовые прожилки с дунитовыми ото
рочками

Рис. 6. Микроструктура хромшпинель-пла- 
гиоклазового лерцолита восточной части мас
сива Средний Крака

Зарисовка шлира в разрезе, перпендикулярном к 
плоскости уплощенности. На врезке — плагиоклаз 
вокруг хромшпинелида. Полосы излома в мине
ралах не показаны

1 — оливин, 2 — энстатит, 3 — диопсид, 
4 — хромшпинелид

\Ш \/ ШЗ/ Offij С
ливается по полосчатости и линейно-плоскостной ориентировке минералов шпи
нелевых и шпинель-плагиоклазовых лерцолитов. Структурные элементы этих 
пород полностью согласны между собой, и, по существу, плагиоклазсодержащие 
разновидности в основном образуют уплощенные линзы в системе полосчатости. 
В широтном пересечении массива, в наиболее хорошо обнаженной центральной



части разреза, с востока на запад в направлении к полосчатой серии состав и 
структура пород закономерно меняются. Направленное изменение химизма ми
нералов по разрезу будет рассмотрено ниже, здесь же мы остановимся на ха
рактеристике мезо- и микроструктур.

1. У восточного контакта массива лерцолиты представлены шпинелевыми крупнозернистыми разно
видностями с повышенным до 50% содержанием пироксенов, из которых преобладает энстатит. 
Характерны: шлировое распределение энстатита, слабо выраженная полосчатость и четкая упло- 
щенность минералов с макроскопически заметной деформацией энстатитовых таблиц. Эти породы 
обнажены фрагментарно только вдоль восточного и северо-восточного контакта массива; видимая 
мощность их не превышает 20 м. Залегание шлиров, уплощенности и слабой полосчатости северо- 
западное, под углами 60—70°.

Микроструктура порфиробластовая, гнейсовидная: среди мелкозернистого гранобластового оливина 
сохраняются крупные (до 10 мм) изогнутые растянутые таблитчатые зерна энстатита с многочисленными 
полосами излома, рекристаллизованные по краям, отдельные уплощенные и вытянутые зерна оливина 
(8—10 мм) с полосами излома и таблитчатые диопсиды с зубчатыми границами. В породе также 
сохраняются участки крупнозернистой структуры (с полосами излома в минералах), обтекаемые 
мелкозернистой существенно оливиновой массой. Крупный ксеноморфный хромшпинелид, тяготеющий 
к пироксенам, прозрачен и окрашен в светло-оливковые или зеленовато-(розово)-желтые цвета. Степень 
серпентинизации лерцолитов составляет 30—50%; серпентин представлен хризотилом в петельчатых 
прожилках; тальк и бесцветные амфиболы по пироксенам развиты в локальных зонах.

2. Далее эти породы сменяются средне-крупнозернистыми шпинелевыми лерцолитами с 15—20% эн
статита и 5—7% диопсида, со слабой полосчатостью и совпадающей с ней плоскостной ориентировкой 
минералов, наклоненной к северо-западу (азимут 290—310°; угол 60°). Линейность в них, как правило, 
не проявлена. Микроструктурный облик типичен для пород, испытавших пластические деформации: 
разнозернистость обусловлена рекристаллизацией (зерна по 0,2—0,5 мм составляют примерно 15% от их 
общего количества, остальное — оливины по 6—8 мм и пироксены по 2—6 мм), в оливинах и энстатитах 
наблюдаются четкие, субпараллельные ориентированные полосы излома; ламелли диопсида в эн
статитах изогнуты, число и размеры диопсидовых вростков возрастают вдоль полос излома, сви
детельствуя о распаде твердого раствора диопсид—энстатит в процессе деформации. Акцессорный 
хромшпинелид светлого зелено-желтого и палевого цвета размером 1—3 мм ксеноморфен и тяготеет 
к пироксенам.

3. На расстоянии 250—300 м от восточного контакта массива в этих породах появляется рассеянная 
вкрапленность плагиоклаза. Плагиоклазсодержащие линзы-прослои имеют мощность от нескольких 
метров до 100 м. В тех случаях, когда его количество не превышает 2—3% и он не образует шлиров и 
сгущений, структура и текстура пород не изменяются. Важно отметить, что эти наблюдения справедливы 
только для восточной части массива, наиболее удаленной по разрезу от горизонта дунитов и верлит- 
пироксенитов. Именно для этой области в шлирах отчетливо устанавливается зарождение тонких кайм 
плагиоклаза на границе хромшпинелида (рис. 6). Как будет показано ниже, состав пироксенов и 
хромшпинелида в этих породах практически еще не меняется в сравнении с составом этих минералов 
в соответствующих разновидностях без плагиоклаза.

Общая мощность интервалов 2 и 3 составляет ориентировочно 800 м.
4. При движении на запад (вверх по разрезу) среди шпинелевых лерцолитов увеличивается коли

чество линзовидных участков, содержащих плагиоклаз, возрастают их размеры и содержание пла
гиоклаза; здесь же меняется структура и текстура пород без плагиоклаза. Максимальные размеры линз 
плагиоклазсодержащих лерцолитов составляют 250X2000 м; количество плагиоклаза варьирует по по
лосчатости и в шлирах от 2—3 до 15%. Залегание полосчатости и уплощенности в лерцолитах с пла
гиоклазом и без него, линз и шлиров сохраняется северо-западным, под углами 60—70°. Ориентировочная 
мощность "горизонта”, в котором спорадически встречаются линзы шпинель-плагиоклазовых лер
цолитов, составляет около 2000 м.

Текстура лерцолитов отличается здесь резкой полосчатостью и контрастным составом полос — от 
мономинеральных энстатитов до дунитов с тонкими диопсидовыми жилками в системе полосчатости 
(рис. 7). Явное преобладание дунитовых полос и резкое увеличение контрастности состава полос наблю
дается вблизи крупных (или богатых плагиоклазом)тел шпинель-плагиоклазовых лерцолитов. Микро
структура характеризуется относительно однородной крупной зернистостью и более слабыми ос
таточными деформациями минералов. Ксеноморфный, или субгедральный, хромшпинелид имеет 
густой вишневый цвет как в прослоях с 5—10% диопсида, так и в прослоях с его единичными зернами; 
в дунитовых прослоях субидиоморфный хромшпинелид слабо просвечивает красным или непрозрачен. 
Подобные резко полосчатые лерцолиты прослеживаются по простиранию с перерывами на 8—8,5 км, 
что позволяет уверенно выделять их вместе с плагиоклазсодержащими разновидностями в "горизонт", 
расположенный в разрезе над лерцолитами со светлым зелено-желтым хромшпинелидом.

В шпинель-плагиоклазовых лерцолитах, имеющих состав: оливин — 70—75%, энстатит — 15—20%, 
диопсид — около 5, плагиоклаз — 2—10, хромшпинелид — 1—2%, микроструктура, как правило, 
разно-среднезернистая с четко выраженной уплощенностью минералов. Основная масса оливинов имеет 
размер зерен 4—6 мм. Гранобластовые мелкие (0,2—0,5 мм) зерна оливина и пироксенов составляют



Рис. 7. Гистограмма распределения минералов в полос
чатых шпинелевых лерцолитах массива Средний Крака 

а — на границе с плагиоклаэовыми лерцолитами, б — преоб
ладающий (фоновый) тип

I — оливин, 2 — среднезернистый энстатит-диопсид, 3 — крупно
зернистый энстатит-диопсид

Рис. 9. Хромшпинелид (светлый, рельефный) в срастании 
с плагиоклазом (черный); лерцолит, массив Средний Крака. 
Отраженный свет, увел. 200

обычно не более 10% и локализуются около плагиоклаз-шпинелевых линейных агрегатов. Хромшпинелид 
ксеноморфный или субидиоморфный, просвечивающий красно-бурым, образует цепочки в интер- 
стициях среди оливина и пироксенов; встречаются идиоморфные мелкие кристаллы в оливине. 
Мелкие (0,05—0,1 мм) зерна плагиоклаза образуют сложные срастания с ксеноморфным хромшпине- 
лидом, располагаясь по его периферии (рис. 8); вместе с тем наблюдаются округлые, ксеноморфные 
зерна плагиоклаза среди оливина или в интерстициях мелких энстатитов. Плагиоклаз нередко замещен 
землистыми агрегатами гидрогроссуляра. В шлирах, богатых плагиоклазом (до 20%) сравнительно 
крупный (0,5—1,5 мм) ксеноморфный плагиоклаз выполняет промежутки среди оливинов и пироксенов, 
цементируя их. Такая структура весьма сходна с троктолитовой; порода и по составу приближается 
к троктолитам: количество пироксена возрастает до 35—40% за с4ет увеличения содержания диопсида. 
Размеры подобных шлиров (реже выклинивающихся жилообразных обособлений) не превышают 
10—15 см.

5. Высокая водораздельная часть массива сложена средне-крупнозернистыми шпинелевыми лерцо
литами. Среди них встречены единичные маломощные (не более 2 м) линзы плагиоклазсодержащих 
разновидностей, а также жилы дунитов и энстатит-диопсидовых пород.

Основная масса лерцолитов обладает полосчатыми текстурами и четкой плоскостной ориенти
ровкой минералов. Полосчатость выражена чередованием средне-крупнозернистых разновидностей 
и вариациями количества пироксенов от 10 до 30%. Дунитовые жилы-полосы редки и около них обычно 
повышается количество диопсида до 15% (см. рис. 7). Залегание полосчатости меняется: от крутого 
(75—80°) запад-северо-западного до северного и затем крутого северо-восточного падения — вся 
смена происходит на расстоянии 2 км к западу от условной границы с предыдущей выделенной толщей 
(см. рис. 4). Далее на запад полосчатость приобретает западно-юго-западные падения. Плохая об
наженность позволяет картировать здесь лишь фрагменты открытых асимметричных складок с по



логими западными падениями крыльев. Дунитовые жилы с прямолинейными границами секут по
лосчатость; мощность жил варьирует от 10 см до 2,5 м, т.е. соизмерима с мощностью дунитовых 
полос в лерцолитах. Дуниты сопровождаются параллельными маломощными жилками диопсидового 
и диопсид-энстатитового состава, создавая участками впечатление второй системы полосчатости. 
Однако четкая уплощенность пироксенов и хромшпинелидов совпадает с системой полосчатости, 
которую жилы пересекают. Общая мощность этой части разреза, представленной в основном одно
родными шпинелевыми лерцолитами, составляет около 3000 м.

Линейные структуры отчетливо проявлены в верхней части лерцолитовой толщи, на последних 
600—900 м перед выходами западного "горизонта” плагиоклазовых лерцолитов и гарцбургитов. 
Линейность выражена агрегатами диопсида и хромшпинелида, иногда с энстатитом; реже встречаются 
цепочные агрегаты хромшпинелида и линейность "растаскивания" энстатита (таблицы энстатита 
разорваны и выстроены в цепочки; промежутки между ними выполнены оливином). Склонение линей
ности западное, преимущественно пологое; в северной части массива отмечаются склонения в северо- 
западных, а в южной — в юго-западных румбах. В целом направление склонения линейности гораздо 
более выдержанное, чем азимут падения полосчатости, свидетельствуя об устойчивом направлении 
пластического течения материала, ориентированном субперпендикулярно к границам горизонтов по
лосчатой серии.

Петрографический облик лерцолитов в этой части разреза характеризуется относительно слабо 
проявленной рекристаллизацией минералов: количество мелких гранобластовых зерен оливинов и 
энстатитов составляет обычно не более 10%, повышаясь до 20—40% в локальных зонах, как правило, 
в плагиоклазсодержащих разновидностях. При варьирующих содержаниях пироксенов в полосах 
среднее количество энстатита составляет около 20, диопсида — около 5—7%. Остаточные деформации 
в оливине выражены полосами излома и удлиненно-уплощенной формой зерен (5X4X2,5 мм) с изви
листыми границами; в энстатите полосы излома встречаются редко, изгибы ламеллей нехарактерны 
(рис. 9).

6. На западных отрогах водораздела обнажаются ш п и н е л ь - п л а г и о к л а з о в ы е л е р ц о л и т ы ,  
венчающие (в северо-западной части массива) мощный разрез, сложенный в основном шпинелевыми 
лерцолитами. Так же как и в рассмотренной выше части разреза, появление плагиоклаза в породах сопро
вождается усилением контрастности состава чередующихся полос, однако здесь масштабы этого 
явления значительнее: в зоне перехода наблюдаются линзообразные тела дунитов и гарцбургитов 
размером от сотен метров до 1,5 км по простиранию и десятки—сотни метров по мощности, жилы ду
нитов и энстатит-диопсидовых пород. Гарцбургитовые обособления с оторочками дунитов встре
чаются и среди шпинель-плагиоклазовых лерцолитов (см. рис. 4). Плагиоклазсодержащие лерцолиты 
этого горизонта имеют полосчатую текстуру и совпадающую с ней хорошо проявленную линейно
плоскостную ориентировку минералов. Полосчатость выражена переменным содержанием минералов 
при среднем процентном их количестве: оливина — 70, энстатита — 20, диопсида — менее 5, плагиоклаза — 
3—5, хромшпинелида — 1—2%; мономинеральные полосы отсутствуют. Ориентировка полосчатости 
согласна с залеганием границы "горизонтов" 5 и 6, наклоненной к западу под углами 40—65°. Склонение 
линейных хромшпинелид-плагиоклазовых и пироксеновых агрегатов также преимущественно западное. 
Примерно в середине разреза горизонта шпинель-плагиоклазовых лерцолитов, общая мощность кото
рого составляет ориентировочно 600—800 м, направление падения полосчатости и уплощенности 
резко меняется на крутое восточное и остается таким до контакта с гарцбургитовым горизонтом, 
протягивающимся с запада (см. рис. 4).

Микроструктура шпинель-плагиоклазовых лерцолитов этого "горизонта" отличается чрезвычайно 
сильными остаточными деформациями — в большинстве случаев она определяется как порфиро- 
бластовая, порфирокластическая с общим количеством гранобластового материала 70—85%. Реликты 
крупных оливиновых зерен сильно уплощены и вытянуты до размеров 7,0 X 4,5 X 0,8 мм (рис. 10). Размер 
необластов оливина составляет 0,2—0,6 мм (средний 0,3—0,4 мм), энстатита — 0,1—0,5 мм. Хромшпи- 
нелид непрозрачный или коричнево-бурый образует уплощенные зерна с клиновидными, ступенчато
извилистыми очертаниями либо скелетные агрегаты, в ячейках которых располагается плагиоклаз 
(см. рис. 10). Растянутые скелетные хромшпинелиды переходят в цепочки округлых, субидиоморфных 
зерен (0,1—0,3 мм), часто ассоциирующих с изометрично-таблитчатым плагиоклазом такого же размера. 
Пространственная связь хромшпинелида и плагиоклаза явно распадается при пластическом течении 
породы, сопровождаемом рекристаллизацией.

Степень вторичных изменений этих лерцолитов минимальна — содержание серпентина колеблется 
от 5 до 30%; тип серпентиниэации — петельчатый. В зонах поздних тектонических нарушений встречаются 
тальк и амфиболы тремолит-актинолитового ряда. В редких образцах наблюдались мелкие (0,1—0,2 мм) 
единичные зерна коричневато-желтого амфибола >среди рекристаллизованных оливина и энстатита.

Рассмотренные плагиоклазсодержащие лерцолиты не прослеживаются между шпинелевыми лер
цолитами и гарцбургитами в юго-западной части массива: мощная пачка этих пород выклинивается, 
распадаясь на серию линз, и здесь наблюдается вся гамма структурно-петрографических переходов, 
описанных выше.

Опираясь на приведенную характеристику пород и их положение в разрезе, можно 
сделать следующее краткое заключение. Структура всей лерцолитовой части разреза



Рис. 9. Ламелли диопсида в энстатите; лерцолит, массив 
Средний Крака. Белое — Са, К си

а — увел. 200, 6 — увел. 400 (другое зерно)

Рис. 10. Соотношение минералов в лерцолите, массив Крака 
В центральной части рисунка — ре кристаллизованная плагиоклазовая 

кайма вокруг хромшпинелида

("горизонтов” 1—6), отраженная в ориентировке полосчатых, линейно-плоскостных 
текстур и в расположении плагиоклазсодержащих, в меньшей степени дунитовых и 
гарцбурТитовых линз, представляет собой фрагмент системы открытых асиммет
ричных складок течения меридионального простирания с полого залегающим 
шарниром. Осевая рлоскость складки полого наклонена к западу, и в системе 
параллельных ей плоскостей располагается линейность.

Условия деформаций менялись по разрезу, и относительная оценка их выглядит 
следующим образом.

1. В большей части разреза лерцолитов деформации релаксированы при пласти
ческом течении вещества, осуществлявшегося в основном внутри кристалли
ческим скольжением дислокаций, что привело к возникновению крупнозернистых 
структур с плавноизвилистыми, ровными границами минералов, обладающих 
линейно-плоскостной ориентировкой. Типичны полосы излома в оливинах и незна



чительное количество необласт. Принимая во внимание экспериментальные данные 
[323, 414 и др.] и анализ аналогичных петроструктур пород Войкаро-Сыньинского 
и Нуралинского массивов, температура таких деформаций может быть оценена как 
субсолидусная, скорость — как относительно низкая [226, 231].

2. В нижней части разреза (наиболее удаленной от контакта с полосчатой се
рией) присутствуют зоны пород с нерелаксированными деформациями: изгибами 
крупных зерен с зубчатыми мелкоизвилистыми границами, тонкими необластами по 
периферии крупных оливинов и энстатитов, что свидетельствует о значительной 
скорости деформаций при тех же температурах (расчет температур приведен при 
характеристике состава минералов в следующем разделе).

3. В прослоях-линзах плагиоклазсодержащих лерцолитов возрастает количество 
необластов; характерны мозаичное строение сильно уплощенных вытянутых оли
винов и зубчато-извилистые границы закономерно ориентированных энстатитов, 
т.е. механизм рекристаллизации играл существенную роль при пластическом 
течении вещества, формировавшем структуру этих пород. При условии сохра
няющихся (в сравнении с первым рассмотренным случаем) значений температур, 
о чем свидетельствует близкий состав новообразующихся минеральных ас
социаций, скорость деформаций в этих зонах была выше, чем в случаях 1 и 2.

4. Максимальная скорость деформаций существовала, вероятно, при форми
ровании порфировидных бластокатаклазитов и бластомилонитов (размеры нео
бласт 0,01—0,05 мм) лерцолитового состава, слагающих маломощную (5—10 м) 
зону в системе полосчатости на северо-востоке массива.

5. Плагиоклазовые лерцолиты западного ’’горизонта” 6 обладают порфиро- 
бластовыми (кластовыми) структурами с переходами от мозаичных с изви
листыми контурами необласт и ’’просвечивающими” очертаниями крупных рас
тянутых зерен до полигонально-зернистых с ровными четкими границами изо- 
метричных необласт размером 0,3—0,5 мм. Последний тип структур характеризует 
пластическое течение вещества со снятием напряжений путем полигонизации, чему 
способствует относительное повышение температуры.

Таким образом, при субсолидусном пластическом течении лерцолитовой массы 
существовали локальные зоны, где деформации осуществлялись с более высокой 
скоростью, нежели в граничных слоях. Повышение скорости течения вещества 
может быть связано: а) с понижением вязкости вещества — локальным возрастанием 
температур (появлением расплава?), б) усилением локального стресса. Судя по тому, 
что следы относительно высоких скоростей деформации (течения) нередко уста
навливаются в плагиоклазсодержащих лерцолитах, можно полагать, что появле
ние плагиоклаза и возрастание скорости деформаций взаимосвязаны, т.е. локальный 
разогрев обеспечивал условия, необходимые для кристаллизации плагиоклаза 
(в результате твердофазовой реакции ’’глиноземистый хромшпшинелид + диоп
сид — высокохромистый шпинелид + анортит...” или частичного плавления лер- 
цолита). В отдельных случаях, очевидно, происходило резкое увеличение ло
кального стресса и соответственно скорости деформаций, не сопровождавшееся 
ростом температуры, что приводило к образованию бластокатаклазитов и бласто
милонитов состава хромшпинелевых лерцолитов.

Гарцбургиты обнажены в западной и юго-западной части массива, где они сла
гают отроги хребтов и долины ручьев в верховьях притоков рек Kara и Сухоляд, 
руч. Черный Ключ. Относительно маломощная толща гарцбургитов образует по
лосу выходов шириной 300—1000 м, которая окаймляет лерцолитовое тело. 
Граница между гарцбургитами и лерцолитами проведена по исчезновению лер- 
цолитовых выходов (пород, содержащих более 5% диопсида или плагиоклаз) из 
разреза. В то же время со стороны лерцолитов гарцбургитовые тела присутствуют 
как среди плагиоклазсодержащих, так и среди шпинелевых их разновидностей, 
и картина пестрого чередования всех этих пород (и дунитов), по существу, 
характеризует растянутую зону перехода. Между гарцбургитами и дунитами также 
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выделяется зона дробного чередования этих пород с постепенным увеличением 
мощности и количества дунитовых жил, так что гарцбургиты остаются в дунитах 
в виде узких (доли метра) реликтовых блоков.

Гарцбургиты представлены крупнозернистыми полосчатыми породами, линейно
плоскостные структуры которых выражены гораздо слабее, чем в лерцолитах. 
Полосчатость образована сгущением и разряжением энстатита (среднее содер
жание 20%); мономинеральные полосы сложены только дунитами и наблюдаются 
в зоне перехода к дунитовому горизонту. Ориентировка полосчатости либо 
согласна с залеганием контакта гарцбургит—лерцолит и залеганием полосчатости 
плагиоклазовых лерцолитов в верхней части разреза их западного ’’горизонта”, 
либо в южной части массива, где отсутствует плагиоклазовый горизонт, она се
чет ориентировку контакта. Почти на всем протяжении выходов гарцбургитов 
контакт наклонен к востоку под углами 70—80°. В южной части массива, где 
плагиоклазовые лерцолиты в зоне перехода присутствуют в виде редких линз, 
граница лерцолитов и гарцбургитов неотчетлива: количество диопсида в лерцо
литах уменьшается постепенно. Ориентировка полосчатости здесь вблизи границы с 
лерцолитами совпадает с ориентировкой полосчатости последних, а вдоль границы 
с дунитами — с залеганием зон вкрапленных хромитов в дунитах (см. рис. 5).

Подобная структура гарцбургитового ’’горизонта” и петрографическое строение 
переходных (контактовых) зон описаны для Нуралинского массива и, очевидно, 
являются характерными для разрезов подобного типа.

Микроскопически устанавливается две разновидности гарцбургитов: первая сла
гает основной объем толщи, вторая тяготеет к контакту с дунитами в юго-западной 
части массива.

Гарцбургиты первой разновидности имеют крупнозернистую однородную струк
туру и состоят из оливина — 80—85%, энстатита — 15—20, диопсида — менее 2 и 
хромшпинелида — 1—2%. Преобладающий размер зерен оливина 4—6 мм, энста
тита — 2—4, диопсида — 0,5—2, хромшпинелида — 0,1—0,3, редко до 1,5 мм. 
Оливины имеют слабо уплощенную, вытянутую форму с плавно-извилистыми 
границами; повсеместно наблюдаются широкие полосы излома. Таблитчатый 
энстатит с узкими затеками между оливиновыми зернами группируется в агрегаты; 
с ним ассоциирует диопсид и красно-бурый ксеноморфный хромшпинелид. Пос
ледний также образует мелкие идиоморфные зерна среди оливина. Относительно 
мелкие (0,3—0,6 мм) изометричные зерна (необласты) оливина и энстатита (0,1 — 
0,3 мм) составляют не более 10% объема породы и располагаются вокруг пироксено- 
вых агрегатов. Количество лизардита-хризотила, развивающегося в петельчатых” 
прожилках по оливину (без магнетита) колеблется от 40 до 60, редко до 70%; 
энстатит баститизирован слабо; тальк и бесцветные амфиболы актинолит-тре- 
молитового ряда встречаются спорадически, так же как и в лерцолитах.

Вторая разновидность гарцбургитов представляет собой сильно деформиро
ванные породы с порфирокластическими структурами — примерно 80% оливина 
рекристаллизовано с образованием изометричных необластов с извилистыми кон
турами размером 0,3—0,6 мм. Хромшпинелид мелкий (0,1—0,4 мм), почти непро
зрачный, субидиоморфный, образует цепочки среди оливина. Степень серпен- 
тинизации рекристаллизованных Гарцбургитов ниже, чем крупнозернистых, и 
составляет 20—30%.

Таким образом, в гарцбургитах, как и в лерцолитах, прослеживаются линейные 
зоны с сильными остаточными деформациями (относительно окружающих масс), 
которые указывают на высокие скорости пластического течения в отдельных 
слоях при высокотемпературных деформациях.

Дуниты сменяют гарцбургиты в направлении западного контакта массива, 
слагая полосу шириной 0,3—2 км, обрамляющую гарцбургиты. Они обнажены 
неравномерно и в целом гораздо слабее, чем лерцолиты и гарцбургиты, вскры
ваясь как на водоразделах, так и в долинах. Внутренняя структура дунитов
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устанавливается по залеганию хромитовых шлиров, вкрапленно-полосчатых зон 
оруденения, цепочек акцессорного хромшпинелида, а также пироксенитовых и 
верлитовых линзовидных тел. Все перечисленные образования залегают кон
формно с контактами дунитового ’’горизонта”: восточным — с гарцбургитами и 
западным — с верлитами и пироксенитами. Залегание структурных элементов, 
особенно четкое в зонах бедноекрапленных полосчатых хромитов, преимущественно 
вертикальное, с северо-западным простиранием; в южной части массива хроми
товая полосчатость наклонена по азимуту 250—270° под углом 80°, в северной — 
по азимуту 80°, под углом 80°.

Дуниты представлены в основном крупно-грубозернистыми разновидностями с 
тонкозернистым акцессорным хромшпинелидом. Вблизи контакта с гарцбургитами 
в них присутствует энстатит — до 5—7%, располагаясь согласно с цепочками упло
щенных хромшпинелидов; вдоль контакта с пироксенитами в дунитах появляется 
диопсид — до 5%, образуя шлировидные скопления. Здесь же наблюдаются зоны 
рассланцевания, в пределах которых дуниты амфиболизированы. Остаточные де
формации в оливинах выражены плоскостной ориентировкой удлиненных зерен 
оливинов и широкими полосами излома в них; рекристаллизация проявлена слабо, 
усиливаясь в амфиболизированных разновидностях. Непрозрачный хромшпинелид 
идиоморфный или субидиоморфный распределен в породе крайне неравномерно.

Пироксениты и верлиты слагают внешнюю кайму ультраосновного массива 
на западе, протягиваясь между дунитами и габброидами извилистой полосой, 
ширина которой меняется от 0,4 до 1 км. Они обнажены на разобщенных участках 
и нередко пересечены зонами дробления, рассланцевания с интенсивной амфи- 
болизацией либо зеленосланцевыми изменениями, что говорит о сильной текто
нической нарушенности их разреза. Однако устанавливается, что дунитовые лин
зовидные тела и прослои среди верлитов и пироксенитов тяготеют к контакту 
с дунитами, а массивные клинопироксениты — к контакту с габброидами. Пре
обладают в разрезе полосчатые породы оливин-клинопироксенового состава: 
мономинеральные пироксениты чередуются с оливиновыми (5—10% оливина) 
пироксенитами и верлитами (30—50% оливина). Мощность полос колеблется от 
2—3 см до 60 см, переходы между ними как1 резкие, так и постепенные, характерны 
гнейсовидно-очковые структуры: оливиновая масса обтекает скопления клино- 
пироксенов. В редких случаях, у контакта с габбро, в оливиновых пироксенитах 
содержатся маломощные (2—4 см) прослои мелкозернистого габбро, амфибо- 
лизированного и цоизитизированного. Также редки оливиновые вебстериты круп
нозернистые, переходящие к оливин-энстатитовым породам; они встречены вблизи 
контакта с дунитовым ’’горизонтом”. Полосчатость имеет в основном субме
ридиональное, северо-западное простирание и крутое восточное падение под 
массив, конформное контакту с дунитами. На двух участках полосчатость очер
чивает открытые малоамплитудные складки, однако даже общая характеристика 
их приблизительна из-за плохой обнаженности.

Микроструктура пироксенитов и верлитов сильно варьирует: массивные равно
мернозернистые разновидности чередуются с резко разнозернистыми, порфиро
видными (порфирокластическими) и сланцеватыми, в которых крупнозернистые 
участки обтекаются мелкозернистыми. Чередование мелкозернистых и разно
зернистых участков наблюдается и в оливиновых прослоях, содержащих примесь 
бесцветного амфибола. Рудный минерал в оливин-пироксеновых породах распре
делен весьма неравномерно: прослои, совершенно не содержащие рудного, чере
дуются с пироксенитами сидеронитовой структуры, где количество титано- 
магнетита, цементирующего клинопироксен, достигает 10—15%. В рассланцованных 
пироксенитах развит желто-зеленый амфибол, замещаемый актинолитом и 
хлоритом.

Габбро роговообманковое и габбро-диабазы обнажаются к западу от пи
роксенитов и подстилаются толщей серпентинового меланжа. Тектоническая 
30



дезинтеграция габбровой части разреза прекрасно видна на юге массива, где 
рассланцованные серпентиниты маркируют зону разрывного нарушения и отчле
няют от массива крупный блок габбро (см. рис. 4). Интрузивный контакт габ- 
броидов с пироксенитами описан выше. В южной части массива соотношения 
этих пород маскированы метаморфизмом амфиболитовой фации. Так, на правом 
берегу руч. Черный Ключ амфиболизированные пироксениты очковой гнейсо
видной структуры сменяются к западу амфиболитами полосчатыми мелко
зернистыми, состоящими из клинопироксена, желто-зеленой роговой обманки, 
соссюритизированного плагиоклаза и розового граната с примесью сфена и апатита. 
Количественные соотношения минералов резко меняются в полосах вплоть до 
мономинеральных гранатитов или амфиболовых пород. Видимая мощность гра
натовых амфиболитов не превышает десятков метров. По направлению к 
внешнему контакту они сменяются полосчатыми цоизитовыми амфиболитами, 
обычно мелкозернистыми, со сфеном и апатитом. В этих амфиболитах явственно 
проступает структура мелкозернистого габбро или габбро-диабазов с идиоморфным 
короткопризматическим плагиоклазом. Большая часть пород, сменяющих амфи
болиты к западу, представлена мелкозернистыми габбро роговообманко- 
выми (с изометрично-таблитчатой структурой плагиоклаза и роговой обманки) 
и габбро-диабазами (с субофитовой структурой). Полосчатость выражена 
неотчетливо; состав представлен авгитом — 1—5%, коричнево-зеленой роговой 
обманкой — 45, плагиоклазом — 50, апатитом — до 1%, титаномагнетитом. 
Размер минералов колеблется в чередующихся полосах от 0,3 до 0,6—0,8 мм, 
зернистость в пределах полос равномерная. В наиболее удаленной (около 600 м) 
от контакта с пироксенитами части разреза появляются мелкозернистые квар
цевые разновидности габброидов с теми же минералами; содержание кварца состав
ляет 3—5%. Постепенно они сменяются массивными такситовыми роговообман- 
ковыми габбро с кварцем и биотитом (менее 1%), в котором крупно- и мелко
зернистые участки чередуются беспорядочно — пятнисто. В отдельных обнажениях 
уже в серпентинитовом меланже рядом с выходами роговообманковых кварцевых 
габбро встречены кварцевые габбро-диориты, переходящие к крупнозернистым 
роговообманковым диоритам (родержание кварца 15—20%). Структурные соотно
шения диоритов и габбро-диабазов не ясны.

Общая структура разреза массива Средний Крака на основании изложенного 
материала представляется в следующем виде. В асимметрично построенном мас
сиве выделяется ряд последовательно сменяющихся толщ, из которых наиболее 
мощная представлена лерцолитами. В направлении к контакту с габбро лер- 
цолиты вначале сменяются породами с относительно понижающейся кремне- 
кислотностью, все более обедненными базальтоидными компонентами — гарц- 
бургитами, затем дунитами. Только вслед за дунитами следует серия пироксе- 
нитов — верлитов и затем роговообманковое габбро. Наличие постепенных пере
ходов разнообразного типа между ультраосновными членами разреза доказывает 
его единство. Деформационные структуры пластического течения в лерцолитах 
(линейность и осевые плоскости складок) и границы ’’горизонтов”, составляющих 
внешнее псевдослоистое обрамление лерцолитового тела, резко несогласны между 
собой. Несогласие главным образом угловое — осевые плоскости наиболее 
крупных складок течения в лерцолитах полого наклонены на запад, тогда как 
границы лерцолит—гарцбургит, гарцбургит—дунит и дунит—пироксенит круто 
наклонены к востоку (см. рис. 4). Линзы шпинель-плагиоклазовых лерцолитов 
залегают среди шпинелевых разновидностей в полном согласии с их деформа
ционными структурами. При этом остаточные деформации в минералах пла
гиоклазсодержащих лерцолитов нередко отражают более высокие скорости течения 
вещества относительно окружающих их слоев. Образование линз-прослоев пла
гиоклазсодержащих лерцолитов в системе полосчатости и уплощенности шпи
нелевых происходило, таким образом, во время высокотемпературных пласти



ческих деформаций — вязкого течения твердой лерцолитовой массы. Судя по 
резкой дискордантности к структурам течения лерцолитов границ последующих 
серий пород, следует считать, что формирование гарцбургитового, дунитового и 
пироксенитового ’’горизонтов” определялось иными причинами, нежели образова
ние полосчатости и линз при массовом течении лерцолита. Положение гарц- 
бургитов и следующих за ними дунитов во внешней зоне лерцолитового тела, 
а также общий состав этих пород позволяют рассматривать гарцбургитовый и 
дунитовый горизонты как области рестирования, границы которых располагались 
субперпендикулярно к направлению пластического течения в лерцолитах. Го
ризонт верлитов и клинопироксенитов с дунитовыми линзами представляет в этой 
схеме разреза область кристаллизации магмы, выделившейся из лерцолитов. 
Наиболее ярко выраженный интрузивный характер по отношению к ультра- 
базитам имеет роговообманковое габбро, относительно позднее среди магма
тических дифференциатов.

Линейные структуры метаморфитов амфиболитовой фации фрагментарно 
сохранились в краевых зонах массива в гарцбургитах, дунитах, пироксенитах и 
главным образом в габброидах. Образование их происходило, очевидно, при 
перемещениях габбро-ультрабазитовых масс в коровых условиях, но до шарьиро- 
вания в пределы Зилаирского синклинория, поскольку в автохтонных осадочных 
образованиях метаморфизм амфиболитовой фации (уровня гранатовых амфибо
литов) отсутствует.

Состав минералов и пород
Состав минералов всех разновидностей ультрабазитов изучался по разрезу 

массива в субширотном пересечении наиболее полно вскрытой его части (см. 
рис. 4). В 16 образцах выполнено более 120 микрозондовых анализов оливина, 
энстатита, диопсида, хромшпинелида и плагиоклазов, из них 99 анализов при
ведено в табл. 1—8 (см. приложение) [229, 239]. Результаты анализов показали 
последовательное изменение состава минералов по мощности разреза (по нормали к 
границам выделенных горизонтов), а также закономерные вариации состава 
различных генераций минералов в едином разрезе (рис. 11).

Шпинелевые лерцолиты. В шпинелевых лерцолитах наиболее глубоких гори
зонтов (обр. 341а) оливин с железистостью 10,1 сосуществует с высокоглино
земистыми энстатитом, диопсидом и хромшпинелидом. Содержание АЬОз в 
пироксенах достигает здесь максимальных значений среди изученных составов 
(в энстатите — 5,34, в диопсиде — 6,47%) при содержании СггОз соответственно 
0,59 и 1,11% (см. рис. 11, 12). Диопсид отличается высокими содержаниями 
ТЮг — 0,37% и Na2<3 — 0,77%, тогда как в энстатите ТЮг — 0,08—0,09, Na2 0  — 0,02— 
0,03% (рис. 13); железистость крупных энстатитов и диопсидов одинакова — 
10,1—10,3. В краевых зонах крупных энстатитов количество АЬОз снижается на 1,28, 
СггОз — на 0,19% (каждый из окислов — более чем на 20 отн. %, железистость 
уменьшается до 9,9). Светлооливковый хромшпинелид характеризуется очень 
низкими величинами железистости — 21,1 и хромистости — 15,6 (см. табл. 6 при
ложения; рис. 11, 14).

Лерцолиты шпинелевые, переслаивающиеся в нижней части разреза с плагио
клазсодержащими, состоят из несколько более магнезиального оливина (f = 9ДН-9,5) 
в ассоциации с энстатитом (/* = 9,5-=-9,7), диопсидом (/* = 7,4) и высокоглино
земистым хромшпинелидом (обр. 341е). В энстатитах содержание АЬОз незна
чительно уменьшается — до 4,69% в ядре зерна с ламеллями и до 3,74% в необласте, 
СггОз остается примерно на том же уровне; в диопсидах снижение АЬОз более 
существенно — до 3,69%; СггОз уменьшается в них до 0,62%, ТЮг — до 0,18%, 
№гО — до 0,28%. Состав акцессорного хромшпинелида изменяется мало: слабо 
возрастает железистость — до 27,8 и хромистость — до 16,8.



Рис. 11. Ковариации состава сосуществующих минералов в ультраосновных породах массива 
Средний Крака

Положение проб см. на рис. 4.
1 — хромшпинелид, 2 — диопсид, 3 — энстатит, 4 — оливин

/<07Fe/Fe+Mg

Рис. 12. Вариации состава ортопироксенов в ультраосновных породах массивов Средний Крака 
(кружки) и Нурали (треугольники) [231]

1 — гарцбургиты и шпинелевые лерцолиты верхних горизонтов; 2 — шпинелевые лерцолиты нижних 
горизонтов; 3.4 — шпинель-плагиоклазовые лерцолиты верхнего (3) и нижнего (4) горизонтов; 5 — шпи
нелевые лерцолиты и гарцбургиты; б — шпинель-плагиоклазовые лерцолиты; 7 — направленность изменений 
составов — от ядер крупных зерен к их краевым зонам и необластам

3. Зак. 1091



Рис. 13. Распределение титана и хрома в пиро- 
ксенах ультраосновных пород массивов Средний 
Крака и Нурали

/  — поле энстатитов (условные обозначения см. 
на рис. 12), / /  — поле диопсидов (черные знаки — лер- 
цолиты и гарцбургиты без плагиоклаза, белые — с плагио
клазом)

Средний Крака: / — лерцолиты нижних горизонтов,
2 — лерцолиты и гарцбургиты верхних горизонтов,
3 — верлиты, пироксениты; Нурали: 4 — лерцолиты 
и гарцбургиты, 5 — верлиты, пироксениты

Рис. 14. Состав акцессорных хромшпинелидов в 
лерцолитах и гарцбургитах массивов Средний Кра
ка (/, 2) и Нурали (5, 4) (черные знаки — породы 
без плагиоклаза, белые — с плагиоклазом)

Тенденция к уменьшению железистости оливина, энстатита и диопсида с одно
временным снижением в пироксенах окиси алюминия, титана и натрия, а также 
ростом хромистости и железистости хромшпинелида прослеживается в шпинелевых 
лерцолитах по направлению к гарцбургитовому ’’горизонту”. Особенно сильно 
она проявлена в лерцолитах, граничащих с плагиоклазсодержащими прослоями 
и линзами в западной части массива (см. табл. 3,5 приложения, рис. 11, 12). 
В этих лерцолитах неравномерное распределение диопсида обусловливает появле
ние участков (линз, ’’прослоев”) гарцбургитового состава. Именно в них (обр. 152 
и 151-1) максимальны указанные различия: железистость оливина снижается до



8,7—8,9, энстатита — до 8,1—8,4, диопсида — до 6,8; количество АЬОз в энстатите 
составляет 2,49—2,85%, в диопсиде — 2,47—3,67%. Содержание СггОз в пироксенах 
остается высоким: 0,58—0,68% в энстатитах и 0,78—1,28% в диопсидах; в последних 
уменьшается количество ТЮг до 0,08—0,14%. В хромшпинелидах резко возрастают 
железистость — до 35,4 и хромистость — до 41,2.

Шпинель-плагиоклазовые лерцолиты. Вариации составов сосуществующих ми
нералов плагиоклазсодержащих лерцолитов в разрезе массива более сложны, 
чем рассмотренные для шпинелевых разновидностей. Однако здесь также отчет
ливо выступают различия между породами, представляющими структурно
глубокие горизонты разреза (обр. 3416) и породами, залегающими ближе к 
краевой зоне массива (обр. 60, 382, см. рис: 11). Так, в обр. 3416 железистость 
силикатов (оливина — 10,3, энстатита — 10,1 —10,2, диопсида — 8,3—8,7) слабо 
повышена в сравнении с образцами 382 и 60, где составляет: оливина — 9,8—10,1, 
энстатита — 9,6—9,9, диопсида — 7,9 (табл. 2, 4, 5 приложения). В энстатите 
количество АЬОз снижается соответственно с 5,28 до 2,97—3,06%. Во всех образцах 
отмечается резкое уменьшение окиси алюминия в краевых зонах и необластах 
энстатитов: с 5,28 до 3,46% в обр. 3416; с 2,97 до 1,80% в обр. 60 и с 3,06 до 1,96% в 
обр. 382 и т.д. СггОз варьирует в энстатитах меньше, оставаясь в пределах 
0,43—0,72%, причем это максимальное различие наблюдается в системе ’’центр— 
край” зерна. Хромшпинелиды по разрезу меняются наиболее сильно: в обр. 3416 
их железистость варьирует в интервале 27,3—37,4; в обр. 60 — 39,9—45,4, хро
мистость соответственно 15,9—27,2 и 44,2—45,0. Вариации состава хромшпинелидов 
в одном образце подчинены следующим закономерностям: крупные ксеноморф- 
ные зерна с каемками плагиоклаза имеют наиболее магнезиальный и глино
земистый состав; мелкие субидиоморфные, скелетные зерна среди плагиоклаза 
относительно более железистые и хромистые; железистость и хромистость наи
более высока в идиоморфных зернах, включенных в оливин. По всему разрезу 
прослеживается прямая корреляция железистости оливина и хромшпинелида 
(см. рис. И) как в плагиоклазсодержащих, так и в шпинелевых лерцолитах. 
Степень окисленности железа — Fe3*/(Fe3+ + Fe2+), % — в хромшпинелидах 
меняется, подчиняясь следующей закономерности: минимальна она в ксеноморфных 
включениях в энстатите, незначительно повышается в шпинелидах, окруженных 
тонкими каймами плагиоклаза, и возрастает по мере увеличения количества 
плагиоклаза в шпинелид-плагиоклазовом агрегате; высокая степень окисленности 
железа отмечена в некоторых скелетных и мелких субидиоморфных зернах 
хромшпинелида среди плагиоклаза, а также в его идиоморфных зернах среди 
оливина.

Состав плагиоклаза меняется от Ami до Ап<н> (см. табл. 8 приложения), законо
мерных изменений его по разрезу и зональных зерен не обнаружено. Следует, 
однако, отметить ассоциацию наиболее кальциевого плагиоклаза — Ап<цЬ с менее 
железистым хромшпинелидом с низкой степенью окисленности железа (обр. 3416).

На фоне общих последовательных изменений составов сосуществующих 
оливина, пироксена и хромшпинелида по разрезу и в разных генерациях выделяются 
особые составы минералов в некоторых линзах плагиоклазсодержащих лерцо
литов (обр. 73), преимущественно на участках с неравномерным сгустковым 
распределением плагиоклаза. К особенностям состава относятся: высокие со
держания ТЮг в диопсидах (0,92—0,94%), хромшпинелидах (0,36—0,94%) и эн
статитах (0,21—0,28%); повышенная железистость всех силикатов и при этом 
относительно низкая хромистость шпинелида (34,4—34,6) и высокие содержания 
СГ2О3 в диопсиде (1,04—1,37%). Принимая во внимание, что количество окиси 
титана и хрома аномально велико не только в мелких зернах диопсида, ас
социирующих с плагиоклазом, но и в диопсидовых ламеллях в энстатите, а также 
в самих энстатитах (ТЮг), надо признать обогащенность титаном всей породы 
в целом, т.е. существование среди лерцолитов участков с неравномерным рас



пределением малых элементов до их дифференциации в процессе образования 
необластов и платноклаз-диопсидовых скоплений.

Гарцбургиты. Оливин и пироксены гарцбургитов близки аналогичным ми
нералам шпинелевых лерцолитов верхних структурных горизонтов по желе- 
зистости: для оливинов /  =  8,9-S-9,5, энстатитов — 8,2—8,9 и диопсидов — 7,1—7,3. 
Для энстатитов характерны стабильно низкие содержания АЬОз (2,08—2,93%) и 
СггОз (0,38—0,71%) с той же направленностью изменений от крупного зерна к 
необласту (обр. 154-1, табл. 3 приложения), что и в лерцолитах. В диопсидах 
содержание этих окислов повышается и также слабо варьирует — АЬОз до 3,61%, 
СггОз — до 1,14%; количество ТЮг — 0,12—0,18% — примерно в два раза выше, 
чем в энстатитах, Na20 — 0,32—0,49% (см. табл. 5 приложения). Хромшпинелид 
отличается максимально высокой хромистостью (39,5—43,1) среди всех бесплагио- 
клазовых перидотитов разреза, причем железистость его возрастает слабо (f = 32,8-г- 
35,5, см. табл. 6 приложения) и степень окисленности железа низка. Последние две 
характеристики резко отличают шпинелиды гарцбургитов отакцессория плагиокла- 
зовых лерцолитов, содержащего при том же количестве хрома примерно на 
треть больше железа.

Оливиновые клинопироксениты представлены образцами, отобранными в 
структурно-нижней части разреза верлит-пироксенитового горизонта, вблизи 
контакта с дунитами (обр. 149-4) и в его верхней части, вблизи контакта с габбро 
(обр. 171-6, см. рис. 4). Составы оливинов и пироксенов в этих образцах разли
чаются в основном по железистости: в обр. 149-4 f oi =  1 9 , 4 , =  13,5-М4,8; в 
обр. 171-6 эти же величины составляют соответственно 23,6—24,6 и 13,0—17,5 
(см. табл. 1,5 приложения), и, таким образом, железистость минералов нарастает 
к контакту с габбро. Вариации железистости минералов в пределах образца, по 
имеющимся данным, не связаны с их зональностью или разной крупностью 
зерен (при резко разнозернистой структуре пород), и лишь в одном зерне пироксена 
(обр. 149-4) намечается понижение железистости к его краю. Количество АЬОз в 
пироксенах этого образца меняется очень слабо — от 2,59 до 2,93%, СггОз — от 
0,33 до 0,40%, ТЮг — от 0,16 до 0,18%. В обр. 171-6 одинаковые по размерам 
и форме пироксены имеют различный состав, причем более железистый пироксен 
содержит относительно высокое (3,91%) количество АЬОз (против 1,83% в более 
магнезиальном пироксене), ТЮг — 0,25% (против 0,18) и СггОз — 0,20% (против 
0,12%), т.е. тенденция фракционирования А1 и Сг здесь обратна той, что наблю
далась в лерцолитах и гарцбургитах, где увеличение железистости пироксенов 
сопровождается понижением содержаний АЬОз и СггОз. Рудный минерал в 
обр. 149-4 представлен мелким идиоморфным железистым хромшпинелидом, 
в значительной степени замещенным магнетитом, в обр. 171-6 рудный минерал 
отсутствует.

Суммируя приведенные материалы, следует подчеркнуть наиболее четкие 
закономерности вариаций состава минералов по разрезу массива.

Оливин. В шпинелевых лерцолитах оливины имеют в целом более низкую 
железистость и более высокое содержание NiO, чем в плагиоклазсодержащих. 
Колебания железистости характерны для переходных зон плагиоклазовых—шпи
нелевых лерцолитов. В гарцбургитах и дунитах (в последних — по химическим 
анализам пород) железистость оливина незначительно снижается, затем подни
мается в оливине верлитов и оливиновых клинопироксенитов и резко возрастает 
по разрезу в направлении контакта с габбро. Содержание окиси никеля в оливинах 
пироксенитов минимально, в то же время здесь появляется в заметных коли
чествах — до 0,19% — окись кальция, полностью отсутствующая в оливинах 
лерцолитов и гарцбургитов.

Энстатит. Железистость энстатита прямо коррелируется с железистостью 
оливина, и, следовательно, по разрезу они меняются одинаково. Большее коли
чество анализов энстатитов четче выявляет общее уменьшение железистости



в лерцолитах (с плагиоклазом и без него) в направлении гарцбургитового 
горизонта при незначительно повышенной железистости плагиоклазсодержащих 
разновидностей. Снижение железистости сопровождается уменьшением коли
чества АЬОз, СггОз и ТЮ2 в энстатитах (см. рис. 11 —13).

Диопсид. Вариации состава диопсида и энстатита аналогичны; можно отметить 
лишь более резкие колебания содержаний АЬОз, СГ2О3 и особенно ТЮ2 (последний 
окисел — в платноклазовых лерцолитах) на фоне их общих повышенных в срав
нении с энстатитом значений при более низкой железистости. В верлит-пироксе- 
нитовом горизонте магнезиальный диопсид сменяется более железистым диопси
дом и затем авгитом. Судя по химическим анализам мономинеральных клино- 
пироксенов, общее нарастание железистости пироксена в разрезе от дунитов 
к габбро происходит довольно постепенно, от/** 11 (обр. 424) д о /=  17,5 (обр. 171-6), 
хотя в отдельных образцах железистость сильно варьирует.

Хромшпинелид по разрезу лерцолитов в направлении к гарцбургитам меняется 
от высокоглиноземистых магнезиальных низкохромистых шпинелидов с низкой 
степенью окисленности железа до шпинелидов с равным содержанием окиси 
хрома и окиси алюминия, более железистых; в этом же направлении в них сни
жается содержание окиси никеля. Рост железистости хромшпинелида с появлением 
плагиоклаза в лерцолите и относительно большая степень его окисленности 
в этих породах показана выше.

Как видно из приведенных данных (см. также рис. 11, 14), вариации составов 
всех минералов взаимосвязаны. Этот факт наряду с петрографическими характе
ристиками пород позволяет выделять ряд равновесных разновременных ассоциа
ций минералов, например ядра крупных зерен — необласты и т.д. Температуры 
равновесий, рассчитанные по хром-алюминиевому термометру в парах энстатит— 
диопсид [408] практически одинаковы для плагиоклазсодержащих и бесплагио- 
клазовых разновидностей. Так, в шпинелевых лерцолитах для центральных 
частей крупных зерен они составляют: 1110°С — обр. 72, 1050°С — обр. 341е и 
950°С — обр. 341а; в плагиоклаз-шпинелевых — 1090°С и 1007°С — обр. 3416; 
950° — обр. 382; для мелких зерен (необластов) и краевых частей крупных зерен 
рассчитанные температуры ниже: 980°С — обр. 3416, 890° — обр. 341а. Температуры 
равновесий в паре энстатит—ламелля диопсида (в том же энстатите) меняются 
от 1050°С — обр. 341е до 810°С — обр. 73 (с высоким содержанием ТЮг). В гарц- 
бургите 408е температуры равновесий варьируют от 1030—1060°С для ядер крупных 
зерен до 1000°С для мелких зерен; в гарцбургитах обр. 154-1 рассчитанная тем
пература составляет 970°С (для крупных зерен, возможно, их периферических 
частей).

Химический состав пород массива Средний Крака отражает все те особенности 
состава породообразующих минералов, которые были рассмотрены выше. Общая 
железистость пород/ = 100 (FeO 4- 2Fe203)/(Mg0 + FeO + 2РегОз) (мол. кол-во) 
нарастает от шпинелевых (9,5—9,6) к плагиоклазсодержащим лерцолитам (10,2— 
11,3), затем снижается в гарцбургитах (8,7—10,0) и дунитах (8,4—9,6) и вновь 
резко возрастает в верлитах—клинопироксенитах (11,2—16,9), достигая максимума 
в роговообманковом габбро (42,2, см. табл. 9 приложения)1.

В пределах лерцолитовой части разреза плагиоклазсодержащие разновидности 
отличаются большим (примерно на 1—1,5%), чем шпинелевые, количеством 
окиси алюминия и в отдельных образцах с неравномерным распределением 
плагиоклаза — повышенным количеством Na2 0  и ТЮг; этим (вместе с указанным 
различием их железистости) исчерпывается вся разница в валовом химическом 
составе двух разновидностей лерцолитов (рис. 15). Важно отметить, что количество

1В табл. 9 приведены наиболее типичные химические составы пород, характеризующие средние 
содержания компонентов по выборке из 50 анализов (по данным Г.Н. Савельевой, Е.А. Денисовой, 
Радченко и др., 1977 г., Шумихина и др. 1980 г.).



Рис. 15. Составы перидотитов 
Уральских массивов (типичные 
образцы)

Средний Крака: 1 — шпинелевые 
лерцолиты, 2 — шпинель-плагиоклаэо- 
вые лерцолиты, 3 — гарцбургиты; 
Нурали; 4 — шпинелевые лерцолиты, 
5 — шпинель-плагиоклазовые лерцо
литы, 6 — гарцбургиты; Войкаро- 
Сыньинский массив; 7 — шпинелевые 
лерцолиты, 8 — гарцбургиты, 9 — ду- 
ниты

окиси кальция в этих поро
дах практически одинаково. 
Вместе с петрографически
ми наблюдениями этот 
факт имеет значение при 
обсуждении возможности 
твердофазовой реакции 
глиноземистая шпинель + 
диопсид — анортит + хро
мистый шпинелид + оли
вин.

Гарцбургиты характеризуются более низкими, чем лерцолиты, содержаниями 
АЬОз и СаО, что прямо связано с уменьшением в них количества диопсида и 
снижением глиноземистости энстатита. Количество Сг2Оз по разрезу лерцолит— 
гарцбургит практически не меняется, хотя состав акцессорного шпинелида в гарц- 
бургитах более высокохромистый. Постоянство содержания хрома в общем составе 
пород может быть объяснено только меньшим количеством акцессорного 
шпинелида в гарцбургитах, так как вклад окиси хрома за счет пироксенов в 
данном случае незначителен — уменьшение диопсида на 5% приводит к умень
шению СггОз в общем балансе породы примерно ца 0,05%, в энстатитах же лерцо- 
литов и гарцбургитов содержание Сг2Оз практически одинаково, а разница 
вклада 1% акцессорида лерцолита и гарцбургита достигает 0,20%. Отсюда 
следует еще один вывод, который подтверждается и прямыми петрографическими 
наблюдениями: в шпинелевых лерцолитах с высокоглиноземистым хром- 
шпинелидом количество последнего незначительно (на 0,5—1%) повышено, 
что в целом при сохранении постоянного количества окиси хрома в породе 
дает заметное увеличение содержания АЬОз в валовом составе (на 1% шпинелида 
до 0,55% АЬОз).

В дунитах среднее содержание Сг20з повышается за счет резкого роста хроми- 
стости акцессорного шпинелида. Неравномерное распределение хрома в разрезе 
дунитового ’’горизонта” отражено существованием линейных зон полосчато- 
вкрапленного хромитового оруденения, ’’послойно” чередующихся с безрудными 
дунитами. Количество АЬОз в дунитах минимально по разрезу ультрабазитов 
(постоянно менее 0,5%), незначительная примесь СаО (0,6—0,8%) связана с 
присутствием в них диопсида. Содержание ТЮ2, так же как и в гарцбургитах, 
не поднимается выше сотых долей процента (обычно 0,01%), тогда как в лерцо
литах эта величина варьирует, достигая 0,13%.

Пироксениты и верлиты с переменными количественными соотношениями 
оливина и пироксенов характеризуются также изменчивыми содержаниями 
породообразующих окислов. Из рассмотренного ряда ультрабазитов их резко 
выделяет повышенная железистость и высокое (около 20% и выше) содержание СаО. 
Присутствие алюминия и хрома в пироксенах обеспечивает от 1,5 до 3,4% АЬОз и 
0,2—0,3% Сг2Оз в породе. Содержание ТЮ2 варьирует и в основном повышено в
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сравнении с дунитами и перидотитами; отмечается также незначительное по
вышение Na2 0  — до 0,1—0,2%.

Габбро пироксен-роговообманковые и габбро-диабазы имеют широкий интервал 
колебаний железистости (f = 30-М2) и содержаний SiC>2 (45—52%); рост кремне- 
кислотности сопровождается увеличением железистости. При этом количество 
ТЮг варьирует незначительно — от 0,51 до 0,87%, достигая 1,57%; также слабо 
меняется количество щелочей: Na20 — от 2,13 до 3,68%, КгО — от 0,18 до 0,40%. 
Содержание АЬОз постоянно остается в пределах 15—17%, СаО — 10—12%; 
количество Р2О5 составляет 0,10—0,15%. В целом порода отвечает кварц-норма- 
тивному толеиту, кристаллизация которого проходила после фракционирования 
оливина из расплава.

Таким образом, в целом по разрезу массива от структурно нижних горизонтов 
лерцолитов к дунитам, т.е. от наиболее ранних пород к поздним, происходит 
слабое снижение кремнекислотности и железистости пород, уменьшение АЬОз, 
СаО и накопление хрома в рудном минерале (в общем виде — перераспределение 
хрома из силикатов пироксенов в окисел). Далее от верлитов—клинопироксенитов 
изменяется направленность накопления компонентов: скачкообразное увеличение 
кремнекислотности пород сопровождается сильным ростом их железистости с 
накоплением в породах сначала кальция (пироксениты), а затем алюминия, щелочей, 
титана и фосфора (габброиды). Столь резкие различия трендов фракциони
рования компонентов в этих двух частях разреза — лерцолит гарцбургит -* 
дунит и верлит (дунит) пироксенит -> габбро — свидетельствуют, очевидно, 
о разных способах и условиях их формирования.

История формирования разреза
Рассмотренный массив представляет собой фрагмент офиолитового аллохтона, 

испытавшего неоднократные тектонические перемещения в коре. В разрезе ультра- 
базитов выделяются две его крупные составные части: 1) лерцолиты и в подчиненном 
количестве гарцбургиты (шпинелевые и плагиоклаз-шпинелевые) с ярко выражен
ными структурами высокотемпературного пластического течения, дисконформ- 
ными по отношению к залеганию границы со второй частью разреза; 2) гарцбур
гиты—дуниты—верлиты—клинопироксениты, слагающие внешние "горизонты” с 
конформными границами и внутренними структурами, которые ориентированы 
нормально к направлению течения в лерцолитах. Габбро роговообманковое и 
габбро-диабазы имеют интрузивный контакт с перечисленной группой пород, 
располагаясь также в виде "горизонта” над пироксенитами.

Структура и состав минералов лерцолитов характеризуют их как мантийное 
вещество, слабо обедненное базальтоидными компонентами. Степень истощения 
лерцолитов нарастает по разрезу к контакту с гарцбургитовым и дунитовым 
горизонтами, которые представляют все более истощенные ультраосновные 
массы, где предельным реститом является дунит. Непрерывный характер пере
ходов лерцолит -> гарцбургит -* дунит с дробным чередованием их на 
границах и нарастанием объема каждого последующего члена разреза говорит 
в пользу такого представления, а существование принципиального структурного 
несогласия между лерцолитами и гарцбургитами с последующими горизонтами 
позволяет выделить два этапа (по крайней мере) в истории формирования 
этой части разреза.

1. На раннем из фиксируемых этапов в процессе высокотемпературных (1100— 
1000°С) пластических деформаций лерцолитов были образованы линейно-плоскост
ные ориентировки минералов и полосчатость, очерчивающие сложные складки 
течения. В этой деформационной системе согласно располагаются уплощенные 
вытянутые линзы плагиоклазсодержащих лерцолитов, также обладающих линейно
плоскостными деформационными структурами. Состав сосуществующих минера



лов последовательных генераций и петрографические структуры этих пород, 
а также их общий химический состав позволяют рассматривать появление 
плагиоклаза в данной ассоциации как результат реакции: глиноземистая шпи
нель -К диопсид -> анортит + хромшпинелид + оливин. Эта реакция принципиально 
возможна при снижении общего давления до 6—7 кбар в процессе перемещения 
мантийных масс на более высокий уровень. Судя по общему составу пород, 
реакция зарождалась и осуществлялась в прослоях, незначительно обогащенных 
окисью алюминия, что минералогически должно выражаться повышенным со
держанием в них количества акцессорного высокоглиноземистого хромшпинелида. 
Следовательно, ’’послойно-шлировая” контрастность минерального и химического 
состава породы была сформирована еще раньше и в дальнейшем усиливалась. 
Последующая дифференциация вещества происходила с образованием линз 
плагиоклазсодержащих лерцолитов, окруженных дунитовой и(или) гарцбургитовой 
оболочками на месте шпинелевого лерцолита, а также образованием моно- 
минеральных дунитовых, пироксенитовых полос и в меньшей мере жил дунитов 
и энстатит-диопсидовых пород, секущих полосчатость. Появление линз-прослоев, 
обогащенных глиноземом, создавало также благоприятные условия для начала 
частичного плавления лерцолита. Направление вязкого течения вещества (и движе
ние мобилизата?), отраженное ориентировкой линейности лерцолитов, распо
лагается нормально или под крутым углом к границе с гарцбургит-дунитовой 
зоной.

2. Формирование реститовой гарцбургит-дунитовой зоны, секущей структуры 
течения раннего этапа, происходило, возможно, при оформлении края лерцо- 
литового тела, что следует из ее пространственного положения и существенно 
магнезиального состава пород. Обособление некоего объема твердопластических 
ультраосновных масс в геологическое тело, по-видимому, связано с отрывом 
их от мантийного субстрата и продвижением в кору. Именно при этих событиях 
в зоне, располагавшейся вдоль граничной поверхности тела, и происходило 
интенсивное рестирование лерцолита с формированием гарцбургита и во внешней 
зоне — дунита. Эти события определяются как второй этап в истории форми
рования ультраосновного разреза. С ними (с рестированием лерцолита) неразрывно 
связано отделение базальтоидного расплава и последующая его кристаллизация 
в виде полосчатой дунит-верлит-клинопироксенитовой серии пород, также имеющей 
переходы к реститовым дунитам. Присутствие окиси кальция в оливине верлитов 
свидетельствует о кристаллизации этих пород из базальтоидного расплава.

Химические и структурные изменения ультрабазитов в процессе их высоко
температурных деформаций отражены в различных типах преобразований мине
ральных фаз. Во-первых, они представлены последовательным изменением со
става первичных минералов, снижением количеств алюминия и хрома в синде- 
формационных пироксенах (необластах), увеличением железистости и хромистости 
акцессорного шпинелида; во-вторых, твердофазовым переходом ассоциации 
оливин -I- энстатит + диопсид -I- высокоглиноземистый хромшпинелид в плагио
клазсодержащую; в-третьих, следами частичного плавления с обособлением 
плагиоклаз-диопсидовых сегрегаций, обогащенных титаном, щелочами, которые 
окружены каймами (оболочками) дунитового состава. Этот тип преобразований 
является естественным продолжением метаморфической дифференциации и воз
никал прежде всего на участках с ’’подготовленным” к процессу плавления хими
ческим составом, уже обогащенным глиноземом, титаном, щелочами. Первый же 
тип преобразований представляет, по-существу, реакцию реститового субстрата 
на отделение (выплавление) базальтоидных компонентов. Вынос алюминия, 
хрома, титана, железа и натрия из пироксенов с одновременным накоплением 
хрома в шпинелидах и повышением магнезиальности оливинов, представляет 
собой, таким образом, рестирование вещества в ряду лерцолит -» гарцбургит -* дунит.

Накопление железа и титана при сохранении кремнекислотности в конечных



продуктах дифференциации (верлитах—пироксенитах) характеризует толеитовый 
тренд фракционирования компонентов. В этом же ряду, очевидно, находится и 
роговообманковое габбро. Внедрение габбро отделено временным интервалом 
от формирования полосчатой серии, как это подтверждают интрузивные контакты 
между ними. В то же время, судя по закономерному положению габброидов 
в общем разрезе (аналогичному строению офиолитовых комплексов) и хими
ческому составу пород, представляется вероятным, что габброиды являются 
наиболее поздними продуктами дифференциации базальтоидной магмы, отделен
ной из лерцолитов.

Кристаллизация базальтоидной магмы шла в присутствии водосодержащего 
флюида, на что указывает наличие первичного амфибола в различных породах — 
пироксенитах и верлитах (незначительное количество паргаситовой роговой 
обманки) и габброидах, содержащих до 30% роговой обманки. Редкие зерна 
первичного амфибола встречаются спорадически и в плагиоклазсодержащих 
лерцолитах, что, вероятно, отражает участие водного флюида в процессе частичного 
плавления.

Метаморфические преобразования ультраосновных и габброидных пород в 
коровых условиях были локальны. Они охватили в основном габброиды и в 
меньшей мере пироксениты и верлиты с линзами дунитов. Наиболее высокая 
степень метаморфизма пород представлена фацией гранатовых амфиболитов, 
формировавшихся по роговообманковым габбро и габбро-диабазам. Образо
вание этих метаморфитов происходило до шарьирования офиолитового аллох
тона в пределы Зилаирского прогиба и было связано, вероятно, с наиболее ранними 
перемещениями габбро-ультрабазитового тела в коре. В процессе шарьирования 
амфиболиты испытали разнообразные диафторические преобразования зелено
сланцевой фации метаморфизма.

МАССИВ НУРАЛИ

Нуралинский массив расположен в промышленном районе Южного Урала, 
на его восточном склоне, в 100 км к юго-западу от г. Челябинска. Он пред
ставляет одно из тел в гигантской полосе макромеланжа [232], протянувшейся 
вдоль восточного крыла Уралтауского антиклинория, на сочленении его с за
падным крылом Магнитогорского мегасинклинория в зоне Главного уральского 
разлома (см. рис. 1). Стратиграфия, вулканизм и тектоническое строение района 
хорошо изучены и рассмотрены в многочисленных публикациях [71, 87, 115, 
137, 181, 232, 261 и др.].

Тектоническое положение
Вулканогенно-осадочные толщи, ультрабазиты, габброиды и амфиболиты 

слагают здесь чрезвычайно сильно деформированный пакет пластин, надвинутый 
к западу на кварциты и кристаллические сланцы Уралтауского антиклинория. 
В разрезе выделяются: 1) предположительно ордовикские основные метавулканиты 
толеитовой серии [137] с подчиненным количеством песчаников и сланцев; 
2) силурийские (Si—S2) диабазы и спилиты типа высокоглиноземистых базальтов 
и толеитов с пачками граптолитовых сланцев; 3) нижнедевоне кие (D!) конгло- 
брекчии, гравелиты, песчаники и аргиллиты с обломками пород офиолитовой 
ассоциации, перекрытые сероцветной кремнисто-терригенной толщей (D?—D2ef). 
Эти отложения накапливались в западной части Магнитогорского прогиба, 
выделяемой С.Г. Самыгиным [232] как конседиментационная Вознесенско- 
Халиловская структура. Восточнее формировались образования Таналык-Ирендык- 
ской структуры, где начиная с силура, шло накопление мощных толщ диабазов, 
спилитов, кремней и яшм а в раннем девоне—Эйфеле — базальтов и андезито- 
базальтов. Ордовикско-силурийские отложения рассмотренных разрезов пред



ставляют собой комплекс океанической стадии развития палеоструктур, верхне
силурийские—эйфельские — комплекс раннего этапа переходной стадии [181, 250].

Начало роста островодужных поднятий связано с первыми этапами скучи- 
вания разрезов океанической коры в раннедевонское [232], возможно, поздне
силурийское время. Серпентинизированные ультрабазиты к этому времени уже 
входили в состав коры океанического типа. Последующий этап сжатия и окучи
вания в эйфельское время привел к формированию макромеланжа, насыщенного 
ультрабазитовыми телами, включая массивы Сакмаро-Вознесенского пояса, Абза- 
новский, Миндяк и другие. Дальнейшее (D2gv—D3f и D3—Civ) шарьирование 
покровов к западу сопровождалось тектоническим раздавливанием этой зоны, 
срывом и перемещением фрагментов раннепалеозойских вулканогенно-осадочных 
разрезов и ультрабазитовых пластин с формированием таких крупных аллохтонов, 
как Кракинский. Как было показано выше, тела ультрабазитов, расположенные в 
современной структуре восточнее Уралтауского антиклинория, в зоне Главного 
разлома, представляют собой ’’корневую” область для аллохтонов Сакмарской 
структурно-фациальной зоны, протягивающейся западнее Уралтау [87, 232]. 
Следует еще раз отметить, что в большом числе работ, вплоть до построения 
тектонической карты Урала на новых мобилистских принципах, ультраосновные 
тела в этой области рассматривались как интрузии силурийского и девонского 
возраста [196, 208, 240 и др.]. Наиболее полное петрографическое описание 
Нуралинского массива было сделано Г.Б. Рудником [208], пришедшем к выводу о 
существовании вертикальной зональности в разрезе: дуниты вверх по разрезу 
сменяются гарцбургитами, плагиоклазовыми лерцолитами и далее — полосчатыми 
дунит-пироксенитами. Образование вертикальной зональности связывалось с 
позднемагматическими—метасоматическими процессами пироксенизации и фельд- 
шпатизации дунитов, затем гарцбургитов по ортогональной сетке трещин. 
Аналогичная вертикальная расслоенность (с иной трактовкой ее генезиса) пред
полагалась в работах [96, 171, 246] и предполагается для многих ультраосновных 
массивов Урала, так что модель строения, предложенная Г.Б. Рудником, является 
широко распространенной (если не общепринятой) на Урале.

Структурно-петрографическое картирование массива, проведенное автором 
совместно с Е.А. Денисовой, и последующий анализ материала показали прин
ципиально иную структуру массива и позволили предложить новую трактовку 
генезиса пород [231].

Геологическое строение
Нуралинский массив занимает площадь около 100 км2, эрозионный врез 

достигает 400 м. Тектонический сброс в долине р. Шерамбай разделяет его на 
два тела: южное, более крупное, выступает на хребте Нурали, где обнажена 
большая часть разреза, слабо нарушенная тектонически; северное, вскрытое 
на хр. Сияк-Тукун, представляет в основном нижние части разреза, тектонически 
совмещенные с фрагментами верхних горизонтов (рис. 16).

В южном теле, ориентированном меридионально, западный контакт ультра
базитов с докембрийскими толщами хребта Уралтау — слюдистыми кварцитами и 
слюдисто-кварцевыми сланцами — представляет собой тектоническое нарушение, 
круто падающее на восток. С востока и юго-востока ультрабазиты граничат с 
толщами серпентинитового полимиктового меланжа; зоны рассланцевания на 
контакте имеют нередко пологое западно-северо-западное падение, реже — суб
вертикальное.

Вдоль северо-западного контакта прослеживается полоса (шириной 0,3—0,5 км) 
выходов крупнозернистых лерцолитов с повышенным (до 50%) содержанием 
пироксенов. Хребет Нурали и рассекающие его долины сложены преимущественно 
плагиоклазовыми лерцолитами с подчиненным количеством лерцолитов без



плагиоклаза, а также гарцбургитов и дунитов. На восточных и юго-восточных 
склонах хребта и у его подножия обнажаются гарцбургиты, в которых п<5 удалении 
от границы с лерцолитами нарастает количество дунитов. Ширина полосы 
выходов лерцолитов вкрест ее простирания составляет 1,5—1,8 км, гарцбургитов 
и дунитов — от 0,4 км до 1,8 км. Восточнее, в невысоких грядах, обнажаются 
полосчато чередующиеся дуниты, верлиты, клинопироксениты и вебстериты 
(ширина выходов 0,4—0,6 км). Роговообманково-плагиоклазовые амфиболиты и 
тоналиты, слагающие следующую к востоку цепь холмов, отделены от пироксе- 
нитов рассланцованными серпентинитами и слагают относительно слабо пере
мещенные тектонические пластины верхней части разреза, переходящие к толще 
меланжа. Далее к востоку в серпентинитах обнажаются линзовидные блоки 
плагиоклазовых и плагиоклаз-пироксеновых порфиритов, диабазов, конгломе
ратов, вулканомиктовых песчаников, известняков и кремнистых пород, пред
ставляющих фрагменты разреза с общим возрастным интервалом Si—Civ2_3 (по 
данным Б.М. Садрисламова, Т.И. Фроловой, Е.А. Шумихина). Общая мощность 
толщи полимиктового меланжа составляет в этом районе около километра, 
однако эта оценка весьма приблизительна из-за сложной структуры толщи, 
смятой в складки и разбитой на серию чешуй.

Северное тело массива представляет собой маломощную деформированную 
пластину, нижняя часть разреза которой сложена серпентинитами, а в подошве 
располагается толща полимиктового меланжа, надвинутая вместе с ультра- 
базитами на до кембрийские слюдистые кварциты. В строении пластины участвуют 
крупнозернистые лерцолиты, аналогичные вскрытым >вдоль северо-западного 
контакта южного тела, плагиоклазовые лерцолиты и тектонически совмещенные 
с ними породы полосчатой серии.

Серии пород протягиваются в северо-северо-восточном направлении; их кон
такты по материалам картирования и бурения (данные Е.А. Шумихина и И.С. Ани
симова) имеют крутое залегание. Максимальная суммарная мощность сохранив
шегося разреза составляет около 3,5 км. Этот разрез тектонически повернут 
таким образом, то пироксениты и амфиболиты вскрываются вдоль его текто
нической подошвы: крутые контакты между сериями пород слабо наклонены к 
западу. Общая закономерность в распределении пород на массиве, как видно 
из приведенного описания и карты (см. рис. 16), аналогична той, что присуща 
типичным офиолитовым разрезам: лерцолиты и плагиоклазовые лерцолиты 
гарцбургиты — дуниты — пироксениты (полосчатая серия). Все выделенные толщи 
связаны постепенными переходами (рассмотренными ниже), и это наряду с 
пространственным отделением плагиоклазовых лерцолитов от пород полосчатой 
серии выходами гарцбургитов и дунитов и поздним относительно гарцбургитов 
временем формирования пород полосчатой серии определенно указывает на 
первичное залегание лерцолитов в наиболее "глубокой” части разреза, макси
мально удаленной от первичного края тела.

Состав и структура серий. Рассмотрим петрографические составы, деформа
ционные макро- и микроструктуры пород, наиболее полно представляющие 
последовательные (в направлении к полосчатой серии) части разреза.

Лерцолиты крупнозернистые содержат до 50% крупных (5—10 мм) пироксенов: 
до 30% энстатита и до 20% диопсида, 50—60% оливина, 1—2% светлого палевого 
или оливкового ксеноморфного хромшпинелида. Вторичные минералы пред
ставлены серпентином, магнетитом, тальком, карбонатом. Характерны сильные 
деформации пироксенов с изгибами, полосами излома и рекристаллизацией 
по краям. В оливине развиты полосы излома, субзерновые структуры и участки 
рекристаллизации. Линейно-плоскостные ориентировки обусловлены формой и 
расположением пироксенов и шпинелидов. Картирование этих элементов и по
лосчатости показывает преимущественно моноклинальное залегание структур 
и фрагменты складок размером сотни метров.
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Рис. 16. Геологическая карта массива Нурали [231]
1 — верхнепротерозойские отложения: кварциты, слюдистые сланцы; 2 — верхнедевонские карбоновые: 

кремнистые и глинистые сланцы, песчаники; 3 — четвертичные аллювиальные отложения; 4—9 — серии 
пород Нуралинского массива (их границы в основании разреза показаны точками): 4 — крупнозернистые 
перцолиты с высокоглиноземистым шпинелидом, 5 — шпинель-плагиоклазовые лерцолиты с подчиненным 
количеством лерцолитов, гарцбургитов, дунитов, 6 — гарцбургиты и дуниты, 7 — полосчатое чередование



Шпинелъ-плагиоклазовые лерцолиты представляют значительную часть раз
реза массива, включающую также лерцолиты без плагиоклаза и небольшое 
количество гарцбургитов и дунитов. Состав лерцолитов: оливин — 70%, энстатит — 
15—20, диопсид — 3—10, плагиоклаз 0,5—5, темно-бурый или непрозрачный 
хромшпинелид — 1—2%. Распространены плагиоклазовые гарцбургиты, содержа
щие 0,5—2% диопсида. Степень петельчатой (безмагнетитовой) серпентинизации 
колеблется от 10 до 70%; оталькование, амфиболизация пироксенов проявлены 
только в зонах тектонических нарушений.

Слабо выраженная полосчатость обусловлена послойным распределением пи
роксенов и плагиоклаза; совпадение линейно-плоскостной ориентировки минералов 
с плоскостью полосчатости делает текстуру породы очень четкой. Особую 
выразительность она приобретает благодаря агрегатной линейности — вытянутым 
уплощенным шлирам (1,5X2X10 мм) плагиоклаза и хромшпинелида, реже 
пироксенов. При картировании структурных элементов установлено, что полосча
тость очерчивает разнопорядковые складки, с амплитудами от 2 м до сотен метров, 
как правило, с пологим наклоном крыльев (до 40°) и хорошо выраженными 
шарнирными зонами. Шарниры складок полого, под углами 10—30°, погру
жаются на юго-запад по азимуту 220—240°; линейность ориентирована вдоль 
шарниров складок (см. рис. 16). Пологое, до горизонтального, залегание линейности 
чрезвычайно характерно для всей вскрытой (по вертикали около 1000 м) части 
разреза плагиоклазовых лерцолитов: оно сохраняется как на водоразделе, так 
и на забое скважины (глубина 450 м) N 1 в долине р. Миасс (см. рис. 16, разрез).

Таким образом, складчатые структуры в шпинель-плагиоклазовых лерцолитах, 
а также в перемежающихся с ними породах ориентированы с азимутальным 
и угловым несогласием по отношению к контакту тела и границам выделенных 
серией. __

Микроструктуры пород, как правило, разнозернистые: оливин и энстатит 
образуют крупные порфирокластические зерна со следами деформаций (мозаичное, 
волнистое угасание, полосы излома, изгибы ламеллей диопсида) и слагают мелко
зернистый (0,2—2,0 мм) агрегат, цементирующий порфирокласты. Крупные диоп
сиды появляются при содержании их свыше 4—5%. Хромшпинелид наблюдается 
в скелетных зернах (до 0,2 мм) в срастании с мелкозернистым плагиоклазом 
(0,2—0,5 мм) (рис. 17), реже в суб- или идиоморфных зернах (0,3—0,5 мм) среди 
оливинов, иногда в ксеноморфных зернах (0,5—1,0 мм) на периферии крупных 
таблиц энстатита. Плагиоклаз, помимо срастаний с хромшпинелидом, образует 
цепочки мелких зерен с округлыми очертаниями.

При петроструктурных исследованиях выявлены отчетливые преимущественные 
ориентировки осей оптической индикатрисы, закономерно связанные с линейно
плоскостной текстурой породы [231]. В образцах с хорошей уплощенностью и 
слабой линейностью проявлен сильный максимум Np оливина и максимум Nm 
энстатита. Две другие оси оливина л энстатита образуют пояса в уплощенности; 
при этом Ng концентрируется вблизи линейности. В образцах с четкой линей
ностью лучше всего ориентированы оси Ng оливина и энстатита — их сильные 
максимумы параллельны линейности. Остальные оси образуют пояса, перпенди
кулярные слабой уплощенности. Образование подобных преимущественных ориен
тировок осей индикатрисы объясняется (с привлечением анализа ориентировок * 11

дунитов, верлитов и пироксенитов, 8 — амфиболиты и тоналиты, 9 — серпентиниты; 10 — меланж;
11 — ориентировка залегания полосчатых и плоскостных структур: а — крутое — 40—85°. б — пологое — 
до 40°, в — горизонтальное; 12 — склонение линейности: а — крутое — 40—85°, б — пологое — 
до 40°; 13 — жилы: а — энстатит-диопсидовые, б — габбровые; 14 — положение буровых скважин 
(данные И.С. Анисимова, Е.А. Шумихина)

На схеме: складчатые структуры в плагиоклазовых лерцолитах: черное — шлиры, обогащенные плагио
клазом, параллельны линейности (штрихи); секущими плоскостями показана ориентировка жил пироксенитов 
(заштриховано) и габбро (точки); вверху — положение главных осей напряжений (oi >  ог >  о0



Рис. 17. Хромшпинелид среди гидрогроссуляр-соссю- 
ритового агрегата (по плагиоклазу?). Отраженный свет, 
увел. 100

Рис. 18. Ламелли диопсида в энстатите, гарцбургит, 
массив Нурали. Светлое — Са К ай увел. 600

полос излома в оливинах) механизмом внутри кристаллического скольжения 
оливинов по системам (010) [100] (в образцах с уплощенностью) и {OKI} [100] 
(в образцах с линейностью), энстатитов — по (100) [001]. Встречен также тип 
петроструктур энстатита с максимумом Np, перпендикулярным уплощенности, 
что позволяет предполагать в данном случае в качестве ведущего механизма 
пластической деформации синтектоническую рекристаллизацию.

В дунит-гарцбургитовой серии гарцбургиты слагают нижнюю часть разреза, 
непосредственно сменяющую лерцолитовую толщу. Гарцбургиты состоят из 
оливина (80—85%), энстатита (10—15%), вишнево-красного хромшпинелида (1—2%) 
и примеси диопсида (~1%). Степень петельчатой серпентинизации 30—70%. 
Четкая полосчатая текстура гарцбургитов обусловлена неравномерно-послойным 
распределением энстатита: в интервалах 2—30 см его количество меняется от 
5 до 80%, преобладают 15—20%-ные содержания, существенно энстатитовые 
полосы — самые маломощные. Количество и мощность дунитовых полос возрастает 
с запада на восток, при приближении к полосчатой серии. Уплощенност*» мине
ралов выражена слабее, чем в плагиоклазовых лерцолитах. Линейность пред



ставлена агрегатами энстатит + хромшпинелид + диопсид и цепочками хром- 
шпинелида; наблюдалась линейность ’’растаскивания” энстатитов. Полосчатость 
гарцбургитов очерчивает складки менее напряженные и более крупные, чем в 
серии плагиоклазовых лерцолитов. Ориентировка полосчатости пород этих 
серий в зоне их контакта совпадает; по мере приближения к границе с дунит- 
верлит-пироксенитовой серией залегание полосчатости меняется: преобладают 
северо-северо-восточные простирания и субвертикальные падения, согласные с 
этой границей, т.е. наблюдается картина, аналогичная рассмотренной в массиве 
Средний Крака. Линейность в гарцбургитах имеет южные и юго-западные 
склонения под углами от 30 до 80°.

В грубозернистой микроструктуре гарцбургитов относительно мало рекристал- 
лизованных участков; остаточные деформации в оливине и энстатите те же, 
что и в лерцолитах. Ксеноморфный хромшпинелид и редкие зерна диопсида 
тяготеют к крупным энстатитам, в которых часто наблюдаются структуры 
распада с выделением пластинок диопсида (рис. 18). Петроструктурный анализ 
показал, что деформация породы осуществлялась в основном путем внутри- 
кристаллического скольжения по системам (010) [100] в оливине и (100) [001] 
в энстатите подобно системам скольжения в тех же минералах плагиоклазовых 
лерцолитов. Эти данные позволяют считать сходными условия деформаций 
пород и, возможно, относить их к одному этапу.

Дуниты состоят из грубозернистого оливина с тонкозернистым субидио- 
морфным хромшпинелидом (до 2%) и примесью диопсида (~1%), иногда мелкого 
энстатита. Ориентированные текстуры в виде цепочек, струй и кулисообразно 
расположенных полос хромита имеют преобладающее северо-восточное прости
рание и субвертикальное падение, залегая согласно с полосчатостью в гарц
бургитах и близрасположенных выходах дунит-верлит-пироксенитовой серии. 
Внутризерновые деформации те же, что и в гарцбургитах.

В полосчатой дунит-верлит-пироксенитовой серии строение разреза восстанав
ливается по отдельным фрагментам. С запада на восток (снизу вверх по разрезу) 
обнажаются:

1. Массивные верлиты с неравномерным распределением порфировидного пироксена, содержащие 
редкие сантиметровые прослои диопсидитита. 8 м.

2. Тонкопереслаивающиеся мелкозернистые верлиты с подчиненным количеством ортопироксена и 
дунитов (1—3 см), в которых прослеживаются 2—3-миллиметровые прослойки тонкозернистых 
хромитов. 15 м.

3. Массивные клинопироксениты, крупно- и грубозернистые. 10 м.
4. Дуниты с прослойками хромита (2—5 мм) и клинопироксена, амфибола (10—30 мм). 2 м.
5. Полосчато-линзовидные вебстериты с переменным количеством оливина и ярко-зеленым 

диопсидом. 15 м.
6. Пегматоидные оливин-энстатитовые породы гнейсовидной структуры, неравномерно рассланцо- 

ванные с линзами (?) дунитов. 20 м.
Горизонты тонкополосчатых верлитов и массивных клинопироксенитов, по- 

видимому, повторяются; однако неравномерная обнаженность не позволяет 
восстановить полную картину разреза. Границы между перечисленными гори
зонтами четкие и ровные, мощность прослоев хорошо выдержана, и даже санти
метровые прослои прослеживают по простиранию на десятки (возможно, <сотни) 
метров. Линейность отсутствует, что резко отличает структуру этих пород от 
структур лерцолитов и гарцбургитов. Полосчатость смята в складки с восточным 
и юго-восточным падением осевых плоскостей; шарниры складок погружаются 
на восток и юго-восток под углами 60—70°. В целом залегание полосчатости 
субсогласно границе с дунит-гарцбургитовой серией и резко дискордантно струк
турам в серии плагиоклазовых лерцолитов.

Микроструктуры характеризуются слоистым распределением уплощенных ми
нералов, чередованием крупно- и грубозернистых разновидностей с мелко
зернистыми. Остаточные деформации в минералах, как правило, отсутствуют.



Типичным для состава пород полосчатой серии является спорадическое появ
ление ортопироксена почти во всех разновидностях и широкое распространение 
в них бледноокрашенного амфибола (паргаситовой роговой обманки). Хромшпине- 
лид в клинопироксенитах отсутствует, в верлитах и вебстеритах он редок, а в 
дунитах — составляет до 3% объема породы.

Петроструктурный анализ дунитов, переслаивающихся с клинопироксенитами, 
и верлитов показал, что оливиновые зерна имеют четкую уплощенность, парал
лельную полосчатости пород. Закономерная ориентировка осей оптической 
индикатрисы практически отсутствует, намечается лишь слабая тенденция перпенди
кулярного расположения Ng к уплощенности и полосчатости. Таким образом, 
в породах полосчатой серии не обнаружены деформационные микроструктуры, 
сходные со структурами плагиоклазовых лерцолитов и гарцбургитов. Эти данные 
свидетельствуют о принципиально различных условиях образования полосчатых 
текстур в изученном разрезе: если для пород нижних частей разреза — лерцо
литов (плагиоклазовых) и гарцбургитов — установлено их развитие в процессе 
твердопластического течения вещества, то для пород дунит-верлит-пироксени- 
товой серии возможно предположение об образовании полосчатости и уплощен
ности при ламинарном (дифференциальном) течении магматического материала. 
Дополнительным аргументом в пользу этого предположения является сходство 
тенденции ориентировки оливина (перпендикулярно уплощенности) в верлитах 
и оливиновых базальтах [325]. Последующие слабые складчатые деформации 
пород полосчатой серии не привели к возникновению преимущественных ориенти
ровок минералов, что, очевидно, свидетельствует о сравнительно низкотемпера
турных условиях этого процесса.

Контакты между сериями. Границы между выделенными сериями пород не 
являются плоскостями, разделяющими петрографические разновидности, а пред
ставляют собой зоны постепенного перехода между ними, как и на массиве 
Средний Крака.

1. Зона перехода между толщами лерцолитов—плагиоклазовых лерцолитов и 
дунит-гарцбургитов имеет мощность 100—300 м. В ее пределах лерцолиты без 
плагиоклаза насыщены уплощенными шлирами (от 0,1X0,3X1,5 м до 0,5X1,5X5 м) 
плагиоклазовых лерцолитов, вытянутых согласно с агрегатной линейностью. 
В ряде обнажений устанавливается приуроченность шлиров к замковым частям 
складок, очерченных полосчатостью, и пологое погружение их на юго-запад 
согласно с шарнирами складок (см. рис. 16). Плагиоклазовые лерцолиты окру
жены оболочкой (мощностью от сантиметров до метра) дунита и(или) гарцбургита 
с пятнисто-рассеянным энстатитом. Шлиры часто имеют линзовидно-сгустковую 
текстуру; уплощенно-вытянутые сгущения обогащены плагиоклазом (до 30%) и 
диопсидом (до 25—35%), так что отдельные участки имеют состав оливинового 
меланократового габбро аналогично шлирам в лерцолитах Кракинского массива. 
В этой же зоне развиты жилы диопсидититов и вебстеритов, реже габбро, ориенти
рованные часто под большими углами к шарнирам складок (см. рис. 16).

Следует отметить, что жилы пироксенитов и шлирово-линзовидное распределе
ние пород и минералов встречаются также и вдали от контакта с гарцбургитами, 
но здесь, в зоне перехода, они определяют строение разреза и выражены очень 
четко. При приближении к гарцбургитам количество и размеры шлиров плагио
клазовых лерцолитов уменьшаются и постепенно они превращаются в санти
метровые линзы, цепочки плагиоклаза и диопсида в гарцбургитах. Все плагио
клазсодержащие обособления (шлиры, линейность) ориентированы с резким 
азимутальным и угловым несогласием по отношению к границе с дунит-гарц- 
бургитовой серией. Рассмотренные структурные соотношения пород отражают 
прежде всего дифференциацию вещества: на месте лерцолитов с глиноземистой 
шпинелью формируются плагиоклазсодержащие породы с более высоким, чем 
в исходных, содержанием алюминия кальция и комплементарные им дуниты и 
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гарцбургиты, обедненные этими компонентами. Те же структурные соотношения 
свидетельствуют о динамических условиях дифференциации в ходе пластического 
течения вещества при ориентированном давлении, а также о снижении общего 
давления в течение процесса (образование низкобарического оливин-анортитового 
парагенезиса в первую очередь в шарнирах складок — зонах относительной 
декомпрессии).

Таким образом, соотношения пород в зоне перехода между существенно 
лерцолитовой и дунит-гарцбургитовой сериями на массивах Нурали и Средний 
Крака полностью совпадают, что, очевидно, отражает сходный механизм и 
условия формирования этих разрезов.

2. В зоне перехода между дунит-гарцбургитовой и дунит-верлит-клинопироксе- 
нитовой сериями, возможно, существует чисто дунитовый горизонт. Однако 
плохая обнаженность этого участка массива не позволяет выделить дуниты как 
самостоятельное тело. В гарцбургитах при приближении к их восточной границе 
нарастает количество и мощность дунитовых прослоев и линз, согласных с 
полосчатостью гарцбургитов. В 30—150 м от выходов пироксенитов полосчатой 
серии обнажаются дуниты, содержащие реликтовые участки гарцбургитов. Ду. 
нитовые тела, гарцбургитовые фрагменты и полосчатость в них имеют северо- 
восточное простирание, субвертикальное падение и конформны границе с полос
чатой серией.

Итак, оба рассмотренных контакта представляют дробное чередование петро
графических разновидностей с постепенным нарастанием объема пород последую
щей толщи разреза. В зонах перехода отсутствует структурная дискордантность 
контактирующих толщ, хотя существует крупное структурное несогласие между 
серией лерцолитов—плагиоклазовых лерцолитбв и расположенными выше по 
разрезу сериями дунит-гарцбургитовой (ее верхней частью) и дунит-верлит- 
пироксенитовой.

Состав минералов и пород. Состав оливина, энстатита, диопсида и хром- 
шпинелида, присутствующих в переменных количествах во всех породах массива 
меняется по разрезу от лерцолитов к верлитам и пироксенитам. Кроме того* 
так же как и в ультрабазитах массива Средний Крака, установлены вариации 
Состава минералов разных генераций и в пределах отдельных крупных 
рен.

Шпинелъ-плагиоклазовые лерцолиты — породы с максимальным количеством 
минеральных фаз— характеризуются слабыми колебаниями железистости по
родообразующих минералов: /  оливина равно 9,8—10,6,/энстатита — 9,2—10,9 (см 
рис. 12, а также [231]). Железистость оливина стабильна по площади зерен и в 
различных их генерациях; содержание окиси никеля в нем составляет 0,30—0,41%. в 
знстатитах железистость слабо нарастает от центра к краям зерен: от 9,2 до 10,0. Для 
их составов наиболее значительны и закономерны вариации содержаний АЬОз, Сг2Оэ 
и ТЮг. Для первых двух окислов они заключаются в основном в их уменьшении от 
ядер к краям крупных зерен, тогда как количество ТЮг меняется на разных участках 
массива и одновременно по зонам в пределах зерна (см. рис. 12, 13). Так, в крупном 
энстатите обр. 183 содержание АЬОз от центра к краю падает от 4,05 до 2,3% 
значительно меньше снижается Сг2Оз — от 0,66 до 0,52% (обр. 25), количество ТЮ2 в 
обр. 25 в разных зернах меняется от 0,04 до 0,16%. Содержание Na20  во всех 
знстатитах не поднимается выше 0,08%, СаО— выше 1,44% (воллостонитовая 
молекула составляет 1,1—2,8%).

Диопсиды имеют относительно низкую железистость — 7,0—9,6; коли
чество АЬОз, Сг2Оз, ТЮг и Na20  в них выше, нежели в знстатитах; направленность 
вариаций их количеств аналогична рассмотренной в знстатитах. Прямая корреля
ция содержаний зтих окислов в диопсидах и знстатитах наблюдается во всех 
анализированных образцах: максимальное количество ТЮг (0,48%) установлено в 
диопсиде обр. 25, содержащем наиболее титанистый энстатит (см. рис. 13)



АЬОз (4,60%) — в диопсиде обр. 183, где отмечено наибольшее количество АЬОз в 
энстатите, и т.д.

Плагиоклазы содержат от 69 до 77% анортитовой молекулы [231]; в этом 
интервале меняется основность плагиоклаза как в различных зернах одного 
шлифа, так и в разных образцах. Зональность или закономерные изменения 
состава по разрезу не обнаружены.

Хромшпинелиды представлены идиоморфными кристаллами среди оливина и 
скелетными зернами среди плагиоклаза. Первые имеют более высокую желе- 
зистость — 43,1 против 33,1 у зерен рядом с плагиоклазами. Степень окислен- 
ности железа сравнительно высока: формульное количество Fe2+ составляет 
0,725—1,385. Содержание СггОз (31,33—32,64%) и АЬОз (30,27—32,56%) в шпинели- 
дах практически не меняется; глиноземистость Хм = 100 А1/(А1 + Сг), количество 
ионов составляет 59,0—60,2%; количество ТЮг в шпинелидах и пироксенах 
прямо коррелируется.

Лерцолиты без плагиоклаза содержат более высокоглиноземистый шпинелид 
(обр. 165, Хм = 66,1) с умеренной железистостью и очень низкой степенью 
окисленности железа (Fe3+ = 0,028). Магнезиальные оливины i f  = 8,4) выделяются 
высокими содержаниями окиси никеля (0,53%). Энстатиты и диопсиды этих 
пород характеризуются наиболее высокими количествами всех рассмотренных 
окислов, кроме титана, и максимально высоким количеством 1ЧагО (0,73%) в 
диопсидах.

Гарцбургиты сложены высокомагнезиальными силикатами: железистость оли
вина составляет 8,6—8,8, энстатита — 8,3—8,7, диопсида — 6,6—6,9. Количество 
АЬОз, СггОз и Na2<3 в энстатите и диопсиде аналогично средним содержаниям 
этих окислов в пироксенах лерцолитов (см. рис. 12), а количество ТЮг заметно 
ниже — 0,03% в энстатите и до 0,15% в диопсиде. Хромистость, глиноземистость 
шпинелида близки таковым в плагиоклазовых лерцолитах (Л"А1 = 60,3-i-60,7), 
железистость его ниже i f  = 30,6-5-34,4) и практически отсутствует окисное железо.

В дунитах, залегающих в верхней части разреза дунит-гарцбургитской серии, 
магнезиальный оливин i f  =  8,3) ассоциирует с высокохромистым и наиболее 
железистым (из всех рассмотренных) шпинелидом (СггОз — 52,08%, /  =  49,5, 
см. [231]). Степень окисленности железа та же, что и в шпинель-плагиоклазовых 
лерцолитах, т.е. повышена в' сравнении с бесплатноклазовыми лерцолитами и 
гарцбургитами).

Вер литы выделяются высокой железистостью оливина и диопсида — до 22,8 и 
17,7 соответственно [231]. Содержание никеля в оливинах низкое — 0,10—0,14%. 
В диопсидах сильно понижено в сравнении с рассмотренными сериями коли
чество СггОз (до 0,19%) и Na2 0  (до 0,14%); количество АЬОз (3,17—3,35%) и 
ТЮг (0,27—0,32%) остается высоким. Бледноокрашенный амфибол представлен 
титанистой паргаситовой роговой обманкой состава [(Nao^Ko.ouCaj^isb^i 
(Mg3>366Fe| 029Mn00|4Ni0 ̂ Tio М8Сг0 049А1о.48г)5,030] 7,851 (Si6,279AliV72i)8.ooo022(OH)2.

Таким образом, для составов пород характерны следующие закономерности.
1. Существование ряда равновесных минеральных парагенезисов с сопряжен

ными вариациями состава минералов. Температуры установления равновесий 
рассчитывались по Сг—А1У|-термометру [408]. Самые высокие значения Т = 1160°С 
получены для пары ядро крупного энстатита—крупный диопсид в плагиокла- 
зовом лерцолите обр. 183. Для краевой зоны того же зерна энстатита — мелкого 
диопсида — Т =  870°С. В том же образце получены относительно низкие 
значения для ядер (Г = 1050°С) и высокие для краевых зон (980°С). Большое 
количество рассчитанных равновесий показывает, что использование методов 
геотермометрии данного типа ограничивается прежде всего петрографическими 
посылками. Несмотря на то, что различные генерации зерен выделяются большей 
частью уверенно, выбор конкретных равновесных пар условен (состав ядер 
энстатита и крупного диопсида варьирует в одном образце, и рассчитанная



температура равновесия соответственно меняется в зависимости от выбора 
комбинаций энстатит—диопсид). Очевидно, для уверенных оценок необходимы 
определения Т для большего количества пар, поэтому температуры, рассчи
танные в образцах лерцолита 165 (980°С) и гарцбургита 3 А (для центра зерен 
Т = 1020°, для краевых зон Т = 990°С) следует оценивать лишь как возможные 
конечные значения температур при установлении химического равновесия в 
породах.

2. Направленное изменение состава первичных равновесных фаз выражается в 
последовательном обеднении пироксенов хромом, алюминием (в том числе и A1IVX 
титаном и слабым увеличением их железистости, что отражает в целом падение 
температуры их кристаллизации и известково-щелочной тренд дифференциации 
компонентов [453].

3. В сохранившейся части разреза устанавливаются два типа изменения желе
зистости породообразующих минералов: первый — неравномерное в разрезе и 
относительно слабое в целом увеличение ее в плагиоклазовых лерцолитах, 
второй — резкое увеличение железистости в породах полосчатой серии.В обоих 
случаях в пироксенах при увеличении железистости сохраняется высокое со
держание окиси алюминия, и в частности алюминия в четверной координации, 
а также окиси титана. Содержание окиси хрома в пироксенах плагиоклазовых 
лерцолитов остается высоким, а в относительно поздней серии пород, в пироксенах 
верлитов, с увеличением степени фракционирования (и ростом железистости) 
количество СггОз резко падает.

Рассмотренное поведение химических компонентов в ходе дифференциации 
вещества (независимо от ее способа) показывает, что толеитовый тренд фракцио
нирования четко проявлен при образовании верлитов (пироксенитов) с дунитами 
полосчатой серии. Роль кислорода возрастает в ходе формирования всего раз
реза, о чем можно судить по увеличению степени окисленности железа в шпине- 
лидах. Кристаллизация пород полосчатой серии, так же как и в Кракинском 
массиве, происходила в присутствии воды, на что указывает наличие в них 
амфибола.

Химический состав пород массива Нурали, как и состав Кракинских ультра- 
базитов, закономерно меняется по разрезу и во времени: от самых ранних лерцо
литов "глубинных” частей разреза (наиболее удаленных от контакта с полосча
той серией) к дунитам снижаются содержания SiC>2, АЬОз, СаО, ТЮг и общая 
железистость пород — от 10,5 до 8,2; в верлитах и пироксенитах полосчатой 
серии более высокая железистость варьирует от 12,7 до 20,7, содержание ТЮг растет 
вместе с железистостью; содержание окиси кальция меняется пропорционально 
количеству клинопироксена (табл. 10 приложения, см. рис. 15). Важно отметить, 
что содержания окиси алюминия и кальция в шпинелевых и плагиоклазсодержащих 
лерцолитах варьируют в одинаковых пределах и, следовательно, появление в 
лерцолитах плагиоклаза не является только функцией состава среды, например, 
в зависимости от обогащения ее алюминием при одинаковой кремне кислот
ности (ср. обр. 207 и 25-А, 183). Относительно высокое (0,33%) содержание окиси 
хрома в дунитах обусловлено высокой хромистостью акцессорного шпинелида.

История формирования разреза
Современное структурное положение ультрабазиты массива Нурали заняли 

после неоднократных тектонических перемещений. В раннепалеозойское время 
как блоки дифференцированного верхнемантийного материала они поступили 
в кору океанического типа, затем в процессе скучивания океанической коры 
на ряде этапов, начиная с позднесилурийского—раннедевонского времени, они 
были шарьированы в сторону континентальной окраины, на запад. При шарьиро- 
вании происходило тектоническое совмещение их с покровами пород острово-



дужной ассоциации, дезинтегрирование с образованием серии пластин, чешуй и 
поставлением материала для цемента мегамеланжевой зоны. Тем не менее в 
оставшемся блоке сохранились фрагменты разреза, формировавшегося до коровых 
перемещений.

В этом разрезе существенно магнезиальные лерцолиты, относительно слабо 
обедненные базальтоидными компонентами, представляют собой реликты наи
менее измененного мантийного вещества, сохранившиеся при его дифференциации 
во время подъема в кору. Высокие температуры (свыше 1100°С) при быстром 
падении общего давления обеспечили фазовый переход шпинелевых лерцолитов 
в плагиоклазсодержащие. Четко выраженные деформационные ориентировки 
макро- и микроструктур новообразованных парагенезисов в этих породах сви
детельствуют о том, что процесс происходил при пластическом течении вещества, 
в условиях ориентированного давления. Движение материала при высоких (суб- 
солидусных) температурах и падении общего давления способствовало его диф
ференциации: обособлению плагиоклаз- и пироксенсодержащего материала при 
формировании линейности, полосчатости, шлиров путем диффузии компонентов 
(в присутствии флюида при стрессе — растворении их под давлением и переотло- 
жении). По мере развития этот процесс перерастал в анатектический: происходило 
частичное плавление вещества с отделением базальтоидных компонентов и форми
рованием магнезиального рестита. Частичное плавление неравномерно проявилось 
во всей массе ультрабазитов, вовлеченной в движение при подъеме, но особенно 
интенсивно оно происходило, по-видимому, вдоль плоскостей, ограничивающих 
движущийся блок (тело).

Рассмотренное строение разреза с зональностью (стратификацией) лерцолит — 
плагиоклазовый лерцолит — гарцбургит -* дунит — дунит-верлит-пироксенит, 
резкое азимутальное и угловое несогласие структур существенно лерцолитовой 
и полосчатой серий, а также направленность петрохимической эволюции ве
щества позволяют считать дунит-гарцбургитовую серию реститовой зоной, от
деляющей лерцолиты от полосчатой серии. Породы последней, очевидно, форми
ровались из отделившегося расплава. Таким образом, в разрезе устанавли
ваются два этапа дифференциации мантийного вещества, проходившей в различно 
ориентированных полях напряжения: первому этапу соответствует массовое 
Относительно однородное пластическое течение лерцолитов, второму при отрыве 
лерцолитовых масс от мантийного субстрата — резкое усиление дифференциаль
ных движений, приведшее к отделению магматического материала с формиро
ванием реститовой зоны. Отсутствие следов твердопластического течения в 
минералах пород полосчатой серии и явный толеитовый тренд фракциониро
вания при ее кристаллизации подтверждают правомерность предложенной модели 
формирования общего разреза.

Существующая аналогия структуры разреза и истории его формирования в 
Нуралинском и Кра кине ком массивах позволяет считать эту модель в известной 
мере универсальной.

ВОЙКАРО-СЫНЬИНСКИЙ МАССИВ

Горный массив, известный под этим названием, объединяет систему водо
раздельных хребтов на Полярном Урале от р. Большая Хараматалоу на севере 
до р. Хулга на юге. Ультраосновные породы, габбро, тоналит-диоритовые 
массивы и палеозойские складчатые толщи обнажаются здесь на территории 
протяженностью около 200 км и шириной 20—50 км, и только ультрабазиты 
занимают здесь площадь около 2000 км2 (рис. 19, см. вкл.). Севернее расположены 
габбро-ультрабазитовые массивы Рай-Из, Харче-Рузь и Сыум-Кеу, составляющие 
пояс глубинных пород протяженностью свыше 600 км.



Обзор исследований
Грандиозные габбро-ультрабазитовые массивы Полярного Урала привлекали 

внимание геологов с 20-х годов нашего столетия и изучались А.Н. Алешковым [2],
A. Н. Заварицким [68], Г.Л. Падалкой [172], Ю.Е. Молдаванцевым [153, 155],
B. Ф. Морковкиной [158—160], Г.М. Виноградской [22] и другими исследователями. 
Первые геолого-петрографические карты Собского (Рай-Из) и Войкаро-Сыньин- 
ского массивов были составлены А.Н. Алешковым [2]. Начиная с 1932 г., после 
публикации монографии А.Н. Заварицкого о массиве Рай-Из, отнесенном к 
образованиям габбро-перидотитовой формации, все крупные существенно гарц- 
бургитовые массивы традиционно рассматриваются как продукт кристаллизации 
ультраосновной магмы, возникающей при дифференциации базальтового расплава. 
Тогда же детальное описание дунитовых жил в гарцбургитах позволило А.Н. Зава- 
рицкому показать широкое развитие метасоматических процессов в ультра- 
основных породах. Г.Л. Падалка верлиты и пироксениты массива Пайер рас
сматривал как реакционные каймы, образовавшиеся при внедрении габбро в 
гарцбургиты и дуниты [172]. Эта точка зрения, так же как и идеи о пегматоидной 
стадии формирования последних порций дунитов, поддерживались и разви
вались позднее рядом геологов.

Следующий этап в изучении полярно-уральских ультрабазитов — конец 
50-х—начало 60-х годов — отражен в работах Ю.Е. Малдаванцева, Г.М. Вино
градской, В.Ф. Морковкиной, Н.Л. Добрецова, Л.Г. Пономаревой, С.И. Гаври
ловой, А.А. Савельева, Г.Н. Савельевой и других исследователей. В эти годы 
Ю.Е. Молдаванцев опубликовал серию работ (часть из них совместно с А.С. Пер
фильевым) [153—156], посвященных тектонике, магматизму, метаморфизму и 
металлогении Северного и Полярного Урала. Ультраосновные, габбровые, то- 
налитовые и диоритовые массивы в этих работах рассматривались как разно
возрастные интрузивные формации, приуроченные к Главному глубинному раз
лому на границе мио- и эвгеосинклинальной зон палеозоид Урала. Г.М. Вино
градская, проводившая петрографические исследования на массиве Пай-Ер, 
связала образование пегматоидных дунитов с метасоматическим замещением 
гарцбургитов, дунитов и пироксенитов в ’’пневматолеитовую стадию” становления 
массива [22]. Н.Л. Добрецов и Л.Г. Пономарева изучали жадеиты массива Пай-Ер 
и оптическую ориентировку оливина в ультраосновных породах [55]. В.Ф. Морков
кина последовательно развивала представления о метасоматических преобразо
ваниях ультрабазитов, характеризуя наиболее полно и подробно краевые зоны 
ультраосновного массива [158—160 и др.]. Детальные описания переходов 
между дунитами, пироксенитами и габброидами позволили показать большую роль 
метасоматических процессов в формировании ряда естественных ассоциаций. 
Однако В.Ф. Морковкина придавала метасоматозу столь большое значение, 
что гарцбургиты также трактовались как ”продукты пироксенизации дунитов” 
[160, с. 55], а все разнообразие состава и структур верлит-пироксенит-габбровой 
серии объяснялось метасоматическими процессами при внедрении гранитоидных 
массивов в существенно ”дунитовой субстрат” [160, с. 270].

Геологическое картирование Войкаро-Сыньинского массива и вмещающих 
его толщ проводилось в основном геологами Воркутинской комплексной гео
лого-разведочной экспедиции Ухтинского Геологического управления и позднее — 
Полярно-Уральского научно-производственного объединения: И.Б. Грановичем, 
В.Н. Гессе, Б .Я. Дембовским, М.А. Масловым, А. А. и Г.Н. Савельевыми, 
В.И. и Х.Т. Шляховыми и другими, а также геологами Тюменского управления. 
Материалы, полученные при съемочных, тематических и поисковых исследо
ваниях (на хромиты), явились основой для детальной характеристики геологи
ческого строения, петрографии и хромитоносности Войкаро-Сыньинского массива. 
Впервые были сделаны выводы о том, что 1) структуры, образованные полосча



тостью гарцбургитов, отражают наиболее древние деформации, происходившие 
в верхней мантии; 2) метасоматические дунитовые жилы формировались с пере
распределением вещества гарцбургитов (лерцолитов) в верхней мантии, и с этим 
процессом связано образование некоторых типов хромитовых руд, а также 
пироксенитовых жил; 3) ультраосновные метаморфиты — преимущественно 
оливин-антигоритовые породы — маркируют зоны относительного проскальзы
вания пластин гарцбургитов и образуются при выведении мантийных масс в 
кору; кроме того, был установлен ряд структурно-петрографических критериев 
поисков хромитовых тел. Позже Н.Л. Добрецов, Ю.Е. Молдаванцев, А.П. Казак, 
Л.Г. Пономарева, Г.Н. Савельева, А.А. Савельев дали подробное описание 
состава и строения офиолитов и ассоциирующих с ними метаморфических 
пород Полярного Урала, сопоставив их с офиолитовыми комплексами Запад
ного Саяна [187].

Исследования тектонической структуры района были начаты К.Г. Войновским- 
Кригером [26—28] и продолжены работами С.Н. Волкова [30], Н.П. Лупановой, 
В.В. Маркина [132], Н.П. Хераскова [264], А.С. Перфильева [181], В.Н. Пучкова 
[198, 199], А.А. Савельева, С.Г. Самыгина [223] и др. Принадлежность габбро- 
ультрабазитовых массивов Полярного Урала к офиолитовой ассоциации показана 
сравнительно недавно в связи с развитием идей А.В. Пейве [175] о сходстве 
офиолитовых разрезов складчатых областей континентов с разрезами коры в 
современных океанах. В этом плане структура района рассмотрена А.В. Пейве 
[178], В.С. Буртманом, Ю.Е. Молдаванцевым, А.С. Перфильевым и др. [18], 
А.А. Савельевым [218], А.Б. Дергуновым и др. [43], А.В. Пейве, С.Н. Ивановым 
и др. [250], А.А. Савельевым, Г.Н. Савельевой [221], в книгах [187, 197] и ряде 
других работ. Аллохтонное залегание офиолитового разреза на отложениях 
различных структурно-формационных зон наиболее четко показано А.А. Савелье
вым и С.Г. Самыгиным.

Тектоническое положение офиолитов
Ультрабазиты и габбро Войкаро-Сыньинского массива слагают ббльшую 

часть разреза офиолитового аллохтона. Особенность их тектонического положения 
заключается в том, что северный фланг аллохтона перекрывает разрезы Централь
но-Уральского поднятия и далеко продвинут в миогеосинклинальную область, 
южный фланг (от широты р. Погурей) располагается в пределах эвгеосинкли- 
нальной области (см. рис. 19).

В современной структуре породы докембрийского и палеозойского возраста 
слагают деформированный пакет пластин, надвинутый в сторону окраины Восточ
но-Европейской платформы. Рифейские и вендские толщи фундамента платформы 
перекрыты мощным чехлом шельфовых терригенно-кремнисто-карбонатных фаций 
(О—Ci), который венчается терригенно-флишевым комплексом отложений краевого 
прогиба (С-2—Р).

В системе аллохтонных пластин сближены и частично перекрыты различные 
формационные комплексы. Эти комплексы с запада на восток представляют 
собой ряд конседиментационных структур (структурно-формационных зон), исто
рия развития которых детальное рассмотрена в [223, 232]. В самой западной, 
Елецкой зоне терригенно-карбонатные отложения (О—Ci) накапливались в мелко
водной области шельфа Восточно-Европейского континента. Далее к востоку, 
в Лемвинской зоне, формировался сланцевый комплекс (Oi—С) глубоководного 
краевого бассейна, ограниченного с востока поднятием Центрально-Уральской 
зоны. Во всех этих зонах нижнепалеозойские отложения накапливались на 
байкальском фундаменте; вулканизм представлен андезито-дацитовыми излия
ниями и сериями даек габбро-диабазов и кварцевых порфиров. Следующие 
к* востоку зоны — Салатимская, Западно-Тагильская и Вой каре кая — сложены



типичными эвгеосинклинальными разрезами, формировавшимися на коре океани
ческого типа. В Салатимской структуре преобладают черные кремнистые сланцы, 
диабазы, базальты; в Западно-Тагильской — спилитизированные толеитовые 
базальты с прослоями кварцевых альбитофиров, сменяющиеся кверху андезито- 
базальтами известково-щелочной серии (Оз—D2), и трахибазальты, андезито- 
трахиты и их туфы, переслаивающиеся с радиоляритами (S2—Di). В Войкарской 
зоне наиболее полно вскрыт разрез меланократового фундамента: ультрабазиты, 
габбро, диабазы дайковой серии и тоналиты. Эти породы слагают серию пластин, 
^сваренных” преимущественно породами амфиболитовой фации метаморфизма. 
Их перекрывают толщи (S2— D3), которые параллелизуются с разрезами Магнито
горской зоны Урала: подушечные спилиты, сменяющиеся вверх по разрезу анде- 
зито-базальтами, их туфами с прослоями кремнистых сланцев и линзами рифовых 
известняков. Анализ вулканогенно-осадочных разрезов показывает, что в пределах 
ЗападноЛагильской и Войкарской зон в силурийское время развивались острово- 
дужные поднятия [223]. Пластины, сложенные породами офиолитовой ассоциации 
двух восточных зон, перекрывают аллохтоны сланцевых разрезов Лемвинской 
зоны.

Таким образом, ультрабазиты, габбро и диабазы Войкаро-Сыньинского мас
сива представляли собой фундамент, на котором происходило накопление 
нижне-среднепалеозойских толщ. Существенно габбро-ультрабазитовые серии 
офиолитов Войкаро-Сыньинского массива, нижнепалеозойские комплексы глубоко
водных окраинных бассейнов и среднепалеозойские островодужные комплексы 
находятся в аллохтонном залегании на шельфовых разрезах Восточно-Европейской 
платформы.

Тектонический срыв и выведение пород меланократового фундамента на 
более высокие уровни разреза коры начались, по данным [223], до формирования 
островодужных поднятий (до S2) и продолжались одновременно с их ростом. 
Движение покровов было направлено с востока на запад. Появление габбро- 
ультрабазитовых покровов в ходе эволюции палеозойской океанической структуры 
доказывалось многими исследователями и явилось основанием для отнесения 
их к раннепалеозойской океанической коре [18, 43, 178, 181, 197, 221, 250 и др.].

Геологическое строение разреза офиолитов
В геологической структуре массива выделены три крупных, сложно построен

ных покрова, наклоненные к востоку под углами от 5 до 6°. Нижний, самый запад
ный покров — Хулгинский — сложен в основном гранатовыми и цоизитовыми 
амфиболитами с блоками габбро-норитов, средний, наиболее мощный — Пайер- 
ский — ультрабазитами, габбро и диабазами, а верхний, восточный — Лагортин- 
ский — амфиболитами и тоналитами, перекрытыми осадочно-вулканогенными 
разрезами островодужного комплекса (см. рис. 19, 20, см. вкл.) Офиолитовой ас
социации принадлежат только породы Пайерского покрова. В подошвах всех 
трех покровов располагаются метаморфиты преимущественно амфиболитовой 
фации, образованные по породам офиолитовой ассоциации — габбро, ультрабази- 
там и диабазам.

Вдоль западного (нижнего) контакта всего пакета покровов глубинных пород 
вмещающие толщи изменены в видимой зоне от нескольких метров, до 0,5 км; 
широкие колебания мощности зоны изменений объясняются ее тектонической 
нарушенностью и крутизной залегания контакта. В подошве Хулгинского покрова 
эффузивы основного состава превращены в хлорит-актинолит-альбитовые очко
вые сланцы; в филлитовидных сланцах развит фуксит, встречаются хрупкие 
слюды; по всем этим породам развиваются катаклазиты и милониты.

На севере массива, в той части, где ультрабазиты Пайерского покрова перекрыва
ют габброиды Хулгинского и соприкасаются с эффузивами подстилающих аллох



тонов, вдоль контакта ультрабазитов и эффузивов располагается толща (до 200 м) 
хлорит-лавсонитовых, глаукофановых сланцев с хлормеланитом, погружающаяся 
под ультраосновной массив [126, 187, 197 и др.].

В верховьях р. Средний Кечьпель по направлению к контакту с ультрабазитами 
породы сменяются в такой последовательности:

1) альбит-хлорит-лавсонитовые сланцы, иногда с реликтами структур порфиритов; среди них встре
чаются тектонические линзы эффузивов основного состава (в зеленосланцевой фации), метапесчаников, 
алевролитов; 2) альбит-эпидот-глаукофановые кварц-мусковит-глаукофановые сланцы, участками 
замещаемые зеленосланцевыми диафторитами (актинолит-альбит-хлоритового состава); 3) голубые 
гранат-глаукофановые сланцы, иногда с хлормеланитом; плотные голубые глаукофановые сланцы 
с линзами гранатовых ортоамфиболитов и плагиогнейсов; 4) альбит-эпидот-роговообманковые, 
гранат-цоизит-роговообманковые породы и гранатовые амфиболиты; среди амфиболитов прослежи
ваются тела плагиогранито-гнейсов, сопровождающиеся зонами окварцевания, мигматизации, 3) непо
средственно у контакта с гарцбургитами в зоне шириной 120—150 м крупнозернистые цоизитовые 
амфиболиты (цоизит+паргаситовая роговая обманка+гранат) насыщены будинами апогарцбургито- 
вых серпентинитов и серпентинизированных дунитов, обтекаемых амфиболитовой полосчатостью; 
серпентиниты и дуниты амфиболизированы в контактах будин и по трещинам в них.

Образование паргасита в гарцбургитах на контакте с амфиболитами происходи
ло позже массовой петельчатой (без магнетита) серпентинизации ультраоснов- 
ных пород; прожилки хризотила, насыщенные магнетитом, пересекают амфиболы. 
В подошве эта зона отделена от амфиболитов окварцованными катаклазитами 
и тонкополосчатыми эпидот-амфиболовыми бластомилонитами, в кровле — гра
ничит с апогарцбургитовыми серпентинитами. Контакты зонально построенной 
толщи, границы метаморфических фаций и сланцеватость пород конформны 
пологому контакту ультрабазитов и пересекают реликтовую слоистость пара- 
и ортоамфиболитов, что наглядно демонстрирует связь образования метаморфи- 
тов с надвиганием габбро-ультрабазитовых масс.

Хулгинский покров расположен в западной части массива, от широты р. Средняя 
Лагорта на севере до р. Хулга на юге. Наибольшая площадь распространения 
его пород и максимальная мощность наблюдаются на тех участках, где гарц- 
бургиты вышележащего Пайерского покрова резко выклиниваются (см. рис. 19). 
Общая закономерность в распределении пород такова:

1) в основании залегают альбит-цоизитовые и цоизит-гранатовые амфиболиты, массивные и по
лосчатые; 2) в них на расстоянии от 5 м до 300 м от подошвы располагаются тела (размером до SX20 км 
и 10X20 км) двупироксен-плагиоклазовых бластомилонитов по габбро-норитам и габбро-нориты, 
видимая мощность которых на массиве Хордъюсс достигает 2—2,5 км, на южном Сыньинско-Хул- 
гинском участке — 5 км. Габбро-нориты и гнейсовидные дву пиро ксен^плагиоклазовые бластомилониты 
участвуют в разрезе покрова только на этих двух участках, где он достигает максимальной мощности; 
3) в верхней части разреза среди бластомилонитизированных габбро-норитов присутствуют мелкие 
линзовидные блоки метаморфизованных гарцбургитов и троктолитов с келифитовыми шпинель- 
пироксеновыми и шпинель-амфиболовыми каймами. Здесь же среди гнейсовидных гранат-амфибол- 
пироксен-плагиоклазовых пород (по габбро-норитам) залегает линзовидное тело (80X300 м) скарни- 
рованных и метаморфизованных известняков; судя по тому, что наиболее древний возраст известняков 
в палеозойских эвгеосинклинальных разрезах полярного сектора Урала не опускается ниже венлок- 
ского, возраст габброидов, вмещающих известняки, должен оцениваться не древнее раннепалеозой
ского. Принадлежность габбро-норитов Хулгинского покрова к породам офиолитовой ассоциации 
ставится под сомнение и палинспастическими реконструкциями А. А. Савельева, С.Г. Самыгина, согласно 
которым габбро-нориты формировались в Западно-Тагильской структурно-фациальной зоне во время 
заложения островодужных поднятий [223]. Как будет показано ниже, пластическое течение и мета
морфизм в условиях амфиболитовой фации охватили и габбро-нориты, и породы, несомненно при
надлежащие полосчатой серии офиолитов; 4) цоизитовые и гранатовые амфиболиты полностью вы
тесняют габброиды с плагиоклазом в верхней части разреза покрова. Среди амфиболитов присутствуют 
блоки, линзы гарцбургитов, дунитов, пироксенитов и верлитов, в различной степени амфиболизиро- 
ванных. Количество и размеры этих тел в амфиболитах возрастают к востоку, вверх по разрезу. Вдоль 
границы с Пайерским покровом развиты зоны амфиболитовых и серпентинитовых милонитов мощ
ностью до 200 м.

В общей структуре габброидных массивов Хулгинского покрова отражено 
несколько этапов их тектонометаморфической эволюции:

1. Высокотемпературные пластические деформации массивных габбро-норитов



Рис. 21. Схематическая карта истоков 
р. Мал. Лагорта (по [197])

I — четвертичные отложения; 2 — гарц
бургиты, 3 — дуниты; 4 — верлиты, клино- 
пироксениты, троктолиты, дуниты, 5 — бласто- 
милонитиэированные габбро-нориты Хулгин- 
ского покрова; 6 — оливин-антигоритовые
породы, 7 — амфиболиты; 8 — ориентировка 
полосчатости; 9 — разрывные нарушения

с образованием полосчатых дву- 
пироксен-плагиоклазовых блас
томилонитов, часто с гранатом.

2. Дробление бластомилонитов 
на блоки, переходящее в течение 
на уровне амфиболитовой фации, 
с преобразованием габбровых 
бластомилонитов в амфиболиты.

3. Зеленосланцевый диафторез 
амфиболитов в локальных линей
ных зонах.

Деформационные структуры 
двупироксен-плагиоклазовых блас
томилонитов резко дискордантны 
структурам окружающих их ам
фиболитов (рис. 21). План-парал-
лельные ориентировки минералов
и полосчатость амфиболов разных генераций имеют северо-восточные про
стирания и юго-восточные падения под углами 40—60°. Полосчатость очер
чивает складки нескольких генераций, наклоненные или опрокинутые к 
северо-западу; в целом ориентировка структур амфиболитов Хулгинского 
покрова отвечает перемещению его в северо-западном направлении в сторону 
платформы. Общая мощность габбро и амфиболитов Хулгинского покрова 
составляет от 1,5 до 5 км.

В Пайерском покрове представлен основной габбро-ультрабазитовый разрез 
офиолитов. Большая часть его сложена породами дунит-гарцбургитовой серии. 
Гарцбургиты образуют цепь гигантских сообщающихся угловатых линзовидных 
тел общего северо-восточного простирания (см. рис. 20). Длина каждого из них 
меняется от 20 км до 60 км, ширина составляет 10—18 км, мощность нарастает к вос
току от 0,5 до 6 км. Эти тела окаймлены габброидами: с запада они подстилаются 
апогаббровыми амфиболитами Хулгинского покрова, вдоль восточной границы 
сменяются вверх по разрезу габбро-норитами Пайерского покрова. Между гарц- 
бургитами и габброидами прослеживаются породы дунит-верлит-клинопироксе- 
нитовой полосчатой серии, содержащей также троктолиты. Соотношение мощ
ности гарцбургитов и дунит-верлит-клинопироксенитовой (полосчатой) серии меня
ется по простиранию массива: на большой его части мощность гарцбургитов 
составляет 4—6 км, пород полосчатой серии — от 0,5—1,0 км до 1,5 км; на участ
ках "хвостовых” сужений гарцбургитовых линз (р. Малая Лагорта—руч. Кэршор, 
реки Кокпела—Погурей, реки Мокрая Сыня—Пожема) в разрезе преобладают 
породы полосчатой серии, подстилающие гарцбургиты. Падение контактов гарц- 
бургитового тела с западной и восточной толщами пород полосчатой серии, так 
же как и полосчатости верлитов, клинопироксенитов, преимущественно восточно
юго-восточное, крутое (70—80°) на западе от гарцбургитов и более пологое (20— 
60°) на востоке. Сравнительно редкие западные падения этого контакта наблю
дались в северной части массива. Строение разреза полосчатой серии одинаково 
как в западной, так и в восточной толщах:



— непосредственно к гарцбургитам примыкает зона дунитов мощностью до 
500 км;

— дуниты сменяются верлитами и далее зоной дробного неритмичного чередо
вания верлитов, дунитов, клинопироксенитов, троктолитов. Все породы связаны 
как постепенными, так и резкими переходами и образуют эшелонированные линзы, 
пропластки, будинированные, реже недеформированные жилы и тела неправиль
ной формы и различных размеров. Характерны неравномернозернистые, пятнистые, 
полосчатые текстуры и резкая изменчивость количественных соотношений поро
дообразующих минералов; четкие полосчатые текстуры более характерны для 
западной толщи. Мощность дунит-верлит-пироксенитовой серии достигает 1 км, 
тогда как мощность отдельных тел меняется от долей до сотен метров. Жилы 
габбро, троктолитов и пироксенитов проникают в дунитовую зону и в глубь гарц- 
бургитового тела. Фрагменты разреза полосчатой серии и реже гарцбургиты при
сутствуют также среди апогаббровых амфиболитов и габбро в виде линзовидных 
блоков различных размеров (рис. 22). В западной полосе амфиболитов породы 
подобных включений неравномерно метаморфизованы, вплоть до образования 
гранатсодержащих пироксенитов и лерцолитов с зеленой (герценитовой) шпи
нелью по породам с оливин-плагиоклазовым парагенезисом. Изменения в пиро- 
ксенитах, верлитах и дунитах, включенных в габбро-нориты и метагаббро восточ
ной полосы, представлены обычно актинолитизацией, хлоритизацией пироксенов, 
интенсивной серпентйнизацией оливина с образованием тонкозернистого маг
нетита. Нередко включения имеют зональное строение: дуниты центральной 
части окружены оболочкой верлитов и клинопироксенитов, сменяющихся к кон
такту с габбро троктолитами.

Таким образом, при сходном строении разрезов полосчатой серии в западной 
и восточной толщах существуют различия в степени метаморфизма пород, более 
высокой к западу от гарцбургитов, в подошве тела.

Вверх по разрезу покрова, над восточной толщей дунитов—верлитов—клино
пироксенитов—троктолитов обнажаются ритмично-полосчатые габбро-нориты: 
меланократовые прослои с оливином сменяются дву пиро ксен-анортитовыми и 
далее бронзит-анортозитовыми, затем существенно лейкократовыми крупно
зернистыми слоями и вновь, по резкой границе, меланократовыми. Полосчатость 
в локальных зонах (особенно на границе дунит—габбро) интенсивно деформирована 
с образованием складок течения нескольких генераций. Ориентировка ранних 
деформационных структур в габбро и породах полосчатой серии конформна кон
тактам гарцбургитового тела. В целом для Пайерского покрова установлено 
азимутальное совпадение и резкое угловое несогласие структур высокотемпера
турной деформации гарцбургитов и пород полосчатой серии, включая габбро 
[224]. Полосчатые габбро-нориты вверх по разрезу сменяются массивными разно
видностями; общая их мощность превышает 1Q00 м. Значительная часть габброидов 
в разрезе Пайерского покрова превращена в актинолит-анортитовые породы, 
сохранившие псевдоморфную структуру габбро-норитов и основные черты их 
химического состава. В зонах поздних тектонических нарушений юго-восточного 
падения габброиды метаморфизованы с образованием цоизит-актинолитовых 
и зеленосланцевых бластомилонитов.

Комплекс диабазов, габбро-диабазов, альбитофиров занимает верхнее положение 
в офиолитовом разрезе. Вместе с тем разобщенные рои диабазовых даек споради
чески встречаются по всему габбровому разрезу. Северо-восточные простирания 
роев крутопада;ющих (к востоку) даек конформны деформационным структурам 
полосчатой серии. Кроме габброидов, в междайковых пространствах встречаются 
верлиты, пироксениты, аподунитовые и апогарцбургитовые серпентиниты. В наибо
лее полных диабазовых разрезах нижняя часть их сложена субофитовыми габбро- 
диабазами и роговообманковыми габбро, нередко преобразованными в пятнистые 
пегматоидные габбро-амфиболиты. Верхнюю часть таких разрезов слагают па-
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Рис. 22. Схематическая карта истоков р. Лагортаю (по [197])

1— четвертичные отложения; 2 — гарцбургиты; 3 — дуниты, 4— оливин-антигоритовые породы; 3 — верлнты, 
клинопироксениты, троктолиты, дуниты; б — двупирогсеновое габбро; 7 — актинолит-анортитовое габбро; 8 — диабазы; 
9 — амфиболиты; 10— тоналиты; I I — тектонические границы чешуй (а) и покровов (б); 12— ориентировка 
полосчатости

раллельные дайки диабазов с четкими закалочными зонами. Строение дайко- 
$ых разрезов и химизм диабазов Пайерского покрова детально рассмотрены 
Р.Г. Язевой [197, 287], показавшей, что химический состав их меняется от кварц- 
нормативных до оливин-нормативных толеитов; в поздних поколениях появля
ются дайки состава высокоглиноземистых базальтов.

Максимальная мощность всего Пайерского покрова на широте рек Хойла-Ле- 
вая Пайера достигает 8 км.

Лагортинский покров надвинут на породы офиолитовой ассоциации с востока.



В подошве его расположена зона тонкополосчатых бластомилонитов плагиоклаз 
(андезин—лабрадор)-роговообманкового состава с мигматитами, жилами плагио- 
гранитов и тектоническими блоками пород Пайерского покрова. По удалении 
от подошвы к востоку бластомилониты сменяются крупнозернистыми амфи
болитами с андезином и кварцем, переходящими к тоналитам через полосчатые, 
артеритовые мигматито-гнейсы тоналит-амфиболитового состава. На ряде участков 
массивные тоналиты внедрены непосредственно в габбро и диабазы с ороговико
ванием пород на контактах и образованием жильных апофиз. Здесь же в тоналитах 
присутствуют остроугольные ксенолиты диабазов, габбро и пироксениты. Однако 
чаще тоналиты имеют полосчатые гнейсовидные текстуры и содержат линзо
видные резорбированные ксенолиты андезин-роговообманкового состава. По
лосчатость в них наклонена на восток под углами 40—60° и образует складки 
течения, опрокинутые к северо-западу.

Дунит-гарцбургитовая серия
В геологическом строении существенно гарцбургитового массива участвуют так

же лерцолиты, дуниты, жильные пироксениты и ультраосновные метаморфиты, 
в основном антигорит-оливиновые породы. Большая часть вскрытого разреза — 
около 70% его объема — сложена гарцбургитами; примерно 15—20% составляют 
оливин-антигоритовые породы, развивавшиеся по гарцбургитам; дунитовые тела 
в гарцбургитах и оливин-антигоритовых породах слагают менее 10% разреза; 
незначительная часть пород представлена лерцолитами и жильными пироксенита- 
ми — энстатитами, диопсидитами, вебстеритами. Гарцбургиты и лерцолиты 
представляют собой наиболее ранние образования — все остальные породы пере
секают структуры гарцбургитов, внедряются, замещают и изменяют их.

Согласно традиционному представлению о субслоистом разрезе офиолитов, 
гарцбургиты образуют его нижний горизонт. Однако, как уже было отмечено 
при описании Пайерского покрова, в реальном разрезе Войкаро-Сыньинского 
аллохтона строение его нижней части более сложно: гарцбургиты слагают тела, 
облекаемые в подошве и кровле на значительном протяжении породами полос
чатой серии. Линзовидно-угловатая форма гарцбургитовых тел образовалась 
в течение всей геологической истории массива. В значительной мере ее определяли 
глубинные надвиги, сопровождавшиеся метаморфизмом амфиболитовой фации 
(как это видно из характеристики контактов покрова), однако угловато-ромбо- 
видные блоки, растянутые по простиранию с образованием типичных ’’хвостовых” 
линзовидных сужений появились, очевидно, гораздо раньше, на стадии форми
рования пород полосчатой серии. Об этом свидетельствует конформность границ 
и структур гарцбургитов и пород полосчатой серии, облекание последними гарцбур
гитовых выступов в районе западного и восточного контакта массива (см. рис. 19). 
Строение гарцбургитового массива осложнено тектоническими нарушениями, 
сопровождавшими перемещение офиолитового аллохтона в северо-западном на
правлении. Надвиговые зоны с пологими юго-восточными падениями рассекают 
гарцбургиты и обрываются поздними разломами в подошве массива. Относитель
ные перемещения гарцбургитовых пластин сопровождались метаморфизмом 
с образованием в основном оливин-антигоритовых пород и значительно услож
нили внутреннюю структуру массива, хотя и не привели к дезинтеграции единого 
тела. Структуры гарцбургитовых тел сохранились в северной и средней части 
массива; в южной гарцбургиты представлены полого залегающими маломощ
ными реликтовыми пластинами среди преобладающих оливин-антигоритовых 
пород.

Деформационные структуры гарцбургитового разреза. Наиболее полные разрезы 
гарцбургитов вскрыты на массиве Пайер в верховьях р. Харота и руч. Харота-шор, 
в каровых обрывах горы Географов, в бортах троговой долины р. Хойла, про-



Рис. 23. Полосчатость гарцбургитов Войкаро-Сыньинского массива (р. Хойла, в центре снимка — 
вебстеритовая жила)

резающей огромное плато, сложенное гарцбургитами, а также в долинах ручьев Пай- 
тывис, Лагорта-Егарт и Средняя Лагорта. Высота скальных обрывов гарцбургитов 
достигает 600 м, максимальная доступная наблюдению мощность разреза 6 км. 
В условиях хорошей обнаженности и сравнительно слабой равномерной серпентини- 
зации пород (исключая оливин-антигоритовые зоны) одним из главных методов 
изучения строения массива было структурное картирование.

В гарцбургитах (оливин — 80—85%, энстатит — 10—15, диопсид — 0,5—2, хром- 
шпинелид — около 1%) проявлены такие структурные элементы, как полосчатость, 
линейность и линейно-плоскостная ориентировка минералов. Полосчатость опре
деляется переменным содержанием энстатита в прослоях с неравномерной мощ
ностью: преобладает чередование 5—20—40-сантиметровых полос с содержанием 
10—20—40% энстатита; 1—2-сантиметровые полосы сложены энстатитовым ду- 
нитом или оливиновым энстатитом (рис. 23). В редких случаях вариации состава 
в полосах сопровождаются изменениями крупности зерен. Линейность представ
лена в основном уплощенно-глинзовидными или веретенчатыми агрегатами: +  энста
тит -I- хромшпинелид + диопсид, реже — цепочками хромшпинелида или цепоч
ками разорванного по оси с энстатита; проявлена линейность на массиве нерав
номерно. Плоско-параллельные ориентировки уплощенных зерен энстатита и хром
шпинелида при полевых наблюдениях в основной части разреза менее отчетливы 
в сравнении с другими структурными элементами.

Картированием этих элементов в двух линзовидных раздувах массива установ
лены крупные желобовидные структуры северо-восточного простирания (см. рис. 20, 
24). Падение полосчатости направлено от контактов тела к его внутренней части, 
замковые участки структур с северным (северо-восточным) падением полосча
тости располагаются на южном фланге каждого тела — в районе р. Хойла и По- 
гурей; в северо-восточном направлении структуры открыты. Детальнее изучена 
такая структура в северном теле, где она картирована на площади около 1000 км2. 
В ее западном крыле полосчатость полого (5—10°) наклонена к востоку, к приосе-
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Рис. 24. Схематическая карта участка в верхнем течении р. Хойла

I — гарцбургиты; 2 — жилы дунитов; 3 — дуниты серпентинизированные (а) и десерпентинизированные 
рекристаллизованные (б); 4 — оливин-антигоритовые сланцы; 5 — ориентировка и углы падения полос
чатости: а — 90—60°, б — 60—30°, в — 30—0°; 6 — ориентировка линейности; 7 — разрывы. А — по
ложение участка со штокверком дунитовых жил (см. рис. 30)

вой зоне наклон становится крутым (70—85°); в восточном крыле полосчатость 
наклонена к западу и северо-западу под углами 30—60°, в замковой части — к се
веру (50—60°). На северо-восточном фланге тела характерно пологое падение 
полосчатости. На обоих крыльях наблюдаются мелкие флексурные и желобовид
ные складки с субмеридиональными простираниями, изгибы и развороты полос
чатости, осложняющие крупномасштабную структуру (рис. 25, 26). Открытые 
пологие складки более типичны для северо-восточной части тела. Агрегатная 
линейность энстатита и хромшпинелида круто% (70—80°) наклонена к северу. 
Это направление выдерживается в приосевой зоне структуры на крыльях и в зам
ковой ее части, где наблюдается резкое угловое несогласие ориентировок линей
ности и полосчатости (рис. 27). Плоскость уплощенности здесь расположена 
субвертикально и ориентирована вдоль осевой зоны структуры. На юго-западном 
фланге структуры плоскость уплощенности и линейность минералов в гарцбур- 
гитах ориентированы субгоризонтально и почти совпадают с плоскостью полос
чатости. Таким образом, желобовидные структуры в гарцбургитах представляют 
гигантские складки течения с крутыми залеганиями полосчатости и уплощен
ности в осевой зоне и пологими — на крыльях. Шарнир складок круто погружается 
к северу, северо-востоку, в этом же направлении ориентировано склонение ли
нейности.

Полосчатость гарцбургитов проявлена весьма неравномерно. В разрезе гарц- 
бургитов, особенно в приосевой зоне структуры, выделяются горизонты (мощ
ностью от 20 до 200 м) с очень четкой полосчатостью. В центральной части тела, 
в районе р. Хойла, картируются (с прослеживанием по простиранию на сотни метров, 
до 1—2 км) шесть таких горизонтов, разделенных относительно массивными 
неясно- и грубополосчатыми гарцбургитами, в восточной (реки Бурхойла, Малая 
Хараматалоу, верховья правых притоков р. Большая Хараматалоу) — не менее



Рис. 25. Агрегатная линейность в гарцбургитах (L) ориентирована параллельно осевой плоскости 
складки (р. Лекхойла)

Рис. 26. Мелкие складки в полосчатом гарцбургите (руч. Лагорта-Егарт)

четырех горизонтов. Среди полосчатых гарцбургитов расположены небольшие 
участки лерцолитового состава (до 10% диопсида) неправильной (изометричной?) 
формы с нерезкими границами, как правило, массивной неполосчатой текстуры. 
Гарцбургиты с четкой полосчатостью тяготеют к приосевой зоне структуры. 
Здесь резкий рисунок полосчатости подчеркивается существенно энстатитовыми



Рис. 27. Агрегатная линейность: энстатит -I- хромшпинелид ± диопсид в гарцбургите (р. Хойла)

и дунитоцыми прослоями, сменяющимися по простиранию и часто будинирован- 
ными. Контрастность в распределении минералов усиливается на участках с мел
кими плойчатыми, изоклинальными складками в пределах полос. Обособляющиеся 
полосы дунитов окаймлены сгустками, группами зерен энстатита, иногда пег- 
матоидного; диопсид также распределяется цепочками. В верховьях рек*Средняя 
Лагорта, Хойла прекрасно видны соотношения полосчатости и зарождающихся 
жильных образований. Согласные с полосчатостью и представляющие, в сущ
ности, ее составной элемент новообразованные обособления дунитов с оторочкой 
энстатита ветвятся, косо пересекают гарцбургитовую полосчатость, образуют 
неправильные шлиры и, наконец, переходят к жилам дунитового и энстатитового 
состава с четкими резкими контактами (рис. 28, 29). Образование подобной по
лосчатости и сегрегаций иллюстрирует метаморфическую дифференциацию ве
щества при его пластической деформации — количество минеральных фаз и их 
общее содержание в породе такое же, как и в гарцбургите, состав пироксенов 
и хромшпинелида меняется, отражая физико-химические условия деформаций, 
что будет рассмотрено ниже.

Характеристика крупномасштабных структур, их динамическая и кинематичес
кая интерпретация значительно дополняются наблюдениями над закономернос
тями распределения и морфологией дунитовых и пироксенитовых тел. Наиболее 
крупные (до 10 км2) дунитовые тела приурочены к осевым зонам главного желоба 
и осложняющих его синклиналеобразных складок вдоль западного и восточного 
контактов тела. Эти тела представляют собой линзы со сложной формой гранич
ной поверхности. Они залегают вдоль изогнутых плоскостей полосчатости и в то же 
время переходят по периферии в штокверк прямолинейных жил, секущих полосча
тость (рис. 30, см. вкл.; 31). Количество и мощность дунитовых жил уменьшаются 
с удалением от дунитовых тел, и среди них появляются жилы энстатитов, диопсиди- 
тов и вебстеритов. Контакты между дунитами и гарцбургитами резкие, без следов 
дробления или изменения зернистости минералов обеих пород. Пересекая полосча
тость, дунитовые жилы не смещают ее. В блоках гарцбургитов среди дунитов



Ряс. 19. Геологическая схема Войкаро-Сыньинского мас
сива (по [221] с изменениями)

1—4 — ордовикско-девонские формации континентального 
крав: 1 — Елецкие известняковая и известняково-доломитовая 
фации, перекрытые каменноугольно-пермскими граувакками и 
флишем, 2 — Лемвинская известия ково-кремнисто-чернослан- 
цевая, 3 — Уралтауские вулканогенная и карбонатно-терри- 
генная краевого поднятия, 4 — Салатимские вулканогенная 
н турбидитовая; 5 — силурийско-девонские вулканогенные, ту- 
фогенно-турбндитовые и карбонатные островодужные формации; 
6—16 — офиолиты и ассоциирующие с ними породы: 6 —

диориты, 7 — тоналиты, 8 — породы салатимских фор
маций, метаморфизованные в эпидот-амфиболитовой фации, 9 — 
цоиэитовыс и гранатовые амфиболиты, глаукофановые сланцы, 
10 — плагиоклаэовые амфиболиты, Ч  — диабазы, габбро- 
диабазы, 12 — габбро-нориты и бластомилонитизированные 
габбро (о), габбро-нориты, эвкриты (б), 13 — верлиты, кли- 
нопироксениты, троктолиты, 14 — оливин-антигоритовые поро
ды, 15 — дун н ты, 16 — гарцбургиты; 17 — серпентинитовый 
меланж; 18 — границы пород нормальные; 19 — разрывы: 
а — в подошве пластин, 6 — прочие тектонические границы

Масштаб профилей В—Г, Д —Е и Ж—3 отличен от масштаба 
схемы (горизонтальный равен вертикальному)

[224]
1 — серпентинитовые милониты и меланжи; 2 — тоналиты, 

диориты; 3 — антигорит-оливиновые породы; 4 — амфиболиты гра
натовые, плагиоклазовые, цоиэитовые; 5 — плагиогранитные жилы (а) 
и линзы (б); 6 — долериты, габбро-диабазы; 7 — габбро-нориты, 
флаэер-габбро; 8 — дуниты, верлиты, троктолиты, клинопироксениты 
полосчатой серии; 9 — дуниты; 10 — гарцбургиты; 11 — залегание 
полосчатости с падениями 70—40° (в) и 40—5° (б); 12 — усредненные 
значения плотности пород (на профилях); 13 — разрывные нарушения 
(бергштрихом показано направление падения)



Рис. 30. Геологическая карта участка в северной части ВоЙкаро-Сыньинского мас
сива (см. рис. 24)

Строение контакта гарцбургитов с дунитами (по [225]). В левом верхнем углу — диаграмма 
ориентировки полюсов дунитовых жил (стереографическая проекция нижней полусферы), 350 замеров,

1 — гарцбургиты; 2 — дуниты (тонкой линией показаны жилы мощностью менее 0,5 м); 
3 — вебстериты; 4 диопсидиты; 5 — хромиты; б — ориентировка полосчатости; 7   ориен
тировка линейности; 8 — наклонное (а) и вертикальное (6) залегание жил; 9 — тектонические 
нарушения; 10 — четвертичные отложения

изолинии 1—3—5— 10— 15%



Рис. 28. Зональные обособления дунита (светлый) и грубозернистого энстатита в системе поло
счатости гарцбургита (р. Средняя Лагорта)

Рис. 29. Деформированная жила пегматоидного энстатита с дунитовой оторочкой в гарцбургите, 
рассеченная жилой энстатита второго поколения; р. Средняя Лагорта

полосчатость также сохраняет свою ориентировку (см. рис. 30, 31): при образова
нии штокверка дунитовых жил не было вращения гарцбургитовых ’’ксенолитов” 
(рис. 32). По мере возрастания мощности и густоты дунитовых жил прямоуголь
ные блоки приобретают извилистые очертания, в них появляется такситовая 
структура. В дунитовых жилах у контакта с гарцбургитами иногда присутствуют



Рис. 31. Дунитовые жилы в полосчатом гарцбургите (см. рис. 30)

скопления энстатита, сохранившие ориентировку полосчатости; чаще дуниты об
разуют затеки по полосчатости гарцбургитов или .раздувы на месте существенно 
энстатитовых полос (рис: 33). В центральных частях жил прослеживаются цепочки 
хромшпинелида, ориентированные согласно с контактами. Дунитовые жилы, 
как правило, пересекаются пироксенитовыми. Среди последних ранние генерации 
представлены гэнстатитовыми жилами: диопсидиты цементируют растянутые 
энстатитовые жилы и пересекают их, зональные жилы темно-зеленых вебстеритов 
являются самыми поздними (рис. 34).

Анализ структурного рисунка подобных жил при детальном картировании 
одного из дунитовых тел в приосевой зоне желобовидной складки показал, что 
ортогональная сетка жил повернута под углом 15° по отношению к осевой плос
кости этой складки [225]. Прямолинейные жилы располагаются в системе сопря
женных правых и левых взбрососдвигов. Под углом 45° к ним, близко к направ
лению главного сжимающего напряжения, ориентированного в субгоризонтальной 
плоскости, располагаются извилистые дунитовые жилы, формирующиеся в системе 
трещин отрыва. Сходные пространственные ориентировки систем трансляцион
ного скольжения в оливинах дунитов и гарцбургитов также показывают, что 
крупномасштабная складка в гарцбургитах и решетка дунитовых жил представляют 
собой деформационную систему, формировавшуюся в едином поле напряжений, 
т.е. пластическое течение сопровождалось деформациями сколового (сдвигового) 
характера. Сколы (сдвиги), очевидно, являлись зонами повышенной проницаемости 
флюида, вдоль них и происходила перестройка минеральных парагенезйсов гарц
бургитов. Процесс образования ранних генераций жил проходил в значительной 
мере за счет мобилизации и перераспределения вещества самих гарцбургитов: 
выщелачивания из них кремнезема, глинозема, окиси кальция с образованием 
дунитов (и хромитов) на месте гарцбургитов (раздувы дунитовых жил на месте 
пересечения энстатитовых полос как следствие такого выщелачивания) и после
дующего отложения вынесенных элементов в минералах пироксенитовых жил. 
Таким образом, вероятным. механизмом образования жил ранних генераций 
является инфильтрационный метасоматоз, сменивший метаморфическую диф-



Рис. 32. Реликты гарцбургита в дуните (р. Хойла, см. рис. 30)

ференциацию, в ходе которой создавалась полосчатость. Рассмотрение этого 
вопроса будет продолжено ниже, при характеристике состава пород.

В краевых частях гарцбургитового тела, особенно на западном крыле главной 
структуры, жилы пироксенитов сильно деформированы. Ранние энстатитовые 
жилы, субсогласно залегающие с пологой гарцбургитовой полосчатостью, буди- 
нированы, смяты в складки, опрокинутые к западу (рис. 35). Следующая генерация 
вебстеритовых и энстатитовых жил пересекает и слабо смещает эти складки вдоль 
их осевых поверхностей. Эти жилы также сминаются в складки и, в свою очередь, 
пересекаются вебстеритовыми жилами третьей генерации. Жилы последней, чет
вертой генерации, наиболее мощные (от 2 до 12 м), цементируют блоки гарцбур
гита, обедненного энстатитом, и содержат включения дунитов, энстатитов. Пере
распределение энстатита во вмещающих гарцбургитах наблюдается и вдоль кон
тактов таких жил (рис. 36). Аналогичное строение и взаимоотношение имеют жилы 
в юго-восточной части северного тела и на самом южном участке массива. Подоб
ные соотношения жил свидетельствуют о том, что их образование проходило 
при непрерывном течении гарцбургитовых масс: жилы сминались сразу вслед за 
их образованием, поскольку срывы в замковых частях складок и на их крыльях 
залечены жилами того же (или близкого) состава.

Вдоль восточного контакта гарцбургитов в жильных ореолах вокруг дунитов 
самые поздние генерации жил представлены оливиновыми габбро-норитами или 
пегматоидными анортит-бронзитовыми породами. Встречаются также рассеян
ные ветвящиеся маломощные (1-2 см) жилки оливин-бронзит-анортитового соста-



Рис. 33. Дунитовые жилы с раздувами на месте существенно энстатитовых полос в гарцбургите 
(р. Хойла)

Рис. 34. Вебстеритовая жила в гарцбургите, секущая жилу дунита с диопсидовыми отороч
ками (р. Хойла)



Рис. 35. Синдеформационные полифазные жилы в гарцбургитах
А, Б  — энстатититы (р. Средняя Лагорта); В — дуниты, диопсидиты (р. Лагорта — Егарт)
/ — дунит; 2 — энстатитит; 3 — диопсидит; 4 — элементы залегания: а — жил, б — гарцбургитов

Рис. 36. Жила вебстерита с оторочкой "истощенного” гарцбургита (а) и деформированные жилы 
знстатита (б) (р. Средняя Лагорта)

1 — гарцбургит; 2 — истощенный гарцбургит; 3 — дунит; 4 — вебстерит



ва. Контакты жил с вмещающими гарцбургитами обычно резкие, иногда постепен
ные, с рассеянными ореолами плагиоклаза вдоль границ; закалочные зоны на 
контактах никогда не наблюдались. Подобные соотношения характерны и для 
габбровых жил с дунитами полосчатой серии: габбро-нориты и оливиновые габбро 
сменяются по простиранию и к зальбандам троктолитами и плагиоклазовыми 
дунитами. Сегрегации анортита наблюдаются также и между субпараллельно 
ориентированными габбровыми телами. Чередующиеся прослои и жилы габброид- 
ного состава, как правило, будинированы и смяты в складки; разрывы между 
будинами "залечены” дунитовой или верлитовой массой со следами обтекания 
относительно жестких блоков.

Рассмотренный материал показывает, что размещение петрографических типов 
пород в существенно гарцбургитовом разрезе контролируется прежде всего 
деформационными структурами. Дунитовые тела, окруженные штокверками 
крутопадающих недеформированных жил, приурочены к приосевым зонам жело
бообразных структур с крутыми залеганиями полосчатости, линейности и упло- 
щенности. Сильно деформированные жилы, субсогласные с пологой полосчатостью, 
развиты на крыльях складок. Габбро-норитовые жилы тяготеют к контакту с полос
чатой серией.

Микроструктуры гарцбургитов. Петрографическое изучение гарцбургитов 
и дунитов показало, что их микроструктура также несет следы деформации. В об
щем разрезе гарцбургитов их структура неоднородна — размеры, форма, соот
ношения оливина, пироксенов и акцессорных хромшпинелидов сильно меняются. 
Эти вариации будут рассмотрены ниже, одновременно с составом минералов, 
здесь же характеризуются главные особенности микроструктуры гарцбургитов. 
Ее главной чертой является разнозернистость и четкая линейность в отличие от 
более равномерной структуры лерцолитов (рис. 37, 38). Основная часть породы 
сложена крупными (6—8 мм), слегка вытянутыми и уплощенными зернами оливина. 
Многие из них имеют волнистое угасание и полосы излома, границы которых 
образуют крутой угол с направлением удлинения в плоскости, перпендикулярной 
уплощенности. Границы зерен плавноизвилистые, реже крупнозубчатые. Таблит
чатые зерна энстатита размером 1—3 мм часто имеют ступенчатые очертания 
и нередко содержат тонкие ламелли диопсида, мощность которых увеличивается 
на границе полос излома. Встречаются зерна энстатита, разорванные по оси с с 
образованием укороченных в этом направлении кристаллов, которые выстраива
ются в нечеткие цепочки. Крупные таблицы энстатита окружены мелкими (0,2— 
0,5 мм) ксеноморфными и округлыми энстатитами, мелкозернистым оливином, 
редкими зернами диопсида. Эти агрегаты вытянуты в направлении, близком 
удлинению крупных оливинов и имеют субпараллельную ориентировку, которая 
подчеркивается цепочками хромшпинелида (рис. 39). В породах, обогащенных 
диопсидом, развиты диопсид-хромшпинелидовые линейные агрегаты. Таким 
образом, остаточные деформационные структуры в оливине и реже энстатите 
представлены полосами излома, линейностью растягивания энстатита, фор
мирующейся в направлении течения с выжиманием мелких оливинов между 
разорванными энстатитами, и, наконец, агрегатной линейностью. В оли
винах устанавливаются две системы ориентировки оптических осей ин
дикатрисы [225]; степень упорядоченности одной из систем отвечает 50-%-ной 
деформации, полученной в экспериментах с искусственным дунитом [414]. 
В этой системе трансляционное скольжение оливина происходило в направ
лении Ng =  [100] по плоскости {Okl} — от (001) = Nm до (010) =  Np. Система сколь
жения {Okl} [100], проявленная и в оливине дунитовых жил, имеет одинаковую 
с гарцбургитовой пространственную ориентировку и отвечает полю напряжений 
с субгоризонтальным положением оси главного сжатия в направлении северо- 
запад—юго-восток и субвертикальной ориентировкой оси минимального напряжения 
(направления течения).

Результаты динамического и кинетического анализа петроструктур полностью 
70



Рис. 37. Микроструктура гарцбургита. Николи скрещены, увел. 20

Рис. 38. Микроструктура лерцолита, включенного в оливин-антигоритовую породу. В оливине 
видны полосы излома. Николи скрещены, увел. 20



Рис. 39. Микроструктура гарцбургита
А — блок-диаграмма структуры гарцбургита по зарисовкам шлифов в трех взаимноперпендикулярных 

плоскостях (по [225])
1 — оливин; 2 — энстатит; 3 — диопсид; 4 — хромшпинелид; 5 — границы полос излома
Б  — Ориентировка осей эллипсоида деформации (oi >  02 >  аз) и кинематических направлений пластической 

деформации (а. в. с); L -  линейность (для этапа формирования дунитов)

согласуются с рассмотренными выше выводами по материалам структурного 
картирования: о синхронности образования жил на позднем этапе пластических 
деформаций гарцбургита при субгоризонтальном сжатии, ориентированном по
перек границы континентальной окраины. Представление об условиях этой 
деформации может быть получено двумя независимыми способами: при исполь
зовании экспериментальных данных по деформации природных ультрабазитов 
[323, 439] и термометрии, основанной на константах равновесия обменных реак
ций минеральных парагенезисов. В последнем случае используются составы ми
нералов, образующихся при деформации, например мелкозернистые минералы 
в линейных агрегатах [222]. В первом случае мы имеем дело с широким диапазо
ном Р-Г-условий: система {Okl} [100] в оливинах активна при скоростях деформации 
от КГ10 с”1 до 10~14 с”1 и температурах 400—800° С при 5 кбар, большие темпера
туры требуются при меньшем давлении (в том же интервале скоростей). Согласно 
расчетам с использованием хром-алюминиевого термометра, температура образо
вания мелких зерен пироксенов в линейных агрегатах составляла не менее 850—950° С. 
Следовательно, правомерен вывод о том, что рассмотренные структуры формиро
вались при высокотемпературном пластическом течении гарцбургитов. Сущест
вование в оливинах гарцбургитов еще одной (ранней, слабо выраженной) системы 
скольжения наряду с макроскопическими структурными наблюдениями [282] по
зволяет предполагать, что деформации с образованием крупных желобовидных 
структур предшествовало более высокотемпературное (свыше 1000° С) течение.

Ультраосновные метаморфиты. Структура гарцбургитового разреза, сфор
мированная при высокотемпературных деформациях в условиях устойчивости 
безводных парагенезов, была нарушена и осложнена при перемещении габбро- 
ультрабазитового тела в кору. В подошве Пайерского покрова дуниты, верлиты 
и гарцбургиты интенсивно деформированы, преимущественно в условиях амфи-



Рис. 40. Схематическая блок-диаграмма соотношения ультраосновных метаморфитов с гарцбур- 
гитами

/ — гарцбургиты серпентинизированные; 2 — лерцолиты и гарцбургиты без серпентина, рекристалли- 
зованные; 3 — гарцбургиты с зональным антигорит-тальк-амфиболовым замещением энстатита; 4 — дуниты 
серпентинизированные; 5 — дуниты рекристаллизованные, пегматоидные; 6, 7 — антигорит-оливиновые породы: 
б — массивные, 7 — рассланцованные; 8 — разрывные нарушения

болитовой фации метаморфизма, с образованием тонкополосчатых изоклинально
складчатых структур. Осевые поверхности складок совпадают с четкой плоскост
ной ориентировкой минералов и наклонены на восток и юго-восток. В строении 
полосчатости наряду с оливином, пироксеном и хромшпинелидом участвует 
магнезиальный амфибол. Первичная структура пород в значительной мере ре- 
кристаллизована — преобладают гранобластовые, порфирокластические микро
структуры, т.е. главным механизмом пластического течения была синтектони- 
ческая рекристаллизаций, сопровождавшаяся межзерновым скольжением.

Внутри гарцбургитового тела развиты ультраосновные метаморфиты, сла
гающие зоны резко переменной мощности (от 10 до 500 м) с юго-восточным 
падением под углами от 5 до 50°, конформные подошве аллохтона (см. рис. 20). 
Они образованы в основном антигорит-оливиновыми породами и сопутствующими 
им тальк-оливиновыми и амфибол-оливиновыми, образованными по гарцбур- 
гитам. Дуниты, присутствующие среди метаморфизованных гарцбургитов, "пере- 
кристаллизованы, нередко с образованием пегматоидных структур, пироксениты 
обычно амфиболизированы и оталькованы. В кровле метаморфических зон у кон
такта с гарцбургитами антигорит-оливиновые породы имеют массивную текстуру, 
в них сохраняется реликтовая полосчатость гарцбургитов и первичная ориенти
ровка дунитовых жил.

Среди массивных оливин-антигоритовых пород присутствуют тела, сложенные 
несерпентинизированными гарцбургитами или лерцолитами (рис. 40). Размеры тел 
меняются от нескольких до сотен метров, форма — изометрично-округлая, линзо
видная. Эти породы отличаются полным отсутствием серпентина, гранобласто- 
выми однородными структурами, иногда со шлировыми грубозернистыми скоп
лениями энстатита и диопсида. На контакте несерпентинизированных гарцбур
гитов (лерцолитов) с антигорит-оливиновыми породами развита маломощная 
зона тальк-оливиновых пород; фронтальная часть зоны образована тальк-оливи
новыми и тальк-антигоритовыми прожилками в гарцбургите, сгущающимися 
в решетку ромбоэдрического рисунка, в ячейках которой сохраняются овоидные



и шарообразные включения свежих гарцбургитов. В кровле зон метаморфитов 
широко распространены своеобразные амфибол-тальк-антигорит-оливиновые по
роды, полностью сохранившие псевдоморфную гарцбургитовую структуру. На 
месте энстатита в них развивается зональный амфибол-тальковый агрегат, пере
ходящий в криптозернистый оливин (?) (Fa14_ 15) с примесью (до 1,5%) АЬОз, и в 
конечном итоге на месте гарцбургитов возникают "вторичные дунитьГ с двумя 
генерациями оливина: реликтовым Faio, новообразованным Fais, вторичным 
диопсидом, антигоритом и магнетитом. Содержание воды во всех породах резко 
варьирует от долей процента до 10%.

В направлении ко внутренней части зон пестрый ряд метаморфитов сменяется 
устойчивой антигорит-оливиновой ассоциацией по гарцбургитам и существенно 
оливиновой (Fa6_9) — по дунитам. Во всех породах присутствуют хромшпинелид 
(реликтовый в антигорит-оливиновых и новообразованный в оливиновых) и магне
тит. В пегматоидных и гранобластовых дунитах, испытавших рекристаллизацию, 
хромшпинелид отличается высокими хромистостью и железистостью; повышение 
хромистости шпинелида и магнезиальности оливина в рекристаллизованных 
дунитах рассматривалось А. А. Савельевым [220].

По мере приближения к подошве зон в оливин-антигоритовых породах усиливает
ся сланцеватость, появляются гнейсовидные текстуры (см. рис. 40). Сланцеватость 
наклонена к юго-востоку круче, чем границы зон. Реликты дунитовых тел залегают 
согласно со сланцеватостью в виде растянутых будин от угловатой до округлой 
формы. Крупные будины дробятся, и оливин-антигоритовые сланцы насыщаются 
’’окатышами" дунита.

Микроструктура антигорит-оливиновых пород крупнозернистая катакластичес- 
кая в массивных разновидностях и порфирокластовая очковая — в сланцеватых. 
Оливиновые порфирокласты Fa9__i0 составляют от 15 до 85%, в среднем 65%, 
антигорит слагает остальную часть породы; присутствуют магнетит, реликты 
хромшпинелида, хлорит, игольчатый диопсид, иногда актинолит, карбонат. В слан
цеватых разновидностях линзовидные порфирокласты оливина (2—3 мм) обтека
ются чешуйками антигорита. Четкие полосы излома ориентированы поперек 
удлинения оливина, часто наблюдается мозаичное или веерообразное угасание. 
В хвостовых окончаниях линз (зонах "теневого" давления) развиваются изомет- 
ричные зерна оливина размером (0,01—0,03 мм). Такой же тонкозернистый оли
вин образуется внутри крупных зерен по системе сколовых трещин. В ряде случаев 
порфирокласты полностью замещены мелкозернистым гранобластовым оливином, 
образующим сильно вытянутые лентовидные агрегаты. И в дунитах, и в антиго
рит-оливиновых породах оливин, как правило, обладает четкой спайностью по 
(010), к которой добавляется спайность по (100) и (001); характерно ступенчато
мозаичное угасание. Дальнейшие деформации оливина выражаются в 5-образном 
изгибании трещин спайности и границ полос излома, образовании свилеватых 
структур в оливине. В сильно катаклазированных разновидностях угловатые и 
округлые зерна оливина, перетертые по краям, погружены в массу криптозер
нистого гранобластового оливина и антигорита. Этот агрегат имеет турбулент
ную структуру и обволакивает порфирокласты, на границе с ними появляется 
тонкозернистый оливин б?з антигорита. Реликтовые зерна хромшпинелида, обра
зующие с магнетитом и хлоритом цепочки в плоскости сланцеватости, часто 
разбиты трещинами, по которым развивается тонкозернистый оливин.

Рассмотренные микроструктуры оливин-антигоритовых пород подтверждают 
главный вывод, вытекающий из геологической характеристики метаморфических 
зон: эти породы формировались в условиях сильного ориентированного давления. 
Петрографические наблюдения показывают также, что деформация сопровожда
лась полной перестройкой состава и структуры гарцбургитов. Механизм дефор
мации вначале представлял собой внутри кристаллическое скольжение (полосы 
излома в оливине, ориентированные поперек его удлинения) и межзерновое сколь- 
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жение с миграцией границ зерен (мелкозубчатые границы и тонкие необласты), затем 
проявились хрупкие микросколовые деформации, сопровождавшиеся рекристалли
зацией. Синтектоническая рекристаллизация, очевидно, играла значительную роль 
при этой деформации. Установленные равновесные ассоциации в ультраосновных 
метаморфитах (амфибол+оливин, тальк+оливин, антигорит+оливин) позволяют 
оценить условия образования пород — от амфиболитовой фации метаморфизма до 
хлоритоидной ступени фации зеленых сланцев [187, 217,219]. Общее структурное по
ложение зон ультраосновных метаморфитов и условия образования этих пород по
казывают, что зоны в целом формировались при относительном проскальзывании 
гарцбургитовых пластин в процессе раннего шарьирования всего тела в северо-запад
ном направлении, в сторону континентальной окраины.

Материалы по строению разреза массива позволяют оценить последовательность 
формирования его пород: 1) самые ранние породы представлены гарцбургитами 
и лерцолитами со следами высокотемпературных пластических деформаций. 
Лерцолитовые блоки, вероятно, представляют собой реликты субстрата, за счет 
которого шло формирование гарцбургитов; 2) образование шлировых обособлений 
дунитов и энстатититов в системе полосчатости связано с ранними этапами плас
тического течения гарцбургитов; 3) вслед за шлирово-полосчатыми обособлениями 
формировались дунитовые жилы, секущие полосчатость гарцбургитов, и далее — 
энстатитовые, диопсидовые и ярко-зеленые вебстеритовые; 4) относительно позже 
образовывались зональные жилы темно-зеленых вебстеритов, затем бронзит- 
плагиоклазовых пород (габбро-норитов); 5) образование ультраосновных мета
морфитов антигорит-оливиновой зоны сильно оторвано во времени и связано 
с коровыми перемещениями тела.

Состав минеральных парагенезисов и пород дунит-гарцбургитовой серии.
На массиве преобладают существенно оливиновые серпентинизированные породы, 
и различия в их общем валовом химическом составе, как правило, незначительны. 
В связи с этим в первую очередь целесообразно обсуждать составы равновесных 
парагенезов минералов и закономерные их изменения. Измерения концентраций 
анализируемых элементов проводились на микроанализаторе "Камебакс” в ла
боратории В.А. Дрица С.С. Степановым и Г.В. Карповой; методика анализа отра
батывалась С.С. Степановым. В качестве аналитических линий брались линии 
Ка — линии элементов; ускоряющее напряжение равнялось 15 кВ. Ток зонда выби
рался из условия наименьшего воздействия на исследуемый образец и, как правило, 
составлял 410 '8 А. Прозрачно-полированные шлифы напылялись слоем углерода 
толщиной около 300 А. Измерения интенсивности аналитических линий прово
дились в четырех-пяти точках образца при времени счета 30 с в каждой точке. 
Фон определялся с двух сторон от аналитической линии. С целью повышения 
точности анализа в качестве эталонов использовались минералы^ близкие по соста
ву исследуемым образцам (диопсид, пироп). Для вычисления концентраций исполь
зовался метод а-факторов [299]. Оценка ошибок измерения и достоверности по
лученных различий в концентрациях элементов проводилась с использованием 
статистики Стъюдента. Все полученные результаты значимо различаются с довери
тельной вероятностью 0,95.

Гарцбургиты. Участки детального изучения пород приурочены к различным 
уровням разреза гарцбургитового тела, в основном в наиболее мощной и полной 
его части на севере Пайерского покрова (от р. Левая Пайера на севере до р. Малая 
Лагорта на юге). Составы минералов гарцбургитов рассматриваются в 12 образцах, 
представляющих наиболее типичные разновидности на разных уровнях разреза 
(рис. 41).

Образцы 210 и 278 характеризуют наиболее низкий (из изученных) уровень 
разреза: первый отобран в 0,5 км, второй — в 2 км от западного контакта гарц
бургитового тела. Гарцбургиты обр. 210 имеют тонкополосчатую деформацион
ную текстуру, четкую линейно-плоскостную ориентировку минералов и граноблас-



Рис. 41. Точки отбора проб в северной части Войкаро- 
Сыньинского массива (см. табл. 11 —12 приложения).
I» IV, V — раэреэы габброидных серий

товую среднезернистую (2—3 мм) структуру. 
Субидиоморфный хромшпинелид ассоциирует 
с оливином. В обр. 278 полосчатость более 
грубая, с ней совпадает четкая уплощенность, 
линейность ориентирована по простиранию по
лосчатости. Структура разнозернистая, с преоб
ладанием оливиновых зерен размером 3—5 мм 
и с более мелким энстатитом; непрозрачный 
идиоморфный хромшпинелид (0,2 мм), так же 
как и в обр. 210, расположен среди оливи
нов. Остаточные деформации в оливинах и 
энстатитах проявлены очень слабо. Вторичные 
изменения выражены в равномерной петельча
той серпентинизации оливинов и в меньшей 
степени баститизации энстатитов. Образование 
бледно-зеленого серпентина в прожилках не 
сопровождается выделением магнетита; степень 
серпентинизации составляет 40—45%.

Силикаты в гарцбургитах имеют относи
тельно высокую железистость, слабо варьирую
щую как в различных образцах, так и в пре
делах отдельных зерен (см. табл. 11—14 при
ложения) [222, 229]: в оливинах она дости
гает 11,2, в энстатитах — 10,7, в диопси

дах — 7,4. В крупных зернах энстатита железистость увеличивается от 
центра i f  =  9,5) к краю (/* = 10,7), и в этом же направлении слабо умень
шается содержание окиси алюминия, хрома и кальция. Состав перифери
ческих участков и мелких ксеноморфных энстатитов одинаков. В целом все диопси
ды и энстатиты, включая ядра крупных зерен, характеризуются самыми низкими 
(в сравнении с гарцбургитами других частей разреза) содержаниями окиси алю
миния (до 0,73%, в энстатите обр. 278) и окиси хрома (до 0,17% в энстатите обр. 210). 
В оливинах, напротив, отмечаются максимальные для гарцбургитов концентрации 
окиси никеля — 0,43% (см. табл. 11 приложения). Хромшпинелиды выделяются 
максимально высокой среди акцессориев гарцбургитов хромистостью и железис- 
тостью; в идиоморфных зернах повышена степень окисленности железа (см. табл. 15 
приложения).

Гарцбургиты обр. 219 и 214 отобраны на разных участках: 219 — в 5 км от 
западного контакта гарцбургитового тела, на главном водоразделе, 214 — в его 
центральной части, на водораздельном плато левого борта долины р. Хойла. 
В структурном отношении первый участок расположен на западном крыле крупно
масштабной желобовидной структуры, второй — в ее приосевой зоне, в 100 м от 
контакта крупного тела дунитов. Оба образца представляют полосчатые гарц
бургиты с агрегатной линейностью энстатита и хромшпинелида. Текстурные 
элементы гарцбургитов и секущие их жилы дунитов, энстатитов, вебстеритов 
на этих участках иллюстрируют многоэтапное пластическое течение вещества 
(см. рис. 35, 36). В микроструктурах гарцбургитов пластические деформации 
проявлены полосами излома в оливинах, растаскиванием энстатитовых таблиц 
вдоль агрегатной линейности, удлинением оливиновых зерен; реже наблюдаются 
рекристаллизация периферических участков крупных оливинов и энстатитов 
с образованием мелкозернистого агрегата. В целом разнозернистость выраже-



Рис. 42. Вариации составов энстатитов в ультраосновных породах Войкаро-Сыньинского мас
сива [229]

1—8 — гарцбургиты и лерцолиты на разных уровнях разреза: (образцы: 1 — 214, 2 — 219-1, 3 — 
223, 4 — 3331, 5 — 274, б — 1118), 7 — энстатит-диопсидовая оторочка дунитовой жилы, 8 — гарц- 
бургит рудного участка; 9 — метаморфиэованные гарцбургиты в зоне западного контакта массива; 10. 11 — 
лерцолиты среди антигорит-оливиновых пород (из разных образцов); 12. 13 — энстатититы; 14. 15 — 
вебстериты ранней генерации; 16 — оливиновые вебстериты поздней генерации; 17 — гарцбургиты, обр. 
278; 18 — лерцолиты, обр. 215—7; 19 — направленность изменений состава в пределах образца, от 
ранних поколений к поздним; 20 — общая направленность изменения состава от гарцбургитов к веб- 
стеритам; 21 — поле состава энстатитов из оливиновых вебстеритов

на слабо: ткань породы составляют оливиновые зерна (4—6 мм), среди которых 
расположены агрегаты из трех-четырех энстатитовых таблиц (2—3 мм) с мел
кими (0,3—0,8 мм) ксеноморфными зернами диопсида и хромшпинелида. Редкие 
идиоморфные хромшпинелиды включены в оливин. В обр. 214 чаще встречаются 
Энстатиты с тонкими ламеллями диопсида в ядрах. Степень и характер вторич-



Рис. 43. Направленность эволюции состава ортопироксенов Войкаро-Сыньинского массива [229] 
Уел. обозначения см. на рис. 42

ных изменений аналогичны рассмотренным в обр. 278; некоторым отличием 
является неравномерная баститизация энотатита обр. 214 и появление там же 
редких тальковых и карбонатных прожилков.

Состав минералов в гарцбургитах обр. 214 и 219 почти одинаков и характери
зуется в сравнении с рассмотренными обр. 210 и 278 несколько пониженной же- 
лезистостью силикатов и более высокими содержаниями окиси алюминия и хрома 
в пироксенах: в ядрах энстатитов АЬОз — 2,72%; СпОз — 0,61%. Направленность 
вариаций железистости, количества окиси алюминия, хрома и кальция от центра 
крупных зерен к краям и мелким ксеноморфным зернам та же, что и в обр. 278 
(рис. 42). В то же время меняется тенденция соотношений A1IV и железистости: 
в низкоглиноземистых энстатитах обр. 278 рост железистости от центра к краям 
зерен не сопровождается изменением количеств A1IV, в энстатитах обр. 219 с ростом 
железистости намечается слабое уменьшение A1IV, тогда как в ряде сменяющихся 
поколений энстатитов обр. 214 слабый рост железистости сопровождается резким 
уменьшением A1IV (рис. 43). Содержание окиси кальция в энстатитах стабиль
но — 0,37—0,44%; окись титана в энстатитах присутствует в незначительных 
количествах — до 0,05%, в диопсидах — до 0,09% (рис. 44). В диопсидах содер
жание глинозема практически то же, что и в энстатитах, содержание окиси хрома 
несколько возрастает — до 0,73% — при очень низком количестве окиси «атрия — 
0,10—0,11%. Хромшпинелиды характеризуются умеренной железистостью и хро- 
мистостью, значительно пониженными в сравнении с акцессориями обр. 278. Со
держание глинозема в них — до 38% (рис. 45, см. табл. 15 приложения).

Гарцбургиты и лерцолиты обр. 1118, 215, 274 и 3331 представляют породы вос
точной части гарцбургитового тела; первые два образца отобраны в 4 км, вторые — 
Ь 2 км восточнее контакта гарцбургитов с габброидами(см. рис. 41)и расположены 
соответственно в приосевой зоне и восточном крыле желобовидной структуры.



массива
I —5 — энстатиты: / — в гарцбургитах и лерцолитах, 2 — в диопсид-энстатитовых шлирах среди 

гарцбургитов, 3 — в энстатититах, вебстеритах раннего поколения, 4 — в оливиновых вебстеритах позднего 
поколения, 5 — в габбро-норитах; 6— 10 — диопсиды: 6 — в лерцолитах и реже гарцбургитах, 7 — 
в вебстеритах раннего поколения, 8 — в оливиновых вебстеритах позднего поколения, 9 — в дунитовых 
жилах, 10 — в габбро-норитах; 11 — граница области составов энстатитов из лерцолитов и гарцбургитов 
массива Средний Крака; 12 — граница, разделяющая поля составов диопсидов массивов Войкаро-Сыньинского 
(ниже) и Средний Крака (выше)

Рис. 45. Составы акцессорных хромшпинелидов Войкаро-Сыньинского массива
1 — гарцбургиты; 2 — дониты; 3 — жильные энстатититы раннего поколения; 4 — жильные оли- 

виновые вебстериты позднего поколения; 5 — лерцолиты; 6 — поле составов акцессориев из дунитов (по 
данным [220])

На первом участке развит штокверк дунитовых жил и сопровождающие их пироксе- 
ниты (см. рис. 34); состав вмещающих пород меняется здесь от гарцбургитов 
с редкими мелкими зернами диопсида до лерцолитов с 10—15% диопсида. Мас
сивные лерцолитовые включения выделяются среди резко полосчатых гарцбур
гитов и тяготеют к участкам, удаленным от крупных дунитовых тел. Остаточные 
деформации в микроструктурах пород очень четкие — на рис. 37 изображены 
гарцбургиты именно этого участка.

Силикаты гарцбургитов (обр. 1118, рис. 46) имеют самую низкую железистость 
из всех изученных на массиве гарцбургитов: оливин — 8,5, энстатит — 8,2—8,5, 
диопсид — 5,5, в лерцолите этого же участка (обр. 215) железистость оливина под
нимается до 10,4, энстатита — 10,2, диопсида — 7,8. Содержание окиси алюминия, 
хрома и кальция более высокое в пироксенах лерцолита; закономерность ва
риаций этих компонентов одинакова в обоих образцах. Детальное изучение законо
мерностей изменения состава минералов в связи с их положением в петроструктуре 
было проведено по обр. 1118 и 3331 [222]. В них анализировались составы ядер 
крупных таблитчатых энстатитов из линейных группировок, участки из краевых 
зон и мелкие ксеноморфные и гранобластовые энстатиты, оливин и диопсид. Ядра 
энстатитов, занимающие большую часть площади сечения таблитчатых зерен



Рис. 46. Вариации содержаний элементов в энстатитах [222]
1—3 — обр. 1118: 1, 2 — крупные таблитчатые энстатиты (разные зерна), 3 — мелкие ксеноморфные 

энстатиты; 4, 5 — обр. 3331: 4 — крупный таблитчатый энстатит, 5 — мелкий ксеноморфный энстатит; 
6 — погрешности анализа

Ц — замеры в центральной части зерна, К — замеры в краевой зоне зерна

в обр. 3331, содержат тонкие (1—2 мкм) линзовидные нерегулярные включения 
диопсида, ориентированные параллельно плоскости (100). В обр. 1118 в ядрах 
энстатитов наблюдаются пластинчатые вростки (шириной 2,5 мкм) диопсида, 
параллельные плоскости (100) (рис. 47). Состав энстатита в ядре отличается от 
состава его краевой части более высокими содержаниями АЬОз (на 8 отн. %), СаО (на 
80 отн. %), СггОз (на 35 отн. %) и пониженными количествами FeO (на 5 отн. %) и 
SiCh (на 4 отн. %). Разница в составе энстатитов, занимающих различные структур
ные позиции, четче выступает при сравнении отношений количеств атомов эле
ментов: кальциевости CaX100/(Ca+Mg), хромистости CX100/(Cr+ А1), железистос- 
ти FeX100/(Fe+ Mg), а также Al,vX100/SiO2 и (Al,v+Alv,)X100/SiO2 — от центра к 
краю таблиц и мелкому энстатиту устанавливается резкое снижение кальциевости и 
отношения суммы алюминия к кремнию, сопровождающееся уменьшением алю
миния в тетраэдрической координации (рис. 48). Существование линейной кор
реляции между A1VI—Сг энстатита и АГ1—Сг диопсида позволило рассчитать 
константы распределения KD =  (AlVI/Cr)0A,x(AlVI/Cr)C/,Jf, зависящие от температуры 
образования парагенезиса [409]. Эти величины в обр. 3331 практически одинаковы 
для энстатитов краевой зоны (KD = 1,78-5-1,80) и мелких зерен (А# = 1,77-5-1,84), тогда 
как для ядер KD составляет 1,26. Диопсид обр. 3331 характеризуется высокой каль- 
циевостью (50,1 (при/  = 7,1); оливин имеет самое высокое среди рассмотренных 
минералов содержание NiO (0,35%).

В каждом образце от ядер энстатитов к краям и мелким зернам поздней генерации 
прослеживается снижение количества Аг при крайне слабом увеличении или 
стабильной железистости. Ламелли диопсида присутствуют только в ядрах 
крупных зерен, и состав их отличается от мелкозернистого диопсида, ассоцииру-



Рис. 47. Ламелли диопсида в энстатите (светлое —
Са К (Х|, увел. 200)

ющего со шпинелидом в линейных аг
регатах, более высоким содержанием же
леза, алюминия, хрома. Количество окиси 
натрия в диопсидах не превышает 0,21%.

Аналогичную структуру, состав и зако
номерности изменения имеют силикаты 
крупнозернистых деформированных лерцо- 
литов (обр. 274) — гарцбургитов (обр. 223), 
отобранных восточнее рассмотренного 
участка. В обр. 274 пироксены имеют 
максимально высокие на массиве содер
жания окиси алюминия (до 3,42% в энста
тите и 4,08% в диопсиде) и окиси хрома 
(соответственно до 0,68 и 1,06%). Акцессор
ные ксеноморфные шпинелиды лерцолитов 
наиболее магнезиальны и глиноземисты; содержание окиси хрома понижено 
до 21,79% против 47,00% в гарцбургите обр. 278 (см. табл. 15, приложения, рис. 45).

Особое место в разрезе занимают несерпентинизированные лерцолиты, сла
гающие небольшие тела среди антигорит-оливиновых пород.

Лерцолиты (обр. 211, 267) имеют средне- и крупнозернистые массивные тексту
ры; наряду с преобладающими равномернозернистыми разновидностями распрост
ранены лерцолиты с порфировидными зернами энстатита и оливина и сгустко- 
вым, неравномерным распределением минералов. Рисунок структуры полигональ
нозернистый, полосчатые текстуры и линейность, как правило, отсутствуют, 
что отличает эти породы от гарцбургитов, рассмотренных выше. В лерцолитах 
развиты маломощные жилы и шлиры ярко-зеленых диопсидитов, вебстеритов 
и энстатититов.

Состав минералов лерцолитов характеризуется следующим образом. Желе- 
зистость оливина меняется в пределах 10,2—10,4, энстатита — 9,8—9,2, диопсида — 
6,5—7,4. Количество окиси алюминия и хрома в энстатитах варьирует, поднимаясь 
соответственно до 3,37 и 0,77%. Вариации содержаний A1IV сопровождаются 
незначительным изменениям железистости (отрицательная корреляция), т.е. здесь 
наблюдаются те же тенденции, что и в остальных образцах восточной части 
массива (см. рис. 43). Окись кальция в энстатитах содержится в незначительном 
количестве (0,27—0,58%) и распределена равномерно в пределах зерен, ламелли 
отсутствуют. В диопсидах обр. 211 повышено количество Na20 до 0,27—0,39%. 
Хромшпинелид также отличается от акцессория гарцбургитов высокой магнезиаль- 
ностью, высоким содержанием окиси алюминия (до 43%) и низким — окиси хрома 
(до 24%, см. табл. 15 приложения).

Структурная приуроченность лерцолитов к зоне ультраосновных метаморфитов, 
рассмотренные особенности макро- и микроструктур, удивительная свежесть 
минералов именно в тех телах, которые облекаются низкотемпературными дина- 
мометаморфитами, позволили рассматривать эти породы как продукт прогрессив
ного термального метаморфизма — десерпентинизации и рекристаллизации 
гарцбургитов, предшествующего образованию оливин-антигоритовой ассоциации 
[187, 217, 220]. Однако состав минералов лерцолитов, особенно хромшпинелида, 
скорее говорит в пользу первично мантийной природы минерального парагенезиса. 
Отсутствие же полосчатости, сгустковая, иногда хаотическая неравномерность в 
распределении минералов (диопсид в отдельных телах исчезает) и гранобластовая 
структура пород, очевидно, отражают явления перекристаллизации (режим вос
становления) и перераспределения вещества на высокотемпературном уровне.
6. Заг. 1091 o l



Рис. 48. Корреляция температур кристаллизации энстатитов и отношения (А1+Сг /2)* 1000 (темпе
ратуры рассчитаны по хром-алюминиевому термометру [409])

Уел. обозначения см. на рис. 46 
vlРис. 49. Распределение А1 —Сг в равновесных парах ортопироксен (светлое) и клинопироксен (черное) 

для пород Вой каро-Сыньинского массива
1, 2 — гарцбургит, лерцолит; 3 — зональные диопсид-энстатитовые шлиры в гарцбургите; 4, 5 — оли- 

виновый вебстерит поздней генерации; б. 7 — вебстерит ранней генерации

Образец 209 представляет серпентинизированные гарцбургиты рудного хро
митового участка в верховьях руч. Кэршор, южнее всех рассмотренных образ
цов, в 2 км от восточного контакта гарцбургитового тела (см. рис. 41). Это крупно
зернистые полосчатые породы с линейным расположением агрегатов энстатита 
и хромшпинелида, микроструктура их аналогична рассмотренным в обр. 215; харак
терно наличие ламеллей диопсида в ядрах крупных энстатитовых таблиц. Желе- 
зистость силикатов стандартна (см. табл. 11—14 приложения); пироксены отлича
ются высоким содержанием и широкими вариациями окиси хрома при умеренном 
количестве алюминия; количество окиси натрия в диопсиде несколько повышено — 
до 0,33%. Хромистость шпинелида относительно высока, железистость в нем 
достигает высоких значений для акцессориев гарцбургитов, степень окислен- 
ности железа также велика (см. табл. 15 приложения). Во всех изученных до этого 
случаях наблюдалась обратная корреляция содержания окиси хрома в пироксе- 
нах и шпинелидах, и отклонение от этого правила — высокое содержание окиси 
хрома в энстатитах обр. 209 наряду с высокой хромистостью акцессорного шпи
нелида — позволяет предполагать аномально высокое содержание хрома на этом 
участке ко времени формирования раннего из наблюдаемых парагенезисов. Ве
роятно, здесь отражено существование первичной неоднородности в распреде
лении хрома в мантийном веществе, и, таким образом, особенности состава мине
рального парагенезиса могут в известной мере служить критерием для поиска 
обогащенных хромом участков.

В целом рассмотренный материал свидетельствует о несомненной неоднород
ности состава минеральных парагенезисов по разрезу гарцбургитового тела и 
о существовании нескольких генераций минералов в породах. Во всех анализирован
ных образцах с различной железистостью сосуществующих минералов установ
лена одинаковая тенденция изменения состава энстатитов в связи с их петрострук- 
турным положением. Структурно-петрографические наблюдения показывают эво
люцию состава энстатитов во времени. Ядра таблитчатого энстатита, кристал- 
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лизующиеся на относительно раннем высокотемпературном этапе, обогащены 
теми элементами, которые на поздних стадиях обособляются в самостоятель
ные минеральные фазы — хромшпинелид (А1, Сг) и диопсид (Са). Вместе с ними 
кристаллизуется энстатит, содержащий малые количества А1, Сг, Са. Этот про
цесс, по существу, представляет собой последовательную дифференциацию ве
щества, которая начиналась с образования структур распада в энстатите. Исполь
зование хром-алюминиевого распределения в пироксенах и закономерных изме
нений A1V1 позволило установить, что температура распада твердого раствора 
энстатит-диопсид составляла 930—1090° С, равновесие в мелкозернистой генерации 
устанавливалось при 880—950°С и относительно более низком давлении. Право
мерность использования этого геотермометра подтверждается существованием 
четкой линейной корреляции между A1VI—Сг энстатита и диопсида в исследо
ванных образцах (рис. 49).

Дифференциация вещества, сопровождавшая деформации, прослеживается 
на всех структурных уровнях: от вариаций состава в пределах зерна пироксена 
через образование линейных агрегатов пироксенов и хромшпинелида до фор
мирования дунит-энстатитовых (диопсидовых) тел и обособлений хромитов. 
В хромшпинелидах лерцолитов содержится относительно высокое количество 
алюминия и низкое — хрома; его железистость и хромистость возрастают по мере 
увеличения степени деформационной перестройки породы (степени дифферен
цированности). Общую картину эволюции вещества лерцолитов—гарцбургитов 
существенно дополняет характеристика составов жил в этих породах.

Дуниты, энстатититы, вебстериты и диопсидиты в гарцбургитах. Среди 
гарцбургитов и лерцолитов всех рассмотренных участков присутствуют жилы пи- 
роксенитов и дунитов. Выше было показано, что образование систем жил не было 
одноактным: первыми формировались дунит-энстатит-диопсидовые обособления 
в системе полосчатости гарцбургитов и только на следующем этапе — жилы, 
секущие полосчатость, которые также представлены несколькими генерациями.

В самых ранних, еще нерезких обособлениях пироксенов в системе полосча
тости гарцбургитов и рассеянных скоплениях пироксена в дунитовых жилах 
(обр. 215-144) энстатйты и диопсиды имеют равномерное распределение всех 
элементов в пределах зерна. Железистость энстатита составляет 10,0, диопсида — 
6,6, содержания окиси алюминия и хрома также сопоставимы с их количествами 
в поздних генерациях пироксенов в гарцбургитах. Однако уже четко проявлена 
тенденция роста железистости при постоянном значении A1IV (см. рис. 43). Оливин 
наиболее магнезиален i f  = 8,1-=-8,2) в дунитовых шлирах и жилах в системе полос
чатости, несколько выше его железистость в секущих жилах (f  — 9,4^9,7), содержание 
окиси никеля в нем соответственно меняется от 0,41 до 0,27% (см. табл. 16, 17, 18 
приложения). Акцессорный хромшпинелид в дунитах отличается от акцессория 
лерцолитов {И большинства гарцбургитов более высокой хромистостью и желе- 
зистостью. Эти величины возрастают в секущих жилах и далее — в крупных телах 
дунитов [220]. В дунитовых шпинелидах увеличивается также количество ТЮг 
до 0,34%, степень окисленности железа максимальна (см. табл. 19 приложения, 
рис. 49).

В крупных шлирах пегматоидного энстатитита в гарцбургитах (обр. 75) и энста- 
титовых оторочках вдоль дунитодых "прослоев” в гарцбургитах (обр. 1228) в энста
тите резко уменьшается содержание окиси алюминия (до 0,60%) и окиси хрома 
(до 0,28%); железистость не превышает 10,5. Одновременно резко возрастает хро
мистость и железистость идиоморфного шпинелида (см. табл. 19, приложения). 
Распределение всех элементов в минералах равномерное.

В жилах пегматоидных вебстеритов, секущих гарцбургитовую полосчатость 
(обр. 218, 219-9) содержания окиси алюминия и хрома в пироксенах остаются по
стоянно низкими аналогично предыдущему образцу; рост железистости энстатита 
прямо коррелируется с увеличением количества диопсида в породе. В диопсидах
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обр. 218 содержание окиси натрия увеличивается до 1,68%. Хромшпинелид, так же 
как и в энстатититах, высокожелезистый и содержит большое количество окиси 
хрома — 54,5%.

Особый состав имеют пироксены из самой поздней зональной жилы оливи- 
новых вебстеритов (обр. 225-33-36) мелкозернистой порфировидной структуры, 
в которой удлинение зерен ориентировано вдоль контактов жилы. Характерны 
высокая железистость силикатов энстатита — до 14,7, диопсида— до 10,0, оливи
на — до 15,4 и повышенное количество окиси алюминия в пироксенах, которое 
остается стабильным при вариациях железистости. Количество окиси титана 
в диопсидах увеличивается до 0,21%, окиси натрия — до 0,28%. Ксеноморфный 
хромшпинелид — низкохромистый, высокоглиноземистый, с высокой железистос- 
тью и степенью окисленности железа (см. табл. 19 приложения). В этой жиле равно- 
вебие между энстатитом и диопсидом, судя по хром-алюминиевой термометрии, 
устанавливалось при довольно высоких температурах — от 1190°С (обр. 225-36) и 
ниже — 1080° С (обр. 225-33) до 950° С.

Таким образом, от ранних генераций жил к поздним в силикатах меняется желе
зистость при постоянном содержании алюминия и хрома в пироксенах. Сущест
вуют два скачка в изменении содержаний этих компонентов: резкое снижение 
их при переходе от рассеянных сегрегаций в системе полосчатости к четко обо
собленным шлирам и жилам и затем новое возрастание в.жилах самой поздней 
генерации с максимально высокой железистостью. Дальнейшее резкое возрастание 
железистости энстатита — до 24,8 — происходит в пегматоидных энстатит-анор- 
титовых жилах, секущих гарцбургиты (см. обр. 223-1 в табл. 23 приложения). В этих 
энстатитах при содержании окиси алюминия 2,71% совершенно отсутствуют хром 
« натрий, TiCb — 0,03%, плагиоклаз представлен анортитом Лп95_ 97. Близкий 
состав имеют минералы из жильных габбро в дунитах и верлитах полосчатой 
серии, расположенных восточнее (структурно выше) гарцбургитового тела, а также 
составы минералов в полосчатых габбро-норитах более высокого структурного 
горизонта.

Химический состав ультраосновных пород в общем виде отражает рас
смотренные выше особенности состава породообразующих минералов. Гарц
бургиты и лерцолиты представляют собой высокомагнезиальные породы со слабо 
варьирующей железистостью—от 8,0 до 10,1 (см. табл. 20 приложения). Гарцбур
гиты характеризуются низкими содержаниями окиси кальция (0,49—0,98%), окиси 
алюминия (0,75—1,23%) и практически не содержат щелочей и окиси титана. 
В лерцолитах содержание окиси кальция повышается до 2,62%, количество окиси 
алюминия практически то же, что и в гарцбургитах — 0,73—1,62%. Содержание 
СггОз в гарцбургитах и лерцолитах меняется незначительно — от 0,32% до 0,5%, 
составляя в среднем 0,34% (среднее арифметическое по 128 анализам), NiO — от 
0,10% до 0,47%. Степень окисленности железа (соотношение БегОз и FeO) прямо 
связана со степенью серпентинизации пород и соответственно количеством НгО. 
Сравнение степени серпентинизации пород и отношения RO/Si(>2 подтверждает 
выводы Д.С. Штейнберга [273] о сохранении первичных соотношений суммы 
окислов магния, железа кальция с кремнеземом в процессе ранней массовой 
(петельчатой) серпентинизации. Постоянная величина отношения RO/SiCh =  1,7 в 
породах оливин-антигоритового (±тальк ± амфибол ±  диопсид) состава и практи
чески одинаковое с гарцбургитами содержание всех компонентов указывают на 
изохимический характер метаморфизма гарцбургитов при их образовании, а срав
нительно низкое содержание воды — на более высокую в сравнении с петельчатой 
серпентинизацией температуру метаморфизма.

Дуниты отличаются от гарцбургитов большими вариациями железистости 
(от 7,0 до 11,4), самую низкую железистость имеют некоторые пегматоидные 
разновидности дунитов (см. табл. 21 приложения). Содержание СггОз (0,30—0,82%) и 
NiO(0,13—0,38%) здесь также выше, чем в гарцбургитах, что связано соответственно



с более высокой хромистостью акцессорного шпинелида и преимущественным 
вхождением окиси никеля в оливин.

Среди жильных пироксенитов наиболее интересны составы темно-зеленых 
оливиновых вебстеритов поздней генерации; они отличаются повышенной же- 
дезистостью (/* = 13,4-Н5,6), высокими содержаниями ТЮг (0,22—0,24%), АЬОз 
(3,09—3,21%) и резко варьирующими содержаниями NiO (0,01—0,35%) (см. табл. 22 
приложения). Количество MgO и СаО в них меняется, отражая переменные соот
ношения диопсида и энстатита. Значительная обогащенность этих пород базаль- 
тоидными компонентами позволяет предположить, что способ их образования 
был другим, нежели у широко распространенных метаморфогенных жил пироксе
нитов.

Суммируя приведенные материалы, подчеркнем следующие положения.
1. Существенно гарцбургитовое тело по структурному положению в офиоли- 

товом разрезе, составу слагающих его пород и составу минеральных парагенези
сов представляет собой разрез верхнемантийных образований.

2. Мега-, мезо- и микроструктуры пород образованы в ходе высокотемпера
турных пластических деформаций. Пластическое течение гарцбургитов (лерцоли- 
тов) сопровождалось формированием полосчатости (неоднородности состава) и 
дифференциацией вещества в пределах отдельных зерен и минеральных агрегатов 
в породе.

3. Дальнейшее усиление неоднородностей в процессе деформаций привело 
к появлению моно- и биминеральных пород. При этом состав синдеформацион- 
ных минералов поздней генерации в гарцбургитах, в том числе и краевых зон 
крупных зерен энстатитов, аналогичен составу минералов ранних шлировых 
обособлений. Конечные значения температур устанавливающегося равновесия 
этих парагенезисов определены в 880—950°. Чрезвычайно важно, что централь
ные части крупных зерен энстатитов и, вероятно, отдельные целые зерна сохра
няют при этом свой состав, несущий информацию о ранних этапах формирования 
породы. Мелкий диопсид в гарцбургитах, очевидно, образован вместе с поздней 
генерацией энстатита при выносе кальция из ранних энстатитов и перекристалли
зации (переотложении) возможных "первичных” диопсидов, о чем свидетельствует 
его состав и петроструктурная позиция — тесная ассоциация с мелкозернистым 
энстатитом и хромшпинелидом в линейных агрегатах. В лерцолитах присутствуют 
первичные диопсиды с более высокими содержаниями А1, Сг, отчасти Na. Тренд 
эволюции и состава пироксенов на этом этапе имеет известково-щелочной (ще
лочной) характер — узкий интервал изменения (роста) железистости при широком 
интервале изменения (снижении) A1IV (последнее аналогично возрастанию кремне- 
кислотности).

4. В каждом из рассмотренных образцов изменения минералов начинаются 
с различных "стартовых" составов, фиксированных в ядрах крупных энстатитов: 
наиболее обогащены алюминием и хромом относительно железистые энстатиты 
лерцолитов; в магнезиальных энстатитах из гарцбургитов содержится меньше 
алюминия и хрома. Следовательно, эволюции пироксенов со слабым ростом 
железистости в условиях падения температуры предшествовала еще более ранняя 
дифференциация вещества, по своей сути представляющая процесс рестирования — 
образования магнезиального остатка (гарцбургита), пироксены которого обеднены 
алюминием и хромом, а шпинелид имеет высокохромистый, низкоглиноземистый, 
железистый состав.

5. На массиве наиболее истощенное базальтоидными компонентами вещество 
представляют гарцбургиты его западной части (нижнего структурного горизонта). 
Ту же степень истощения имеют некоторые деформированные гарцбургиты вос
точной части массива, содержащие лерцолитовые блоки. В целом количество 
лерцолитов увеличивается в восточной части массива вверх по разрезу пластины, 
хотя крупные лерцолитовые тела встречаются в его приосевой зоне, т.е. в средней



части разреза, а гарцбургиты преобладают вблизи контакта с габбро-норитами. 
Таким образом, в разрезе тела перидотитов сохранились свидетельства одного 
из ранних этапов дифференциации мантийного вещества.

6. Жилы, синхронные с формированием складок в гарцбургитах, частично 
развивались за счет мобилизации вещества деформирующихся лерцолитов вдоль 
зон с высокими градиентами скоростей деформации, т.е. сколов. Переотложение 
вещества лерцолитов, очевидно, происходило при участии флюидов, и наиболее 
вероятным механизмом формирования жил являлся инфильтрационный мета
соматоз. Выщелачивание кремнезема, окиси алюминия и кальция приводило 
к образованию дунитов на месте лерцолитов (гарцбургитов) с последующим от
ложением вынесенных компонентов в виде минеральных ассоциаций пироксенито- 
вых и реже габброидных жил. Продукты кристаллизации аллохтонных выплавок 
из лерцолитов, возможно, представлены высокотемпературными жилами пироксе- 
нитов глиноземистого состава, а также шлирами и жилами троктолитов, оливино- 
вых габбро-норитов среди гарцбургитов. Судя по закономерностям вариаций 
состава минералов в жилах — от энстатититов через вебстериты к диопсидам, 
их образование шло при общем падении температуры с толеитовым трендом 
фракционирования, с широким интервалом роста железистости и стабильным 
содержаниемА11У в пироксенах.

Полосчатая серия и габбро
Породы полосчатой серии и габбро обнажены к западу и востоку от гарцбур- 

гитового тела, располагаясь соответственно в его подошве и кровле.
Строение разрезов. Западные разрезы наиболее полно представлены на массиве 

Хордъюсс, в верховьях рек Большая и Малая Лагорта и в южной части массива — 
в бассейне верхнего течения рек Кок-Пела, Чигим-Харута и Мокрая Сыня. Эти 
участки располагаются на Главном водораздельном хребте, разделяющем бассейны 
рек Европейского и Азиатского континентов, и имеют типичный альпийский 
рельеф с хорошей обнаженностью. В этих условиях при значительной протяжен
ности (на десятки километров) непрерывных выходов пород и относительно глу
боком (400—600 м) эрозионном врезе строение разреза серии устанавливается 
довольно четко. Его характерными чертами являются: 1) юго-восточные падения 
всех толщ под ультраосновные породы, как правило, с крутыми углами наклона; 
2) резкая изменчивость мощности по простиранию тел, быстрое выклинивание 
и смена по простиранию выделенных пачек и толщ пород (рис. 50). В большинстве 
случаев в основании разреза (у контакта с дунит-гарцбургитовой серией) залегают 
дуниты. Непосредственные контакты их с гарцбургитами редки; как правило, 
дуниты и гарцбургиты разделены зонами оливин-антигоритовых пород различ
ной мощности.

В южной части массива, где породы полосчатой серии непрерывно обнажены 
по простиранию на 60 км в полосе шириной от 2 до 3,5 км, р. Игядей-Юган вскры
вает эту толщу в крест простирания (см. рис. 19 и 50, II). На правом борту ее долины 
вверх по течению (и по разрезу) оливин-антигоритовые породы с реликтовыми 
маломощными телами гарцбургитов сменяются дунитами (падение контакта 110°, 
угол 70°). Ниже приведены некоторые типичные разрезы полосчатой серии (снизу 
вверх).

1. Массивные дуниты в контакте рассланцованы, вторичные минералы в зоне рассланцевания пред
ставлены антигоритом и магнетитом. В интервалах 50—52, 120—125 и 280—295 м от контакта в дунитах 
содержатся струйчато-вкрапленные обособления хромитов мощностью от 1—2 см до 50 см. Прослои 
хромитов деформированы с образованием сжатых линейных складок течения, шлиры растянуты в узкие 
уплощенные линзы; падение хромитов юго-восточное, под углом 70—80°. 300 м.

2. Крупнозернистые диаллагиты темно-серого цвета без видимых ориентированных структур по 
резкой границе сменяют дуниты. Отсюда и далее все контакты пород ориентированы с падением по 
азимуту 110—120°, угол 70—80°. 30 м.
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Рис. 50. Схематизированные разрезы габброидных серий Войкаро-Сыньинского массива
I—III — подошва офиолитового аллохтона: /  — р. Малая Лагорта, II — р. Игядей-Юган, III — р. Чигим-Харута; 

IV, V — кровля офиолитового аллохтона (над гарцбургитами): IV — водораздел рек Тру^аю и Лагортаю, 
V — руч. Изшор. Положение разрезов I. IV и V см. на рис. 41.

I — гарцбургиты (а) и антигорит-оливиновые породы по ним (б); 2 — дуниты; 3 — верлнты, клинопироксеновые 
дуниты; 4 — клинопироксениты; 5 — оливиновые вебстериты и герценит-плеонастовые лерцолнты; 6 — троктолиты, 
оливиновое габбро; 7 — тонкое чередование дунитов, троктолитов, анортозитов (лейкократового габбро); 8 — габбро- 
нориты, габбро; 9 — актинолит-анортитовые породы по габбро, габбро-норитам; 10 — цоизитовые габбро-амфиболиты; 
11 — гранатовые габбро-амфиболиты; 12 — роговообманковые, пегматоидные габбро; 13 — плагиограниты; 
14 — милониты, катаклазиты по вулканогенно-осадочным породам



3. Дуниты с рассеянной вкрапленностью диопсида, у контактов с пироксенитами количество диопсида 
увеличивается. 25 м.

4. Клинопироксениты среднезернистые, массивные, с прослоями и линзами (5—15 см) дунитов. 
Они постепенно сменяются следующей пачкой пород. 15 м.

5. Верлиты линзовидно-полосчатые. Полосчатость обусловлена скоплениями клинопироксена — 
до мономинеральных обособлений. Постепенно границы полос становятся нечеткими, и текстура породы 
приобретает порфировидный облик — таблицы диопсида размером до 2 см равномерно рассеяны 
в оливиновой массе. ПО м.

6. Клинопироксениты среднезернистые, темно-серые, переходящие в крупнозернистые и пегматоид- 
ные. 60 м.

7. Цоизитовые амфиболиты по резкой границе сменяют пироксениты. По всему разрезу породы 
имеют полосчатую текстуру с шириной полос 2—4 см, реже 5—10 см; линзы и прослои гранатовых ам
фиболитов появляются в средней и верхней части разреза. Залегание полосчатости согласно с контак
тами пород. 390 м.

8. Клинопироксениты крупнозернистые, слагающие сильно вытянутое линзовидное тело в амфи
болитах. 15 м.

9. Дуниты сменяют клинопироксениты через маломощный (0,5—2,5 м) прослой с тонкой вкрап
ленностью диопсида. В дунитах спорадически встречаются растянутые линзы клинопироксенитов 
и пироксенитовых дунитов мощностью от долей метра до 3 м. 320 м.

10. Верлиты с переменными соотношениями оливина и диопсида, постепенно сменившие дуниты. 160 м.
11. Гранат-цоизитовые полосчатые амфиболиты. 25 м.
12. Верлиты полосчатые с редкими линзами цоизитовых амфиболитов. 180 м.
13. Цоизитовые амфиболиты с прослоями гранатовых разновидностей и линзами верлитов и клино

пироксенитов. Количество и мощность последних постепенно убывают. 250 м.
14. Цоизитовые амфиболиты массивные и полосчатые; в верхней части разреза, ближе к контакту 

с вулканогенно-осадочными породами, преобладают кварц-альбит-цоиэитовые амфиболиты. 1050 м. 
Между ними и вмещающими породами располагаются 200-метровая зона милонитов переменного 
состава — слюдисто(хлорит)-альбит-цоизитового, амфибол-цоиэитового и кварц-альбит-цоизитового 
Общая видимая мощность толщи 3110 м.

Выделенные пачки с изменениями мощности непрерывно прослеживаются 
к югу на расстоянии 3,2 км. Далее в разрезе возрастает объем амфиболитов, верлиты 
почти исчезают.

В 11 км южнее по простиранию от описанного разреза строение его резко 
меняется. По левым притокам р. Чигим-Харута гарцбургиты по направлению 
к контакту с вмещающими породами (на запад) сменяются дунитами. В гарцбурги
тах у контакта увеличивается число дунитовых полос-прослоев, залегающих 
с крутым юго-восточным падением; такую же ориентировку имеет контакт с дуни
тами. Далее вверх по разрезу (но к подошве покрова) вскрываются чередующиеся 
дуниты, клинопироксениты и дуниты с постоянным падением контактов по ази
муту 110° <70° (см. рис. 50, III).

Эти два разреза иллюстрируют основные закономерности строения полосчатой 
серии: 1) генеральную последовательность в смене пород — по направлению от гарц- 
бургитов дунитовые пачки сменяются верлитовыми, клинопироксенитовыми 
и ортоамфиболитовыми; 2) пачки пород сменяются по простиранию, и мощность 
их сильно варьирует (см. рис. 50); 3) количественные соотношения породообра
зующих минералов также весьма изменчивы, структуры и текстуры пород разно
образны, но преобладают полосчатые разновидности.

В средней части массива строение разреза принципиально не отличается от 
рассмотренного, и некоторые особенности состава и метаморфизма его пород 
лишь дополняют общую картину западных разрезов полосчатой серии. На левом 
борту долины р. Малая Лагорта на контакте с сильно деформированными тонко
полосчатыми гарцбургитами, имеющими четкую линейно-плоскостную ориенти
ровку минералов и агрегатную линейность, вскрыт следующий разрез (см. рис. 50, /).

1. Дуниты с 2—5-метровыми пропластками и растянутыми линзами верлитов и клинопироксенитов. 
Жилки (1—2 см) клинопироксенитов в дунитах и граничащих с ними гарцбургитах смяты в изоклиналь
ные складки, осевые плоскости которых смяты и ориентированы субпараллельно или под острым углом 
к линейности гарцбургитов. Ориентировка границы дунит—гарцбургит, полосчатости и уплощенности 
минералов в гарцбургитах согласна с залеганием тел пироксенитов и верлитов — азимут падения 130— 
150°, угол 60—70°. Такое же залегание имеют и последующие выделенные пачки пород. 200 м.



2. Чередующиеся линзы и пропластки дунитов, верлитов и клинопироксенитов. Вокруг дунитовых 
тел на контакте с пироксенитами развиты зональные оторочки верлитов и клинопироксеновых дунитов; 
количество порфировидных ойкокристаллов пироксена в них (с пойкило-включениями оливина) убы
вает от контакта с пироксенитами. Аналогичное распределение клинопироксена наблюдается и вокруг 
жил пироксенитов, секущих дуниты. Вверх по разрезу количество дунитов убывает, и последние 30 м 
пачки сложены клинопироксенитами с редкими линзами (0,3 X 2 м; 0,1 X 0,8 м) пироксеновых дуни
тов. 150 м.

3. Клинопироксениты крупнозернистые, участками пегматоидные, с линзами и шлирами пегматоид- 
ных верлитов. 130 м.

4. Оливиновые вебстериты и лерцолиты с резко переменными количествами пироксенов и зеленой 
шпинелью грубой линзовидно-полосчатой текстуры. 30 м.

5. Оливиновые клинопироксениты с редкими пропластками верлитов; зоны рассланцевания и сер- 
пентинизации в них параллельны контакту. 70 м.

6. Гранат-цоизитовые амфиболиты, сменяющиеся через 10 м цоизитовыми полосчатыми амфи
болитами с редкими маломощными (десятки сантиметров) прослоями гранатсодержащих разновиднос
тей. Полосчатость имеет крутое юго-восточное падение. 600 м.

Общая видимая мощность этого разреза составляет 1200 м.

Далее к западу, продолжаются выходы амфиболитов, сильно рассланцованных 
и диафторированных в локальных зонах. Среди амфиболитов присутствуют тек
тонические отторженцы и линзы пород полосчатой серии и гарцбургитов (см. рис. 21). 
Эта амфиболитовая толща слагает основание Пайерского покрова; к западу от 
нее вскрываются породы Хулгинского покрова — гранат-роговообманковые 
и цоизит-гранатовые амфиболиты, окаймляющие крупный блок двупироксен- 
плагиоклазовых бластомилонитов (гнейсовидных битовнит-лабрадоровых габбро- 
норитов). Четкая полосчатость амфиболитов повсеместно имеет северо-восточ
ное простирание и юго-восточное падение под углами от 40 до 80°.

Значительная часть амфиболитов, развитых по габбро Пайерского и Хулгин
ского покровов, имеет сходный петрографический состав, текстуру и структуру: 
это средне-крупнозернистые серо-зеленые породы с гранобластовыми, пор- 
фиробластовыми и пойкилобластовыми структурами, состоящие из роговой об
манки, цоизита, иногда граната, примеси кварца, рутила или сфена. Среди ам
фиболитов западных разрезов Пайерского покрова, переслаивающихся с пиро
ксенитами и верлитами, полностью отсутствуют реликты первичных минералов 
или тел габбро, тогда как в Хулгинском покрове среди амфиболитов сохрани
лись крупные тела бластомилонитизированных габбро-норитов. Наблюдаются 
все стадии их замещения амфиболитами, сначала в породах состава гиперстен 
(f = 34) + зональный диопсид (f = 17-^30) + плагиоклаз Ап%0 _ 8 7  + титаномагне- 
тит + апатит развивается темнозеленая роговая обманка и появляются плагио- 
клаз-пироксен-роговообманковые артеритовые мигматиты, шлировые скопления 
пироксен-роговообманкового состава, которые пересекают деформированную 
полосчатость габбро-норитов. Ранние генерации амфиболитов представлены также 
породами с келифитовыми каймами граната вокруг плагиоклаза и зелено-бурой 
роговой обманки вокруг пироксенов. В поздних генерациях гранат образует 
порфиробласты, пироксены замещаются роговой обманкой и появляется реакци
онный кварц. Таким образом, в габбро-амфиболитовом разрезе Хулгинского 
покрова присутствуют образования более высоких ступеней амфиболитовой 
фации метаморфизма, нежели в западных разрезах Пайерского покрова. Амфи
болитовый метаморфизм средних ступеней (цоизит-роговообманковая ассоциация) 
нивелировал возможные различия в составе первичных габбро Хулгинского 
и Пайерского покровов. В процессе метаморфизма происходило тектоническое 
перемешивание пород покровов (блоки гарцбургитов и пород полосчатой серии, 
обтекаемые полосчатостью амфиболитов), в результате чего положение верхней 
границы габбро западных разрезов Пайерского покрова не поддается реконст
рукции. Структура разрезов усложнялась при последующих перемещениях покровов 
на запад — полосчатые амфиболиты рассечены зонами эпидот-амфиболитовых 
бластомилонитов, которые, в свою очередь, пересечены маломощными линейными



зонами зеленых сланцев эпидот-альбит-(хлорит)-актинолитового состава. Залегание 
всех зон субсогласно с полосчатостью амфиболитов.

Восточные разрезы полосчатой серии и габбро расположены к востоку от 
гарцбургитового тела. Дуниты, верлиты, пироксениты, троктолиты и актиноли- 
тизированные габбро, габбро-нориты слагают низкие отроги хребтов, предгор
ные гряды и обнажены в меньшей мере, чем аналогичные породы западных раз
резов. Вся толща пород, образующая полосу шириной от 1,5 до 7 км вдоль контакта 
с гарцбургитами, прослеживается по простиранию с перерывами, которые до
стигают 20 км (см. рис. 20). Перерывы обусловлены тектоническим перекрытием 
разрезов полосчатой серии и габбро вышележащими покровами с образованием 
в их подошве плагиоклаз-роговообманковых амфиболитов. Как и в западных 
разрезах, непосредственные контакты дунитов с гарцбургитами наблюдаются 
редко, гораздо чаще эти породы разделены оливин-антигоритовыми сланцами. 
Типичные и относительно полные разрезы полосчатой серии вскрыты по долинам 
рек Левая Пайера, Трубаю, притокам рек Малая и Большая Лагорта — ручьям 
Изшор, Лабогей. В отличие от западных разрезов здесь в дунитах широко рас
пространены жилы габбро, троктолитов и пироксенитов.

На левом берегу р. Левая Пайера дуниты, разделенные с гарцбургитами 800 м 
аллювиальных отложений, слагают удлиненное (по азимуту 350°) тело среди 
габбро. На северном и южном выклинивании дуниты окаймлены верлитами, 
троктолитами, клинопироксенитами. В центральной части тела дуниты пересечены 
жилами габбро мощностью от нескольких сантиметров до 2 м с преобладающими 
субширотными простираниями и крутыми северными падениями, ориентирован
ными согласно с залеганием контакта' габбро—гарцбургит. Встречаются жилы, 
круто секущие это направление, прямолинейные, изогнутые и ветвящиеся. Типичны 
зональные жилы, состоящие из оливинового, двупироксенового, диопсидового 
габбро и анортозитов. Эти породы либо чередуются полосами с образованием 
асимметричной или симметричной зональности, либо сменяются по простира
нию. Нередко по простиранию габбро сменяются пироксенитами, переходящими 
в пламеневидные сегрегации диопсида в дуните. Наблюдается линейно-плоскостная 
ориентировка минералов, параллельная контактам жил, и массивные пегматоидные 
структуры в их зальбандах. В крупных жилах присутствуют угловатые блоки 
дунитов. Контакты жил с дунитами также разнообразны: резкие или постепен
ные, выражающиеся в появлении ореолов рассеянной вкрапленности диопсида 
или плагиоклаза вдоль контактов, жилок этих минералов или гигантских пой- 
килитовых диопсидов в дуните. Между сближенными жилами наблюдаются участ
ки троктолитов неправильной формы с нерезкими границами. Рассмотренные 
взаимоотношения между жильным габбро и вмещающими дунитами интерпретиро
вались нами как результат магматического внедрения габбро в существенно 
магнезиальные ультрабазиты и следующих за внедрением высокотемпературных 
метасоматических процессов — диффузии кальция, алюминия и кремния в магне
зиальный субстрат [197, 230]. Практически одинаковый состав всех минералов 
жильного габбро и вмещающих габбро-норитов подтверждает это предположение.

Представление о типичном для Войкаро-Сыньинского массива строении разреза 
полосчатой серии дает карта участка, расположенного между реками Трубаю и 
Лагортаю (см. рис. 22). Пачки пород прослеживаются по простиранию на 10 км, 
и на этом незначительном расстоянии в сравнении с 200-километровой протя
женностью всего разреза резко изменяются мощности пород и его структура. 
По направлению от контакта с гарцбургитами горизонты, прослои и линзы пород 
с юго-восточными падениями контактов сменяются следующим образом (см. 
рис. 50JV).

1. В основании разреза залегают дуниты, отделенные от гарцбургитов зоной оливин-антигоритовых 
пород с крутым юго-восточным падением. Мощность фоны оливин-антигоритовых пород с реликтами 
гарцбургитовой структуры местами составляет всего несколько метров, и, по существу, здесь наблюда



ется смена гарцбургитов, насыщенных дунитовыми обособлениями в системе полосчатости, однород
ными дунитами. Акцессорный хромшпинелид в дунитах распределен неравномерно, его рассеянные 
скопления, как правило, иэометричны, полосчатые сегрегации редки. Видимая мощность дунитового 
горизонта меняется от 300 до 950 м.

2. Клинопироксенитовые дуннты, верлиты и клинопироксениты с пропластками дунитов слагают 
пачку линзовидно-полосчатого блокового, местами брекчевидного строения с нарастанием доли 
клинопироксенитов вверх по разрезу. Переход между дунитами и верлитами, как правило, постепенный, 
линзовидные тела дунитов отделены от массивных клинопироксенитов верлитовой оболочкой. Мощ
ности отдельных тел, пропластков варьируют от 5—30 см до 300 м, мощность всей пачки меняется 
от 120 до 900 м. В наиболее мощной части она сложена на 70% клинопироксенитами, мощность под
стилающего дунитового горизонта на этом участке разреза резко сокращена, тогда как над километ
ровым разрезом дунитов залегает всего 120—130-метровая пачка верлитов—пироксеновых дунитов— 
клинопироксенитов.

3. Габбро с псевдоморфно-актинолитизированными пироксенами и битовнит-анортитовым пла
гиоклазом по резкой границе сменяют пироксениты. Вдоль границы по зонам тектонических нарушений 
развиты зеленосланцевые диафториты. Среди актинолит-анортитового габбро сохранились участки неиз
менных габбро-норитов с полосчатой текстурой.

4. На расстоянии 800—1000 м от кровли пироксенитов габбро включает угловато-линзовидное 
тело дунитов, окруженное чередующимися верлитами и клинопироксенитами с пропластками дунитов 
(см. рис. 50, IV).Размеры его составляют 4,5 X 1 —1,5 км, мощность верлит-клинопироксенитовой обо
лочки меняется от нескольких метров в кровле и на южном фланге до 650 м в подошве на северном 
фланге. Полосчатость габбро-норитов и верлит-клинопироксенит-дунитов обтекает границы дунитового 
тела и наклонена от габбро под дуниты, что особенно четко видно на его северном контакте. Харак
терны сильные деформации отдельных прослоев и целых пачек пород с образованием изоклинальных 
открытых складок, наблюдаются угловатые блоки (1—4 м в поперечнике) дунита в верлите и, реже, 
обратные соотношения пород. В дунитах вблизи контакта с габбро наблюдается неправильное чередо
вание верлитов с линзовидными слоями клинопироксенитов и редко габбро. При переходе к массив
ным пироксенитам количество пироксена в верлитах постепенно нарастает, сгущаются порфироблас- 
товые, "оспенные”, прожилковые выделения клинопироксена. В северной части тела верлиты и пироксе- 
новые дуниты пронизаны жилами габбро-норитов и оливиновых габбро, сменяющимися по прости
ранию и к зальбандам троктолитами и плагиоклазовыми дунитами. Сегрегации анортита наблюдаются 
и между сближенными габбровыми телами. Чередующиеся прослои и жилы габброидного состава, 
как правило, будинированы, смяты в складки. Разрывы между будинами "залечены" дунитовой или 
верлитовой массой со следами обтекания относительно жестких блоков.

Рассмотренное строение дунит-верлит-пироксенитового тела, его форма и положение по отношению 
к нижним горизонтам аналогичного состава (см. рис. 22) позволяют считать это тело фрагментом нижней 
части разреза, отчлененным внедрившимся в него габбро. Обилие габбровых и троктолитовых жил 
в дунитах и верлитах подтверждает это предположение.

5. Габбро-нориты, сменяющие по разрезу дуниты и верлиты с жилами габбро, имеют ритмически 
полосчатую текстуру, обусловленную чередованием мелано (плагиоклаз +  диопсид +  оливин ±  оли
вин ±  гиперстен ±  роговая обманка)-, мезократовых (плагиоклаз +  гиперстен ±  роговая обманка) 
и лейкократовых существенно анортитовых прослоев. Полосчатость подчеркивается нарастанием 
крупности зерна от меланократовых к лейкократовым прослоям и субпараллельной ориентировкой 
призм плагиоклазов и пироксенов, уплощенных в плоскости полосчатости; типичная структура — приз
матически-зернистая (рис. 51). Мощность прослоев меняется от 2 до 10 см, ритмов — от 10 до 25 см, 
иногда до 1,5 м. Ритмическое строение часто нарушается появлением мелано кратовых прослоев и линз 
с резкими границами в анортитовых слоях, выпадением последних из состава ритма и возрастанием 
относительной мощности мезократовых слоев. Границы слоев имеют как ровную, так и фестончато
волнистую поверхность, нередко они деформированы с образованием флексур и открытых складок. 
Пачки полосчатых габбро-норитов мощностью до 250 м сменяются по разрезу породами того же состава 
с неяснополосчатой и массивной текстурой. Залегание полосчатости в габбро-норитах этого участка 
нередко дискордантно к контакту гарцбургит—полосчатая серия: полосчатость наклонена на запад и се
веро-запад под углами 40—70°. Средний минералогический состав габбро-норитов в этом разрезе 
(в об. %): плагиоклаз ^л 7 6 _ 9 4  — 48—50, клинопироксен — 35, ортопироксен — 15, оливин — 0,5—2, 
роговая обманка — 0—0,5 и редкие зерна титаномагнетита, в отдельных случаях.— апатита. Мощность 
измененных габбро-норитов достигает ориентировочно 1100 м. На простирании этой толщи к северу 
(в 3 км) среди габбро-норитов встречены 2—3-метровые линзы крупнозернистых троктолитов: оливин — 
40, ортопироксен — 20—30, клинопироксен — 10—20, плагиоклаз — 20.

На расстоянии 750 м- вверх по разрезу от кровли дунит-пироксенитового тела-отторженца 
в габбро-норитах залегает (азимут падения 120°, угол 60°) маломощное (2 м) тело гнейсо
видных плагиогранитов с очковыми выделениями деформированного голубоватого кварца. В 
контакте с ними габброиды окварцованы, и в них развиты зоны бластомилонитов платноклаз- 
роговообманкового состава. Бластомилониты образуются по дву пиро ксеновым габброидам с грано- 
бластовыми структурами и полосчатыми текстурами, содержащими редкие порфиробласты и жил
ки роговой обманки, т.е. плагиогранитизации предшествовала (и сопровождала ее) высокотем
пературная пластическая деформация габброидов.



зонами зеленых сланцев эпидот-альбит-(хлорит)-актинолитового состава. Залегание 
всех зон субсогласно с полосчатостью амфиболитов.

Восточные разрезы полосчатой серии и габбро расположены к востоку от 
гарцбургитового тела. Дуниты, верлиты, пироксениты, троктолиты и актиноли- 
тизированные габбро, габбро-нориты слагают низкие отроги хребтов, предгор
ные гряды и обнажены в меньшей мере, чем аналогичные породы западных раз
резов. Вся толща пород, образующая полосу шириной от 1,5 до 7 км вдоль контакта 
с гарцбургитами, прослеживается по простиранию с перерывами, которые до
стигают 20 км (см. рис. 20). Перерывы обусловлены тектоническим перекрытием 
разрезов полосчатой серии и габбро вышележащими покровами с образованием 
в их подошве плагиоклаз-роговообманковых амфиболитов. Как и в западных 
разрезах, непосредственные контакты дунитов с гарцбургитами наблюдаются 
редко, гораздо чаще эти породы разделены оливин-антигоритовыми сланцами. 
Типичные и относительно полные разрезы полосчатой серии вскрыты по долинам 
рек Левая Пайера, Трубаю, притокам рек Малая и Большая Лагорта — ручьям 
Изшор, Лабогей. В отличие от западных разрезов здесь в дунитах широко рас
пространены жилы габбро, троктолитов и пироксенитов.

На левом берегу р. Левая Пайера дуниты, разделенные с гарцбургитами 800 м 
аллювиальных отложений, слагают удлиненное (по азимуту 350°) тело среди 
габбро. На северном и южном выклинивании дуниты окаймлены верлитами, 
троктолитами, клинопироксенитами. В центральной части тела дуниты пересечены 
жилами габбро мощностью от нескольких сантиметров до 2 м с преобладающими 
субширотными простираниями и крутыми северными падениями, ориентирован
ными согласно с залеганием контакта' габбро—гарцбургит. Встречаются жилы, 
круто секущие это направление, прямолинейные, изогнутые и ветвящиеся. Типичны 
зональные жилы, состоящие из оливинового, двупироксенового, диопсидового 
габбро и анортозитов. Эти породы либо чередуются полосами с образованием 
асимметричной или симметричной зональности, либо сменяются по простира
нию. Нередко по простиранию габбро сменяются пироксенитами, переходящими 
в пламеневидные сегрегации диопсида в дуните. Наблюдается линейно-плоскостная 
ориентировка минералов, параллельная контактам жил, и массивные пегматоидные 
структуры в их зальбандах. В крупных жилах присутствуют угловатые блоки 
дунитов. Контакты жил с дунитами также разнообразны: резкие или постепен
ные, выражающиеся в появлении ореолов рассеянной вкрапленности диопсида 
или плагиоклаза вдоль контактов, жилок этих минералов или гигантских пой- 
килитовых диопсидов в дуните. Между сближенными жилами наблюдаются участ
ки троктолитов неправильной формы с нерезкими границами. Рассмотренные 
взаимоотношения между жильным габбро и вмещающими дунитами интерпретиро
вались нами как результат магматического внедрения габбро в существенно 
магнезиальные ультрабазиты и следующих за внедрением высокотемпературных 
метасоматических процессов — диффузии кальция, алюминия и кремния в магне
зиальный субстрат [197, 230]. Практически одинаковый состав всех минералов 
жильного габбро и вмещающих габбро-норитов подтверждает это предположение.

Представление о типичном для Войкаро-Сыньинского массива строении разреза, 
полосчатой серии дает карта участка, расположенного между реками Трубаю и 
Лагортаю (см. рис. 22). Пачки пород прослеживаются по простиранию на 10 км, 
и на этом незначительном расстоянии в сравнении с 200-километровой протя
женностью всего разреза резко изменяются мощности пород и его структура. 
По направлению от контакта с гарцбургитами горизонты, прослои и линзы пород 
с юго-восточными падениями контактов сменяются следующим образом (см. 
рис. 50JV).

1. В основании разреза залегают дуниты, отделенные от гарцбургитов зоной оливин-антигоритовых 
пород с крутым юго-восточным падением. Мощностызоны оливин-антигоритовых пород с реликтами 
гарцбургитовой структуры местами составляет всего несколько метров, и, по существу, здесь наблюда



ется смена гарцбургитов, насыщенных дунитовыми обособлениями в системе полосчатости, однород
ными дунитами. Акцессорный хромшпинелид в дунитах распределен неравномерно, его рассеянные 
скопления, как правило, изометричны, полосчатые сегрегации редки. Видимая мощность дунитового 
горизонта меняется от 300 до 950 м.

2. Клинопироксенитовые дуниты, верлиты и клинопироксениты с пропластками дунитов слагают 
пачку линзовидно-полосчатого блокового, местами брекчевидного строения с нарастанием доли 
клинопироксенитов вверх по разрезу. Переход между дунитами и верлитами, как правило, постепенный, 
линзовидные тела дунитов отделены от массивных клинопироксенитов верлитовой оболочкой. Мощ
ности отдельных тел, пропластков варьируют от 5—30 см до 300 м, мощность всей пачки меняется 
от 120 до 900 м. В наиболее мощной части она сложена на 70% клинопироксенитами, мощность под
стилающего дунитового горизонта на этом участке разреза резко сокращена, тогда как над километ
ровым разрезом дунитов залегает всего 120—130-метровая пачка верлитов—пироксеновых дунитов— 
клинопироксенитов.

3. Габбро с псевдоморфно-актинолитизированными пироксенами и битовнит-анортитовым пла
гиоклазом по резкой границе сменяют пироксениты. Вдоль границы по зонам тектонических нарушений 
развиты зеленосланцевые диафториты. Среди актинолит-анортитового габбро сохранились участки неиз
менных габбро-норитов с полосчатой текстурой.

4. На расстоянии 800—1000 м от кровли пироксенитов габбро включает угловато-линзовидное 
тело дунитов, окруженное чередующимися верлитами и клинопироксенитами с пропластками дунитов 
(см. рис. 50, /Г).РазмеРы сго составляют 4,5 X 1 —1,5 км, мощность верлит-клинопироксенитовой обо
лочки меняется от нескольких метров в кровле и на южном фланге до 650 м в подошве на северном 
фланге. Полосчатость габбро-норитов и верлит-клцнопироксенит-дунитов обтекает границы дунитового 
тела и наклонена от габбро под дуниты, что особенно четко видно на его северном контакте. Харак
терны сильные деформации отдельных прослоев и целых пачек пород с образованием изоклинальных 
открытых складок, наблюдаются угловатые блоки (1—4 м в поперечнике) дунита в верлите и, реже, 
обратные соотношения пород. В дунитах вблизи контакта с габбро наблюдается неправильное чередо
вание верлитов с линзовидными слоями клинопироксенитов и редко габбро. При переходе к массив
ным пироксенитам количество пироксена в верлитах постепенно нарастает, сгущаются порфироблас- 
товые, "оспенные”, прожилковые выделения клинопироксена. В северной части тела верлиты и пироксе- 
новые дуниты пронизаны жилами габбро-норитов и оливиновых габбро, сменяющимися по прости
ранию и к зальбандам троктолитами и плагиоклазовыми дунитами. Сегрегации анортита наблюдаются 
и между сближенными габбровыми телами. Чередующиеся прослои и жилы габброидного состава, 
как правило, будинированы, смяты в складки. Разрывы между будинами "залечены" дунитовой или 
верлитовой массой со следами обтекания относительно жестких блоков.

Рассмотренное строение дунит-верлит-пироксенитового тела, его форма и положение по отношению 
к нижним горизонтам аналогичного состава (см. рис. 22) позволяют считать это тело фрагментом нижней 
части разреза, отчлененным внедрившимся в него габбро. Обилие габбровых и троктолитовых жил 
в дунитах и верлитах подтверждает это предположение.

5. Габбро-нориты, сменяющие по разрезу дуниты и верлиты с жилами габбро, имеют ритмически 
полосчатую текстуру, обусловленную чередованием мелано (плагиоклаз +  диопсид +  оливин ±  оли
вин ±  гиперстен ±  роговая обманка)-, мезократовых (плагиоклаз +  гиперстен ±  роговая обманка) 
и лейкократовых существенно анортитовых прослоев. Полосчатость подчеркивается нарастанием 
крупности зерна от меланократовых к лейкократовым прослоям и субпараллельной ориентировкой 
призм плагиоклазов и пироксенов, уплощенных в плоскости полосчатости; типичная структура — приз- 
матически-зернистая (рис. 51). Мощность прослоев меняется от 2 до 10 см, ритмов — от 10 до 25 см, 
иногда до 1,5 м. Ритмическое строение часто нарушается появлением меланократовых прослоев и линз 
с резкими границами в анортитовых слоях, выпадением последних из состава ритма и возрастанием 
относительной мощности мезократовых слоев. Границы слоев имеют как ровную, так и фестончато
волнистую поверхность, нередко они деформированы с образованием флексур и открытых складок. 
Пачки полосчатых габбро-норитов мощностью до 250 м сменяются по разрезу породами того же состава 
с неяснополосчатой и массивной текстурой. Залегание полосчатости в габбро-норитах этого участка 
нередко дискордантно к контакту гарцбургит—полосчатая серия: полосчатость наклонена на запад и се
веро-запад под углами 40—70°. Средний минералогический состав габбро-норитов в этом разрезе 
(в об. %): плагиоклаз >4л76_94 — 48—50, клинопироксен — 35, ортопироксен — 15, оливин — 0,5—2, 
роговая обманка — 0—0,5 и редкие зерна титаномагнетита, в отдельных случаях.— апатита. Мощность 
измененных габбро-норитов достигает ориентировочно 1100 м. На простирании этой толщи к северу 
(в 3 км) среди габбро-норитов встречены 2—3-метровые линзы крупнозернистых троктолитов: оливин — 
40, ортопироксен — 20—30, клинопироксен — 10—20, плагиоклаз — 20.

На расстоянии 750 м̂  вверх по разрезу от кровли дунит-пироксенитового тела-отторженца 
в габбро-норитах залегает (азимут падения 120°, угол 60°) маломощное (2 м) тело гнейсо
видных плагиогранитов с очковыми выделениями деформированного голубоватого кварца. В 
контакте с ними габброиды окварцованы, и в них развиты зоны бластомилонитов плагиоклаз- 
роговообманкового состава. Бластомилониты образуются по дву пиро ксеновым габброидам с грано- 
бластовыми структурами н полосчатыми текстурами, содержащими редкие порфиробласты и жил
ки роговой обманки, т.е. плагиогранитизации предшествовала (и сопровождала ее) высокотем
пературная пластическая деформация габброидов.
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Рис. 51. Структура и состав полосчатого габбро-норита

1 — оливин, 2 — ортопироксен, 3 — клинопироксен, 4 — роговая обманка, 5 — плагиоклаз 6

6. Габбро-нориты на многих участках замещены актинолит-анортитовыми породами, среди 
которых сохранились реликтовые угловатые блоки неизмененного габбро, пересеченного тонкими 
(миллиметровыми) прожилками актинолита и цоизита. Анортит в метаморфических породах 
остается высококальциевым (Ап91_ 99) обычны следы катаклаза и рекристаллизация по краям 
зерен. Амфиболы ряда актинолит—тремолит псевдоморфно замещают пироксены, образуя несколько 
поколений минералов. В поздних генерациях амфиболов нарастает железистость, увеличивается 
количество алюминия, натрия; одновременно с ними появляются хлорит и цоизит. Резкая 
метаморфическая полосчатость габбро смята в крутые складки с юго-восточными падениями 
осевых плоскостей — типичным залеганием всех метаморфических пород офиолитового аллох
тона. В этих породах на разных уровнях разреза встречаются редкие 50—100-метровые линзы 
протяженностью до 2,5 км, сложенные рассланцованными актинолитизированными верлитами, 
троктолитами и клинопироксенитами. Видимая мощность габбрового разреза, включая и слой 5 — 
габбро-нориты, составляет около 1700 м; общая мощность всего дунит-верлит-клинопироксенит- 
габбрового разреза около 5000 м.

Далее к юго-востоку вскрыт разрез диабазовых даек, насыщенных вклю
чениями ультраосновных пород и габбро. Междайковые пространства сложены 
сильно деформированными апогарцбургитовыми серпентинитами, актинолитизи- 
рованным и пегматоидным роговообманковым габбро. Общая геологическая 
структура этого разреза, прослеженного с перерывами по простиранию на десятки 
километров (см. рис. 20), и детали его строения свидетельствуют о том, что 
диабазы внедрялись в зону тектонического сдваивания габбро-ультрабазитовых 
пластин.



Рис. 52. Деформации габбро на контакте с дунитами
I — дуниты; 2 — габбро; 3 — жилы троктолитов, синхронные с деформациями; 4 — залегание

полосчатости габбро

Особый тип разреза полосчатой серии с относительно большой долей трок
толитов и почти полным отсутствием клинопироксенитов и верлитов в интервале 
между дунитами и габбро-норитами известен в локальных участках протяжен
ностью первые сотни метров по руч. Изшор и правому притоку р. Малая 
Лагорта (рис. 52, см. рис. 50, V).

В этом разрезе представлены чрезвычайно убедительные свидетельства высоко
температурных условий деформаций полосчатой серии: син- и постдеформационные 
внедрения жил троктолитов и оливинового габбро, секущих деформированную 
полосчатость габбро-норитов, без каких-либо закалочных контактов говорит о 
близких температурах вмещающих пород и жил. Судя по устойчивости оливин- 
плагиоклазового парагенезиса, значение общего давления в ходе деформаций 
было ниже 5 кбар. Образование безводного парагенезиса в бластомилонитах 
также указывает на высокие (>750° С) температуры синтектонической рекристал
лизации при пластическом течении и практически полное отсутствие воды. 
На всех последующих этапах деформации габбро синтектонические парагенезисы 
включают водосодержащие минералы: роговую обманку, далее амфиболы тре- 
молит-актинолитового ряда и, наконец, хлорит.

Геологическое строение рассмотренных разрезов позволяет сделать ряд вы
водов.

1. Постоянная структурно-пространственная связь дунитов полосчатой серии 
и дунитов, насыщающих гарцбургиты вблизи него, постепенные, ’’размытые” 
в ряде случаев переходы между ними — не случайное совпадение, а отражают 
последовательное рестирование гарцбургитов в краях обособляющегося тела, 
т.е. вдоль граничных поверхностей, где непосредственно соприкасаются туго
плавкий остаток и кристаллизующаяся базальтоидная выплавка, ранний продукт 
которой также представлен дунитом. Образование дунитовых жил в гарц- 
бургитах происходило на позднем этапе высокотемпературных деформаций 
мантийных пород и, как это было показано выше, непротиворечиво объясняется 
следствием процесса рестирования гарцбургитов с выносом ”базальтоидных” 
компонентов. Этот процесс, очевидно, мог осуществляться (и в больших масшта
бах) вдоль контактов горячего твердопластичного тела гарцбургитов, ’’выкалы
вающегося” и продвигающегося из мантии. Его развитие безусловно не исключает 
возможности кристаллизации части дунитов из отделявшейся или поступавшей 
вдоль краевых сколов базальтоидной магмы.

2. Формирование пород всего разреза полосчатой серии происходило в 
процессе движения вещества (расплав+твердые тела) вдоль периферии гарц- 
бургитового тела. Результатом этого явились: невыдержанность мощности тел, 
быстрое выклинивание их по простиранию, остаточные высокотемпературные 
деформации во всех породах полосчатой серии, выраженные бластомилонитами 
с безводными высокотемпературными парагенезисами, складками течения и буди- 
нированными прослоями со срывами, залеченными магматическими жилами того 
же состава, что и деформируемые породы; мегабрекчиевидное строение отдельных 
участков, наличие многочисленных ксенолитов — ”отторженцев” пород ниж



них (близ гарцбургитовых) частей разреза, обтекаемых магматическими породами 
верхних горизонтов.

3. Большая часть (2/3 мощности разреза) пород полосчатой серии пред
ставлена магматическими габбро-норитами и диопсидовым габбро; из отно
сительно поздних порций магматического расплава формировался также шток
верк троктолитов на руч. Изшор. В то же время внедрение габброидной 
магмы в существенно магнезиальный субстрат (гарцбургиты и дуниты) сопро
вождалось метасоматическим процессом — образованием верлит-клинопироксени- 
товых (±плагиоклаз) зональных оторочек в зальбандах габбровых жил и вокруг 
дунитовых, гарцбургитовых ксенолитов в габбро. Универсальность этого типа 
зональности с постепенным увеличением количества клинопироксена от дунита к 
габбро, позволяет предполагать участие метасоматоза и при формировании 
общего разреза полосчатой серии, чем можно объяснить, например, образо
вание верлит-клинопироксенитовых зон вдоль контактов дунит-гарцбургитовых 
тел, частично или полностью отчлененных габброидами от главного массива 
гарцбургитов.

4. Существование в подошве аллохтона полосчатой серии, в которой после
довательность пород относительно границы гарцбургит—дунит имеет те же 
основные закономерности строения, что и в кровле аллохтона, объяснялось 
по-разному. А.С. Перфильев [181] рассматривал всю структуру массива как 
гигантскую складку (’’хвостовую”) с подвернутым западным крылом; Н.Л. Добре- 
цов [187] видел в этом результат тектонического сдваивания пластин, сложен
ных офиолитами высоких (западные разрезы) и низких (восточные разрезы) 
давлений. В противоречии с этими представлениями находятся: 1) отсутствие 
прямых переходов пород, окаймляющих гарцбургиты на предполагаемых перикли- 
налях, и структурных элементов, соответствующих хотя бы частично этим 
периклиналям; 2) существование единой деформационной мегаструктуры в гарц- 
бургитовом теле при постепенных переходах от гарцбургита к дунитам краевых 
зон в подошве и кровле аллохтона явно противоречит предположению о су
ществовании двух разноглубинных офиолитовых пластин. Альтернативное решение 
вопроса о причине симметричного зонального строения общего разреза гарц
бургит—габбро может быть получено при дальнейшем развитии высказанных 
представлений о формировании пород полосчатой серии вдоль граничных по
верхностей гарцбургитового (лерцолитового) тела, отделявшегося, выкалываю
щегося из мантийного субстрата. В этом случае образование западных (по
дошвенных) разрезов полосчатой серии начиналось, вероятно, на больших 
глубинах, и деплетирование исходного вещества проходило более длительное 
время, полнее, что, возможно, отражено в отосительно большем здесь коли
честве дунитов и составе минералов крайней западной части массива — очень 
низком содержании алюминия, хрома в пироксенах, высокохромистом составе 
акцессорного шпинелида и т.д.

Состав пород и минералов полосчатой серии. Химический состав пород и 
минералов полосчатой серии и расслоенных габброидов изучен полнее в 
восточных разрезах. Из геологического описания разрезов следует, что на 
Войкаро-Сыньинском массиве в краевых частях гарцбургитового тела струк
турное разделение реститовых дунитов и дунитов, кристаллизующихся с поро
дами полосчатой серии (кумулятивных), неотчетливо и не всегда надежно в 
силу недостаточной изученности этого сложнейшего вопроса. В этом разделе 
рассмотрен состав дунитов, обнаруженных к западу и востоку от главного 
гарцбургитового тела за пределами дунит-гарцбургитовой зоны, представляющих, 
вероятно, обе генетические группы дунитов.

Дуниты серпентинизированы на 50—70%. Анализировались образцы, не со
держащие магнетита в петельчатых хризотил-лизардитовых прожилках, серпен- 
тинизированные изохимически. Железистость дунитов, вскрытых вдоль границы 
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с гарцбургитами в восточных разрезах, составляет 8,7—10,3, в западных — 9,3— 
в дунитах, переслаивающихся с троктолитами, она возрастает до 16,4 

^см. табл. 21 приложения). Незначительное количество окиси кальция (до 0,71%) 
связано с примесью диопсида, обычной в дунитах. Строгой закономерности 
в вариациях содержаний окиси хрома и окиси никеля в дунитах из различных 
структурных зон и уровней разреза не обнаружено, однако в целом большие 
содержания окиси хрома (до 0,82%) характерны для западных разрезов, так 
же как и окиси никеля [187]. Оли в ин  в дунитах, расположенных в 200 
и 400 м от контакта с гарцбургитами, имеет железистость 9,6 и 9,8, коли
чество окиси никеля 0,13 и 0,22%, аналогично этим величинам в дунито- 
вых телах среди гарцбургитов (например, жила — обр. 225-5). Состав акцес
сорного х р о м ш п и н е л и д а  преимущественно более высокохромистый и высоко- 
железистый в дунитах западных разрезов (см. табл. 19 приложения, рис. 45). Хро- 
мшпинелиды из дунитов восточных разрезов (р. Трубаю, Нелка-Юган) прак
тически идентичны акцессоридам из дунитовых жил, секущих гарцбургиты 
(обр. 225-5). Таким образом, вывод о генетическом родстве, близости времени 
и условий образования дунитовых жил, секущих гарцбургиты, и части дунитов 
западной и восточной краевых зон, отделяющих гарцбургиты от верлит- 
дунит-пироксенитовой толщи, сделанный на основании анализа геологической 
структуры разрезов, подтверждается и данными о составах оливина и хромшпи
нелида. Установленные отличия акцессорных хромшпинелидов западных дунитов 
могут объясняться, в частности, повышением их хромистости при рекристаллиза
ции пород. То обстоятельство, что эти дуниты испытали интенсивные высоко
температурные пластические деформации, подчеркивалось при описании разрезов.

Вер литы и клинопироксениты характеризуются сильной изменчивостью коли
чественных соотношений оливина и клинопироксенов, поэтому в их химизме 
целесообразнее рассмотреть вариации общей железистости и состава минералов. 
В граничащих прослоях верлитов и клинопироксенитов общая железистость пород 
почти одинакова — лишь немного выше в клинопироксенитах, тогда как по 
разрезу она варьирует, повышаясь вблизи габбро. Например, в паре верлит— 
клинопироксенит железистость равна соответственно 12,5—12,7; 18,2—18,7 (см. 
табл. 22 приложения). Жильные пироксениты, секущие дуниты, имеют железистость 
14,4. Железистость клинопироксена из пироксенитов немного ниже, чем желе
зистость пород, содержание окиси титана такое же низкое, как в диопси
дах из гарцбургитов и метасоматических диопсид-энстатитовых жил, что в 2—3 раза 
меньше этой величины в клинопироксенах из габбро-норитов и зональных 
вебстеритовых жил. Количество окиси хрома, напротив, значительно выше, чем 
в пироксенах габброидов, и немного ниже, чем в диопсидах гарцбургитов, 
содержание окиси алюминия около 2,5%.

Химический состав расслоенных габброидов из восточных разрезов близок 
среднему составу глиноземистого толеита; его вариации связаны с измене
нием количественных соотношений породообразующих минералов в анализи
рованных образцах и в целом отвечают толеитовому тренду дифференциации 
(рис. 53). При стандартном для типичного габбро-норита (ортопироксен + 
+ клинопироксен -I- плагиоклаз + оливин) количестве SiC>2 (45,6—46,6%) характерно: 
высокое содержание окиси алюминия (22,4%), снижающееся в меланократовых 
разновидностях до 19,9%, постоянно низкие количества окиси титана (0,16— 
0,23%), окиси хрома (0,07—0,11%), минимальные содержания фосфора, очень 
низкие содержания щелочей (Na20  — 0,47—0,68%, К20  — 0,04—0,06%). Только 
с появлением роговой обманки количество окиси натрия увеличивается до 1,61% 
(см. табл. 26 приложения). Железистость в типичных мезократовых разновид
ностях стабильна — 28—30, в оливиновых снижается до 16, яв амфибол
содержащих увеличивается до 42. Железистость и количество щелочей увели
чивается также в актинолитизированном габбро.



Рис. 53. Составы габброидов
/  — в массивах Урала ( / —4). 1—3 — Войкаро-Сыньинский: / — слабо измененные троктолиты, 

оливиновое габбро, габбро-нориты, 2 — актинолит-анортитовые породы, 3 — двупироксен-плагиоклазовые 
бластомилониты по габбро-норитам (не офиолитовый комплекс); 4 — Средний Крака: мелкозернистое изо
тропное габбро, габбро-диабазы; 5 — массивы Отрис, Вуринос: габбро, габбро-нориты [287]

II — сводная диаграмма полей составов: 6 — Войкаро-Сыньинский массив, 7 — Средний Крака, 
8 — покров Семайл, 9 — массивы Волтри и Внутренние Лигуриды

Анализированные образцы жильных габброидов, секущих дуниты нижнего 
горизонта и верлиты, представляют главные их разновидности, в том числе 
с крайними вариациями минеральных составов: меланократовые троктолиты с интер
стициальным плагиоклазом (обр. 14-4), мезократовые габбро-нориты с оливином 
и без него (обр.14-4, 212-1) и анортозит (обр. 212-5). Состав их принци
пиально не отличается от рассмотренных составов расслоенных габброидов: 
высокая глиноземистость, крайне низкая сумма щелочей, низкие содержания 
окиси титана и хрома, что позволяет рассматривать жильные и расслоенные 
габброиды как сингенетичные образования.

Химический состав актинолитизированного габбро (актинолит-анортитовых 
пород — обр. 131-4) слабо меняется в сравнении с составом габбро-норитов: 
отмечается некоторое снижение кремнекислоты, незначительное увеличение окиси 
алюминия, окиси натрия; железистость меняется в широких пределах — от 28 
до 42. Петрографический состав, структура и химизм этих пород, замещающих 
габбро-нориты, аналогичны характеристикам метаморфизованных габброидов 
океанического дна [112, 151 и др.]. Условия подобных преобразований габбро 
отвечают зеленосланцевой фации метаморфизма при ограниченной подвижности 
воды и малоподвижном поведении петрогенных элементов, включая щелочи.

В западных разрезах Пайерского покрова габбро полностью превращено в 
цоизитовые и цоизит-гранатовые амфиболиты. Двупироксен-плагиоклазовый пара
генезис сохранился только в габбро-норитах (как правило, бластомилонитизи- 
рованных) Хулгинского покрова. По химическому составу они отличаются от 
габбро-норитов восточных разрезов более высокими содержаниями окиси тита
на (0,60—0,84%), щелочей (как натрия, так и калия) и несколько повышенной 
железистостью (см. табл. 26 приложения).

Состав минералов различных габброидов характеризуется в целом незначи-



тельными вариациями. П л а г и о к л а з  в расслоенных габбро-норитах меняется 
в следующих пределах: в оливиновом меланократовом прослое от Лп93 8 (ядро) до 
Апд| 9 (кайма), в меланократовом от Ап808 (ядро) до Ап782 (кайма), незональ
ные плагиоклазы других образцов содержат около 93% анортитовой молекулы 
(см. табл. 25 приложения). Близкий состав имеют плагиоклазы из жил трок- 
толитов — Arm. В лей ко кратовой пегматоидной энстатит-анортитовой жиле, 
секущей гарцбургиты, содержание анортита в плагиоклазе увеличивается до 97,6%. 
Тенденция к появлению более основного плагиоклаза в лейкократовых разно
видностях, наряду с отмеченными выше закономерностями в ковариациях 
модального и химического состава габбро (лейко- — преимущественно плагио- 
клаз+ортопироксен, мелано---- преимущественно плагиоклаз+диопсид) сви
детельствует о котектическом ходе кристаллизации габброидов, как показано 
Г.Б. Ферштатером с соавторами на примере габброидов Кокпектинского мас
сива, ассоциирующих с гарцбургитами Кемпирсая [258]. Оливин в габбро- 
норитах имеет высокую железистость (28,1) и минимальное количество окиси 
никеля (0,01%). Железистость оливина и ортопироксена, анализированных в одном 
образце, практически одинакова. О р т о п и р о к с е н  в расслоенных и в жиль
ных габбро имеет близкий состав. Железистость его меняется от 24,7 до 
29,3, в одном случае — до 35,9 (см. табл. 23 приложения), самая низкая — 
в пегматоидной лейкократовой жиле среди гарцбургитов, высокая — в мела
нократовом прослое среди троктолитов. Количество окиси алюминия незна
чительно (1,12—2,71%), окись хрома практически отсутствует, окись титана 
минимальна в жиле среди гарцбургитов (0,05%) и составляет примерно 0,1% 
(до 0,19%) в остальных породах. Содержание окиси кальция менее 1%, дио- 
псидовые ламелли не встречены. К л и н о п и р о к с е н  также имеет довольно 
постоянный состав (см. табл. 24 приложения). Нарастание железистости от ядра 
к краю от 22,3 до 24,3 отмечено в меланократовом прослое расслоенного габ
бро и от 26,7 до 32,4 — в бластомилонитизированном габбро-норите Хулгин- 
ского покрова. В этих же образцах повышено содержание окиси натрия до 0,84% 
против 0,13—0,38% в остальных случаях. Количество алюминия, меняющееся 
в пределах 2,4—3,5%, резко увеличивается до 8% лишь в рекристаллизованном 
диопсиде бластомилонитизированного габбро-норита. В сравнении с энстатитами 
в клинопироксенах повышено содержание окиси титана (0,23—0,47%), коли
чество хрома крайне незначительно и возрастает только в диопсидах из 
оливинового габбро (особенно жильного с троктолитами). А м ф и б о л ы  в 
расслоенных габбро-норитах представлены буро-зелеными роговыми обманками 
с железистостью 24,4—28,0, причем составы мелких интерстициальных зерен 
(обр. 202-25) и кайм вокруг ортопироксена близки, за исключением повышен
ных количеств окиси титана и хрома в первых. В актинолитизированных габбро 
ранние генерации вторичных амфиболов представлены бледно-зеленым актино
литом с железистостью около 30, весьма близкой железистости замещаемых 
пироксенов. В актинолите поздних генераций железистость возрастает до 34,3, 
количество окиси алюминия слабо увеличивается, содержание остальных компо
нентов остается прежним.

Анализированный материал показывает последовательное увеличение желе
зистости пород в общем разрезе полосчатой серии от дунитов через верлиты— 
клинопироксениты к габбро-норитам. На фоне этой закономерности установлена 
приуроченность одинаковых петрографических разновидностей пород (дунитов) 
к разным уровням разреза (по отношению к границе дунит—гарцбургит для 
интервалов, охватывающих не менее 1 км): магнезиальные дуниты расположены 
вблизи контакта с гарцбургитами, железистые — встречены в переслаивании 
с троктолитами—габбро-норитами. Эта зависимость связана только с поло
жением пород в разрезе, поскольку на контакте с габбровыми жилами подоб
ного увеличения железистости в дунитах ’’нижнего горизонта” не происходит.



Идентичность состава оливинов и акцессорных хромшпинелидов из дунитов 
’’нижнего горизонта” и дунитовых жил (тел) среди гарцбургитов позволяет 
предполагать для этих пород сходные условия (и способы) образования, из 
чего следует вывод о вероятном присутствии в разрезе гетерогенных дунитов — 
магнезиальных (f=  8,7-М0), формировавшихся как рестит на месте гарцбурги- 
та, и более железистых (/*= 16), кристаллизовавшихся из расплава. Для сужде
ния о гетерогенности верлитов и пироксенитов на основании химизма их мине
ралов и пород в целом материалов недостаточно. Это положение обосновано 
структурно-геологическими и петрографическими наблюдениями на Войкаро- 
Сыньинском массиве и обсуждалось в литературе на примере габбро-ультра- 
базитовых массивов Анадырско-Корякской области [190].

Представление о магматической природе габбро-норитов в ходе котекти- 
ческой кристаллизации магмы, близкой по составу глиноземистому толеиту, 
получено при сопоставлении модального (минерального) и химического состава 
пород и состава породообразующих минералов с экспериментальными данными 
по системе диопсид—форстерит—анортит и ее бинарным составляющим [435 и др.]. 
Существование поздних внедрений троктолитов в деформированные полосчатые 
габбро-нориты отражает либо повторное поступление новых порций магмы, либо 
наличие захороненных магматических камер с первыми порциями дифферен- 
циата, что менее вероятно. Помимо магматических троктолитов, секущих 
габбро-нориты, на массиве широко распространены реакционные образования 
на контакте магматического габбро с дунитами, гарцбургитами (включениями 
этих пород в габбро или вмещающими габбровые жилы). Реакционные трок- 
толиты, как это уже отмечалось, имеют резко изменчивые количественные 
соотношения оливина и плагиоклаза при постоянном составе минералов. Подоб
ные породы неоднократно рассматривались в уральских массивах [64, 258 
и др.] с трактовкой их генезиса в результате метасоматоза.

Об абсолютном возрасте пород. В ультраосновных и основных породах 
Войкаро-Сыньинского массива был изучен изотопный состав стронция [20, 
36]. По минералам и валовым пробам габбро-норитов построена изохрона, 
позволяющая оценить время закрытия Rb/Sr-системы в этих породах в 1,4 млрд лет. 
Высокие для пород этого возраста начальные отношения 8~Sr/86Sr = 0,70269 и 
низкие Rb/Sr-отношения (0,001—0,015) свидетельствуют, по мнению авторов, о 
вероятном загрязнении пород радиогенным стронцием и о потере ими рубидия. 
В минеральных системах ультраосновных пород изотопные характеристики 
оказались нарушенными. Лишь в энстатитах из лерцолитов обр. 217 (с 6% дио
псида) и несерпентинизированных гарцбургитов обр. 211 получены низкие изо
топные отношения 87Sr/86Sr =  0,70100±50.

Полученные значения возраста габбро-норитов находятся в видимом проти
воречии с геологическими свидетельствами о раннепалеозойском времени начала 
формирования коры океанического типа в данном регионе. Однако геологи
ческие материалы несомненно доказывают лишь появление в коре габбро- 
ультрабазитовых покровов в ходе эволюции палеозойской океанической окраины. 
Этот этап — раннее скучиварие коры — датируется возрастом тоналитов 
Войкаро-Сыньинского массива 400±10 млн лет с начальным отношением 87Sr/86Sr = 
= 0,70385±0,00020 по изохроне, построенной по анализам мономинеральных фрак
ций (биотит+амфибол+плагиоклаз) и валовым пробам [20].

По данным Дж. Вассербурга и Л. Эдвардса [342], анализировавшим системы 
Sm/Nd и Rb/Sr в ультрабазитах и габбро Войкаро-Сыньинского и Кемпир- 
сайского массивов, возраст формирования габбро и пироксенитов оценивается 
для Войкаро-Сыньинского массива (габбро актинолитизированное и оливиновые 
вебстериты с начальным отношением eNd (Г) +  7,3 до 9,0, среднее 8,4) в 
397Т20 млн лет, для Кемпирсая — в 397±20 млн лет и 396±33 млн лет. Близко 
к этому оценивается и обдукция офиолитовых разрезов на континентальную кору. 
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История формирования габбро-ультрабазитового разреза
В наиболее ранний период истории формирования офиолитовой ассоциации 

Войкаро-Сыньинского массива происходила глубинная эволюция вещества верхней 
мантии (перидотитов). Определенные этапы этой эволюции характеризуются 
сменой минеральных парагенезисов (или изменением состава отдельных мине
ральных фаз) и взаимосвязанным изменением структуры пород. На раннем 
этапе происходило обеднение лерцолитов базальтоидными компонентами, в ходе 
которого были образованы значительные массы гарцбургитов. Этот процесс 
был неравномерным в пространстве: среди гарцбургитов сохранились тела 
относительно слабо истощенных лерцолитов. В образующемся гарцбургите увели
чивались магнезиальность силикатов, хромистость и железистость шпинелида, 
уменьшалось содержание натрия, кальция, хрома, алюминия и титана в 
пироксенах. Количество минеральных фаз в системе (Ол + Эн + Ди + Хр), как правило, 
не изменялось. Химический состав породы в целом обеднялся базальтоидными 
компонентами за счет изменения состава пироксенов и уменьшения количества 
диопсида. Вещественная перестройка пород происходила во время их суб- 
солидусного пластического течения — структурно ранний этап выразился образо
ванием метаморфогенной полосчатости в формирующихся гарцбургитах, тогда 
как в реликтовых лерцолитовых телах полосчатость проявлена гораздо слабее.

Следующий этап эволюции отражен в дальнейшем изменении состава мине
ральных фаз как гарцбургитов, так и лерцолитов, но характеризуется иной 
направленностью: в новообразующихся энстатитах происходило резкое сниже
ние количества A1IV и слабое увеличение железистости (известково-щелочной 
тренд дифференциации) с уменьшением содержаний алюминия и хрома. Одно
временно образовывались новые диопсиды и хромшпинелиды при высокотем
пературных пластических деформациях пород с формированием либо разобщен
ных лентикулярных шлиров, либо четкой полосчатости, вплоть до моно- или 
биминеральных прослоев, т.е. дальнейшей дифференциации вещества. Новые 
минеральные равновесия устанавливались в условиях падения температуры и 
давления, что, возможно, отражает выведение деплетируемых перидотитов в 
подкорковую область и(или) удаление продуктов выплавки за пределы тела.

На позднем этапе мантийной истории ультрабазитов формировались жилы 
дунитов и пироксенитов вдоль сколовых зон, образование которых сопровож
дало складчатые деформации гарцбургитов. На этом этапе вновь резко меняется 
тренд эволюции все того же минерального парагенеза (Ол + Эн + Ди + Хр): от ранних 
генераций к поздним возрастала железистость пироксенов при постоянном 
(низком) содержании Al,v (толеитовый тренд дифференциации), росла желе
зистость хромшпинелида и степень окисленности железа в нем.

Очевидно, на протяжении всей истории деплетирования лерцолитов происхо
дило отделение мобилизатов — продуктов частичного плавления вещества. 
Наиболее вероятные свидетельства кристаллизации мобилизованного расплава 
сохранились именно на этом этапе в виде жил глиноземистых железистых 
оливиновых вебстеритов среди гарцбургитов (лерцолитов). Вероятно, рестирование 
лерцолитов осуществлялось различными способами: собственно частичного плав
ления твердофазной диффузии (с участием флюида) и инфильтрационного мета
соматизма с выносом Si, Al, Са, Ti, Na. Конечным остаточным продук
том этого процесса являлись дуниты. Формирование реститовых дунитов происхо
дило как внутри гарцбургитового тела, вдоль сколовых зон (жилы), так и по 
периферии тела перидотитов, "выкалывающегося” из мантии.

Значительная часть разреза полосчатой серии сложена магматическими поро
дами: верлиты, клинопироксениты й дуниты (относительно железистые), пред
ставляют собой ранние порции фракционирования базальтовой магмы, габбро- 
нориты формировались в ходе котектической кристаллизации дифференцирован-



ного расплава, состав которого близок глиноземистому толеиту. Часть верлитов, 
клинопироксенитов и плагиоклаз-оливин-клинопироксеновых пород представляет 
собой реакционные образования на границе гарцбургитов и габбрового расплава.

Породы полосчатой серии формировались при сжатии, ориентированном суб
перпендикулярно к простиранию гарцбургитового тела. Существует резкое угло
вое несогласие структур пластического течения в гарцбургитах и породах полос
чатой серии, а также угловое несогласие первых с ориентировкой границ 
выделенных пачек пород полосчатой серии. Вместе с тем устанавливается 
общая конформность деформационных структур раннего этапа в породах полос
чатой серии и позднего — в гарцбургитах. Признание конформности наблю
даемых деформационных структур в гарцбургитах и габбро ни в коей мере 
не ставит под сомнение рассмотренные выше свидетельства длительной истории 
высокотемпературных деформаций гарцбургитов, которые начинались на более 
глубоких уровнях в верхней мантии и происходили до образования пород 
полосчатой серии.

Метаморфические преобразования глубинных пород происходили в разных 
структурных обстановках и в разное время. Высокотемпературные деформа
ции габбро-норитов сопровождали становление этих пород и, развиваясь вслед 
за их кристаллизацией, отразили режим неустойчивых движений вещества в 
зоне перехода перидотит—габбро на этот период. Гранатовые и цоизитовые 
габбро-амфиболиты формировались значительно позже, при движении габбро- 
ультрабазитовых пластин в коре, маркируя зоны пластического течения вещества 
на глубинах не менее 5 км. Актинолит-анортитовые породы по габбро- 
норитам и габбро образовывались в приповерхностной части разреза океани
ческой коры. Мозаичный рисунок размещения актинолит-анортитовых пород, 
псевдоморфное замещение пироксенов актинолитом,не сопровождавшееся в основ
ном образованием структур течения, рассланцеванием, поддерживают пред
ставления [150] о своеобразии этого типа метаморфизма ’’океанического дна”, 
происходящего на зеленосланцевом уровне в тектонически спокойной обстановке.

Массовая петельчатая серпентинизация (без выделения магнетита) ультра- 
базитов со следами остаточных высокотемпературных деформаций происходила 
по мере выведения их в океаническую кору. Изотропная структура петель
чатой сетки прожилков хризотила, равномерно пронизывающей оливиновую 
массу, и полное отсутствие следов стресса (структур течения, рассланцевания 
деформации прожилков) при ее формировании однозначно указывают на ста
тические условия этого процесса (условия разгрузки?) — однородное поле 
напряжений для того объема пород, в котором он протекал. Локальная 
неравномерность серпентинизации наиболее ярко проявлена в том, что породы, 
прошедшие полную рекристаллизацию, особенно с образованием мелкозернистых 
структур, практически не , серпентинизируются.

Оливин-антигоритовые породы и сопровождающие их метаморфиты, мар
кирующие зоны пластического течения в гарцбургитовом разрезе, формиро
вались при коровых движениях в диапазоне температур 600—450° и давле
нии около 2,5 кбар, вероятно, на тех же глубинах, что и относительно 
поздняя часть низкотемпературных амфиболитов по габбро. Примерно синхрон
ное образование ультраосновных метаморфитов и амфиболитов в подошве 
аллохтона, а также плагиоклаз-роговообманковых амфиболитов по габбро- 
диабазам, диабазам в верхней части разреза всего пакета пластин габбро- 
ультрабазитов происходило, по-видимому, с началом роста островодужного 
поднятия и перемещения габбро-ультрабазитовых масс на запад, в сторону 
континентальной окраины (на предорогенном этапе). Метаморфизм орогенного 
этапа представлен в ультрабазитах зонами рассланцованных серпентинитов с 
магнетитом, иногда с сульфидами, в габбро — маломощными зонами цоизит- 
актинолитовых и зеленых хлорит-актинолит-альбитовых сланцев.



СОПОСТАВЛЕНИЕ ГЕОЛОГИЧЕСКОГО СТРОЕНИЯ 
МАССИВОВ СРЕДНИЙ КРАКА, НУРАЛИ И ВОЙК АРО-СЫНЬИНСКОГО

Габбро-ультрабазитовые комплексы офиолитовой ассоциации представлены в 
рассмотренных массивах двумя типами. Они обладают общими закономернос
тями строения разреза, характерными для офиолитов [112]: самыми ранними 
и наиболее глубинными образованиями являются лерцолиты и гарцбургиты со 
структурами высокотемпературных пластических (мантийных) деформаций; во 
внешней (краевой) зоне гарцбургитовых—лерцолитовых тел располагаются более 
молодые и менее глубинные серии пород, грубо стратифицированные и 
последовательно сменяющиеся, — дуниты, верлиты (троктолиты), пироксениты, 
габбро (габбро-нориты), роговообманковое габбро и габбро-диабазы. Во всех 
случаях эти комплексы находятся в аллохтонном залегании, пространственно 
ассоциируют с ордовикско-силурийскими кремнисто-вулканогенными толщами и 
появляются в уральских структурах в процессе тектонической эволюции ран
непалеозойской коры океанического типа [77, 176, 181,213, 223, 250 и др.].

Вместе с тем очевидны и различия этих комплексов по соотношению 
объемов выделенных серий пород и их петрографическому составу, внутрен
нему строению, деформационным структурам гарцбургитовой (лерцолитовой) и 
пироксенит-габброидной части разреза, а также структурным соотношениям 
между ними, химическому составу пород и особенностям эволюции первич
ных минеральных парагенезисов. Как следствие из перечисленного вытекают 
различия тектонических условий на ранних этапах истории формирования комплек
сов (в процессе их перемещения из мантии в кору).

Сравним кратко эти особенности строения и состава габбро-ультрабазито- 
вых разрезов (рис. 54).

П етрограф ический состав и соотношение объемов серий. В перидотитовой 
(древней) части разреза на массивах Средний Крака и Нурали преобладают 
лерцолиты — преимущественно шпинелевые в первом и шпинель-плагиоклазо- 
вые во втором. Гарцбургиты образуют маломощные прослои и линзы в систе
ме полосчатости и реститовые оболочки (совместно с дунитами) вокруг плагио
клазсодержащих лерцолитов среди шпинелевых, а также относительно мало
мощный горизонт, разделяющий лерцолиты и дуниты. Пироксенитовые и дуни- 
товые жилы в лерцолитах и гарцбургитах редки и маломощны. Существенно 
лерцолитовая часть разреза составляет от его общей мощности более трех 
четвертей. На Войкаро-Сыньинском массиве резко преобладают гарцбургиты, 
лерцолиты присутствуют среди них в виде небольших реликтовых тел, облекаемых 
полосчатостью гарцбургитов. Характерно обилие дунитовых тел и многофазных 
жил дунитов, энстатитов, диопсидитов и вебстеритов, секущих гарцбургитовую 
полосчатость. От общего объема разреза эта часть составляет примерно две 
трети.

Дунитовый горизонт, разделяющий гарцбургиты и полосчатую дунит-верлит- 
пироксенитовую серию, присутствует во всех массивах. Повсеместно с этими 
дунитами связано вкрапленно-полосчатое хромитовое оруденение. Мощность этого 
горизонта сильно варьирует.

Петрографический состав пород дунит-верлит-пироксенитовой серии рассмотрен
ных массивов различается меньше, нежели состав перидотитов с мантийными 
деформационными структурами. Во всех разрезах присутствуют чередующиеся 
дуниты, верлиты и клинопироксениты, связанные как постепенными, так и рез
кими переходами.

Отличия заключаются в следующем.
Только на массивах Нурали и Средней Крака в верлитах и пироксе- 

нитах распространена паргаситовая роговая обманка и встречены ортопирок- 
сены (ортопироксен-оливиновые породы и оливиновые вебстериты, чередующиеся
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Рис. 54. Гарцбургитовый (а) и лерцолитовый (б) типы разрезов габбро-ультрабазитовых 
комплексов в офиолитах Урала

/ — лерцолиты серпентиниэированные; 2 — лерцолиты без серпентина; 3 — гарцбургиты; 4 — 
дуниты; 5 — пироксениты, верлиты; 6 — габбро; 7 — амфиболиты



с верлитами и дунитами). В отличие от Войкаро-Сыньинского массива здесь 
более типичны полосчатые текстуры, включая тонкополосчатые разновидности.

Только на Войкаро-Сыньинском массиве присутствуют линзы троктолитов 
(в зоне перехода между дунитами и габбро-норитами), а также жилы трокто
литов и габбро-норитов в дунитах и верлитах, и на этом же массиве клино- 
пироксен-оливиновые породы характеризуются наибольшим разнообразием 
структур и текстур, широким распространением пойкилитовых разновидностей.

Соотношение мощностей дунит-верлит-пироксенитовой серии и гарцбургитов 
на Войкаро-Сыньинском массиве сильно меняется по простиранию — примерно 
от 1:10 до 1:2, и это является характернейшей чертой строения его разреза. 
На массивах Нурали и Средний Крака, каждый из которых представляет 
собой в отличие от Войкаро-Сыньинского массива отдельное тело с авто
номными структурами, мощность дунит-верлит-пироксенитовой серии варьирует 
гораздо меньше: примерное соотношение мощностей ее и лерцолитовой серии 
составляет 1:8 на массиве Средний Крака и 1:5 на массиве Нурали.

Габброидные части разреза в рассмотренных комплексах сильно различаются. 
С лерцолитовыми массивами ассоциируют пироксен-роговообманковые габбро, 
габбро-диабазы, общая (сохранившаяся) мощность которых не превышает 1 км. 
На Войкаро-Сыньинском массиве полный разрез включает полосчатые и мас
сивные габбро-нориты, оливиновое и диопсидовое габбро, роговообманковое 
габбро и габбро-диабазы. По простиранию состав пород и мощности сильно 
меняются, максимальная суммарная мощность достигает 4 км.

Внутреннее строение и деформационные структуры пород. Структуры лер- 
цолитов, гарцбургитов и значительной части дунитов во всех массивах сфор
мированы при высокотемпературных пластических деформациях. Деформации 
сопровождались дифференциацией вещества, которая осуществлялась различными 
способами и в конечном итоге обеспечила строение разреза.

Главной особенностью строения лерцолитовых массивов является существо
вание резкого структурного несогласия между лерцолитовой частью разреза 
и сериями гарцбургит-дунитовой и дунит-верлит-пироксенитовой. Это несогласие 
выражено тем, что направление вязкого течения в лерцолитах ориентировано 
почти перпендикулярно к границе лерцолитов с дунит-гарцбургитовым ’’гори
зонтом” и к его внутренним структурам. При этом структуры дунитов, гарцбур
гитов, верлитов и пироксенитов конформны между собой и границам последо
вательно сменяющихся серий. Прекрасно видно, что нарастание контрастности 
состава внутри лерцолитовой части разреза (дунитовые, гарцбургитовые полосы 
и линзы) происходит сначала постепенно, в полном согласии с ранними де
формационными структурами (за исключением редких жил, сопровождающих 
появление шлиров плагиоклазовых лерцолитов), и несогласие структур уста
навливается ’’скачком” только вдоль граничной поверхности лерцолитового тела. 
Все породы лерцолитовой части разреза отличаются хорошо проявленной плос
костной ориентировкой минералов л в целом значительной рекристаллизацией 
первичных зерен. Для этих пород устанавливаются наиболее высокие скорости 
деформаций (вязкого течения).

Другой не менее важной чертой строения массивов Средний Крака и Нурали 
является сравнительно четкая полосчатость пород дунит-верлит-пироксенитовой 
серии с выдержанными мощностями прослоев по простиранию. Здесь практически 
нет секущих жил пироксенитов в дунитах, линз гарцбургитов среди полос
чатых дунит-верлит-пироксенитов и нет зональных ореолов с плагиоклазом и 
клинопироксеном вокруг редких жил роговообманкового габбро, т.е. струк
турные соотношения пород резко отличны от таковых на Войкаро-Сыньинском 
массиве. Важно также отметить, что в верлитах и чередующихся с ними 
дунитах отсутствуют остаточные высокотемпературные деформации, несмотря на 
то, что полосчатость слабо смята в открытые складки, флексуры. Эти де-



формации в отличие от ранних, присущих лерцолитовой части разреза и реститовой 
дунит-гарцбургитовой серии не привели к появлению предпочтительных опти
ческих ориентировок оливина. Таким образом, кристаллизация пород полосча
той серии происходила относительно спокойно, без резких изменений режима 
движения на границе реститовый субстрат—расплав, а последующие деформа
ции были слабыми, низкотемпературными.

На Войкаро-Сынъинском массиве структурные соотношения между всеми 
сериями пород гораздо сложнее. Это обусловлено в значительной мере тем, 
что высокотемпературные пластические деформации испытали также породы 
дунит-верлит-пироксенитовой и частично габброидной серий. Интенсивные дефор
мации, сопровождавшие становление пород полосчатой серии, обусловили кон
формность относительно поздних крупномасштабных складок в гарцбургитах и 
ранних деформационных структур в габбро.

Внутренняя структура гарцбургитовой части разреза отличается от струк
туры как лерцолитовой, так и гарцбургитовой серий существенно лерцоли- 
товых массивов. Здесь изменение структурного положения и морфологии тел 
дунитов и пироксенитов происходит внутри гарцбургитового разреза: сначала 
формируется гарцбургитовая полосчатость и локально-согласные с ней ’’прослои” — 
шлиры дунитов и зональных энстатит-диопсид-(оливиновых) пород, затем жилы 
тех же пород, резко секущие полосчатость. При этом синдеформационное 
образование жил по отношению к крупномасштабным складкам течения несом
ненно. В лерцолитовых массивах сходное структурное положение занимают 
жилы пироксенитов, дунитов и габбро, сопровождающие появление шлиров 
плагиоклазсодержащих лерцолитов среди их шпинелевых разновидностей. На 
Войкаро-Сыньинском массиве процесс формирования жил вдоль сколовых зон, 
синхронных поздним высокотемпературным пластическим деформациям, проходил 
гораздо мощнее и длительнее (судя по составу разных поколений жил), чем 
в лерцолитовых массивах. Слабо выраженная плоскостная ориентировка мине
ралов, грубозернистые релаксированные структуры гарцбургитов указывают на 
относительно низкую скорость деформаций (учитывая близкие значения рассчи
танных температур деформации).

Структура дунит-верлит-пироксенитовой серии Войкаро-Сыньинского массива 
характеризуется чрезвычайно невыдержанными мощностями пачек пород, широким 
развитием разнообразных складок, будинированных прослоев и обилием разно
образных жил: в дунитах — пироксениты, габбро и троктолиты, в пирок- 
сенитах — габбро и троктолиты, в габбро — только троктолиты. По всему 
разрезу серии, а также в габбро-норитах присутствуют блоки-включения гарц
бургитов и дунитов, вдоль контактов которых развиты метасоматические оболоч
ки с генеральной зональностью дунит — верлит — пироксенит — габбро. Подобные 
образования и жилы, секущие полосчатость, совершенно отсутствуют в ана
логичных сериях Кракинского и Нуралинского массивов. Представляется очевид
ным, что соотношения пород в полосчатой серии в гарцбургитовых массивах 
сформированы при движениях, ориентированных вдоль контакта гарцбургито
вого тела, и эти движения происходили с перерывами: деформированные габброиды 
инъецировались новыми порциями расплава.

Химический состав пород рассмотренных массивов различается прежде всего 
тем, что в одном типе разреза преобладают лерцолиты, слабо истощенные 
такими компонентами, как Al, Ti, Na, Са, в другом преобладают гарц- 
бургиты с относительно меньшими их содержаниями. Во всех случаях в ряду 
шпинелевый лерцолит — гарцбургит — дунит происходит увеличение магнезиаль- 
ности всех силикатов, снижение АЬОз, Сг2Оэ, ТЮ2, Na20  в пироксенах с 
одновременным увеличением железистости и хромистости шпинелидов. По раз
резу массивов степень ’’истощения” силикатов лерцолитов (гарцбургитов) этими 
компонентами и их магнезиальность нарастают к контакту с продуктами крис- 
104



таллизации базальтоидной выплавки. Образование сегрегаций плагиоклазсодер
жащих лерцолитов, напротив, сопровождается слабым увеличение^ железистости 
силикатов и повышением концентрации АЬОз, ТЮг, ЫагО, СаО в породе, т.е. 
здесь фиксируется процесс, обратный рестированию, — начало формирования 
базальтоидной выплавки. В гарцбургитовом типе разреза мобилизированный 
расплав мигрировал за пределы системы и некоторым глубинным аналогом 
фракционированных выплавок может служить лишь состав жил оливиновых веб- 
стеритов — также с повышенной железистостью силикатов и относительно вы
сокими концентрациями АЬОз, ТЮг, Na2 0  в пироксенах.

Пироксениты полосчатой серии лерцолитовых и гарцбургитовых массивов 
различаются повышенными содержаниями ТЮг, ЫагО, АЬОз и FeO в первых. 
Габброиды массивов Средний Крака и Войкаро-Сыньинского представлены совер
шенно различными петрографическими разновидностями, и соответственно их 
химический состав в первом случае близок кварц-нормативному толеитовому 
базальту, во втором — высокоглиноземистому толеиту с четко проявленным 
трендом фракционирования оливина. Состав роговообманковых габбро-диабазов 
Войкаро-Сыньинского массива, сменяющих вверх по разрезу габбро-нориты, 
соответствует кварц-нормативному толеитовому базальту, однако, как правило, 
с меньшими содержаниями ТЮг и щелочей (см. рис. 53), нежели в лерцо
литовых разрезах. В целом состав пород габброидной части разреза Войкаро- 
Сыньинского массива отражает глубоко прошедшую дифференциацию базаль
тоидной магмы, кристаллизовавшейся из большого объема расплава длительное 
время и поступавшей с перерывами, тогда как состав и структура габброидов 
массива Средний Крака указывают на быстрое формирование пород на малых 
глубинах с накоплением кремнезема к концу кристаллизации.

ГЛАВА ТРЕТЬЯ
ГАББРО-УЛЬТРАБАЗИТОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ ОФИОЛИТОВ ТЕТИСА 

И СРАВНЕНИЕ ИХ С УРАЛЬСКИМИ КОМПЛЕКСАМИ

Среди офиолитовых поясов мира мезозойские офиолиты Альпийского склад
чатого пояса изучены с максимальной полнотой. Это относится также к габбро- 
ультрабазитовым комплексам офиолитов, где систематически проводились струк
турные, петрологические и геохимические исследования. Гигантская цепь офиоли
товых аллохтонов, сложенных сериями пород океанической стадии развития 
Тетиса, протягивается от Италии на западе до Индии на востоке. Исто
рия их формирования и тектоническое развитие структуры Тетис рассмотрены 
в огромном числе работ, посвященных отдельным районам [280, 288, 298, 
329, 347, 381, 404, 443 и др.] или обобщающим накопленный материал [44, 45, 
84, 109, 175, 262, 289, 331, 336, 423 и др.]. Кроме того, тектоническая 
история формирования альпийской области отображена на Тектонической карте 
Северной Евразии масштаба f:5000000 [251], а также на Карте офиолитовых 
поясов Центрального Средиземноморья [425].

Во всех перечисленных работах формирование коры океанического типа этой 
зоны связывается с расколом Гондваны и развитием океанического бассейна 
Тетис от позднего триаса—ранней юры до раннего мела включительно. По 
данным А.Л. Книппера, раскрытие Тетиса на восточном фланге зоны — Внешнем 
Загросе, Восточном Тавре, Кипре — начиналось в позднем триасе, в Динаридах — 
в ранней юре, Апеннинах и Западных Альпах — в начале средней юры. С 
развитием структуры в середине юрского периода в океаническом бассейне



обособились три его части, различающиеся строением и историей тектони
ческой эволюции: на западе — Лигурийско-Телльский, далее к востоку — 
Пеннино-Карпатский и на востоке океана — Динаро-Гималайский бассейны 
[251]. Вдоль южного обрамления всего океана Тетис в краевых частях проги
бающихся континентальных плит шло накопление мощных разрезов шельфовых 
фаций и фаций континентального склона (Тз—Ki), аналогичных разрезам океани
ческих окраин атлантического типа. Северный борт океанического бассейна 
имел более сложное строение — участки континентальной окраины с пассивным 
типом строения чередовались с протяженными зонами, где существовали окраиД- 
ные моря и островодужные поднятия в позднеюрское—раннемеловое время (Ди- 
нариды, Малый Кавказ по [109]).

Вулканогенно-осадочные, магматические и метаморфические комплексы этого 
времени отражают переходную стадию развития океанического бассейна Тетис 
(андезитовый магматизм и формирование гранитно-метаморфического слоя) и 
знаменуют, таким образом, начало сближения континентальных плит. Закрытие 
Тетиса в результате сложных перемещений масс с континентальной домезозой- 
ской корой на фоне пододвигания Евразийской континентальной плиты под 
Африканскую происходило в разное время в уже обособившихся частях его 
мегаструктуры. В Лигурийско-Телльском бассейне с позднего мела началось 
движение покровов офиолитов и перекрывающих их турбидитных серий (флиш 
с олистостромовыми горизонтами, датируемый верхами нижнего мела—палео
ценом) к югу, на шельфовые фации Африканского континента. В Пеннинском 
бассейне начало формирования офиолитовых аллохтонов относится к ранне
меловому времени. В восточной части Тетиса выделяется позднеюрский—раннеме
ловой этап скучивания океанической коры. Надвигание офиолитового пок
рова Семайл в Омане относится к позднемеловому времени. (Варьирова
ние офиолитовых аллохтонов было многоэтапным, направление движения 
менялось в частных структурах и во времени, в целом покровные движения 
продолжались вплоть до миоцена. Одновременно с шарьированием при сдваива
нии разрезов континентальных плит в Альпах и Гималаях в эоцене—олиго
цене происходили крупные вертикальные поднятия.

В самых общих чертах развитие мезозойской структуры Тетиса отличается 
от истории формирования раннепалеозойской структуры Урала тем, что на 
огромных пространствах Тетиса образование коры океанического типа происхо
дило вследствие раскола и раздвига вн у т р и  мощной, полностью кон
солидированной коры Гондваны, тогда как на Урале раскрытия происходили в 
к р а ю континентальной плиты, состоящей из участков коры, в разной степени 
переработанной гранитизацией. Вероятно, раскрытие испытала и древняя допалео- 
зойская кора океанического типа, не затронутая процессами метаморфизма. 
Для восточной области Тетиса также не исключается повторное раскрытие 
домезозойской коры океанического типа [109] и кор, не прошедших полностью 
стадию домезозойской гранитизации, однако основная часть структуры была 
сформирована за счет внутри континентального раздвига.

Окраины океанического бассейна Тетис на значительном протяжении пред
ставляли собой пассивный их тип, и магматические формации переходной ста
дии развития коры распространены локально, тогда как на Урале именно эта 
формация — андезито-базальтовая, андезито-дацитовая и трахибазальт-андезито- 
базальтовая — представлена очень широко. Различие заключается также в том, 
что при закрытии Тетиса происходило столкновение и "спаивание” разрезов 
мощных континентальных кор — Европейской и Африканской, Европейско- 
Азиатской и Аравийско-Индийской плит, на Урале же процесс заканчивался 
надвиганием эвгеосинклинальных разрезов (палеоокеанической области) на край 
Восточно-Европейской платформы. Состав мантийных перидотитов, слагающих 
нижние части разреза офиолитовых аллохтонов Тетиса и Урала, также разли- 
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чается: в первом случае они представлены преимущественно лерцолитами, слабо 
обедненными базальтоидными компонентами, во втором — гарцбургитами, исто
щенными в значительно большей мере. Это обстоятельство послужило при
чиной выбора наиболее полно изученных разрезов габбро-ультрабазитовых 
комплексов офиолитов Тетиса в качестве объектов для сравнения с анало
гичными комплексами Урала и попытки ответить на вопрос, в чем заклю
чались различия условий эволюции мантийного вещества в этих регионах. Ниже 
мы кратко рассмотрим строение и состав пород некоторых массивов, сло
женных ультрабазитами и габброидами в офиолитовых аллохтонах Западных и 
Лигурийских Альп, Северных Апеннин, Греции, Троодоса и Омана. Предла
гаемый очерк базируется на перечисленных выше работах, Трудах международ
ного симпозиума по офиолитам в Никозии [290], Путеводителе VI офиолитовой 
полевой конференции в Италии [349] и других работах.

ЗАПАДНЫЕ И ЛИГУРИЙСКИЕ АЛЬПЫ,
СЕВЕРНЫЕ АПЕННИНЫ

Выходы пород офиолитовой ассоциации в северо-западной части Альпийского 
пояса образуют широкую изогнутую дугу, которая протягивается от южной 
оконечности Апеннинского полуострова на север, к о-ву Корсика, и далее 
вдоль северо-западного побережья Апеннинского полуострова в районе Генуи 
переходит в долготную цепь Лигурийских Альп, затем в хребты северо-запад
ного простирания Западных Альп (рис. 55). В этой обширной области мезо
зойские офиолиты представляют собой фрагменты океанической коры Лигурийско- 
Пьемонтского бассейна, разделявшего в юрско-меловое время палео-Европейский 
и Африканский континентальные блоки [331]. Тип осадконакопления вдоль се
верного и южного бортов палеобассейна был различным: на севере, северо- 
западе накапливались мощные глинисто-карбонатные (впоследствии преобразован
ные в слюдисто-карбонатные) толщи с редкими прослоями основных вулка
нитов, на юге — монотонные карбонатные толщи. Оба типа разрезов, пред
ставляющих миогеосинклинальные серии, были совмещены при скучивании океа
нической коры и альпийском орогенезе. Различия в составе пород этих областей 
резко усилены в процессе альпийского метаморфизма: в современной струк
туре Пьемонтская и Лигурийская области разделены шовными структурами, 
известными под названием Инсубрийской линии и линии Сестри-Вольтаджио, 
оформившимися в раннетретичное время [354]. К северо-западу от Инсубрийской 
линии породы офиолитовых комплексов Пьемонтской зоны (покровы Цермат- 
Заас, Стура д’Ала, Стура ди Виа, Монтевизо, Корсика и др.) испытали 
полифазный метаморфизм от эклогитовой и глаукофановой до зеленосланце
вой фации, тогда как к юго-востоку от разлома Сестри-Вольтаджио офиолиты 
аналогичного возраста Лигурийской зоны были метаморфизованы лишь в зеле
носланцевой фации [56, 289, 348 и др.]. Офиолитовые покровы группы Волтри, 
расположенные непосредственно к западу от разлома Сестри-Вольтаджио, струк
турно принадлежат Пьемонтской зоне [336], но географически относятся к запад
ным Лигуридам. По особенностям метаморфизма породы этих покровов иногда 
относят к промежуточному типу [289]. Высокобарический метаморфизм офиоли
тов Пьемонтской зоны обусловливался, по мнению большинства исследователей, 
значительным погружением толщ океанической коры Пьемонтского бассейна под 
надвигавшуюся Инсубрикскую (Африканскую) плиту [44, 45, 348 и др.].

Ультраосновные и габбро-ультраосновные массивы Пьемонтской—Лигурийской 
зон были предметом почти вековой истории исследований — именно в Лигурии 
Г. Штейнманн в 1905 г. описал офиолитовую ассоциацию. Разрезы офиолитов, 
включающие ультраосновные породы и габбро, представлены здесь двумя типами. 
В первом типе разреза, известном в литературе под названием "внутренние Ллгу-



Рис. 55. Структурное положение офиолитов Тетиса [405]
I — офиолиты; 2 — офиолитсодержащие свиты или осадки глубоководных бассейнов; 3 — отложения 

шельфовой области; 4 — породы платформенного фундамента; 5 — четвертичные отложения

ряды”, офиолиты слагают относительно слабо нарушенные тектонические пласти
ны, надвигнутые на более молодые осадочные толщи (начиная с верхнемело
вых). Во втором типе (’’внешние Лигуриды”) раздробленные, дезинтегрированные 
фрагменты офиолитовых комплексов образуют разномасштабные блоки — олисто- 
литы во флишевых толщах мелового—эоценового возраста. Согласно палеогеогра
фическим реконструкциям [109, 289 и др.], разрезы внутренних Лигурид пред
ставляют собой области палеобассейна, более удаленные от континентального 
края, нежели разрезы внешних Лигурид. В общей системе тектонических покро
вов разрезы внутренних Лигурид перекрывают аллохтоны внешних Лигурид, и 
все вместе они надвинуты на миогеосинклинальные разрезы Умбрии и Тосканы 
(автохтон и аллохтоны), сложенные мощными толщами доломитов, эвапоритов, 
известняков, кремнистых микритовых известняков, мергелей с пачками кремней 
(J—Ki) и флишевыми толщами (К2—Р). Местами они также надвинуты на 
герцинский фундамент.

Полный разрез офиолитового комплекса внутренних Лигурид, реконструиро
ванный по отдельным участкам в общем эвгеосинклинальном разрезе надгруппы 
Вара, представлен (снизу вверх):

1) мантийными ультрабазитами; 2) габброидами; 3) брекчиями и базальтовыми лавами с подушечной 
отдельностью и диабазами; 4) тонкослоистыми красно-зелеными яшмами, радиоляритами, извест
ными в литературе под названием "кремни Монте-Альпе"; 5) кальпионелловыми известняками 
титона и апта. Выше по разрезу эти серии сменяются мощными терригенными, часто фли- 
шоидными толщами, формировавшимися в период от позднего мела до раннего миоцена вклю
чительно.

Анализируя этот разрез, А.Л. Книппер показал, что излияния базальтов 
начинались в позднеюрское, возможно, позднетриасовое время. Накоплению яшм 
предшествовал в предпозднеюрское время размыв (локальный) габбро-ультра- 
базитового комлекса и диабазов: наблюдаются горизонты брекчий и конгло
мератов на серпентинитах и диабазах в основании разреза яшм, кремней, 
а также постепенная смена лав существенно кремнистым разрезом.

Ультраосновные породы внутренних Лигурид изучены в группе массивов 
Волтри (массив Эрро-Тоббио), внешних Лигурид — в массиве Суверо [346—348,433]. 
В группе Волтри ульраосновные массивы общей площадью около 400 км2 сло
жены в основном антигоритовыми серпентинитами с реликтовыми структурами



перидотитов. Серпентиниты содержат линзы эклогитов и эклогитовых метагаббро 
и реликтовые тела (останцы тектонического покрова?) шпинелевых и плагио
клазсодержащих лерцолитов (массив Эрро-Тоббио). Антигоритовые серпентиниты 
тектонически подстилаются празинитами (зелеными сланцами по туффитам) и 
глаукофановыми сланцами с блоками метагаббро в зеленосланцевой фации 
метаморфизма. Лерцолиты имеют высокое содержание пироксенов (от 30 до 47%) 
при явном преобладании энстатита (15—35%) над диопсидом (7—20%), иногда 
содержат плагиоклаз, замещенный вторичными минералами. В лерцолитах про
слеживаются пачки, небольшие тела полосчатых пород гарцбургитового и ду- 
нит-гарцбургитового состава. Редкие пироксенитовые и габбровые жилы про
странственно ассоциируют с дунитовыми и гарцбургитовыми телами. Для этого 
района известны чрезвычайно важные наблюдения. На границе лерцолитов и дунит- 
гарцбургитовых тел следы высокотемпературных пластических деформаций выра
жены очень резко, и видно, что согласно с ранними линейно-плоскостными 
структурами лерцолитов обособляются дунит-гарцбургитовые пропластки, т.е. 
разделение лерцолита на деплетированные дунит-гарцбургиты и габброидный 
мобилизат происходило во время высокотемпературных пластических деформа
ций. При этом протогранулярные первичные структуры лерцолитов сменяются 
порфирокластическими или гранобластовыми.

Химический состав лерцолитов массива Эрро-Тоббио и состав их первичных 
минеральных парагенезисов логично сопоставить с составом ультраосновных 
пород массива Суверо, представляющего разрез внешних Лигурид; предпо
лагаемые различия палеотектонических условий и времени формирования этих 
пород для разрезов внутренних и внешних Лигурид, возможно, отражены в 
составе мантийного вещества. Дж. Пиккардо описывает массив Суверо как оли- 
столит площадью около 3 км2, приуроченный к низам флишевого разреза Кайо, 
датируемого меловым—эоценовым временем [433]. Как и в предыдущем массиве, 
здесь преобладают лерцолиты с небольшими обособлениями гарцбургитов и 
дунитов, спорадически встречаются скопления диопсидититов и рассеянные шли
ры (?) щпинель-плагиоклаз-диопсидового состава. Структурные соотношения пород 
показывают, что шпинелевые лерцолиты являются наиболее ранними породами: 
плагиоклазсодержащие! шлиры возникают при массовом вязком течении породы, 
обусловливающем интенсивные пластические деформации ’’проникающего” (penet
rative) типа. Деформированные лерцолиты изучались также [347] в образцах из 
олистолитовых блоков массивов Айона и Неро, где они ассоциируют с облом
ками континентальной коры — гранитами, кислыми вулканитами, гнейсами, 
слюдистыми сланцами и гранулитами. Валовой химический состав лерцолитов 
Эрро-Тоббио, Суверо, Неро и Монте-Айона почти одинаков и соответствует 
расчетному составу примитивной мантии [388, 474 и др.]. В то же время 
следует отметить слабые, но тем не менее существующие различия: лерцолиты 
внешних Лигурид относительно богаче алюминием', титаном, кальцием и натрием. 
В работах В. Эрнста, Дж. Пиккардо, Л. Беккалувы подчеркивается, что лер
цолиты обеих групп представляют собой мантийный материал, слабо обеднен
ный базальтоидными компонентами и могущий служить исходным веществом 
для выплавления толеитовых базальтов. С этих позиций лерцолиты разреза 
внутренних Лигурид деплетированы в несколько большей степени. Состав 
редкоземельных элементов в лерцолитах Эрро-Тоббио подтверждает это заклю
чение: все образцы обеднены легкими и слабо обогащены тяжелыми редко
земельными элементами относительно хондритового состава. На этом фоне 
фракционирование редкоземельных элементов в образце Монте-Айона проявлено 
слабее. В целом же установленная картина фракционирования редкоземельных 
элементов с большей долей вероятности отражает частичное плавление веще
ства на ранних стадиях эволюции мантии [353]. Для данного региона Оттонелло 
с соавторами предполагают низкую степень плавления — менее 5%, считая,
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что общий эффект фракционирования РЗЭ зависит также от степени вторичных 
(поверхностных) изменений лерцолита [427].

Состав минералов представляется более информативным для заключения об исто
рии формирования пород. Так, например, отчетливо установлено, что орто- и 
клинопироксены лерцолитов массива Эрро-Тоббио беднее А120 3 и ТЮ2 в срав
нении с теми же породами внешних Лигурид, а хромшпинелид соответственно 
менее глиноземистый (более хромистый) и более железистый в породах Эрро- 
Тоббио. При значительных вариациях содержаний окислов, которые мы рас
смотрим ниже, наиболее типичны такие значения: в энстатитах лерцолитов Эрро- 
Тоббио А12О з — 2,55—3,26%, ТЮ2 — 0,15—0,20%; внешних Лигурид — соот
ветственно 4,22—5,83 и 0,18—0,20%; в диопсидах лерцолитов Эрро-Тоббио 
АЬОз — 5,20—6,60%, ТЮ2 — 0,37—0,53%, Na20  — 0,21—0,29%; внешних 
Лигурид — соответственно 6,48—7,10, 0,81—0,83% и 0,72—0,90%. Состав хром- 
шпинелидов различается еще более: содержания Сг2Оз для первой группы 
составляют 32—38%, второй — 9—25%. Направленность эволюции состава пирок- 
сенов от ядер зерен к их краевым частям и необластам, а также от гарцбургита 
и лерцолиту та же, что и в рассмотренных уральских массивах: в указанном 
направлении уменьшается количество окиси алюминия, окиси хрома, иногда 
окиси титана и повышается магнезиальность пироксенов; в редких случаях в 
рекристаллизованных зернах отмечено увеличение железистости. Эта застывшая 
картина обеднения первичных силикатов базальтоидными компонентами отражает 
установление новых минеральных равновесий, частичных и полных.

Прежде чем перейти к анализу оценки R—Г-условий для выделяющихся равно
весий, важно отметить некоторые особенности состава рассмотренных минера
лов. Пониженные количества окиси алюминия, окиси титана и окиси натрия в 
пироксенах лерцолитов Эрро-Тоббио явно указывают на более высокую сте
пень их истощения в сравнении с породами внешних Лигурид. Однако в 
первичных пироксенах последних, в том числе и в их ядрах — наиболее 
’’древних” участках, установлены более низкие содержания Сг2Оз, нежели в 
пироксенах более деплетированных лерцолитов Эрро-Тоббио. Учитывая, что 
направленность в изменении содержаний Сг2Оз на ранних стадиях процесса 
заключается в выносе его из пироксенов, а также принимая во внимание 
высокоглиноземистый состав хромшпинелида лерцолитов внешних Лигурид, надо 
признать относительную обедненность хромом изученных фрагментов верхне
мантийного вещества этой области. Возможно, это обстоятельство объясняет 
необычный (весьма глиноземистый) для гарцбургитов состав хромшпинелида 
массива Суверо (судя по анализам, приводимым Дж. Пиккардо). Определение 
Р—Г-условий для конечных стадий установления равновесий проводилось Эрнстом 
и Пиккардо [347] и использованием Ca-Mg-распределения между орто- и клино- 
пироксеном (температура) и данных по устойчивости субсолидусной ассоциации 
оливин+ортопироксен+кдинопироксен+глиноземистая шпинель (давление). Полу
чены следующие цифры: в лерцолитах внутренних Лигурид равновесие уста
навливалось при Т = 1150±50°С, Р = 16±6 кбар, в лерцолитах внешних
Лигурид — при 1000±50°С и 14±6 кбар. Принятый метод определения 
давления для данной ассоциации, который можно назвать полуколичественным, 
несомненно более приемлем, нежели определение давления по количеству А12Оз в 
пироксенах. С учетом влияния Сг2Оз, расширяющего поле устойчивости шпи
нели [424] в каждом конкретном случае интервал давления окажется еще 
большим. Судя по появлению плагиоклаза в этих породах, оценка давления 
должна быть сдвинута в сторону его понижения. Коррекция абсолютных зна
чений давления не затрагивает главного вывода, сделанного В. Эрнстом и Дж. Пик
кардо: фрагменты верхнемантийных лерцолитов внешних Лигурид выводились 
в кору океанического типа более холодными и с меньших глубин, чем лер- 
цолиты внутренних Лигурид. К этому выводу можно добавить еще один: состав 
110



мантийных фрагментов этих областей отражает существование вещественной 
неоднородности мантии: еще до начала ранних из установленных реакций 
частичного плавления (дифференциации) лерцолиты внешних Лигурид, вовлечен
ные в процесс океанического корообразования, были обеднены хромом.

Габброидные (перидотит-габбровые) серии наиболее полно изучены в масси
вах Бракко, относимых к разрезам внешних Лигурид, и массивах Волтри 
[289, 298 и др.]. Контакты между габброидами и лерцолитами, аполерцолитовыми 
серпентинитами тектонические, и только в группе Волтри описаны редкие 
случаи магматических контактов мелких тел габбро и долеритовых даек с 
серпентинизированными лерцолитами. В том же массиве Волтри фрагменты 
габброидов присутствуют в подошве тектонической пластины серпентинитов и в 
ее кровле. Самый мощный (450 м), слабо метаморфизованный лишь в зе
леносланцевой фации, разрез габброидов в массивах Бракко представлен: 1) пла
гиоклазсодержащими дунитами и верлитами; 2) магнезиальными габброидами, в 
основном троктолитами, оливиновым габбро, клинопироксеновым габбро и редко 
габбро-норитами; 3) железистыми габброидами, в основном феррогаббро и ферро
диоритами с небольшим количеством богатых апатитом ферродиоритов; 4) пла- 
гиогранитами, в основном кварцевыми диоритами и трондъемитами.

Состав минералов, их соотношения и порядок кристаллизации кумулусных 
фаз — оливин+хромшпинелид+плагиоклаз — клинопироксен — бедный кальцием 
пироксен — Fe—Ti-окислы и апатит — рассматриваются всеми исследователями 
как результат магматической кристаллизации. Положительная корреляция мафи
ческого индекса пород с Fe/Mg- и Na/Ca-отношением в сосуществующих мине
ралах указывает, по мнению Л. Беккалувы, на то, что различные кумулятив
ные серии кристаллизовались из базальтового расплава различного состава. 
Это интерпретируется (с учетом Fe/Mg-отношения, существовавшего в жид
кости, равновесной с кумулятивном оливином) как последовательное фрак
ционирование оливинового толеита с ранней кристаллизацией ультраосновных 
пород и магнезиального габбро. Соответственно остаточный расплав обогащался 
железом, титаном, фосфором и обеднялся алюминием и магнием при постоян
ном в целом количестве кремнезема. Такой типично толеитовый тренд кристал
лизации базальтового расплава отмечался во многих расслоенных габброидных 
сериях офиолитовой ассоциации (см. рис. 53). В данном случае остается 
неясным, было ли "накопление” разреза габброидной серии непрерывным или 
оно значительно разорвано во времени? Непосредственных первичных соотно
шений магнезиальных габброидов и феррогаббро не наблюдалось, однако, по- 
моему, есть свидетельства сходных условий кристаллизации этих пород: широко 
распространенные пегматоидные структуры, характерные и для магнезиальных 
габбро, так же как и присутствие апатита, отражают активное участие летучих в 
процессе кристаллизации всего разреза. Представляется вероятным, что при 
малоглубинной кристаллизации существовали локальные, сравнительно коротко 
живущие очаги расплава, поставлявшие вещество с небольшими во времени 
перерывами. Об этом же свидетельствует и незначительная мощность полного 
по набору пород — от дунитов до феррогаббро и трондъемитов — разреза 
Бракко.

Габброиды массива Волтри испытали полифазный метаморфизм. Линзы 
эклогитизированных габброидов присутствуют в покрове антигоритовых сер
пентинитов, перекрытых лерцолитами Эрро-Тоббио. Эклогитовая минеральная 
ассоциация сохраняется в ядрах тел, к контактам она сменяется глаукофан- 
и барруазит-роговообманковой и во внешней оболочке актинолитсодержащей 
зеленосланцевой [348]. Текстурные и минералогические реликты, химический 
состав минералов позволили выделить несколько первичных типов пород, по 
которым развивались метаморфиты: плагиоклазовые дуниты и верлиты, магне
зиальные габброиды и феррогаббро, т.е. практически все члены разреза габбро-



идной серии, рассмотренной в группе Бракко. Время метаморфизма всеми 
исследователями этого района связывается с началом альпийсУого орогенеза; 
в качестве причины высоких давлений указывается погружение сформированной 
коры под надвигающуюся Африканскую плиту, ограниченную с севера зоной 
разломов Сестри-Вольтаджио и Инсубрийским.

Массив Ланцо после работ Ф. Будье и А. Николя является эталоном 
структурного картирования и петроструктурного анализа мантийных перидоти
тов [309, 310, 312, 410, 412]. Он занимает площадь около 150 км2 и распо
лагается в предгорьях Альп к западу от Турина. Структура этого района 
чрезвычайно сложна, и существующие мнения о тектонической позиции массива, 
прекрасно изученного в структурно-петрографическом отношении, противоречивы 
[336, 412]. К западу от массива офиолитовые покровы Пьемонтской зоны 
(покровы Стура ди Виа, Стура д’Ала) тектонически перекрывают породы мио- 
геосинклинальной серии Комбен и местами образуют дробное тектоническое 
чешуйчатое переслаивание с ними. Все вместе они тектонически перекрывают 
разрезы доальпийского кристаллического цоколя и верхнепалеозойского чехла — 
на севере это массив Гран-Парадиз, на юге — Дора-Майра (рис. 56). Непо
средственно севернее массива Ланцо располагается зона Сезия-Ланцо, где также 
развиты породы герцинского цоколя, переработанные в альпийском орогенезе. 
С востока и юга все перечисленные разрезы перекрыты чехлом миоцен- 
голоценовых осадков р. По. Зона Сезия-Ланцо с востока отделена от зоны 
Ивреа линией Канавезе — южным линеаментом Инсубрийской линии. Послед
няя представляет собой важнейший структурный элемент региона — она отделяет 
кристаллиникум Инсубрикской (Африканской) плиты, не переработанный аль
пийским орогенезом, от метаморфизованных в альпийскую эпоху разрезов 
цоколя Европейской плиты. Над зонами Ивреа, Сезия-Ланцо, лерцолитовым 
массивом Ланцо и к югу от него установлена положительная гравитационная 
аномалия [300], которая интерпретируется как мантийный диапир, поднявшийся 
из-под Инсубрикской плиты вдоль границы сочленения ее с Европейской 
плитой.

Сжатая характеристика разрезов зон, имеющих отношения к интерпрета
ции тектонического положения массива Ланцо, такова.

В офиолитовых покровах, в их основании, залегают антигоритовые сер
пентиниты и оливин-диопсид-антигоритовые сланцы с вторичными оливином и 
диопсидом, чрезвычайно похожие на некоторые ультраосновные метаморфиты 
Войкаро-Сыньинского массива. В них сохраняются участки серпентинизированных 
лерцолитов. Выше располагается метагаббро, нередко с пегматоидными струк
турами. Среди них выделяются реликты феррогаббро и оливинового магнезиаль
ного габбро, а также диафторированные эклогитоподобные породы. Спилити- 
зированные подушечные базальты находятся в тектонических соотношениях с 
серпентинитами и габброидами. Они метаморфизованы в эклогитовой (омфацит+ 
+гранат) и глаукофановой фации и впоследствии в зеленосланцевой. Осадки 
в верхней части разреза представлены кремнистыми сланцами, часто с пьемон- 
титом и подчиненным количеством мраморов. Породы серии Ко м б е н  пред
ставлены слюдисто-карбонатными ’’блестящими” сланцами состава: кальцит 
(анкерит)+фенгит±параганит±кварц+хлорит и слюдистыми сланцами с прослоями 
кварцитов. Ж. Десмон отмечает также небольшое количество основных лав и 
туффитов в разрезе [44], который трактуется в целом как осадочный клин, 
накапливавшихся на северной окраине Пьемонтского океанического бассейна. 
Состав пород и их структурные соотношения в офиолитовых покровах и 
покрове зоны Комбен полностью аналогичны таковым в разрезах внутренних 
Лигурид.

При оценке тектонического положения массива Ланцо, приуроченного к 
сочленению зон: Пьемонтской с разрезами офиолитов и сланцев Комбен, Сезия- 
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Рис. 56. Структурная схема массива Ланцо 
[ЗЮ]

/ — кристаллические сланцы зоны Сезия-Ланцо 
и массива Дора Майра, 2 — ’’блестящие сланцы”; 
3 — вулканогенно-осадочные породы офиолитовой 
ассоциации; 4 — серпентиниты; 5 — гарцбургиты; 
б — полосчатость и уплощенность минералов в лер- 
цолитах

Ланцо с разрезами амфиболитов, гней
сов, мраморов и Ивреа с мощными 
расслоенными комплексами габбро- 
идного состава, в нижней части раз
реза которых содержатся тектоничес
кие (?) тела мантийных лерцолитов, А.
Николя основывался на анализе грави
метрической аномалии в этой области 
и сопоставлении положения аномально 
тяжелых (мантийных?)масс с ориенти
ровкой структур высокотемператур
ного вязкого течения в лерцолитах 
массива Ланцо. Согласно проведен
ному кинематическому анализу, струк
туры течения лерцолитов образованы 
в поле напряжения с субширотно и суб
горизонтально ориентированным сжа
тием, которое существовало при фор
мировании левостороннего взбросо- 
сдвига, маркируемого линией Канаве- 
зе—Инсубрик. Таким образом, анома
лия зоны Ивреа получила вещественное воплощение: ультраосновные массивы этой 
зоны — Финеро, Бальмучия, Бальдиссеро, а также массив Ланцо, расположен
ный на их простирании, — приобрели вид диапира, уходящего корнями в 
мантию. Предполагается при этом, что шпинелевые лерцолиты зоны Ивреа 
представляют собой мантийное вещество, испытавшее частичное плавление на 
больших глубинах (в интервале 10—20 кбар), нежели плагиоклазовые лерцолиты 
Ланцо [309, 348, 455]. Именно эти массивы, а также лерцолитовые тела 
Лерц и Рондо послужили эталоном для выделения мантийных ультрабазитов 
типа ’’корневых зон” [330].

Иная трактовка тектонической позиции массива Ланцо предложена В. Дитри
хом, который рассматривает массив как тектонический фрагмент (покров?) 
офиолитовых разрезов Пьемонтской зоны [336], и она представляется более 
обоснованной. В современном эрозионном срезе слабо серпентинизированные 
(10—20%) плагиоклазовые лерцолиты массива Ланцо со всех сторон окружены 
серпентинитовой каймой, ширина которой достигает 2,5 км. Юго-западный 
контакт серпентинитов со слюдисто-карбонатными (’’блестящими”) сланцами фор
мации Комбен явно тектонический. Узкая полоса этих сланцев отделяетюфиоли- 
товый покров Стура ди Виа от серпентинитов и севернее — от кристал
лических пород зоны Сезия-Ланцо. В сланцах в районе Локаны содержатся 
мелкие тела плагиоклазовых лерцолитов, аналогичных главному телу Ланцо. 
А.Николя рассматривает всю полосу сланцев как зону меланжа Вью Локана 
[412]. К северо-западу серпентиниты перекрывают контакт сланцев Комбен и 
пород, принадлежащих зоне Сезия-Ланцо, и далее вдоль северного контакта 
граничат только с этими породами. Линия контакта резко извилистая, фестон
чатая (см. рис. 56). Рисовка внешнего контура этого массива чрезвычайно



сходна с картированными границами подошвы ультрабазитовых аллохтонов 
Урала, где нередко прослеживаются зоны серпентинитового меланжа. Осно
вываясь на приведенных соображениях, можно достаточно уверенно предпо
лагать тектоническое перекрытие серпентинизированными лерцолитами пород 
зоны Сезия-Ланцо и ее контакта со слюдисто-карбонатными сланцами. Это 
предположение подкрепляется существованием чешуйчато-надвиговой структуры в 
офиолитовом покрове, расположенном в непосредственной близости (менее сотни 
метров) от массива Ланцо.

Структурно-петрологические исследования на массиве Ланцо проводились в 
пределах внутренней части тела, сложенной слабо серпентинизированными поро
дами и разбитой на три блока двумя разломами северо-западного простира
ния. Вдоль разломов лерцолиты милонитизированы, рассечены зонами оли- 
вин-антигоритовых сланцев (где оливин — вторичный минерал, как и в мета- 
морфитах Войкаро-Сыньинского массива). Жилы габбро, секущие лерцолиты в 
зонах разлома, родингитизированы и замещаются гранат-глаукофановой ассо
циацией. Будинированные, родингитизированные габброиды с глаукофаном присут
ствуют и в зоне западного контакта северного блока лерцолитов с расслан- 
цованными серпентинитами [310], т.е. в его подошве. Зоны метаморфитов с 
глаукофаном и гранатом такого же северо-западного простирания прослежива
ются и в породах рамы — ’’блестящих” сланцах и комплексах офиолито- 
вого покрова. Эти факты еще раз убеждают нас в аллохтонном залега
нии массива Ланцо и тесной связи тектоно-метаморфической истории этого 
массива и Пьемонтской зоны. Кроме того, здесь мы видим прекрасный пример 
л о к а л ь н о г о  глаукофан-сланцевого и эклогитоподобного метаморфизма в еди
ном массиве: в непосредственной близости расположены неизмененные габбровые 
дайки и метаморфизованные, с ассоциацией глиноземистый клинопироксен+гранат+ 
♦глаукофан, что никак нельзя объяснить общим погружением масс при суб- 
дукции.

Большая часть массива сложена плагиоклазовыми лерцолитами, в северном, 
южном и вдоль западного контакта центрального блока широко развиты гарц- 
бургиты и дуниты, насыщенные габбровыми жилами и шлирами. В той форме 
массива, которая представлена в палеореконструкции до альпийских подвижек 
по разломам к северо-западу [312], дунит-гарцбургит-габбровая ассоциация сла
гает в основном его западную и северо-западную часть. Лерцолиты имеют по
лосчатую текстуру с отчетливыми линейно-плоскостными ориентировками мине
ралов, причем полосчатое распределение минералов рассматривается как с лоис 
тость ,  обусловленная: а) сгущением пироксенов до вебстеритового состава 
с небольшим количеством оливина, хромшпинелида и плагиоклаза (?), б) сгу
щением пироксенов и плагиоклазов в зональные слои, где внутренний прослой 
обогащен плагиоклазом (отвечая по составу ’’ариежиту” в терминологии Ф. Будье), 
а внешние — представлены вебстеритами. Мощность прослоев первого типа 
составляет от 1—5 до 20 см, и распространены они на всем массиве, вто
рого типа — от 5—10 до 40 см, этот тип отсутствует в южном блоке. 
Хотя общее количество пироксенитовых слоев составляет 1—2% от общего 
объема массы лерцолитов, состав их весьма характерен и, судя по описа
ниям, отличен от полосчатости лерцолитов южноуральских массивов: ’’ариежи- 
товые” прослои в лерцолите явно отвечают по составу меланократовому 
двупироксеновому габбро (с 12% АЬОз), которое имеет с лерцолитом резкие 
контакты. Слоистость очерчивает крупномасштабные складки, осложненные изо
клинальными и открытыми складками более высоких порядков. Уплощенность 
минералов параллельна осевой плоскости главной складчатой структуры, линей
ность погружается к юго-юго-западу под углом 45°. Микроструктуры лер
цолитов порфирокластовые, переходящие к гранобластовым и милонитовым в 
линейных зонах. ’’Ариежитовые” слои имеют гранобластовую и мозаичную струк- 
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туру. Предпочтительные оптические ориентировки оливина и энстатита сфор
мированы путем внутризернового скольжения по системам (010) [ 100] и {Okl}
[100] в оливине и (100) [001] в энстатите. Скольжение обусловливалось пласти
ческим течением твердого материала, которое происходило с вращением (в сис
теме простого сдвига): линейность ориентирована под некоторым углом к 
плоскости скольжения. На примере деформационных элементов в структуре 
лерцолитов Ланцо эффект ’’вращательного течения” подробнейшим образом 
рассмотрен А. Николя с соавторами [411]. В частности, получило объяснение 
хорошо известное на практике несовпадение ориентировки линейности с плос
костной ориентировкой минералов, а также косое эшелонированное располо
жение уплощенных линзовидных скоплений плагиоклаза (диопсид+плагиоклаз) по 
отношению к той же уплощенности. Плагиоклазовые линзы и жилки, форми
рующиеся при течении с вращением (простой сдвиг) и без вращения (чистый) 
сдвиг), нередко ассоциируют. Таким образом, было показано, что форми
рование существенно плагиоклазовых и диопсид-плагиоклазовых сегрегаций в 
лерцолитах Ланцо прямо связано с их пластическими деформациями при вязком 
течении. Широкое распространение оболочек дунита и гарцбургита, обеднен
ного пироксенами, вокруг плагиоклаз-диопсидовых жил и обособлений в лер- 
цолите, позволило связать движение материала и процесс частичного плав
ления лерцолита [309, 310]. Одновременно подобное объяснение генезиса таких 
же диопсид-плагиоклазовых сегрегаций в лерцолитах массивов Греции было 
предложено М. Мензисом и К. Алленом, которые, однако, в значительно 
меньшей мере рассматривали структурные (кинематические) стороны процесса 
[398].

По соотношению габброидов с вмещающими ультрабазитами на массиве 
Ланцо выделены три стадии частичного плавления: 1) с образованием мелких 
(доли сантиметра — десятки сантиметров), эшелонированных существенно 
плагиоклазовых линз, насыщающих лерцолиты и косо расположенных к их 
плоскостным структурам; 2) с образованием габбровых жил, секущих слоистость 
и минеральную уплощенность в лерцолитах и окруженных дунитовой (гарц- 
бургитовой) оторочкой — жилы ”in situ” или слабо перемещенные; 3) с обра
зованием интрузивных жил андезинового габбро, резко контактирующих с лер- 
цолитами.

Габброидные жилы и шлиры тяготеют к зоне, насыщенной дунитами, и осо
бенно к контакту ее с однородными лерцолитами. Эта картина чрезвы
чайно похожа на фрагмент разрезов массивов Нурали и Средний Крака, 
где более четко обособлены дунитовый и гарцбургитовый ’’горизонты”. Большее 
сходство она имеет, пожалуй с массивом Нурали, где также преобладают 
плагиоклазовые лерцолиты и дунит-гарцбургитовая ассоциация переплетена более 
тесно, чем на массиве Средний Крака. Очевидно, общая структура разреза, 
формирующегося при частичном плавлении в процессе движения, универсальна, 
т.е. при деплетировании лерцолитов неизбежно происходит образование ’’го
ризонтов” (зон) гарцбургитового и дунитового состава, занимающих опре
деленное место в структуре выносимых из мантии масс. Контрастность состава 
пород перед фронтом сравнительно однородных лерцолитов — насыщенность 
лерцолитов габбровыми шлирами, жилами с дунитовыми—гарцбургитовыми обо
лочками — отражает динамику процесса. Сравнительная ’’незавершенность” 
строения гарцбургит-дунитового ’’горизонта” (зоны) на массиве Ланцо также, 
очевидно, связана с тем, что 1) ’’замораживание” процесса частичного плав
ления происходит на разной ступени его развития, 2) наблюдению доступны 
различные фрагменты деплетируемых разрезов.

Общий химический состав лерцолитов массива Ланцо характеризует их как 
слабо истощенное базальтоидными компонентами мантийное вещество [310]. 
В некоторых выборках средние значения содержаний компонентов [347]



близки составу пиролита. Однако приводимые цифры сильно варьируют, особенно 
для малых содержаний таких петрогенных элементов, как кальций, алюминий, 
титан и хром. Так, при среднем содержании СаО 3,87% вариации состав
ляют ± 2,11%, т.е. почти половину приведенного среднего, AL2O3 — 2,73±1,53%, 
ТЮ2 — 0,29±0,12% (по данным В. Эрнста и Дж. Пиккардо). Ф. Будье приводит 
другие средние значения окислов по большему числу анализов. Контрастность 
в распределении элементов четко выступает при сравнении состава полос: 
лерцолит—вебстерит—ариежит, где содержание АЬОз меняется соответственно 
2,86—6,81 — 12,03%; СаО — 2,35—8,63—8,96%; ТЮ2 — 0,18—0,40—0,35% и Na20  — 
0,20—0,53—0,99%. Кроме такой грубой неоднородности состава, существуют и бо
лее мелкие, связанные с присутствием диопсид-плагиоклазовых обособлений. 
Все вместе делает оценку некоего ’’среднего” химического состава лерцолита 
весьма ненадежной. В частности, среднее содержание СггОз для плагиоклазовых 
лерцолитов Ланцо приводится как 0,26%, в пересчете на безводный состав — 
0,27% [310], и как 0,41±0,10% [347]. В целом же лерцолиты массива Ланцо 
безусловно отличаются повышенными содержаниями окиси титана, окиси натрия 
и локально — окиси алюминия и кальция. Гарцбургиты и дуниты Ланцо 
также содержат относительно высокое количество окиси алюминия — 2,29 и 
1,03% соответственно, что вызвано, вероятно, присутствием плагиоклаза. Составы 
плагиоклазовых лерцолитов Ланцо и внешних Лигурид очень близки, в том 
числе и по высокому количеству Na2<3 — 0,20% (Ланцо) и 0,18% (внешние 
Лигуриды).

Особенности общего химического состава пород видны и в вариациях состава 
минералов — оливина, энстатита, диопсида, хромшпинелида и плагиоклаза. 
Здесь в первую очередь следует отметить широкий интервал колебаний же- 
лезистости оливина в лерцолитах — от 8,5 до 10,8, относительно высокие 
содержания ТЮ2 и АЬОз при высоких содержаниях СггОз в энстатитах и 
диопсидах и высокую глиноземистость акцессорного хромшпинелида в лер
цолитах. Содержание ТЮг в диопсиде с ламеллями энстатита достигает 
0,56%, Na20 — 0,46%. В энстатите с диопсидовыми ламеллями количество 
ТЮг поднимается до 0,22%, причем диопсид в ламеллях содержит 0,72% ТЮг 
и 78% ЫагО. Так же как и в лерцолитах южноуральских массивов, глино
земистость хромшпинелида понижается, а хромистость и железистость возрастают 
в плагиоклазсодержащих разновидностях в сравнении с бесплагиоклазовыми. 
В прослоях вебстеритов состав всех минералов практически не отличается от 
их состава в плагиоклазовых лерцолитах, включая и хромшпинелид, но ариежиты 
(также в прослоях) резко выделяются более высокой железистостью всех си
ликатов, еще более высоким содержанием окиси титана в пироксенах (ана
логично составам габбрового парагенезиса) и составом шпинелида, представ
ленным хромовым плеонастом. Плагиоклаз ариежитов более натровый в 
сравнении с лерцолитами — Ап1ЪЬ_ 76<7 против Лл82,з_85,2* ® комплексе эти 
данные позволяют Ф. Будье рассматривать ариежиты как продукты эволюции 
вебстерита при его частичном плавлении (сопровождаемом твердофазной диф
фузией?) при подъеме мантийных лерцолитов в кору. Габбровые жилы с ду- 
нитовыми оторочками, секущие слоистость лерцолит—вебстерит—ариежит, форми
ровались на более высоком гипсометрическом уровне, и общий интервал 
глубин, где проходили процессы частичного плавления, оценивается Ф. Будье 
в 15—20 км при общем давлении менее 5 кбар. Очевидно, в массиве 
Ланцо сохранились и более высокобарические парагенезисы шпинелевых лер
цолитов, уравновешенные при Р ^  12 кбар и Т = 1000°С, так же как 
и в лерцолитах внешних Лигурид [348]. Петрологическое сравнение лерцолитов 
массива Ланцо и Лигурид показало большое сходство их со слабо депле- 
тированными породами внешних Лигурид, хотя метаморфическая история 
массива аналогична истории габбро-ультрабазитовых комплексов офиолитов 
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внутренних Лигурид. В целом лерцолиты массива Ланцо максимально (из 
всех рассмотренных) насыщены габброидными выплавками (мобилизатом), в 
основном не отделившимися из субстрата. Частичное плавление было много
стадийным, прерывистым и зарождалось на разных глубинах, но при этом 
’’горячий” (~ 1000° С) материал был выведен в кору достаточно быстро — 
отделения мобилизата в основном объеме тела не произошло. В то же время 
существование в западной части массива зоны, обогащенной дунитами и гарц- 
бургитами, указывает на мощную локальную дифференциацию лерцолита с 
перемещением габброидного материала, в чем видится зарождение реститовой 
гарцбургит-дунитовой зоны.

Заключая описание габбро-ультраосновных комплексов Лигурид и Западных 
Альп, подчеркнем следующее.

1. Ультраосновные породы и габбро располагаются преимущественно в 
основании тектонических покровов, сложенных комплексами юрско-меловых 
вулканогенно-осадочных отложений глубоководных бассейнов Западной части 
Тетиса. Контакты ультрабазитов и габбро с вмещающими породами, как 
правило, тектонические. Установлено также трансгрессивное налегание верхне
юрских яшм и базальтов на брекчированные серпентиниты и габбро.

2. Ультраосновные породы представлены в основном лерцолитами шпине
левыми и плагиоклазсодержащими, структуры которых сформированы при высоко
температурных пластических деформациях, а состав пород и минералов ха
рактеризует их как вещество верхней мантии, слабо обедненное базальто- 
идными компонентами. Лерцолиты внешних Лигурид, принадлежащие разрезам, 
относительно близким к континентальному краю палеобассейна, истощены в 
меньшей мере, и окончательные минеральные равновесия в них устанавли
вались на меньших глубинах, чем в лерцолитах внутренних Лигурид (т.е. 
они были более ’’горячими” на относительно небольшой глубине, менее 20— 
15 км, и выведены довольно быстро). Гарцбургиты и дуниты в подчи
ненном количестве присутствуют во всех массивах, представляя собой оста
точное вещество после удаления базальтоидных компонентов из лерцолита.

3. Габброиды и пироксениты образуют: а) шлиры и жилы в лерцолитах, 
б) разрезы магматических расслоенных серий, достигающие сотен метров мощ
ности. Шлиры и жилы габбро кристаллизовались из мобилизованного базаль- 
тоидного расплава или формировались при дифференциации вещества лерцо- 
литов в процессе их субсолидусных деформаций без значительных перемещений 
мобилизата, часть жил образована, вероятно, при более поздних интрузивных 
внедрениях. В разрезах полосчатых серий выделяются нижние глубинные 
горизонты, сложенные магнезиальными габбро с прослоями пироксенитов, 
верлитов и дунитов, и верхние, представленные феррогаббро и роговообман- 
ковым габбро, переходящими к габбро-диоритам. Значительная часть пород 
кристаллизовалась с толеитовым трендом фракционирования элементов — накоп
лением железа, титана и фосфора и снижением алюминия и магния при 
постоянном содержании кремнезема [298].

Рассмотренные примеры габбро-ультрабазитовых комплексов офиолитов Лигу
рид и Западных Альп также показывают, что между мантийными дефор
мированными лерцолитами и гарцбургитами, с одной стороны, и габброидами, 
кристаллизовавшимися из расплава, — с другой, существует определенное 
вещественно-кинетическое равновесие: чем слабее деплетированы лерполиты, 
тем менее четко разделена относительно маломощная габброидная часть 
разреза и примитивнее (проще) ее строение. Это равновесие проступает сквозь 
структурные несогласия и очевидные временные перерывы. Такая связь 
устанавливается и в строении разрезов массивов восточного Средиземноморья.



МАССИВЫ ОТРИС, ВУРИНОС И ТРООДОС
Эти массивы входят в состав офиолитовых аллохтонов, где деформированные 

(’’метаморфические”) перидотиты и магматические габброиды трансгрессивно 
или тектонически перекрыты толщами базальтовых (андезито-базальтовых) 
подушечных лав и радиоляритов юрско-мелового возраста. Массивы Отрис 
и Вуринос структурно принадлежат Субпелагонийской зоне Эллинид [167], 
в тектонических покровах которой установлены фрагменты разрезов мезо
зойской коры океанического типа, с налеганием радиоляритов и известняков 
с кальпионеллами (ЛзО на базальты и андезито-базальты с подушечной от
дельностью [109, 308, 403]. В разрезах массива Троодос на о-ве Кипр 
подушечные лавы перекрываются хемогенными Fe-Mn-отложениями и кремнисто
глинистыми сланцами кампанского яруса [404 и др.]. Разрезы офиолитов этого 
региона нередко рассматриваются как стратотипические, и литература по его 
геологическому строению, и особенно петрологии пород, столь обширна (см. 
[112]), что здесь мы отметим лишь те следствия, которые вытекают из соотно
шений мантийных перидотитов и габбро.

Мантийные перидотиты во всех трех массивах представлены лерцолитами 
(на Отрисе и Троодосе — с плагиоклазом), гарцбургитами (иногда с плагиокла
зом) и полосчатыми дунит-гарцбургитами. На массивах Вуринос и Троодос 
преобладают гарцбургиты, полосчастость которых описывает сложные складки 
течения (рис. 57), на массиве Отрис широко распространены плагиоклазовые 
лерцолиты, их количественные и мегаструктурные соотношения с гарцбурги
тами не ясны. Габброидная часть разреза на массиве Вуринос образована 
циклическими сериями кумулятов общей мощностью около 1,6 км — ду- 
нитов, верлитов, вебстеритов, габбро и габбро-норитов [378], — переходящими 
вверх по разрезу к роговообманковым габбро-диоритам и кварцевым дио
ритам. На массиве Троодос развиты те же типы пород (магматических ку
мулятов), которые постепенно сменяются роговообманковыми габбро и гра- 
нофирами [112]. Габброиды массива Отрис представлены преимущественно 
троктолитами, а также анортозитовым габбро и грубозернистым пегматоидным 
габбро общей мощностью около 1 км [375]. В общей эволюционной истории 
этих разрезов выделяются два крупных этапа, отвечающих: 1) частичному 
плавлению в верхней мантии и 2) интрузивным событиям при формировании 
габброидного комплекса.

1. Частичное плавление лерцолитов массивов Отрис и Троодос рассмотрено 
М. Мензисом и К. Алленом, которые показали большую степень депле-
тирования мантийного вещества в массиве Троодос [398]. При этом структурные 
соотношения между остаточным гарцбургитом (дунитом) и габброидной выплав
кой — сегрегациями, жилами — в конкретных обнажениях этих разных 
массивов совершенно одинаковы, и различие заключается лишь в том, на
сколько далеко продвинулся процесс, с к о л ь к о  габброидного вещества оста
лось внутри  деформированного перидотита. Варьирующее количество габбро- 
идных шлиров, сегрегаций и жил отражает динамику процесса частичного 
плавления и показывает, что он был прерван относительно быстрее в пе
ридотитах Отриса, нежели в перидотитах Вуриноса и Троодоса. Общее ко
личество шлиров и жил габброидов, а также тел плагиоклазовых лерцолитов 
и гарцбургитов увеличивается к границе с кумулятивным габброидным раз
резом, т.е. здесь наблюдается та же картина, что и в массивах Средний 
Крака и Нурали на Урале. Как и в уральских разрезах, границы габброидных 
серий и реститовых дунитов пересекают деформационную полосчатость лер
цолитов и гарцбургитов. На массиве Вуринос в реститовых гарцбургитах на 
границе их с дунит-верлит-пироксенитовой серией развиты многочисленные 
дунитовые тела, окруженные сеткой более мелких дунитовых жил. Соотно-



Рис. 57. Структурная схема массива Вуринос 
[448]

/ — полосчатость и плоскостные ориентировки 
минералов в гарцбургитах. 2 — габбро, 3 — из
вестняки

шения этих пород были интерпре
тированы как многофазные до-, син- и 
постдеформационные интрузивные 
внедрения магмы в гарцбургиты[361].
Эти представления не подкреплены 
структурным анализом разреза, а об
суждения химизма пород имеют 
общий характер, где выбор модели 
жестко определен только привычной 
для авторов схемой фракционной 
кристаллизации расплава на всех 
уровнях разреза. Однако именно здесь, 
на этом небольшом участке массива 
(рассмотрен его тектонически нару
шенный фрагмент, где породы обна
жены на площади около 5 км2), пре
красно и очень динамично выступает 
вторая сторона процесса частичного плавления — формирование реститовой облас
ти после отгонки базальтоидного вещества. Реститовые дуниты, насыщающие 
гарцбургиты, смыкаются с дунитами кумулятивной зоны, кристаллизовавшимися 
из расплава, и провести границу между ними становится трудно, как это 
подчеркивал Р. Колман [112]. Задача усложняется из-за обилия хромитовых 
тел в дунитах, вблизи которых отбирались пробы, поскольку составы оли
вина и хромшпинелида находятся в прямой зависимости от объемных соотно
шений этих минералов [171, 218, 220]. Составы сосуществующих минералов 
характеризуют гарцбургиты как сильно деплетированные породы с высоко
хромистым акцессорным шпинелидом (СГ2О3—48,5—51,0%) и низкоглиноземи
стыми, низкохромистыми пироксенами. В отличие от этих пород лерцолиты, 
а также гарцбургиты массива Отрис содержат глиноземистый акцессорный 
шпинелид и более глиноземистые и высокохромистые пироксены.

2. Существование циклических серий магматической дунит-верлит-пироксенит- 
габбровой части разреза массива Вуринос при любой трактовке области его 
формирования (срединный хребет — по [403, 405, 448]; задуговой бассейн — 
по [292], островная дуга — по [402, 419]) отражает длительность истории 
кристаллизации и глубоко прошедшую дифференциацию. На основании Nd/Sr-изо- 
топных отношений, а также отношений Hf/Th, Ta/Th и распределения редко
земельных элементов Ж. Нуаре с соавторами делает вывод о том, что ку
мулятивный разрез и лавы Вуриноса образовывались при фракционной кри
сталлизации расплава, полученного в результате плавления уже сильно депле- 
тированного материала. Этот вывод можно трактовать как указание на прямую 
генетическую связь габброидных серий и истощенных дунит-гарцбургитовых 
масс Вуриноса. Однако структурные соотношения этих крупных единиц раз
реза до конца не ясны, и История формирования всего комплекса может 
оказаться более сложной, чем та, что рассматривается сейчас [419, 448 и др.].

Троктолит-габбро-анортозит-габбро-пегматитовый разрез магматической серии 
массива Отрис имеет более простое строение и меньшую мощность. Развитие 
его, очевидно, также было многофазным — пегматоидное габбро образует 
небольшие интрузивные тела в троктолитах. В целом же существующие раз-



линия в составе мантийных перидотитов и магматических ультрабазит-габ- 
бровых разрезов массивов Троодос, Вуринос, с одной стороны, и Отрис — 
с другой, побуждают исследователей искать причину этих различий в струк
турных обстановках их формирования, опираясь при этом на аналогию в 
современных структурах океанического ложа и активных периокеанических 
зон. Учитывая, что геохимические критерии оценки условий формирования 
пород трактуются далеко не однозначно [318] и не могут быть единственно 
определяющими в интерпретации палеоструктурных обстановок, представляется 
важным подчеркнуть наличие п е р е х о д н ых  т ипов  р а з р е з о в  ма н
т ийных  у л ь т р а б а з и т о в :  от существенно лерцолитовых, насыщенных
шлирами габброидного материала (внешние Лигуриды) через лерцолит-гарц- 
бургитовые, более деплетированные (Отрис), до существенно гарцбургитовых 
и дунит-гарцбургитовых (Вуринос). Различия в составе магматических габ- 
броидных серий очевидны лишь для крайних типов разрезов: лерцолитовые 
сопровождаются маломощными относительно просто построенными сериями, 
гарцбургитовые — мощными циклическими полифазными ультрабазит-габбро- 
выми сериями. Структурные и петрографические особенности разрезов сопо
ставляются с различиями в геохимической эволюции продуктов кристалли
зации магмы: пород габброидной серии и ассоциирующих с ними вулканитов. 
Это позволяет в ряде случаев выделять типы разрезов офиолитов: лерцо- 
литы—габброиды—толеитовые базальты и гарцбургиты—габброиды—диабазы— 
андезито-базальты. Формирование первого типа относится к области срединно
океанических хребтов, второго — к островным дугам [58, 402, 422 и др.]. 
Наличие подобной зависимости типа разреза от области его образования 
обсуждается много лет, и палеореконструкции структурных обстановок форми
рования даже таких изученных массивов, как Троодос, Вуринос, резко разли
чаются у разных авторов [405].

ОФИОЛИТОВЫЙ ПОКРОВ СЕМАЙЛ (ОМАН)

Гигантский офиолитовый покров, обнаженный вдоль побережья Оманского 
залива на протяжении около 600 км, является наиболее крупным в альпийском 
поясе Ближнего Востока. В отличие от офиолитовых покровов Тавра, Антальи, 
Хатая, Нейриза, Керманшаха, принадлежащих этому же поясу, но чрезвы
чайно сильно деформированных, ’’раздавленных”, здесь сохранились сравнительно 
полные слабо нарушенные разрезы, всесторонне и детально изученные в по
следние годы [423]. Представления о тектонической эволюции региона, сумми
рованные Р. Колманом [329], складывались на основе работ, в которых раз
вивались идеи о существовании в этом регионе в позднетриасовое—меловое 
время океанического бассейна Тетис. Офиолит-сланцевые разрезы рассматри
вались как фрагменты коры океанического типа, перемещенные на конти
нентальную окраину при закрытии Тетиса в позднемеловое время [109, 358, 
441, 443 и др.]. В противоположность этому X. Вилсон высказал точку 
зрения об интрузивном внедрении ультраосновных и габброидных пород в 
окружающие осадки [473], которая, однако, впоследствии не разрабатывалась; 
практически всеми исследователями положение офиолитовых разрезов Семайл 
рассматривается как аллохтонное. В современной структуре офиолиты надвинуты 
в юго-западном направлении на автохтонный разрез: метаморфические породы 
фундамента Аравийского континента — амфиболиты и гнейсы, перекрытые 
песчаниками и доломитами нижне-среднекембрийского возраста, на которые 
с несогласием налегает мощный разрез карбонатных отложений шельфа (средняя 
пермь—сеноман). Пермско-сеноманским отложениям автохтона по возрасту 
соответствуют отложения аллохтонной серии Хавасина — глубоководные крем



нистые и глинистые сланцы, известняки, которые Р. Колман рассматривает 
как фации подножия континентального склона и океанического бассейна [112].

Возрастной интервал формирования всего разреза офиолитов оценивается по 
многочисленным радиологическим датировкам магматических пород и фауни- 
стическим находкам в осадках, переслаивающихся с базальтами. По данным 
М. Макколлоха с соавторами, использовавших для интерпретации возраста 
образования пород Sm—Nd-изохрону с определением изотопных отношений 
143N d/144Nd в мономинеральных фракциях пироксена и плагиоклаза, в районе 
Ибра (южная часть покрова Семайл) оливиновое габбро имеет возраст кри
сталлизации 128±20 млн лет, уралитовое габбро из верхних частей разреза 
того же района (верхнее габбро) — 150±40 млн лет; в северной части
покрова возраст кристаллизации оливинового габбро расслоенной серии мо
ложе 100±20 млн лет [395]. Эти числа наряду с данными по узкому интервалу 
колебаний начального отношения 143N d/144Nd = 7,5-̂ -8,6 в гарцбургитах, пла- 
гиогранитах и базальтах, типичному для океанических комплексов (GNd = 
=7,8±0,3), интерпретируются как время формирования океанической коры. 
U—Pb-возраст цирконов из 13 плагиогранитов, отобранных в верхней части 
разреза, определен в узком интервале — 93,5—97,9 млн лет [463]. Такой же 
возраст дают биостратиграфические определения: в верхней части разреза по
душечных базальтов, венчающих разрез офиолитов, содержатся осадочные 
прослои с фауной радиолярий, указывающей, что лавы внедрялись в океа
нические осадки в узком интервале времени — от раннего сеномана до 
раннего турона [464]. Перемещение же этих разрезов на континентальный 
край датируется поздним кампаном—ранним Маастрихтом [109, 112, 464],
т.е. почти сразу вслед за излияниями лав произошла обдукция. Эти данные 
хорошо согласуются с интерпретацией радиологического возраста метаморфизма 
в подошве офиолитового покрова: К—Аг-возраст метаморфических минералов 
и пород из зоны контакта с гарцбургитами определен как сеноман—ранний 
турон (биотит и мусковит из зеленых сланцев — 85±5 и 87±5 млн лет, 
бурые роговые обманки из амфиболитов (в том числе в 5 м от кон
такта с гарцбургитами) — 90±3 и филлиты — 79,5±3 млн лет [387]). Судя 
по этим данным, амфиболитовый метаморфизм следовал сразу за кристал
лизацией плагиогранитов не позже, чем через 3—7 млн лет.

Внутреннее строение офиолитов Семайл, рассмотренное Б. Рейнхартом, Р. Кол
маном, С. Хопсоном, Д. Паллистером, Ф. Будье, Д. Смюингом [441, 374, 
429, 313, 460] и другими, в кратком виде может быть охарактеризовано 
следующим образом. 1. В основании разреза залегают зеленые сланцы и гра
натовые амфиболиты. Вверх по разрезу их сменяют: 2. Перидотиты — преиму
щественно гарцбургиты с деформационными структурами, содержащие тела 
дунитов; 3. Расслоенная габброидная серия, включающая дуниты, верлиты, 
вебстериты, клинопироксеновое габбро и редко габбро-нориты; 4. Массивное 
изотропное роговообманково-клинопироксеновое габбро, нередко пегматоидное, 
феррогаббро, переходящее к роговообманковым диоритам; 5. Диабазовые дайки;
6. Вулканиты.

Гарцбургиты и габброидная расслоенная серия изучены на двух участках 
гигантского покрова; в южной части, в районе Ибры—Джабаль-Димха на 
площади примерно 30X30 км, где структурное картирование и петрологи
ческие исследования проводились Ф. Будье, Р. Колманом, Дж. Паллистером 
и К. Хопсоном, и в северной части, в районе Рагми, на площади 30X60* км, 
где Дж. Смюинг изучал в основном петрологию расслоенных серий. Как 
подчеркивал Р. Колман, габбро-ультрабазитовые комплексы образуют обо
собленные пластообразные тела, ’’внутренняя структура которых позволяет 
говорить об их независимости в период тектонической локализации” [112,



Рис. 58. Фрагмент геологической карты юго-восточной 
части Оманских гор [374] (на врезке А — строение 
пограничной области гарцбургит-габбро [429])

/ — четвертичные отложения; 2 — шельфовые карбонатные 
фации автохтона; 3 — покров Хавасина; 4 — лайковый комп
лекс; 5 габбро, частично диорит верхнего уровня; 6 — сло
истые оливин-клинопироксеновые габбро с дунитамн и верлитами

7 8 i'i> N / Г 9 10

в основании (на рис. A-G)\ 7 — переслаивание дунитов. 
верлитов, клинопироксенитов, троктолитов (на рис. A-GM  и 
DWG, последнее — с большим количеством дунитов); 8 — 
дуниты; 9 — гарцбургиты (на рис. А-P  и DP — гарцбургиты, 
насыщенные дунитовыми жилами); 10 — залегание полосчатости 
гарцбургитов; II  — залегание кумулятивной слоистости в габбро



с. 215]. Таким образом, рассматривая полный разрез гарцбургитов и габ- 
броидов в районе Ибры—Джабаль-Димха мы должны иметь в виду, что 
здесь обсуждается тело с а в т о н о м н о й  структурой, и, следовательно, 
в других телах строение разреза может существенно меняться по простиранию 
покрова, что мы и увидим при сравнении разрезов Ибры и Рагми.

В южной части покрова в пределах изученной площади гарцбургиты и 
габброиды слагают единый мощный разрез с пологим (35°) южным падением 
контактов: гарцбургит—серия Хавасина и гарцбургит—габбро. В подошве 
гарцбургитов прослеживается прерывистая зона рассланцованных, плойчатых 
гранатовых амфиболитов мощностью не более 1 м, однако мощность явно 
сокращена вследствие тектонических подвижек, происходивших после форми
рования метаморфитов, — блоки аналогичных гранатовых амфиболитов при
сутствуют и в меланже. Рассланцевание и милонитизация охватили также первые 
сотни метров от подошвы гарцбургитов вверх по разрезу. Мантийные пери
дотиты представлены в основном гарцбургитами. Ф. Будье, Р. Колман и 
Дж. Смюинг описывают только эти породы, однако М. Браун подчеркивает 
присутствие лерцолитов в подчиненном количестве среди гарцбургитов и ва
риации состава акцессорного хромшпинелида и энстатита по разрезу [316]. 
Общая мощность существенно гарцбургитового разреза составляет 9—12 км, 
и во всем этом огромном массиве прослеживается линейно-плоскостная ори
ентировка минералов и совпадающая с ней полосчатая текстура, обусловленная 
сгущением ортопироксенов. Дунитовые тела в системе уплощенности и орто- 
пироксеновой полосчатости насыщают гарцбургиты в нижней части разреза, 
в основном же они составляют не более 5% его объема. Пироксеновая 
и дунитовая полосчатость очерчивает мелкие изоклинальные складки, осевые 
плоскости которых субпараллельны уплощенности, хромшпинелевая агрегатная 
линейность ориентирована вдоль шарниров складок. Образование линейности, 
уплощенности и полосчатости гарцбургитов связывается с их высокотемпе
ратурными (~ 950° С) пластическими деформациями при низком стрессе 
(250—375 кбар) и общем давлении 5—10 кбар [313]. Деформации осущест
влялись в основном путем внутризернового скольжения. Активными системами 
в оливине являлись (010) [100] и {Okl} [100].

Фрагменты мегаструктуры гарцбургитового тела картированы как крупные 
(на расстоянии 5—10 км) дугообразные, флексурообразные изгибы полосчатости 
и часто совпадающей с ней уплощенности минералов со сменой преобла
дающих северо-восточных простираний на субширотные (падения — в юго- 
восточных румбах). Эти структуры и полого залегающая линейность ориен
тированы с резким несогласием по отношению к границе гарцбургит—габбро 
(рис. 58). В тех случаях, где авторы [429] выделяют смешанный гарцбургит- 
дунитовый горизонт на контакте с расслоенной серией (см. рис. 58Л), струк
турное несогласие опускается глубже и прослеживается уже на границе гарц
бургитов с этим горизонтом, тогда как полосчатость гарцбургит-дунитов за
легает согласно с расслоенностью дунит—верлит—габбро. В гарцбургитах широко 
развиты жилы, дайки, удлиненно-линзовидные тела дунитов, вебстеритов и габбро, 
преимущественно круто секущие полосчатость. В нижней части разреза дуниты 
и пироксениты, как правило, сильно деформированы; будинированные склад
чатые жилы пересекаются прямолинейными; габбро, появляющееся в разрезе 
только в 2,5 км выше подошвы гарцбургитов, а также пироксениты в верхней 
части разреза, часто не несут видимых следов деформаций. Таким образом, 
устанавливается несколько генераций жил, формирующихся на разных этапах 
вязкого высокотемпературного течения гарцбургитов, и эта картина типична 
для мантийных перидотитов в офиолитовых разрезах (массивы Вуринос, 
Войкаро-Сыньинский). Столь же типичны дунитовые оторочки вдоль контактов 
габбровых, реже вебстеритовых жил.



Гарцбургиты состоят из оливина /^ 9 0 - 9 1  74%), ортопироксена £«9 0 -9 1  (~ 24%),
хромшпинелида (~ 2%), незначительной примеси диопсида и характеризуются 
в целом низкими содержаниями А120 3—0,87% и СаО—0,91% (среднее из 23 ана
лизов, по данным Ф. Будье и Р. Колмана). Высокая степень деплетирования 
гарцбургитов устанавливается и по составу энстатитов, резко обедненных 
окисью алюминия и хрома: АЬОз — 2,90—1,74%, Сг2Оз — 0,80—0,62%; диопсид 
в ламеллях имеет относительно высокие содержания АЬОз — 4,56 и Сг20 — 
1,40%; в хромшпинелиде содержание окиси хрома (38—42%) преобладает над 
таковым окиси алюминия (25—30%) (данные анализов Дж. Паллистера и К. Хоп
сона). Редкоземельные элементы (РЗЭ) анализированы в трех образцах гарц
бургитов и двух — дунитов [430]. Низкий уровень концентрации РЗЭ, 
V-образная форма кривой распределения РЗЭ с относительным увеличением 
как тяжелых, так и лекгих элементов и незначительной отрицательной евро- 
пиевой аномалией приводят авторов к выводу, что гарцбургиты испытали 
два этапа частичного плавления и перед последним деплетированием были 
обеднены легкими РЗЭ относительно тяжелых. Вместе с тем Д. Паллистер 
и Р. Кнайт полагают, что гарцбургиты не могли продуцировать расплав, 
из которого кристаллизовались габброиды, поскольку гарцбургиты относительно 
обогащены легкими РЗЭ, а габброиды обеднены ими, и, следовательно, 
на массиве (в том числе и в дайках) нет пород, когенетичных гарцбургитам. 
Авторы этой модели считают ее предварительной, обращая внимание на боль
шую ошибку измерений при очень низких содержаниях РЗЭ и не исключают 
роль вторичных процессов в перераспределении РЗЭ в перидотитах Семайла 
[430, с. 2684]. Эти данные и эта модель двухэтапного деплетирования гарц
бургитов без с о х р а н е н и я  с ле дов  м о б и л и з а т а  от какого-либо 
плавления используются Ф. Будье и Р. Колманом при интерпретации гене
зиса тел и жил в гарцбургитах: ’’просачивание” расплава примитивного пикрито- 
вого толеита сквозь гарцбургит (от глубин более чем 50 км) сопровождалось 
фракционной кристаллизацией в движущемся потоке, и осаждавшиеся первыми 
оливин и хромшпинелид формировали дунитовые тела. Далее кристаллизова
лись вебстериты. Последующая генерация бедной оливином толеитовой магмы 
на более высаких гипсометрических уровнях приводила к формированию поздних 
поколений даек верлитов и габбро [313, с. 2591]. Таким образом, гарцбургиты 
рассматриваются как ’’застывший”, пассивный к моменту формирования жил 
субстрат, фактически уже не испытывающий дифференциации при субсолиду- 
сных деформациях, в которых участвовали и жильные образования. Не от
рицая безусловной возможности внедрения толеитового расплава в гарцбургиты 
(что мы рассматривали и на Войкаро-Сырьинском массиве) и не обсуждая 
сейчас модель в целом, хотелось бы подчеркнуть полноту структурно-петро
логических наблюдений, позволяющих предложить и иную интерпретацию со
отношений герцбургит—габбро. К ним относятся: выделение ’’смешанной” 
дунит-гарцбургитовой зоны, внутри которой проводится граница между ”ку- 
мулятами” и тектонитами, т.е., по существу, устанавливается увеличение коли
чества дунитов к границе с расслоенной серией; описание зональных жил 
с дунитовыми оторочками, шлиров энстатитов с дунитовыми каймами, сегре
гаций и неправильных флиров плагиоклаз-оливин-диопсидовых пород (габбро) 
в гарцбургитах. В северной части покрова Семайл, в районе Рагми, как 
выяснено Д. Смюингом, число дунитовых даек в гарцбургитах увеличивается 
к контакту с габбро, и вблизи контакта дуниты составляют 50% объема 
тектонитов [460, с. 2646]. При объяснении этих наблюдений мы, так же 
как Ф. Будье и Р. Колман, исходим из того, что гарцбургиты форми
руются при частичном плавлении лерцолита. В этом процессе предельным 
реститом является дунит, и вряд ли есть основания считать, что после двух 
этапов деплетирования в гарцбургитах практически не сохраняются реститовые



дуниты, а преобладают магматические, кристаллизовавшиеся из чужеродного 
расплава. Формирование фронта ’’рестирования” в краю гарцбургитового (лер- 
цолитового) тела происходит с отделением базальтоидного расплава, но, 
конечно, не обязательно продукты кристаллизации именно этого расплава 
граничат в современной структуре с гарцбургитами. Образование зональных 
дунитовых кайм вокруг шлиров и в зальбандах жил также вполне удо
влетворительно объясняется дифференциацией вещества на месте или с неко
торым перемещением при частичном плавлении. Можно полностью согла
ситься с тем, что часть жил вебстеритов определенно кристаллизовалась из 
расплава: повышенное содержание ТЮг (13—0,14%) и АЬОз (3,3—4,6%) отличает 
их от пород, формирующихся при субсолидусной метаморфической диффе
ренциации.

Габброидные разрезы изучены в офиолитах Семайла наиболее подробно 
Б. Рейнхартом, Дж. Паллистером, К. Хопсоном, Д. Смюингом, М. Маккал- 
лохом и подразделены на две крупные структурные единицы: 1) расслоенную 
серию, включающую дуниты, верлиты, вебстериты, полосчатые клинопироксе- 
новое, клинопироксен-оливиновое габбро и реже габбро-нориты; 2) верхнее 
габбро, с которым объединено переходное габбро, залегающее между рас
слоенным и верхним габбро; вся толща представлена изотропным рогово- 
обманково-клинопироксеновыми габбро, редко — с оливином, феррогаббро 
и роговообманковыми диоритами. Породы расслоенной серии имеют поло
счатые структуры, что наиболее типично для габброидов, где по прости
ранию наблюдалась выдержанная мощность полос до сотен метров, а по 
данным Д. Смюинга, в северном Омане — до 10 км. Полосчатость, ин
терпретируемая как кумулятивная слоистость, обусловлена количественными ва
риациями и(или) вариациями зернистости оливина, клинопироксена и плагиоклаза. 
Мощность полос меняется от нескольких миллиметров до 10 м, часто 2—5 см. 
Дуниты и верлиты тяготеют к основанию разреза, слагая пачки мощностью 
от 1 до 400 м и протяженностью по простиранию 2—3 км. Эта страти
фикация часто нарушается (см. рис. 58), горизонты дунитов, верлитов и 
вебстеритов в некоторых сечениях разреза прослежены вплоть до верх
него габбро, и, кроме того, верлиты образуют интрузивные тела, круто 
секущие слоистость габбро. При сравнении четырех колонок, представляющих 
полные разрезы габброидной толщи (от гарцбургитов до дайковой серии) 
через 2,5—4,5 км (всего на 10 км по простиранию габброидов и контакта 
гарцбургит—габбро), видно, что даже в генерализованных разрезах на таком 
коротком расстоянии не выдерживаются ни мощности крупных пачек пород, 
ни их состав (см. рис. 58). Резкая изменчивость состава габброидного раз
реза по простиранию установлена и в северной части офиолитового покрова, 
в районе Рагми [460]. В отличие от района Ибры здесь на отдельных участках 
широко развиты двупироксеновые габбро (габбро-нориты) и оливиновые веб
стериты. Деформации пород в этих разрезах охарактеризованы как незначительные, 
и тем не менее Дж. Паллистер и К. Хопсон отмечают сложные складки, в которые 
смяты верлиты—дуниты—габбро вблизи контакта с гарцбургитами, а Д. Смюинг 
описывает развернутые, удлиненно-линзовидные блоки деформированных гарцбур
гитов, включенные в верлиты и дуниты. Эти факты доказывают существование 
тектонических высокотемпературных деформаций на границе гарцбургит—рас
слоенная серия, аналогичных тем, что описаны для Войкаро-Сыньинского массива и 
офиолитов Бей-оф-Айлендс [141] и во многих других местах.

Верхнее роговообманково-клинопироксеновое габбро интрудирует расслоенное 
габбро, пересекая слоистость и содержит его блоки [429, с. 2597]. Химизм пород 
расслоенной серии и верхнего габбро рассмотрен на основе многочисленных 
анализов сосуществующих минералов по всему разрезу. Как в южной, так и в 
северной части покрова Семайл в расслоенной серии выделяется несколько



циклических единйц (резко различающихся по мощности и стратиграфическому 
положению в разрезе), в основании которых располагаются* дуниты, далее — 
верлиты (как правило, с плагиоклазом в количестве менее 10%), меланогаббро 
(10—25% плагиоклаза) и габбро (> 25% плагиоклаза). Анортозитовые слои 
присутствуют в резко подчиненном количестве. В каждом цикле от дунитов к габбро 
уменьшается магнезиальность оливина — от Fo90_ %9 в дунитах к /Ъ83_73 в верлитах до 
/г0 88_ 7о в габбро. Окись кальция постоянно присутствует в оливинах всех пород в 
количестве 0,03—0,1%, снижаются магнезиальность диопсида и количество 
анортитовой молекулы в плагиоклазе: от Апдл в дунитах до Ап88_м в габбро; 
плагиоклаз в расслоенном габбро незональный, в верхнем изотропном— резко 
зональный: от Ап85 до Ап87. Подобные вариации состава объясняются в [429, 460] 
фракционной кристаллизацией базальтового расплава в комбинации с новыми 
поступлениями базальтоидной магмы и смешением ее с остаточными порциями: 
сначала из примитивного расплава кристаллизовались дуниты и верлиты и сразу 
вслед за фракционированием оливина и хромшпинелида шла кристаллизация по 
котектике — оливин—клинопироксен—плагиоклаз. Д. Смюинг для объяснения 
вариаций состава обсуждает две схемы кристаллизации, в одной из которых 
предпочтение отдается степени частичного плавления субстрата, в другой — 
процессам фракционирования при рарьирующемрНгО, и приходит к выводу, что обе 
схемы объясняют процесс с одинаковой долей вероятности, т.е. в настоящее время 
процесс удовлетворительно не моделируется. Состав пород габброидной серии в 
целом отвечает продуктам кристаллизации расплава, аналогичного толеитам 
срединно-океанических хребтов, с ранним фракционированием оливина и затем 
клинопироксена (+ортопироксена). К особенностям состава следует отнести высокое 
содержание окиси титана в клинопироксенах (до 0,91% в расслоенном габбро и до 
0,96% в верхнем габбро) и амфиболах (до 3,89% в бурых и 0,87% в зеленых), а также 
широкое распространение ильменита как в расслоенных, так и в верхних, 
изотропных габбро. В феррогаббро содержание нормативного магнетита достигает 
20%, окиси титана — до 2,51%. Общий состав габброидов и диабазовых даек 
коррелируется как по содержанию главных породообразующих элементов, так и по 
малым и редкоземельным элементам, что позволяет сделать вывод о когенетич- 
ности этих пород [428, 430].

Среди рассмотренных габбро-ультрабазитовых комплексов мезозойских офио- 
литов Тетиса разрезы Семайла и Вуриноса имеют наибольшое сходство, 
что отмечал А.Л. Книппер [109]. В свете новых данных эти разрезы сближают: 
высокая степень истощения мантийных перидотитов, представленных в основном 
гарцбургитами; наличие многочисленных жил дунитов, пироксенитов и габбро раз
ных поколений в гарцбургитах; циклическое строение мощных расслоенных 
серий габброидов и присутствие относительно поздних интрузий феррогаббро, 
переходящих в диориты. В обоих случаях разрез венчается мощной дайковой 
серией диабазов. Вместе с тем есть и заметные различия: по тем данным, 
которыми мы располагаем, акцессорные шпинелиды гарцбургитов и дунитов 
Вуриноса богаче хромом; в составе расслоенной серии Вуриноса широко 
распространены габбро-нориты и нориты, тогда как в Семайле они сравнительно 
редки; для габброидов Вуриноса в целом характерен очень широкий интервал 
вариаций железистости темноцветных минералов и кальциевости плагиоклаза 
и в них практически отсутствует ильменит, тогда как в габброидах Семайла 
вариации этих величин незначительны и постоянно присутствует высокоти
танистый ильменит. Перечисление сходных черт и различий можно продолжить, 
но представляется ясным* что нет жестких петрологических и геохимических 
критериев, позволяющих проводить р е з к у ю границу между различными ти
пами лерцолит (гарцбургит)-габбровых комплексов. В то же время на примере 
мезозойских офиолитовых комплексов Тетиса и палеозойских Урала было 
показано, что существуют две естественные ассоциации перидотитов и габ-



броидов, различающиеся именно по совокупности признаков, а также переходные 
между ними типы разрезов. Заканчивая рассмотрение габбро-ультрабазитовых 
комплексов офиолитов Тетиса, сравним их с аналогичными комплексами 
Урала.

СРАВНЕНИЕ ГАББРО-УЛЬТРАБАЗИТОВЫХ КОМПЛЕКСОВ 
ТЕТИСА И УРАЛА

В альпийской структуре Тетиса и герцинской Урала габбро-ультрабазитовые 
комплексы офиолитов находятся в аллохтонном залегании. Лерцолитовые 
и гарцбургитовые типы этих комплексов присутствуют как в мезозойских 
разрезах Тетиса, так и в палеозойских Урала. Преобладая в разрезах Тетиса, 
существенно лерцолитовые массы распределены в пределах складчатых поясов 
крайне неравномерно. В Альпийском поясе лерцолитовые массивы сосредоточены 
в Западном Средиземноморье, и в этом же регионе распространены лерцолиты 
мантийных диапиров, внедренных в континентальную кору (Лерц, Ронда, 
Бени-Бушера и др.). В офиолитовых разрезах Восточного Средиземноморья 
лерцолиты развиты в северо-восточных и центральных Динаридах к северо- 
западу от разлома Скадар-Печ [431], к югу и северо-востоку от него преоб
ладают гарцбургиты, хотя в Эллинидах известны как лерцолитовые, гарцбур- 
гит-лерцолитовые, так и гарцбургитовые массивы. В офиолитовых покровах 
пери-Аравийского пояса, Тавра, Северной Анатолии преобладают гарцбургитовые 
массивы [383]. В офиолитах Семайла чрезвычайно широко представлены гарц
бургиты, известные также в составе офиолитов на Макранском побережье.

На Урале существенно лерцолитовые массивы известны в структурах сочле
нения Магнитогорского прогиба с Центрально-Уральским и Восточно-Уральским 
поднятиями, а также в аллохтонах, продвинутых на запад от Центрально- 
Уральского поднятия. В этих же структурах присутствуют крупные сущест
венно гарцбургитовые массивы, широко распространенные на Южном и Поляр
ном Урале.

Сопоставим общие закономерности строения габбро-перидотитовых массивов 
мезозойских офиолитов Альпийского пояса и палеозойских Урала, присущие 
разрезам как лерцолитойого, так и гарцбургитового типов.

1. Наиболее древние породы во всех случаях представлены перидотитами 
со структурами высокотемпературных (1100—900°С) пластических деформаций: 
линейно-плоскостными ориентировками минералов, полосчатостью, разномасштаб
ным будинажем, а также различными типами мега- и мезоскладок. Ли
нейность в перидотитах всегда ориентирована с крутым угловым несогласием 
по отношению к границе лерцолит (гарцбургит)—габбро (Семайл, Крака,
Нурали на Южном Урале и др.). В лерцолитах (Суверо, Отрис, Нурали 
и Крака) и в гарцбургитах (Вуринос, Семайл, Войкаро-Сыньинский) уста
новлен ряд парагенезисов минералов с единой направленностью эволюции 
составов, последовательным снижением количества алюминия, хрома, титана, 
натрия в пироксенах и ростом хромистости, железистости акцессорного хром- 
шпинелида. О б р а з о в а н и е  н о в ых  п о к о л е н и й  м и н е р а л о в  оливина, 
энстатита, диопсида, хромшпинелида проходило как на микроуровне, так и в 
виде сегрегаций, шлиров, жил в лерцолитах (гарцбургитах) и во всех случаях 
было с и н х р о н н о  в ы с о к о т е м п е р а т у р н ы м  п л а с т и ч е с к и м  д е фо р 
мациям.  Во всех перечисленных массивах, как в гарцбургитах, так и в лер
цолитах, присутствуют также шлиры и жилы габброидного состава (и веб- 
стериты), как правило, нескольких поколений, в том числе и постдеформа
ционные. Количество и состав их варьируют в разных массивах, и это мы 
рассмотрим ниже. Сейчас же важно подчеркнуть, что они есть как в лер- 
цолитовых массивах (Эрро-Тоббио, Отрис, Нурали), так и в гарцбургитовых 
(Семайл, Войкаро-Сыньинский).



Везде, где проведено структурно-петрографическое картирование, в лерцо- 
литах или гарцбургитах, вдоль их контакта с магматическими породами 
расслоенной серии устанавливается горизонт гарцбургит-дунитового состава 
(гарцбургиты — в реликтах) либо дунитов, представляющий собой зону 
предельного рестирования перидотитов в краю обособившегося в мантии тела. 
Эта зона подробно рассмотрена в уральских массивах. Присутствует она 
как в северном, так и южном теле гарцбургитов покрова Семайл, наме
чается в Вуриносе, описана в Анталье Т. Жюто [383] и, более того даже 
в массиве Бени-Бушера — фрагменте мантийного диапира, внедрившегося 
в континентальную кору. Краевая дунитовая (дунит-гарцбургитовая) зона также 
интерпретируется как деплетированная часть лерцолитового массива [442, 
с. 238].

2. Полные разрезы габброидной серии, ассоциирующие с мантийными пе
ридотитами в альпийских и уральских офиолитах, включают (снизу вверх): 
дуниты, верлиты, клинопироксениты (вебстериты), иногда троктолиты, пере
слаивающиеся друг с другом и габбро; оливиновое, клинопироксеновое и(или) 
двупироксеновое габбро; роговообманковое, клинопироксен-роговообманковое 
изотропное габбро и феррогаббро, переходящее в роговообманковые (квар
цевые) диориты. Роговообманковые габброиды, как правило, имеют интру
зивный контакт с расслоенными габброидами. Отдельные типы пород могут 
отсутствовать, мощности структурных единиц и их объемные соотношения 
сильно варьировать, но главное, сохранена генеральная последовательность 
пород в разрезе: наличие существенно оливиновых в его нижней части и 
пироксен-плагиоклазовых в верхней, а также появление относительно поздних 
роговообманковых габброидов, секущих нижнее габбро, характерны (обяза
тельны) для всех массивов.

Таким образом, основные черты строения, состава и направленность эво
люции вещества габбро-ультрабазитовых комплексов, определяющие их при
надлежность к офиолитовой ассоциации мезозойского или раннепалеозой
ского возраста, одинаковы как в разрезах с неистощенным, так и с исто
щенным мантийным материалом.

Суммируем также различия, существующие в строении и составе пород 
рассмотренных комплексов.

1. Массивы, относимые к лерцолитовому типу, различаются между собой 
по степени обеднения пород базальтоидными компонентами. То же относится 
и к массивам гарцбургитового типа, и в целом выстраивается ряд мантийных 
перидотитов с разной степенью истощения. Последняя может быть оценена, 
во-первых, по содержанию СаО, АЬОз, TiCh, Na2 0  в пироксенах, соотношению 
хрома и алюминия, магния и железа в шпинелидах; во-вторых, по количеству 
диопсида и(или) плагиоклаза в породе; в-третьих, по количеству габброидных 
(диоопсид-плагиоклазовых) шлиров, линз и жилок в породе (преимущественно 
в лерцолите). По этим характеристикам лерцолиты внешних Лигурид менее 
деплетированы, чем лерцолиты внутренних Лигурид [238, 433], значительная 
часть лерцолитов Кракинского и Нуралинского массивов на Южном Урале 
истощена сильнее, нежели лерцолиты внутренних Лигурид. Следует обратить 
внимание на дополнение к характеристике ’’значительная часть лерцолитов”, 
поскольку для Урала показано (см. гл. И), что состав пород, так же как 
и слагающих их минералов, закономерно меняется по разрезу. Вариации со
става мы видим и на диаграммах, характеризующих лерцолиты и гарцбургиты 
массива Отрис [398]. По возможности также учитывается преобладающий 
состав пород (минералов) и количество разнообразных габброидных сегре
гаций, определенных как образования in situ при частичном плавлении пе
ридотита или ином способе его дифференциации. По совокупности этих 
признаков наименее деплетированы лерцолиты внешних Лигурид и массива 
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Ланцо, более деплетированы лерцолиты массива Отрис, к которым близки 
лерцолиты массивов Средний Крака и Нурали. Некоторым отличием уральских 
лерцолитов является более низкое содержание в них окиси кальция, что 
заметно и по меньшему в целом количеству диопсида в них, и, возможно, 
более низкое содержание окиси хрома. Для уверенного обоснования этого 
утверждения необходимо большее количество данных по составу пироксенов 
и шпинелидов лерцолитов Отриса. Четко выделяются деплетированные гарц- 
бургитовые массы покрова Семайл, которые сопоставимы по составу мине
ральных парагенезисов, общему составу пород и структурам с большей частью 
гарцбургитов Войкаро-Сыньинского массива. На их фоне часть гарцбургитов 
Троодоса, Отриса и все анализированные гарцбургиты Вуриноса представляют 
собой наиболее истощенный мантийный материал.

Сравнение структурных соотношений пород внутри мантийных перидотитов 
показывает: а) для лерцолитовых массивов Лигурид, Эллинид и Южного 
Урала в равной мере характерны габброидные разномасштабные сегрегации 
(от агрегатной линейности плагиоклаз* диопсид+хромшпинелид до линз размером 
в несколько метров), согласные и субсогласные со структурами пластического 
течения лерцолитов, и гораздо меньше развиты жилы, секущие эти струк
туры; б) в гарцбургитовых массивах покрова Семайл, Вокаро-Сыньинском 
чрезвычайно широко распространены секущие пироксенитовые и габброидные 
жилы нескольких поколений, формирующиеся на протяжении всей истории 
деформаций перидотитов и в постдеформационный период.

В целом, существующие различия в составе, петроструктурах и струк
турных соотношениях мантийных перидотитов, на мой взгляд, прежде всего 
отражают д и н а м и к у  формирования разреза, длительность и интенсивность 
процесса частичного плавления, проходившего при массовом субсолидусном 
течении материала в верхней мантии. При подъеме в кору лерцолитовых 
масс Средиземноморья и Южного Урала их частичное плавление начиналось 
на меньших глубинах по сравнению с ранним этапом деплетирования вещества 
гарцбургитовых массивов и относительно быстрее прекращалось (без уда
ления основной части габброидного мобилизата за пределы лерцолитового 
тела). Представление о двухэтапном деплетировании гарцбургитов и слабом 
деплетировании лерцолитов при быстром прекращении в последних этого про
цесса хорошо согласуется как со структурно-петрологическими, так и с гео
химическими данными по распределению редкоземельных элементов в лерцо- 
литах и гарцбургитах.

2. Некоторые различия в составе и структуре разрезов габброидной серии 
рассмотренных массивов мы отмечали выше: и в Альпийском поясе, и на 
Урале дунит-верлит-(пироксенит—габбро—норит)-габбровые разрезы имеют мень
шую мощность и более простую структуру в ассоциации с лерцолитами, 
нежели с гарцбургитами. Характеристика мощности довольно условна вслед
ствие сильной тектонической нарушенности многих разрезов. На Урале мы 
располагаем примером всего двух лерцолитовых массивов, и в обоих случаях 
полосчатое (расслоенное) габбро выпадает из разреза. Отсутствует в них 
также типичное феррогаббро. Для габброидов, ассоциирующих с гарцбурги
тами, можно было бы считать типичным циклическое строение разреза всей 
серии (Вуринос, Семайл), однако оно описано и на массиве Пиндос (Эл- 
линиды), где мантийные перидотиты представлены плагиоклазовыми лерцо
литами и гарцбургитами. На Полярном Урале строение разреза габброидной 
серии наиболее сложно: с многократными повторениями отдельных пачек пород, 
включениями — отторженцами мантийных гарцбургитов в габбро-норитах, 
дунитовыми линзами в габбро, окруженными зональными оторочками вер- 
литов и клинопироксенитов, многофазными жилами и, главное, интенсивными 
высокотемпературными деформациями нижней части разреза и деформациями



в условиях амфиболитовой фации в локальных зонах по всему разрезу. 
Близкое строение имеет и нижняя часть разреза габброидов (включая по
лосчатую серию) на северных участках покрова Семайл.

Сравнивая габброидные серии Альпийского пояса с уральскими, надо от
метить, что широкое развитие феррогаббро, в том числе и высокотитанистого, 
обычно в составе офиолитового комплекса Лигурид, Семайла и не типично 
для Урала. В целом же структура и петрология пород габброидной серии 
в рассмотренных разрезах более разнообразна и сильнее перекрывается по 
своим характеристикам в массивах разных типов и регионов, нежели характе
ристики разреза мантийных перидотитов. Этого следует ожидать, поскольку 
условия кристаллизации в коре более разнообразны, и состав пород контро
лируется как исходным составом магмы, так и степенью его фракциони
рования на пути к месту кристаллизации и направленностью кристаллизации 
в зависимости от состава и количества летучих. В целом же очевидна 
более длительная и сложная история формирования разрезов дунит-верлит- 
пироксенит-габбровой серии, ассоциирующих с гарцбургитами.

3. Метаморфические породы, формирующиеся при ранних перемещениях 
офиолитов в коре, представлены в основном разнообразными амфиболитами 
в подошве тектонических покровов. В ряде случаев с ними ассоциируют 
глаукофановые сланцы и эклогиты. Важно отметить, что они встречаются 
в ассоциации абсолютно со всеми типами разрезов в разных регионах: 
в Западных Альпах и Лигуридах с габбро-лерцолитовыми комплексами в по
кровах Тавра, Семайла, на Полярном Урале в ассоциации с габбро-гарц- 
бургитовыми комплексами. Следовательно, их присутствие отражает только 
метаморфизм "транспортировки”, например при обдукции, и не может характе
ризовать определенные структурные обстановки формирования офиолитов (по схе
ме глаукофановые сланцы—зона субдукции—островная дуга).

Сравнение современного тектонического положения различных типов габбро- 
перидотитовых (перидотитовых) массивов офиолитов, петролого-геохимических, 
структурных характеристик пород разрезов и различные палинспастические 
реконструкции, восстанавливающие историю их появления в коре, как правило, 
не дают однозначного ответа на вопрос, чем различаются тектонические об
становки областей формирования офиолитовых комплексов со слабо депле- 
тированным (лерцолиты) и сильно деплетированным (гарцбургиты) мантийным 
материалом. Сложность ^поставленной задачи в значительной мере обусловлена 
разновременностью формирования лав, представляющих собой верхний член 
офиолитовой триады, и габбро-ультрабазитовых комплексов, что неоднократно 
подчеркивал А.Л. Книппер [107, 109]: структурные соотношения пород в
разрезах, как правило, показывают, что мантийные перидотиты были пол
ностью сформированы к тому времени, когда на них накапливались те или иные 
лавы. Вероятно, только реконструкция предыстории излияния базальтов офио
литовой ассоциации в некоторой степени может показать, какая тектоническая 
обстановка на поверхности Земли существовала во время процесса частичного 
плавления в верхней мантии. Причинная связь глубинной эволюции мантийного 
вещества и образования определенных габбро-ультрабазитовых комплексов с 
тектоническим развитием палеоструктур, в которых они появляются как члены 
офиолитового разреза, далеко не всегда очевидна, и это заставляет обра
титься к разрезам океанической коры в современных океанах и активных 
континентальных окраинах.



УЛЬТРАОСНОВНЫЕ ПОРОДЫ И ГАББРО 
В СОВРЕМЕННЫХ ОКЕАНАХ И КРАЕВЫХ МОРЯХ

Сходство разрезов офиолитов в складчатых областях континентов и коры 
в современных океанах было установлено сравнительно недавно [109, 175, 
176, 328, 404 и др.]. Этому предшествовало сопоставление отдельных серий 
офиолитов, в основном ультрабазитов и габбро, с породами дна океанов 
[337, 356, 370, 466]. Сложилось новое направление в исследовании офиолитов, 
согласно которому их разрезы на континентах представляют собой фрагменты 
земной коры океанов геологического прошлого, и это позволило, с одной 
стороны, восстановить палеотектоническую историю обширных областей в 
складчатых поясах, с другой — проследить в определенной мере эволюцию 
мантийного вещества при формировании меланократовой коры (океанического 
типа). Таким образом, появилась возможность анализа глобальных процессов, 
происходящих в земной коре и верхней мантии. Важной составной частью 
этого анализа является сравнение глубинных пород — ультрабазитов и габбро 
океана и офиолитов континентов. Здесь можно выделить две самостоятельные 
взаимосвязанные задачи: 1) выявление петрографических ассоциаций, при
надлежащих конкретным морфолого-тектоническим структурам или областям 
современного океана и краевых морей и, как следствие, более обоснованное 
сопоставление их с разными типами палеоокеанических разрезов; 2) уста
новление остаточных деформационных структур и направленности эволюции 
мантийного вещества в ультрабазитах, а также и степени их деплетирования 
в различных структурных областях генерации океанической коры.

Ультраосновные породы занимают особое место среди источников ин
формации о процессах, происходящих в верхней мантии. Их появление в 
разрезе океанической коры прямо связано с подъемом мантийного материала, 
и только они представляют ту его часть, которая не была полностью расплав
лена, а внедрилась в твердопластичном состоянии [330, 417, 445 и др.]. 
Логично предполагать, что в океанической коре, не затронутой орогенным 
метаморфизмом и складчатостью, наиболее вероятна сохранность состава и 
структур, которые отражают динамику глубинной эволюции вещества, пред
шествовавшей подъему и отделению мантийных масс и сопровождавшей их 
продвижение в кору. В этом плане сравнение океанических ультрабазитов 
(перидотитов с остаточными высокотемпературными деформациями) с анало
гичными породами в офиолитах континентов представляет несомненный ин
терес.

Результаты интенсивного изучения магматизма дна океанов и окраинных 
морей за последние два десятилетия отражены в многочисленных публи
кациях по отдельным рейсам научно-исследовательских судов, в отчетах по 
проекту глубоководного бурения судна ’’Гломар Челленджер”, в других публи
кациях. Основные черты петрологии ультрабазитов и габбро океанов от
дельно рассматривались также в [21, 47—53, 96—98, 100, 211, 352, 436 и др.]. 
Объектом этих исследований были в основном драгированные образцы, по
скольку глубоководным бурением ультраосновные породы и габбро вскрыты 
лишь в двух скважинах — 334 и 395-А на Срединно-Атлантическом хребте, 
и в 1981 г. серпентиниты подняты на Азорских островах — скв. 558 
и 560.

При составлении геологического описания разрезов третьего слоя океани
ческой коры, в состав которой входят все изученные ультрабазиты и габбро, 
ведущим методом исследования является петрологический, поскольку непо
средственное изучение структурных соотношений пород, мега- и мезоструктур



отдельных комплексов нам недоступно. В связи с этим особое значение 
приобретает полная петрографическая характеристика образцов, способы оценок 
химического состава пород и их вариаций. Исследуются, по существу, слу
чайные обломки пород различных размеров, в том числе и довольно мелкие 
(1—5 см), в разной степени измененные низкотемпературным метаморфизмом 
при взаимодействии с морской водой. В наибольшей степени это относится 
к серпентинизированным ультраосновным породам, для которых нередко уста
навливается зональное строение мелких обломков с оболочкой корок различ
ного минерального состава или полное (почти полное) псевдоморфное за
мещение породы низкотемпературными серпентинитами и глинистыми минера
лами. Ниже будут рассмотрены примеры таких преобразований, сейчас же 
надо сказать, что именно ограничения в выборе объекта заставили особое 
внимание уделить составам первичных минералов ультрабазитов, а не их 
общему химизму.

Все сказанное безусловно не снижает значения тех выводов, которые были 
получены при обобщающих исследованиях, проведенных на основе полного 
анализа химического состава пород [51, 53, 211], и принятые методы яв
ляются их логическим продолжением на более детальном уровне. Высокая 
информативность анализа первичных минеральных парагенезисов ультрабазитов 
была показана при изучении офиолитовых разрезов Урала и Тетиса (см. 
гл. II и III). Очевидно, океанические ультрабазиты не являются исключением 
и могут быть сопоставлены с аналогичными породами офиолитов континентов 
на этой основе, в значительной мере исключающей влияние низкотемпе
ратурных преобразований.

АТЛАНТИЧЕСКИЙ ОКЕАН
Тип пород Район опробования Литературный источ

ник

Лерцолиты Полигон 45—46° с.ш., [5, 14, 294, 296, 302,
шпинелевые скв. 395; разломы Романш, 

Кайман
311, 341, 457]

Лерцолиты Скв. 334; разломы Сан-Паулу, Романш, Ви- [14, 148, 194, 303, 327,
шпинель-плагио- ма; скалы Св. Петра и Павла; рифтовая 396, 461]
клазовые долина 06°с.ш.
Гарцбургиты Полигон 45—46° с.ш.; хр. Палмер; разломы [5, 14, 53, 283, 314,

Гиббса, Чейн, Романш, Курчатов, Кейн; же
лоб Пуэрто-Рико

320, 366]

Дуниты Полигон 45—46° с.ш.; разлом Романш; рифто
вая долина 06° с.ш.; Южно-Сандвичев желоб

[5, 14, 209]

Вебстериты 
(в том числе пла-

Разлом Романш [193]

гиоклазовые)
Серпентиниты Полигон 45—46° с.ш.; разломы Вима, Ро [53, 90, 150, 209, 303,

манш, Чейн; хр. Палмер; рифтовая доли
на 31°30' и 23° с.ш.; желобы Южно-Санд
вичев, Пуэрто-Рико; скв. 558, 560

314, 451, 454]

Габбро Хр. Палмер; скв. 334; полигон 45—46° с.ш.; [5, 14, 53, 90, 194,
разломы Гиббса, Вима, Романш; Кайманов 303, 304, 327, 397,401,
желоб; рифтовая долина 24°30' с.ш.; 
скв. 558, 560

432, 438, 461, 468]

Норит Разломы Чейн, Романш; скв. 334 [14, 303, 364, 397, 436, 
461]

Габбро-норит Разломы Гиббса, Романш; хр. Палмер; скв. 334; [14, 53, 194, 320, 371,
Кайманов желоб; рифтовая долина 30° с.ш. 397, 432, 438,461,468]



Тип пород Район опробования Литературный источ
ник

Оливиновое
габбро

Полигон 45—46°с.ш.; хр. Палмер; скв. 334; 
разломы Чейн, Романш; Кайманов желоб; 
рифтовая долина 24°30' с.ш.
Скв. 334; разломы 23° с.ш., Кейн; Кайманов 
трог
Разлом Романш; Кайманов желоб 
Хр. Палмер; Кайманов желоб

[5, 90, 296, 303, 364, 
391, 392, 401, 451]

Троктолиты

Ti-феррогаббро
Анортозитовое
габбро
Нефелиновое
габбро
Кварцевое габбро 
Роговообман ковое 
габбро
Диориты, кварце
вые диориты 
Амфиболиты

[283, 296, 391, 392, 
401]
[194, 341]
[90, 432, 438, 451]

Разлом Романш [14, 303, 304]

Разлом Сан-Паулу 
Разлом Романш; скв. 335

[14]
[194, 371,468]

Полигон 45—46°с.ш.; разлом Романш [5, 14, 468]

Полигон 45—46° с.ш.; хр. Палмер; разлом 
Романш; рифтовая долина 06° с.ш.

[5, 13, 14,90, 150, 304]

Строение океанической коры Срединно-Атлантического хребта интенсивно 
изучалось в последние десятилетия с применением комплексных геофизических 
методов, глубоководного бурения и драгирования. В результате значительная 
часть находок ультрабазитов и габбро приходится на Срединно-Атлантический 
хребет. Только здесь бурением вскрыты перидотиты и габбро (рис. 59), 
и на материале этого региона были созданы различные модели строения 
и эволюции океанической коры [14, 179, 321, 370, 401 и др.].

На океаническом дне ультраосновные породы и габбро обнажаются в 
любых морфоструктурах, где существуют перепады высот в рельефе: в риф- 
товых долинах, на глубинах от 3,2 до 4,6 км (экваториальная Атлан
тика); в трансформных разломах на глубинах от 0,7—1,1 и 1,4—2,7 км 
(Сан-Паулу, Романш) до 5,7—5,9 и 7,3 км (Романш); в складчато-глыбовых 
поднятиях типа хребта Палмер, расположенного в 350 км восточнее рифтовой 
зоны, на глубинах от 3,1 до 5,3 км; на холмистых склонах срединного 
хребта, в 150 км к западу от рифтовой долины на глубинах 2,3—2,7 км (про
филь Гудзон). В скв. 334, 395, 558 и 560 эти породы вскрыты под чехлом 
осадков и базальтами на глубинах соответственно 2,9; 4,6; 4,3 и 3,8 км 
[294, 327, 364, 457, 461]. Суммарная мощность перекрывающих осадков и 
базальтов варьирует от 9,3 (скв. 395) до 520 м (скв. 558), возраст осадков 
в подошве чехла меняется от позднемиоценового (скв. 334, 395) до ранне- 
олигоценового (скв. 558). Литологические типы осадков, контактирующие (пе
реслаивающиеся) с базальтами или непосредственно с серпентинитами, также 
разнообразны: от глубоководных илов до известняков. Краткую характе
ристику условий нахождения ультрабазитов и габбро дополняют сведения о 
находках серпентинитов в Южна-Сандвичевом желобе на глубине 2,8—5,6 км 
[209] и желобе Пуэрто-Рико на глубине 6,2—7,6 км [314]. Детально изучен 
сейчас Карибский регион [325], где в срединном Каймановом поднятии (зоне 
спрединга) проведено подводное картирование с использованием судна мАлвин” 
на глубинах 3,6—2,2 км. На склонах долины обнаружены переслаивающиеся 
габбро, оливиновое габбро, метагаббро с подчиненным количеством трокто- 
литов и ортопироксенового габбро, а также амфиболиты и брекчии [391, 
432]. Ранее в Каймановом троге были драгированы лерцолиты [341].

Таким образом, гипсометрическое положение ультраосновных пород и габбро 
в рельефе дна современной Атлантики охватывает весь доступный наблю-



Рис. 59. Положение скважин DSDP, достигших ультраосновных пород и габбро
1 — скважины DSDP; 2 — пункты драгирования ультраосновных пород; 3 — полосовые магнитные 

аномалии N 5 и 31

дению интервал глубин — около 7 км, а с учетом обнажений на остро
вах (например, на о-ве Св. Петра и Павла) — около 8 км, и уровень 
их залегания не зависит ни от приуроченности к определенному типу морфо- 
структур, ни от их расположения по отношению к центральной рифтовой 
долине (зоне активного спрединга), как это предполагал Э. Бонатти [305]. 
Последнее утверждение иллюстрируется драгированием на хр. Палмер (350 км 
от хребта, глубины обнажений перидотитов и габбро 3,1—5,3 км), на профиле 
Гудзон (150 км от хребта, глубины обнажений 2,3—2,7 км) в рифтовых 
долинах и сегментах трансформных разломов между смещенными долинами 
(глубины обнажений 0,7—7,3 км), а также глубинами залегания перидотитов 
в скважинах, удаленных от осевой рифтовой долины на разные расстояния. 
Следует особо подчеркнуть, что, занимая различное гипсометрическое по
ложение на океаническом дне, ультрабазиты и габброиды граничат как с 
осадками разных типов и различного возраста — от олигоцена до совре
менных, так и с базальтами. В трансформных разломах и рифтовых долинах 
ультрабазиты и габбро часто оказываются на одном уровне с базальтами 
или даже выше их и очень редко занимают нижнее гипсометрическое по
ложение в разрезе [188, 306]. Из этого материала следует, что существующая 
картина распределения пород в разрезе коры значительно сложнее той, что 
предусматривается геофизической моделью для ее второго и третьего сей
смических слоев. Наиболее логично и последовательно она объяснена А. В. Пейве 
как результат складчато-глыбовых деформаций, особенно интенсивный вблизи 
осевой зоны хребта [179]. Деформации сопровождались метаморфизмом амфи
болитовой и зеленосланцевой фации, охватившим в локальных (линейных), 
но широко распространенных зонах преимущественно габбро и долериты и в 
меньшей степени — базальты [5, 14, 90, 235, 401 и др.]. Тектонические 
движения обусловили также формирование обвальных глыбово-брекчиевых отло
жений. Так, в скв. 395 обломки габбро (25 см), оливин-плагиоклазового 
базальта (10 см) и гарцбургитов—лерцолитов (1,3 и 1,2 м) прослаиваются 
брекчией с карбонатным цементом и обломками тех же пород [294, 457]. На 
верхней и нижней границах вскрытого интервала серпентинизированных пе
ридотитов последние сильно выветрены и пронизаны карбонатными жилками



на глубину 5—7 см. Перидотиты, разделенные 20-сантиметровым интервалом 
брекчий, имеют совершенно различную структуру и подстилаются базальтами 
через горизонт брекчий. В осадках, перекрывающих перидотиты, встречены 
обломки, галька базальтов и серпентинитов и песчаный серпентинитовый 
детрит. Все это определенно свидетельствует о том, что перидотиты пред
ставляют собой обломочные глыбы, подвергавшиеся подводному выветриванию 
на дне и захороненные впоследствии под толщей базальтов и осадков. 
Такими же примерами изобилует современный рельеф океанического дна, 
где с крутых склонов приразломных трогов и рифтовых долин сползают 
перидотитавые, габбровые блоки и погребаются молодыми лавами и осад
ками.

По данным ГСЗ, обобщенным Ю.П. Непрочновым, Л.Р. Мерклиным и 
И.Г. Базовкиной [164], в Атлантическом океане общая мощность земной 
коры изменяется от 5 до 10 км, из них 1-й сейсмический слой составляет 
0,5—2,5 км, 2-й — 0,5—2,0 и 3-й — 4,0—6,0 км. В рифтовой зоне хребта 
рыхлые осадки практически отсутствуют, и на поверхность выходят породы 
со скоростями 5,0—5,5 км/с с мощностью от 1—2 до 4,5 км. Ниже распо
лагается слой со скоростью 7,2—7,5 км/с. Рассмотренные прямые наблюдения 
по положению ультрабазитов и габбро в разрезе океанической коры пока
зывают, что граница между вторым и третьим слоями нечеткая вследствие 
тектонического перемещения глубинных (в данном случае высокоскоростных) 
пород на разнце гипсометрические уровни.

Ультраосновные породы. Со дна Атлантики подняты и изучены разно
образные типы ультрабазитов: хромшпинелевые и хромшпинель-плагиоклазовые 
лерцолиты, гарцбургиты, дуниты, вебстериты и серпентиниты. Большая часть 
находок приурочена к Центральной (в основном экваториальной) Атлантике, 
где явно преобладают лерцолиты, но присутствуют и другие разновидности 
пород [14, 148, 193]. Севернее 40° с.ш., на хр. Палмер, профиле Гудзон 
и разломе Гиббса, преобладают гарцбургиты [5, 90, 366]. Эти же породы 
встречены в желобах Южно-Сандвичевом [209] и Пуэрто-Рико [314]. В зоне 
спрединга Карибского моря — Каймановом троге подняты шпинелевые лер
цолиты [341].

Породы, как правило, сильно изменены: степень серпентинизации перидо
титов составляет 70—80%, достигая 100%. Это видно и по химическим составам 
пород — количество конституционной воды составляет обычно 11 —13%, сор
бированной (НгО ) — до 3,52%. Высокое содержание сорбированной воды 
связано с гидратацией пород на океанском дне и появлением глинистых 
минералов, на что указывал Дж. Канн [90]. Последние стадии низкотемпе
ратурного метаморфизма протекают с выносом железа из силикатов, отло
жением его в виде тонкодисперсного магнетита и последующим окислением. 
Оливин в ряде случаев замещается оранжево-бурым минералом, который, 
как предполагают У.Г. Мелсон и Г. Томпсон, также развивается при под
водном выветривании [148]. В результате в породе изменяются отношение 
RO/Si0 2  и соотношения других окислов, отражая аллохимический характер 
процесса. Эти явления рассмотрены на примере ультрабазитов Тихоокеанского 
региона; здесь же надо отметить, что подобный метаморфизм обусловливает 
определенное несоответствие между валовыми химическими составами пород 
и составами породообразующих минералов. Это касается явно завышенного 
содержания окиси натрия — до 0,7% (в серпентинизированных бесплаги- 
оклазовых гарцбургитах), иногда окиси калия — до 0,2%, а также вариаций 
общей железистости пород, обусловленных неравномерным распределением вто
ричного магнетита: в ряде случаев общая железистость не коррелируется с 
железистостью реликтовых оливинов и пироксенов. Большие сложности при 
оценке общего химизма пород возникают из-за их структурной неоднород-



Рис. 60. Состав океанических перидотитов
/ —3 — Атлантика: 1 — гарцбургиты, севернее 40°с.ш., 2 — лерцолиты, экваториальная часть. 3 — скв. 395; 

4—5 — Индийский океан: 4 — плагиоклаэовые лерцолиты, 5 — шпинелевые лерцолиты; б — Филиппинское 
море, разлом Паресе-Вела, шпинелевые лерцолиты; 7 — Восточно-Тихоокеанское поднятие, шпинелевые лерцо
литы; 8 — желоба: Марианский, Тонга, Пуэрто-Рико, гарцбургиты; 9 — желоб Яп, вебстериты; 10 — скалы 
св. Петра и св. Павла, шпинелевые лерцолиты с флогопитом

ности — грубо- и неравномернозернистого полосчатого сложения, описанного 
Л.В. Дмитриевым [50], У.Г. Мелсоном, Г. Томпсоном [148] и отмечаемого 
почти всеми исследователями. Тем не менее по комплексным петрографи
ческим и химико-аналитическим данным выделяется группа лерцолитов с 
содержанием (в пересчете на безводный состав) АЬОз — 2,7—4,7%, СаО = 1,27— 
2,4% (до 4,48% в плагиоклазовых лерцолитах разлома Романш), ТЮг — 
0/1—0,4%, общей железистостью 10,2—11,5 и группа гарцбургитов, в которых 
количество АЬОз не превышает 2,3%, составляя обычно 0,5—1,6%, СаО — следы, 
0,6%, содержание окиси титана ниже уровня определения, общая железистость 
9,5—10,2 (рис. 60).

С наибольшей детальностью изучены относительно слабо серпентинизированные 
(20—65%) лерцолиты и гарцбургиты скважины 395 [294, 311, 457]. В верхнем 
метровом интервале (верхний блок) породы имеют гнейсовидную текстуру 
с четкой линейно-плоскостной ориентировкой минералов. Порфирокласты оли
вина и энстатита (5—10 мм) окружены мелкими (1 мм) необластами этих же 
минералов, в крупных оливинах наблюдаются полосы излома и субзерновые 
структуры, в энстатитах — ламелли и необласты диопсида. В нижнем, также 
метровом по мощности блоке порода макроскопически массивна, но микро
структуры обладают всеми перечисленными особенностями. Присутствуют пор
фирокласты частично рекристаллизованного диопсида. По данным Ф. Будье, 
предпочтительные ориентировки оливина образованы при внутрикристаллическом 
скольжении по системе (010) [100] при температуре >  1000°С. Плотность 
дислокаций в оливинах (5—106/см2) имеет тот же порядок, что и в оливинах 
лерцолитовых ксенолитов из базальтов.

Составы минералов характеризуются следующим образом. Величина желе- 
зистости составляет в оливинах 8,7—10,1, в энстатитах — 8,8—10,3, диопси
дах — 7,2—9,5, наиболее магнезиальный оливин ассоциирует со шпинелидом. 
136
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Рис. 61. Соотношение количеств СггОз и АЬОз с FeO (FeO — все железо) в энстатитах 
ультраосновных пород

/ — Индийский океан: 1 — шпинелевые лерцолиты разломов Оуэн, Вима; 2, 3 — Атлантический 
океан: 2 — шпинелевые лерцолиты скв. 395, 3 — плагиоклазовые лерцолиты скв. 334 и разлома Романш; 
4—9 — Тихий океан: 4 — шпинелевые лерцолиты разломов Элтанин и Кларион; 5 — Филиппинское 
море: шпинелевые лерцолиты разлома Яп; 6. 7 — Марианский желоб; 6 — гарцбургиты, 7 — плагиоклазовые 
лерцолиты; 8 — метаморфизованные верлиты, вебстериты желоба Яп; 9 — гарцбургиты желоба Тонга; 
10 — Новая Гвинея, гарцбургиты; 11 — Новая Зеландия, гарцбургиты; 12 — Полярный Урал, гарцбургиты, 
лерцолиты; 13 — Южный Урал, плагиоклазовые лерцолиты; 14 — Северные Апеннины, плагиоклазовые 
лерцолиты; 15 — направление эволюции состава минералов от ядра зерен к краям или необластам

Сг203,мас. %

Рис. 62. Соотношение количеств СггОз и АЬОз в энстатитах 
Уел. обозначения см. на рис. 61

В энстатитах содержание окиси алюминия меняется в пределах 2,47—3,64%, 
окиси хрома — 0,61 —1,06%, в диопсидах соответственно 3,01—4,83% и 0,66— 
1,56%. Направленность изменений заключается в последовательном уменьшении 
алюминия, хрома и кальция от ядер крупных зерен к их краям и ре- 
кристаллизованным зернам; в этом же направлении снижается железистость 
энстатитов (рис. 61—63). В диопсидах относительно повышено количество 
окиси титана — до 0,18% в ядрах крупных зерен, в краях и рекристал- 
лизованных зернах оно уменьшается в 2—3 раза (рис. 64). В крупных диопсидах 
в сравнении с мелкими его зернами повышено также количество Na2 0  до 
0,16%. Шпинель представлена магнезиальным алюмохромитом с содержанием 
СггОз 30,8—33,9%, АЬОз — 32,0—34,1%, ТЮ2 — 0,04—0,16% (рис. 65). Близкий
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Рис. 63. Соотношение количеств СггОз и АЬОз в диопсидах 
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к рассмотренному состав имеют минералы лерцолитов разлома Вима, где 
также описаны зональные энстатиты с высокоглиноземистым (до 7,3% АЬОз) 
ядром, окруженным зоной с низким содержанием АЬОз, равным таковому 
в мелких необластах [148], и лерцолиты разлома Романш. В плагиоклазовых 
разновидностях Ап10_ 73 составляет 8% объема породы. Ясно видно сходство 
составов этого парагенезиса и с минералами лерцолитов Лигурид, рассмотрен
ных в предыдущей главе.

Иной состав имеют минералы плагиоклазовых лерцолитов скв. 334, пере
слаивающихся с троктолитами и габбро (см. рис. 63—65). Эти породы рассма
триваются как продукты фракционной кристаллизации толеитовой магмы, 
и общий габбро-перидотитовый разрез сравнивается с расслоенными комп
лексами Бушвелда, Стиллуотера [461], Рама [327]. Породы не несут следов 
высокотемпературных деформаций, вызывающих образование "проникающих” 
структур, аналогичных наблюдаемым в мантийных лерцолитах. Плагиоклазовые 
лерцолиты этой скважины содержат наиболее железистые силикаты. Величина 
железистости в оливинах составляет 11,3—12,4, в энстатитах — 10,5—10,8, 
в диопсидах — 9,7—10,9. Количество окиси алюминия и окиси хрома в пироксе- 
нах понижено по сравнению с пироксенами шпинелевых лерцолитов скв. 395, 
тогда как содержание окиси титана возрастает почти в 2 раза (см. рис. 64). 
Акцессорный хромшпинелид более высокохромистый и железистый: СггОз — 
42,4—43,1%, АЬОз — 21,6—24,6% и ТЮг — 0,37—0,66, ассоциирует с плагио
клазом Лп8 5_ 9<).

Габброиды. Описанию габброидных пород Атлантики посвящены много
численные работы (см. [3$2]), поэтому в данном разделе они рассмотрены 
лишь в той мере, которая необходима для сравнения их с аналогичными 
породами других океанов и рассмотренных разрезов офиолитов на конти
нентах. В рифтовой долине и разломах встречены разнообразные петрогра
фические разновидности габбро. Широко распространены оливиновые габбро 
и габбро-нориты, довольно часто описывается феррогаббро; нориты и троктолиты 
составляют незначительный объем драгированных габброидов. Текстуры пород 
меняются от массивных до полосчатых, с резкой или градационной магма
тической полосчатостью (скв. 334). Деформационная полосчатость с развитой 
уплощенностью, гнейсовидностью встречается реже (Кайманов трог, скв. 334,



Рис. 64. Соотношение количеств ТЮ2—СггОз в пироксе- 
нах перидотитов
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Рис. 65. Составы акцессорных хромшпинелидов в океанических ультрабазитах
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разлом Атлантис и др.). Структуры габброидов также сильно варьируют: 
от тонко- до грубозернистых (доли миллиметров—2 см) гипидиоморфных, 
панидиоморфных, офитовых, субофитовых и пойкилоофитовых.

Количественные соотношения темноцветных и плагиоклазов меняются со
ответственно петрографическому типу пород, изменчив и порядок кристал
лизации. П. Фокс и Дж. Строуп отмечают, что наиболее типичный ряд 
кристаллизации в габброидах — плагиоклаз — оливин — клинопироксен ±  ор
топироксен ±  магнетит (ильменит), хромит ± роговая обманка. Типичный 
состав плагиоклазов Лп67_ 75 (редко Ап85_до) представляется более натровым, 
чем плагиоклазы в аналогичных габбро—габбро-норитах континентальных офио- 
литов. Клинопироксены представлены авгитом или диопсидом .~В габбро- 
норите скв. 334 описан пижонит. Ортопироксены отвечают бронзиту либо 
гиперстену с железистостью 15—32. В феррогаббро присутствуют титан-ав
гит, гиперстен-андезин. Низкокальциевый плагиоклаз Лл37_67 описан в ильме- 
нитовом норите [436]. Разнообразие рудных акцессорных минералов в габ
броидах — от хромшпинелидов до ильменита — отражает, с одной стороны, 
значительную дифференциацию толеитовой магмы, а с другой — присутствие 
фрагментов разреза, сформированных на разноглубинных уровнях и разных 
этапах кристаллизационной истории.

Метаморфические преобразования габброидов, изучавшиеся Дж. Канном, 
А. Миясиро, Ф. Сидо, М. Юингом, Ф. Малкольмом и другими, наиболее 
часто выражены актинолитизацией пироксенов, иногда частично замещенных 
постмагматической зелено-коричневой роговой обманкой. Наряду с этим описан 
прогрессивный метаморфизм с замещением актинолита зеленой роговой об
манкой [90] и образование плагиоклаз-роговообманковых полосчатых пород по



Рис. 66. Составы океанических габброидов
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клинопироксеновому габбро [14]. Деформационная полосчатость микроструктуры 
с ярко выраженными следами остаточных высокотемпературных деформаций 
при вязком течении габбро-норитов и габбро наблюдалась во многих районах 
Атлантики. Детально рассматривая их в Каймановом троге, Ф. Малкольм 
оценивает эти деформации как син- и посткристаллизационные, происходившие 
при общем давлении 0,3—1 кбар путем межзернового скольжения и рекри
сталлизации. Зоны высокотемпературного течения имеют локальное распро
странение. С ними, а также вновь образованными зонами, связаны и более 
нйзкотемпературные (Г = 50(И-550°С) деформации, сопровождавшиеся интен
сивной амфиболизацией пород и переходом их к метагаббро. Этот мета
морфизм связывается также с проникновением морской воды в остывающие 
породы. На конечных стадиях метаморфизма образуются катаклазиты с хло
ритом, цеолитами. Участие морской воды, циркулирующей по разломам (тре
щинным зонам), при тектонических движениях в процессе метаморфизма до
казывается изучением изотопного состава кислорода 180 / 160  в метагаббро Сре
динно-Атлантического хребта. При коровом метаморфизме в метагаббро по
нижается в сравнении с неизмененными габброидами и отношение 87Sr/86Sr 
[36, 352].

Таким образом, деформации все время сопровождают становление габбро — 
от высокотемпературной рекристаллизации и вязкого течения до низкотемпе
ратурных хрупких деформаций.

Разнообразие химических составов габброидов описывается толеитовым трен
дом дифференциации — от магнезиальных габбро и троктолитов до фер
рогаббро в конце процесса (рис. 66). С феррогаббро ассоциируют жилки 
аплитов, трондъемитов [352], кварцевых диоритов. Жилу кварцевого диорита 
в габбро описывает Э. Бонатти с соавторами [14], т.е. налицо сходство



с полной картиной толеитовой дифференциации. Наиболее обогащены Mg, 
Сг, Ni и обеднены Na, К, Ti, Р, Fe, V и Zr габбро-нориты разлома 
Романш, формирование которых связывается с ранней стадией фракционной 
кристаллизации расплава [397]. Содержание окиси хрома, никеля и кобальта 
понижается с ростом степени фракционирования (по мере кристаллизации 
оливина и хромшпинелида). Учитывая находку нефелиновых габбро в разломе 
Романш, Э. Бонатти с соавторами выделяют, кроме толеитового, и щелочной 
тренд дифференциации [14]. Явный сдвиг в сторону составов повышенной 
щелочности виден и на диаграмме AFM (см. рис. 66) для части габбро- 
идов Кайманова трога в Карибском» море. П. Фокс и Дж. Струп склонны 
объяснить вслед за Стейксом повышенную щелочность габброидов метасо- 
матическими процессами. Однако представляется вероятным и присутствие 
немногочисленных первичных габброидов щелочного состава, судя по высокому 
содержанию фосфора и титана в некоторых разновидностях. Следует также 
отметить постоянно высокие содержания ТЮг в норитах (3—4%) и резко 
варьирующие (от 0,65 до 7,05%) содержания этого окисла в роговообманковых 
габбро, где он фиксируется в виде ильменита и(или) титаномагнетита. Суще
ствование лейко- и меланократовых разновидностей отражено в вариациях 
АЬОз от 11,8% в норитах и до 23,7; 26,5% в троктолитах и габбро- 
анортозитах соответственно. Наиболее типичное содержание этого окисла в 
габбро — 17—18%. Количество Na20 довольно постоянно (исключая нефе
линовое габбро) и составляет 1,1—2,2%, поднимаясь до 3,2% в роговооб- 
манковом габбро, количество КгО колеблется от 0,03 до 0,14%, поднимаясь 
до 0,30% в габбро-норите скв. 334. В габбро Кайманова трога среднее ко
личество Na20 составляет 3,1% [432]. Основываясь на химизме габбро, А. Миасиро, 
Ф. Сидо, М. Юинг, В. Мелсон, Дж. Томпсон рассматривают эти породы 
как продукты дифференциации толеитовой магмы при фракционировании в усло
виях низкого общего давления в стабильной магматической камере. Согласно 
другим представлениям [421, 446], которые, на мой взгляд, более согласуются 
с геологическими наблюдениями, кристаллизация габбро осуществляется в 
магматических камерах, составляющих часть сложной динамической системы, 
и проходит в условиях стресса при движении материала. Даже сторонники 
кумулятивного способа дифференциации признают, что настоящие кумулятивные 
структуры в океанических габбро редки и структурные наблюдения в шлифах 
часто неоднозначны.

Температура кристаллизации двупироксенового габбро скв. 334 оценена в 
1200° С, распад твердого раствора с образованием ламеллей — 810°, глубина 
кристаллизации 8—3 км. Габброиды под центром спрединга в Карибском море 
(Кайманов трог) предположительно кристаллизовались на глубинах 3,5—1 км 
[322]. В целом наблюдающиеся вариации химического состава габбро шире, 
чем вариации химизма базальтов срединно-океанических хребтов, и это мно
гими исследователями объясняется как результат фракционной кристалли
зации. Вопрос о комплементарности составов определенных базальтовых толщ 
и габбро здесь так же сложен, как и в офиолитовых разрезах на кон
тинентах.

ИНДИЙСКИЙ ОКЕАН

Т и п  п о р о д Р а й о н  о п р о б о в а н и я Л и т е р а т у р н ы й  и с т о ч 
н и к

Лерцолиты
шпинелевые

Хребты Аравийско-Индийский, Западно- 
Индийский, Родригес, Восточно-Индийский; 
разломы Оуэн, Вима, Арго, Мария Целеста; 
Западно-Австралийская котловина

[6, 8, 21, 48, 96, 128, 
226—228, 265, 283, 
307, 344, 365]



Т и п  п о р о д Р а й о н  о п р о б о в а н и я Л и т е р а т у р н ы й  и с т о ч 
н и к

Л е р ц о л и т ы  шпи- Хребты Аравийско-Индийский, Западно- [48, 207, 228, 267, 359]
нель-плагиоклазо- Индийский; разломы Оуэн, Вима
вые
Г а р ц б у р г и т ы Хребты Аравийско-Индийский, Западно-Ин [6, 48, 93, 96, 254,

дийский, Восточно-Индийский; Западно-Ав
стралийская котловина

267, 283, 343]

Дуниты Хребты Аравийско-Индийский, Западно- 
Индийский [21, 48, 254, 267, 268]

Ортопироксениты Разлом Мария Целеста
Вебстериты (в том Разломы Вима, Мария Целеста; Западно-Ав [344]
числе плагиоклазо- стралийская котловина; хр. Восточно-Индий [6, 93, 96, 265]
вые) ский
Пироксениты Желоб Оби; хр. Западно-Австралийский
Верлиты Хр. Аравийско-Индийский [365]
Серпентиниты Хребты Аравийско-Индийский, Западно- [267]

Индийский [266, 267, 268, 365,
Хромиты Хр. Западно-Индийский, 5° ю.ш., 28° ю.ш.; 393]

хр. Карлсберг (Аравийско-Индийский) [48, 254]
Тальк-тремоли- Хр. Карлсберг; разлом Витязь
товые, тальк-хло- [267, 393]
ритовые сланцы 
Габбро Хребты Аравийско-Индийский, Западно- 

Индийский; Восточно-Индийский; разломы [48, 93, 96, 317, 344,
Оуэн, Чейн; Западно-Австралийская котло 365]
вина

Норит Хр. Аравийско-Индийский, разломы Вима, 
Арго

[343, 344]

Габбро-норит Хребты Аравийско-Индийский, Западно-Ин
дийский, Восточно-Индийский; Западно-Ав
стралийская котловина

[6, 47, 93. 96, 267. 268]

Оливиновое габбро Хр. Аравийско-Индийский; разломы Вима, 
Арго ’

[344]

Троктолиты Западно-Австралийская котловина [6. 93]
Феррогаббро Разломы Оуэн, Арго [344, 359]
Анортозитовое габ
бро, анортозиты

Разломы Мария Целеста, Вима; хр. Родригес [265, 344]

Кварцевый монцо- Разлом Арго [344]
нит
Диориты, кварцевые 
диориты

Разлом Арго; хр. Восточно-Индийский [93, 344]

Интенсивное изучение дна Индийского океана началось в середине 60-х
годов при активном участии НИС ’’Витязь”, и пёрвые же драгировки показали
широкое распространение ультраосновных пород и габбро в пределах Ара
вийско-Индийского хребта и его северного сегмента — хр. Карлсберг [46, 
47, 254, 259, 266, 267, 319, 365, 393]. Дальнейшие работы также были сосре
доточены преимущественно в этом регионе, и, таким образом, Аравийско- 
Индийский, в меньшей мере Западно-Индийский хребты оказались наиболее 
изученными в Индийском океане. В восточной его части ультраосновные 
породы и габбро драгированы в рейсах НИС ’’Витязь” на склонах Восточно- 
Индийского хребта и в пределах Западно-Австралийской котловины, что поз
волило охарактеризовать состав коры в новом типе океанических структур, 
отличном от срединно-океанических хребтов (их центральных долин и тран-



сформных разломов) и глубоководных желобов [6, 93, 96]. При бурении 
глубоководных скважин в Индийском океане ультраосновные породы и габбро 
не встречены. В Аравийско-Индийском и Западно-Индийском хребтах преоб
ладающая часть находок ультрабазитов и габбро приурочена к трансформным 
разломам, на пересечении их с рифтовыми долинами, между смещенными 
отрезками осевой долины. Редкие находки приурочены к днищу или основанию 
склона рифтовой долины на расстоянии до 140 км от пересечения ее с разломом 
(например, к северу от разлома Арго [344]). В одном случае габбро драгировано на 
южном фланге разлома Оуэн, в 550 км от пересечения разлома с хребтом Карл
сберг [317].

Строение разломных зон при всем их разнообразии имеет ряд типичных 
черт: кулисообразно расположенные впадины-ущелья сопровождаются узкими 
гребнями или грядами холмов, возвышающимися над абиссалью на 400—600 м. 
Ширина ущелий в сейсмически активных сегментах разломов по изобате 
5500 м составляет 3,5—7,5 км, по изобате 3000 м — 18—28 км [128]. 
Нередко разломы имеют асимметричное строение с крутым поднятым гребнем 
вдоль одного из склонов. Например, в разломах Арго, Мария Целеста поднято 
юго-восточное крыло, в разломе Оуэн — северо-западное. Разница между 
глубиной ущелья трансформного разлома и бортового гребня достигает 4,1 км 
(разлом Вима 6,1—2 км). Интервал глубин, откуда драгированы ультрабазиты 
и габбро, составляет в разломах Вима 6,1—3 км, Арго — 4,3—3,5, Мария 
Целеста — 4,9—3,4, Витязь — 4,8—Зкм, Оуэн — 5,7—2,6, Западно-Индийский 
хребет — 5,9—4,5 км. Ультраосновные породы нередко обнажены на противо
положных склонах приразломных ущелий на разных или одинаковых вы
сотах (разлом Арго). В ущелье разлома Вима серпентинизированные пе
ридотиты, серпентиниты и брекчия с глинисто-серпентиновым цементом пол
ностью слагают его узкое днище. В последнем случае базальты слагают 
верхнюю часть склонов разломного ущелья, но нередко встречаются и обратные 
соотношения, когда ультраосновные породы драгированы гипсометрически выше 
базальтов. Строгих закономерностей в распределении этих пород не выяв
лено, как и в разломных зонах и рифтовой долине Атлантики. Они встречаются 
на разных гипсометрических уровнях, независимо от расстояния по разлому 
до центральной рифтовой долины. Можно лишь отметить, что часто вместе 
с ультрабазитами драгированы разнообразные габбро.

По данным сейсмических исследований, обобщенных в [164], в рифтовых 
долинах и разломных ущельях хребтов Индийского океана на поверхность 
дна выходят породы со скоростями 5,0—5,5 км/с. Подошва этого слоя просле
живается на глубине 1,5—2,5 км от дна; далее располагается слой со ско
ростями 7,2—7,5 км/с мощностью 6—8 км, глубже залегают породы со 
скоростью около 9 км/с. Вдоль гребней, прилегающих к ущельям разломов, 
и в осевой долине обнажены слои со скоростями 6,0—6,7 км/с.

Таким образом, по скоростным характеристикам средняя мощность второго 
слоя в Аравийско-Индийском, Западно-Индийском хребтах меньше (и меньше 
ее вариации), чем в Срединно-Атлантическом хребте, где она колеблется 
от 1,5 до 4,5 км. Ультраосновные породы, габбро и базальты перемежаются 
здесь в пределах значительного, но меньшего, чем в Атлантике, интервала 
по вертикали. Судя по тому, что в разломе Вима обломки известняков с 
фауной фораминифер, в том числе и бентосных, плиоценового возраста (дан
ные С.П. Плетнева) содержат примесь ультраосновной кластики, можно счи
тать, что ранее ультрабазиты размывались, вероятно, на более высоком гипсо
метрическом уровне. Тектонические перемещения пород в океанической коре 
на разные ее уровни сопровождались образованием серпентинитовых и габбро- 
серпентинитовых брекчий [128], тальк-тремолитовых сланцев, эпидот-кварцевых 
пород [267, 344], хлорит-эпидот-кварцевых прожилков, зеленых сланцев и 
метагаббро [393]. ! 4 3



Многократные возобновления движений по разломам, начиная с позднего 
мела, рассмотрены на примере разлома Оуэн. Этот гигантский разлом про
тягивается параллельно восточному побережью Сомалийского и Аравийского 
полуостровов на расстоянии около 3000 км от северной оконечности о-ва Ма
дагаскар к восточному краю Макранского побережья, представляя собой си
стему отрезков северо-восточного и субмеридионального простирания. В северной 
части разлома, известной под названием хребта Меррей, одна из его ветвей 
(центральная) переходит на континент в районе г. Карачи, где она выражена 
полосой серпентинитового меланжа позднепалеоценового возраста [355], а западная 
ветвь подходит к сдвигу Орнач-Нал. Непосредственная пространственная связь 
океанического разлома, по которому на поверхность дна выведены лер- 
цолиты, габбро, базальты, диабазы и зеленые сланцы, со структурами кон
тинентального побережья и горной системы Киртхар-Сулейман, где обнажены 
офиолитовые комплексы, а также обширный материал по геологии этого района 
позволили проследить относительно ранние этапы его развития, поэтому оста
новимся подробнее на его строении.

Резкая расчлененность рельефа в зоне разлома указывает на его текто
ническую активность в четвертичное время, что выражено и повышенной 
сейсмичностью района. Большое число эпицентров землетрясений располагается 
вдоль разлома между хребтами Карлсберг, Шеба и севернее последнего, кон
центрируясь вдоль хребта Меррей и на континентальном шельфе. Группы 
очагов землетрясений протягиваются на континент в зону разлома Орнач- 
Нал и Чаманского сдвига, а также вдоль Макранского побережья. И в океане, 
и на шельфе очаги землетрясений приурочены преимущественно к интервалу 
глубин 20—70 км. Морфологически разлом выражен асимметричной системой 
хребет—ров: осевая зона представлена эшелонированной цепью впадин, вдоль 
западного борта которых протягиваются хребты. По простиранию скалистые 
гребни хребтов, поднятых над абиссальной океанической равниной на 1600- 
2000 м, сменяются грядами холмов с крутыми юго-восточными и пологими 
северо-западными склонами. Асимметрия в строении разлома сохраняется 
почти на всем его протяжении. Наиболее отчетливо она выражена во впадине 
Уитли глубиной 5803 м, где ширина рва у дна местами составляет всего 
2—4 км. Западный борт впадины поднят над ее дном на 3000 м, крутизна 
склонов достигает 30°, восточный, более пологий, поднят над дном рва 
на 1200—1500 м и отделен от абиссальной равнины пологим валом высотой 
600—800 м.

В западном борту впадины Уитли ультраосновные породы драгированы в 
разных интервалах глубин — от 5700 до 2640 м [8, 226, 307], в восточном — 
фундамент перекрыт 400-метровой толщей глубоководных осадков. В 1300 км 
южнее впадины Уитли фундамент восточного опущенного крыла разлома вскрыт 
скв. 235 — оливин-плагиоклазовые толеитовые базальты [338], перекрытые 
красно-коричневыми глинами позднемелового возраста. В западном крыле раз
лома, севернее впадины Уитли, в скв. 223 и 224 породы фундамента пред
ставлены трахибазальтами и лампрофирами, перекрытыми осадками третичного 
(начиная с палеоцена—раннего эоцена) и четвертичного возраста. Южнее хр. Шеба 
драгированы базальты, долериты, метабазиты и на самом южном фланге — 
габбро, возраст которого датируется поздним мелом (89,6 млн лет по [317]).

Анализ разрезов скважин и реконструкция событий на Аравийском, Азиат
ском побережье и в Аденском заливе показывают, что интенсивные движения 
по разлому происходили: 1) в позднемеловое—палеоценовое время, когда он 
ограничивал область спрединга хр. Карлсберг [394]; 2) на границе палео
цена—эоцена (54—52 млн лет), когда по северному сегменту разлома в области 
современного континента происходило сближение Индии и Евразии; 3) с эоцена 
по поздний миоцен, когда происходила перестройка ориентировки магнитных



аномалий (между 5-й и 20-й) в северо-западной части Индийского океана 
и на Макранском побережье формировался флиш. Резкие дифференциальные под
нятия океанического дна к западу от разлома Оуэн происходили в ранне
миоценовое время одновременно с началом раскрытия Аденского залива. 
Таким образом, устанавливается длительная история развития разломной зоны, 
по которой на поверхность выведены разновозрастные ультрабазиты, габбро, 
базальты. Начало тектонического выведения лерцолитов Уитли в океаническую 
кору относится, наиболее вероятно, к раннему миоцену.

Ультраосновные породы. Среди драгированных ультрабазитов преобладают 
лерцолиты — шпинелевые и шпинель-плагиоклазовые, в меньшей мере распро
странены гарцбургиты. Л.В. Дмитриев считал гарцбургиты (’’включая ”диоп- 
сидовые гарцбургиты”) более распространенными породами (60% из выборки 
100 образцов) [48] или развитыми примерно одинаково с лерцолитами [52]. 
Более поздние драгировки в разломах Аравийско-Индийского и Западно-Ин
дийского хребтов, давшие для исследований большой объем материала, по
зволяют уверенно говорить о преобладании лерцолитов [226, 228, 265, 283, 
307, 344]. Среди других разновидностей ультрабазитов сравнительно часты 
находки вебстеритов, в редких случаях порода определяется как дунит и еще 
реже (но более определенно) — как ортопироксенит, клинопироксенит и 
верлит. Распространены также полностью серпентинизированные породы, пер
вичный состав которых не восстанавливается. При двух драгировках встре
чены мелкие обломки массивных хромитов [47, 254].

Лерцолиты хребтов Шеба, Аравийско-Индийского (включая хр. Карлсберг), 
Западно-Индийского часто имеют неравномерно-зернистые, порфирокластические, 
протокатакластические структуры и линзовидно-полосчатые текстуры. Степень 
серпентинизации варьирует от 20 до 80—90%, наиболее свежие породы имеют 
преимущественно мелкозернистую гранобластовую структуру. Здесь намечается 
явная аналогия с закономерностью, известной на Южном Урале — рекри
сталл изованные мелкозернистые лерцолиты массива Средний Крака серпенти- 
низированы значительно менее, чем близрасположенные грубозернистые раз
новидности. Сравнительно полно изучены серпентинизированные шпинелевые 
лерцолиты, драгированные в зоне разлома Оуэн, в западном борту впадины 
Уитли. Здесь же в верхней части склона встречены редкие обломки плагио
клазсодержащих разновидностей [8, 227, 284, 307, 359]. Типичны грубозернистые 
породы, неясно-полосчатые в отдельных глыбах, с четкой линейно-плоскостной 
ориентировкой минералов. Полосчатая, возможно, шлировая текстура обу
словлена сгущением пироксенов до 40—50%, уплощенность устанавливается по 
форме зерен хромшпинелидов и энстатита, линейность выражена цепочками 
хромшпинелидов, вытянутыми агрегатами пироксенов и ’’растащенными” зер
нами энстатита. Плоскости полосчатости и уплощенности не совпадают, 
намечается два пересекающихся направления линейности. Участками структура 
разнозернистая, порфирокластическая: преобладают крупные (6—10 мм) оли
вины F0 9 ,0 —9,2* среди которых расположены таблитчатые, овоидные зерна 
пироксенов размером от, 2,5—6 до 10 мм (10—25% энстатита, до 5% диоп
сида), окруженные мелкозернистым гранобластовым агрегатом оливина и пиро
ксенов. Размер необластов оливина Fa%1_90 и пироксенов составляет в среднем 
0,1—0,2 мм, в них отсутствуют видимые остаточные деформации, тогда как 
в крупных зернах часты полосы излома. Спайность и ламелли в крупных 
пироксенах нередко изогнуты. Рекристаллизованные участки наблюдаются также 
вдоль полос излома в пироксенах и в зонах накопления дислокаций в оливинах. 
В плоскости уплощенности минералов ориентировка полос излома в оливинах 
субпараллельна удлинению зерен (рис. 67), однако образование вытянутой 
формы оливинов в этом случае обусловлено накоплением дислокаций на гра
ницах полос излома и формированием вдоль них новых зерновых границ.
10. За к. 1091 1 4 5



Рис. 67. Микроструктура лерцолита из разлома 
Оуэн [284]

/ — оливин; 2 — энстатит; 3 — диопсид; 4 — 
хромшпинелид, 5 — границы полос излома (д) и 
субзерен (б)

А — деформированный энстатит; Б — хромшпине
лид, окруженный необластами диопсида, оливина в пло
скости уплощенности; В — то же в плоскости, пер
пендикулярной уплощенности

Средняя ширина полос излома в оли
винах составляет 0,3—0,4 мм, мини
мальная — 0,05—0,07 мм. Субзерна 
оливина (0,08—0,2 мм) блоковой формы 
со строго параллельными прямолиней
ными границами хорошо заметны на 
плоскости, перпендикулярной плоскости 
уплощенности минералов. Хромшпине
лид в лерцолитах образует три ти
па зерен: 1) ранней генерации — круп
ные (2—3 мм) ксеноморфной, часто 
стреловидной формы, окруженные 
каймой диопсида (иногда энстати- 
та и расположенные среди грубозер
нистого оливина (рис. 68, 69); ден- 

дритовые (дактилоскопические) образования 0,005—0,05 мм в краевых зо
нах крупных энстатитовых таблиц продукты распада высокоглиноземисто
го, высокохромистого энстатита (?); 3) уплощенные лепешковидные зерна 
размером 0,1—0,2 мм со сложной конфигурацией внешних границ, обу- 
словленых затеками хромшпинелида между оливинами и пироксенами 
(см. рис. 67, А, Б). Эти хромшпинелиды приурочены к мелкозернистым 
агрегатам, относительно обогащенным пироксенами (около 30% диопсида и 
30—40% энстатита), которые представляют либо продукты полной рекристал
лизации первичных зерен, либо кристаллизации расплава ”in situ”, образо
вавшиеся в результате частичного плавления породы.

Оливин и энстатит имеют предпочтительную оптическую ориентировку, 
анализ которой показывает, что ее формирование происходило при плас
тическом течении, осуществлявшемся путем внутризернового трансляционного 
скольжения по системам (010) [100] в оливине и (100) [100] в энстатите. 
Плоскость и направление течения совпадали с ориентировкой плоскости упло
щенности и минеральной линейности. Кроме того, обнаружены следы течения 
в плоскости, круто пересекающей первую, запечатленные в ориентировке 
агрегатов рекристаллизованных минералов и смещении субзерновых блоков 
оливина вдоль границ полос излома, сформированных ранее (см. рис. 67). 
Из общего петроструктурного анализа следует, что деформационная струк
тура лерцолитов сформирована в ходе нескольких этапов с различающимися 
условиями деформаций и разной ориентировкой поля напряжений. Составы 
минералов разных генераций существенно различаются железистостью, а также 
содержаниями окиси алюминия, хрома и титана — в пироксенах и хромшпи- 
нелидах. Вместе с тем разница в содержании этих окислов установлена и 
для образцов с разным количеством пироксена: в обогащенных им шлирах 
и полосах количество алюминия, титана, хрома р натрия в крупных эн- 
статитах и диопсидах первой генерации выше, чем в тех же пироксенах из 
существенно оливиновых участков пород. Общие вариации железистости ми
нералов составляют: оливинов — 8,7—9,8, энстатитов — 8,9—10,4, диопсидов —



Рис. 68. Хромшпинелид с каймой диопсида 
среди серпентина по оливину (лерцолит из 
разлома Оуэн)

а — с в е т л о е  — С гК  си; б —  с в е т л о е  — С а К  си

Рис. 69. Диопсид на периферии энстатита 
(за пределами снимка .в ядре зерна эн
статита — ламелли диопсида)

Светлое — СаК сп

7,5—10,7 (см. табл. 27, 29, 30 приложения) [226, 228]. Для пироксенов типичны 
высокие содержания алюминия, хрома, титана и натрия (в диопсидах). Ко
личество окиси алюминия в энстатитах составляет 3,80—6,43, окиси хрома — 
0,84—1,05, окиси титана — 0,03—0,10%, в диопсидах соответственно — 4,44— 
6,56, 1,09—1,74, и 0,11—0,26% (рис. 70, 71, см. рис. 61—63). Наибольшее 
количество окиси хрома и алюминия кальция (в виде диопсидовых пластинок 
распада твердого раствора) имеют центральные части крупных пироксеновых 
таблиц, в краях и необластах содержание их уменьшается. В крупных диоп
сидах количество окиси натрия достигает (см. табл. 30 приложения) 0,62%. 
Хрошпинелиды представлены магнезиальными алюмохромитами. Различия соста
вов зерен разных генераций выражены следующим образом: крупные зерна 
первой генерации наиболее магнезиальны, высокоглиноземисты и низкохро- 
мисты; мелкие зерна, ассоциирующие с рекристаллизованными пироксенами 
и оливином (третья генерация) отличаются относительно высокой желези- 
стостью (31,4 против 27,5), снижением количества АЬОз с 44,4 до 28,3% 
и ростом СггОз с 24,8 до 30%, также уменьшается количество NiO.

Синхронность появления определенных минеральных парагенезисов пластиче
ским деформациям пород позволяет провести оценку Р-Г-условий этих событий.
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Рис. 71. Соотношение количеств 
окиси титана и окиси хрома в пиро- 
ксенах разломов Вима (знаки) и 
Оэун(поля)

У — энстатиты; 2 — диопсиды

Рис. 70. Соотношение количеств окиси хрома—окиси алюминия в пироксенах из лерцолитов 
разлома Оуэн (/) и лерцолитовых включений в щелочных базальтах Ассаба, Эфиопия (2) [426]

Поля составов пироксенов: /  — из гарцбургитов Марианского желоба, II — из гарцбургитов Войкаро- 
Сыньинского массива

Значение температуры установления минерального равновесия в рекристал- 
лизованном агрегате, сформировавшемся в ходе деформаций второго этапа, 
определено по Сг—Al-термометру как 1000—1050°С. Температура распада твер
дого раствора энстатит—диопсид, происходившего в течение раннего этапа 
деформаций, составляла 1100° С (по дву пиро ксеновому термометру). Весьма 
близкие значения температур установления аналогичных минеральных равно
весий приводят в своей работе Э. Бонатти и П. Хэмлин, определяющие 
также нижний предел общего давления как 8 кбар [307]. Учитывая, что 
присутствие хрома в системе расширяет поле устойчивости ассоциации оли- 
ВИН+ДИОПСИД+ шпинель, а также принимая во внимание плагиоклазсодержащие 
лерцолиты в верхней части разреза, можно с достаточной долей вероятности 
предполагать, что значения давления не превышали 6 кбар. Оценка величины 
стресса проведена по ширине полос излома, образованных при трансляционном 
скольжении, и размерам необласт [284]. Из определения следует, что де
формации раннего этапа проходили при напряжениях до 0,3 кбар, после
дующего — 1—1,5 кбар.

Таким образом, деформационная структура лерцолитов сформирована при 
следующих условиях: 1) при пластическом течении вещества в условиях суб- 
солидусных температур на глубинах свыше 20 км и низкого стресса (< 0,3 кбар), 
т.е. в режиме установившейся ползучести — стационарного пластического те
чения пород верхней мантии; 2) последующие пластические деформации осу
ществлялись на фоне снижения температуры, общего давления и увеличения 
стрессовых напряжений до 1,5 кбар при движении (подъеме) мантийных масс 
в кору. Аналогичные структуры, составы минералов и закономерности их 
вариаций описаны для лерцолитов разлома Вима [228, 283]. Можно лишь 
отметить высокое содержание окиси никеля в оливинах (до 0,47%) из шпи
нелевых лерцолитов, увеличение железистости и хромистости в шпинелидах 
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плагиоклазовых лерцолитов того же разлома и довольно кислый состав 
плагиоклаза — AnbQb_640 (см. табл. 28, 31, рис. 65).

Валовой химический состав пород не всегда удовлетворительно коррели- 
руется с составом рассмотренных минералов, что, очевидно, обусловлено 
такими причинами, как серпентинизация, грубозернистость породи неравномерное 
распределение пироксенов. Так, в общем анализе породы впадины Уитли с 
типично лерцолитовым минеральным парагенезисом (высокоглиноземистый магне
зиальный шпинелид, глиноземистые, хромистые пироксены и т.д.) определено 
всего 0,49% СаО, т.е. по нормативному пересчету порода содержит менее 
5% диопсида, тогда как количество его варьирует от 10—15 до долей про
цента. Рассмотренный материал наряду с данными по составу акцессорных 
хромшпинелидов (> 40% АЬОз) из пород разлома Вима и Западно-Индийского 
хребта [283] убеждает нас в том, что в этом регионе явно преобладают 
лерцолиты. Более того, из материалов, имеющихся по участкам, разделенным 
сотнями и даже тысячами километров, вытекает вывод о значительном сход
стве составов первичных минеральных парагенезисов лерцолитов, сохраняющих 
такие особенности, как высокое содержание титана и алюминия в пироксенах 
ранней генерации. Исключение составляет обломок лерцолита с биотитом и 
керсутитом (?), встреченный в разломе Вима [344].

Таким образом, первичные минералы лерцолитов Индийского океана обо
гащены ’’базальтоидными” компонентами (алюминием, кальцием, титаном, 
натрием), а относительно высокое содержание хрома в них связано обратной 
зависимостью с содержанием хрома в шпинели. Подобный парагенезис харак
теризует породы как слабо деплетированное мантийное вещество. Это подтвер
ждается также близостью составов минералов рассмотренных лерцолитов и 
лерцолитовых включений в щелочных базальтах Эфиопской системы рифтов, 
в частности района Ассаб (см. рис. 70). Лерцолиты включений рассматри
ваются как слабо истощенный материал [426], и, следовательно, лерцолиты 
разлома Оуэн близки по составу веществу верхней мантии под Африканским 
континентом. На широкое распространение слабо деплетированных ультра- 
базитов на всем протяжении Аравийско-Индийского хребта указывают и много
численные работы предшествующих исследователей, в которых охарактеризо
ваны лерцолиты, в том числе и плагиоклазовые, из разломов Оуэн, Витязь, 
Арго, Мария Целеста. Аналогичный состав имеют и лерцолиты Западно- 
Индийского хребта. Часть анализов этих пород представлена на диаграмме 
СаО—АЬОз—MgO (см. рис. 60), откуда также следует, что в массе они 
менее деплетированы, чем аналогичные породы Атлантики. Все сказанное 
приводит к предположению о сходном составе вещества верхней мантии, оди
наковой степени и направленности его дифференциации в северо-западном сек
торе Индийского океана.

Иной состав имеют лерцолиты и гарцбургиты (с 5—10% диопсида) Восточно- 
Индийского хребта и Западно-Австралийской котловины, ассоциирующие с гра- 
нулитами, габбро-норитами, диоритами, андезитами и щелочными базальтами 
[6, 96]. По данным Г.Л. Кашинцева, П.Л. Безрукова, Г.Б. Рудника, ультра- 
базиты отличаются высокой железистостью оливина и пироксенов. Весьма 
высокая общая железистость пород (/* =  21,7-^27,4) явно B i^ ^ a e t их из 
рассмотренной группы перидотитов западной части Индийского океана, и вы
воды авторов о специфическом составе пород представляются справедливыми.

Габброиды. В Аравийско-Индийском и Западно-Индийском хребтах широко 
распространены клинопироксеновые, клйнопироксен-оливиновые габбро и габбро- 
нориты, часто встречаются метагаббро (амфиболизированное габбро), ферро
габбро и габбро-анортозиты, известны также редкие находки норитов и 
экзотические обломки гранофировых диабазов с жилками кварцевых мон- 
цонитов. Троктолиты, столь характерные для Атлантики, здесь не встречены,



но относительно широко представлены анортозиты. Текстуры, структуры и 
состав пород не отличаются от рассмотренных в Срединно-Атлантическом 
хребте, и разновидности с гнейсовидными или катакластическими деформа
ционными структурами встречаются столь же часто, особенно в габбро- 
анортозитах. Вариации состава плагиоклазов, как правило, широки и в от
дельных образцах (зональные плагиоклазы Ап%0_Ь1 в габбро-норитах), и в разных 
типах пород: в офитовых габбро — Лл60_ 57, в анортозитах — Лл4о_з2> Ап50_42, 
в феррогаббро это обычно андезин. В амфиболизированных разновидностях 
плагиоклаз более кислый — ЛпА0_ 35, и в них же обычно присутствуют два- 
три амфибола, ранний из которых представлен красно-бурой или зелено
бурой роговой обманкой [265, 344 и др.]. Широко представлены акцессорные 
минералы офитовых габбро и габбро-норитов: сфен, циркон, апатит, иногда 
рутил, пирит, ильменит или титаномагнетит. Среди вторичных продуктов 
развиты тальк, хлорит, серпентины, эпидот, цоизит, реже скаполит.

Химические составы габброидов характеризуются низким содержанием ще
лочей — 2,4% Na2<3, до 0,05% КгО, стабильным содержанием SiC>2 при 
широких вариациях окиси алюминия и титана (по данным [8, 48, 49, 
344]). Толеитовый тренд дифференциации в комплексе габброидов проявлен 
предельно четко (оливиновое габбро -» феррогаббро — см. рис. 66) и 
соответствует таковому в Атлантике. В ряду габброидов, судя по имеющимся 
анализам, отсутствуют магнезиальные разновидности, представляющие в полно
дифференцированных сериях ранние продукты дифференциации (в стратифи
цированных разрезах — нижние их части). Это согласуется с отсутствием 
троктолитов и магнезиальных габбро, заставляя предполагать, что эти породы, 
располагающиеся во многих известных разрезах на континентах между ман
тийными перидотитами (лерцолитами, гарцбургитами) и расслоенными более 
железистыми габбро, выпадают из обнаженного на океаническом дне разреза.

Из имеющихся анализов также следует: щелочность габброидов увеличи
вается в метаморфизованных (амфиболизированных) разновидностях, что отме
чалось ранее Ц. Энгель и Р. Фишером. В сравнении с базальтами этого 
региона габброидный ряд представлен более дифференцированными продук
тами (с ранним фракционированием оливина) кристаллизации толеитовой магмы 
[48, 52, 344]. Значительная дифференциация магмы отражена в появлении 
не только феррогаббро с высоким содержанием ильменита, титаномагнетита, 
но и аплитовых жил, секущих габбро. Распределение малых элементов в габбро 
и анортозитах, рассмотренное Ц. Энгель и Р. Фишером, свидетельствует 
о высоких концентрациях Gr, Со, Ni в свежем оливиновом габбро и о 
снижении их количества в метаморфизованных разновидностях. Эти же авторы 
приводят результат определения абсолютного возраста габбро-анортозита К— 
Аг-методом по роговой обманке — 107±13 млн лет (образец драгирован 
в разломе Мария Целеста на пересечении с центральной рифтовой долиной). 
Обсуждать одиночные определения абсолютного возраста пород (включая данные 
[317]), очевидно, преждевременно, поскольку из принятия этих значений следуют 
достаточно серьезные выводы: позднемеловой возраст определен для габбро, 
драгированного на хребте Чейн (на долготе о-ва Мадагаскар) и среднеме
ловой — вблизи осевой долины Аравийско-Индийского хребта.

Заключая описание пород Индийского океана следует еще раз подчеркнуть 
их характерные черты: 1) слабую обедненность лерцолитов базальтоидными 
компонентами, следы интенсивных пластических деформаций в них, в том 
числе и высокоскоростных (при значительном стрессе); 2) четкий толеитовый 
тренд дифференциации габброидов и отсутствие высокомагнезиальных раз
новидностей (последнее, возможно, обусловлено недостаточной изученностью 
вещества); 3) значительную амплитуду вертикальных перемещений ультра- 
базитов и габбро в океанической коре, тектоническое "перемешивание” их 
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с базальтами; 4) присутствие метаморфических пород зеленосланцевой и нижних 
ступеней амфиболитовой фации. Относительно стабильный состав слабо депле- 
тированных лерцолитов в западном секторе Индийского океана и его бли
зость составу включений, характеризующих вещество верхней мантии под 
Северной Африкой, а также составу шпинелевых лерцолитов о-ва Забаргад 
в Красном море [359] позволяют сделать следующее заключение: верхняя 
мантия (ее верхние горизонты) в этом регионе характеризуется однород
ностью состава, по крайней мере в течение кайнозоя (возможно, и ме
зозоя); составы верхней мантии, подстилающей Северную Африку, и ее 
фрагментов, выводимых в океаническую кору при спрединге, очень близки.

Тип пород

Лерцолиты шпи
нелевые

Лерцолиты шпи- 
нель-плагиокла- 
зовые
Гарцбургиты

Серпентиниты 
(по перидотитам)

Дуниты
Верлиты
Пироксениты
Габбро

Габбро-нориты
(в том числе оли-
виновые)
Оливиновое
габбро
Троктолиты

Габбро-анорто
зиты (анортозиты)
Роговообман ковое 
габбро
Амфиболиты

ТИХИЙ ОКЕАН

Район опробования

Разломы Элтанин, Кларион; Филиппинское 
море; рифт Паресе-Вела (разлом Яп)

Разлом Кларион

Разлом Гаррет; 
желоба Марианский, Тонга 
Разломы Бланко, Эквадор, Кларион; 
хр. Математиков; плато Манихики; подня
тие Маккуори
Разлом Гаррет; желоба Марианский, Яп, Тонга
Желоб Тонга
Желоба Марианский, Яп
Разломы Императорский, Меррей, Кларион, 
Нова-Кантон, Элтанин; хр. Математиков; Га
лапагосское поднятие; впадина Хесса*; желоба 
Марианский, Яп, Тонга 
Впадина Хесса, разлом Гаррет, хр. Мате
матиков; желоба Марианский, Яп, Тонга; 
разломы Императорский, Меррей 
Разлом Гаррет; поднятие Маккуори

Впадина Хесса; разлом Гаррет; хр. Мате
матиков; поднятие Маккуори; Марианский же
лоб
Галапагосское поднятие; впадина Хесса; разлом 
Нова-Кантон
Разломы Кларион, Нова-Кантон; желоба 
Марианский, Яп
Разлом Элтанин; хр. Математиков; жело
ба Яп, Тонга

* Впадина Хесса — Галапагосский сегмент спрединга [163].

Литературный исто
чник
[10, 35, 97, 147, 163, 
202, 203]

[202, 203]

[10, 35, 72, 211, 236, 
351, 362]
[147, 293, 363, 469, 
470, 471]

[10, 35, 236, 351, 362] 
[10, 35, 72, 236]
[10, 35, 236]

[10, 35, 72,98, 100, 
147, 163, 211, 212,236, 
293, 447, 469]

[10, 35, 72, 98, 100, 
163,211,212, 236,362]

[362, 471]

[10, 35, 98, 100, 362, 
469, 471]

[10, 35, 98, 147, 211, 
293, 447]

[10, 35, 72, 98, 99, 
469]

Состав третьего слоя коры менее всего изучен в Тихом океане. На огромных 
пространствах океанического ложа к 1983 г. известно всего 8 пунктов на
ходок ультраосновных пород, 10 — габброидов и 1 — амфиболитов, раз
бросанных от 44°с.ш. (разлом Бланко) до 55° ю.ш. (разлом Хизена в системе 
разломов Элтанин) и от 84° з.д. (разлом Эквадор) до 176°з.д. (Императорский 
разлом). Значительно большее количество ультрабазитов, габбро и амфиболитов 
драгировано в желобах Марианском, Яп, Тонга.



Восточно-Тихоокеанское поднятие
Рассмотрим сначала геологические условия залегания и состав пород, дра

гированных в ложе океана. Большая часть глубинных (полнокристаллических) 
пород поднята в разломных зонах, к рифтовым трогам приурочены находки 
в восточной части центральной области Тихого океана, найдены они на хр. Ма
тематиков и в Галапагосском центре спрединга. Структурная характеристика 
крупнейших разломных зон Тихого океана, длительность и многоэтапность исто
рии их развития показаны Ю.М. Пущаровским с соавторами [201].

Ультрабазиты и габбро подняты из участков разломов с различным воз
растом второго слоя океанической коры: а) н е о г е н о в ы м  — вблизи 
рифтовых долин срединных хребтов на расстоянии от десятков до 400 км 
(в разломах Эквадор, Гаррет — 3-я магнитная аномалия (м.а.), Элтанин — 
5-я м.а. Галапагосском поднятии — 5—6-я м.а.); б) п а л е о г е н о в ы м  — 
в разломе Меррей (палеоцен, 22-я м.а.); в) п о з д н е м е л о в ы м  — в области 
спокойного магнитного поля — разломы Императорский, Кларион; г) ра нне 
м е л о в ы м  — также в области спокойного магнитного поля — в разломе 
Нова и на северном склоне плато Манихика. Таким образом, существует 
возможность сравнить составы глубинных пород из участков коры с различным 
возрастом океанического чехла и базальтов, принадлежащих Восточно-Тихо
океанскому поднятию. Морфология различных зон на участках драгирования, 
где встречены ультрабазиты и габбро, характеризуется следующим образом. 
Во всех случаях четко выражены приразломные троговые долины, опущенные 
относительно 5-километровой абиссали на 0,8—1,9 км, и приразломовые 
гребни, поднятые на 0,5—4,5 км, что создает общий перепад высот в рельефе 
от 2 км (разлом Меррей) до 5,1 км (разлом Элтанин). Все разломы на 
западном фланге Восточно-Тихоокеанского поднятия (ВТП), за исключением 
Императорского, имеют резко асимметричное строение с поднятым южным 
крылом. Во впадине Хесса поднято северное крыло. Габбро и ультрабазиты 
встречены исключительно в поднятых блоках, на уступах, крутизна которых 
достигает 30°, а в разломе Элтанин — 45° на глубинах 3000—7200 м. 
Судя по профилям драгирования, выходы этих пород на океаническом дне 
обнажены: 1) в разломе Кларион [147] — в изолированных выходах среди 
базальтов, поскольку к западу и востоку по простиранию разлома от места 
находки, а также вниз и вверх по склону встречены только базальты; 
2) в разломе Элтанин [97] — в стратифицированном разрезе над амфи
болитами, причем габбро драгировано над перидотитами и сменяется вверх 
по склону долеритами и базальтами; 3) во впадине Хесса [98] — троктолиты 
и габбро слагают основание северного склона, тогда как в ее днище залегают 
подушечные базальты, и выше по склону, над габброидами, обнажены ба
зальты. В других случаях в поднятом блоке драгированы либо только об
ломки серпентинизированных перидотитов (разломы Бланко, Эквадор, северный 
склон плато Манихики), либо только габброиды (разломы Императоский, 
Меррей, Нова-Кантон, Галапагосское поднятие). На склоне рифтовой долины 
хребта Математиков серпентинизированные перидотиты, габбро, амфиболиты, 
метагаббро и базальты подняты совместно [469]. В разломе Гаррет гарц-* 
бургиты, дуниты, троктолиты, оливиновое габбро, ильменитовые габбро-нориты 
и базальты драгированы также совместно в днище трансформной долины; 
выше по склону подняты свежие подушечные базальты [362].

В строении этих немногочисленных разрезов океанической коры выявляются 
те же закономерности, что и для Атлантического и Индийского океанов: 
ультрабазиты и габбро нередко расположены на одном гипсометрическом 
уровне с базальтами или даже выше их; в опущенных крыльях разломов 
вскрываются лишь базальты, перекрытые осадками. Только в наиболее мощном



(5,1 км по вертикали), детально опробованном разломе Хизена (Элтанин) 
установлена отчетливая стратификация в расположении пород, здесь же в 
основании разреза вскрыты амфиболиты [97], что усиливает его аналогию с 
относительно полными разрезами офиолитов на континентах. и показывает, 
что мощные тектонические движения, приводящие к усложнению строения 
океанической коры и ее деформации, происходили еще в пределах океани
ческой абиссали [12, 200].

Ультраосновные породы. Изучение структур и состава первичных мине
ральных парагенезисов ультрабазитов проведено на образцах разломов Хизена 
(Элтанин) и Кларион, где поднят сравнительно большой объем этих пород. 
Лерцолиты из разлома Хизена были любезно предоставлены Г.Л. Кашин- 
цевым. Г.Л. Кашинцев и Д.И. Фрих-Хар [97] описывают также гарцбургиты, 
т.е. породы, не содержащие диопсида. Однако распределение пироксенов не
равномерно, и вполне вероятны случайные соотношения минералов в мелких 
обломках.

Лерцолиты разлома Хизена (Элтанин) изменены на 40—80% в результате 
массовой петельчатой серпентинизации и подводного выветривания. Сильные 
вторичные изменения обусловлены диафторическими процессами на океаническом 
дне, включающими и поздние стадии серпентинизации: степень изменений резко 
возрастает в направлении к поверхности обломков и вдоль трещин. В образцах 
относительно хорошей сохранности установлены фрагменты полосчатого распре
деления пироксенов и линейно-плоскостная ориентировка пироксенов и хром- 
шпинелидов. Средние по разным образцам количественные соотношения пер
вичных минералов составляют: 70—75% оливина, 15—20 энстатита, 5—7 диоп
сида и 1—2% хромшпинелида. Вторичные продукты представлены в основном 
волокнистым серпентином в петельчатых прожилках и пластинчато-листоватым 
в ядрах петель, развивающихся по оливину. Во многих образцах, вблизи 
их корки, серпентин насыщен тонкодисперсным магнетитом, иногда с магне
титом развивается брусит (?). Структура пород грубозернистая, переходящая к 
порфирокластической. Размеры основной массы оливиновых зерен достигают 
8—10 мм (Приблизительные определения по реликтам среди серпентина). Таб
лицы энстатита размером 6—8 мм или их скопления с зернами диопсида 
окружены и рассекаются мелкозернистым агрегатом энстатита, диопсида и 
хромшпинелида. Растянутые таблицы диопсида (2—4 мм) рекристаллизованы 
с образованием мелко- и среднезернистых необласт диопсида лапчатой формы. 
В реликтах оливиновых зерен четкие полосы излома (ширина полос 0,1 — 
0,4 и 0,01—0,04 мм) ориентированы субпараллельно границам полос излома 
в крупных энстатитах, вдоль которых развит гранобластовый агрегат эн
статита (размер зерен 0,10—0,30 мм, средний — 0,20 мм) с примесью диоп
сида и хромшпинелида. Полигональные необласты энстатита с четкими гра
ницами свободны от включений (рис. 72). Количество диопсида резко возра
стает в тех случаях, когда рекристаллизации подвержены энстатиты с ла
меллярными структурами распада твердого раствора. Ширина ламеллей диоп
сида веретенчатой формы — 0,03—0,05 мм — сопоставима с размерами узких 
необласт этого минерала, сконцентрированного вдоль границ полос излома 
(см. рис. 72). Образование диопсидовых необласт в зонах максимальной кон
центрации дислокаций внутри энстатитовых кристаллов представляет, по су
ществу, очищение энстатита от примеси кальция, т.е. является продолжением 
процесса распада твердого раствора или происходит параллельно с ним. 
Поскольку температура распада твердого раствора энстатит—диопсид оцени
вается по Сг—Al-термометру в 1100—1050°, представляется правомерным заклю
чение о высокотемпературном около 1000°С, режиме пластической дефор
мации, сопровождавшейся явлениями рекристаллизации. Подтверждением этому 
служит определение температуры установления равновесия в паре необласт



Рис. 72. Рекристаллизация пироксенов в лер- 
цолитах разлома Элтанин. Зарисовки в шлифах 
(образцы Г.Л. Кашинцева)

А — крупное зерно энстатита (ЭН), разбитое 
зоной с полигональными необластами энстатита (ЭНг), 
диопсида (ДИ) и мелкими зернами хромшпинелида 
(ХР); Б  — крупное зерно диопсида (ДИ|), заме
щаемое необластами диопсида (ДИг); 5  — в эн- 
стати те (ЭНО с ламеллями диопсида вдоль границы 
полосы излома развиты необласты энстатита (ЭНг), 
диопсида, переходящего в утолщенные ламелли. и хром
шпинелида

энстатит—диопсид: Т = 960- -̂1000° С. В диопсидах размером 2,5—3,5 мм зоны 
рекристаллизации ориентированы также преимущественно в направлении, парал
лельном границам полос излома оливинов и энстатитов. Здесь полигонально
зернистые структуры необластовых скоплений сравнительно редки. Их сменяют 
разнозернистые (0,05—0,6 мм) агрегаты ксеноморфных зерен с мелкозубчатыми 
границами (см. рис. 72), мелкие зерна с полигональными очертаниями возни
кают именно вдоль зубчатых границ, завершая в данном случае процесс 
полигонизации (рекристаллизации). Хромшпинелид представлен двумя гене
рациями зерен: первая — сравнительно крупные (1,2—2,0 мм) ксеноморфные, 
просвечивающие красно-бурым, коричневым или желтовато-коричневым цветом, 
ассоциируют со скоплениями пироксенов; вторая — мелкие (0,05—0,1 мм) 
субидиоморфные и ксеноморфные зерна оливково-коричневые на просвете распо
ложены в интерстициях среди необластов энстатита и диопсида. Особую 
группу представляют дендритовидные (дактилоскопические) хромшпинелиды на 
периферии энстатитовых зерен, в узких энстатитовых "затеках” среди оливина.

В разломе Кларион ультраосновные породы представлены серпентинитами, 
полностью сохранившими текстуру и структуру грубозернистых перидотитов, 
аналогичных рассмотренным выше (рис. 73). Судя по реликтовым структурам 
и сохранившимся первичным минералам, большая часть образцов относится 
к измененным хромшпинелевым лерцолитам, а единичные — к хромшпи- 
нель-пл&гиоклазовым. Строго псевдоморфное замещение оливина и пироксенов 
позволяет уверенно определить реликтовую порфирокластическую структуру 
пород с линейно-плоскостной ориентировкой минералов, линзовидно-очковыми 
скоплениями баститовых псевдоморфоз по энстатиту, которые обтекала масса 
оливина, теперь полностью серпентинизированного. Цепочки хромшпинелидов 
расположены согласно с удлинением энстатитовых агрегатов. Уплощенная 
форма хромшпинелидов подчеркивает ориентированные протоструктуры. В ряде 
образцов установлено полосчатое распределение баститизированного энста- 
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Рис. 73. Серпентиниты аполерцолитовые с реликтовой порфирокластической структурой (разлом 
Кларион, станция 2498; материалы 28-го рейса НИС ’’Дмитрий Менделеев”)

тита. Количественные соотношения первичных минералов, восстановленные по 
псевдоморфозам, варьируют для разных образцов: оливин — 65—85%, эн- 
статит — 15—35%, хромшпинелид — 1—2%. Диопсид по вторичным про
дуктам, форме зерен определяется менее уверенно, в серпентините по шпи- 
нель-плагиоклазовому лерцолиту он сохраняется неизмененным. Вторичные 
минералы: волокнистые, листоватые, пластинчатые серпентины, бастит, гидро
тальк, гидрогроссуляр (по плагиоклазу), магнетит, маггемит, гематит, гётит 
и гидрогётит. В оптической ориентировке крупнотаблитчатых баститов отра
жены все особенности деформационных структур энстатитов: субпараллельно 
или веерно-ориентированные полосы излома (шириной 0,1—0,5 мм), изгибы 
трещин спайности, приуроченность необластов к границам полос излома, а 
также блоковые и субзерновые структуры, декорированные магнетитом, с 
размером субзерен 0,08—0,15 мм. В псевдоморфозах по крупным энстатитам 
сохраняются тени структур распада с пластинчато-веретенчатыми ламеллями 
диопсида, замещенными бледно-зеленым изотропным минералом. Все эти следы 
высокотемпературных перестроек энстатитов наблюдаются только в баститах 
ранней генерации. Акцессорные хромшпинелиды представлены двумя типами 
зерен: 1) крупные ксеноморфные, просвечивающие красно-бурым цветом, ассо
циированные с агрегатом баститизированного энстатита; 2) мелкие дендритовид
ные, приуроченные к периферии крупных таблиц баститизированного эн
статита.

Таким образом, несмотря на полную серпентинизацию пород, в них сохранились 
структурные и вещественные свидетельства ранней истории их формирования. 
Это касается в первую очередь следов остаточных деформаций в псевдоморфозах 
по энстатиту — полос излома, необласт, субзерен, а также линейно-плоскостных 
ориентировок минералов и их агрегатов, позволяющих судить об условиях об
разования основного мотива структур и ряда минеральных парагенезисов: во вре
мя высокотемпературных пластических деформаций в условиях верхней мантии, при 
умеренном—низком стрессе (исходя из размеров необласт и ширины полос 
излома) [417].



Рассмотренные составы, структуры и намеченная история ранних этапов фор
мирования пород характерны для подавляющего большинства изученных образ
цов. Сланцеватые разновидности здесь полностью отсутствуют. Это обстоятельство 
и тот факт, что, кроме минералов группы серпентина и окислов железа, практи
чески нет других вторичных образований (амфиболов, талька, хлоритов, кар
бонатов и др.), свидетельствуют о принадлежности рассмотренных образцов 
тектонически однородному блоку ультрабазитов, не испытавшему гидротермально
го метаморфизма в локальных разломных зонах. Практически полная гидра
тация пород проходила в два этапа: степень изменения на раннем этапе мас
совой псевдоморфной серпентинизации (без образования магнетита) составляла, 
судя по реликтовым структурам, не более 70%; следующий этап низкотемпе
ратурных изменений проходил на океаническом дне при участии морской воды и вы
разился в дальнейшем замещении оставшихся первичных силикатов серпентина
ми, выносе железа из ранних серпентинов и отложений его в виде тонкодис
персного магнетита и маггемита с последующим образованием гидроокислов 
железа и глинистых минералов по серпентинам. Эти процессы обусловили не
равномерную, пятнистую окраску пород зеленого, вишневого, серого и черного 
цвета. Значительную продолжительность второго этапа можно оценить по тому 
факту, что ядра железо-марганцевых конкреций с толщиною корки до 1,5 см пред
ставлены аналогичными серпентинитами. Формирование подобных корок в данном 
регионе происходило 10—20 тыс. лет назад. Именно в это время при взаимо
действии с морской водой был окончательно сформирован состав минеральных 
ассоциаций драгированных ультрабазитов, определяющий их общий химизм, что 
необходимо учитывать при рассмотрении валовых химических анализов ультраос- 
новных пород.

Химические составы серпентинитов разлома Кларион прекрасно иллюстри
руют это положение. В десяти анализированных образцах все железо присутст
вует только в окисной форме. Количество окиси кальция неизменно составляет 
0,49%, так как этот окисел не входит в состав серпентинов и выносится из по
роды (см. рис. 60). Количество АЬОз, вероятно, приближается к содержанию 
этого окисла в неизменной породе, варьируя от 0,73 до 3,50%, поскольку он 
остается в баститах и хромшпинелидах. Явно повышено против обычного в пе
ридотитах офиолитовой ассоциации количество Na20 (0,17—0,51%, наиболее час
то — 0,42%), и его содержание прямо коррелируется с количеством гигроскопи
ческой воды — 1,67—3,43% (при 12% конституционной Н20). Такая же законо
мерность, отражающая аллохимический характер низкотемпературных изменений 
и активное участие морской воды в этих процессах, установлена для серпен- 
тинизированных ультрабазитов Марианского желоба [35]. Следствием аллохими- 
ческого метаморфизма является также сдвиг Fe/Mg-отношения в сторону уве
личения железистости, и, таким образом, прямая интерпретация количественных 
измерений этих окислов привела бы к выводу о высокой железистости исходных 
пород: 100 FeO*/(FeO*+MgO) = 11,8-Н5,9. Поэтому представления о первичном 
составе пород основываются на результатах микрозондовых определений релик
товых энстатитов, диопсидов и хромшпинелидов, а также на микроструктурных 
наблюдениях (см. табл. 32—34 приложения).

Энстатиты имеют железистость 9,3—9,5, содержание АЬОз в них варьирует от 
3,28 до 3,73%, Сг2Оз — от 0,81 до 1,04%, СаО — от 1,73 до 1,91%. В диоп
сидах с железистостью 8,5—9,1 содержания окиси алюминия и хрома более высо
кие: соответственно 4,19—4,97 и 1,38—1,60%; максимальное количество окиси 
хрома установлено в ламеллях диопсида из энстатита. Содержание ТЮ2 в диоп
сиде не превышает 0,11%, Na20  — 0,19%. Акцессорные хромшпинелиды имеют 
высокие содержания АЬОз — 37,2—38,8% при количестве Сг2Оз 31,0—31,2%; сниже
ние АЬОз до 27,4% и рост Сг2Оз до 40,5% наблюдаются в хромшпинелидах, 
ассоциирующих с гидрогроссуляровыми псевдоморфозами по плагиоклазу (см.



табл. 34 приложения). Соответственно их железистость 100 Fe2+/(Fe2+ + Mg2+) ме
няется от 33,1 до 41,6. Рассмотренный состав реликтов первичных минералов 
серпентинитов (без плагиоклаза) разлома Кларион аналогичен составам пироксе- 
нов и хромшпинелидов лерцолитов разлома Элтанин (см. табл. 32—34 приложения). 
В шпинелидах последних немного ниже содержание окиси хрома (на 1—2%) и 
соответственно выше количество окиси алюминия. Вследствие значительно лучшей 
сохранности первичных минералов в этих породах прекрасно прослеживается 
тенденция снижения окиси хрома и алюминия в необластах пироксенов (см. рис. 
68—70).

В гарцбургитах разлома Гаррет [362] состав минералов в целом близок рас
смотренному: пироксены, сосуществующие с оливином Fa9 2 _ 9,6» богаты окисью 
хрома (в энстатитах — 0,4—0,1% Сг20 5, в диопсидах — 1,0—1,5%) и сравнительно 
бедны АЬОз (около 2,5% в энстатитах); хрошпинелиды отличаются повышенной 
хромистостью — 100 Cr/(Cr -I- Al) = 404-45 против 33—36 в хромшпинелевых 
лерцолитах разломов Кларион и Элтанин (см. табл. 34 приложения).

Общие представления о составе мантийных ультрабазитов Центральной Па- 
цифики дополняют находки в районе хр. Математиков [469] и разломе Эквадор 
[293]. В обоих случаях описаны сильно серпентинизированные породы, но, судя 
по характеристикам акцессорного хромшпинелида в серпентинитах на хребте 
Математиков: Сг(Сг -I- А1) = 0,4; Mg (Mg + Fe) = 0,644-0,70, можно с большой 
долей вероятности предполагать аполерцолитовую природу этих пород, тогда как 
в разломе Эквадор подняты, скорее всего, апогарцбургитовые серпентиниты. 
Количество АЬОз в общем составе этих пород составляет 1,62%, СаО — 0,26%.

Таким образом, в пределах обширных пространств ВТП большая часть срав
нительно представительных по объему находок мантийных ультрабазитов пред
ставлена лерцолитами и аполерцолитовыми, апогарцбургитовыми серпентинитами, 
преимущественно шпинелевыми и редко шпинель-плагиоклазовыми. Реликтовые 
структуры этих пород полностью сопоставимы со структурами лерцолитов, 
сформированных при высокотемпературных пластических деформациях в верхней 
мантии. Вывод о том, что деформационные структуры лерцолитов образованы 
до перемещения их в кору, подтверждается прямыми наблюдениями: в одном 
из образцов, драгированных в разломе Кларион, жилка крупнозернистого габ
бро с резкими контактами пересекает линейно-плоскостные деформационые струк
туры.

Габброиды. Среди драгированных образцов породы габброидной серии состав
ляют большой объем и представлены полнее, нежели перидотиты.

В разломе Кларион поднято клинопироксеновое, оливиновое габбро и пегма- 
тоидные такситовые габбро, варьирующие по составу от меланократовых иль- 
менитовых, амфиболсодержащих до лейкократовых габбро-анортозитов [203]. 
Двупироксеновое габбро предположительно определяется по тальковым псевдо
морфозам на месте ортопироксена (?). Структуры пород разнообразны: мелко
среднезернистые, полосчатые с упорядоченной ориентировкой призм плагиоклаза 
в плоскости полосчатости, изотропные грубозернисто-таблитчатые шлирово- 
такситовые, пегматоидные со столбчатыми призмами плагиоклаза и роговой 
обманки. Во всех разновидностях, за исключением меланократовых мелко
тонкозернистых шлиров в такситовом габбро, кристаллизация осуществлялась по 
схеме плагиоклаз — клинопироксен (± оливин ±  ортопироксен?) — ильменит 
(редко титаномагнетит) ± роговая обманка. Весьма характерны сложные, иногда 
графические структуры прорастания клинопироксенов почти одинакового соста
ва, аналогичные описанным Дж. Канном в хр. Палмер [90]. В меланократовых шли
рах, представляющих собой продукты кристаллизации осадочного рудно-силикат
ного расплава, первыми образовались клинопироксены и оливин, затем плагиоклаз 
и ильменит. Вариации состава клинопироксенов в целом умеренные, все они пред
ставлены высококальциевыми авгитами с железистостью 18,4—27,4, и только в



Рис. 74. Составы пироксенов, амфиболов и плагиоклазов из габбро разломов Кларион (1—3) 
и Нова (4—5)

Составы минералов приведены в табл. 35, 36
Ст. 2498: / — обр. 28/1, 22; 2. 3 — обр. 20/3; ст. 2503: 4 — обр. 2/1; 5 — обр. 2/3
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клинопироксенах из габбро

Уел. обозначения см. на рис. 74

пегматоидном рудном габбро железистость авгита достигает 36,4 (рис. 74, см. 
табл. 35 приложения). Количество ТЮг в авгитах прямо коррелируется с их же- 
лезистостью, варьируя от 0,55 до 1,13%, количество СггОз незакономерно меняется 
от 0,09 до 0,30%, ЫагО — от 0,38 до 0,59% (рис. 75). Состав плагиоклазов 
меняется в узких пределах — A n ^ s i-  В рудном габбро с железистым авгитом 
ассоциирует наиболее кислый плагиоклаз — Ап44 (см. табл. 36 приложения, 
рис. 74). Отсутствие зональности в плагиоклазах (в редких случаях слабое — 
на 1 —2 % анортитовой молекулы — снижение основности плагиоклаза в краях 
крупных зерен), близость составов крупных и мелких зерен плагиоклазов и 
наряду с этим пегматоидные, такситовые структуры пород, присутствие пост
магматической роговой обманки и рудно-силикатных сегрегаций, инъецируемых 
остаточными расплавами, также насыщенными рудными, свидетельствуют о крис
таллизации их на малых глубинах с участием летучих компонентов и в то же 
время при медленном остывании. Ильменит, содержащий 43,4—51,3% ТЮ2, при
сутствует во всех образцах, и только в самых поздних порциях габбро он 
ассоциирует с титаномагнетитом (10,9% ТЮг). Аналогичные структуры и состав 
минералов имеют габброиды разлома Нова, где, однако, ббльшую долю драгиро



ванных габброидов составляют массивные габбро-долериты и мелкозернистое 
габбро с офитовыми структурами, иногда кварцсодержащие (до 5%).

Метаморфические изменения, проявленные неравномерно, выражены замеще
нием клинопироксенов буро-зеленой роговой обманкой, затем амфиболами акти- 
нолит-тремолитового ряда. Оливин и ортопироксен (?) полностью оталькованы. 
Хлоритизация, эпидотизация темноцветных минералов и соссюритизация плагио
клазов наблюдались в катаклазированных разностях, образованных в зонах тек
тонических подвижек. Смектитизация пироксенов, замещение их гидроокислами 
железа и цеолитизация плагиоклазов происходили на океаническом дне.

Общий химический состав габбро разломов Кларион и Нова характеризует
ся широкими вариациями железистости (от 21,9 до 54,8), в разновидностях с боль
шим количеством ильменита она достигает 75,6 [202]. Так же сильно варьирует 
содержание ТЮг, составляя в основном 0,24—2,11%, в меланократовых габбро — 
1,84%, авгит-роговообманковых габбро разлома Нова — 2,11%. В такситовом 
рудном габбро количество TiCh поднимается до 3,99—7,99%. Содержание ще
лочей составляет в среднем около 3% при вариациях ЫагО от 1,93 до 3,63%, 
КгО — от 0,14 до 0,43%; эти числа хорошо коррелируются с андезин-лаб- 
радоровым составом плагиоклаза. В целом суммарное содержание щелочей, 
а также КгО несколько повышено в сравнении с габбро Срединно-Атланти
ческого хребта [401]. На диаграмме AFM (см. рис. 66) отчетливо выражен 
толеитовый тренд дифференциации габбро: фигуративные точки составов пород 
располагаются параллельно стороне треугольника FeO'—MgO'. Вместе с тем на 
уровнях около 60% MgO' намечается сдвиг в сторону щелочных составов. 
Сопоставление состава рассмотренных ф р а г м е н т о в  разреза с габбро других 
районов ВТП представляется важным для создания полной геологической кар
тины габбровых разрезов в этом регионе. Петрографические и химические 
характеристики габбро приведены для габбро-норитов, клинопироксеновых, 
роговообманковых габбро разломов Императорского и Меррей [212], троктоли- 
тов, габбро-норитов, клинопироксеновых габбро впадины Хесса в Галапагосской 
зоне спрединга [100], хр. Математиков [469], разлома Гаррет, где известны 
также плагиоклазовые дуниты, оливиновое габбро [362], а также троктолитов и 
анортозитов Галапагосского поднятия [293].

Наиболее полный разрез габброидной серии, включающий самые ранние 
продукты дифференциации, представлен образцами разлома Гаррет: дуниты — 
плагиоклазовые дуниты — троктолиты — оливиновое габбро (габбро-норит) — иль- 
менитовое габбро. В этом ряду составы минералов меняются соответственно: 
оливин Faи ,2—11,6 “■ FaU4 — /д 16_ !8; энстатит FsX3_ l4 -* / s 13__15 — Fs473 (ильмени-
товое габбро); плагиоклаз — от Лп71__78 в троктолитах до Апъ9_ 4 , в ильменитовом 
габбро; рудный минерал — от высокохромистого шпинелида в дунитах и трокто
литах до ильменита в габбро с керсутитовой роговой обманкой [362]. Глу
бинные части габброидного разреза, представленные магнезиальными низкоще
лочными малотитанистыми (0,21—0,27%) троктолитами, вскрыты также вблизи 
активных зон спрединга во впадине Хесса и Галопагосском поднятии. Здесь 
разрез "наращивается” габбро и габбро-норитами, сопоставимыми по железистости 
и щелочности с наиболее низкожелезистыми габбро разлома Кларион (см. рис. 66).

Вывод о том, что этот разрез сформирован в результате глубоко прошедшей 
дифференциации толеитовой магмы [100], относится, на наш взгляд, ко всем 
известным находкам в восточной области центральной части Тихого океана: 
габброидные серии хр. Математиков представляют собой продукты кристаллиза
ции относительно железистой фракционированной магмы; весь ряд габброидов 
разлома Гаррет, по мнению Р. Хеберта с соавторами, — типичная серия маг
матических кумулятов; на Галапагосском поднятии состав рудных акцессориев 
варьирует от хромшпинелида в троктолитах до ильменита в анортозитах, что 
сопоставимо с наиболее полно дифференцированными разрезами расслоенных се



рий. Общая направленность толеитовой дифференциации видна на примере фрак
ционирования компонентов в минералах габбро разлома Кларион и хр. Ма
тематиков: рост железистости темноцветных минералов сопровождается увели
чением окиси титана в клинопироксенах и увеличением альбитового компо
нента в плагиоклазах. Конечные продукты дифференциации обогащены окисью 
титана, фиксированной в ильмените, и надо признать, что для разных участков, 
разделенных огромными расстояними — разлом Нова—разлом Кларион—Гала
пагосское поднятие—разлом Гаррет — ильменит является характернейшим мине
ралом габбро (его поздних порций кристаллизации).

Габброиды разломов Императорского и Меррей, судя по их валовому хи
мическому составу, представляют собой продукты кристаллизации сильно фрак
ционированной толеитовой магмы, обогащенной железом и щелочами (см. рис. 66). 
Формирование габброидов в общем синтезированном разрезе относится к поздним 
этапам кристаллизации, завершающейся образованием феррогаббро. Таким обра
зом, в третьем слое коры Тихого океана обнажены фрагменты глубоко диф
ференцированного габбрового разреза, который по набору петрографических 
разновидностей пород и направлености эволюции их составов сопоставим с 
определенными разрезами габбровых серий офиолитов в складчатых областях 
континентов.

Рассмотренный материал также показывает, что строение многих ультра- 
базит-габбровых разрезов тектонически нарушено: с аполерцолитовыми серпен
тинитами разлома Кларион и хр. Математиков ассоциируют относительно же
лезистые габброиды, представляющие собой поздние продукты дифференциации 
магмы, тогда как магнезиальные габбро или троктолиты, обычно контакти
рующие с перидотитами в полных разрезах офиолитов, здесь отсутствуют. Это 
утверждение, может быть, обусловлено отрывочностью наших знаний о геологи
ческом строении изученных участков, однако оно косвенно подтверждается 
наличием габбровых брекчий и милонитизированных метагаббро в районе хр. Ма
тематиков, образование которых явно связано с тектоническими движениями. 
Рассланцованные, актинолитизированные долериты и катаклазированное габбро 
с зеленосланцевыми изменениями встречены в разломе Кларион, что также отра
жает распространенность внутрикоровых деформаций. Яркий пример разноглу
бинных движений в океанической коре — уникальная находка амфиболитов в 
основании лерцолит-габбрового разреза в системе разломов Элтанин. Г.Л. Ка- 
шинцев и В.В. Жданов показали, что эти породы образовывались в результа
те двухстадийного метаморфизма низконатровых базальтов и долеритов в ус
ловиях зеленосланцевой и эпидот-амфиболитовой фации метаморфизма [99].

Западная окраина Тихого океана
Ультрабазиты, габбро и амфиболиты драгированы в глубоководных желобах 

Марианском, Яп, Тонга [10, 35, 72, 211, 236, 283, 351] и только одна находка 
лерцолита и габбро (несколько обломков) известна в рифтовой зоне интраду- 
гового спрединга в Филиппинском море [10, 35]. Прежде чем перейти к характерис
тике пород, кратко остановимся на основных этапах геологического развития 
той части Филиппинского моря, где были сделаны основные их находки.

Дно Филиппинского моря имеет гетерогенное строение с разновозрастными 
участками коры во впадинах и островных дугах. Геологические, петролого- 
геохимические исследования здесь проведены наиболее детально [35, 271,452 и др.].

В восточной части Филиппинского моря на хребте Кюсю-Палау в позднем 
эоцене—олигоцене накапливались вулканиты "островодужного” типа — толеиты, 
обедненные хромом, титаном, цирконием, ванадием, редкие известково-щелочные 
андезиты и сопутствующие им породы. Западнее этого хребта расположен бас
сейн Паресе-Вела, раскрытие которого происходило в позднем олигоцене—раннем



миоцене с излияниями примитивных толеитовых базальтов (тип^ MORB). В За
падно-Марианском хребте, ограничивающем бассейн Паресе-Вела с запада, остро- 
водужный вулканизм, аналогичный вулканизму хребта Кюсю-Палау, был проявлен 
в среднем миоцене. Собственно Марианский хребет с активным островодуж- 
ным магматизмом в четвертичное время отделен в своей южной части от Запад
но-Марианского хребта прогибом, заложившимся в начале плиоцена. Так же как 
и в бассейне Паресе-Вела, магматизм этой интрадуговой зоны спрединга имеет 
примитивный толеитовый состав.

Полный набор пород офиолитовой ассоциации драгирован на внешнем склоне 
островных дуг на глубинах: в Марианском — 10,7—10,2 и 8,4—8,1 км, Яп — 7,4—
7.1 км, Тонга — 7,9—5,6 км. Вместе с ультрабазитами и габбро в Марианском 
желобе драгированы вулканогенные породы серии марианит—бонинит, выше по 
склону подняты долериты и базальты. Абсолютный возраст (К—Аг-метод: роговые 
обманки и общий состав) долерита Марианского желоба, горнблендита и габбро- 
норита желоба Яп определен в 20—33 млн лет, возраст тоналита хребта Кюсю- 
Палау — 37,5±2 млн лет [35]. Принимая эти числа, мы, таким образом, утверж
даем одновозрастность части пород фундамента олигоцен-эоценовой и четвертич
ной (постплиоценовой) островных дуг. Более того, в основании островного 
склона желоба Яп и на одноименном острове залегают амфиболиты, изотопные 
равновесия в которых устанавливались в периоды 80—90 (ядра роговых обманок) 
и И —13 млн лет назад (каймы). Следовательно, базальты фронтальной дуги 
изливались в четвертичное время на толщу разновозрастных пород, включающую 
в том числе и фрагменты офиолитового разреза, синхронные по возрасту оли- 
гоценовому островодужному вулканизму хребта Кюсю-Палау.

Ультраосновные породы. Лерцолиты рифтовой зоны Паресе-Вела имеют дефор
мационную гнейсовидно-очковую структуру: в массе серпентинизированного оливи
на растянуты агрегаты крупных зерен энстатита с изогнутыми ламеллями ди
опсида, сопровождаемые необластами обоих пироксенов и частично рас крис
таллизованным диопсидом. Согласно с ними ориентированы цепочки уплощенных 
зерен оливково-зеленоватого ксеноморфного хромшпинелида. Пироксены высо
коглиноземистые и умеренно хромистые (см. табл. 32, 33 приложения): энстатит — 
/  = 10,4-г-10,7, АЬОз — до 4,3%, Сг2Оз — до 0,65%; диопсид — /  = 9,8-М0,0, содер
жит те ке окислы в количестве до 6,21 и 1,08%. Высокомагнезиальный шпинелид 
отличается весьма высоким содержанием окиси алюминия (52,17%) и низким 
(14,87%) окиси хрома (см. табл. 37 приложения).

Гарцбургиты, драгированные в основании островного склона Марианского 
желоба в интервале глубин 8,400—8,100 м (принадлежащие фундаменту островной 
дуги [35]), имеют иной состав и структуру. Гарцбургиты представлены двумя раз
новидностями: 1) сильно серпентинизированными грубозернистыми, массивны
ми, с дендритовым акцессорным хромшпинелидом по краю энстаТитовых зерен 
(рис. 76); 2) слабо серпентинизированными порфирокластическими, с линейно
плоскостной структурой минералов и субгедральным хромшпинелидом. Оба типа 
по составу отвечают породам, предельно обедненным алюминием, кальцием, 
титаном и натрием. В них отсутствует диопсид: оливин Fa% 4_ 8 9 и энстатит Fs =  7,9—
8.2 с низкими содержаниями АЬОз = 1,2—1,3%, СаО = 0,8—1,0%, следами титана 
и сравнительно высоким содержанием Сг2Оз = 0,52—0,70% ассоциируют с высоко
хромистым шпинелидом — Сг2Оз = 50,3—54,2% (см. табл. 32, 33, 37 приложения; 
рис. 61—65). При очень низком содержании алюминия в энстатитах и малом 
количестве анализов не представляется возможным оценить вариации состава 
минералов различных генераций, однако все же намечается тенденция умень
шения количеств окиси алюминия и окиси хрома при слабом росте желези- 
стости от центра зерен к их краевым частям (см. рис. 62). Подобный парагенезис 
высокомагнезиальных оливина и энстатита, крайне обедненного алюминием, 
кальцием, титаном, с высокохромистым шпинелидом характерен также для
П .Зак. 1091 iAi



Рис. 76. Дендритовидный хромшпинелид в краю крупного зерна энстатита (гарцбургит из Ма
рианского желоба, обр. 1403-19)

С в е т л о е  — С гК  си

гарцбургитов желоба Тонга и гарцбургитов некоторых крупнейших офиолитовых 
аллохтонов западной оокраины Тихого океана — Новой Гвинеи [345] и Новой 
Зеландии [456], а также для желоба Тонга (см. рис. 61, 62). Относительно высокое 
содержание окиси хрома (0,5—0,7%) в энстатитах по сравнению с реститовыми 
гарцбургитами других регионов коррелируется в данном случае с весьма высокой 
хромистостью шпинелида, и это дает основание предполагать обогщенность 
хромом мантийного субстрата, бывшего источником формирования этих пород.

По данным петроструктурного анализа, структура гарцбургитов Марианского 
желоба формировалась при внутри кристаллическом трансляционном скольжении, 
сопровождавшемся слабой синтектонической рекристаллизацией, при Т = 105(Н- 
-^850° и стрессе <  0,3 кбар [284]. На эти структуры локально (установлено в 
отдельных образцах) наложилась синтектоническая рекристаллизация, обусловлен
ная межзерновым скольжением, с образованием тонкозернистого гранобластово- 
го оливина по границам крупных зерен. Величина стресса здесь оценена в 
1,5—2 кбар, и, наиболее вероятно, она характеризует условия движений в коре. 
Явления рекристаллизации, очевидно, нередки в ультрабазитах желобов. Свежие 
гарцбургиты с гранобластовой структурой, полосчатые, с четкой уплощенностью, 
переходящей в сланцеватость, описаны в желобе Тонга [351].

В общем химическом составе даже слабо серпентинизированных гарцбургитов 
количество А12Оз не превышает 0,4%, СаО — 0,3%, данные о еще меньших 
количествах этих окислов приведены в работах [211] и Р. Фишера, Ц. Энгель. 
Высокие содержания окиси хрома и никеля варьируют в пределах 0,36—0,59 и 
0,17—0,28% соответственно. Количество щелочей в анализированных породах опре
деляется не только их первичным составом, но и степенью серпентинизации. 
Установлена прямая корреляция количества Na20  со степенью окисленности 
железа в породе и количеством несвязанной воды: при полной серпентинизации 
все железо переходит в окисную форму, а гигроскопическая вода сорбируется



в структурно ’’рыхлых низкотемпературных серпентинитах (?), среди которых опре
делено и рентгеноморфное вещество” [35].

Кроме гарцбургитов, в желобах встречены также дуниты, верлиты и плагиоклазо- 
вые лерцолиты. Судя по относительно высокой железистости некоторых дунитов 
(f  — 14), а также платноклазовых лерцолитов (f  — 12,3), составам минералов и 
их структурам, эти породы принадлежат нижним частям габброидного разреза. 
К ним же, очевидно, относятся метаморфизованные верлиты и вебстериты желоба 
Яп и верлиты желоба Тонга.

В плагиоклазовых лерцолитах остаточные деформации в минералах отсутст
вуют, структура определяется резко ксеноморфным (’’интеркумулятивным”) обли
ком пироксенов и плагиоклаза, замещенного гидрогроссуляром, которые цементи
руют субидиоморфные короткопризматические уплощенные кристаллы оливина. 
Диопсид часто образует скелетные ойкокристаллы, насыщенные включениями 
оливина. Оптическая ориентировка оливина Fa^A_ 9̂  резко отлична от таковой 
в гарцбургитах: удлинение кристаллов совпадает с максимумом Nm = [001], ко
торый лежит в плоскости уплощенности перпендикулярно слабому максимуму 
Ng = [100]. Подобная ориентировка, не воспроизводящаяся при деформациях, 
могла возникнуть при движении оливиновых кристаллов в небольшом количестве 
расплава. Энстатит с железистостью 8,9—9,1 содержит до 0,13% ТЮ2, что отличает 
его не только от гарцбургитового, но и от лерцолитового парагенезиса в рифте 
Паресе-Вела. Составы ксеноморфного диопсида (ойкокристов) и диопсида, обра
зующего каймы вокруг энстатитов и плагиоклазов, резко различаются: в каймах 
железистость — до 15,6 против 7,1, увеличено количество АЬОз до 6,28% и 
понижено Сг2С>5, NiO, ТЮ2. Содержание ТЮ2 0,21—0,30% — постоянно выше, 
чем в энстатитах (см. табл. 33 приложения).

Таким образом, в основании островных склонов желобов наряду с предельно 
деплетированными гарцбургитами со структурами высокотемпературных пласти
ческих деформаций присутствуют плагиоклазовые лерцолиты, представляющие со
бой магнезиальные продукты ранних стадий дифференциации толеитовой магмы.

Габброиды. Среди габброидов, драгированных в желобах, выделены троктолиты, 
оливиновые габбро, габбро-нориты, диопсид-анортитовое габбро, Ti-феррогаббро, 
роговообманковое габбро и их метаморфизованные аналоги.

Основная масса габброидов, драгированных в Марианском желобе, харак
теризуется высокой магнезиальностью, максимальной в троктолитах и оливиновых 
габбро и несколько меньшей в оливиновых габбро-норитах: FeO*/MgO = 0,2-̂ - 

-Н),3 и 0,6 соответственно; низким содержанием окиси титана — 0,08—0,13% и край
не низким — суммы щелочей — 0,16—0,55% [35]. Типичные парагенезы троктоли-
тов: /ч7|3_|4 + Ап96_ 90 ±  диопсид ± хромшпинелид (Сг2Оз — 41,2%; А12Оз — 1,7%,
/ =  60); габбро: Ап90_ 70 + диопсид/ = 20 ± ортопироксен + титаномагнетит; габ
бро-норитов: ортопироксен/  = 15-г 20 + клинопироксен/  = 20-J-25 -I- Ап90_ 70±  оли
вин ± роговая обманка + титаномагнетит. Близкий состав имеют оливиновые 
габбро-нориты Япского желоба, обладающие в ряде случаев полосчатой текстурой, 
которая обусловлена чередованием лей ко- и меланократовых участков.

Другая группа габброидов, относительно многочисленная в Япском желобе, 
представлена более железистыми габбро-норитами (FeO*/MgO = 1,5-М ,6), иногда 
с повышенным содержанием ильменита и(или) титаномагнетита, а также кварцсо
держащими разностями. В них типичны офитовые и субофитовые структуры, высо
кая железистость пироксенов — орто- до 30—35, более кислый плагиоклаз — 
Ап55_ 4 о, иногда зелено-бурая роговая обманка. Количество ТЮ2 в породе со
ставляет 0,51—1,27%, суммы щелочей — 1,62—2,66%. Вторичные изменения прояв
лены в габбро неравномерно и связаны с участками дробления, катаклаза: это 
актинолитизация (на ранних стадиях — образование роговых обманок), хлоритиза- 
ция, образование минералов эпидот-цоизитовой группы, пренита, талька.

Габбро, драгированные в рифтовой зоне Паресе-Вела, севернее находки шпи



нелевого лерцолита, содержат коричневую титанистую роговую обманку (ТЮг— 
4,25), обрастающую буро-зеленой (ТЮг— 1,27), титан-авгит с каймой диопсида, 
плагиоклаз Лп75_ 70 и ильменит. Минералы этого габбро и габбро-норита, об
ломки актинолитизированного габбро присутствуют в тектонической брекчии, 
поднятой в этой же зоне [35].

В целом фигуративные точки составов габброидов располагаются на диаграм
ме AFM соответственно толеитовому тренду дифференциации, представляя по
роды, значительно обедненные щелочами относительно большинства габброидов 
ложа Тихого океана, включая ВТП (см. рис. 66). Нет оснований утверждать, что 
в данном случае значительная степень дифференцированности — от троктолитов 
с хромшпинелидом и плагиоклазовых лерцолитов до офитовых габбро-норитов 
с ильменитом—титаномагнетитом — связана с эволюцией расплава (фракционной 
кристаллизацией и т.д.) в едином магматическом очаге и относится к единому 
разрезу. Скорее здесь присутствуют разновременные образования, что и подчер
кивал Н.Л. Добрецов, выделяя ’’офиолитовое” и ’’неофиолитовое” габбро [35]. 
Приведенная характеристика ультраосновных и габброидных пород, драгиро
ванных в желобах и интрадуговой зоне спрединга, а'также некоторые особен
ности геологического строения океанической окраины позволяют сделать ряд выво
дов: 1. Система краевое море—желоб является областью, где на поверхность дна 
выведены мантийные ультрабазиты с предельно резкой контрастностью состава 
по степени их деплетирования: гарцбургиты в основании островного склона же
лобов, лерцолиты в интрадуговой зоне спрединга Паресе-Вела. Ситуация, описана 
для Филиппинского моря, не уникальна: в Карибском бассейне — в желобе 
Пуэрто-Рико — драгированы гарцбургиты, аналогичные Марианским и Тонга, 
а в Каймановом троге — рифтовой зоне — шпинелевые лерцолиты.

2. Контрастность состава, характерная для перидотитов со структурами пласти
ческого течения (пород, не прошедших полного плавления при отделении базаль- 
тоидного расплава), столь же типична в этой области и для базальтоидных выпла
вок. Здесь выделяются две устойчивые ассоциации: с лерцолитами пространст
венно ассоциируют примитивные толеитовые афировые и слабо порфировые 
(плагиоклаз ±  клинопироксен) базальты, полностью сопоставимые с толеитами сре
динно-океанических хребтов [452]. Над гарцбургитами же в разрезе островного 
склона желоба располагаются не только диабазы и толеитовые базальты, но также 
мощные толщи толеитов островодужного типа, резко обедненных перечисленными 
выше элементами, двупироксеновых андезито-базальтов и породы серии мариа- 
нит—бонинит — лавы, насыщенные вкрапленниками энстатита, клиноэнстатита 
(оливина, пироксена), с хромшпинелидом и кислым стеклом, обогащенные хро
мом и обедненные титаном.

Все эти породы и в интрадуговом разломе, и в основании островной дуги, 
как было показано выше, разновременны, но тем не менее подобная закономерная 
структурная приуроченность названных ассоциаций существует. Разновозрастность 
пород в этих ассоциациях при наличии явных горизонтальных перемещений масс 
в океанической коре, обусловленных интрадуговым спредингом (многократным) 
и общей миграцией фронтальных дуг к востоку (во времени), не позволяет 
прямо связывать их формирование с эволюцией единой области генерации магм, 
хотя такое предположение кажется заманчивым: неистощенный лерцолит -I- при
митивный базальт, истощенный гарцбургит + андезито-базальт ± марианит (пи- 
крит). На современном уровне знаний о сложнейшей динамике поступления рас
плавленных и реститовых масс в кору, очевидно, следует остановиться на кон
статации указанных закономерностей. Из их существования также вытекает, что 
режим генерации коры в краевых морях характеризуется резкими изменениями 
температур и глубин выплавления магм (на близких пространствах и во времени) 
в отличие от стабильного режима выплавления толеитовых базальтов в средин
ных хребтах.



СРАВНЕНИЕ УЛЬТРАОСНОВНЫХ ПОРОД 
И ГАББРОИДОВ КОРЫ ОКЕАНОВ И КРАЕВЫХ МОРЕЙ

Рассмотренный материал приводит к выводу о несомненном различии извест
ных сейчас ультрабазитов срединно-океанических хребтов Атлантики, Индийско
го, Тихого океанов и желобов западной окраины Тихого океана, Атлантики, а 
также рифтовых (спрединговых) зон в краевых морях — Филиппинском и Ка- 
рибском. Главные различия заключаются в следующем.

1. В срединно-океанических хребтах и рифтовых зонах краевых морей преоб
ладают лерцолиты шпинелевые и шпинель-плагиоклазовые. Лерцолиты наиболее 
широко распространены в экваториальной части Атлантики, тогда как севернее 
40° с.ш. преобладают гарцбургиты. В Аравийско-Индийском и Западно-Индий
ском хребтах лерцолитовый состав представляется наиболее типичным. В то же 
время в срединных хребтах различных океанов ультрабазиты с одинаковыми 
минеральными парагенезисами (например, наиболее распространенным — оли
вин + энстатит + диопсид -I- хромшпинелид) имеют значимые различия в 
содержании некоторых петрогенных элементов: индоокеанические лерцолиты 
отличаются самыми высокими содержаниями алюминия, титана и натрия в пи- 
роксенах; в лерцолитах (без плагиоклаза) Атлантики первичные силикаты имеют 
наиболее высокую железистость, а те же минералы в ВТП — самую низкую 
железистость; содержания алюминия и хрома в пироксенах Атлантики и ВТП 
очень близки; состав силикатов из лерцолитов зоны Паресе-Вела близок к тако
вым в некоторых (относительно железистых) лерцолитах западного сектора 
Индийского океана. Различия в составе акцессорных шпинелидов в лерцолитах 
прямо связаны с вариациями состава пироксенов: наиболее глиноземисты ак- 
цессориды лерцолитов Аравийско-Индийского, Западно-Индийского хребтов и 
зоны Паресе-Вела.

2. В гарцбургитах из основания островных склонов глубоководных желобов 
оливины и пироксены имеют высокую магнезиальность и значительно меньшие 
содержания алюминия, хрома, кальция, титана и натрия в пироксенах (последние 
два элемента — только для диопсида желоба Тонга, во всех остальных слу
чаях их содержание ниже уровня определений) по сравнению с теми же минерала
ми ультрабазитов из всех спрединговых зон в океанах и краевых морях. 
Акцессорные шпинелиды гарцбургитов из желобов отличаются более высокой 
(в 2—3 раза) хромистостью и повышенной железистостью по сравнению с ак- 
цессоридами лерцолитов, а также гарцбургитов срединных хребтов. Следо
вательно, одним из кардинальных различий ультраосновных пород дна совре
менного океана и его окраин является их относительно слабо деплетированный 
состав в зонах спрединга и значительно деплетированный — в желобах (основании 
современных островных дуг).

На фоне рассмотренных особенностей состава минералов существуют его зако
номерные вариации, общие  для всех типов пород. В гарцбургитах и лерцо
литах всех регионов пироксены (преимущественно энстатиты) имеют скрытое 
зональное строение: ядра крупных зерен по сравнению с каймами и мелкими 
зернами (необластами) обогащены хромом, алюминием, кальцием, иногда титаном 
и натрием (в диопсидовых ламеллях). В энстатитах гарцбургитов отмечено 
увеличение железистости краевых зон, тогда как в лерцолитах наблюдается и 
обратная закономерность: в необластах энстатита в гарцбургитах и лерцолитах 
железистость понижена (рис. 77); в диопсидах к краям зерен железистость чаще 
падает. Зональность пироксенов с уменьшением количества хрома, алюминия и 
кальция к краям зерен и появление необластов того же состава, что краевые 
части крупных зерен, описаны для лерцолитов и гарцбургитов уральских офио- 
литовых массивов (см. гл. И) и интерпретировались как следствие их частичной 
рекристаллизации при высокотемпературной деформации (пластическом течении)
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Рис. 77. Соотношения хрома и алюминия (общего) с желеэистостью в энстатитах океанических 
ультрабазитов

Стрелками показана направленность изменения состава от ранних поколений к поздним. Уел. обозна
чения см. на рис. 61

пород в верхней мантии. Возможные условия возникновения зональности и общих 
закономерностей в изменении составов минералов пород, принадлежащих различ
ным структурам океанического дна, рассматриваются в следующей главе совмест
но (и в сопоставлении) с таковыми для ультрабазитов офиолитовой ассоциации 
на континентах. Здесь же важно подчеркнуть, что составы минералов ультраба
зитов океана также несут информацию о разных проявлениях дифференциации 
мантийного вещества. Один тип дифференциации происходит с уменьшением в 
пироксенах и породе в целом количеств алюминия, кальция, железа, титана, 
натрия, а также с перераспределением хрома из пироксенов в шпинелиды и 
представляет собой, по существу, процесс рестирования (лерцолит ”оуэн” — гарц- 
бургит ’’марианский”). Второй тип накладывается на первый, представляя собой 
дальнейшее течение дифференциации, проявленной как в лерцолитах, так и в 
гарцбургитах и выраженной некоторым увеличением железистости пироксенов 
при уменьшении в них хрома, алюминия. Наконец, третий тип — дифференциа
ция вещества в плагиоклазовых фациях ультрабазитов, в ходе которой иногда 
сохраняются следы кристаллизации мобилизованного расплава согласно толеито- 
вому тренду фракционирования компонентов. Все типы дифференциации осуществ
лялись при пластических деформациях пород.

Габброиды, драгированные в срединных хребтах Атлантики, Индийского, Ти
хого океанов, Карибского бассейна и желобов чрезвычайно разнообразны по 
составу и структурам. Это разнообразие в целом подчинено толеитовому трен
ду фракционирования компонентов в ряду: высокомагнезиальный троктолит (оли- 
виновое габбро), габбро-норит, клинопироксеновое габбро—роговообманковое 
габбро, феррогаббро; жилки аплитов, плагиогранитов нередко сопровождают 
феррогаббро. Подобный набор пород с довольно стабильной кремнекислотностью 
и низким содержанием щелочей при снижении количеств хрома, никеля и росте 
железистости и количества окиси титана в конечных продуктах дифференциации 
типичен для всех рассмотренных регионов. На этом фоне выделены отличительные 
особенности габброидов различных областей океана. Представления о них осно
ваны на материале, неравномерно распределеном в пространстве и, безусловно, 
еще недостаточном для окончательных выводов, однако совокупность имеющихся 
данных выявляет определенные закономерности.

В Атлантике относительно широкое распространение имеют магнезиальные 
габброиды, вплоть до переслаивания габбро, троктолитов с магматическими 
плагиоклазовыми лерцолитами (скв. 334). Существует щелочная ветвь дифференциа
ции, давшей нефелиновое (нефелин-нормативное?) габбро. Представление о пер
вично-магматической природе его оспаривается [436], однако метаморфическая 
модель формирования также предполагает наличие глубинного источника щелочей.



В Аравийско-Индийском и Западно-Индийском хребтах более распространены 
габбро-нориты, габбро-анортозиты и феррогаббро. Магнезиальные разновидности 
сравнительно редки, но плагиоклазовые вебстериты, возможно предсталяющие 
собой фрагмент нижних частей разреза расслоенного комплекса, встречаются 
здесь, так же как и в Атлантике. Щелочная ветвь дифференциации явно выра
жена в жилах монцонитов, секущих диабазы [344].

Обобщенный габброидный разрез Восточно-Тихоокеанского поднятия наибо
лее полно представлен в области его сочленения с Галапагосским центром спре- 
динга и в разломе Гаррет, где известен весь ряд интрузивных дифференциатов 
толеитовой магмы — от плагиоклазовых дунитов и высокомагнезиальных трокто- 
литов с хромшпинелидом до ильменитовых габбро-анортозитов и феррогаббро. 
На западном фланге ВТП на разных участках вскрыты относительно железистые 
(со слабо повышенным содержанием натрия) малоглубинные ильменитовые габ- 
броиды. В строении фундамента поднятий на северо-западе Тихого океана участ
вуют габброиды, представляющие собой продукты кристаллизации сильно фрак
ционированной толеитовой магмы, обогащенной железом и щелочами. Вариации 
щелочности габброидов обусловлены не только фракционированием компонентов 
при кристаллизации и существованием разноглубинных уровней генерации магм, 
но и их метаморфическими (метасоматическими) преобразованиями с привносом 
натрия. Об этом свидетельствует состав метагаббро (амфиболизированного 
с образованием роговой обманки и натрового плагиоклаза) разломов Император
ского и Меррей [212].

Габброиды, слагающие основание островного склона желобов западной окраины 
Тихого океана, явно обеднены щелочами относительно того же ряда пород ВТП 
(исключение составляют низкощелочные троктолиты впадины Х еса). С ними 
чаще, чем в хребтах, ассоциируют дуниты и магматические ультрабазиты: плагио
клазовые лерцолиты, пироксениты, верлиты и другие породы, представляющие 
собой, очевидно, нижнюю часть разреза расслоенной серии. Однако в подавляющем 
большинстве случаев выделение определенных комплексов ’’ультрабазит—габбро” 
по результатам драгирования не представляется возможным как из-за отрывоч
ности информации, так и из-за тектонической нарушенности многих разрезов 
и существования разновозрастных габброидов.

Таким образом, в разрезах современной коры океанического типа существуют 
региональные различия в составе мантийных перидотитов — лерцолитов и гарц- 
бургитов — и значительно слабее проявлена разница в составе и строении габбро- 
идных серий — картина весьма сходна с той, что рассмотрена для разрезов мезо
зойских офиолитов Тетиса. Структурная приуроченность сильно деплетированных 
гарцбургитов не исчерпывается их положением в основании островных склонов 
желобов; наряду с лерцолитами они выводятся в кору и в срединно-океанических 
хребтах, иногда в четко ограниченных их сегментах (Северная Атлантика). Лер
цолиты в желобах неизвестны. В целом для краевых морей (области генерации 
коры океанического типа на границе океан—континент) весьма типична высокая 
контрастность состава мантийных перидотитов, выведенных в кору.



СТРУКТУРНО-ВЕЩЕСТВЕННАЯ ЭВОЛЮЦИЯ 
МАНТИЙНОГО ВЕЩЕСТВА ПРИ ФОРМИРОВАНИИ 

ГАББРО-УЛЬТРАБАЗИТОВЫХ КОМПЛЕКСОВ ОФИОЛИТОВ

Рассмотренный материал показал, что в разновозрастных офиолитовых ас
социациях рифейской?—раннепалеозойской Урала и мезозойской Альпийского 
пояса), а также в коре современных океанов и краевых морей, включая остров
ные склоны глубоководных желобов, присутствуют различные типы габбро- 
ультрабазитовых комплексов. В одном из них ранние (древние) серии представ
лены преимущественно лерцолитами, в другом — гарцбургитами. Первый тип 
имеет более простое строение разреза и относительно короткую историю форми
рования, во втором многоэтапная история формирования обусловила сложно 
построенные разрезы. Во всех обсуждаемых габбро-ультрабазитовых массивах 
на одном эрозионном уровне обнажены как лерцолиты, так и гарцбургиты. То же 
установлено в разрезах современной океанической коры, где эти породы нередко 
драгированы на одном или соседних участках.

Все эти факты указывают на существование эволюционного ряда мантийных 
перидотитов, прослеживая историю которого можно составить представление 
о динамике и условиях преобразования структуры и вещества верхней мантии. 
Время этих преобразований относится к периоду генерации коры океанического 
типа либо предшествует ему, что следует из структурно-временных соотношений 
ультраосновных пород и базальтов в зонах спрединга (при условии сходства 
ультраосновных и габброидных пород офиолитовых комплексов складчатых 
областей континентов и коры океанов, а также их активных окраин).

Предлагаемая ниже реконструкция возможных вариантов событий в верхней 
мантии основана в значительной мере на материалах изучения ультрабазитов: 
установленной закономерности строения их разрезов, последовательности и усло
виях формирования пород, оценке роли высокотемпературных деформаций на 
разноглубинных уровнях, а также данных о закономерности строения габбро
идных разрезов и структурно-временных соотношениях мантийных перидотитов 
и габброидных серий. Вероятные разномасштабные неоднородности состава 
верхней мантии, очевидно, следует оценивать с привлечением данных о составах 
ультрабазитов современных океанов и краевых морей.

МАНТИЙНЫЕ ПЕРИДОТИТЫ
Различные петрологические модели верхней мантии опираются на изучение 

структур и вещества в массивах альпинотипных перидотитов, принадлежащих 
либо офиолитовой ассоциации, либо типу ’’корневых зон” (согласно классифи
кации Э. Ден-Текса), а также глубинных включений в кимберлитах и базальтах 
вулканов как в континентальных областях, так и на океанических островах. Во 
всех этих геологических телах широко распространены хромшпинелевые лерцо
литы и гарцбургиты, образование которых связывается с процессами частичного 
плавления вещества верхней мантии, т.е. с формированием их в виде тугоплавкого 
остатка при зарождении и отделении базальтоидных магм. Структурно-временные 
соотношения хромшпинелевых лерцолитов с другими разновидностями перидоти
тов — гранатовыми, плагиоклазовыми лерцолитами, гарцбургитами — и с дуни- 
тами, пироксенитами в той или иной мере доступны для прямого изучения и в глу
бинных включениях, и в альпинотипных массивах. Но только в полных разрезах 
габбро-ультрабазитовых комплексов можно проследить основные закономерности 
процессов, формирующих геологические тела в верхней мантии (ее структурно
вещественную неоднородность).



Закономерности внутреннего строения перидотитовых разрезов 
офиолитовой ассоциации

На примере уральских массивов было показано существование грубой зональ
ности или стратификации их полных разрезов. Термин ’’стратификация”, удобный 
для характеристики морфологии разреза с последовательно сменяющимися тол
щами, не является синонимом ’’магматической расслоенности” и в петрологическом 
смысле противоположен ему: в общем случае в перидотитовой части офиолитовых 
разрезов лерцолиты — самые ранние и наиболее глубинные образования, богатые 
базальтоидными компонентами, — сменяются гарцбургитами и далее более позд
ними магнезиальными дунитами, слагающими внешние зоны перидотитовых тел 
перед контактом с габброидными сериями, тогда как в расслоенных интрузиях 
во времени и вверх по разрезу магнезиальность пород последовательно снижается. 
Наиболее четко зонально-стратифицированное строение разреза выражено в су
щественно лерцолитовых массивах Средний Крака и Нурали. В гарцбургитовых 
массивах повсеместно прослеживается лишь дунит-гарцбургитовая и(или) дуни- 
товая зоны (массивы Полярного Урала, Омана, Бей-оф-Айлендса и др.). На Войкаро- 
Сыньинском массиве лерцолиты сохранились фрагментарно в реликтовых телах 
среди гарцбургитов. В общем разреае офиолитовых аллохтонов Новой Каледо
нии, включая массивы Монталь де Суре и Поум, шпинелевые лерцолиты сменяются 
вверх по разрезу высокоглиноземистыми гарцбургитами и далее ’’истощенными” 
гарцбургитами, дунит-гарцбургитами и дунитами, которые контактируют с габбро 
[340]. Та же картина описана для сводного разреза массивов Бей-оф-Айлендса 
(Ньюфаундленд): Блоу-ми-Даун и Тэйбл Маунтин [357]. Мощности выделяемых 
структурно-петрографических зон варьируют соответственно типам массивов: 
лерцолитов — до 6 км в лерцолитовом типе и 0,1 — 1 км — в гарцбургитовом; гарц
бургитов — 0,5—2 км в лерцолитовом и до 11 км в гарцбургитовом; дунитов (дунит- 
гарцбургитов) — десятки—сотни метров—2 км в лерцолитовом и до 3 км в гарц
бургитовом. Помимо грубой ’’крупномасштабной стратификации”, наблюдаются 
относительно маломощные пачки пород, химические характеристики которых 
соответствуют генеральной направленности в изменении общего состава вещества 
по разрезу. Особенно четко это установлено на массиве Средний Крака, где пачки 
пород одинакового петрографического состава (хромшпинелевых и шпинель- 
плагиоклазовых лерцолитов), расположенные на разном расстоянии по отношению 
к границе с дунит-верлит-пироксенитовой (габброидной) серией, резко различа
ются по составу породообразующих минералов: в основании разреза лерцолиты 
(как с плагиоклазом, так и без него) содержат магнезиальный высокоглиноземис
тый хромшпинелид и пироксены с высокими содержаниями алюминия, хрома, 
титана и натрия (последние два элемента — в диопсидах); по мере приближения к 
границе с дунит-верлит-пироксенитовой серией и особенно вблизи нее те же петро
графические разновидности содержат железистый, значительно более хромистый 
(в 2 раза) шпинелид и пироксены, резко обедненные всеми перечисленными эле
ментами; магнезиальность силикатов увеличивается. Одновременно в этом направ
лении в лерцолитовой части разреза увеличивается количество и мощность плагио
клазсодержащих линз, чередующихся с деплетированным лерцолитом, гарцбур- 
гитом, дунитом, т.е. формируется область развития контрастных по составу туго
плавкого остатка и мобилизованного, но не отделенного, базальтоидного мате
риала. Таким образом, на фоне нарастания степени обеднения вещества базальтоид
ными компонентами происходит разделение лерцолита на пачки (горизонты, 
толщи) пород относительно одинакового химико-петрографического состава, 
и это тоже одна из характернейших черт перидотитовых разрезов.

Маломасштабные неоднородности в строении пород представлены полосча
тыми текстурами, чрезвычайно широко развитыми в гарцбургитах и шпинелевых 
лерцолитах, и шлировыми, шлирово-полосчатыми, более типичными в шпинель-



нлагиоклазовых лерцолитах. В лерцолитовых массивах шлирово-полосчатые 
текстуры развиваются в основном с появлением плагиоклаза, но им предшест
вует полосчатость, сформированная в условиях шпинелевой фации. Усиление 
линзовидно-послойной неоднородности пород с образованием плагиоклазсодер
жащих шлиров, окруженных гарцбургитовыми и(или) дунитовыми оболочками, 
происходит на границах сменяющихся относительно однородных пачек лерцо- 
литов с плагиоклазом и без него. Эта закономерность — увеличение контрастности 
текстур полосчатых, шлирово-полосчатых, реже сетчатых (на границе дунит— 
гарцбургит)—прослеживается в зонах перехода лерцолит—гарцбургит и гарцбур- 
гит—дунит. Именно такие текстуры с дробным чередованием пород,представля
ющих собой крупные сменяющиеся единицы разреза, демонстрируют цельность 
всего эволюционного ряда мантийных ультрабазитов.

Распределение полосчатых разновидностей и степень совершенности полосчатос
ти меняются по разрезу перидотитов: для многих массивов типично чередование 
однородных массивных пачек мощностью десятки—сотни метров с неясно и резко
полосчатыми (Войкаро-Сыньинский, Кракинские, Нурали — на Урале; Ред Маунтин 
в Новой Зеландии, Джозефина в Калифорнии [335] и др.). При этом участки с четкой 
полосчатостью, как правило, характеризуются разномасштабными складками 
течения, а в существенно гарцбургитовых массивах — присутствием многочислен
ных жил дунитов и пироксенитов, секущих полосчатость. На Войкаро-Сыньин- 
ском массиве резкополосчатые гарцбургиты приурочены к приосевой зоне крупно
масштабной желобовидной складки течения, синхронно с которой формировалась 
сетчатая система жил.

Морфология различных складок полосчатости гарцбургитов и лерцолитов с 
линейностью, расположенной в осевых плоскостях параллельно шарнирам складок 
или под крутым углом к ним, складчато-будинированные жилы дунитов и пироксе
нитов отражают пластическое течение вещества. Вопрос о генезисе линейно-плос
костных и полосчатых структур при этом решается отдельно; известно, что они 
могут быть образованы как магматическим, так и метаморфическим путем. 
Природа петроструктуры лерцолитов и гарцбургитов устанавливается комплекс
ным макро- и микроструктурным анализом:

— во всех изученных случаях в оливинах, составляющих 70—80% объема породы, 
наблюдаются полосы излома, ориентированные поперек удлинения крупных 
уплощенных зерен и агрегатной линейности; такие полосы образуются только при 
внутрикристаллическом скольжении дислокаций [322, 440];

— в краях крупных зерен и вдоль полос излома развиты субзерна, переходящие 
в необласты, размеры и количество которых варьируют в разных породах и по 
разрезу;

— в энстатитах наблюдаются те же структуры и часто — разрыв и растаскивание 
зерен вдоль агрегатной линейности с залечиванием разрывов оливином;

— предпочтительные ориентировки осей оптической индикатрисы оливина 
и энстатита закономерно связаны с положением полос излома, линейности и упло- 
щенности минералов. В этом случае подобные ориентировки являются только 
следствием скольжения дислокаций по определенным кристаллографическим 
системам, связывающим плоскость и направление скольжения. Все они воспроизво
дятся экспериментально [414].

Наличие разномасштабных складок течения, линейно-плоскостных ориентиро
вок, будинированных прослоев и жил составляет неотъемлемую характеристику 
всех перидотитовых разрезов (см. рис. 35). Закономерным для деформационных 
структур является следующее: 1) конформность структур в чередующихся пачках 
пород; 2) дисконформность полосчатости, уплощенности и линейности лерцолитов 
по отношению к границе с дунит-гарцбургитовой и последующими внешними 
зонами, а также со структурами дунитов и пироксенитов; при этом линейность 
ориентирована под крутым углом к плоскости границ; 3) в зоне перехода от лер-



цолита к гарцбургиту краевой зоны происходит постепенное изменение ориен
тировки структур на согласное со структурами пород внешней оболочки масси
ва — дунитов, верлитов, пироксенитов, габбро. Смена ориентировки структур пред
шествует, таким образом, смене состава пород.

Постоянны такие главные различия внутренних структур существенно лер- 
цолитовых и гарцбургитовых массивов: в лерцолитовом разрезе типичны текстуры 
пород с четкой плоскостной ориентировкой, как правило совпадающей с плос
костью полосчатости, слабое развитие секущих жил и обилие шлиров разного 
состава в системе полосчатости; в гарцбургитовом разрезе уплощенность вы
ражена значительно хуже и нередко сечет полосчатость; типичны разнообразные 
складки, очерченные полосчатостью, будинаж-структуры; чрезвычайно характер
но обилие дунитовых тел и секущих полосчатость жил дунитов, пироксенитов, кото
рые формируются в одном поле напряжений с пластическими деформациями 
гарцбургитов.

Последовательность и условия формирования пород 
в перидотитовых разрезах

Из анализа структурных соотношений пород и закономерностей их распределения 
в разрезе неизбежно следует, что во всех рассмотренных массивах шпинелевые 
лерцолиты являются самыми ранними породами, представляя собой ту матрицу, 
на месте которой происходит образование плагиоклазсодержащих лерцолитов, 
гарцбургитов и дунитов. Каждая из этих разновидностей пород образуется не одно
актно, о чем свидетельствует различный состав их сосуществующих минералов 
и соответственно условий формирования. Это относится и к шпинелевым лер- 
цолитам, состав которых эволюционирует по мере отделения базальтоидных компо
нентов. Разновременность шпинель-плагиоклазовых лерцолитов и их гетероген
ность отчетливы на массиве Средний Крака. В нижней части разреза (как правило) 
эти породы встречаются в виде уплощенных линз без дунитовых и гарцбургитовых 
оболочек среди шпинелевых лерцолитов. Одинаковый общий химический состав 
лерцолитов с плагиоклазом и без него, состав сосуществующих минералов последо
вательных генераций и петроструктуры этих пород позволяют рассматривать 
появление плагиоклаза в данной ассоциации как результат реакции фазового 
перехода при снижении общего давления: глиноземистая шпинель + диопсид — анор
тит + оливин ± хромшпинелид. Эта реакция зарождалась и осуществлялась 
в прослоях, относительно обогащенных окисью алюминия, т.е. была подготовлена 
’’послойно-шлировой” контрастностью состава, сформированной ранее.

Выше по разрезу (ближе к контакту с габброидами) шлиры плагиоклазсодер
жащих лерцолитов, окруженные оболочкой дунитов и(или) гарцбургитов, пред
ставляют собой уже продукты дифференциации, проходившей по схеме: шпине
левый лерцолит — плагиоклазсодержащий лерцолит или анортит-диопсид(±эн- 
статит)-оливиновая порода с переменными количественными соотношениями ми
нералов ± дунит ± гарцбургит. Минералогический и химический состав пород 
(минералов) в таких участках — с локальным обогащением кальцием, алюминием, 
кремнеземом, титаном, железом относительно более магнезиального субстрата — 
отражает по существу появление базальтоидного мобилизата в процессе частич
ного плавления лерцолита. Следами его, очевидно, являются и линейные агрегаты 
анортит + диопсид 4- хромшпинелид. Такая интерпретация аналогичных об
разований в лерцолитовых и лерцолит-гарцбургитовых массивах Ланцо, Отрис, 
Троодос, Нурали была предложена ранее Ф. Будье, А. Николя, М. Мензисом, 
К. Алленом, и в общем случае она хорошо согласуется с логикой модели частич
ного плавления лерцолита в верхней мантии. Здесь же для дальнейших построений 
важно подчеркнуть, что плагиоклазсодержащие обособления появляются в резуль
тате разных процессов и, наиболее вероятно, на разных стадиях формирования



разреза — сначала в результате твердофазового перехода и затем при частичном 
плавлении.

Об относительном времени образования гарцбургитов в существенно лерцолито- 
вых массивах мы можем судить по их структурному положению и химико-мине
ралогическому составу: в виде зональных оболочек вокруг линз, обогащенных 
плагиоклазом и диопсидом, среди лерцолитов или зоны пород, обедненных 
базальтоидными компонентами в верхней части разреза (близкой к габброидам), 
из чего следует вывод об определенной комплементарности их состава, базаль- 
тоидной выплавке и одновременности с отделением базальтоидного расплава 
из лерцолита. В гарцбургитовом типе разреза прямые свидетельства позднего 
времени образования гарцбургитов по отношению к шпинелевым лерцолитам 
менее очевидны: лерцолиты присутствуют среди них в виде отдельных тел, пред
ставляющих собой возможные реликты субстрата, на месте которого формирова
лись гарцбургиты, или располагаются в основании разрезов. Однако реститовый 
состав гарцбургита по отношению к лерцолиту, неизменная направленность диф
ференциации лерцолита и существование переходных лерцолит-гарцбургитовых 
типов разреза дают основание считать, что эти породы формировались при обед
нении лерцолита базальтоидными компонентами. В большинстве случаев остается 
неясным, был ли этот процесс одноактным (непрерывно, последовательно раз
вивающееся тектоническое событие в верхней мантии, например, подъем ман
тийного диапира) или он неоднократно возобновлялся в разные тектонические 
эпохи. В какой-то степени помочь ответить на этот вопрос может изучение истории 
формирования дунитовых тел и жильных образований.

Полихронность дунитов и пироксенитов в перидотитовых массивах доказана 
прямыми геологическими наблюдениями и относится к фундаментальным харак
теристикам разрезов мантийных пород. Особенно четко проявлены многочислен
ные поколения жил в существенно гарцбургитовых массивах. Ранние дуниты 
представлены пластообразными телами в системе полосчатости гарцбургитов 
и образуются по мере ее развития, т.е. усиления контрастности состава, о чем сви
детельствуют синхронные этим дунитам энстатитовые обособления в зальбандах 
тел. К следующему поколению относятся жилы, секущие гарцбургитовую полос
чатость, и дунитовые тела с ореолом сетчатых дунитовых жил, расположенные 
в ядрах желобовидных складок течения гарцбургитов. В этих морфологически 
сложных системах тел видна дискретность последовательного процесса их фор
мирования: 1) дунитовые жилы с резкими контактами пересекают дунитовые 
тела с энстатитовыми (энстатит-диопсидовыми) оторочками вдоль контактов; 
2) большая часть дунитов пересекается жилами энстатитов и вебстеритов, но есть 
дунитовые жилы, секущие пироксениты и хромитовые обособления в дунитах, — 
самые поздние поколения. Еще отчетливее многостадийность жил дунитов и пиро
ксенитов выступает на участках с интенсивными складчатыми деформациями 
(Войкаро-Сыньинский массив): ранние дунитовые и энстатититовые жилы, суб
согласные с гарцбургитовой полосчатостью, будинированы и смяты в складки; 
их рассекает со слабым смещением вдоль осевых плоскостей следующая генера
ция жил, в которой появляются и вебстериты; эти жилы также сминаются в склад
ки и, в свою очередь, пересекаются жилами третьей генерации (см. рис. 35). Поздние 
жилы здесь представлены вебстеритами, цементирующими блоки гарцбургита, 
обедненного энстатитом, и содержат включения дунитов, энстатитов.

Общая направленность изменения состава минералов в разных поколениях 
подобных метаморфогенных жил заключается в слабом увеличении железистости 
силикатов пироксенитов (от энстатититов к вебстеритам), резком уменьшении 
количеств алюминия и хрома в их пироксенах по сравнению с пироксенами гарц
бургитов, повышении магнезиальности оливина в дунитах при возрастании хро- 
мистости и железистости акцессорного хромшпинелида как в дунитах, так и в гарц- 
бургитах. Принципиально иной состав имеют зональные жилы темно-зеленых 
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оливиновых вебстеритов — самые поздние из ультраосновных образований в раз
резе, секущие все перечисленные породы. Варьирующая, в целом сильно повышен
ная железистость их силикатов и вместе с тем относительно высокие содержания 
алюминия, хрома, титана в пироксенах, глиноземистый состав железистого хром- 
шпинелида явно отличают эти породы от остальных жильных образований с тем же 
набором минералов (оливин + ортопироксен + хромшпинелид) и сближают 
их по химическому составу с магнезиальными габброидами.

Тренд химической дифференциации вещества одинаков для разных массивов: 
в ряду шпинелевый лерцолит — гарцбургит — дунит происходит увеличение магне- 
зиальности всех силикатов, снижение количеств А12СЬ, Сг2Оз, ТЮ2, Na20  в пироксе
нах с одновременным увеличением железистости и хромистости шпинелидов. 
Аналогичные изменения наблюдаются в разных поколениях минералов — от 
ядер крупных зерен к необластам. В сегрегациях плагиоклазсодержащих лерцо- 
литов, где происходит концентрация базальтоидного мобилизата, железистость 
силикатов слабо возрастает, а содержания окиси алюминия и хрома в пироксенах 
при росте железистости хромшпинелида снижаются.

При сравнении составов ультраосновных пород разных регионов и разных 
возрастов, как правило, используются средние арифметические величины ком
понентов, рассчитанные по данным химических анализов [133]. Мы видели, что 
почти в каждом массиве существует ряд перидотитов различного состава, и, сле
довательно, этот метод оправдан при сопоставлении тех разрезов, где известны 
примерные объемные соотношения перидотитовых серий разного состава, на
пример лерцолитов и гарцбургитов (дунит-гарцбургитов). Но в тех случаях, когда 
сопоставляются средние составы больших групп, например в работе Б.Г. Лутца — 
альпинотипных и океанических ультрабазитов, этот метод представляется непри
емлемым по следующим причинам. Во-первых, определение соотношений лерцоли
тов—гарцбургитов в выборке ’’альпинотипных”, в том числе и в офиолитовом 
подтипе, произвольно и зависит от случайного набора анализов, не характери
зующего соотношение масс, которое меняется как в разных массивах, так и регионах 
(Западное и Восточное Средиземноморье, различные районы Урала, Тамватнейская 
и Майницкая зоны Корякии [180] и др.). В составе океанических ультрабазитов 
также существуют региональные вариации, и только ультрабазиты желобов 
представляют собой устойчивый гарцбургитовый тип. Во-вторых, как уже отме
чалось выше, океанические образцы нередко сильнее изменены, в том числе 
и при подводном выветривании, и повышенные содержания щелочей в породе 
(иногда ряда других окислов) не коррелируются с содержаниями их в первичных 
минералах.

Сопоставление диапазона вариаций пород и их первичных минералов в конкрет
ных разрезах, а также типичных представителей разновидностей ультрабазитов, 
принадлежащих различным горизонтам, дает более объективную картину. На 
диаграммах (рис. 78—81) видно, что составы лерцолитов, гарцбургитов и слагающих 
их минералов офиолитовых комплексов Урала и океана меняются в сходных 
пределах. Преобладание лерцолитовых парагенезисов среди известных образцов 
срединно-океанических хребтов достаточно очевидно, но важно, что диапазоны 
вариаций состава и структур пород близки. Отчетливо выражена слабая исто
щенность значительной части пород Индийского океана и Западного Средиземно
морья (см. рис. 78), что видно и при сравнении состава энстатитов (см. рис. 79): 
в лерцолитах Индийского океана установлены наиболее глиноземистые и хро
мистые пироксены; энстатиты лерцолитов уральских массивов содержат значи
тельно меньше хрома, чем анализированные океанические образцы. На этих 
же диаграммах показан универсальный характер направленности эволюции пи- 
роксенов: снижение в поздних поколениях хрома и алюминия, сначала с умень
шением их железистости, а затем при слабом ее росте. По содержанию хрома 
и натрия диопсиды лерцолитов уральских массивов и Индийского океана (раз-



Рис. 78. Сводная диаграмма составов перидотитов
У. 2 — породы Урала. Тихого океана и желобов: / — лерцолиты. 2 — гарцбургиты; 3 — средний 

лерцолит; 4 — средний гарцбургит (3. 4 по [51]); 5 — лерцолиты Средиземноморья (по [348])
А — Атлантика. И — Индийский океан. Т — Тихий океан. М — желоба Марианский. Тонга. 

Пуэрто-Рико; КН — массивы Средний Крака. Нурали; ВС — Войкаро-Сыньинский; Л — Ла1 цо; С — Суверо; 
Э _  Эрро-Тоббио; Б — Бальдиссеро

Рис. 79. Соотношение количеств хрома и алюминия с желеэистостью в энстатитах перидотитов 
уральских офиолитов (/) и современных океанов (2)

Буквы соответствуют названиям океанов (М — Марианский желоб). Стрелками показаны тренды изме
нения состава в одном образце



Рис. 80. Распределение натрия и хрома в диопсидах ультраосновных пород
/ — гарибургиты и лерцолиты Войкаро-Сыньинского массива: 2 — хромшпинелевые лерцолиты Кра-

кинского и Нуралинского массивов: 3 — хромшпинель-плагиоклаэовые лерцолиты Кракинского и Нуралинского 
массивов: 4 — энстатит-диопсидовые жилы в гарцбургитах Войкаро-Сыньинского массива: 5 — клинопироксе- 
ниты полосчатой серии ; 6 — хромшпинелевые лерцолиты разлома Оуэн. Индийский океан: 7 — границы 
поля для диопсидов гарцбургитов офиолитовой ассоциации: 8 — границы поля для диопсидов лерцолитовых 
массивов (7. 8 по [427])

лом Оуэн) близки между собой и сильно отличаются от диопсидов гарцбургитов 
Войкаро-Сыньинского массива с более низкими содержаниями этих элементов 
(см. рис. 80). Составы акцессорных хромшпинелидов меняются от высокоглинозе
мистых, магнезиальных для части шпинелевых лерцолитов до высокохромистых, 
железистых в гарцбургитах, и поля фигуративных точек их составов в океани
ческих и уральских перидотитах перекрываются даже для крайних членов ряда 
(см. рис. 81). Хромшпинелиды уральских шпинелевых лерцолитов имеют в целом 
более высокую железистость, что иногда обусловлено вторичными изменениями. 
Почти полная низкотемпературная серпентинизация океанических ультрабазитов 
сопровождается окислением части железа в шпинелидах с образованием магнетито- 
вых кайм, и таким образом часть железа выносится; уральские же анализирован
ные образцы — более свежие.

Распределение редкоземельных элементов в перидотитах океанических и конти
нентальных офиолитовых комплексов определяется минеральным составом по
род (рис. 82). Так, флогопитовые перидотиты Атлантики и роговообманковые — 
Красного моря по сравнению со средним хондритом сильно обогащены легкими 
редкими землями, тогда как шпинелевые лерцолиты того же красноморского 
разреза, по данным Г. Оттонелло с соавторами, близки среднему составу хондрита 
при незначительном обеднении их лантаном. Лерцолиты Лигурид, согласно 
В. Эрнсту, обеднены легкой цериевой группой редких земель, приближаясь по 
содержанию тяжелых к хондритовому составу, и на этом фоне в зависимости 
от степени истощения лерцолитов в широком диапазоне меняются содержания 
каждого элемента (так же как и в лерцолитах массива Бальдиссеро). К наиболее 
истощенным лерцолитам Лигурид (по составу редких земель) приближаются 
лерцолиты Тамватнейского массива (данные А.А. Пейве). Все сильно деплети- 
рованные гарцбургиты (дунит-гарцбургит) Омана и Корякии очень сильно обед
нены (относительно хондрита) редкими землями с четкой отрицательной евро- 
пиевой аномалией (см. рис. 82). Ясно, что распределение и содержание редких
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земель в океанических лерцолитах и континентальных офиолитовых гарцбур- 
гитах заведомо различно, так же как и для лерцолитов и гарцбургитов даже внутри 
одного офиолитового разреза (например, Корякии). Но основываясь именно на 
таком сравнении, Г.Б. Лутц сделал вывод о принципиальном различии континен
тальных офиолитовых и океанических ультрабазитов [135], что представляется 
неверным.

Общие закономерности в изменении составов минералов пород оцениваются 
и с привлечением данных по соотношению алюминия в четвертой координации, 
и железистости в пироксенах (рис. 83). Поскольку в пироксенах количество A1IV 
связано обратной зависимостью с кремнием, то различные тенденции в изменении 
отношения A1IV, а также титана и хрома и натрия в разных поколениях мине
ралов могут характеризовать в определенной мере направленность кристалли
зации в системе (по щелочному или толеитовому тренду). Для пироксенов ба
зальтов было показано, что в щелочных системах широкий интервал колебаний 
AIIV сопровождается слабыми вариациями железистости, а в пироксенах толеитов 
отмечаются широкий интервал колебаний железистости (с ее ростом по мере 
увеличения степени фракционирования) и незначительные вариации A1IV [453]. 
На рис. 83 видно, что от слабо деплетированных лерцолитов к рестированным 
гарцбургитам уменьшение железистости энстатита и диопсида сопровождается 
уменьшением количества алюминия в четвертой координации, т.е. существует 
зависимость, обратная наблюдаемой в пироксенах щелочных базальтов. В поле 
составов пироксенов из лерцолитов отчетливы значительные вариации содержания 
Al,v при постоянной железистости. При этом уменьшение A1IV сопровождается 
уменьшением TiCh в пироксенах, т.е. можно предполагать, что различные по 
степени истощения типы лерцолитов появляются при дифференциации мантийного 
субстрата по щелочному тренду. В пределах конкретных групп гарцбургитов 
и относительно истощенных лерцолитов наблюдается другая закономерность: 
от ядер зерен к краям рост железистости сопровождается уменьшением содер
жания A1IV. Эта закономерность прослеживается и для пироксенов последова
тельно сменяющихся серий пород гарцбургит энстатитит -> вебстерит в пределах 
одного массива. Железистость резко начинает возрастать (почти при постоянном 
A1IV) в энстатитах пироксенитовых жил, т.е. появляется закономерность, харак
терная для кристаллизации толеитовых серий базальтов [453].

Оценка условий формирования пород представляется наиболее сложной и гипо
тетической частью общего анализа процессов в верхней мантии. Представление 
о частичном плавлении лерцолитов (пиролита), в результате которого образо
вывались и отделялись базальтовые магмы и формировался тугоплавкий остаток, 
развивалось Ф. Тернером и Дж. Ферхугеном [253], Д.Х. Грином и А.Э. Рингву- 
дом [42], Д. Преснеллом [435], X. Йодером и К. Тилли [79], В.С. Соболевым [242,

Рис. 81. Состав акцессорных хромшпинелидов в уральских (/) и океанических (2) перидотитах 
/  — хромшпинелевые лерцолиты, / /  — хромшпинель-плагиоклазовые лерцолиты, III — гарцбургиты

Рис. 82. Распределение редкоземельных элементов (нормированных к хондриту) в ультраосновных 
породах

I — лерцолиты с флогопитом (Атлантика, о-в Св. Петра и Павла [353]; 2 — роговообманковый 
перидотит (Красное море, о-в Забаргад [324]); 3. За — лерцолиты массива Бальдиссеро [348]; 4 — лерцолиты 
рекристаллизованные массива Лиэард [353]; 5 — шпинелевый лерцолит; 6 — троктолит — плагиоклаэовый 
перидотит (5; 6 — о-в Забаргад, Красное море [324]); 7. 7а — лерцолиты офиолитовых массивов Лигурид 
[348]; 8 — хромшпинелевые (низкоглиноземистые) лерцолиты Тамватнейского массива (Корякия); 9 — гарц
бургиты и 10 — дуниты г. Красной, Корякия (8—10 по [180]); II  — гарцбургиты и' 12 — дуниты 
покрова Семайл, Оман (II  и 12 по [430])
Рис. 83. Направленность эволюции состава энстатитов в координатах Al,v — железистость 
для перидотитов Урала и современного океана

I. 2. — тренды изменения состава в одном образце: I — хромшпинелевые лерцолиты и гарцбургиты, 
2 — плагиоклазсодержащие лерцолиты; 3 — поле перекрытия составов энстатитов уральских и океаниче
ских пород; 4 — граница раздела полей составов гарцбургитов (НВ) и лерцолитов ( LC)
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243], Н. Арндтом [295], В.П. Белинским [19], Н.Л. Добрецовым [58] и другими 
учеными. Экспериментальные исследования физико-химических условий частич
ного плавления перидотитов в присутствии НгО и СО2 проводилось Б. Майсеном 
и А. Бёттчером, термодинамические модели зарождения и эволюции базальтовых 
магм разрабатываются Л.Л. Перчуком с соавторами. В перечисленных и многих 
других работах по этой проблеме основное внимание уделено анализу эволюции 
базальтоидного расплава, тогда как процессы в тугоплавком остатке анализи
руются в значительно меньшей степени и в основном в связи с термо- и баромет
рическими условиями процесса. Именно в этих исследованиях разработаны ме
тоды термо- и барометрии минеральных равновесий перидотитов, наиболее полно 
учитывающие их природный состав [183, 185, 407, 408]. Эффект влияния Сг2СЬ 
на поле устойчивости шпинели в системе СаО—MgO—АЬОз-SiO: был учтен 
недавно X. О’Нейлом [424]. Представление о частичном плавлении перидотитов 
в верхней мантии, удовлетворительно аргументированное петрологически (экспе
римент, термодинамические расчеты) и геофизически, находит подтверждение 
в конкретных геологических объектах: в массивах альпинотипных (в том числе 
офиолитовых) перидотитов [141, 231, 309, 333, 398 и др.], а также в глубинных 
включениях в базальтах и кимберлитах [339, 376, 390,450 и др.]. На этих же объектах 
был сделан кинематический анализ обстановки частичного плавления, главным 
выводом из которого является установление сплошного пластического течения 
вещества при этом процессе.

Рассмотренный материал по структурно-временным соотношениям пород и 
направленности изменений их состава в уральских массивах, на наш взгляд, не про
тиворечит идее о частичном плавлении перидотитов в верхней мантии и в опре
деленной мере дополняет представления об этом процессе. Возможные условия — 
температура, давление, динамическая обстановка (стресс и характер движений) 
дифференциации материала в тугоплавком остатке — оцениваются с привлечением 
отмеченных выше данных петрологического эксперимента и моделирования к 
конкретным петрографо-геологическим ситуациям.

При определении температур установления равновесий в лерцолитах и гарцбур- 
гитах, а также оливиновых вебстеритах предпочтение отдано хром-алюминиевому 
термометру Б. Майсена и А. Бёттчера, рассчитанному в экспериментах по плавле
нию природных перидотитов с широким диапазоном состава. Весь аналитический 
материал (микрозондовые составы минералов), полученный и использованный 
в данной книге, подтверждает правомерность такого выбора: количества хрома 
и алюминия в шестерной координации в сосуществующих энстатитах и диопсидах 
строго коррелируются (см. рис. 49). Существование ряда генераций энстатитов 
и диопсидов осложняет задачу, создавая необходимость выбора равновесных 
пар в общей неравновесной ситуации (см. гл. II и IV). В каждом конкретном случае 
анализировалась петроструктура образца и определялась степень гомогенности 
состава анализируемого минерала. В перидотитах уральских массивов макси
мальные рассчитанные значения температур установления равновесий для ядер 
крупных зерен пироксенов (ранней генерации) составляют около 1100°С в лерцоли
тах и около 1050° С в гарцбургитах, для рекристаллизованных зерен (необластов) — 
980—850°С. Тот же порядок величин получен и в океанических лерцолитах из 
разломов Оуэн и Элтанин. Расчеты температур равновесий по двупироксеновому 
термометру дают аналогичные числа (например, для лерцолитов разлома Оуэн, 
по данным Э. Бонатти и П. Хэмлина). Надо отметить, что для хромшпинелевых 
лерцолитов и гарцбургитов эти два геотермометра дают наименьший разброс 
определений по данным различных авторов, тогда как использование оливин- 
хромшпинелевого геотермометра [367] приводит, во-первых, к определению 
более широкого интервала температур — от 1200 до 800°, даже до 650°С, и, во-вто
рых, по данным различных авторов, рассчитанные значения сильно варьируют 
для одинаковых парагенезисов.



Температуры, рассчитанные для уральских и океанических перидотитов, прак
тически такие же, как и для лерцолитов внутренних и внешних Лигурид и Ланцо — 
1000°С [348], а также для шпинелевых лерцолитов из включений в базальтах 
различных регионов мира: Англия — 1120—1070° и 1100—840° (по двупироксеново- 
му и хромалюминиевому термометрам [339], Монголия — 980°С [103], Гавайи — 
1100—900°С [450], Калифорния 1100—900° [330]). В жильных пироксенитах вы
деляется группа магнезиальных энстатитов и вебстеритов, образованных при 
относительно низких температурах (750—900°С) путем метаморфической диф
ференциации и высокотемпературных (1150°С) оливиновых вебстеритов железисто
го, глиноземистого состава, представляющих собой продукты кристаллизации 
выплавки.

Менее определенны оценки общего давления равновесных реакций при формиро
вании шпинелевых перидотитов. Литература, посвященная этому вопросу, весьма 
обширна, и уже давно стало ясно, что для данного парагенезиса надежного гео
барометра не существует [420, 434, 435] и др. Возможна только качественная оценка 
закономерных изменений общего содержания АЬОз и A1VI = (Сг Ч- А1 — Na)/2 
в энстатитах для конкретного разреза, поскольку количество АЬОз в энстатитах 
зависит в первую очередь от степени обеднения перидотита базальтоидными 
компонентами, в том числе окисью алюминия. Для гранатовых перидотитов 
О’Нейлом и Л.Л. Перчуком с соавторами показано, что присутствие хрома зна
чительно расширяет поле устойчивости шпинели по давлению. В работе Л.Л. Пер- 
чука с соавторами установлены, в частности, предельные значения давления 
и температуры при зарождении толеитовых базальтовых магм вулкана Килауэа — 
13,5 кбар (на глубине около 40 км) и 1350°С, а также Р-Г-параметры равновесий 
в гранатовых перидотитах, выносимых щелочными базальтами Гавайского вул
кана Солт-Лейк: Р = 21-^22 кбар (около 70 км) и Т=  950-Н010°С. Эти же базальты 
выносят включения шпинелевых лерцолитов, очевидно захваченных на более 
высоких уровнях разреза.

Согласно модели распределения областей плавления под океаническими хреб
тами, основанной на геолого-геофизических данных [291], образование частич
ных расплавов (и формирование рестита) также начинается в области, простира
ющейся до глубин не менее 70 км, и далее распространяется вверх. Следовательно, 
можно принять, что верхний предел давления при выплавлении толеитовых магм 
и образовании равновесных парагенезисов шпинелевых лерцолитов, комплемен
тарных в самом широком смысле толеитовым базальтам, составляет менее 21 кбар. 
Переход шпинелевых лерцолитов в платноклазовые осуществляется при широком 
диапазоне давлений. Показано, что присутствие воды значительно снижает дав
ление перехода шпинелевый платноклазовый лерцолит [380]. Существующие
модели и экспериментальные данные, учитывающие реальные составы равновес
ных фаз, в частности присутствие хрома, а также вполне вероятное участие вод
ного флюида в процессе частичного плавления лерцолита (т.е. при формировании 
рассматриваемых равновесий), ограничивают в целом пределы устойчивости 
хромшпинелевых лерцолитов по давлению интервалом 20 >  Р >  7 кбар при тем
пературах 1100—1000°С. В этих пределах находятся многие известные оценки 
давления для шпинелевых лерцолитов: во включениях — 13—18 и 6—13 кбар 
[339], 10 кбар [103], 15—17 кбар [450], для альпинотипных лерцолитов — около 
15 кбар (внутренние Лигуриды) и менее 12 кбар (внешние Лигуриды и Ланцо) [348], 
для океанических лерцолитов — 7—9 кбар [359]. На Урале в гарцбургитах Вой- 
каро-Сыньинского массива качественно определено снижение общего давления 
при формировании поздних низкотемпературных парагенезисов оливин+диоп- 
сид+энстатит+хромшпинелид и на основании состава оливиновых вебстеритов 
с глиноземистым хромшпинелидом — позднего поколения жил, секущих гарц- 
бургиты, сделано предположение об образовании всего комплекса на глубинах 
свыше 20 км. Среди лерцолитов массива Средний Крака присутствуют ассоциа-



ции с высокоглиноземистыми энстатитом и хромшпинелидом без плагиоклаза, 
а также с плагиоклазом и менее глиноземистым, железистым хромшпинелидом. 
Кроме того, установлена смена шпинелевых лерцолитов плагиоклазовыми с со
хранившимися реакционными соотношениями минералов в отдельных прослоях 
наиболее глубинной (удаленной от контакта с габбро) части разреза (см. гл. II), и, 
следовательно, общее давление при формировании этих пород может быть оценено 
в 6—7 кбар. Итак, вероятные условия формирования перидотитовых разрезов 
офиолитов ограничиваются широким интервалом давлений (от 60(?)—40 до 18— 
20 км) и узким интервалом температур, разделенным на два уровня (1100—1000 и 
980—850°С), с редкими отклонениями к большим и меньшим значениям.

Участие флюидов в процессе зарождения базальтов и формирования ультра- 
базитовых разрезов так или иначе подразумевается во всех петрологических 
моделях и как развитие идей Д.С. Коржинского [114 и др.] о трансмагматических 
флюидах рассматривается в последнее время в работах А. А. Маракушева, Ф.А. Лет- 
никова, Л.Л. Перчука, И.Д. Рябчикова и др. Однако сведения о составе газо
образных включений в первичных минералах лерцолитов относятся в основном 
к включениям в базальтах и кимберлитах [37, 134, 400, 407 и др.]. В алмазах опре
делен наиболее широкий спектр включений НгО, Нг, ССЬ, N2, СН4, Со, Аг, О2, от
ношение Н2О/СО2 меняется от 15:1 до 1:2, для гранатовых перидотитов (общий 
состав) приводятся сведения о присутствии водорода, метана, азота и гелия. Ко
личество водного флюида (мольная доля воды во флюиде с переменным отно
шением СО2/Н 2О) в базальтовых магмах вулкана Килауэа, зарождающихся на 
глубинах около 40 км, согласно расчетам [185], возрастает по мере дифференциа
ции базальтового расплава (от 0,5 мае. % Н2О на глубине около 40 км).

Рассмотренные физико-химические параметры образования минеральных рав
новесий перидотитов и сопутствующих им жил не дают полного представления. 
об условиях их формирования.

О физическом состоянии вещества — твердое тело? расплав? — при образовании 
породы, способах его перемещения и существовании градиента давления, а также 
о примерных величинах последнего (стрессе) несут информацию текстуры и структуры 
пород. В предыдущих главах описанию структур уделено много внимания и при
ведены доказательства того, что структуры лерцолитов и гарцбургитов офиоли- 
товых комплексов Урала, Средиземноморья и океанических перидотитов образова
ны при пластическом (вязкопластическом) течении кристаллического вещества. 
Теоретически это явление обосновано законами физики твердого тела и, в част
ности, законами пластической деформации кристаллов [31, 116 и др.]. В применении 
к существенно оливиновым горным породам механизмы деформации, обеспечи
вающие течение вещества в твердом состоянии (дислокационное скольжение, 
рекристаллизация и диффузия), рассмотрены в работах X. Аве Лаллемана, Н. Кар
тера, К. Рэлея,. С. Кирби, А. Николя, Дж. Пуарье и др.

Одним из важнейших выводов из анализа этих работ, который влияет на весь 
ход дальнейших рассуждений, является четкое разграничение структур ’’прони
кающих” и ’’непроникающих”, т.е. структур сплошного массового течения кристал
лического вещества, при котором в зернах не остается участков кристал
лической решетки, не вовлеченных в течение тем или иным способом, и структур 
межзернового, межблокового течения, при котором сохраняются участки с недефор- 
мированной внутренней структурой. В первом случае возникают текстуры мас
сивного сложения с различно проявленной плоскостной ориентировкой минералов, 
во втором — сланцеватые, с чередованием относительно массивных и листоватых 
слойков (любого масштаба). Именно сплошное пластическое течение ответственно 
за образование текстур и структур мантийных перидотитов, тогда как сланцеватые 
текстуры формируются в коровых условиях.

При сплошном пластическом течении закономерности пространственной ориен
тировки кристаллографических элементов оливина в ориентированном поле 
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напряжений обусловливаются предпочтительными системами активного скольже
ния этого минерала1. Экспериментально показано [323, 440], что такие системы 
являются функцией давления, нагрузки, температуры и скорости деформаций, 
изменяясь с повышением Т и Р и понижением скорости деформаций от (100) [001] 
через {Okl} [100] до (010) [100]. Поскольку существуют три независимые перемен
ные, то для определения одного из параметров нужны независимые определения 
двух других. Как мы видели, наиболее надежны оценки температур образования 
синдеформационных минеральных парагенезисов (необласты в линейных агрегатах, 
например, или необласты, концентрирующиеся вдоль полос излома в энстатитах), 
и эти температуры, как правило, достигают 900—1000°С. Оценки давления более 
расплывчаты, но в основном фиксируются два их уровня: более 7 кбар и около 
6—7 кбар. Располагая данными о макро- и микроструктурах пластического те
чения перидотитов и результатами петроструктурного анализа — определением 
активных систем скольжения в оливине, а также сведениями о температуре и дав
лении нагрузки, можно ориентировочно оценить скорость деформации в интервале 
от КГ8 до 10’13 с”1.

На основании расчетов, связывающих величину напряжения при деформации 
(стресса) с размерами необласт и температурой их образования [312, 384], величины 
стресса для стадии пластического течения ориентировочно определялись в ряде 
массивов. Оцениваются они также исходя из плотности дислокаций в кристал
лах [301, 414]. Рассчитанные величины стресса по структурам лерцолитов мас
сивов Средний Крака и Нурали составляют 300—400 бар, локально — 550 бар; 
гарцбургитов Войкаро-Сыньинского массива — 260—420 бар. Эти значения со
гласуются с теми, что приведены для перидотитов других офиолитовых массивов 
(Семайл — 250—375 кбар, Новая Каледония — 275—550 бар [417]), и, возможно, 
характеризуют средние величины напряжений в мантии при формировании перидо- 
титовых разрезов. О неоднородном распределении напряжений и существовании 
зон с относительно высоким градиентом давления свидетельствуют протяжен
ные, сильно уплощенные линзы (согласные с вмещающей структурой) перидо
титов (лерцолитов) с порфирокластическими структурами и тонкозернистыми 
необластами, которые образовывались в Р-Г-условиях, аналогичных фиксиро
ванным в окружающих породах. Существование весьма высоких дифференциаль
ных напряжений (свыше 1,5 кбар) в верхней мантии на глубинах 75--80 км отра
жено в структурах суперпластического течения лерцолитов из кимберлитов [315]. 
Следы интенсивных пластических деформаций прослеживаются и на уровне Р-Т- 
условий амфиболитовой фации метаморфизма: в перидотитах подошвы Пайер- 
ского покрова на Войкаро-Сыньинском массиве, например, стресс — до 1,5 кбар, 
а в оливин-антигоритовых породах того же массива — до верхнего уровня зелено
сланцевой фации. В последнем случае надо учитывать также, что степень деформи- 
рованности возрастает с понижением температуры процесса при прочих равных 
условиях и в силу вступает межзерновое течение.

Итак, образование пород в верхней мантии — установление минеральных 
равновесий и синхронных им структур — проходило при пластическом (вязко
пластическом) течении вещества, осуществлявшемся путем трансляционного 
внутри кристаллического скольжения и частично путем рекристаллизации. При
сутствие флюида обеспечивало и д и ф ф у з и о н н ы й  ма сс оперенос .  Образо
вание метаморфической полосчатости при стрессе установлено во многих породах 
[63, 260], и перидотиты не являются исключением. Напротив, высокие температуры 
и общее давление способствуют ’’растворению под давлением” и переотложению 
компонентов в зонах масимального растяжения [335]. Поскольку события в области 
генерации базальтовых магм связаны и с этим процессом, то можно полагать,

1 Система скольжения связывает плоскость и направление скольжения.



что частичное растворение при относительно высоких температурах перейдет 
в частичное плавление. Следы его мы находим среди хромшпинелевых лерцолитов 
в виде тонких линейных агрегатов плагиоклаз+диопсид+хромшпинелид, линзовид
ных шлиров и прослоев плагиоклазсодержащих лерцолитов, располагающихся 
сначала согласно общей системе полосчатости и минеральной уплощенности 
пород. Из анализа полевых наблюдений ясно, что образование полосчатости 
не одноактно и она непрерывно видоизменяется в процессе движения материала 
сообразно условиям движения. Так, образование складчатых структур сопро
вождается увеличением степени дифференцированности полосчатости (чаще в при- 
осевых зонах складок), а также появлением жил дунитов и вебстеритов. Как пока
зано выше, первыми в гарцбургитовых массивах образуются дунитовые шлиры, 
жилы, сопровождаемые затем энстатитовыми и энстатит-диопсидовыми жилами. 
Состав их минералов либо близок минералам позднего поколения в гарцбургитах, 
либо более магнезиальный для силикатов и более хромистый и железистый для 
шпинелидов, т.е. при их образовании сохраняется направленность химической 
дифференциации вещества, зародившейся в гарцбургите (лерцолите). Следователь
но, правомерно уже не раз высказанное нами предположение о том, что подобные 
жилы формируются вдоль зон с высокими дифференциальными скоростями дви
жений (сколов), синхронных поздним пластическим деформациям, при миграции 
по этим зонам флюидов и выщелачивании из гарцбургита (лерцолита) SiC>2 , АЬОз, 
CaO, Na2 0  с образованием дунитов и хромитов на месте гарцбургита и последу
ющего переотложения вынесенных компонентов в пироксенитовых жилах. Рас
четы С.С. Степанова, проведенные на основе метода вычисления баланса масс 
для пород Войкаро-Сыньинского массива, показывают соблюдение химического 
баланса в процессе дифференциации (’’распада”) гарцбургита на реститовый дунит 
и комплементарные ему диопсид-энстатитовые породы. Помимо геолого-петро
графических доказательств образования жил за счет мобилизации вещества 
перидотита при миграции флюида и снижении температуры метаморфической 
дифференциации (диопсид-энстатитовые жилы — 800—700°С), существуют и 
геохимические: по данным [25], составы платиноидов дунитов из жил и вмещающих 
их гарцбургитов идентичны и резко отличаются от состава платиноидов в дунитах 
полосчатой серии.

Распределение элементов платиновой группы в породах Войкаро-Сыньинского 
массива изучалось также Н. Пейджем, Б. Морганом, показавшими, что как и 
в офиолитовых разрезах Новой Каледонии и Калифорнии, гарцбургиты и дуниты, 
относимые к мантийным реститам,резко обеднены палладием, платиной и родием 
в сравнении с ультраосновными кумулятами габброидных серий, включая дуниты, 
и содержат примерно одинаковые с ними количества рутения, осмия; содержания 
всех элементов значительно ниже, чем в среднем хондрите [428]. Средние содержания 
элементов платиновой группы и их распределение резко отличаются от таковых 
в породах Стиллуотера и Буш вельда, что дает дополнительный критерий различия 
подобных комплексов. Аналогичные сведения приводят Н.С. Рудашевский, А.Г. Мо
чалов и В.В. Жданов [206], четко отделившие осмиевые (тугоплавкие) парагенезиоы 
в реститовых лерцолитах—гарцбургитах от ферроплатиновых, формирующихся 
на стадии щелочного метасоматоза и кислотного выщелачивания в тех же перидоти
тах, и палладиевых, самых поздних в габброидных сериях.

Эти материалы еще раз подчеркивают гетерогенность пород в ультраосновном 
разрезе офиолитов: несомненно существование реститовых дунитов и почти син
хронных им переотложенных пироксенитов, а также жильных пород, образованных 
при миграции расплава сквозь гарцбургиты [58, 59]. Следы движения (просачивания) 
расплава фиксируются в гарцбургитах в виде жил относительно железистых, 
глиноземистых вебстеритов с максимально высокими значениями температур 
конечных равновесий в отличие от метаморфогенных, низкотемпературных. 
Подобные жилы известны в лерцолитах масоива Бальдиссеро, где они рассматри- 
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ваются как продукты кристаллизации расплава, образованного при 10—20%-ном 
частичном плавлении лерцолита [455] и в лерцолитовых ксенолитах из щелоч
ных базальтов [376]. Последний пример представляет наибольший интерес. 
А. Дж. Ирвин детально проанализировал механизм динамической кристаллизации 
в потоке базанитовой магмы. Кристаллизация пироксенитов в движущемся 
расплаве при активном взаимодействии его с вмещающей породой рассматри
вается как альтернатива гипотезе кумулятивной кристаллизации в камере. Пред
полагается, что кристаллизация начиналась от глубин 80 км при снижа
ющемся от 25 до 15 кбар давлении в присутствии водосодержащего флюида. 
Взаимодействие базанитовой магмы с лерцолитом при миграции в лерцолит водо
содержащего флюида выражается химическим д е п л е т и р о в а н и е м ,  измене
нием всей породы вдоль границы с жилой: несколько сантиметров — для железа, 
кальция, алюминия и до 15 см — по редким литофильным элементам. Этот при
мер, на мой взгляд, представляет собой прообраз явлений, происходящих на гра
нице лерцолитовых тел с движущимся базальтоидным расплавом; здесь фиксиру
ется и реакция рестита на отделение расплава, и кристаллизация последнего при 
движении в узких камерах.

Таким образом, разрезы мантийных перидотитов характеризуют область 
частичного плавления, в которой сохраняются следы различных сложно взаимо
действующих процессов, протекающих при непрерывном пластическом течении 
вещества:

— перехода шпинелевых лерцолитов в платноклазовые, а по ксенолитам — 
и гранатовых в шпинелевые;

— собственно плавления и кристаллизации расплава;
— метаморфической дифференциации вещества с диффузионным массопереносом 

в присутствии флюида:
а) без его перемещения за пределы системы — полосчатость, шлиры и зональ

ные оболочки вокруг мобилизата как реакция рестита на отделение расплава;
б) при миграции флюида (или флюидизированного расплава) вдоль зон дифферен

циальных движений (сколов) — жилы.
Каждый из этих процессов вносит вклад в создание структурно-вещественных 

неоднородностей в мантии, но наиболее значительными и лавинообразно нараста
ющими представляются они при образовании локальных зон миграции, истечении 
флюидов и мобилизата, что в конечном итоге приводит к отделению базальтоид- 
ного вещества от тугоплавкого остатка. Следовательно, область формирования 
существенно гарцбургитовых разрезов можно характеризовать как б л а г о п р и 
я тную для  о т в о д а  в ы п л а в к и  (мобилизата) из системы или как область 
с повышенной проницаемостью вследствие формирования сколовых зон в теле 
перидотита в отличие от области формирования ряда лерцолитовых разрезов, 
где также проходило частичное плавление, но отделение выплавки было менее 
интенсивным и процесс был быстро ’’заморожен”.

Автор отдает себе отчет в том, что установление причинно-следственных связей 
для этого процесса весьма сложно: например, обилие жил в гарцбургитах логично 
объяснить более высокой (по сравнению с лерцолитами) концентрацией флюидов, 
приходящих из глубинных горизонтов мантии, но с другой стороны, высокая 
концентрация флюидов в л о к а л ь н ы х  з она х  может быть обусловлена только 
наличием самих зон, куда мигрировал флюид, равномерно распределенный в теле 
перидотита до их образования. Относительно ясно лишь, что роль каждого из 
процессов, участвующих в частичном плавлении, определяется режимом подъема 
мантийного диапира: начальной глубиной подъема, запасом тепла, активностью 
флюидов, скоростью продвижения и степенью равномерности этого движения 
с возможной остановкой, отмиранием и новым вовлечением в подъём и разогревом. 
Плавление вещества при адиабатическом подъеме мантийного диапира рассмотрено 
в ряде работ [79, 80 и др.], где показана, в частности, зависимость степени плавления



от некоторых условий подъема. Прерывистый, импульсный характер движения 
при подъеме находит отображение в гарцбургитовых разрезах: относительно 
низкотемпературные ’’метаморфогенные” жилы сменяются высокотемпературными 
магматическими; образующиеся жилы сминаются в складки и вновь рассекаются 
жилами, которые также деформируются; этот процесс многократно повторяется.

ЗАКОНОМЕРНОСТИ СТРОЕНИЯ ГАББРОИДНЫХ РАЗРЕЗОВ 
И СООТНОШЕНИЕ ГАББРОИДНЫХ СЕРИЙ 

С МАНТИЙНЫМИ ПЕРИДОТИТАМИ
Строение разрезов габброидов, ассоциирующих с массивами мантийных перидо

титов, и составы отдельных серий пород отличаются большим разнообразием. 
Тем не менее существуют довольно четкие закономерности, проявленные в рас
смотренных массивах, хорошо известные по многочисленным публикациям, свод
ным описаниям офиолитовых комплексов. К ним относятся: 1) положение дунит- 
верлит-клинопироксенитовой серии в основании всего разреза габброидов, непо
средственно на контакте с дунит-гарцбургитовыми; 2) смена ультраосновной 
расслоенной серии полосчатыми габбро или габбро-норитами, переходящими 
далее в массивные разновидности; 3) приуроченность роговообманкового габбро и 
феррогаббро к верхним частям разреза (наиболее удаленным от контакта с пери
дотитами).

Гораздо менее известны, но столь же характерны особенности строения раз
резов, показанные на примере Войкаро-Сыньинского массива. Среди них следует 
отметить: 1) невыдержанность мощности переслаивающихся тел и быстрое вы
клинивание их по простиранию; 2) мегабрекчиевидное строение отдельных участков 
габбровых тел с ксенолитами — отторженцами пород дунит-верлит-пироксенитовой 
серии и гарцбургитов, нередко следы интенсивных высокотемпературных дефор
маций в породах ультраосновной расслоенной серии; 3) существование нескольких 
поколений жил (в том числе троктолитов — оливинового габбро), инъецирующих 
деформированные габбро-нориты, а также дуниты краевой зоны гарцбургитового 
тела (эти особенности были отмечены и при обзоре строения других массивов); 
4) присутствие зональных оторочек состава верлит-клинопироксенит(±плагиоклаз) 
в зальбандах габбровых жил, секущих дуниты и вокруг дунитовых (гарцбургитовых) 
ксенолитов в габбро. Образование этой зональности может быть объяснено вы
сокотемпературным метасоматическим процессом на контакте габбрового распла
ва, внедрявшегося в существенно магнезиальный субстрат. Удивительное сходство 
зональности с последовательностью ультрабазитов, наблюдаемой в расслоенной 
серии (с увеличением количества клинопироксена от дунита к габбро) позволяет 
предполагать определенную роль метасоматоза и в образовании верлит-клинопи- 
роксенитовых горизонтов общего разреза. Подобные реакционные соотношения 
габбро с ультрабазитами рассмотрены Г.В. Пинусом [192]. Описаны они и на 
массивах Урала — Хабарнинском, Кемпирсайском, Верхнетагильском, Алапаев
ском, Баженовском и др. [17, 258]. Иногда роль метасоматических процессов 
сильно преувеличена.

В ассоциации с лерцолитами габброидный разрез, как правило, имеет срав
нительно простое строение, здесь четко выступает резкое угловое несогласие 
внутренних структур лерцолитов и дунит-верлит-клинопироксенитов. Для этих 
разрезов также установлено отсутствие следов внутрикристаллического течения 
в оливинах верлитов и переслаивающихся с ними дунитов, которые постоянно 
фиксируются в оливинах пород перидотитового разреза. Общая мощность габ
броидных серий в офиолитовых разрезах варьирует в среднем от 1 до 4 км, в океани
ческих разрезах П. Фокс и Дж. Строуп оценивают ее по сейсмическим характе
ристикам: нижних серий — 2—4 км, верхних — 2—4 км.

Породы габброидных серий в целом представляют собой продукты кристал-



Рис. 84. Сводная диаграмма фигуративных точек составов габброидов
/ — Войкаро-Сыньинский массив; 2 — Средний Крака; 3 — Марианский желоб; 4 — Тихий океан. 

5 — Атлантика (по [352])

лизации глубоко дифференцированной толеитовой магмы. Общая направлен
ность дифференциации осуществлялась согласно толеитовому тренду фракциони
рования компонентов (рис. 84). О многократных внедрениях свидетельствуют 
активные контакты: иногда мелких интрузий магнезиальных троктолитов в габбро- 
нориты, и даже верлитов в габбро, чаще роговообманкового, пироксен-рогово- 
обманкового габбро в клинопироксеновое габбро и габбро-нориты. Первые 
порции расплава сначала внедрялись в лерцолиты (гарцбургиты), по сути мар
кируя каналы продвижения магмы, в которой происходило фракционирование 
оливина (в первую очередь). Являясь продуктом частичного плавления лерцолита, 
расплав, очевидно, мог поступать как из более глубоко расположенных (отно-< 
сительно данного перидотитового тела) источников, так и из той области лер
цолита, которая впоследствии связывалась с габброидами в единый разрез (рис. 85, 
86). В последнем случае мы видим активную реакцию остаточных ультраоснов- 
ных масс: формирование в теле лерцолита зон пород с последовательно нараста
ющей степенью обеднения базальтоидными компонентами в направлении к габбро 
и структур течения в лерцолитах, круто ориентированных к контакту с габбро- 
идными сериями (Крака, Нурали). Движение расплава вдоль контактов перидо- 
титовых тел с отчленением и захватом блоков гарцбургитов и даже ранних про
дуктов магматической кристаллизации верлитов-дунитов прекрасно иллюстриру
ется на примере Войкаро-Сыньинского массива. Последующие и остаточныё пор
ции расплава внедрялись на более высоком гипсометрическом уровне (по мере 
продвижения вверх всего диапира) уже в сформированное габбро, причем про-



Рис. 85. Схема мантийного массопотока в диапире под областью спрединга
Точечные линии — траектории течения (Oxburg, Turcott, 1968 г.)
Цифрами показано положение областей на врезках. 1—3 — стадии зарождения, развития и трансформации 

скоплений базальтоидного мобилизата на разных глубинах. Стрелки — направление движения мобилизата 
и диффузии; 4 — 6 — стадии формирования габброидных серий: 4 — дунит-верлит-клинопироксенитовой, 
5 — габбро-норит-габбровой — диопсидовые и оливиновые габбро, 6 — роговообманкового, пегматоидного 
габбро и феррогаббро

I — базальтоидный расплав в камере-канале; 2 — подушечные базальты; 3 — диабазовые дайки;
4 — роговообманковое, пегматоидное габбро; 5 — габбро-нориты, диопсидовое, оливиновое габбро; 6 — дуниты, 
верлиты, пироксениты; 7 — реститовые дуниты, дунит-гарцбургитовая серия; 8 — гарцбургиты, лерцолиты; 
9 — направление относительного движения мантийных масс в зоне деплетирования

должительность перерывов между кристаллизацией и новыми поступлениями 
была, очевидно, самой разной, судя по разнообразию контактов, от постепенных 
переходов до закалочных зон между сериями.

Итак, происходило последовательное наращивание разреза габброидов: каж
дая последующая крупная порция расплава формировала геологическое тело, 
субсогласное (в общем случае) с границами предыдущих, и взаимодействовала 
главным образом только с породами, непосредственно сформированными ранее 
(см. рис. 85). Образование грубой ’’стратификации” тел происходило на разных 
глубинах: дунит-верлит-пироксеновых — на максимальных, роговообманковых 
габбро, феррогаббро — на минимальных, перед или одновременно с диабазами.

Название ’’нижнее” и ’’верхнее” габбро здесь имеет другой смысл, чем тот, ко
торый вкладывается в характеристику пород, кристаллизующихся в камере 
с горизонтальным дном при кумуляции кристаллов. Эта схема кристаллизации 
габброидных серий в восходящем потоке магмы в узких камерах-каналах с поли- 
барическим фракционированием представляет собой альтернативу схеме кристал
лизации магмы в обширной камере под срединно-океаническим хребтом [112, 
429 и др.], которая основана на петрологической гипотезе кристаллизационной 
дифференциации [256]. Существующая и весьма распространенная схема кристал
лизации габброидов офиолитовой ассоциации в единой камере с горизонтальным 
дном под срединно-океаническим хребтом находится в противоречии в первую 
186



Рис. 86. Кинетический профиль деплетирования лерцолитов (план и разрез, врезка А к участку 
3 на рис. 85).

LCQ — лерцолит шпинелевый высокоглиноэемистый. L<? — лерцолит шпинель-плагиоклазовый, LC{ — лер- 
цолит без плагиоклаза, низкоглиноземистый, ИВ — гарцбургит: D — дунит; РХ — чередующиеся дуниты, 
верлиты, пироксениты; G — габбро; стрелки — направление движения мобилизата

очередь с геологическими фактами. Во-первых, в этой схеме нет места активной 
реакции деплетируемого лерцолита на отделение базальта. Согласно ей граничная 
поверхность (область) лерцолита (гарцбургита) всегда пассивна, и на ней просто 
происходит накопление кристаллического осадка; область деплетирования, таким 
образом, всегда выпадает из разреза. Во-вторых, нет места перидотитовым ксе- 
нолитам-отторженцам, с которыми активно реагирует (зональные метасомати- 
ческие оторочки) обтекающая их габброидная магма. В-третьих, схема предпо
лагает гораздо большую выдержанность тел по мощности и по простиранию, 
нежели реально существующие. Наконец, ряд противоречий возникает при объяс
нении того факта, что последовательные внедрения происходят, как правило, 
в только что сформированные серии и образуют тела, конформные границе пе
ридотит—габбро, тогда как при интрузии магмы в камеру с протяженным горизон
тальным дном следует ожидать преимущественного пересечения ’’нижних”, глу
бинных серий.

Согласно предложенной схеме существующие пространственно-временные за
кономерности в строении габброидных разрезов объясняются более естественным 
образом: каждое новое внедрение наращивает разрез именно вдоль главной гра
ницы перидотит—габбро на менее глубинном уровне и в то же время активно интру- 
дирует уже сформированные породы. Этой схеме не противоречат и такие пред
ложения: 1) о длительной пространственно-временной связи между остаточными 
мантийными перидотитами и закристаллизованной выплавкой для конкретной 
области генерации базальтовых магм; 2) о пространственном совмещении с ман
тийными перидотитами разновозрастных и разноглубинных выплавок, осуществ
лявшихся со сколь угодно длительными перерывами. Таким образом, появля
ется возможность объяснить кажущееся противоречие — объединение в едином 
разрезе разновременных серий пород, с разными способами образования, но тем



не менее связанных отличительными чертами строения и химизма: для Урала 
и Тетиса показано, что с истощенными гарцбургитами ассоциируют дунит-верлит- 
пироксенитовые и габбровые серии, прошедшие более сложную и длительную 
историю формирования, нежели их аналоги, ассоциирующие с менее истощенными 
лерцолитами. В первом случае габброиды характеризуются весьма низким со
держанием щелочей и окиси титана, что объединяет их с габброидами остров
ного склона глубоководных желобов. Во втором (в габбро-лерцолитовых комплек
сах) — вариации состава значительно шире, как и в породах, драгированных 
в зонах спрединга (см. рис. 84). Предложенная схема, безусловно, нуждается 
в петрологической разработке. В этом направлении значительный вклад внесен 
Дж. Ирвином при рассмотрении механизма полибарической кристаллизации 
в потоке магмы.

Прослеживая историю габбро-ультраосновных комплексов офиолитов от об
ласти частичного плавления лерцолита (зарождения базальтовых магм) до области 
их фракционной кристаллизации по мере продвижения в кору, мы видим, что 
принципиальные различия в способах и условиях формирования существенно 
лерцолитовых и гарцбургитовых разрезов мало вероятны. Это подтверждается 
наличием универсальной зональности лерцолит -+ гарцбургит -* дунит и существо
ванием переходных типов разрезов, где лерцолиты и гарцбургиты присутствуют 
в равной мере. Таким образом, в разрезах мантийных перидотитов постоянно 
существует эволюционный (кинетический) ряд остаточных продуктов частичного 
плавления (см. рис. 86). В полных единых разрезах габбро-ультрабазитовых 
комплексов офиолитов выделяются две структурно-вещественные группы пород: 
1) автохтонные образования области частичного плавления, представляющие 
латеральный ряд: шпинелевый лерцолит гарцбургит ± плагиоклазовый лер
цолит дунит ± пироксенит ± габброидные сегрегации; 2) аллохтонные обра
зования, поздние относительно пород первой группы и представляющие собой 
продукты фракционной кристаллизации перемещенного базальтового расплава. 
Как было показано, высокая степень частичного плавления при образовании 
существенно гарцбургитовых тел может быть обеспечена разными способами, 
из которых наиболее возможными (частично подтвержденными) представляют
ся длительность (многократность?) высокотемпературных пластических дефор
маций в высокоградиентном поле скоростей с формированием сколовых зон, 
возможно, с перерывами во времени, новым вовлечением в разогрев и повторным 
плавлением, а также большой запас тепла в мантийном диапире. Подобные условия, 
очевидно, достигаются в области сочленения континент—океан, характеризующейся 
чрезвычайно динамичным режимом, где формированию андезито-базальтовых 
серий, заведомо более молодых, чем гарцбургиты, предшествовал мощный тепло
вой импульс (и сопровождавший его подток флюидов?), — именно здесь появля
ются предельно истощенные гарцбургиты. Присутствие лерцолитов в интрадуговых 
зонах спрединга говорит о высокой контрастности режима частичного плавления 
этих областей в целом. Фундаментальность последнего положения подкрепля
ется тем, что подобный режим типичен не только для кайнозойских структур 
западной окраины Тихого океана, — он существовал и в мезозойское время, 
что отражено в составе юфиолитовых комплексов Корякского нагорья [214], 
где в Майницкой зоне на поверхность выведены, предельно истощенные гарцбур
гиты, а в Тамватнейской — слабо истощенные лерцолиты [180]. В то же время 
в современных океанических структурах гарцбургиты встречаются и в срединно
океанических хребтах, иногда в четко ограниченных их сегментах, и, следова
тельно, нет оснований связывать формирование существенно гарцбургитовых 
комплексов офиолитов исключительно с палеоструктурами краевых морей.

Из рассмотренных материалов вытекает также, что закономерные вариации 
состава лерцолитов и гарцбургитов в разных областях (например, внешние и внут
ренние Лигуриды, Южный Урал и т.д.) накладываются на ранее существующие



различия составов по соотношению Сг—Al, Ti—Na и т.д. Таким образом, выри
совываются региональные неоднородности состава верхней мантии, существовав
шие до частичного плавления, с которым связано формирование данного конкрет
ного комплекса. Самые крупные из них фиксируются: 1) в области, охватывающей 
западную часть Индийского океана и Западное Средиземноморье, где широко 
распространены наименее деплетированные лерцолиты, максимально обогащенные 
алюминием, хромом, титаном, натрием; 2) в Тихоокеанском регионе, где обеднен- 
ность алюминием, титаном и обогащенность хромом установлена не только в 
гарцбургитах желобов, но и в лерцолитах разломов Кларион и Элтангн.

Возникает вопрос: каким образом сохраняется очень низкая степень истощения 
и чрезвычайное сходство составов шпинелевых лерцолитов западной части Ин
дийского океана, Красного моря, Западного Средиземноморья (в том числе в 
офиолитовых комплексах внешних Лигурид и массивов "корневых зон") и вклю
чений в щелочных базальтах Ассаба? Наиболее вероятное объяснение, на мой 
взгляд, заключается в том, что все эти породы представляют самые верхние го
ризонты мантии под Африканской континентальной корой, практически не под
вергавшейся или подвергавшейся в незначительной степени частичному плав
лению, т.е. область генерации базальтов при раскрытии Тетиса и Аравийско- 
Индийского хребта располагалась преимущественно ниже того слоя лерцолитов, 
который впоследствии оказалс^я на поверхности.

Единая направленность эволюции вещества верхней мантии в рифейских(?), 
палеозойских, мезозойских и кайнозойских офиолитах и, главное, существование 
сходных по составу комплексов во всех этих образованиях (например, лерцолитов 
Аравийско-Индийского хребта и внешних Лигурид, гарцбургитов Войкаро-Сыньин- 
ского массива и Омана) позволяют предполагать, что крупномасштабные неодно
родности были сформированы в дорифейское время. Такое представление согла
суется с существующими геохимическими моделями эволюции верхней мантии 
[353, 360], согласно которым подобные неоднородности возникли более 1500 млн лет 
тому назад.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Рассмотренный материал по строению габбро-ультрабазитовых комплексов 
офиолитов показал, что существенно лерцолитовый и гарцбургитовый типы 
разрезов принадлежат единому эволюционному ряду структурно-вещественных 
преобразований вещества верхней мантии. В этом ряду слабо обедненные базаль- 
тоидными компонентами перидотиты (лерцолиты) ассоциируют с маломощными 
и просто построенными габброидными сериями, сильно истощенные перидотиты 
(гарцбургиты) — с мощными разрезами многофазных габброидов. Образование 
пород начинается в области генерации базальтов и продолжается при продви
жении мантийных масс в кору.

Правомерность корреляции конкретных разрезов габбро-ультрабазитовых 
комплексов в офиолитах складчатых поясов континентов с фрагментами этих ком
плексов в структурах океанического ложа и периокеанических окраин подтверждена 
сходством состава и структур пород. Породы лерцолитового типа разреза рас
пространены в срединно-океанических хребтах, в пределах океанических плит и 
в зонах интрадугового спрединга в краевых морях, а гарцбургитового — наиболее 
присущи основанию островного склона глубоководных желобов.

Полученные новые данные по строению уральских габбро-ультрабазитовых 
массивов принципиально меняют существующие представления об их структуре и 
истории формирования пород. Степень обеднения перидотитов базальтоидными 
компонентами нарастает в направлении от центральных частей перидотитовых 
тел к границе с полосчатой серией и габбро (кинетический профиль депле- 
тирования мантийного вещества). Внутреннее структурное несогласие в разрезах 
мантийных ультрабазитов формируется между лерцолитовыми и гарцбургитовыми 
(дунит-гарцбургитовыми) сериями в процессе массового высокотемпературного 
пластического течения на глубинах, соответствующих по давлению фациям 
шпинелевых и плагиоклазовых лерцолитов. Пластическое течение осуществлялось 
путем внутри кристаллического скольжения и рекристаллизации. При формирова
нии гарцбургитового типа разрезов течение сопровождалось образованием сколов 
и отделением базальтоидного мобилизата.

Направленность метаморфической дифференциации, проходившей во время 
высокотемпературных пластических деформаций, запечатлена в структуре и соста
ве минеральных фаз твердого остатка. Направленность фракционирования ком
понентов фиксирована в мобилизате, сохранившемся в теле лерцолита. Согласно 
ведущему тренду эволюции высокотемпературная метаморфическая дифферен
циация протекает с выносом алюминия, хрома, титана и щелочей из пироксенов 
при одновременном накапливании хрома и железа в хромшпинелидах и росте 
магнезиальности силикатов.

Синтез данных по строению разрезов и структурно-вещественной эволюции 
габбро-ультрабазитовых комплексов офиолитов, различных по возрасту и про
странственному положению, позволяет обсуждать вопросы геологии верхней ман
тии.
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ПРИЛОЖЕНИЕ

Т а б л и ц а  1

Состав оливина в бесплагиоклазовых лерцолитах и гарцбургитах массива Средний Крака

Компонент
341a 341e 72 74a 152 151-1 154 408е

1 1 2 1 1 1 1 1 1 1

Si02 41,84 42,45 41,89 41,67 41,14 41,30 40,63 40,88 42,08
FeO 9,82 9,28 8,73 8,84 8,75 8,71 8,41 9,23 8,60
MnO 0,05 0,17 0,11 0,11 0,04 0,12 0,06 0,07 0,09
MgO 48,98 49,30 49,80 48,55 49,76 49,73 49,57 48,84 49,54
CaO 0,00 0,03 0,00 0,02 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
NiO 0,41 0,40 0,49 0,39 0,05 0,30 0,49 0,32 0,41
Сумма 101,10 101,63 101,02 99,58 100,19 100,16 99,16 99,34 100,72

Количество ионов в пересчете на 4 (0)
Si 1,012 1,018 1,009 1,019 1,002 1,005 0,999 1,005 1,016
Fe 0,199 0,186 0,176 0,181 0,178 0,177 0,173 0,189 0,174
Mn 0,001 0,003 0,002 0,002 0,001 0,002 0,001 0,001 0,002
Mg 1,767 1,765 1,788 1,770 1,807 1,804 1,817 1,792 1,783
Ca 0,000 0,001 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000
Ni 0,008 0,008 0,009 0,008 0,010 0,006 0,010 0,006 0,008
/ 10,1 9,5 9,0 9,3 9,0 8,9 8,7 9,5 8,9



Компонент
3416 73 77 407е 382 60 149-4 171-6

1 1 1 1 1 1 1 1 2

Si02 41,79 40,03 40,79 40,81 41,31 40,24 39,67 38,99 38,60
FeO 9,62 10,66 9,23 9,27 9,39 9,70 18,00 21,46 22,00
MnO 0,10 0,14 0,20 0,14. 0,13 0,11 0,27 0,09 0,19
MgO 47,20 47,54 49,17 48,41 48,26 48,77 41,92 38,88 37,84
CaO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,04 0,00 0,02 0,09 0,19
NiO 0,30 0,21 0,39 0,34 0,33 0,30 0,06 0,07 0,09
Сумма 99,01 98,58 9,78 98,97 99,46 99,12 99,94 99,58 98,91

Количество ионов в пересчете на 4(0)
Si 1,029 1,000 1,000 1,008 1,015 0,996 1,009 1,011 0,012
Fe 0,198 0,223 0,189 0,191 0,193 0,201 0,383 0,465 0,482
Mn 0,002 0,003 0,004 0,003 0,003 0,002 0,006 0,004 0,007
Mg 1,732 1,770 1,797 1,782 1,767 1,798 1,590 1,502 1,478
Ca 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000 0,001 0,003 0,005
Ni 0,006 0,004 0,008 0,007 0,006 0,006 0,001 0,001 0,002
/ 10,3 11,2 9,5 9,7 9,8 10,1 19,4 23,6 24,6

П р и м е ч а н и е .  Образцы 3416, 73, 77, 407е, 382, 60 — платно клаэовые лерцолиты, 149-4, 171-6 — пиро ксени ты.



§
Компонент

341a 341e 72 74а 152 151-1 154-1 408е

1 2 3 1 2 3 1 1 1 1 1 2 1 2

S i0 2 56,18 56,34 55,40 56,16 56,69 56,08 56,48 55,93 56,51 55,08 55,41 56,12 56,05 57,20

ТЮ2 0,08 0,06 0,09 0,05 0,06 0,07 0,06 0,08 0,07 0,03 0,06 0,05 0,05 0,03

АЬОэ 4,81 4,06 5,34 4,35 3,74 4,69 3,07 2,61 2,53 2,85 2,48 2,08 2,93 2,76

Сг2Оэ 0,51 0,40 0,59 0,55 0,50 0,63 0,70 0,56 0,68 0,58 0,68 0,38 0,71 0,67

FeO 6,62 6,40 6,48 6,21 6,24 6,38 5,75 5,16 5,49 5,42 5,82 5,75 5,33 5,71
МпО 0,09 0,03 0,05 0,11 0,06 0,06 0,13 0,15 0,11 0,20 0,12 0,13 0,10 0,08
MgO 32,37 32,77 32,37 32,45 33,24 32,72 32,77 33,47 33,61 33,41 33,22 33,43 33,21 33,24

СаО 0,87 0,78 0,68 0,90 0,55 0,60 1,00 0,66 1,01 0,79 0,77 0,73 0,95 0,99
NajO 0,02 0,00 0,03 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
к2о 0,03 0,04 0,00 0,01 0,04 0,01 0,04 Н а. Н а. Н а. 0,03 0,03 0,04 0,03
NiO 0,16 0,00 0,10 0,12 0,10 0,17 0,08 0,12 0,00 0,10 0,15 0,06 0,08 0,06
Сумма 101,74 100,88 101,13 100,91 101,22 101,41 100,09 98,74 100,01 98,46 98,74 98,76 99,45 100,77

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,909 1,926 1,893 1,920 1,930 1,909 1,945 1,947 1,946 1,929 1,938 1,957 1,940 1,954
A1,V 0,091 0,074 0,107 0,080 0,070 0,091 0,055 0,053 0,054 0,071 0,062 0,043 0,060 0,040
A1VI 0,102 0,089 0,108 0,095 0,080 0,097 0,070 0,054 0,049 0,046 0,040 0,043 0,060 0,065
Сг 0,014 0,011 0,016 0,015 0,014 0,017 0,019 0,015 0,018 0,016 0,019 0,010 0,019 0,018
Ti 0,002 0,001 0,002 0,001 0,002 0,002 0,001 0,002 0,002 0,001 0,002 0,001 0,001 0,001
Fe 0,188 0,183 0,185 0,177 0,178 0,182 0,166 0,150 0,158 0,159 0,170 0,168 0,154 0,163
Mn 0,003 0,001 0,002 0,003 0,002 0,002 0,004 0,004 0,003 0,006 0,004 0,004 0,003 0,002
Mg 1,640 1,670 1,648 1,654 1,687 1,660 1,682 1,736 1,725 1,744 1,732 1,737 1,713 1,692
Ca 0,032 0,029 0,025 0,033 0,020 0,022 0,037 0,024 0,037 0,030 0,029 0,027 0,035 0,036
Na 0,002 He обн. 0,002 He обн. Не обн. Не обн. 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 Не обн. Не обн.
К 0,001 0,002 He обн. 0,001 0,002 0,001 0,002 Не обн. Не обн. Не обн. 0,001 0,001 0,002 0,002
Ni 0,004 He обн. 0,003 0,003 0,003 0,005 0,002 0,003 0,000 0,003 0,004 0,002 0,002 0,002
/ 10,3 9,9 10,1 9,7 9,5 9,9 9,0 8,0 8,4 8,4 8,9 8,8 8,2 8,8
Fs 10,1 9,7 9,9 9,5 9,4 9,7 8,8 7,8 8,2 8,2 8,8 8,7 8,1 8,6
En 88,2 88,7 88,7 88,7 89,5 89,1 89,2 90,9 89,9 90,2 89,7 89,9 90,1 89,5
Wo 1,7 1,6 1,4 1,8 1,1 1,2 2,0 1,3 1,9 1,6 1,5 1,4 1,8 1,9

Пр и м е ч а н и е .  341а: 1 — центр крупного зерна, 2 — край того же зерна, 
рядом с хромшпинелидом. 3 — крупное таблитчатое зерно; 341е: 1 — центр крупного 
зерна, 2 — необласт, 3 — крупное зерно с ламеллями диопсида; 72: 1, 2 — крупное 
таблитчатое зерно; 74а: 1 — крупное зерно; 152: 1 — крупное зерно среди оливина;

151-1: 1 — деформированное крупное зерно; 154-1: 1 — крупное зерно, 2 — необласт в 
рекристаллизованном участке; 408е: I — крупное зерно с неравномерным распре
делением кальция, 2 — мелкое (ксеноморфное) зерно.



'Л и
. За г. 1091 Компонент

3416 73 77 407е 382 60

1 2 1 2 1 1 1 2 1 2 3

Si02 55,12 55,69 53,34 54,49 54,64 55,58 56,94 57,04 55,03 54,92 55,50
ТЮ2 0,10 0,05 0,21 0,28 0,00 0,14 0,06 0,08 0,07 0,07 0,06
АЬОз 3,46 5,28 4,20 2,69 4,38 2,78 3,06 1,96 2,97 2,60 1,80
Сг2Оз 0,49 0,51 0,50 0,52 0,60 0,68 0,65 0,54 0,54 0,60 0,43
FeO 6,33 6,20 6,75 6,89 6,11 5,91 6,36 6,40 6,33 6,44 6,29
МпО 0,14 0,15 0,17 0,15 0,10 0,13 0,12 0,14 0,20 0,18 0,08
MgO 31,45 30,87 31,53 32,02 32,71 32,21 32,36 33,12 32,84 33,19 33,40
СаО 0,62 0,62 0,99 0,68 0,74 0,95 0,96 0,75 0,84 0,76 0,72
Na20 0,02 0,00 0,04 0,00 0,03 0,00 0,00 0,00 0,02 0,00 0,00
к 2о 0,00 0,00 H.a. H.a. 0,03 0,00 0,01 0,01 0,04 0,03 0,03
NiO 0,06 0,04 0,05 0,05 0,00 0,06 0,07 0,09 0,04 0,06 0,08
Сумма 97,79 99,41 97,78 97,77 99,34 98,44 100,59 100,13 98,92 98,85 98,38

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,944 1,927 1,894 1,927 1,900 1,948 1,948 1,966 1,926 1,925 1,950
A1,V 0,056 0,073 0,106 0,073 0,100 0,052 0,052 0,034 0,074 0,075 0,050
A1VI 0,088 0,142 0,070 0,038 0,079 0,063 0,072 0,045 0,048 0,032 0,025
Сг 0,014 0,014 0,014 0,015 0,017 0,019 0,018 0,015 0,015 0,017 0,012
Ti 0,003 0,001 0,006 0,009 0,000 0,004 0,001 0,002 0,002 0,002 0,002
Fe 0,187 0,179 0,200 0,205 0,178 0,173 0,183 0,185 0,185 0,189 0,185
Mn 0,004 0,004 0,005 0,004 0,003 0,004 0,004 0,004 0,006 0,005 0,002
Mg 1,653 1,592 1,669 1,697 1,696 1,682 1,663 1,702 1,712 1,734 1,750
Ca 0,023 0,023 0,038 0,026 0,028 0,036 0,035 0,028 0,031 0,029 0,027
Na 0,001 He обн. He обн. Не обн. 0,001 Не обн. Не обн. Не обн. 0,001 Не обн. Не обн.
К He обн. 0,002 0,001 0,000 " 0,001 0,001 0,002 0,001 0,001
Ni 0,002 0,001 0,002 0,001 0,000 0,002 0,002 0,003 0,002 0,002 0,002
/ 10,2 10,1 10,7 10,8 9,5 9,3 9,9 9,8 9,8 9,8 9,6
Fs 10,1 10,0 10,5 10,6 9,3 9,2 9,7 9,7 9,6 9,7 9,4
En 88,7 88,7 87,5 88,0 89,2 88,9 88,4 88,8 88,8 88,8 89,2
Wo 1,2 1,3 2,0 1,4 1,5 1,9 1,9 1,5 1,6 1,5 1,4

Пр и м е ч а н и е .  3416: 1 — край крупного таблитчатого зерна; 2 — центр крупного зерна, 2 — мелкое ксеноморфное зерно на границе с хромшпинелидом; 60: I — центр
таблитчатого зерна; 73:1— центр крупного зерна, 2 — край того же зерна; 77:1 — крупное крупного деформированного зерна, 2 — центр крупного зерна, 3 — край того же
зерно; 407е: 1 — крупный таблитчатый энстатнт; 382: 1 — центр крупного таблитчатого зерна.



Компонент

Плагиоклаэовые лерцолиты Бесплагиоклаэовые лерцолиты 
бургиты

и гарц-

3416 73 77 407е 382 341а 341 е 72

1 2 1 2 1 1 1 1 1 1

Si02 52,51 51,89 48,50 49,61 50,98 52,17 53,05 51,62 53,51 52,45
ТЮ2 0,31 0,22 0,94 0,92 0,13 0,24 0,17 0,37 0,18 0,09
АЬОз 5,27 3,59 5,35 4,89 4,59 3,16 2,94 6,47 3,69 3,83
Сг2Оэ 0,88 0,70 1,37 1,04 0,90 0,99 0,88 1,11 0,62 1,10
FeO 2,57 2,78 2,82 2,82 2,20 2,26 2,55 3,12 2,40 2,15
МпО 0,11 0,04 0,03 0,07 0,00 0,05 0,07 0,05 0,00 0,09
MgO 15,87 16,32 15,05 15,29 16,13 16,37 16,67 15,51 16,77 16,09
СаО 21,62 21,92 21,91 22,24 22,94 22,83 22,75 22,94 23,62 23,17
Na20 0,64 0,51 0,63 0,62 0,36 0,39 0,40 0,77 0,28 0,57
к2о 0,03 0,00 Н а. На. 0,04 0,00 0,04 0,04 0,05 0,04
NiO 0,07 0,00 0,00 0,00 0,08 0,02 0,01 0,03 0,10 0,00
Сумма 99,98 97,97 96,60 97,50 98,35 98,48 99,53 102,03 101,22 99,58

Количество ионов в пересчете на 6(0)
Si 1,903 1,922 1,837 1,859 1,885 1,924 1,935 1,847 1,920 1,915
A1,V 0,097 0,078 0,163 0,141 0,115 0,076 0,065 0,153 0,080 0,085
A1V1 0,128 0,079 0,076 0,075 0,075 0,061 0,061 0,120 0,076 0,080
Сг 0,025 0,020 0,041 0,031 0,026 0,029 0,025 0,031 0,018 0,032
Ti 0,009 0,006 0,027 0,026 0,004 0,007 0,005 0,010 0,005 0,002
Fe 0,078 0,086 0,089 0,089 0,068 0,070 0,078 0,093 0,072 0,066
Mn 0,003 0,001 0,001 0,002 0,000 0,002 0,002 0,002 — 0,003
Mg 0,857 0,901 0,850 0,854 0,889 0,900 0,907 0,827 0,897 0,875
Ca 0,839 0,870 0,889 0,893 0,909 0,902 0,889 0,879 0,908 0,906
Na 0,045 0,039 0,046 0,045 0,026 0,028 0,029 0,054 0,020 0,040
К 0,002 He обн. He обн. 0,002 Не обн. Не обн. 0,002 0,002 0,002 0,002
Ni 0,002 ” Не обн. 0,002 0,001 0,001 0,001 0,008 Не обн.
/ 8,3 8,7 9,5 9,4 7,1 8,0 7,9 10.1 7,4 7,0
Fs 4,4 4,6 4,9 4,9 3,7 3,7 4,2 5,2 3,8 3,6
Ert 48,3 48,5 46.5 46,5 47,6 48,1 48,4 46,0 47,8 47,4
Wo 47,3 46,9 48,6 48,6 48,7 48,2 47,4 48,8 48,4 49,0



Компонент

Бесплагиоклазовые лерцолиты и гарцбургиты Пироксениты

74а 152 151 154-1 408е 149-4 171-6

1 1 1 1 1 1 2 1 2

Si02 52,47 52,55 52,28 51,97 52,80 51,96 51,67 51,89 51,04

ТЮ2 0,16 0,14 0,08 0,12 0,15 0,18 0,16 0,18 0,25
AhOj 3,88 3,67 2,91 3,01 3,61 2,78 2,93 1,83 3,91
Сг2Оз 1,31 1,28 0,89 0,97 1,14 0,35 0,40 0,12 0,20

FeO 2,65 2,21 2,01 2,45 2,31 4,80 4,32 4,18 5,56

МпО 0,10 0,09 0,07 0,13 0,08 0,12 0,10 0,14 0,13
MgO 16,51 16,95 17,16 17,48 17,03 15,52 15,59 15,65 14,77

СаО 22,42 22,67 23,26 22,76 22,82 22,91 22,71 23,49 22,41

Na20 0,68 0,47 0,27 0,32 0,49 0,12 0,14 0,05 0,15

к 2о Н.а. На. Н.а. 0,06 0,04 0,00 0,04 0,03 0,05

NiO 0,00 0,12 0,15 0,11 0,01 0,00 0,00 0,00 0,02

Сумма 100,18 100,15 99,08 99,38 100,48 98,74 98,06 97,56 98,49

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,910 1,913 1,919 1,906 1,918 1,931 1,930 1,951 1,907

AIIV 0,090 0,087 0,081 0,094 0,081 0,069 0,070 0,049 0,093

A1VI 0,081 0,058 0,045 0,036 0,073 0,053 0,059 0,032 0,079

Сг 0,039 0,037 0,026 0,028 0,033 0,010 0,012 0,003 0,006

Ti 0,004 0,004 0,002 0,003 0,004 0,005 0,005 0,005 0,007

Fe 0,081 0,067 0,062 0,075 0,070 0,149 0,135 0,131 0,174

Mn 0,002 0,003 0,002 0,004 0,002 0,004 0,003 0,004 0,004

Mg 0,897 0,920 0,939 0,955 0,918 0,860 0,868 0,877 0,822

Ca 0,875 0,884 0,915 0,894 0,884 0,912 0,909 0,946 0,897

Na 0,011 0,033 0,014 0,022 0,034 0,009 0,010 0,004 0,011
К Не обн. Не обн. Не обн. 0,003 0,002 Не обн. 0,002 0,002 0,002
Ni 0,003 0,004 0,003 0,001 Не обн. Не обн. 0,001

f 8,3 6,8 6,2 7,3 7,1 14,8 13,5 13,0 17,5
Fs 4,4 3,6 3,2 3,9 3,7 7,8 7,1 6,7 9,2

En 48,4 49,2 19,0 49,6 49,1 44,7 45,4 44,9 43,4
Wo 47,2 47,2 47,8 46,5 47,2 47,5 47,5 48,4 47,4

Пр и м е ч а н и е .  3416: 1 — центр крупного зерна: 2 — край зерна; 73: I — ламелля 
в энстатите, 2 — мелкое зерно с плагиоклазом; 77: I — крупное зерно с оливином; 

407С: 1 _  мел кое зерно с плагиоклазом; 382:1 — мел кое зерно с плагиоклазом; 341а: 1 — центр 
крупного зерна; 341е: 1 — мелкое зерно в рекристаллиэованном агрегате; 72: 1 — мелкое

зерно с хромшпинелидом и энстатитом; 74а: 1 — крупное зерно в шлире диопсида; 
152: 1 — крупное зерно с оливином, энстатитом; 151: 1 — крупное зерно среди оливина; 
154—1: 1 — крупное зерно среди оливина; 408е: 1 — крупное зерно среди оливина; 149-4: 1 — 
центр крупного зерна, 2 — край зерна (I); 171-6: 1, 2 — крупные таблитчатые зерна.



KJ
го

Tа блица  6
С остав хромш пинелидов из бесплагиоклазовы х лерцолитов и гарцбургитов массива Средний К рака

Компонент

Бесплагиоклазовые лерцолиты Гарцбургиты

341a 341e 72 74а 152 151-1 154-1 408е

1 1 1 1 1 1 1 1 2

АЬСЬ 55,07 54,05 42,02 36,92 33,25 39,35 31,97 36,41 35,98
Сг20, 15,11 16,26 29,65 30,74 34,65 29,76 36,16 34,84 34,69
ТЮ2 0,07 0,03 0,03 0,15 0,11 0,08 0,09 0,10 0,11
FeO 13,18 14,00 13,21 18,62 15,28 14,66 18,08 15,06 16,10
МпО 0,12 0,12 0,22 0,23 0,14 0,26 0,20 0,23 0,24
MgO 19,10 18,61 16,93 14,31 14,51 16,06 14,50 15,97 15,23
NiO 0,35 0,31 0,20 0,02 0,19 0,18 0,12 0,14 0,07
Si02 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
к2о 0,04 0,04 0,04 Н.а. На. На. 0,03 0,04 0,05
Сумма 103,04 103,42 102,30 100,99 98,13 100,35 101,15 102,79 102,47

Количество ионов в пересчете на 24 катиона

А1 13,333 13,133 10,842 9,946 9,276 10,601 8,753 9,605 9,578
Сг 2,457 2,651 5,132 5,550 6,487 5,247 6,634 6,161 6,186
Fe3+ 0,186 0,216 0,026 0,093 0,454 0,209 0,126 0,208 0,208

Ti 1 0,012 He обн. Не обн. 0,025 0,014 0,013 0,014 0,013 0,014
Fe2+ J 0,012 " 0,025 0,014 0,013 0,014 0,013 0,014
Fe2* 2,061 2,220 2,395 3,079 2,807 2,592 2,913 2,604 2,818
Mg 5,852 5,724 5,526 4,877 5,121 5,327 5,017 5,327 5,128
Mn 0,025 0,025 0,039 0,041 0,028 0,054 0,042 0,040 0,041
Ni 0,062 0,050 0,039 0,001 0,043 0,026 0,028 0,026 0,014
/ 26,1 27,8 30,2 38,7 35,4 32,7 36,7 32,8 35,5
*Cr 15,6 16,8 32,1 35,8 41,2 33,1 43,1 39,1 39,5

П р и м е ч а н и е .  Характеристика хромшпинелидов: обр. 341а: 1 -  крупный ксено- оливином, энстатитом; 151-1: 1 -  субидиоморфный с диопсидом, энстатитом; 154-1: 1 -  
морфный с энстатитом; 341 е: 1 — субидиоморфный в энстатите; 72: 1 — идиоморфный в субидиоморфный с оливином, 408е: 1 ксеноморфный с энстатитом: 2 идио- 
энстатите: 74а: 1 — ксеноморфный с энстатитом, оливином; 152: 1 — субидиоморфный с морфный, с оливином.



Компонент
3416 73 77 407е 382 60

1 2 3 1 2 I 1 1 1 2

АЬОз 52,09 47,78 42,58 36,79 38,07 36,10 33,62 33,33 31,32 30,36
Сг20 , 14,68 18,99 23,70 28,76 29,94 32,67 36,05 35,33 36,93 37,09
ТЮ2 0,10 0,07 0,04 0,36 0,64 0,06 0,02 0,15 0,26 0,22
FeO 13,31 14,61 16,44 20,42 19,24 19,62 15,92 19,24 20,29 22,61
МпО 0,16 0,22 0,20 0,23 0,31 0,20 0,22 0,28 0,18 0,32
MgO 17,85 16,69 14,54 14,11 14,33 13,53 14,93 14,42 13,90 12,50
NiO 0,27 0,16 0,00 0,14 0,19 0,02 0,12 0,14 0,08 0,08
SiO: 0,00 0,00 0,10 0,00 0,00 0,00 0,04 0,00 0,03 0,05
К 20 0,03 0,05 0,07 Н а. На. 0,04 0,04 0,04 0,04 0,04
Сумма 98,49 98,57 97,67 100,81 102,72 102,24 99,96 102,93 103,03 103,27

Количество ионов в пересчете на 24 катиона

А! 13,258 12,424 11,517 9,936 10,070 9,704 9,121 8,954 8,498 8,331
Сг 2,504 3,315 4,303 5,202 5,318 5,894 6,561 6,366 6,727 6,821
Fe34 0,212 0,235 0,180 0,724 0,396 0,374 0,208 0,626 0,693 0,768

Ti 1 0,013 0,013 Нс обн. 0,069 0,108 0,014 0,055 0,027 0,041 0,040
Fe24 J 0,013 0,013 Не обн. 0,069 0,108 0,014 0,055 0,027 0,041 0,040
Fe24 2,162 2,692 2,979 3,115 3,114 3,354 2,810 3,016 3,169 4,401
Mg 5,747 5,489 4,979 4,816 4,792 4,605 5,121 4,901 4,775 4,333
Mn 0,026 0,040 0,041 0,041 0,054 0,041 0,042 0,055 0,035 0,056
Ni 0,052 0,026 Не обн. 0,028 0,040 0,001 0,028 0,027 0,014 0,014
/ 27,3 30,8 37,4 39,3 39,4 42,1 35,4 38,1 39,9 45,4
* c , 15,9 21,1 27,2 34,4 34,6 37,8 41,8 41,6 44,2 45,0

Пр и м е ч а н и е .  Характеристика хромшпинелидов. Обр. 3416: 1 -  крупный морфный с плагиоклазом; 77 . 1 -  скелетный идиоморфный кристалл с плагиоклазом;
ксеноморфный с плагиоклазом, 2 — мелкий ксеноморфный с плагиоклазом, 3 — 407е: 1 — ксеноморфный с плагиоклазом, 382: 1 — ксеноморфны с плагиоклазом,
субидиоморфный в энстатите; 73: 1 — субидиоморфный среди оливина, 2 — ксено- 60: 1 — ксеноморфный в плагиоклазе, 2 — идиоморфный в оливине.



Таблица  8
Состав плаги оклазов из лерцолитов массивов Н урали и Средний К рака

Компонент

Нурали Средний Крака

25-A 183 168 73 341-Б 382 60

1 2 1 2 3 1 1 2 1 1 2 1 2

Si02 49,47 49,96 48,05 47,47 47,19 48,20 47,85 48,08 53,08 46,78 47,57 47,98 48,47
ТЮ2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,03 0,03 0,00
АЬОз 30,74 29,96 30,54 29,29 30,89 33,36 32,86 32,34 22,00 34,99 34,58 32,29 30,79
Cr2Oj 0,02 0,00 0,07 0,00 0,04 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,07 0,07
FeO 0,00 0,00 0,11 0,10 0,17 0,00 0,00 0,00 0,37 0,18 0,14 0,08 0,15
MnO 0,00 0,00 0,00 0,04 0,00 0,00 0,00 0,00 0,65 0,00 0,00 0,04 0,00
CaO 14,83 15,53 15,70 15,72 16,03 14,77 15,56 15,54 20,67 17,50 17,36 15,26 14,86
Na20 3,01 3,46 2,87 3,13 2,57 3,57 2,64 2,79 0,47 1,67 1,89 2,85 3,26
К Ю 0,05 0,15 0,08 0,21 0,07 0,04 0,04 0,04 0,28 0,06 0,04 0,03 0,06
Сумма 98,12 99,06 97,42 95,96 96,96 99,94 98,95 98,79 97,52 101,19 101,62 98,63 97,66

Количество ионов в пересчете на 8 (0)

Si 2,296 2,308 2,262 2,275 2,235 2,207 2,212 2,227 2,515 2,126 2,151 2,226 2,271
A1 1,681 1,631 1,694 1,655 1,724 1,801 1,791 1,766 1,229 1,874 1,843 1,766 1,701
Fe He обн. He обн. 0,004 0,004 0,007 Не обн. Не обн. Не обн. 0,015 0,007 0,005 0,003 0,006
Mn " " He обн. 0,002 Не обн. ” " Не обн. 0,026 Не обн. Не обн. 0,002 Не обн.
Ca 0,737 0,769 0,791 0,807 0,813 0,725 0,771 0,771 1,050 0,852 0,841 0,758 0,746
Na 0,270 0,310 0,262 0,291 0,236 0,317 0,237 0,251 0,043 0,147 0,166 0,256 0,296
К 0,003 0,09 0,005 0,013 0,004 0,002 Не обн. Не обн. 0,017 0,004 0,002 0,002 0,004
Ab 26,7 28,5 24,8 26,2 22,4 30,4 23,5 24,6 3,9 14,7 16,5 25,2 28,3
An 73,0 70,7 74,7 72,6 77,2 69,4 76,3 75,2 94,6 84,9 83,3 74,6 71,3
Or 0,3 0,8 0,5 1,2 0,4 0,2 0,2 0,2 1,5 0,4 0,2 0,2 0,4
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Компонент 341-E 406-Б 190-3 408-Г 60 72 200-3 406 88 425 149-4 424 170

Si02 40,75 41,02 42,32 41,79 43,14 40,52 43,53 38,81 34,61 36,37 47,61 51,34 52,52

ТЮ2 0,13 0,06 0,12 0,05 0,05 0,01 0,04 0,01 0,01 0,01 0,06 0,11 0,65

АЬО, 1,92 1 , 0 1 3,19 2,32 2,92 1,18 1,14 0,93 0,44 0,12 2,55 1,50 15,29

Сг2Оэ 0,30 0,16 0,18 0,17 0,24 0,18 0,21 0,19 0,58 0,77 0,24 0,30 0,00

Fe2Oj 5,20 4,63 3,40 4,62 2,54 5,05 2,45 5,66 6,21 4,07 2,85 0,86 1,59

FeO 2,72 3,27 5,50 3,54 5,77 2,99 6,15 1,83 2,48 3,63 5,46 3,96 7,67

MnO 0,12 0,13 0,14 0,13 0,12 0,11 0,13 0,10 0,12 0,12 0,17 0,14 0,19

MgO 40,,15 39,57 37,55 38,10 39,78 40,29 42,01 40,37 43,00 44,24 22,15 20,66 7,02

CaO 2,30 1,60 1,61 1,60 1,96 0,70 0,32 0,26 0,80 0,76 18,46 20,52 12,02

Na20 0,08 СЛ. 0,20 0,02 0,24 0,08 0,08 0,08 0,08 0,00 0,10 0,17 2,13
K2O 0,04 0,00 0,06 0,00 0,11 0,05 0,06 0,04 0,08 0,00 0,02 0,00 0,25

NiO 0,27 0,31 0,27 0,29 0,26 0,31 0,30 0,28 0,19 0,32 0,04 0,06 0,04

p 2o 5 0,02 0,01 0,02 0,04 0,01 0,01 0,01 0,01 0,02 0,01 СЛ. СЛ. 0,10

h 2o + 5,93 7,73 4,32 7,08 2,92 7,49 3,75 10,55 10,74 8,93 0,58 0,42 0,59

H20 ‘ 0,60 0,75 0,70 0,79 0,24 0,80 0,34 0,90 0,72 0,42 0,12 0,03 0,23

Сумма 100,53 100,25 99,58 100,54 100,30 99,77 100,52 100,02 100,08 99,77 100,41 100,07 100,29

/ 9,5 9,6 11,3 10,2 10,2 9,6 10,0 8,7 9,6 8,4 16,9 11,2 42,2

Пр и м е ч а н и я :  1. В пробах 88 и 425 в сумму включено количество С 0 2 — 0,35 и 
0,25% соответственно, в остальных пробах СО: отсутствует. 2. Положение проб 
см. на рис. 4. 3. Лерцолиты без плагиоклаза: 341-Е, 406-Б; лерцолиты плагиоклазовые: 
190-3, 408-Г, 60; гарцбургиты: 72, 200-3, 406; дуниты: 88, 425; пироксениты: 149-4, 424; 
амфиболит: 170. 4. Анализы проб 341-Е, 60, 72 и 88 выполнены классическим методом

в химической лаборатории ГИН АН СССР (аналитики М.А. Канакина, Г.И. Карасева). 
Окись хрома и окись никеля в этих пробах, а также полные анализы остальных 
проб выполнены методом плазменной спектроскопии (аналитик М.И. Кайков. 
ГИН АН СССР).



Т а б л и ц а  10
Состав пород массива Нурали

Компонент 411 207-Б 25-A 183 467 3-A 153 123 141 121 45 172

Si02 39,75 42,40 41,63 43,00 42,30 38,91 40,57 35,71 35,15 40,58 47,05 50,89

ТЮ2 0,08 0,11 0,17 0,13 0,17 0,09 0,04 0,08 0,01 0,01 0,25 0,14

АЬОз 1,55 3,39 2,74 3,03 2,68 1 , 1 0 0,90 0,40 0,34 1,37 2,97 2,60

Сг2Оэ 0,20 0,28 0,20 0,24 0,19 0,17 0,22 0,33 0,33 0,14 0,09 0,35

Fe2Oj 3,35 3,50 3,26 2,49 3,32 5,05 4,44 4,68 5,08 5,38 4,38 1,25

FeO 3,98 4,63 4,76 5,81 4,81 2,64 2,96 2,65 2,53 2,01 5,44 3,30

MnO 0,10 0,12 0,11 0,12 0,12 0,12 0,10 0,09 0,10 0,11 0,18 0,12

MgO 40,45 37,26 39,26 39,30 37,62 40,28 40,63 42,96 42,16 36,96 20,18 17,10

CaO 1,87 2,08 2,37 2,59 2,02 1 , 1 0 0,58 0,39 0,42 0,87 17,94 22,80

Na20 0,05 0,11 0,13 0,15 0,13 0,08 0,00 0,00 0,00 Сл. Сл. 0,03
K2O 0,00 0,00 0,04 0,04 0,04 0,01 0,00 Сл. 0,00 0,00 0,00 0,00

NiO 0,28 0,27 0,26 0,27 0,25 0,31 0,29 0,37 0,30 0,27 0,03 0,03

p2o 5 0,02 C JI. 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 Сл. 0,01 0,01 0,01 0,01

h 2o + 7,57 5,42 4,72 3,10 5,89 9,03 8,24 11,41 12,46 11,90 1,66 0,83

H 20 ' 0,40 0,42 0,28 0,14 0,34 0,60 0,55 0,46 0,70 0,51 0,32 0,15

Сумма 99,65 99,99 99,94 100,42 99,89 99,50 99,53 99,53 99,59 100,12 100,50 99,60

/ 8,8 10,5 9,9 10,3 10,5 7,2 8,8 8,2 8,6 9,4 20,7 12,7

П р и м еч а н и а : 1.В  пробах 25-А и 1 S3 в сумму включено количество СОг — 0,65 и 
0,20% соответственно; в остальных пробах СОг отсутствует. 2. Положение проб 
см. на рис. 16. Лерцолиты без плагиоклаза: 411 (скв. 1, глубина 411 м), 207-Б; лерцолиты 
плагиоклазовые: 25-А, 183, 467 (две последние пробы — скв. I, глубина 183 и 467 м); 
гарцбургиты Э-А, 153; дуниты: 123, 141 (скв. 2, глубина 141 м); гарцбургит с пегма-

тоидным энстатитом, прослой (?) среди пироксенитов: 121; верлит: 45; пироксенит: 
172. 3. Анализы выполнены классическим методом в химической лаборатории 
ГИН АН СССР (аналитик М.А. Канакина); окись хрома и окись никеля определены 
методом плазменной спектроскопии (аналитик М.И. Кайков, ГИН АН СССР).



15. Зак. 1091

Т а б л й ц а  11
С остав оливинов в гарцбургитах  и лерцолитах В ойкаро-С ы ньннского массива

Компонент 278 210 219
223-9 215-7

274 211 267
1 2 ' •2

Si02 40,43 40,21 41,00 41,35 41,29 40,74 40,84 40,68 41,34 40,69

Сг2Оз 0,00 0,00 0,03 0,04 0,00 0,10 0,09 0,00 0,01 0,01
FeO 10,78 10,31 9,16 8,25 8,79 9,70 8,01 9,69 10,14 9,32
МпО 0,15 0,17 0,14 0,13 0,13 0,10 0,10 0,13 0,09 0,15

MgO 48,08 47,75 49,24 48,70 48,47 46,68 48,37 47,23 49,73 48,57

СаО 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,07 0,00 0,00 0,00 0,01

NiO 0,43 0,36 0,33 0,43 0,41 0,32 0,37 0,36 0,37 0,35

Сумма 99,87 98,80 99,90 98,90 99,09 97,71 97,78 98,09 101,68 99,10

Количество ионов в пересчете на 4 (0)

Si 0,998 1,001 1,003 1,017 1,016 1,020 1,015 1,015 1,001 1,004

Fe 0,223 0,215 0,187 0,170 0,181 0,203 0,166 0,202 0,203 0,192

Mn 0,003 0,004 0,003 0,003 0,003 0,002 0,002 0,003 0,002 0,003

Mg 1,769 1,771 1,796 1,785 1,777 1,743 1,791 1,756 1,786 1,787

Ca He обн. He обн. He обн. Не обн. Не обн. 0,002 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
Ni 0,008 0,007 0,006 0,008 0,008 0,007 0,007 0,007 0,007 0,007

/ 11,2 10,8 9,4 8,7 9,2 10,4 8,5 10,3 10,2 9,7

П р и м е ч а н и е .  В образцах 223-9: I — необласт, 2 — крупное деформированное зерно; 215-7: 1 — крупное деформированное зерно, 2 — необласт.

ю
^4
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278-2 210 219-1 214-5 2 2 3 - 9

Ц к M 1 2 ц к ц к м Ц к

Si02 56,99 56,99 57,43 55,61 55,52 55,19 55,91 55,46 55,21 55,64 55,63 56,01

ТЮ2 0,01 0,02 0,02 0,05 0,05 0,05 0,02 0,03 0,01 0,03 0,00 0,00

АЬОз 0,96 6;7з 0,81 2,18 2,12 I P 2,17 2,72 1,82 2,10 2,71 2,51

СЬо, ь;зз o, i 3 6.26 o;28 0,17 0,61 0,35 0,60 0,31 0,37 0,59 0,54

Feb 6,28 7 , f4 7,21 7,04 6186 6,02 6,50 5,82 6,09 6,05 5,92 5,95

МпО 0,16 o, i? o,ii 0,19 .0,21 0,14 0,17 0,12 0,15 0,13 0,13 0,17

MgO 33,46 33,59 33,49 32,66 32191 33,13 33,57 33,30 33,51 33,54 32,74 32,58

СаО 0,64 0,37 0,52 0,42 0,40 0,41 0,43 0,44 0,24 0,37 0,42 0,36

Na20 0,00 0,00 0,00 q,oo 0,00 0,00 0,00 0,01 0,01 0,01 0,00 0,00

К20 0,03 0,05 0,03 Ь,йз 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,01 0,03
NiO 0,01 0,01 0,03 0,05 0,09 0,09 0,05 0,03 0,05 0,08 0,05 0,03

Сумма 98,81 99,25 99,91 98,51 98,36 98,39 99,20 98,56 97,43 98,35 98,20 98,18

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,989 1,988 1,955 1,953 1,936 1,947 1,939 1,968 1,951 1,951 1,963

A1,V 0,011 0,014 0,012 0 ,04^ 0,047 0,064 0,053 0,061 0,032 0,049 0,049 0,037

A1VI 0,026 0,016 0,021 0,045 0,041 0,049 0,036 0,051 0,043 0,038 0,063 0,067

Сг 0,009 0,006 0,007 0,008 0,005 0,017 0,010 0,017 0,009 0,010 0,016 0,015

Ti He обн. 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 Не обн. 0,001 Не обн. Не обн.
Fe 0,183 0,208 0,209 0,207 0,202 0,177 0,189 0,170 0,178 0,177 0,174 0,174

Mn 0,005 0,004 0,003 0,006 0,006 0,004 0,005 0,004 0,004 0,004 0,004 0,005
Mg 1,740 1,745 1,728 1,711 1,726 1,732 1,743 1,735 1,749 1,753 1,711 1,702

Ca 0,024 0,014 0,019 0,016 0,015 0,015 0,016 0,017 0,009 0,014 0,016 0,013
Na He обн. He обн. He обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,001 Не обн. Не обн.
К 0,001 0,002 0,002 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001
Ni He обн. He обн. 0,001 0,001 0,003 0,003 0,001 0,001 0,001 0,002 0,001 0,001

/ 9,5 10,7 10,8 10,8 10,5 9,3 9,8 8,9 9,3 9,2 9 ,2 9,3
Fs 9 ,4 10,6 10,7 10,7 10,4 9 ,2 9,7 8,8 9 ,2 9,1 9,1 9 ,2
En 89,4 88,7 88,3 88,5 88,8 90,0 89,5 90,3 90,3 90,2 90,0 90,1
Wo 1,2 0,7 1,0 0,8 0,8 0 ,8 0,8 0 ,9 0 ,5 0,7 0,9 0,7

П р и м е ч а н и е .  Здесь и далее: ц — центральная часть крупного зерна, к — край того же зерна, м — мелкое гранобластовое зерно.
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Компонент
215-7 274-10 211 267 209

Ц к м ц м ц к м ц к ц к ц

S i02 55,14 55,47 55,41 54,17 55,29 55,75 56,88 57,45 54,83 54,75 55,57 56,33 55,67
ТЮ2 0,03 0,01 0,01 Н а. Н.а. 0,03 0,02 0,03 0,03 0,03 0,00 0,00 0,00
АЬО, 3,15 2,75 2,64 3,42 2,73 3,37 2,02 1,26 3,18 2,56 2,40 1,67 2,28
Сг2Оз 0,57 0,47 0,46 0,68 0,39 0,77 0,51 0,09 0,55 0,37 0,74 0,34 0,70
FeO 6,50 6,43 6,37 6,29 6;38 6,70 6,70 6,76 6,28 6,52 6,48 6,66 6,42
МпО 0,11 0,07 0,14 0,12 0,16 0,11 0,11 0,14 0,16 0,17 0,19 0,15 0,14
MgO 32,24 32,43 31,70 31,79 32,02 33,39 33,97 34,58 32,44 32,28 34,38 34,90 33,77
СаО 0,53 0,68 0,61 0,39 0,39 0,34 0,27 0,27 0,58 0,53 0,54 0,49 0,68
Na20 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,03 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
к2о 0,00 0,00 0,00 Н.а. Н.а Н.а. Н.а. Н.а. 0,03 0,03 Н.а. Н.а. Н.а.
NiO 0,19 0,02 0,11 0,05 0,06 0,10 0,06 0,03 0,10 0,05 0,00 0,00 0,00
Сумма 98,46 98,33 97,45 96,91 97.42 100,56 100.54 100.64 

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

98,18 97,29 100,30 100,54 99,66

Si 1,936 1,948 1,962 1,930 1,956 1,921 1,953 1,967 1,930 1,950 1,920 1,940 1,934
A1,V 0,064 0,052 0,038 0,070 0,044 0,079 0,047 0,033 0,070 0,050 0,080 0,060 0,066
A1VI 0,066 0,062 0,072 0,073 0,070 0,055 0,035 0,016 0,062 0,057 0,018 0,008 0,027
Сг 0,016 0,013 0,013 0,019 6,011 0,020 0,012 0,002 0,015 0,010 0,020 0,009 0,019
Ti 0,001 He обн. He обн. Не обн. Не обн. 0,002 0,002 0,001 0,001 0,001 Не обн. Не обн. Не обн.
Fe 0,191 0,189 О; 189 0,188 0,189 6,192 0,1$2 0,193 0,185 0,194 0,187 0,192 0,187
Mn 0,003 0,002 0,004 0,004 0,005 0,002 0,006 0,004 0,005 0,005 0,005 0,004 0,004
Mg 1,$87 Г,697 1,673 1,688 1,688 1,714 1,738 1,765 1,702 1,710 1,770 1,791 1,748
Ca 0,020 0,626 0,023 0,015 0,017 0,012 0,010 0,021 0,022 0,020 0,020 0,018 0,025
Na He обн. He обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
К rt и ' ” " " ” *» 0,001 0,001 " ”
Ni 0,005 " 0,003 0,001 0,002 0,002 0,001 ” 0,003 0,001 "
/ 10,2 10,0 10,2 10,0 10,1 10,1 9,9 9,9 9,8 10,2 9,6 9,7 9,7
Fs 10,1 4:9 10,0 9,9 10,0 10,0 9,9 9,7 9,7 10,1 9,5 9,6 9,5
En 88,9 88,8 88,8 89,3 89,1 89,4 89,6 89,2 89,2 88,9 89,5 89,5 89,2
Wo 1,0 1,3 1,2 0,8 0,9 0,6 6,5 1,1 1,1 10,0 1,0 0,9 1,3



Компонент 278-2 210 219 214 223-9
215-7 274-10 211

267 209-4
2 1 1 2

SiO: 53,60 52,02 51,97 51,82 52,48 52,18 49,96 52,00 54,64 51,25 52,00
TiO: 0,06 0,11 0,09 0,04 0,00 0,09 Н а. 0,10 0,15 0,09 0,00
АЬОз 0,56 1,87 2,23 2,11 2,71 3,07 4,08 2,64 2,44 2,40 2,64
Сг:0, 0,57 0,28 0,68 0,73 0,77 0,69 1,00 0,76 0,62 0,76 1,08
FeO 1,74 2,38 1,90 1,89 2,08 2,46 2,20 2,04 2,19 1,92 2,38
МпО 0,08 0,13 0,07 0,07 0,04 0,12 0,07 0,05 0,06 0,07 0,10
MgO 17,17 16,71 16,70 16,88 17,37 16,32 15,66 16,70 17,53 16,35 17,29
СаО 24,21 34,34 23,74 23,85 23,54 23,37 23,92 23,83 22,82 23,91 24,11
Na20 0,43 0,07 0,11 0,10 0,17 0,21 0,20 0,39 0,27 0,09 0,33
К20 0,04 0,03 0,03 0,04 0,03 0,00 На. На. Н а. 0,04 На.
NiO 0,05 0,05 0,06 H.a. 0,03 0,26 0,05 0,02 0,02 0,09 На.
Сумма 98,51 97,99 97,58 97,53 99,22 98,77 97,14 98,53 100,74 96,97 99,93

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,979 1,938 1,937 1,932 1,923 1,925 1,881 1,922 1,960 1,930 1,902
A1,V 0,021 0,062 0,063 0,068 0,077 0,075 0,119 0,078 0,040 0,070 0,098
A1VI 0,003 0,020 0,035 0,025 0,040 0,058 0,062 0,035 0,063 0,036 0,015
Сг 0,017 0,008 0,020 0,022 0,022 0,020 0,030 0,027 0,018 0,023 0,030
Ti 0,002 0,003 0,002 0,001 Не обн. 0,003 Не обн. 0,002 0,004 0,003 Не обн.
Fc 0,054 0,074 0,059 0,059 0,064 0,076 0,069 0,073 0,066 0,060 0,073
Mn 0,002 0,004 0,002 0,002 0,001 0,004 0,002 0,002 0,002 0,002 0,003
Mg 0,945 0,928 0,928 0,938 0,949 0,897 0,879 0,919 0,937 0,916 0,946
Ca 0,958 0,972 0,948 0,953 0,924 0,923 0,964 0,943 0,877 0,963 0,946
Na 0,031 0,005 0,008 0,008 0,012 0,015 0,014 0,013 0,019 0,006 0,024
К 0,002 0,003 0,001 0,007 0,001 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,002 Не обн.
Ni 0,002 0,002 0,007 Не обн. 0,001 0,008 0,001 0,001 0,001 0,003 Не обн.
/ 5,4 7,4 6,0 5,9 6,3 7,8 7,2 7,4 6,5 5,9 7,2
Fs 2,8 3,8 3,01 3,01 3,3 4,0 3,6 3,8 3,5 3,1 3,7
Ert 48,3 47,0 48,0 48,1 49,0 47,3 46,0 47,5 49,8 47,2 48,1
Wc 48,9 49,2 49,0 48,9 47,7 48,7 50,4 48,7 46,7 49,7 48,2

Пр и м е ч а н и е .  В образце 211: 1 — мелкое зерно с группой энстатитов, 2 — ламелля в энстатите.



Т а б л и ц а  15

Состав хромшпинелидов из гарцбургитов и лерцолитов Войкаро-Сыньинского массива

К о м п о н е н т 278
219 215-7

274 211
267

209 210 214 223-9
1 2 1 2 1 2

SiO: 0,03 0,03 0,04 0,07 0,03 0,00 0,03 0,04 0,91 На. 0,00 0,05 0,03
ТЮ2 0,14 0,04 0,07 0,05 0,08 Н а. 0,04 0,03 0,03 На. 0,13 0,06 —
АЬОз 14,78 37,98 33,88 43,27 41,86 46,79 42,70 40,56 43,08 27,62 37,07 34,89 37,67
Сг2Оз 47,00 28,57 32,64 24,76 27,00 21,79 25,85 26,38 24,63 35,88 29,68 31,04 30,40
FeO 28,31 18,50 20,07 17,11 16,34 15,81 16,73 18,36 17,38 23,46 23,44 18,96 16,45
МпО 0,49 0,27 0,35 0,21 0,19 0,19 0,17 0,26 0,22 0,40 0,30 0,28 0,27
MgO 7,36 14,43 13,05 14,96 15,40 16,01 16,87 14,67 15,48 12,54 12,02 14,38 14,78
NiO 0,07 0,09 0,01 0,13 0,20 0,19 0,20 0,09 0,16 Н.а. 0,07 0,08 0,10
Сумма 98,18 99,91 100,11 100,56 101,10 100,78 102,59 100,39 101,89 99,90 102,71 99,74 99,70

Количество ионов в пересчете на 24 катиона

А1 4,656 10,272 9,356 11,474 10,995 12,058 10,858 10,799 11,248 7,846 9,982 9,617 10,193
Сг 9,921 5,177 6,056 4,339 4,754 3,770 4,415 4,708 4,313 6,832 5,355 5,670 5,517
Fe3* 1,359 0,525 0,549 0,160 0,228 0,172 0,706 0,483 0,429 1,317 0,609 0,685 0,290

Ti 1 0,032 0,014 0,014 0,013 0,013 Не обн. 0,013 0,005 0,005 Не обн. 0,027 0,014 Не обн.
Fe2* / 0,032 0,014 0,014 0,013 0,013 Не обн. 0,013 0,005 0,005 Не обн. 0,027 0,014 Не обн.
Fe2* 4,934 3,000 3,366 2,995 2,799 2,718 2,361 2,985 2,787 3,416 3,841 2,970 2,869
Mn 0,112 0,055 0,010 0,039 0,040 0,034 0,026 0,054 0,036 0,087 0,055 0,056 0,055
Mg 2,938 4,929 4,563 4,938 5,116 5,215 5,570 4,938 5,111 4,502 4,092 4,961 5,062
Ni 0,016 0,014 He обн. 0,026 0,040 0,033 0,039 0,012 0,026 Не обн. 0,014 0,014 0,014
/ 62,7 37,8 42,45 37,8 35,4 34,3 31,7 37,7 35,3 43,1 48,4 37,4 36,1

* C r 68,1 33,5 39,27 27,4 30,2 23,8 28,9 30,2 27,7 46,5 34,9 37,1 35,1

П р и м е ч а н и е .  Х а р а к т е р и с т и к а  х р о м ш п и н е л и д о в . 278: и д и о м о р ф н о е  м е л к о е  
зе р н о ; 219: 1 — к с е н о м о р ф н о е  зе р н о  с э н с т а т и т о м , 2 — и д и о м о р ф н о е  зе р н о  ср е д и  
о л и в и н а ; 215-7: 1 — к с е н о м о р ф н о е  кр у п н о е  зе р н о . 2 — к с е н о м о р ф н о е  зе р н о  на к р а ю  
э н с т а т и т а ; 274: к с е н о м о р ф н о е  к р у п н о е  зе р н о  в а г р е г а т е  с э н с та ти т Ъ м , д и о п с и д о м ;

211: к с е н о м о р ф н о е  зе р н о  ср е д и  о л и в и н а ; 267: 1, 2 — к с е н о м о р ф н ы е  м е л к и е  зе р н а ; 
209: ц ен тр  к р у п н о го  к с е н о м о р ф н о г о  зе р н а ; 210: с у б и д и о м о р ф н о е  зе р н о  ср е д и  г р а н о -  
б л а с т о в о г о  о л и в и н а ; 214: и д и о м о р ф н о е  зе р н о  в к р у п н о м  о л и в и н е ; 223-9: кр у п н о е  
к с е н о м о р ф н о е  зе р н о .



Т а б л и ц а  16
Состав оливинов из дунитов и жильных пироксенитов Войкаро-Сыньинского массива

Компонент 157 33 225-5 1118 70 Н-113 75 215-144 225-33 225-35 225-36 202

Si02 41,00 41,30 40,56 41,20 42,60

Сг2Оз 0,07 0,06 0,01 0,12 0,19

Fe203 1,13 2,25 He обн. He обн. 1,76

FeO 5,76 6,19 8,80 7,85 7,20

MnO H.a. 0,10 0,11 0,11 0,12

MgO 50,95 47,63 47,49 50,18 45,46

CaO 0,11 0,22 0,00 0,01 0,44

NiO 0,28 0,18 0,28 0,41 0,22

Сумма 99,30 97,93 97,25 99,88 97,99

Количество ионов

Si 1,000 1,019 1,015 1,004 1,033
Fe 0,138 0,171 0,184 * 0,160 0,208
Mn He обн. 0,002 0,002 0,003 0,003
Mg 1,853 1,785 1,771 1,883 1,720
Ca 0,003 He обн. He обн. He обн. He обн.
Ni 0,006 0,003 0,006 0,007 0,005

/ 6,9 8,8 9,4 7,8 9,8

Пр и м е ч а н и е .  Окись железа определена в ходе силикатного анализа мономине- 
ральной фракции оливина четырех образцов; при расчете формул этих образцов 
исключено количество окислов, соответствующее примеси диопсида: 1% в обр. 33, 
2% в обр. 70 и 1,3% в обр. Н-113. Остальные образцы анализированы на микро
анализаторе "Camebax". Дун и ты: 157,33 — крупные тела в гарцбургитах; 225-5,

41,40 40,25 40,70 39,89 39,89 39,74 37,42

0,06 0,03 0,07 0,00 0,03 0,00 0,00

1,29 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.

7,92 9,28 7,89 13,64 14,61 14,32 25,19

0,12 0,10 0,10 0,19 0,21 0,11 0,40

47,56 47,74 49,27 45,81 45,30 45,40 36,15

0,33 0,00 0,02 0,01 0,00 0,02 0,00

0,13 0,03 0,33 0,18 0,26 0,29 0,01
98,81 97,43 98,38 99,72 100,30 99,88 99,17

пересчете на 4 (0)
1,020 1,010 1,006 0,998 0,998 0,997 0,997
0,187 0,194 0,163 0,285 0,306 0,300 0,562

0,003 0,002 0,002 0,004 0,004 0,002 0,010

1,766 1,784 1,814 1,709 1,688 1,698 1,435

Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.

0,003 " 0,007 0,004 0,005 0,006 Не обн.

9,6 9,8 8,2 14,3 15,4 15,0 28,1

М18 — жилы в гарцбургитах. Тела в переслаивании с верлитами и пироксенитами: 
70 _  из западной полосчатой серии, Н-113 — из восточной полосчатой серии. 
Пироксениты: 75 — пегматоидный энстатит; 215-144 — пегматоидная оторочка и 
шлиры энстатит-диопсидового состава в дунитовой жиле; 225-33: 225-35, 225-36 — 
зональная жила оливинового вебстерита, от центра к зальбандам. Габбро-норит: 202.



Т а б л и ц а  17
Состав энствтитов из жил пйроксёнитов В ойквро-С ы йьйнского массйва

Компонент

Диопсид- ЭНСТВо 
титовый шлир'

Энстатиты Вебстериты пегматоидные Вебстериты в зональной жиле

225-144 1228 75 218-3 219-9 225-33 225-35 225-36

1 1 1 1 2 1 2

Si02 55,50 56,49 55,88 56,88 57,00 55,96 54,55 55,12 54,53 54,94
ТЮ2 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,08 0,05 0,05 0,07
АЬОз 2,50 0,60 0,61 0,37 0,23 0,60 2,47 2,30 2,60 2,36
Сг2Оз 0,63 0,28 0,35 -0,23 0,12 0,23 0,27 0,35 0,47 0,27
FeO 6,46 7,17 6,15 8,27 8,18 8,81 8,94 9,71 9,35 8,62
МпО 0,20 0,17 0,15 0,20 0,19 0,23 0,23 0,23 0,14 0,06
MgO 32,80 34,27 33,44 33,94 33,15 31,84 31,29 31,51 31,40 31,70
СаО 0,27 0,58 0,32 0,43 0,29 0,59 0,56 0,60 0,47 0,71
Na20 0,00 Н а. 0,00 0,01 0,00 0,03 0,00 0,00 0,01 0,00
К20 На. Н а. 0,03 Н а. Н.а. 0,08 0,04 0,04 Н.а. Н.а.

0,12 Н а. Н.а. 0,03 0,03 0,00 0,02 0,05 0,00 0,06
Сумма 98,49 99,57 96,94 100,37 99,20 98,38 98,45 99,96 99,02 98,79

Количество ионов в пересчете на б (0)

Si 1,947 1,968 1,986 1,978 1,997 1,987 1,938 1,936 1,930 1,942
A1,V 0,053 0,025 0,014 0,012 0,003 0,013 0,062 0,064 0,070 0,058
A1VI 0,050 Не обн. 0,011 0,003 0,005 0,012 0,042 0,031 0,038 0,040
Сг 0,017 0,008 0,010 0,006 0,004 0,007 0,008 0,010 0,013 0,008
Ti Не обн. Не обн. Не обн. 0,002 0,001 Не обн. 0,002 0,001 0,001 0,002
Fe 0,189 0,209 0,183 0,245 0,244 0,262 0,266 0,285 0,277 0,255
Mn 0,006 0,004 0,004 0,006 0,006 0,007 0,007 0,007 0,004 0,002
Mg 1,715 1,779 1,774 1,752 1,723 1,685 1,657 1,650 1,656 1,670
Ca 0,010 0,021 0,012 0,015 0,010 0,022 0,021 0,023 0,018 0,027
Na Не обн. Не обн. Не обн. 0,001 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
К ” й 0,001 Не обн. Не обн. 0,001 0,002 0,002 ”
Ni 0,003 " Не обн. 0,001 0,001 0,002 0,001 0,001 0,002
/ 9,9 10,5 9,4 12,3 12,4 13,5 13,8 14,7 14,3 13,2
Fs 9,9 10,4 9,3 12,2 12,3 13,3 13,7 14,5 14,2 13,1
En 89,6 88,6 90,1 87,1 87,2 85,6 85,2 84,3 84,9 85,5
Wo 0,5 1,0 0,6 0,7 0,5 1,1 и 1,2 0,9 1,4



Компонент
215-144

75 218-3
219-9 225-33

225-35 225-36
1 1 1 2

Si02 52,28 52,11 53,50 52,87 51,65 52,25 51,87 51,70
T i02 0,09 0,01 0,01 0,01 0,27 0,21 0,18 0,14
А12О з 2,38 0,55 0,60 0,84 2,93 2,85 2,64 2,61
Сг2Оз 1,08 0,49 0,74 0,61 0,50 0,48 0,59 0,48
FeO 2,03 1,76 2,61 2,73 2,75 3,26 3,08 2,96
МпО 0,07 0,06 0,12 0,08 0,09 0,12 0,13 0,00
MgO 16,18 16,94 17,35 16,72 16,39 16,42 16,12 16,45
СаО 23,73 23,53 23,23 22,82 23,98 23,33 23,68 23,55
Na20 0,21 0,22 1,78 0,40 0,20 0,26 0,17 0,16
к 2о H.a. 0,02 H.a. 0,04 0,06 0,05 0,04 На.
NiO 0,09 H.a. 0,02 0,08 0,01 0,00 0,00 0,00
Сумма 98,14 95,69 99,96 97,20 98,83 99,23 98,50 98,05

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,939 1,980 1,960 1,981 1,911 1,923 1,925 1,925
A1,V 0,061 0,020 0,026 0,019 0,089 0,077 0,075 0,075
AlVi 0,043 0,005 Не обн. 0,018 0,037 0,046 0,040 0,039
Сг 0,032 0,015 0,022 0,018 0,015 0,014 0,017 0,014
Ti 0,002 He обн. Не обн. Не обн. 0,007 0,006 0,005 0,004
Fe 0,063 0,056 0,079 0,086 0,085 0,100 0,096 0,092
Mn 0,002 0,002 0,004 0,002 0,003 0,004 0,004 Не обн.
Mg 0,895 0,959 0,947 0,934 0,904 0,901 0,892 0,913
Ca 0,943 0,957 0,912 0,916 0,950 0,920 0,942 0,939
Na 0,015 0,016 0,125 0,020 0,015 0,019 0,012 0,012
К He обн. 0,001 Не обн. 0,002 0,003 0,002 0,002 Не обн.
Ni 0,003 He обн. 0,002 Не обн. Не обн. Не обн.
/ 6,3 5,5 7,7 8,4 8,6 10,0 9,7 9,2
Fs 3,3 2,9 4,1 4,5 4,4 5,2 5,0 4,7
En 47,1 48,6 48,9 48,2 46,6 46,9 46,2 47,0
Wo 49,6 48,5 47,0 47,3 49,0 47,9 48,8 48,3

Пр и м е ч а н и я :  1. Характеристика пород приведена в табл. 22. 2. В обр. 225-33: I и 2 — незональные таблитчатые зерна.



225

Компонент. 17 11 18 30 225-5 225-144 1228 75 218-3 225-33 225-35

Si02 1,64 3,24 2,72 1,20 0,00 0,07 0,04 0,07 0,23 0,09 0,02
ТЮ2 H.a. H.a. H.a. 0,24 0,34 0,00 0,09 0,14 0,10 0,09 0,07
AhOj 13,42 23,39 14,55 13,05 21,26 33,22 7,91 9,68 6,88 47,29 42,34
Сг20 , 45,88 35,62 44,87 53,08 31,76 33,88 53,00 52,30 54,54 18,74 22,76
Fe2Oj 10,36 5,07 7,53 5,07 Н.а. На. На. На. Н.а. Н.а. Н.а.
FcO 21,16 16,97 18,53 18,86 35,76 19,99 33,27 30,82 31,72 19,89 23,09
MnO H.a. H.a. H.a. H.a. 0,43 0,25 0,53 0,51 0,48 0,25 0,27
MgO 7,24 12,69 10,62 8,32 9,16 13,17 5,13 5,86 5,27 13,81 12,49
NiO 0,05 H.a. H.a. 0,07 0,30 0,06 На. На. 0,01 0,15 0,12
Сумма 99,75 96,98 98,82 99,89 99,01 100,64 99,97 99,38 99,23 100,31 101,16

Количество ионов в пересчете на 24 катиона

A1 4,5 7,6 4,9 4,2 6,358 9,161 2,565 3,121 2,213 12,380 11,287
Cr 10,2 7,7 10,1 11,5 6,374 6,267 11,574 11,302 11,797 3,282 4,061
FeJ+\ 1,3 0,7 1,0 0,3 3,141 0,572 1,829 1,513 1,958 0,312 0,610
Fc2 j He обн. He обн. He обн. Не обн. 0,061 — 0,016 0,032 0,016 0,013 0,014
Ti He обн. He обн. He обн. Не обн. 0,061 — 0,016 0,032 0,016 0,013 0,014
Fe2* 5,8 4,3 4,8 5,1 4,391 3,334 5,818 5,534 5,690 3,371 3,736
Mn He обн. He обн. He обн. Не обн. 0,091 0,056 0,116 0,115 0,114 0,050 0,054
Mg 2,2 3,7 3,2 2,9 3,461 4,595 2,102 2,382 2,213 4,463 4,210
Ni He обн. He обн. He обн. Не обн. 0,060 0,014 Не обн. Не обн. Не обн. 0,027 0,014
/ 72,5 53,8 60,0 63,8 55,9 42,0 73,5 69,9 72,0 43,0 47,0
*Cr 69,4 50,3 63,1 73,2 50,1 40,6 81,9 78,4 84,2 21,0 26,5

П р и м е ч а н и е .  Химические анализы образцов 17, 11, 18, 30 заимствованы из 
работы [220]: 17 — идиоморфные зерна в дуните западной полосчатой серии; 
И — субидиоморфные зерна в дуните восточной полосчатой серии; 18 — суб- и 
идиоморфные зерна в дуните, слагающем крупное тело (4 км2) среди гарцбургитов; 
30 — идиоморфные зерна в пегматоидном дуните среди оливин-антигоритовых 
пород. Остальные шпинелиды анализированы в ГИН АН СССР на микроанализаторе 
"Camebax" (оператор С.С. Степанов). 225-5: идиоморфное зерно в дунитовой жиле,

секущей гарцбургиты; 225-144: субидиоморфное зерно в дунитовой жиле с пегматоидным 
диопсидом в оторочке; 1228 — мелкое идиоморфное зерно в энстатитовой оторочке 
дунитовой жилы; 75: мелкое идиоморфное зерно в пегматоидном энстатите; 218-3: 
субидиоморфное зерно в пегматоидном вебстерите; 225—33: ксеноморфное 
зерно в центральной части зональной жилы оливинового вебстерита; 225-35: ксено
морфное зерно в зальбанде той же жилы, крупнозернистая часть.



Гарцбургиты Лерцолиты Антигорит-оливиновая
порода

219-1 214 215-71 1118 15-1 224 215-72 274 211 16-1 209 225-5 2514

Si02 39,85 39,07 42,26 43,36 40,84 39,19 42,11 40,87 43,37 45,08 41,57 41,27 40,60

ТЮ2 0,02 0,11 0,02 0,02 0,02 0,06 Сл. Сл. Сл. 0,06 Сл. Сл. 0,02
AhOj 1,17 1,20 1,23 0,94 1,01 0,75 0,73 1,12 1,34 1,62 1,13 1,11 0,90

Сг2Оз 0,40 0,40 0,42 0,41 0,38 0,36 0,41 0,38 0,32 0,36 0,50 0,30 0,39
Fe20 , 2,80 3,39 1,89 2,18 3,27 2,98 1,57 2,84 0,63 1,20 1,72 1,27 2,34
FeO 4,79 3,32 6,77 6,26 4,67 3,76 5,53 5,60 7,12 7,10 5,83 6,23 6,40
MnO 0,20 0,17 0,11 0,13 0,13 0,19 0,17 0,21 0,17 0,11 0,17 0,20 0,13
MgO 42,07 40,14 42,42 41,67 41,00 41,88 44,00 43,31 41,98 42,28 41,60 43,22 41,28
NiO 0,10 0,10 0,47 0,15 0,29 0,18 0,36 0,15 0,20 0,36 0,22 На. 0,15
CaO 0,86 0,98 0,69 0,67 0,49 0,49 1,38 1,10 2,62 1,21 1,50 0,61 1,23
Na20 0,11 0,11 0,02 0,04 0,12 0,11 0,10 0,11 0,11 0,16 0,11 0,11 0,14

k 2o 0,11 0,11 0,04 0,02 Сл. 0,11 0,05 0,11 0,17 0,11 0,11 0,11 0,04

p2o 5 0,00 0,01 0,01 H.a. 0,08 0,01 0,01 0,01 0,01 0,06 0,02 0,00 Н.а.
h 2o + 6,72 8,90 3,12 3,70 7,42 8,83 3,57 3,80 1,73 0,10 5,25 5,02 5,40
H20 ' 0,44 0,88 0,58 0,41 0,82 0,85 0,33 0,47 0,14 0,21 0,27 0,32 0,65
Сумма 100,19 99,29 100,57 99,96 100,54 99,75 100,32 100,08 99,91 100,02 100,00 100,02 99,67

/ 8,8 8,1 10,1 10,0 9,4 8,0 8,2 9,6 9,3 9,9 9,1 8,8 10,4

П р и м е ч а н и е .  В пробах 219-1, 214, 215-71 и 222-5 в сумму включено количество СОг — 0,55, 0,40, 0,52 и 0,25% соответственно.



Компонент 10-5 225-5 33 1858 40/47

Si02 36,54 37,52 35,88 35,08 40,40
TiOj 0,02 Сл. 0,01 0,02 0,03
АЬОз 0,84 0,67 0,53 1,20 0,26
Cr2Oj 0,30 0,40 0,55 0,37 0,46

Fe2Oj 3,29 2,32 4,01 3,26 0,65

FcO 5,60 4,82 4,10 4,46 6,19

MnO 0,13 0,20 0,11 0,13 0,09
MgO 42,06 46,63 44,13 41,03 50,13
CaO 0,24 0,49 0,06 0,71 0,11
NiO 0,30 0,38 0,13 0,32 0,20
Na20 0,06 0,11 0,10 0,08 0,04
k 2o 0,01 0,11 0,10 0,04 0,03

P20 5 0,13 0,01 Н а. 0,11 Сл.
H20* 9,74 5,64 9,58 13,52 и о
H20 ' 0,85 0,60 0,80 0,15 0,15
Сумма 100,11 100,40 100,09 100,48 99,84

/ 10,3 7,7 8,9 9,0 7,0

П р и м е ч а н и я: 1. Жилы дунитов в гарцбургитах; 10-5, 225-5; крупные тела
серпентинизированных дунитов: 33, 1838; регенерированные пегматоидные дуниты в 
антигорит-оливиновых породах: 40/47, 227 — крупные тела, 2515 — будина(0,8 и 2,5 м);

227 2515 212-4 203-9 20-1 19-1 72-Б

37,29 39,84 37,52 34,27 36,60 37,04 34,74
Сл. 0,01 Сл. 0,12 0,10 Сл. 0,03
2,18 0,61 0,80 1,31 1,78 0,80 1,48
0,58 0,31 0,48 0,30 0,40 0,42 0,82
2,56 2,73 3,25 6,52 4,50 3,45 6,13
4,62 6,12 4,94 2,89 9,36 4,75 3,89
0,20 0,12 0,19 Сл. 0,21 0,14 0,12

46,64 47,84 45,88 42,67 38,11 43,00 40,50
0,49 0,22 0,49 0,05 0,71 0,47 0,40

Не обн. 0,17 Н.а. На. 0,20 0,26 0,06
0,33 0,05 0,11 0,07 0,08 0,01 0,08
0,17 0,02 0,11 0,09 Сл. Сл. Сл.

Сл. Сл. 0,01 Сл. 0,13 0,11 0,10
3,22 1,26 5,36 11,01 7,63 9,07 10,69
0,66 0,60 0,44 0,72 0,52 0,74 0,80

98,94 99,90 99,98 100,02 100,33 100,26 99,84
7,7 9,1 8,7 10,3 16,4 9,3 11,4

дуниты полосчатой серии: восточные разрезы — 212-4, 203-9, 20-1; западные раз
резы — 19-1, 72-Б. 2. В пробах 225-5, 212-4 в сумму включено количество СО: — 0,50 и
0,40% соответственно.



Компонент 219-2 214-2 211-2 214-3 215-3 225-33 11-8 15-6 212-3 Н-119 55-Б 79-Б 79-А

Si02 55,00 54,62 55,41 53,35 51,95 45,18 53,60 52,22 50,76 41,62 51,30 44,00 50,76
ТЮ2 0,08 Сл. 0,08 0,13 0,09 0,22 0,24 0,14 0,21 0,04 0,09 0,07 0,11
АЬОз 0,31 1,25 1,80 2,14 1,70 3,09 3,21 2,78 МО 1,03 2,88 1,75 2,88
Сг2Оэ 0,26 0,30 0,32 0,30 0,28 0,46 0,30 0,27 0,17 0,19 0,50 0,31 0,24
Fc20 3 3,44 2,53 0,93 0,73 2,11 1,86 3,06 1,26 0,46 5,15 1,39 4,43 3,62
FeO 4,20 4,45 5.27 4,22 3,95 8,06 3,09 3,95 5,98 3,89 3,60 7,49 4,82
MnO 0,20 0,15 0,17 0,15 0,17 0,18 0,14 0,15 0,16 0,14 0,11 0,16 0,15
MgO 32,88 33,91 32,70 22,98 21,09 29,68 21,05 19,71 21,29 33,31 18,88 29,02 19,75
CaO 1,73 2,12 2,01 14,48 17,23 8,68 14,75 18,20 18,35 7,14 18,92 7,95 14,34
NiO 0,05 На. 0,15 На. 0,10 0,35 0,01 0,04 Н.а. 0,04 0,03 0,02 0,03
Na20 0,10 0,10 0,11 0,23 0,29 0,36 0,38 0,44 0,38 0,10 0,27 0,14 0,29
k 2o 0,05 0,05 0,17 0,11 0,05 0,08 0,08 0,04 0,10 0,05 Сл. 0,05 0,05
Р2Оз 0,01 0,02 0,03 0,02 0,02 0,02 0,09 0,06 0,02 Сл. На. На. На.
н 2о* 0,50 0,17 0,43 0,49 0,54 1,45 0,32 0,88 0,42 7,10 1,53 4,20 2,35
H20 ‘ 0,28 0,16 0,09 0,22 0,10 0,20 0,05 0,17 0,13 0,23 0,30 0,45 0,56
Сумма 100,19 99,83 99,67 100,05 99,67 100,13 100,37 100,31 99,53 100,03 99,80 100,04 99,95

/ 11,1 10,1 9,5 10,8 13,4 15,6 13,4 12,7 14,4 12,5 12,7 18,2 18,7

П р и м е ч а н и я :  1. Жилы в гарцбургитах: энстатиты — 219-2, 214-2, 211-2; вебсте- 
риты — 214-3, 215-3, 225-33, 11-8; клинопироксенит — 15-6. Породы полосчатой 
серии: восточные разрезы — 212-3 — жильный пироксенит в дунитах, Н-119 — верлит,

55-Б — клинопироксенит; западные разрезы — 79-Б — верлит, 79-А — клинопироксенит. 
2. В пробах 219-2, 214-7 и 225-33 в сумму включено количество СОг — 1,10, 0,50 
и 0,26% соответственно.



Компонент 223-1 212 202-25 202-1 131-7 20-7 115-1

1 2 1 2

SiO: 53,93 53,27 54,06 53,70 53,32 53,54 52,50 51,78 51,40
ТЮ2 0,03 0,05 0,16 0,17 0,13 0,09 0,09 0,11 0,05
АЬО, 2,71 2,61 1,61 1,57 2,12 2,09 1,75 1,12 2,70
Сг20 , 0,00 0,00 Сл. Сл. 0,00 Сл. 0,08 0,06 0,04
FeO 15,65 15,92 16,70 16,67 18,33 17,36 18,06 22,22 21,04
МпО 0,27 0,27 0,37 0,37 0,31 0,29 0,33 0,52 0,65
MgO 26,69 26,20 26,38 26,30 25,11 26,23 25,24 22,23 22,91
СаО 0,44 0,40 0,99 0,78 0,87 0,68 0,71 0,85 0,46
Na20 0,00 0,00 0,06 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
к2о 0,05 0,06 0,06 0,05 0,04 0,02 0,00 0,00 0,00
NiO 0,03 0,08 0,00 0,03 0,00 0,01 Н а. На. На.
Сумма 99,80 98,86 100,39 99,61 100,23 100,31 98,76 98,89 99,25

Количество ионов в пересчете на 6 ( 0 )

Si 1,946 1,945 1,954 1,955 1,944 1,943 1,944 1,958 1,921
А Г 0,054 0,055 0,046 0,045 0,056 0,057 0,056 0,042 0,079
A1VI 0,061 0,057 0,023 0,022 0,035 0,030 0,020 0,008 0,038
Сг He обн. He обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,002 0,002 0,001
Ti 0,001 0,001 0,004 0,005 0,004 0,002 0,002 0,002 0,001
Fe 0,472 0,486 0,505 0,508 0,559 0,527 0,558 0,702 0,658
Mn 0,008 0,008 0,011 0,010 0,010 0,009 0,011 0,016 0,020
Mg 1,435 1,426 1,422 1,427 1,365 1,418 1,392 1,251 1,276
Ca 0,017 0,016 0,038 0,030 0,034 0,026 0,029 0,034 0,018
Na He обн. He обн. 0,004 Не обн: Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
К 0,002 0,003 0,003 0,002 0,002 "
Ni 0,001 0,002 Не обн. 0,001 Не обн. "
/ 24,7 25,4 26,2 26,3 29,1 27,1 28,6 35,9 34,0
Fs 24,5 25,2 25,7 25,9 28,6 26,7 28,2 35,3 33,7
En 74,6 74,0 72,4 72,6 69,7 72,0 70,3 63,0 65,4
Wo 0,9 0,8 1,9 1,5 1,7 1,3 1,5 1,7 0,9

П р и м е ч а н и е .  223-1 — жила пегматоидного габбро-норита в гарцбургите; 
212 — зональная троктолит-габбро-норит-анортоэитовая жила в дуните полосчатой 
серии: 1 — мелкозернистый габбро-норит на границе с троктолитом, 2 — крупно- 

to зернистый габбро-норит на границе с анортозитом. Габбро-нориты восточных раз

резов расслоенной серии: 202-23 — лей ко- и 202-1 — меланократовые прослои в 3 км 
выше границы с гарцбургитами, 131-7 — мезократовый прослой в 4,2 км выше границы 
с гарцбургитами, 20-7 — меланократовый прослой среди троктолитов; 115-1 — гней
совидный габбро-норит из западных метаморфиэованных разрезов (массив Хордъюсс).



Компонент 55-Б 79-A 212 202-25 202 131-7 20-7 115-1

1 2 1 2

SiO 53,30 51,60 50,86 51,40 50,80 51,08 53,27 52,27 51,42 49,53
ТЮ2 0,08 0,11 0,47 0,33 0,29 0,26 0,29 0,23 0,22 6,45
АЬОз 2,50 2,64 3,01 2,99 3,54 3,23 3,29 2,41 3,89 7,97
Сг2дэ 0,50 0,32 0,71 0,16 0,07 0,06 0,08 0,04 o,oi 0,02
FeO 4,33 6,19 7,58 7,27 7,26 8,17 7,83 9,45 8,48 9,34
MnO 0,12 0,16 0,19 0,17 Й.20 0,20 0,17 0,25 0,29 0,28
MgO 17,17 16,80 14,78 14,38 14,22 14,68 14,42 13,60 13,06 10,93
CaO 21,08 20,10 21,26 22,93 21,76 22,46 22,84 22,43 21,85 21,40
Na20 0,13 0,23 0,38 0,26 0,84 0,59 0,21 0,20 0,81 0,81
k2o 0,05' 0,10 0,05 0,05 0,01 0,02 0,00 0,02 0,00 0,00
NiO 0,05 0,04 0,00 Сл. 0,01 0,01 На. На. На. На.
Сумма 99,31 98,29 99,29 99,94 99,00 100,76 102,4 100,90 100,03 100,73

Количество ионов Ъ пересчете на 6 (0)
Si 1,952 1,920 1,904 1,912 1,905 1,897 1,928 1,938 1,916 1,835
Al,v 0,048 0,070 0,096 0,088 0,095 0,103 0,072 0,062 0,084 0,165
A1VI 0,062 0,047 0,037 0,043 0,063 0,038 0,067 0,045 0,086 0,182
Cr 0,013 0,009 0,021 0,005 6,001 0,001 0,004 Не обн. Не обн. Не обн.
Ti 0,002 0,002 0,013 0,009 0,008 0,007 0,009 0,007 0,007 0,013
Fe 0,132 0,193 0,237 0,226 0,228 0,254 0,237 0,294 0,264 0,290
Mn 0,0(54 0,004 0,006 0,005 0,007 0,007 0,007 0,007 0,009 0,009
Mg 0,937 0,938 0,825 0,797 0,796 0,790 0,778 0,751 0,725 0,604
Ca 0,827 0,804 0,853 0,914 0,856 0,895 0,885 0,891 0,873 0,851
Na 0,009 0,018 0,027 0,018 0,061 0,042 0,013 0,013 0,058 0,058
К 0,002 0,002 0,002 0,002 0,002 0,002 Не обн. 0,001 Не обн. Не обн.
Ni 0,001 0,001 He обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
/ 12,3 17,1 22,3 22,1 22,3 24,3 23,3 28,1 26,7 32,4
Fs 7,0 10,0 12,4 11,7 12,1 13,1 12,5 15,2 14,2 16,6
En 49,4 48,5 43,1 41,1 42,4 40,7 40,9 38,8 38,9 34,6
Wo 43,6 41,5 44,5 47,2 45,5 46,2 46,6 46,0 46,9 48,8

П р и м е ч а н и я :  1. Характеристика пород приведена в табл. 22 и 26. 2. В образцах 202-1 и 115-1: 1 — ядро, 2 — кайма.



Компонент 223-1 212 202-25 202-1 131-7 20-7 115-1

1 2 1 2 1 2 1 2

Si02 43,42 43,23 45,29 45,26 44,68 44,93 44,60 45,10 42,90 46,42 44,43
T1Q2 Сл. 0,05 0,03 Сл. 0,00 0,00 0,02 0,01 0,00 0,02 0,02
АЬОз 33,09 34,43 32,42 32,57 34,57 33,72 33,43 33,07 34,29 34,67 34,30
FeO 0,04 0,00 0,42 0,33 0,23 0,31 0,36 0,34 0,25 0,38 0,13
МпО 0,00 0,00 0,08 0,02 0,00 0,03 0,01 0,01 0,00 0,01 0,00
СаО 19,57 19,54 18,05 18,10 19,33 19,15 18,89 18,69 18,88 17,81 17,98
Na20 0,50 0,23 1,31 1,27 0,70 0,89 2,51 2,83 0,68 0,81 1,01
к 2о 0,06 0,05 0,08 0,07 0,01 0,06 0,02 0,02 0,03 0,01 0,01
Сумма 96,68 97,53 97,68 97,62 99,52 99,09 99,84 100,07 97,03 100,13 97,88

Количество ионов в пересчете на 8 (0 )

Si 2,081 2,051 2,142 2,141 2,077 2,098 2,082 2,102 2,049 2,130 2,093
А1 1,869 1,925 1,807 1,816 1,894 1,855 1,841 1,814 1,929 1,876 1,903
Fe 0,002 Не обн. 0,01? о,о!з 0,009 0,012 0,014 0,014 0,009 0,014 0,006
Мп Не обн. Не обн. 0,003 0,001 Не обн. 0,001 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.

Са 1,005 0,993 0,915 0,917 0,963 0,958 0,946 0,932 0,967 0,877 0,909
Na 0,046 0,021 0,120 0,116 0,063 0,081 0,224 0,258 0,063 0,072 0,091
К 0,003 0,003 0,005 0,004 0,001 0,003 0,001 0,001 0,002 0,001 0,001
Ап 95,3 97,6 8fc,0 88,4 93,8 91,9 80,8 78,2 93,7 92,3 90,8
АЪ 4,4 2,1 11,5 11,2 6,1 7,8 19,1 21,7 6,1 7,6 9,1
От 0,3 0,3 0,5 0,4 0,1 0,3 0,1 0,1 0,2 0.1 0,1

П р и м е ч а н и е .  В образцах 212: 1 — плагиоклаз на границе с троктолитовым прослоем, 2 — на границе с анортозитовым прослоем; 202-25: 1 — ядро, 2 — кайма; 202-1: 
I _  ядро, 2 — кайма.



Компонент 212-1 212-5 14-4 14-16 203-5 202-1 202-2 20-7 131-7 131-4 205 115-1 17-7

Si02 49,96 45,41 43,56 42,00 44,10 46,55 46,14 45,62 46,16 43,80 47,40 41,06 48,16

ТЮ2 0,17 0,08 0,13 0,06 0,11 0,27 0,16 0,19 0,17 0,51 0,84 0,80 0,60

АЬО, 23,03 26,02 20,85 5,70 22,20 22,50 24,42 17,92 22,40 18,02 19,50 16,78 21,75
Сг20 , 0,12 0,08 0,03 0,16 0,12 0,09 0,07 0,11 0,10 0,06 0,01 0,05 Сл.
Fc2O j MO 1,99 1,88 1,48 1,05 4,43 1,39 5,38 1,07 3,79 4,21 7,86 1,57
FeO 4,92 2,54 8,76 8,04 2,82 4,15 4,18 7,04 5,44 8,38 5,65 8,55 6,53
MnO 0,14 0,07 0,13 0,18 0,08 0,11 0,09 0,23 0,10 0,13 0,14 0,23 0,14
MgO 7,72 4,73 12,04 34,32 10,76 6,14 7,83 9,15 8,37 9,03 11,92 10,73 4,75
CaO 13,82 17,01 11,19 4,67 15,98 13,69 13,97 13,03 15,01 13,75 6,45 12,44 9,59
Na20 1,01 1,35 1,06 0,19 0,56 1,61 0,68 0,47 0,59 0,75 2,84 0,97 3,90
k 2o 0,05 0,10 0,17 0,01 0,11 0,05 0,05 0,04 0,06 0,12 0,39 0,09 0,38
P 2O 5 0,01 0,01 0,09 0,04 0,04 H.a. H.a. 0,13 0,00 0,00 0,02 0,01 0,11
h 2o * 0,44 0,95 Сл. 2,24 1,60 0,50 0,67 Сл. 0,45 1,62 0,16 0,80 2,55
h 2o _ 0,04 0,12 0,16 0,30 0,22 0,08 0,22 0,16 0,20 0,16 0,14 0,28 0,31
Сумма 102,53 100,46 100,05 99,39 99,75 100,17 99,87 99,47 100,12 100,12 99,67 100,65 100,34

/ 30,00 33,5 32,8 13,3 16,3 42,9 28,1 42,2 30,2 42,4 30,7 44,9 48,5

П р и м е ч а н и е .  Характеристика образцов. Жилы в дунитах полосчатой серии: норит. Габбро-нориты расслоенного комплекса: 202-1, 202-2, 20-7, 131-7; актино- 
212-1 — габбро-норит, 212-5 — анортозит, 14-4 — меланократовый габбро-норит, литизированное габбро — 131-4. Гнейсовидные порфиробластовые габбро-нориты,
14-16 — троктолит на контакте габбро-норита и дунита, 203-5 — оливиновый габбро- массив Хордъюсс: западные разрезы — 205, 115-1 (с гранатом), 17-7.
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§  Компонент 2197-3 2197-5 2146 2191 Компонент 2197-3 2197-5 2146 2191

1 2 1 2 1 2 1 2

S i0 2 40,75 40,26 40,89 41,23 40,98 38,56 К оличест во  ионов в пересчет е на 4 (0)
Сг2Оз 0,12 0,04 0,05 0,07 0,00 0,00 Si 1,006 0,998 1,008 1,013 1,012 0,998
FeO 8,07 8,63 8,77 8,34 8,59 27,89 Сг 0,002 0,001 0,001 0,001 Не обн. Не обн.
M nO 0,12 0,15 0,08 0,09 0,11 0,35 Fe 0,167 0,179 0,181 0,171 0,177 0,604
M gO 49,04 48,98 48,67 48,86 48,47 35,97 Мп 0,002 0,009 0,002 0,002 0,002 0,008
C aO 0,03 0,07 0,07 0,06 0,03 0,03 M g 1,806 1,810 1,789 1,789 1,783 1,388
NiO 0,33 0,33 0,39 0,38 0,47 0,08 Са 0,001 0,002 0,002 0,001 0,001 0,001
С умма 98,46 98,46 98,92 99,03 98,65 102,88 Ni 0,006 0,007 0,008 0,008 0,009 0,002

/ 8,5 9,0 9,2 8,7 9,0 30,3

П р и м е ч а н и е . Характеристика оливинов. 2197-3: 1— необласт в тонкоэернис- 1 — фрагмент крупного зерна среди серпентина. 2— мелкое зерно на границе с диоп-
том агрегате с диопсидом, энстатитом; 2 — крупное деформированное зерно; 2197-5: сидом, окаймляющим хромшпинелид.

Т а б л и ц а  28
С остав плагиоклазов из лерцолитов разлом а  Б им а (ст. 2141) и оливинового габбро  из разлом а М ария Целеста (ст. 2191)

Компонент 2141 2191 Компонент 2141 2191

1 2 3 1 2 1 2 3 1 2

SiO: 50,42 51,92 52,57 52,88 52,66 К оличест во ионов в пересчет е на 8 (0)
T iO j 0,00 0,00 0,00 0,07 0,07 Si 2,289 2,375 2,376 2,422 2,425
A hO , 31,69 29,91 30,50 28,37 28,14 A1 1,697 1,611 1,624 1,531 1,526
FeO 0,05 0,14 0,06 0,30 0,34 Fe 0,003 0,005 0,003 0,011 0,013
MgO 0,00 0,00 0,00 0,03 0,03 Mg He обн. He обн. Не обн . 0,002 0,002
CaO 13,91 13,14 12,64 12,89 12,83 Ca 0,677 0,643 0,611 0,632 0,633
N a20 3,61 4,05 4,44 4,58 4,50 Na 0,317 0,357 0,386 0,407 0,402
k 2o 0,14 0,19 0,18 0,18 0,16 К 0,009 0,005 0,011 0,010 0,009
С ум м а 99,82 99,35 100,39 99,30 98,73 An 60,6 64,0 60,6 60,2 60,6

Ab 38,6 35,5 38,3 38,8 38,5
Ы Or 1.1 0,5 1.1 1,0 0,9



Компонент 2160 2197-3 2197-5 2146 2141

1 2 1 2 1 2 1 2 1 2

Si02 54,13 53,82 54,14 53,65 54,60 54,60 54,98 55,17 55,38 56,78
ТЮ2 0,36 0,09 0,10 0,08 0,03 0,04 0,15 0,14 0,10 0,07
АЬОз 1,43 5,43 4,40 4,01 4,14 3,89 4,50 3,37 3,22 1,45
Сг2Оз 0,14 0,91 0,94 0,62 1,05 0,88 1,05 0,63 0,94 0,33
FeO 11,99 6,28 5,57 5,70 5,91 5,78 5,22 5,61 6,74 6,44
MnO 0,27 0,10 0,11 0,12 0,10 0,11 0,12 0,13 0,17 0,13
MgO 28,07 31,10 32,07 32,39 30,90 31,40 31,94 32,46 33,00 33,68
CaO 2,16 1,05 1,27 0,97 1,35 1,84 1,34 1,10 0,80 0,75
Na20 0,03 0,02 0,02 0,01 0,08 0,06 0,03 0,03 Сл. Сл.
k 2o 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,03 0,05
NiO 0,03 0,12 0,12 0,10 0,12 0,09 0,10 0,03 Сл. 0,10
Сумма 98,64 98,95 98,77 97,68 98,31 98,72 99,46 98,70 100,38 99,78

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,957 1,886 1,895 1,899 1,921 1,916 1,907 1,928 1,914 1,967
A1IV 0,043 0,114 0,105 0,101 0,079 0,084 0,093 0,072 0,086 0,033
A1VI 0,018 0,110 0,076 0,066 0,093 0,077 0,091 0,067 0,045 0,025
Cr 0,004 0,025 0,025 0,017 0,029 0,024 0,029 0,017 0,026 0,008
Ti 0,010 0,002 0,002 0,002 0,001 0,001 0,004 0,004 0,003 0,002
Fc 0,362 0,184 0,164 0,169 0,174 0,170 0,151 0,164 0,195 0,187
Mn 0,008 0,003 0,004 0,004 0,003 0,003 0,003 0,004 0,005 0,004
Mg 1,513 1,625 1,674 1,709 1,620 1,642 1,651 1,691 1,700 1,740
Ca 0,084 0,039 0,048 0,037 0,051 0,069 0,050 0,041 0,030 0,027
Na 0,002 0,001 0,001 0,001 0,005 0,004 0,002 0,002 Не обн. Не обн.
К 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001 0,002 0,004
Ni 0,001 0,003 0,004 0,003 0,003 0,002 0,003 0,001 Не обн. 0,002
/ 19,3 10,2 8,9 9,0 9,7 9,4 8,4 8,8 10,3 9,7
Fs 18,5 10,0 8,7 8,9 9,4 9,0 8,15 8,65 10,1 9,6
En 77,2 87,9 88,8 89,2 87,8 87,3 89,15 89,19 88,3 89,0
Wo 4,3 2,1 2,5 1,9 2,8 3,7 2,70 2,16 1,6 1,4

П р и м е ч а н и е .  Характеристика энстатитов. 2160: 1 — крупное таблитчатое зерно 
из вебстеритовой (?) жилы в лерцолите; 2 — крупное таблитчатое зерно из шпинелевого 
лерцолита; шпинелевые лерцолиты: 2197-3: 1 — ядро крупного деформированного 
зерна, 2 — необласт на границе с зерном (I); 2197-5: 1 — ядро крупного деформирован

ного зерна, 2 — край зерна (1); 2146: 1 — ядро крупного зерна, участок между диопси- 
довыми ламеллями, 2 — необласт рядом с крупным зерном 1; 2141 — плагиоклазовый 
лерцолит: 1 — крупное таблитчатое зерно, 2 — необласт рядом с хромшпинелидом.



Компонент 2160 2197-3 2197-5 2146 2141

1 2 1 1 2 I 2 3 1 2 1 2 3

Si02 48,55 49,43 49,98 51,01 50,88 $1,17 50,77 52,00 51,40 51,81 51,49 52,45
тю2 0,37 0,22 0,24 0,24 0,12 0,11 0,11 0,27 0,27 0,16 0,19 0,15
А12Оз 7,68 6,16 4,78 4,44 5,46 4,87 5,09 4,85 4,36 3,75 3,69 2,22
Сг2Оэ. 1,50 1,16 1,09 1,26 1,74 1,21 1,44 1,18 1,03 1,10 1,28 0,91
FeO 2,88 3,52 2,80 2,41 3,07 3,14 3,59 2,66 2,57 2,73 2,55 2,58
М пО 0,08 0,12 0,09 0,10 0,07 0,11 0,06 0,11 0,07 0,14 0,10 0,06
MgO 15,19 14,88 16,69 16,56 15,60 16,12 15,91 17,42 16,65 16,75 16,80 17,13
СаО 21,82 22,22 21,83 21,97 21,11 21,27 21,45 21,59 22,23 22,13 22,75 22,32
Na20 0,32 0,19 0,49 0,51 0,59 0,56 0,61 0,36 0,34 0,59 0,49 0,46
к2о 0,04 0,04 0,03 0,03 0,02 0,02 Сл. 0,02 0,03 .0,05 0,04 0,04
NiO 0,06 0,05 0,11 0,05 0,10 0,06 0,00 0,02 0,00 0,00 0,11 0,10
Сумма 98,49 97,99 98,13 98,58 98,76 98,64 99,03 100,48 98,95 99,21 99,49 98,42

Количество ионов в пересчете на б ( 0 )

Si 1,799 1,845 1,859 1,882 1,875 1,887 1,872 1,878 1,888 1,901 1,891 1,950
аГ 0,201 0,155 0,141 0,118 0,125 0,113 0,128 0,122 0,112 0,099 0,109 0,050
Alvl 0,134 0,116 0,069 0,075 0,112 0,093 0,093 0,085 0,077 0,064 0,050 0,040
Ст 0,044 0,034 0,032 0,037 0,051 0,035 0,042 0,034 0,030 0,031 0,035 0,027
Ti 0,010 0,006 0,007 0,007 0,003 0,003 0,003 0,007 0,007 0,004 0,004 0,004
Fe 0,089 0,110 0,087 0,074 0,095 0,097 0,111 0,080 0,079 0,084 0,077 0,080
M n 0,003 0,004 0,003 0,003 0,002 0,004 0,002 0,003 0,002 0,004 0,002 0,002
Mg 0,839 0,828 0,925 0,911 0,857 0,886 0,874 0,937 0,911 0,915 0,920 0,947
Ca 0,866 6,889 0,870 0,869 0,834 0,841 0,901 0,838 0,875 0,871 0,896 0,887
Na 0,023 0,014 0,035 0,036 0,042 0,040 0,043 0,025 0,024 0,040 0,035 0,031
К 0,002 0,002 0,001 0,002 0,001 0,001 Не обн. 0,001 0,001 0,001 0,001 0,001
Ni 0,002 0,002 0,003 0,002 0,003 0,002 Не обн. 0,001 Не обн. Не обн. 0,002 0,002
/ 9,6 11,7 8,6 7,5 10,0 9,9 11,3 7,9 8,0 8,4 7,7 7,8
Fs 5,0 6,0 4,6 4,0 5,3 5,3 5,9 4,3 4,2 4,5 4,1 4,2
Ert 46,7 45,3 49,2 49,1 48,0 48,6 46,3 50,6 48,9 48,9 48,6 49,5
Wo 48,3 48,7 46,2 46,9 46,7 46,1 47,8 45,1 46,9 46,6 47,3 46.3

юычл

П р и м е ч а н и е .  Характеристика диопсидов: 2160: 1 — ламеллй в бронзите 1 (см. 
табл. 29) из вебстерита, 2 — крупное таблитчатое зерно в шпинелевом лерцолите; 
шпинелевые лерцолиты: 2197-3 (1 — крупное таблитчатое зерно в агрегате с энста- 
титом, хромшпинелидом; 2 — необласт); 2197-5 (1 — крупное таблитчатое зерно, 2 —

необласт на границе с крупным энстатитом, 3 — кайма вокруг хромшпинелида); 
2146 (1 — крупное таблитчатое зерно, 2— необласт); платноклазовый лерцолит; 
2141 (1, 2 — крупные таблитчатые зерна, 3 — необласт).



Компонент 2197-3 2197-5 2146 2141

1 2 1 2 1 2 1 2 3

ТЮ2 0,12 0,12 0,04 0,08 0,14 0,13 0,25 0,24 0,26

a i2o , 44,37 38,29 41,06 39,91 45,95 45,45 24,61 27,09 24,81

Сг20 , 24,76 30,02 27,55 28,32 24,25 26,12 42,11 39,55 42,03

FeO 13,40 15,44 17,86 16,93 12,84 13,05 20,34 19,46 21,07

МпО 0,16 0,25 0,19 0,19 0,15 0,21 0,34 0,33 0,29

MgO 18,21 16,17 16,24 16,55 17,15 17,18 12,82 13,14 11,91

NiO 0,20 0,12 0,18 0,20 0,20 0,20 0,12 0,00 0,18

Сумма 101,22 100,41 103,12 102,18 100,68 102,34 100,59 99,81 100,55

Количество ионов в пересчете на 24 катиона
А1 11,347 10,194 10,580 10,381 11,810 11,566 7,015 7,705 7,166
Сг 4,252 5,362 4,771 4,938 4,190 4,460 8,063 7,532 8,102
FeJ* 0,375 0,418 0,635 0,655 Не обн. Не обн. 0,834 0,677 0,644

Ti l 0,013 0,013 0,007 0,013 0,026 0,021 0,044 0,043 0,044
Fe2*) 0,013 0,013 0,007 0,013 Не обн. Не обн. 0,044 0,043 0,044
Fe2* 2,038 2,487 2,631 2,465 2,344 2,360 3,270 3,205 3,597
Mn 0,026 0,040 0,039 0,040 0,026 0,039 0,073 0,072 0,059
Mg 5,888 5,443 5,297 5,456 5,565 5,523 4,628 4,722 4,314
Ni 0,039 0,022 0,026 0,040 0,039 0,039 0,029 Не обн. 0,029

/ 25,7 31,4 33,2 31,1 29,6 29,9 41,4 40,4 45,5

Xcr 27,3 34,5 31,08 32,2 26,2 27,8 53,5 49,4 53,1

П р и м е ч а н и е .  Характеристика хромшпинелидов. Шпинелевые лерцолиты: 
2197-3 (I — крупное ксеноморфное зерно, 2 — мелкое уплощенное ксеноморфное зерно 
среди мелких необласт диопсида, оливина и энстатита), 2197-3 (1 — крупное ксено
морфное зерно, 2 — ксеноморфное зерно с каймой диопсида), 2146(1 — мелкое ксено

морфное зерно среди энстатита, диопсида, 2 — крупное ксеноморфное зерно среди 
оливина); плагиоклаэовый лерцолит: 2141 (1 — ядро ксеноморфного зерна среди пла
гиоклаза, 2 — край зерна (1), 3 — субидиоморфное зерно среди плагиоклаза).



Компонент 2177-4 2498-5 1409/Д2-1
1431/ 
Д 1-6-5

1403
Д1-17

1403/Д I -19 1403/
Д1-16

i 2 3 1 2 3 1 2 1 1 1 2 3 1

Si02 56,01 56,64 56,99 54,76 54,81 55,53 53,60 53,60 56,60 56,90 56,80 57,00 56,70 56,80
ТЮ2 Сл. Сл. 0,03 0,05 0,03 0,03 0,07 0,08 0,05 0,00 0,00 0,00 0,00 0,13
АЬО) 3,46 3,32 3,00 3,73 3,36 3,28 4,09 4,31 1,43 1,27 1,31 1.26 1,28 1,58
Cr2Oj 0,87 0,90 0,52 1,04 0,81 0,92 0,61 0,65 0,47 0,70 0,67 0,52 0,68 0,58
FeO 5,89 6,20 6,18 5,79 5,66 5,86 6,60 6,43 7,66 5,54 5,50 5,72 5,32 5,96
MnO 0,12 0,10 0,14 0,11 0,09 0,11 0,11 0,13 0,11 0,11 0,11 0,11 0,10 0,14
MgO 32,43 33,26 33,46 30,93 31,07 31,17 31,83 31,15 33,47 34,36 35,00 34,60 34,20 34,00
CaO 1,88 0,77 0,78 1,73 1,91 1,89 1,32 2,05 0,50 0,80 0,97 1,06 0,91 1,28
Na20 0,00 0,00 Сл. Сл. Сл. Сл. Н а. Н а. Н а. На. Н а. На. На. 0,00
k 2o Сл. 0,04 0,04 0,05 0,04 0,05 Н а. На. Н а. На. Н а. На. На. На.
NiO 0,10 0,12 0,09 0,10 Сл. 0,10 0,06 0,107 0,02 0,05 0,07 0,05 0,07 На.
Сумма 100,76 101,35 101,23 98,29 97,78 98,94 98,29 98,47 100,31 99,73 100,43 100,32 99,26 100,47

Количество ионов в пересчете на б (0)

Si 1,924 1,931 1,942 1,928 1,937 1,942 1,894 1,894 1,960 1,964 1,952 1,960 1,964 1,955
Al,v 0,076 0,069 0,058 0,072 0,063 0,058 0,106 0,106 0,040 0,036 0,048 0,040 0,036 0,045
а Г' 0,064 0,064 0,062 0,083 0,077 0,077 0,064 0,074 0,018 0,016 0,004 0,012 0,016 0,019
Сг 0,024 0,024 0,014 0,029 0,023 0,025 0,018 0,018 0,013 0,020 0,018 0,014 0,018 0,016
Ti Нс обн. Не обн. 0,001 0,001 0,001 0,001 0,002 0,002 0,001 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. 0,003
Fe 0,169 0,177 0,176 0,170 0,167 0,171 0,196 0,190 0,222 0,160 0,158 0,164 0,154 0,171
Mn 0,003 0,003 0,004 0,003 0,003 0,003 0,004 0,004 0,003 0,004 0,004 0,004 0,002 0,004
Mg 1,660 1,690 1,700 1,623 1,637 1,625 1,678 1,640 1,727 1,770 1,790 1,772 1,768 1,740
Ca 0,069 0,028 0,029 0,655 0,072 0,071 0,050 0,078 0,019 0,030 0,036 0,040 0,036 0,047
Na Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
К и 0,002 0,002 0,002 0,002 0,002 ” 0,001 ” ” "
Ni 0,003 0,003 0,003 0,003 Не обн. 0,003 0,002 0,002 Не обн. 0,002 0,002 0,002 0,002
/ 9,2 9,5 9,4 9,5 9,3 9,5 10,7 10,4 11,4 8,3 8,1 8,5 8,0 8,9
Fs 8,90 9,34 9,24 9,1 8,9 9,2 10,2 9,9 11,3 8,2 8,0 8,3 7,9 8,7
En 87,46 89,18 89,24 87,4 87,3 87,0 87,2 86,0 87,7 90,3 90,2 89,7 90,3 88,9
Wo 3,64 1,48 1,52 3,5 3,8 3,8 2,6 4,1 1,0 1,5 1,8 2,0 1,8 2,4

П р и м е ч а н и е .  Характеристика энстатитов. 2177-4 — лерцолит из разлома 
Элтанин: I — крупное зерно с равномерным распределением кальция, 2 — крупное 
зерно с ламеллями диопсида, 3 — мелкий необласт; 2498-3 — лерцолит из разлома 
Кларион: I — ядро крупного зерна, 2 — край зерна (1), 3 — реликт крупного зерна; 
1409/ Д2-1 — лерцолит из разлома Яп в Филиппинском море: 1,2 — крупные дефор

мированные зерна; 1431 / Д I-6-5 — серпентинит из желоба Яп: I — округлое вклю
чение в диопсиде; Марианский желоб, гарцбургиты: 1403/Д1-17: 1 — крупное дефор
мированное зерно, 1403/Д1-19: 1 — ядро крупного таблитчатого зерна, 2 — край 
зерна (1), 3 — мелкое ксеноморфное зерно среди оливина; 1403/Д1 -16 — плагиоклаэовый 
лерцолит из Марианского желоба: 1 — мелкое ксеноморфное зерно среди оливина.



Компонент 2177-4 2498-5 2498-12 1431 / Д 1-6-5 1409/Д2-1 1403/Д-16

1 2 3 1 1 2 1 2 1 2 1 2

Si02 52,18 53,25 53,44 50,56 50,48 50,72 53,40 54,31 50,30 50,90 53,80 50,40
ТЮ 2 0,08 0,07 0,08 0,07 0,11 0,07 0,08 0,03 0,20 0,17 0,30 0,21
А12О з 4,12 3,31 2,39 4,19 4,97 3,57 1,19 0,15 5,84 6,21 2,04 6,28
Сг2Оэ 1,34 1,08 0,59 1,60 1,55 1,38 0,74 0,14 1,05 1,08 0,99 0,23
FeO 2,36 2,11 2,28 2,70 3,01 2,83 2,66 1,76 3,09 3,17 2,23 5,52
МпО 0,10 0,11 0,07 0,11 0,10 0,09 0,10 0,05 0,07 0,09 0,03 0,05
MgO 16,43 17,07 17,38 16,32 16,84 16,83 16,90 16,94 15,62 16,38 16,4 16,6
СаО 23,77 24,34 23,69 22,31 21,60 21,74 24,40 25,60 22,06 21,55 22,90 20,10
Na20 0,05 0,05 0,03 0,03 0,19 0,19 0,29 0,07 0,24 0,26 0,47 0,18
К20 0,04 0,03 0,04 0,06 0,09 0,06 На. На. Н а. На. Н а. На.
NiO 0,02 0,10 0,05 0,07 0,15 0,07 На. На. Н а. Н а. На. На.
Сумма 100,49 101,52 100,04 98,02 99,09 97,55 99,76 99,05 98,47 99,81 99,16 99,57

Количество ионов в пересчете на 6 (0)
Si 1,892 1,910 1,940 1,881 1,859 1,895 1,956 1,955 1,860 1,852 1,965 1,847
Al,v 0,108 0,090 0,060 0,119 0,141 0,105 0,044 0,005 0,140 0,148 0,035 0,153
А Г 0,068 0,050 0,042 0,065 0,075 0,052 0,007 0,001 0,114 0,119 0,053 0,119
Сг 0,039 0,031 0,017 0,047 0,045 0,041 0,021 0,004 0,031 0,031 0,029 0,007
Ti 0,002 0,002 0,002 0,002 0,003 0,002 0,002 0,001 0,006 0,005 0,008 0,006
Fe 0,072 0,063 0,069 0,084 0,093 0,088 0,081 0,054 0,096 0,097 0,068 0,169
Mn 0,003 0,003 0,002 0,003 0,003 0,003 0,003 0,002 0,002 0,003 0,001 0,001
Mg 0,888 0,913 0,940 0,905 0,924 0,937 0,923 0,927 0,861 0,890 0,896 0,910
Ca 0,924 0,936 0,921 0,889 0,852 0,870 0,956 1,007 0,874 0,841 0,898 0,790
Na 0,003 0,003 0,002 0,002 0,013 0,014 0,020 0,005 0,017 0,018 0,034 0,013
К 0,002 0,002 0,002 0,003 0,004 0,003 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
Ni 0,001 0,003 0,002 0,002 0,004 0,002 ” и ** ”

/ 7,5 6,4 6,8 8,5 9,1 8,6 8,1 5,5 10,0 9,8 7,1 15,6
Fs 3,82 3,30 3,58 4,5 5,0 4,6 4,1 2,7 5*3 5,3 3,7 8,0
En 47,13 47,75 48,70 48,2 49,4 49,4 47,1 46,6 47,7 48,7 48,1 49,7
Wo 49,05 48,95 47,72 47,3 45,6 45,9 48,8 50,7 47,0 46,0 48,2 42,3

П р и м е ч а н и е .  Характеристика диопсидов. Разлом Элтанин, лерцолит 2177-4: 
1 — ламелля в энстатите, 2 — крупное таблитчатое зерно, 3 — необласт; разлом Кларион, 
лерцолиты: 2498-5: 1 — ламелля в энстатите; 2498-12: 1 — ядро крупного таблитчатого 
зерна, 2 — край зерна (1); желоб Яп, серпентинит: 1431/Д 1-6-5: 1 — ядро крупного зо

нального зерна, 2 — необласт из каймы вокруг зерна (1); разлом Яп, лерцолит: 1409/ Д2-1: 
1 ,2  — мелкие необласты; Марианский желоб, плагиоклазовый лерцолит: 1403/Д-16: 
1 — ксеноморфное зерно среди оливина, 2 — кайма вокруг плагиоклаза.
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Состав хромшпинелидов в лерцолитах из разломов Элтвнин (ст. 2177) и Клврион (ст. 2498), Тихий океан

Компонент 2177-4 2498-11 2498-5 2498-7 2498-12

1 2 1 2 1 2 1 2 1

ТЮ2 0,05 0,02 0,08 0,04 0,06 0,06 0,06 0,12 0,15
АЬО, 39,28 41,23 38,17 38,13 38,80 37,21 33,98 33,07 27,38
Cr2Oj 29,52 28,90 31,22 31,55 30,96 31,16 34,44 35,19 40,53
FeO 13,88 14,24 15,25 15,13 14,44 15,78 15,08 15,89 19,30
MnO 0,40 0,15 0,21 0,17 0,22 0,21 0,20 0,17 0,31
MgO 15,18 15,78 16,30 16,46 16,35 15,65 15,56 15,54 12,97
NiO 0,27 Сл. 0,14 0,20 0,15 0,17 0,20 0,17 0,16
Сумма 98,58 100,32 101,37 101,68 100,98 100,24 99,52 100,15 100,80

Количество ионов в пересчете на 24 катиона

А1 10,633 10,894 10,054 9,934 10,257 9,989 9,277 9,142 7,727
Сг 5,358 5,124 5,600 5,665 5,492 5,610 6,324 6,331 7,670
Fe3+ Не обн. Не обн. 0,318 0,373 0,225 0,373 0,375 0,473 0,545
Ti \ 0,014 9» 0,014 0,014 0,013 0,014 0,014 0,027 0,029
Fc2+I 0,014 0,014 0,014 0,013 0,014 0,014 0,027 0,029
Fe2* 2,651 2,670 2,578 2,514 2,468 2,623 2,536 2,502 3,290
Mn 0,083 0,027 0,041 0,027 0,040 0,041 0,042 0,027 0,057
Mg 5,192 5,285 5,355 5,418 5,465 5,309 5,377 5,444 4,625

/ 33,8 33,6 32,5 31,7 31,1 33,1 31,9 31,5 41,6
Acr 33,5 32,0 35,8 36,3 34,9 36,0 40,5 40,9 49,8

П р и м е ч а н и е .  Характеристика хромшпинелидов. 2177-4: 1,2 — мелкие ксено- крупного ксеноморфного зерна, 2 — ядро зерна (1); 2498-7: 1,2 — крупные ксеноморфные 
морфные зерна в срастании с энстатитом и оливином; 2498-11: 1 — дендритовидное зерна в баститовых псевдоморфозах по энстатиту; 2498-12: 1 — реликт мелкого ксено- 
зерно в краю энстатитовой таблицы, 2 — крупное ксеноморфное зерно; 2498-5: 1 — край морфного зерна в серпентин-гидрогранатовой массе (по плагиоклазу?).



Компонент 2498-28/ 1 2498-22 2498-20/3 2503-2/1 2503-2/2

1 2 3 1 2 1 2 1 2 1

Si02 51,96 51,98 51,12 52,01 50,87 51,99 51,34 51,70 51,18 49,66
TiOj 0,73 0,55 0,92 0,48 0,61 0,92 0,68 0,97 0,98 0,72
АЬО, 3,61 2,56 3,54 2,69 2,43 3,07 2,13 2,73 2,52 2,36
Сг2Оэ 0,25 0,08 0,30 0,22 0,09 0,16 Сл. 0,16 0,11 0,06
FcO 6,39 7,51 8,70 6,99 7,22 7,72 12,70 8,50 8,70 10,66
MnO 0,15 0,19 0,19 0,16 0,22 0,21 0,35 0,23 0,22 0,24
MgO 15,86 15,89 15,39 15,92 15,25 15,12 12,42 14,65 14,62 13,47
CaO 21,33 21,23 20,43 20,72 21,03 21,34 19,93 21,09 21,07 21,23
Na20 0,39 0,42 0,48 0,59 0,38 0,40 0,49 0,41 0,40 0,34
K20 0,05 0,04 0,04 0,06 0,04 0,02 0,05 0,06 0,04 0,04
NiO Сл. 0,00 0,00 0,00 0,00 Сл. 0,00 Сл, 0,00 Сл.
Сумма 100,72 100,45 101,11 99,84 98,14 100,95 100,09 100,50 99,84 98,78

Количество ионов в пересчете на 6 (0)

Si 1,900 1,917 1,882 1,923 1,921 1,909 1,940 1,914 1,911 1,898
А Г 0,100 0,083 0,118 0,078 0,029 0,091 0,060 0,086 0,089 0,102
A1VI 0,056 0,028 0,036 0,039 0,029 0,042 0,035 0,034 0,022 0,004
Ti 0,020 0,015 0,025 0,013 0,027 0,025 0,019 0,027 0,027 0,021
Cr 0,007 0,002 0,009 0,007 0,003 0,005 Не обн. 0,004 0,003 0,002
Fc 0,195 0,232 0,268 0,216 0,228 0,237 0,401 0,262 0,272 0,341
Mn 0,005 0,006 0,006 0,005 0,007 0,007 0,011 0,007 0,007 0,008
Mg 0,865 0,873 0,845 0,878 0,858 0,827 0,700 0,808 0,814 0,767
Ca 0,836 0,839 0,806 0,821 0,851 0,839 0,807 0,837 0,843 0,870
Na 0,028 0,030 0,035 0,042 0,028 0,028 0,036 0,031 0,029 0,025
К 0,002 0,002 0,002 0,003 0,002 0,001 0,003 0,002 0,002 0,002
Ni He обн. He обн. He обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн.
/ 18,4 21,0 24,1 19,7 21,0 22,3 36,4 24,5 25,0 30,8
Fs 10,3 11.9 14,0 11,3 11,8 12,4 21,0 13,7 14,1 17,2
En 45,6 44,9 44,0 45,8 44,3 43,5 36,7 42,4 42,2 38,8
Wo 44,1 43,2 42,0 42,9 43,9 44,1 42,3 43,9 43,7 44,0

П р и м е ч а н и е .  Характеристика клинопироксенов. 2498-28/1: 1 — крупное 
субидиоморфное зерно, 2 — крупное ксеноморфное зерно с тонкими пластинчатыми 
включениами пироксена, близкого по составу зерну (3), частично замещенному гидро
окислами жвлеза, 3 — мелкое ксеноморфное зерно в интерстициях среди плагиоклаза; 
2498-22: 1 — крупное субидиоморфное зерно среди плагиоклаза, 2 — мелкое ксено

морфное зерно с ильменитом; 2498-20/3: 1 — субидиоморфное зерно из тонкозер
нистого участка (жилы?) в крупнозернистом габбро с таблитчатыми пироксенами, 
2 — субидиоморфное зерно из среднезернистого участка на контакте габбро с пи
роксеном (1); 2503-2/1: 1 — центр таблитчатого зерна, 2 — край зерна (1); 2503-2/2: 1 — 
крупное таблитчатое зерно среди плагиоклаза.



Компонент 2498-28/ 1 2498-22 2498-20/3 2503-2/1 2503-2/2

1 2 3 1 2 3 1 2 3 1 I 2

Si02 53,60 53,96 54,97 53,06 53,66 53,43 54,44 54,80 56,96 52,36 55,27 56,80

ТЮ2 0,06 0,06 0,11 0,00 0,00 0,08 0,05 0,03 0,13 0,00 0,07 0,11
АЬО, 29,86 29,68 28,91 30,27 29,93 29,74 30,72 30,33 28,45 30,88 27,96 28,18
FeO 0,39 0,46 0,42 0,50 0,41 0,39 0,26 0,36 0,26 0,42 0,31 0,32

MgO 0,05 0,05 0,04 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 12,48 12,41 11,37 12,78 12,49 12,35 12,38 11,75 9,99 12,91 10,02 9,70
Na20 4,93 5,10 5,58 4,65 4,87 5,01 5,08 5,63 6,71 4,73 6,14 6,30
к 2о 0,11 0,11 0,12 0,12 0,13 0,13 0,12 0,11 0,18 0,13 0,29 0,29

Сумма 101,48 101,83 101,52 101,38 101,49 101,13 103,05 103,01 102,68 101,43 100,06 101,70

Количество ионов в пересчете на 8 (0)
Si 2,399 2,403 2,453 2,380 2,401 2,400 2,396 2,413 2,504 2,351 2,495 2,516
А1 1,576 1,561 1,520 1,600 1,579 1,575 1,594 1,574 1,474 1,636 1,487 1,471
Fe 0,015 0,017 0,016 0,019 0,015 0,015 0,010 0,013 0,009 0,016 0,012 0,012

Ti 0,002 0,002 0,004 Не обн. Не обн. 0,003 0,002 0,001 0,004 Не обн. 0,002 0,004
Mg 0,003 0,004 0,003 ” п " ** п Не обн. Не обн.
Ca 0,599 0,593 0,543 0,614 0,599 0,595 0,584 0,554 0,471 0,621 0,485 0,460
Ni 0,428 0,441 0,483 0,405 0,422 0,436 0,434 0,481 0,572 0,410 0,538 0,541
К 0,006 0,006 0,007 0,007 0,007 0,008 0,007 0,006 0,010 0,005 0,017 0,016
Ab 41,4 42,4 46,8 39,5 41,0 42,0 42,3 46,2 54,3 39,6 51,7 53,2
An 58,0 57,0 52,5 59,8 58,3 57,2 57,0 53,2 44,7 59,9 46,6 45,2
Or 0,6 0,6 0,7 0,7 0,7 0,8 0,7 0,6 1,0 0,5 1,7 1,6

П р и м е ч а н и е .  Характеристика плагиоклазов. 2498-28/1: 1 — идиоморфное 
включение в клинопироксене, 2 — ядро крупного зерна, 3 — край зерна (2); 2498-22: 
1 — ядро крупного зерна, 2 — край зерна (1), 3 — мелкое зерно в интерстициях крупных 
призм плагиоклаза и диопсида; 2498-20/3: 1 — изометричное зерно из тонкозернистого

участка (жилы?) в крупнозернистом габбро с таблитчатым плагиоклазом, 2,3 — призма
тическое зерно на контакте тонкозернистого и крупнозернистого участка; 2503-2/1: 
1 — крупное призматическое зерно; 2503-2/2: 1 — крупное таблитчатое зерно, 2 — 
мелкое призматическое зерно.



Т а б л и ц а  37
С оставы  хромш пинелидов из ультрвосиовны х пород ж елобов М арианского  я  Яп

Компонент 1403/Д1-16 1403/Д1-19 1403/Д1-17 1431 / Д1-5 1431/Д1-20 1409/Д2-1

1 1 2 3 1 2 1 1 1 1

Si02 0,17 0,12 0,08 0,06 0,05 0,04 0,05 0,04 Сл.
ТЮ2 0,48 0,43 0,60 0,03 0,02 Не обн. 0,03 0,05 0,07
АЬОз 19,30 2$,46 18,20 15,02 14,Ьо 16,98 17,50 8,05 52,17
Сг2Оэ 43,30 34,50 42,50 54,07 54,22 50,27 43,70 58,23 14,87
FeO 21,29 21,33 23,26 17,74 17,54 18,86 27,90 23,32 12,28
МпО 0,28 0,26 0,25 0,26 0,26 0,24 0,34 0,34 0,08
MgO 11,5b 12,3 11,10 11,$4 11,81 11,96 9,89 7,66 20,08
NiO H a. H.a. H.a. 0,03 0,04 0,05 0,09 0,04 0,22
Сумма 96,32 97,34 95,99 99,05 98,84 98,40 99,50 97,73 99,77

Количество ионов в пересчете на 24 катиона
А1 5,895 6,848 5,588 4,602 4,524 5,215 5,296 2,622 12,969
Сг 8,889 7,879 8,790 11,027 11,063 10,368 8,867 12,747 2,482
Fc3+ 1,028 1,121 1,370 0,363 0,405 0,417 1,837 0,597 0,523
Ti ) 0,094 0,076 0,126 0,004 0,004 Не обн. Не обн. 0,017 0,013
Fe2+ / 0,094 0,076 0,126 0,004 0,004 п 0,017 0,013
Fe2+ 3,494 3,287 3,579 3,450 3,378 3,621 4,136 4,764 1,630
Mn 0,062 0,063 0,063 0,046 0,062 0,047 0,077 0,066 0,012
Mg 4,444 4,652 4,358 4,541 4,547 4,249 3,772 3,160 6,320
Ni He обн. He обн. Не обн. 0,003 0,013 0,013 0,015 0,010 0,038

/ 44,4 41,4 45,1 43,2 42,6 46,5 52,3 60,1 20,5
Acr 60,1 53,5 61,1 70,6 71,0 66,5 62,6 82,9 16,1

П р и м е ч а н и я :  1. Анализы выполнены в ИГГ СО АН СССР на микрозонде ХА-5А 
(аналитик Ю.Г. Лаврентьев). 2. Характеристика хромшпинелидов. Марианский желоб: 
1403/Д 1-16 — плагиоклазовый лерцолит (1 — ядро субгедрального зерна в сос- 
сюрите, 2 — кайма вокруг включения серпентина в зерне (1), 3 — идиоморфное зерно в 
оливине), 1403/ДЫ9 — еерпентинизированныЙ гарцбургит (1, 2 — хромшпинелид 
дактилоскопической формы в срастании с баститиэированным (энс1*титом),

1403/Д 1-17: 1 — ксеноморфный хромшпинелид из катаклазированного гарцбургита; 
желоб Яп: 1431/Д1-5 — серпентинит (1 — субГедральное зерно в серпентините), 
1431/Д1-20 — серпентинит аподунитовый (1 — идиоморфное зерно в серпентинизи- 
рованном оливине); разлом Яп: 1409/Д2-1 — лерцолит (1 — ксеноморфное зерно 
с оливином, энст&титом).
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