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Глава 1

РАННЕДОКЕМБРИЙСКИЕ ОСАДКИ  
И МЕТОДИКА РЕКОНСТРУКЦИИ ЛИТОГЕНЕЗА  
В МЕТАМОРФИЗОВАННЫ Х ПАЛЕОБАССЕЙНАХ

Для правильного понимания содержания книги, которая является первым 
опытом широкого анализа условий осадконакопления в метаморфических поясах 
раннего докембрия, в данном разделе изложены эмпирические и теоретические 
предпосылки проведенных исследований и основы их методологии. Эти сведе
ния необходимы для правильной оценки читателем значимости полученных ре
зультатов, для адекватного понимания необходимых ограничений в интерпрета
ции приведенных далее данных.

1.1. Вводные положения: возрастные подразделения, 
типы метаморфических пород, цели данного исследования

Раннедокемрийский отрезок истории Земли охватывает огромный интервал 
геологического времени: от первых датированных геологических процессов 
(>3.8 млрд.лет назад) в эоархее и до конца палеопротерозоя (1.6 млрд, лет на
зад, шкала по [Gradstein et al., 2004]). Естественно, особый интерес вызывают 
предельно древние датированные процессы, поэтому они кратко рассмотрены 
ниже. Для возрастного расчленения предложено много систем и отдельных тер
минов, характеризующих те или иные стратиграфические уровни. Однако в ме
таморфических комплексах практически не известны разрезы, где был бы дос
товерно установлен верх и низ пласта, поэтому термин «стратиграфический» в 
региональных описаниях таких комплексов просто неуместен или может быть 
использован отдельными авторами совершенно условно, соответственно авто
рскому уровню понимания возрастных соотношений описываемых структурно
вещественных комплексов. Для отчетливого понимания читателем используе
мой далее возрастной терминологии ниже приводится сопоставление совре



менных возрастных шкал раннего докембрия. Поскольку представленная книга 
является первым опытом подобного исследования, его цели в развернутом ви
де охарактеризованы ниже, с учетом обширных данных предшествующих ис
следований, интенсивно развивавшихся в нашей стране в 80-е годы прошлого 
столетия.

Возрастная шкала, древнейшие датировки

Возрастные подразделения. Метаморфические породы, вместе с грани- 
тоидами, составляют преобладающую массу земной коры континентов и осо
бенно широко распространены в докембрийских кратонах. Расчленение доке
мбрия по данным изотопного датирования определяет стратиграфическую тер
минологию, применяемую по разному в различных публикациях. Используе
мая в цитируемых ниже источниках авторская терминология сохранена, за не
большими исключениями, поэтому предлагается обобщенная схема терминов 
и их соподчинения, построенная на наиболее распространенных возрастных 
шкалах (рис. 1.1.1). Часто в литературе употребляется упрощенное деление на 
ранний и поздний (рифей и венд) докембрий. К раннему докембрию относит
ся архей, от 3.8 до 2.5 млрд, лет, и ранний протерозой (палеопротерозой),
2 .5 -1 .6 млрд. лет. Разделение раннего и позднего докембрия естественно обус
ловлено тем, что после 1.6 млрд, лет появляются обширные, глобально распро
страненные шельфовые бассейны, и на кратонах формируются платформы, а 
складчатые области по особенностям формирования и метаморфизма доста
точно близки к орогенным областям фанерозоя [Хайн, 2001]. Области распро
странения раннего докембрия сосредоточены в основном в пределах кратонов, 
а с учетом ареалов докембрийской коры, перекрытых более поздними отложе
ниями, составляют подавляющую часть континентального сегмента земной 
коры (рис. 1.1.2). На этой карте имеются некоторые неточности, например, в 
Печорской впадине нет архейского фундамента [Хайн, 2001], Сибирский кра- 
тон, как сейчас известно, имеет иную конфигурацию [Розен, 2003]; тем не ме
нее, карта в полной мере позволяет ориентироваться в геологическом положе
нии обсуждаемых в работе древних структур.

Древнейшие изотопные датировки и начало геологической летописи. 
Наиболее древние кратоны -  это области распространения глубокометаморфизо- 
ванных пород и гранитоидов. Они представляют собой достаточно обширные 
структуры, площадь которых составляет от 0.3 до 1.6 млн.кв.км. Начало их фор
мирования относится ко времени 3.6-3.0 млрд.лет назад, а более молодые про
цессы датируются в 2.8-2.6 и 2.1-1.9 млрд.лет [De Wit, 1996] (табл. 1.1.1).

По определению, докембрийская история начинается сразу после аккреции 
планеты , т.е. с 4.6 млрд.лет назад. Однако датируются первые геологические со
бытия только начиная с 4.2 млрд.лет. Это обломочные цирконы с возрастом 
4.2 млрд.лет в кварцитах с возрастом отложения 3.3-3.5 млрд.лет, район Маунт 
Нерриер в Западной Австралии [Amelin et al., 1999] и ортогнейсы Акаста в про
винции Слейв, Канада, датированные в 4.00-4.03 млрд.лет [Bowring, Williams, 
1999]. Значения по цирконам 3.927-3.962 млрд.лет получены для комплекса
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Рис. 1.1.1. Современные стратиграфические ш калы  докембрия

Напьер, Антарктида. Гнейсы Уйвак и кислые метавулканиты Лабрадора датиро
ваны в 3.863-3.776 млрд.лет. Циркон из парагнейсов Баварии датирован в 3.843 
млрд.лет. Древние датировки > 3 . 8  млрд.лет известны также в Сино-Корейском 
кратоне (обзор в [Windley, 1999]).

В Западной Австралии, район Джек Хиллс, датировки циркона дают макси
мальный возраст 3.75 до 3.6 млрд.лет, который рассматривается как возраст ис-



Рис. 1.1.2. Карта континентов, отражающая распределение архейских кротонов и регионов с докемб- 
ргшекон корой в основании [Kuski, Polat, 1999. по многим источникам]

Архейские кратоны и их фрагменты: 1 -  провинция Слейв; 2 -  Сыопириор; 2 -  Вайоминг; 4 -  Камииак 
(Хирн); 5 -  Северо-Атлантический (Нейи, Готхаб, Лыоизиан); 6 -  Гвиана; 7 -  Центрально-Бразильский (Гуа- 
пор); 8 -  Атлантический (Сан-Франциско); 9 -  Украинский; 10 -  Балтийский (Кола); 11 -  Алданский; 12 -  Ана- 
барский; / . ? - Сипо-Корейский; /4  -  Таримский; 15 -  Индийский; 1 6 -  Пилбара; /7 -Й л га р н ; 18 -  Гаулер: 1 9 -  
Каапваль; 20 -  Зимбабве; 21 -  Замбийский; 22 -  Ангольский; 23 -  Касаи; 24 -  Габонский; 25 -  Кибали; 26 -  
Ювеннат; 27 -  Либерийский; 28 -  Марнтан; 29 -  Куцал; 30 -  Комплекс Напьер; 31 -  Горы Принца Чарльза; 32 
-  Вестфолд Хиллс; 33 -  Хребты Хенмфронт; 34 -  глубоко погруженные архейские породы Восточно-Европейс
кого щита; 35 -  Таймыр

точника тоналитов [Pidgeon, Wilde, 1998], а датировки тоналитовых гнейсов Ми- 
берри, Йилгарн -  3.730-3.62 млрд.лет -  внедрения [Kinny, Nutman, 1996]. Ксе- 
нокристы циркона с возрастом 3.702 млрд.лет содержатся в интрузивных грано- 
диоритах, внедрившихся 3.5 млрд.лет назад в провинции Барбертон, Южная Аф
рика [Kroner et al., 1996]. Древнейшие породы Южной Америки датированы по 
циркону из массива Сан-Хозе, Бразилия, в 3.5 млрд.лет, что согласуется с модель
ным Sm-Nd возрастом в 3.7 млрд.лет и указывает на время магматического про
цесса [Dantas et al., 2004].

Перечисленные датировки -  это высокоточные определения, однако их ге
ологическая трактовка вызывает методические возражения. В частности.



Таблица 1.1.1
Распределение результатов изотопного датирования по наиболее изученным 

раннедокембрийским кратонам [De Wit, 1996]

Мощность коры, Архейские возрасты, Количество

Кратон
Площадь,

]06км-
км, интервал интервал (%) достоверных датировок

(среднее) Ранние Поздние U-Pb методом

АФРИКА
Каапваль 1.2 32—40 (37) 3.6-3.2 ( 60) 3.0-2.6 (40) 100
Зимбабве 0.27 30^40 (35) 3.0-3.3 (10) 2.7-2.6 (90) 22

АВСТРАЛИЯ
Иилбара 0.06 28-33 (32) 3.6-3.1 (90) 3.0-2.8 (10) 50

Ннлгарн 1.0 38-40 (39) 3.7-3.3 (10)
2.8-2.6 (70) 
3.0-2.8 (20) 150

СЕВЕРНАЯ АМЕРИКА

Сьюпериор 1.57 35-40 (38) 3.3-3.0(10) 2.8-2.7 (90) 1150
ЮЖНАЯ АМЕРИКА

Сан-Франциско 0.82 37—42 (39) 3.5-3.0 (30)
2.9-2.7 (50) 
2.1- 1.9 (20)

30

представляется открытым вопрос, не являются ли датированные цирконы 
большей частью ксенокристами. Тогда они датируют возраст далеких предше
ственников тех магматогеииых пород, внутри которых залегают, и их датиров
ки входят в противоречие с данными Sm-Nd минеральных изохрон [White- 
house et ah, 2001]. Тем не менее очевидно, что циркон -  это типичный акцес
сорный минерал средних и фельзических магм, поэтому само существование 
древнейших цирконов отражает начало процессов формирования сиалической 
коры. Статистический анализ частоты встречаемости датировок циркона с воз
растом >3900 млрд.лет в метаседиментах с возрастом >3500 млрд.лет показал, 
что древние датировки встречаются весьма редко и свидетельствует о новооб
разовании коры >3900 млрд.лет, а не о ее рециклинге в более поздние времена 
[Nutman, 2001].

Положение метаморфических пород в раннедокембрийских комплексах.
В раннем докембрии обстановка формирования геологических объектов сложна, 
разнообразна, и в большинстве случаев требует определенных реконструкций, 
которые, в свою очередь, должны быть методически корректны и обоснованны. 
В данной работе рассматриваются седиментогенные породы осадочных бассей
нов раннего докембрия, попавшие в глубинные условия и претерпевшие интен
сивный метаморфизм, при котором изначальные текстуры осадка практически 
полностью утрачиваются, и о многих условиях литогенеза приходится судить по 
косвенным признакам.

Два главных типа структур могут быть выделены среди раннедокембрийских 
комплексов, как можно сказать в первом приближении. Это гранит-зеленокамен- 
ные и гранулит-гнейсовые ареалы (террейны). Относительно небольшие площа



ди занимают слабо затронутые метаморфизмом раннедокембрийские осадочные 
бассейны.

Гранит-зеленокаменные террейны включают обширные изометричные, аме
бообразные ареалы гранитоидов, между которыми зажаты линейные складки, 
сложенные основными вулканитами и граувакками (зеленокаменные пояса), ме- 
таморфизованными в зеленосланцевой и/или амфиболитовой фации и занимаю
щие обычно менее 10% площади террейна.

Гранулит-гнейсовые террейны состоят главным образом из гшагиогнейсов 
(эндербитов), основных кристаллосланцев (предположительно островодужных 
метавулканитов), а также метакарбонатов и кварцитов, в совокупности относя
щихся к гранулитовой и/или амфиболитовой фациям метаморфизма. Они смяты 
в узкие (первые километры в размахе крыльев) изоклинальные складки, нередко 
участвующие в строении крупных анти- и синформ. Температуры при метамор
физме достигали 750-980°С, что приводило к парциальному плавлению и отщеп
лению гранитного расплава, однако степень плавления не превышала 15%, что не 
приводит к серьезным изменениям валового химического состава [Розен, Федо
ровский, 2001]. Постепенный рост давления до 6-12 кбар сменялся обычно изо
термической декомпрессией, свидетельствующей как об эрозии, так и об обвале 
(коллапсе) горного сооружения. Глубина эрозии оценивается в 10-25 км, поэто
му очевидно, что наблюдаемые метаморфические комплексы характеризуют 
средние горизонты континентальной коры, тогда как верхние горизонты, отра
жавшие полную геологическую картину развития докембрийских палеобассей
нов, безвозвратно утрачены.

Следует отметить, что гранит-зеленокаменные ассоциации представляют со
бой верхнекоровые комплексы, где преобладают гранитоиды, в то время как гра
нулит-гнейсовые -  это нижнекоровые образования (преимущественно гранули- 
ты), поэтому в пределах одного и того же террейна можно наблюдать их посте
пенную смену в пространстве при разной глубине эрозионного среза, что прояв
ляется в зонах нарастающего (проградного) метаморфизма.

Большинство регионов глубокого метаморфизма прошли стадию плутоно- 
метаморфического преобразования в интервале 3.1-2.5 млрд.лет, а некоторые из 
них сохраняют признаки возникновения 3 .9-3 .6 млрд.лет назад. К их числу отно
сятся Алданская и Анабарская провинции Сибири, некоторые террейны Балтийс
кого щита, провинции Слейв в Канаде и Лабрадор в Западной Гренландии, пояс 
Лимпопо в Африке, провинция Хебей в Китае, Земля Эндерби в Антарктиде, и 
ряд других. По преобладанию магматических или седиментогенных пород мож
но выделить ареалы: 1-  состоящие из мафических и фельзических вулканитов, 
интрудированных гранито-гнейсами тоналит-трондьемит-гранодиоритовой ассо
циации (TTG), которые подобны субдукционным «1-гранитам», как, например в 
Западной Гренландии или в Северо-Западной Шотландии; 2 -  состоящие из седи
ментогенных кластических осадков и карбонатных отложений , интрудирован
ных гранитами «S-типа», как в поясе Лимпопо или на юге Индии [Windley, 1999]. 
Однако такое деление по существу отражает лишь крайние случаи из всего спект
ра возможных ситуаций, а для большинства площадей оно весьма приблизитель
но и дискуссионно.



Наиболее распространенные типы метаморфических пород

Кварц-полевошпатовые гнейсы. Эти сланцеватые породы, содержащие в ка
честве второстепенных компонентов биотит, роговую обманку или пироксен, мо
гут составлять до 80% высокометаморфизоваиных ареалов. Обычно в подчинен
ных количествах присутствуют разнообразные другие породы, образующие лин
зы или включения. Это амфиболиты, слюдяные сланцы, кварциты, мраморы, по
лосчатые железные руды, метаультрамафиты. Некоторые гнейсы рассматривае
мого типа могут быть метаседиментогенными (такие разновидности распростра
нены незначительно), а другие -  метавулканогенными. Однако последние трудно 
отделить от интрузивных пород того же химического состава, когда структурные 
признаки полностью утрачены при метаморфизме, и поэтому они описываются 
крайне редко. Наиболее обосновано современное представление о том, что во 
многих регионах рассматриваемые гнейсы представляют собой деформирован
ные и метаморфизованные известково-щелочные плутонические породы, такие, 
как тоналиты и гранодиориты, образующие трондьемит-тоналит-гранодиорито- 
вую ассоциацию (TTG), которая в данной работе не рассматривается.

Наиболее разнообразна группа так называемых супракрустальных пород, ко
торые образуют стратифицированные толщи, она и является предметом рассмот
рения в данной работе.

Амфиболиты. Во многих районах образуют конформные слои до 1 км мощ
ностью среди гнейсов, и когда в них обнаруживаются подушечные текстуры, сви
детельствующие о подводном излиянии, они определенно относятся к метавулка
нитам.

Слюдяные сланцы. Эти обычные метаседиментогенные породы образуют 
слои до первых сотен метров мощностью. Обычно они содержат гранат, кордие- 
рит и силлиманит, отражающие избыток глинозема в химическом составе. По 
своей первичной природе это глинистые и песчано-глинистые породы, которые 
относятся к категории метапелитов и метапсаммитов.

Метакарбонатные породы (метакарбонаты) включают мраморы, карбо
натно-силикатные и известково-силикатные породы. Это метаморфические про
изводные карбонатных и карбонатсодержащих отложений. Они образуют пачки 
мощностью от первых метров до первых сотен метров, ассоциированные с квар
цитами или метавулканическими амфиболитами. Обычно они не получают дос
таточной петрографической и аналитической характеристики, а их общепринятая 
систематика отсутствует.

Кварциты достаточно отчетливо выделяются в разрезах, образуя иногда 
мощные, до сотен метров, толщи. В переслаивании с мраморами это обычно ме
тапсаммиты, нередко сохраняющие признаки косой слоистости, возникшие в 
обстановке стабильного шельфа. В ассоциации с полосчатыми железными руда
ми кварциты сформировались по большей части при метаморфизме кремней, на
капливавшихся в открытом морском бассейне.

Полосчатые железорудные формации. Среди глубокометаморфизованных 
толщ это, в большинстве случаев, магнетитовые кварциты и кварц-пироксен- 
магнетитовые кристаллические сланцы. При метаморфизме в среднетемператур



ных условиях присутствуют антофиллит, куммингтонит и клинопироксен, а при 
высокотемпературных -  ортопироксен и оливин (Глаголев, и др., 1992). Они на
капливались в ассоциации кремни-окисные железные руды-карбонатные желез
ные руды в открытых морских бассейнах.

Для исследования наиболее ранних процессов докембрийского осадкона- 
копления представляют интерес состав и признаки возникновения наиболее 
древних отложений на Земле. Для системного рассмотрения условий раннедоке- 
мбрийского литогенеза удобно использовать неметаморфизованные толщи зеле
нокаменных поясов, где породы сохраняют изначальные черты литогенеза. Од
нако такие фрагменты составляют лишь незначительную долю площадей расп
ространения раннего докембрия и могут служить только для выявления типов 
осадочных пород в определенном, наиболее древнем, возрастном интервале, яв
ляясь своего рода эталоном. Такие эталоны позволяют судить о возможном раз
нообразии осадков в одновозрастных глубоко метаморфизованных толщах.

Цели данного исследования

Метаморфические стратифицированные породы раннего докембрия распро
странены несравненно шире, чем слабо метаморфизованные осадки зеленока
менных поясов. Однако об осадочных породах в глубокометаморфизованных 
толщах известно сравнительно немного, и в первую очередь потому, что не сох
раняется первичных минералов, структур и текстур, определявших обстановки 
седиментации. О распространенности метаморфических ареалов можно судить, 
например, по главным областям распространения раннего докембрия в России -  
это Восточно-Европейский [Аксаментова, 2002; Божко и др., 2002] и Сибирский 
кратоны [Розен, 2003; Смелов и др., 2001], в которых стратифицированные отло
жения большей частью метаморфизованы в амфиболитовой и гранулитовой фа
циях, и лишь единичные фрагменты обнаруживают слабые проявления метамор
физма и позволяют прямые реконструкции условий седиментации. Это, напри
мер, пояс Печенга и некоторые зеленокаменные пояса лопия [Кожевников, 2000; 
Минц и др., 1996], отложения Карелия [Ахмедов, 1995] на Балтийском щите, Удо- 
канский [Давыдов, 2001] и Улканский [Неймарк и др., 1992] складчатые пояса на 
Алданском щите, и некоторые другие.

Палеолитологическое изучение докембрийских отложений приобрело ши
рокое распространение во второй половине прошлого столетия, когда выяви
лись высокие металлогенические перспективы этого интервала геологической 
истории. Они были связаны с именем А.В. Сидоренко, обратившего внимание 
на прямые признаки осадконакопления в докембрии [Сидоренко, 1963; Сидо
ренко, Лунева, 1961]. Исследования приобрели значительный размах, и до се
редины 1980-х годов их результаты публиковались в серии сборников «Пробле
мы осадочной геологии докембрия» [напр., Проблемы ..., 1966, и др.]. Эти воп
росы широко обсуждались на различных совещаниях, труды которых были пос
вящены, методам изучения структурной эволюции метаморфических комплек
сов [Кратц, Казаков, 1978], корреляции докембрийских процессов [Сидоренко, 
1977], глубокометаморфизованным комплексам докембрия [Сидоренко, 1982],



металлогении докембрия [Билибина, Соколов, 1978] и их акцессорным минера
лам [Ляхович, Борсук, 1986; Чайковский, 1985]. Монографические публикации 
были посвящены докембрийским конгломератам [Лунева, 1977], органическо
му веществу в осадочно-метаморфических породах докембрия [Сидоренко, Си
доренко, 1975], пара- и ортоамфиболитам [Сидоренко и др., 1972], формирова
нию земной коры в докембрии [Сидоренко, и др., 1978] и др. Проведенные тог
да исследования позволили доказать широкое распространение осадочных по
род в докембрии и наметить ряд вопросов, которые подлежали дальнейшему 
исследованию. В частности, была сформулирована проблема осадочных анало
гов седиментогенных метаморфических пород, в которой центральной задачей 
является выявление и описания таких осадочных отложений, которые соответ
ствовали бы по своему геологическому положению, химическому составу и ус
ловиям литогенеза определенным метаморфизованным осадкам. Возникшие в 
этих исследованиях сложности были обусловлены тем, что петрохимические 
методы в литологии недостаточно отчетливо характеризуют отдельные вариа
ции отложений, например, смешанные терригенно-карбонатные породы, соле
носные и гипсоносные карбонатно-терригенные породы, серпентинитовые пес
чаники и ряд других. Вследствие ограниченного количества данных изотопно
го датирования было неясно, существовали ли в раннем докембрии органоген
ные карбонатные породы и эвапориты, или же они появились позднее. Выяви
лись также и некоторые другие задачи, в значительной мере не получившие ре
шения до сих пор. Заложенные в то время идеи и полученные выводы, сохра
нившие свою актуальность и сейчас, составляют определенную часть материа
лов, представленных ниже.

Целью данного исследования является представление характерных приме
ров обстановок осадконакопления стратифицированных комплексов раннего 
докембрия, попавших в условия глубокого метаморфизма, которые по наблюда
емым геологическим соотношениям с окружающими метаморфитами могут 
быть отнесены к категории палеобассейнов седиментации, метаморфизован- 
ных и деформированных после накопления осадочных отложений. В основу ис
следования положен метод реконструкции минерального состава исходных 
осадков с помощью расчета по программе MINLITH (вычисление MINLITH- 
нормативных минеральных составов, или MINLITH-норм). Избранные для ис
следования палеобассейны ограничиваются собранными авторами материала
ми, поскольку подобные исследования проводятся впервые, и поэтому у авто
ров не было возможности классифицировать эти палеобассейны до проведения 
представленных здесь палеолитологических исследований. На этом фоне спе
циально рассмотрены отдельные, наиболее характерные типы метаморфизо- 
ванных осадков докембрия в сопоставлении с фанерозойскими осадками (ме- 
таграувакки и метакарбонаты) и проведен анализ эволюции минерального сос
тава глинистых и песчаных пород в геологической истории континентов, с 
целью показать преемственность в осадконакоплении от раннего докембрия до 
фанерозоя включительно.



1.2. Прямые признаки условий 
осадконакопления в раннем докембрии 

и некоторые обсуждаемые типы седиментогенных пород

В глубоко метаморфизованных седиментогенных отложениях достоверно ус
танавливаются различные осадочные породы, начиная от корундовых метабокси
тов [Aydopan et al., 2004а, b] и островодужных осадочных ансамблей [Tran et al., 
2003], вплоть до кремнистых [Kato, Nakamura, 2003 ] и эвапоритовых ассоциаций 
[Sugitani et al., 2003], а наиболее распространенные, обычные их типы были оха
рактеризованы выше. Их первичный, дометаморфический минеральный состав, 
реконструируемый на основе интерпретации химического состава (расчетные 
MINLITH-нормативные минеральные составы), и последующие палеофациаль- 
ные реконструкции будут справедливы, если соответствующие осадочные поро
ды установлены в неметаморфизованном состоянии среди древнейших отложе
ний. Данный раздел поясняет современное состояние знаний в области докемб- 
рийской геологии применительно к задачам работы и содержит сведения о сох
ранившихся древнейших неметаморфизованных отложениях. Кроме того, для 
правильной интерпретации рассчитанных MINLITH-нормативных минеральных 
составов обоснована петрохимическая трактовка понимания некоторых широко 
распространенных осадочных пород и их ассоциаций, таких, как граувакковые, 
карбонатные и эвапоритовые комплексы. Эти сведения определяют примени
мость расчетных методов при реконструкции литогенеза в глубоко метаморфизо
ванных комплексах, где первичные структурные и минеральные признаки осад
ков почти полностью утрачены.

Прямые признаки осадконакопления в раннем докембрии

Признаки осадконакопления в раннем докембрии выявляются с большими 
затруднениями и, как правило, требуют специального изучения, дополненного 
анализом всего седиментогенного ансамбля, который позволяет определить сте
пень достоверности седиментологического анализа. В первую очередь надо вы
яснить, какие осадочные породы были наиболее распространены в древнейших 
отложениях и насколько они отличаются от осадков, известных в фанерозое. По
этому рассматривается древнейшая вулканогенно-осадочная ассоциация комп
лекса Исуа, 3.8 млрд.лет, и отдельные осадочные породы в ансамблях зеленока
менных поясов слабого проявления метаморфизма с возрастом 3.0-2.5 млрд. лет.

Древнейший вулканогенно-осадочный пояс Исуа. Этот комплекс занима
ет в Гренландии, в районе Исуа, сравнительно небольшую территорию, 35 км 
длиной и до 3 км шириной; мощность отложений достигает 4 км. Меньшую пло
щадь выходы комплекса занимают в районах Акилия и Исукасия, что указывает 
на широкое, ареальное его распространение в раннеархейской структуре. Отло
жения метаморфизованы в амфиболитовой фации и сильно деформированы с об
разованием изоклинальных складок, хотя общая последовательность пород в раз
резе по вертикали сохраняется вдоль всего пояса [Nutman, 1997] (рис. 1.2.1).



Рис. 1.2.1. Геологическое строение складчатого пояса Исуа и распространение отложений комплекса Исуа в западной Гренландии [Nutman, 1997]



Здесь преобладают мафические вулканиты с сохранившимися местами подушеч
ными текстурами, кремнистые породы, полосчатые железорудные отложения, 
турбидитовые осадки, переслаивающиеся фельзические и средние вулканиты, 
мраморы и известково-силикатные породы, иногда присутствуют обломочные 
кварциты. Эти супракрустальные породы сопровождаются ультрамафитами, сре
ди которых выделяются как перидотитовые коматииты, так и метасоматизиро- 
ванные мантийные гипербазиты, а в виде пластин вдоль простирания складок за
легают интрузивные метагаббро. Возраст протолита по циркону из гранат-биоти- 
тового гнейса в Исуа составляет 3847 ± 6, а в Акилии 3872 ± 10 млн.лет [Rosing 
et al„ 1996].

Интерпретация условий формирования комплекса является предметом ши
роких дискуссий, можно привести лишь наиболее важные выводы. Широкое 
распространение мафитовых турбидитов, отсутствие континентальной или ост- 
роводужной примеси в кремнях и подстилающих низко-К толеитах, дуплекс- 
структуры позволяют относить эти отложения к аккреционному комплексу, по
добному современному, формирующемуся на западе Тихого океана [Komiya et 
a l ,  1999].

В метапелитах амфиболитовой фации зеленокаменного пояса Исуа присут
ствует метеоритное вещество, о чем свидетельствует вольфрамовая изотопная 
аномалия в системе IS2H f -  l82W (период полураспада 9 млрд.лет). Эти отложения 
существенно менее радиогенны по вольфраму (eW «  -0 .4 4  -г -1 ,23), чем изучен
ные ранее породы Земли, такие, как MORB, сульфиды Великой Дайки Родезии, 
шеелиты различных месторождений и др. (sW  «  0) и приближаются к метеори
там (eW  ~  -0,5  -г -3,5). По-видимому, обломочный материал поступал из такой 
области питания, которая претерпела метеоритную бомбардировку еще до нача
ла эрозии и осадконакопления. Предполагается, что отложения накапливались 
при размыве как вулканических пород, так и метеоритного материала, выпадав
шего на земную поверхность в эпоху завершения «Последней интенсивной бом
бардировки», датированной на Луне в интервале 3.8 - 4 , 0  млрд.лет [Schoenberg et 
al., 2002].

Зеленокаменные пояса: региональные примеры архейских осадочных 
пород, не претерпевших глубокого метаморфизма. Такие породы сохранились 
лишь местами в пределах зеленокаменных поясов, где степень метаморфизма не 
превышает зеленосланцевой фации, хотя в условиях проградного метаморфизма 
может достигать амфиболитовой и гранулитовой фаций. В среднем давления при 
метаморфизме составляли 1.5±0.5 кб, что соответствует глубинам захоронения 
5±2 км, а глубины океана, исходя из расчетов изостатического равновесия, несу
щественно отличались от современных [Galer, Mezger, 1998].

Всего в мире насчитывается более 260 зеленокаменных поясов. На дневной 
поверхности они образуют извилистые межкупольные складки или линейные 
приразломные синформы размером в десятки, редко первые сотни километров в 
длину, а их подошва залегает на глубинах до 10 км, судя по геофизическим дан
ным. Стратиграфическая мощность отложений, определяемая по литологичес
ким корреляциям, достигает 25 км, в среднем составляя около 10 км (рис. 1.2.2), 
а осадочные отложения составляют большей частью около 1/3 разреза, достигая
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Рис. 1.2.2. Диаграмма, отражающая мощность отложений зеленокаменных поясов и долю осадоч
ны х отложений в них

А. Суммарная мощность отложений в зеленокаменных поясах (представительная оценка по стратшрафн- 
ческим разрезам и геофизическим данным [De Wit, Ashwal, 1997, Fig. la]).

Б. Доля осадочных пород от суммы всех пород (магматических и осадочных) в разрезах зеленокаменных 
поясов (для 44 поясов, составлено по данным [De Wit, Ashwal, 1997])



иногда 90% мощности. По геодинамической природе магматизм зеленокаменных 
поясов сопоставляется с островодужными вулканитами, океаническими базаль
товыми плато или континентальными плато-базальтами [De Wit, Ashwai, 1997; 
Kusky, Polat, 1999]. Таким образом, зеленокаменные пояса -  это глобально расп
ространенные вулканогенно-осадочные структуры раннего докембрия в интерва
ле 1.6 -  3.5 млрд.лет, которые достаточно представительны для характеристики 
процессов осадконакопления того времени.

Фрагменты океанической коры. Провинция Слейв Канадского щита, пло
щадью 210 тыс. кв.км, представляет собой сложную амальгамацию долготных 
осадочных складчатых бассейнов и небольших, но широко распространенных 
мафических (до фельзических) вулканических поясов, рассматриваемых в каче
стве зеленокаменных поясов. Плутонические породы разнообразны, от гнейсов 
Акаста с возрастом 4.00-4.03 млрд.лет и до си тектонических гранито-гнейсов, 
датированных в 2.52-2.64 млрд.лет. Стратифицированные ансамбли отражают 
образование островных дуг, эрозию и эксгумацию, коллизию и фрагментацию 
сиалической коры. Вулканический пояс Йеллоунайф несогласно перекрывает 
тоналитовый фундамент и состоит из циклов, в которых мафические и фельзи- 
ческие вулканиты сменяются турбидитами, и свою очередь он перекрыт обло
мочными отложениями поздних стадий [Mueller et al., 2002] (рис. 1.2.3). В осно
вании разреза выявлены габбро (на рисунке не показаны), которые кверху сме
няются базальтами, насыщенными параллельными (sheeted) дайками, а еще вы
ше залегают массивные и пилоу-базальты [Helmstaedt, Padgham, 1986]. Вся пос
ледовательность интерпретируется как надвинутая на фундамент пластина оке
анической коры [Windley, 1999], выше которой залегает собственно островодуж- 
ный разрез.

Базальные горизонты конгломератов, строматолитов и оксидных желез
ных руд. В тех случаях, когда отложения зеленокаменного пояса архейского воз
раста залегают непосредственно на древнем, обычно гранитном, основании, наб
людаются угловое несогласие и размыв. Базальные слои содержат конгломераты, 
полевошпатовые песчаники, кварцевые арениты, строматолитовые карбонатные 
отложения, аргиллиты, прослои оксидных железных руд и, иногда, коры вывет
ривания. Таковы базальные разрезы группы Стил Рок, Онтарио, Канада и форма
ции Мньери в пояса Белиигве, Зимбабве, Африка (обзор в [Eriksson et al. 1997]) 
(рис. 1.2.4).

В отложениях Стип Рок базальная обломочная толща перекрывается строма- 
толитовыми карбонатами формации Мошер. Строматолиты внизу разреза имеют 
небольшие размеры, вверху образуют крупные постройки, до 3 м в диаметре. В 
нижней части разреза также содержатся радиально ориентированные волокнис
тые кристаллы карбоната до 25 см в длину, которые интерпретируются как псев
доморфозы по гипсу или арагониту. Марганцовистые породы перекрывают кар
бонаты Мошер и состоят из смеси гетита, гематита, кремня, каолинита, иллита, 
гиббсита и пиролюзита. Выше залегает Гетитовый горизонт, сложенный гемати
том и гетитом, с небольшой примесью марганца и линзами пирита, по текстуре 
он представляет собой брекчиевидные массы или, в других местах, переслаива
ние слоев гетита и кремня. Обстановка осадконакопления сопоставима с интрак-



')  конгломераты и песчаники, формация Джексон Лейк

Рис. 1.23 .  Последовательность формирования архейского вулканического комплекса Йеллоунайф, провинция Слейв, Канада 
А. Блок-диаграмма отложений группы Кам [Helmstaedt. Padgham, 1986], состав которой соответствует разрезу океанической коры [Windley, 1999] 
Б. Блок-днаграмма отложений вулканического пояса Йеллоунайф, в нижней части которого залегает группа Кам [Mueller et al., 2002]
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ратонным рифтингом, а последовательность отложений указывает на условия 
стабильного шельфа [Eriksson et al. 1997].

Разрез формации Маньери начинается с валунных полевошпатовых песчани
ков, которые перекрывают кору выветривания, а вверх по разрезу переходят в 
слоистые галечниковые песчаники и далее -  в кварцевые арениты со знаками ря
би, что отражает переход к аллювиальным условиям осадконакопления. Встреча
ющаяся выше по разрезу обратная смена фаций указывает на углубление бассей
на и переход от аллювиальной к прибрежной и шельфовой обстановкам. При 
этом в разрезе появляются железистые оксидные отложения [Eriksson et al. 1997].

Таким образом, коры выветривания, оксидные и сульфидные железорудные 
отложения и строматолитовые постройки, обусловленные деятельностью циано
бактерий, формировавшиеся в прибрежных условиях в архее, от 3.0 до 2.7 млрд, 
лет назад, позволяют использовать обычные методы реконструкции обстановок 
литогенеза, что, однако, не исключает выявления в дальнейшем особых условий, 
присущих только раннему докембрию.

Полосчатые железорудные формации -  специфический режим осадконакоп
ления в раннем докембрии. Тонкое чередование прослоев оксидов железа, гемати
та и магнетита (50%мас.), и кремня (50%мас.), нередко в ассоциации с сидерита
ми и сульфидами, образует полосчатую железорудную формацию [Trendall, 
2002]. Они редко содержат обломочный материал. В типовых стратиграфических 
разрезах снизу вверх участвуют доломиты, кварциты, железистые аргиллиты, по
лосчатые железные руды, углеродистые сланцы и аргиллиты (тип Сьюпериор -
оз. Верхнее, палео протерозой), к которым присоединяются вулканиты (тип Алго- 
ма, архей). Как в архее, гак и в протерозое полосчатая железорудная формация 
обнаруживает отчетливую положительную аномалию европия и отрицательную 
аномалию церия, что соответствует водам Атлантики на глубине 100 м с при
месью 0.1% гидротермального флюида Восточно-Тихоокеанского хребта. Это 
указывает на химическое осаждение из растворов, представлявших смесь морс
кой воды с добавкой гидротермального флюида. Поступление гидротермального 
компонента снижается со временем и отсутствует уже в неопротерозое (обзор в 
[Windley, 1999]). Предполагается, что морская вода постепенно освобождалась от 
растворимых двухвалентных оксидов железа за счет их окисления до нераство
римых трехвалентных форм и выпадения в осадок. Причиной было повышение 
содержания кислорода в атмосфере за счет развития биоса, тогда как биогенные 
остатки захоронялись, обогащая осадки органическим углеродом. Максимум 
распространения полосчатой железорудной формации приходится на палеопро
терозой (рис. 1.2.5А).

Фациальные различия позволяют предположительно различить образование 
формации в условиях трансгрессии и регрессии океана. Дело в том, что нередко 
ассоциированные с железорудными отложениями строматолитовые известняки и 
ассоциированные углеродистые глины обнаруживают распределение редкозе
мельных элементов, соответствующее водам морского мелководья с добавлением 
терригенной примеси. Тонкослоистая железорудная формация, напротив, подоб
на глубинным морским водам с примесью гидротермального компонента, без до
бавки терригенного материала. При трансгрессии зона фотосинтеза находится
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Рис. 1.2.5. Геологические и геохимические особенности формирования докембрийских полосчатых 
железорудных формаций (с изменениями по [Windley, 1999])

A. Диаграмма изменения относительных объемов докембрийских полосчатых железорудных формаций в 
истории Земли.

Б. Схема обстановки осадконакогшения железорудной формации и ассоциированных литофаций на ста
дии трансгрессии в морской системе со стратифицированной водной колонной. Зона фотосинтеза существенно 
выше дна шельфа, что обусловливает отложение различных железорудных фаций и кремней.

B. Г. Схемы обстановок осадконакопления: В -  на пассивной окраине, тип оз. Верхнего, архей; Г -  в ус
ловиях островной дуги, тип Алгома, палеопротерозой



выше дна, поступление углерода невелико, а кислорода -  значительно. Железо из 
гидротермального источника поступает в окислительную обстановку и выпадет 
в виде гематита и магнетита (рис. 1.2.5Б). В условиях регрессии на мелководным 
шельфе происходит обильное поступление кислорода и биогенного углерода из 
микробиальных матов, которые определяют формирование строматолитов.

В палеопротерозое полосчатая железорудная формация типа Сьюпериор 
формировалась в результате апвеллинга донных вод, а железо осаждалось в зоне 
мелководья, выше пикноклина, где происходит резкое изменение плотности во
ды с глубиной (рис. 1.2.5В). В архее, 3.2-2.6 млрд.лет назад, формация типа Ал- 
гома накапливалась на значительных глубинах и ассоциирована с островными 
дугами в зеленокаменных поясах (рис. 1.2.5Г).

Сульфатные отложения -  показатель эвапоритовых режимов. Сульфатные 
отложения присутствуют в зеленокаменных поясах архея -  блоке Пилбара, 
Австралия, бариты -  в районе Карнатака, Индия, и в поясе Барбертон, Южная 
Африка, и интерпретируются как эвапоритовые горизонты, возможно, претер
певшие переработку горячими рассолами. Формация Корбой, блок Пилбара, 
Австралия, согласно перекрывает мафические и ультрамафические вулканиты и 
в вулканокластических отложениях содержит прослой мощностью 20 м, в кото
ром наблюдаются окремиелые псевдоморфозы по кристаллам нахколита 
(N aH C03) и барита, которые предположительно накапливались в полуоткрытом 
эвапоритовом бассейне 3.3 млрдлет назад [Sugitani et al., 2003].

Палеоархейская толща Талга-Талга на востоке блока Пилбара, Австралия, 
содержит кремнисто-баритовый горизонт, прослеживающийся на расстояние до 
25 км при мощности 5-40 м. Сопровождающие горизонт косослоистые алевроли
ты содержат микрокристаллический кварц, карбонат и кремнистые псевдомор
фозы по диагенетическому гипсу размером 0.5-1.0 мм, а первоначально они 
представляли химический осадок карбоната с глинистой примесью, включая 
прослои грубозернистых сульфат-эвапоритовой литофации. Отложения сформи
ровались в мелководных, частично субаэральных условиях отшнурованной лагу
ны [Buick, Dunlop 1990, Eriksson et a l ,  1997] (рис. 1.2.6A). Выше по разрезу, в 
толще Салгаш, содержатся скрыто-водорослевые ламиниты, окремненные стро
матолиты, углеродистые кремни, белые кремни с ленточными псевдоморфозами 
по гипсу и горизонты кварцевых обломочных пород. В углублявшемся, а затем 
обмелевшем, бассейне последовательно формировались: 1 -  подводные ламини
ты и строматолиты; 2 -  в условиях периодического осушения накапливались 
строматолиты, карбонатные ламиниты, черные и светлые полосчатые кремни, 
эвапориты и внутриформационные обломочные отложения; 3 -  субаэральные эо
ловые пески, эвапориты и прослои повторно растворенных эвапоритов [Eriksson 
et al., 1997] (рис.

В палеопротерозое сульфатные эвапориты достаточно широко распростране
ны в Австралии, Канаде и Южной Америке начиная с 2.2 млрд.лет [Pirajno, Grey, 
2002] и вплоть до 1.69 млрд.лет [Windley, 1999].

Красноцветные (в широком смысле слова) терригенные отложения, в кото
рых оксидный железистый пигмент образует рубашки на обломочных зернах, за
полняет поры, или рассеян в глинистом матриксе, тесно ассоциированы с полос-
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Рис. 1.2.6. Представительные разрезы сульфатсодержащих толщ  раннего докембрия [Eriksson et al.,
1997]

А. Стратиграфия поднятия Норт-Пол, блок- Пнлбара, Австралия.
Б. Эволюция кремней Стреляй Пул, толща Салгаш. А -  скрыто-водорослевые ламиниты; В -  строматоли

ты с прослоями кремней; С -  гипс, псевдоморфозы сохранились в светлых кремнях; D -  песчаные отложения

чатой железорудной формацией и мафическими вулканитами в палеопротерозое,
2 .3- 2.1 млрд.лет, где образовались при диагенезе в окислительных условиях. В 
конце палеопротерозоя, 1.9 млрд.лет, известны собственно красноцветные отло
жения с гематитовыми рубашками, ассоциированные с гипергенными гематито- 
выми рудами и латеритными корами выветривания. Коры выветривания на гра
нитах и мафических вулканитах зеленокаменных поясов известны начиная с
2 .4 - 2.2 млрд.лет (супергруппа Гурон, Канада, Трансвааль и Грикваленд, Южная 
Африка) обзор в [Windley, 1999]. Фосфориты (уран-содержащие) накапливались 
совместно с граувакками, карбонатными глинами и доломитами 1.95-1.85 
млрд.лет назад в составе группы Анимики, Канада. Тиллиты, водно-ледниковые 
отложения, широко распространены начиная с 2.5 млрд.лет назад и приурочены 
к определенным возрастным эпохам.

Палео фациальные реконструкции. Известно немало детальных реконструк
ций седиментации в древнейших бассейнах, избежавших воздействия глубокого 
метаморфизма. В качестве характерного примера можно рассмотреть отложения 
вулканогенно-осадочного комплекса Индин-Лейк, провинция Слейв, Канада. 
Здесь в условиях предгорного бассейна (форланд), в интервале 2.7-2.63 млрд.лет, 
сформировался сложный разрез, включающий массивные и пиллоу-толеитовые 
базальты, фельзические вулканиты, разнообразные пирокластические осадки, 
пеперайты (смесь неконсолидированного осадка с жидкой магмой при ее внедре
нии), обогащенные кварцем обломочные породы в основании, образовавшиеся в 
результате размыва кор выветривания кристаллического фундамента, на котором



откладывались отложения этого комплекса. Палеофациальные исследования поз
воляют представить весьма детальную картину обстановок седиментации [Pehrs- 
son, 2002] (рис. 1.2.7). В режиме островной дуги происходили подводные щито
вые излияния базальтов и внедрялись гипабиссальные габбро. Формировались 
аппараты центрального типа, сложенные фельзическими вулканитами, сопро
вождаемыми пирокластикой и синэруптивными обломочными потоками. Эти вы
воды сделаны на основании переслаивающихся силикластических фаций, изо
топных и геохимических характеристик и сохранившихся зерен циркона. С пере
ходом к режиму сжатия и началом формирования синколлизионного бассейна, 
после перерыва, отмеченного несогласием, начали накапливаться конгломераты, 
градационно-слоистые алевролиты, поступавшие в составе гравитационных по
токов в глубокий морской бассейн. Закрытие этого синколлизионного бассейна 
при общем орогенном сжатии в провинции Слейв окончательно сформировало 
структуру данного комплекса.

Выводы. Архейские зеленокаменные пояса, не претерпевшие глубокого ме
таморфизма, содержат осадочные породы и их ассоциации с вулканитами, кото
рые не обнаруживают заметных систематических отличий от соответствующих 
фанерозойских аналогов. Наиболее древние осадки с возрастом 3.8 млрд.лет, ве
роятно, захватили незначительную примесь метеоритного материала, поступав
шего на последней стадии бомбардировки, датированной на Луне. Серьезным от
личием является широкое распространение полосчатых железорудных формаций 
в раннем докембрии, отсутствующих в позднем докембрии и фанерозое. Однако 
условия их осадконакоплеиия достаточно достоверно объясняются в рамках 
представлений о фанерозойской окраинно-океанической седиментации (поступ
ление в бассейн кислорода, углерода, накопление кремней у континентального 
подножья, отложение карбонатов на мелководном шельфе и др.). В этих услови
ях причиной поступления гигантских объемов оксидов железа, вероятно, являет
ся обильное поступление Fe2+ из гидротермальных источников, типа черных ку
рильщиков, что, возможно, связано с особенностями дифференциации вещества 
планеты на ранних стадиях геологического развития.

Метаграувакки

Результаты вычисления нормативного минерального состава древних оса
дочных отложений (расчетные MINLITH-нормы) предполагают определенное и 
унифицированное понимание некоторых общеупотребительных названий оса
дочных пород, конкретная количественно-минеральная трактовка которых у раз
ных авторов неоднозначна. В этом отношении наиболее важны песчаные породы, 
поскольку разнообразие используемых классификаций весьма велико, а принци
пы, положенные в их основу, нередко взаимно исключают друг друга [Шванов,
1998]. Данный раздел посвящен принципам выявления граувакковых отложений 
среди глубокометаморфизованных комплексов и геодинамической интерпрета
ции обстановок осадконакоплеиия в докембрии. Применение принципа сериаль- 
ности позволяет соотносить наблюдаемые количественно-минеральные и хими
ческие составы, достоверно выделять метаграувакки в амфиболитовой и грану-
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Рис. 1.2.7. Модель осадкоиакоплення архейской супергруппы Йелоунайф, Канада
A. Мафические вулканиты группы Хьюит Лейк изливались на умеренной глубине, вулканиты среднего 

состава формировали более мелководные центры на базальтовых покровах, из этих центров в бассейн поступал 
вулканический дебрис и осадочные гравитационные потоки.

Б. Отложение мафических, средних и фельзических вулканитов группы Лета Арм происходило в умерен
но глубинной обстановке, иногда страто вулканы возникали на образованиях группы Хьюит Лейк.

B. Позднее накопление осадочных и фельзических вулканитов группы Чако Лейк происходило в условиях ок
раинного прогиба. Источниками обломочного материала служили дуга Лета Арм и более древняя сиалическая кора



литовой фациях и классифицировать их в ряде докембрийских комплексов. С 
этих позиций проанализирована актуалистическая модель, применяемая при ре
конструкциях режима формирования граувакк фанерозоя. Показано, что в доке
мбрии уверенно выделяются граувакковые серии островных дуг и окраин конти
нентов.

Граувакки в метаморфических комплексах докембрия превращены в разно
образные гнейсы, нередко сходные по химическому составу с магматическими 
породами андезит-дацитового ряда, поэтому вычленение этой группы первично
осадочных пород вызывает серьезные затруднения, а их роль в разрезах седимен- 
тогенных толщ докембрия, по-видимому, недооценивается. Между тем они сла
гают большую часть турбидитных и некоторых других толщ, составляя 45-50%  
общего количества песчаных пород [Петтиджон и др., 1976], а геохимические 
особенности граувакк позволяют использовать их для геодинамических рекон
струкций [Crook, 1974] и оценки состава земной коры, обнаженной в областях 
размыва [Тэйлор, Мак-Лениан, 1988].

Минеральный состав граувакк. Граувакки, выделенные впервые в конце 
XVIII в. как самостоятельный тип пород в горах Верхнего Гарца (Германия), под
робно изучены, и полученные данные вошли в основу современных представле
ний о составе этого типа терригениых осадков. На рис. 1.2.8 и в табл. 1.2.1 при
ведены характерные примеры минеральных составов граувакк в сопоставлении с 
расчетными MINLITH-нормативными составами.

Основными компонентами граувакк являются кварц, полевые шпаты, облом
ки пород и специфическая заполняющая цементирующая масса -  матрикс [Пет
тиджон и др., 1976]. Матиркс сложен обломками и тонкоперетертыми фрагмента
ми минералов и пород, поступивших из области размыва, которые в результате 
диагенетических преобразований перекристаллизованы в сложный агрегат хло
рита, гидрослюд и других слоистых силикатов, кварца, а также аутогенного кар
боната, возникшего за счет окислившегося органического вещества и кальция из 
обломков плагиоклазов и вулканитов. Размер обломков обычно составляет
0.1—0.5 мм. Отличительная черта гранулометрии -  унимодальное распределение 
частот встречаемости зерен различного размера, т. е. обломки и вмещающий мат
рикс по размерам зерен не образуют двух разных совокупностей, как в обычных 
песчаниках и аркозах [Huckenholz, 1963]. Это обусловлено быстрым переносом и 
захоронением исходного материала граувакк, при низкой степени зрелости (вы- 
ветрелости) терригенного компонента. В аркозах генотипической местности 
Овернь, Франция, напротив, обломки преимущественно полевошпатового соста
ва заключены в существенно каолинитовой связующей массе [Maurel, Brousse, 
1959], а гранулометрический спектр является бимодальным вследствие сепара
ции обломков реликтовых минералов из существенно глинистой коры выветри
вания в условиях глубокого гумидного, тропического выветривания в областях 
размыва [Krynine, 1935]. В состав матрикса граувакк входят в разных соотноше
ниях аргиллитовый компонент, перекристаллизованный в диагенезе тонкозер
нистый материал, диагенетические продукты изменения песчаных зерен и де
формированные раздавленные обломки пород [Dickinson, 1970]. Структурные и 
петрохимические исследования матрикса граувакковых песчаников и сопровож-
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Рис. 1.2.8. Диаграммы  компонентного состава граувакк
А. Состав в координатах пелнтовые -полевошпатовые-кварцевые компоненты [по Pettijohn, 1975; Dickin

son, 1970; Dott; 1964] для граувакк генотипической местности (палеозой Верхнего Гарца, Германия):
1-2  -  граувакки генотипической местности: 1 -  наблюдаемый (модальный) состав [Huckenholz, 1963], 2 -  

MINLITH-нормативный (расчетный) состав тех же образцов [Розен, Аббясов, 2003].
Б. Обобщенная диаграмма минерального состава песчаников грауваккового семейства (данные габл. 1.2.2)



Минеральный состав граувакк генотипической местности 
(палеозой Верхнего Гарца, Германия)

Таблица 1.2.1

Минеральный
состав

Структура

Грубозернистая Среднезернистая Пелитовая

'  ! 1 2 1 2 1 2

Обломочные компоненты 77.67 78.70 68.82 72.12 35.41 36.94

Кварц 35.91 36.84 36.04 36.28 9.21 13.64
Полевые шпаты 41.76 41.87 32.78 35.84 26.20 23.30
Плагиоклаз 35.71 38.64 26.84 29.92 20.58 21.08
Ортоклаз 6.05 3.23 5.94 5.92 5.62 2.22

Матрикс 18.25 17.93 23.47 22.70 58.09 48.60

Мусковит Иллнт 5.12 7.51 6.14 9.69 2.86 38.10

Биотит Монтморил
лонит

2.98 — 4.13 — 47.80 —

Хлорит Хлорит 10.32 10.40 13.20 13.00 7.43 10.50

Окислы 1.14 — 1.29 — 3.77 9.11

Лимонит
Гётит 1.14 — 1.29 — 3.77 8.29

Пиролюзит — — — — — 0.82

Карбонаты 1.94 2.31 5.28 3.54 0.99 0.90

Прочие минералы 0.76 1.05 1.04 1.64 1.85 4.46

Апатит 0.39 0.42 0.38 0.39 0.41 0.46
Пирит 0,27 0.26 0.56 0.57 0.73 0.73
Рутил — 0.27 — 0.58 — 2.56

1, 2. Минеральный состав: I — модальный [Huckenholz, 1959], 2 — MINLITH-нормативный [Розен, Аббясов. 
2003]. Прочерк — нет данных

дающих пелитовых отложений обнаруживают сходный, существенно аргиллито
вый состав [Шутов, 1975].

В естественных рядах песчано-глинистых пород удобно выделять состоящие 
из обломков арениты (меньше 15-20% глинистой составляющей), вакки (до 75%) 
и пелиты (преобладают частицы <1 мкм) [Dickinson, 1970; Dott, 1964; Шванов, 
1998]. Понятие «граувакка» в широком смысле слова (или граувакковая серия, 
комплекс) перекрывает все три указашгые градации, но в узком понимании -  грау- 
вакки соответствуют ваккам, отличаясь упомянутыми особенностями состава об
ломков и матрикса. В зависимости от состава обломков выделяются полевошпато
вые (аркозовые) арениты и вакки и литокластические (лититовые) их эквиваленты 
(литарениты), если обломки сложены преимущественно осадочными и (или) мета
морфическими породами. Детальные исследования [Граувакки, 1972; Шутов, 
1975] показали, что состав граувакк отражает состав области размыва, и можно вы
делить ряд выделить ряд генетических типов граувакковых комплексов, из которых 
наиболее распространены петрогенные (возникшие за счет разрушения магмати
ческих пород) и литокластогенные комплексы, образовавшиеся при разрушении и



переотложении терригенного грауваккового материала; туфогенные -  тефрогенные 
граувакковые комплексы, а также другие, различающиеся главным образом по сос
таву аутигенно-метагенной части гранулометрического спектра и условиям осад- 
конакопленил. С целью свести все разнообразие граувакк к более простым и отчет
ливым градациям, предложено различать гра\>вакки (в собственном смысле слова), 
для которых характерно обилие обломков полевых шпатов и магматитов, и их ли- 
токластические разновидности -  субграувакки (литарениты), а разновидности с по
вышенным содержанием кварца относить к сублитаренитам, протокварцитам или 
кварцевым ваккам [Петтиджон и др., 1976]. Граувакки также разделяются по содер
жанию кварца на низко-, средне- и высококварцевые, с границами примерно 15 и 
45% кварца в модальном составе, для которых характерны соотношения 
K20/N a20 «  1,0; <1,0 и >1,0 соответственно, причем разделение определенным об
разом увязывается с палеотектоническими условиями осадконакопления [Crook,
1974]. В дальнейшем для упрощения перехода на петрохимические параметры при 
описании глубокометаморфизованных пород докембрия в статье используются 
термины граувакка, субграувакка и кварцевая вакка.

Осреднение минеральных составов различных типов граувакковых песчани
ков в зависимости от модального содержания кварца позволяет наглядно предс
тавить основные особенности и вариации в составе этих пород (табл. 1.2.2). Нес
мотря на весьма значительный разброс величин вокруг средних значений, уста
навливается, что граувакки -  в основном полевошпатовые, вулканомиктовые по
роды. В субграувакках количество лититовых обломков (L) увеличивается при
мерно до 18%, так как в этих породах около 1/4 кварца (Q) обычно представлено 
кварцитами и кремнями, и в их составе параметры Q и L имеют определяющее 
значение, а породы в целом соответствуют лититовым грауваккам [Петтиджон и 
др., 1976] или литокластогенным грауваккам [Шутов, 1975]. Кварцевые вакки по 
среднему составу отвечают протокварцитам и другим родственным породам 
[Петтиджон и др., 1976].

От граувакк к субграуваккам и далее к кварцевым ваккам в 10 раз падает от
ношение объема матрикса к объему кварца (М/Q), что при примерно одинаковом 
содержании матрикса свидетельствует о свободном и независимом от остальных 
компонентов привносе обломков кварца в осадок. Роль других обломочных ком
понентов при этом уменьшается, и отношение М/(Р + К+ V+L) возрастает в 4 ра
за. Более чем на порядок возрастает отношение объема обломков лититов к сум
ме петрогенного материала L/(P+K+V) при переходе от граувакк к субграувак
кам. Единство грауваккового семейства в целом подчеркивается однородным со
держанием матрикса и существенно плагиоклазовым составом полевошпатовых 
обломков: Р/(Р + К)=0.7-0.8.

К грауваккам относятся серпентиновые песчаники, постепенно преходящие 
в серпентиновые аргиллиты, образующиеся в специфических условиях быстро
го захоронения обломочного ультрамафитового материала [Lockwood, 1971]. Они 
возникают, в частности, когда ультрамафиты размываются на океаническом дне 
[Bonatti et al., 1973], или попадают в осадок при разрушении офиолитов на фрон
те надвигающейся пластины океанической коры [Розен и др., 1981]. В последнем 
случае для них характерно унимодальное распределение размерности зерен, пос-



Средний минеральный состав песчаных пород грауваккового семейства
Таблица 1.2.2

Состав Граувакки Субграувакки Кварцевые
ваккн

Граувакки различных геодинамических обстановок

Q<15% Q 15—45% Q>45% OIA CIA ACM РСМ

X Sn X Sn X Sn X L0.95 X L0.95 X L0.95 X L0.95 X L0.95

1 4 5 6 7

Кварц, Q 6.6 4.1 28.4 7.5 59.7 13.5 7.8 2.5 54.1 6.3 70.8 1.9 93.8 4.1 86.5 11.0

Плагиоклаз, Р 17.2 6.5 10.9 5.6 4.7 0-9 38.1 14.06 14.8 3.8 9.6 1.3 3.0 0.8 0.9 1.4

Калишпат, К 4.0 0 -1 8 ' 5.5 2.16 1.3 0-3 2.4 0.9 2.0 0.5 8.8 1.2 0.1 — — —

Обломки вулканитов, V 38.7 20.5 4.7 0.14 2.5 0-5 50.2 15.1 19.0 4.6 4.9 1.1 — — 0.4 0.3

Обломки осадочных и
метаморфических 2.6 0-20 11.1 2.31 5.8 0-10 1.6 0.5 9.3 2.2 6.2 1.6 3.3 4.1 12.2 11.1
пород, L

Матрикс, М 27.2 13.7 34.2 12.0 24.3 16.9 < 20% (такие об зазцы от обраны для исследования]

т ---------------------------- 4.15 ~ т т ~ - щ - — — — — —

M(P+K+V+L) 0.43 1.06 1.70 — — — — —

L/(P+K+V) 0.04 0.53 0.68 0.02 0.26 0.27 1.1 9.4

Р/(Р+К) 0.81 0.66 0.78 0.9 0.9 0.5 1.0 1.0

Количество выборок, п 8 18 6 1 1 1 1 I

Общее количество 91 597 95 11 29 21 9 8
анализов

* -  минимальные и максимальные значения.
]—з  — средние составы рассчитаны по выборкам, включающим 3—20 (до 200) анализов и по единичным представительным анализам [Bhatia, 1983; 1986; 
Condie,1967; Condie, Snansieng, 1967; 1971], а также по сводкам [Петгиджон и др, 1976; Тэйлор, Мак - Леннан, 1988]; 4— 8 —  средние составы граувакк: 0IA — 
океанических островных дуг. CIA —  континентальных окраинных островных дуг, ACM — активных континентальных окраин, РСМ —  пассивных континентальных 
окраин по данным для свет палеозоя Восточной Австралии [Bhatia, 1983], включая: 4 — Тамуорт, 5 —  Хилл-энд, 6 —  Ходкинсон, 7 —  Бендиго, 8 —  Кукман., X— 
среднее, Sn —  стандартное отклонение, L —  уровень значимости. Прочерк — отсутствие данных



тепенный переход в граувакки и граувакковые пелиты с той или иной примесью 
карбонатного материала. При метаморфизме они превращаются в серии ультра- 
мафит-мафит-фельзических кристаллических пород, и их первичная природа 
обычно остается выявляется с трудом. Однако установлено, например, что ульт- 
рамафитовые песчаники и пелиты, возникшие за счет размыва коматиитов, обра
зуют постепенные переходы в кварц-полевошпатовые осадки. Они участвуют в 
строении архейской аккреционной осадочной призмы (складчатого пояса) Куети- 
ко, Канада. В условиях быстрого погружения они были метаморфизованы до 
ставролитовой субфации 2.68 млрд.лет назад [Valli et al., 2004].

Граувакковые серии: петрохимические тренды. Для сопоставления пород 
грауваккового семейства и их метаморфических производных (табл. 1.2.3), утра
тивших исходные структурные и минералогические признаки, использованы ха
рактерные отношения: S1O2/AI2O3 (оксиды, % мае.) -  показатель зрелости обло
мочных пород; K20 /N a20  -  показатель количества калиевых компонентов (илли- 
та и калишпата) по отношению к плагиоклазу; MgO/CaO -  показатель магнези- 
альности, определяемый количеством хлорита, иллита и обломков основных по
род и темноцветных минералов по отношению к плагиоклазу. Песчаники с содер
жанием С а О » 5 % , вероятнее всего, содержат карбонат и здесь не рассматрива
ются. Эти три показателя применены для сопоставления различных пород грау
ваккового семейства (рис. 1.2.9). К полям песчаников примыкает поле аргилли
тов грауваккового семейства, обнаруживающее значительное разнообразие сос
тавов, свойственное матриксу граувакк. Проведенные на рисунке границы имеют 
целью придать наглядность изображению составов.

Петрохимические параметры граувакк определяются двумя главными факто
рами -  составами обломочных компонентов и матрикса. Можно ожидать, что 
последний будет существенно хлоритовым при поступлении материала из малок
варцевых средних и основных пород, и, напротив, существенно иллитовым, гид
рослюдистым при поступлении материала из кварцсодержащих осадочных, ме
таморфических или кислых магматических пород. Намечается связь состава мат
рикса с валовым химическим составом граувакк и, в частности, с содержанием в 
них кремнезема, что позволяет говорить о граувакковых семействах, которые при 
специфическом составе включают все три градации размерности зерен -  песча
ники, алевролиты и аргиллиты.

Действительно, наблюдаемые в граувакковых комплексах естественные ас
социации песчаник-алевролит-аргиллит обнаруживают субпараллельные тренды 
на диаграмме S i0 2/A l,0 3 -  K20/N a20  -  MgO/CaO, а распределение частот встре
чаемости этих параметров позволяет рассчитать их средние значения. Тренды 
субграувакк располагаются в области более кремнистых и калиевых составов. 
По-видимому, тренд сопряженных составов отражает реальные вариации в сос
таве данной конкретной граувакковой ассоциации, включающей песчаник, алев
ролит и аргиллит. Фигуративные точки промежуточных, например алевролито- 
вых, разновидностей, отражающих переходные между песчаниками и аргиллита
ми композиции, располагаются на одной линии между крайними членами ряда. 
Эти конкретные естественные последовательности в дальнейшем удобно имено
вать граувакковыми сериями в петрохимическом значении слова.



Химические анализы граувакк, метаграувакк и средние составы песчаников и тоналита
Таблица 1.2.3

Граувакковая
серия

Песчаники,
среднее

Тона-
лит

Граувакки различных 
геодинамических обстановок

Метаграувакки докембрия
Граувакковые серии

OIA CIA ACM PCM Граувакка-—аргиллит
Кварцевая вакка—граувакка— 

аргиллит
Субграувакковая

серия

1 2 1 3 4 П Т 6 7 8 9 10 ч 12 13 14 15 16 17 18 19 1 20 21 22 UL 24

Si02 70.24 66.94 51.95 66.7 66.1 77.1 66.7 57.79 71.66 76.79 83.79 85.63 69.49 60.84 66.91 60.7 80.41 63.5 73.16 63.6 57.66 80.02 73.16 59.24
тю 2 0.27 0.57 2.57 0.6 0.3 0.3 0.47 0.81 0.63 0.44 0.49 0.27 0.38 0.66 0,51 0.65 0.35 0.58 0.17 0.5 0.47 0.12 0.63 1.33
А1,03 13.46 13.05 17.44 13.5 8.1 8.7 16 15.37 11.80 10.82 7.36 7.85 15.96 17.75 15,47 18.65 9.29 17.67 11.98 17.2 20.56 11.21 11.71 18.23
Fe-)03 0.68 0.74 2.58 1.6 3.8 1.5 — 1.59 1 0.62 0.55 0.53 0.84 1.91 — — 0.74 2.22 0.51 2.1 1.38 0.33 0.24 0.75
FeO 3.57 3.97 6.2 3.5 1.4 0.7 2.6* 4.69 2.84 1.96 1.57 0.48 1.89 5.82 2.46* 4.53* 2.52 3.6 3.27 5.6 6.52 1.35 4.68 9.07
MnO 0.31 0.4 0.67 0.1 0.1 0.2 0.06 0.22 8 0.05 0.02 0.01 0.06 0.06 — — 0.03 0.05 0.09 0.1 0.05 0.03 0.02 0.05
MgO 1.2 1.91 5.56 2.1 2.4 0.5 1.5 2.57 1.43 0.9 0.98 0.39 1.44 3.28 1.67 3.75 0.74 2.22 2.28 2.6 3.87 0.42 231 4.76
CaO 1.63 2.33 0.92 2.5 6.2 2.7 3.9 6.65 254 1.16 1.18 0.1 2.54 1.09 4.48 0.99 1.29 1.03 3.02 3.1 3.21 1.57 1.26 0.66
Na20 4.1 3.15 2.26 2.9 0.9 1.5 4.6 4.49 2.43 2.27 1.36 0.89 3.94 1.69 2.75 1.84 2.6 2.22 2.75 2.7 1.65 3.7 1.54 0.66
K20 1.24 1.88 3.95 2 1.3 2.8 1.5 1.1 1.73 2.65 1.3 1.27 2.26 3.89 1.40 4.6 1.25 4.17 1.43 2.5 3.21 0.75 1.83 333
P20 , 0.16 0.15 0.18 0.2 0.1 0.1 0.14 0.18 0.12 0.08 0.13 0.08 0.09 0.12 — — 0.1 0.12 0.03 0.1 0.02 — — 0.02
C02 0.88 2.41 0.46 1.2 5 3 — 2.88 1.28 0.67 0.48 0.2 0.07 0.11 — — 0.09 0.19 0.3 — — — — —
H20 2.25 2.47 4.37 3 4.3 0.9 — 3.09 2.11 1.52 1.62 2.04 — — — — — — 0.26 — 0.11 0.53 2 1.79
S 0.14 30 0.39 0.4 — — — 0.1 0.03 0.04 0.02 0.02 0.11 0.29 — — 0.03 0.02 0.05 — — — — —
C 0.1 0.1 0.71 0.1 —
Сумма 100.23 100.37 100.21 100.4 100 100 97.47 99.53 99.68 99.97 98.85 99.76 99.07 97.51 95.65 95.71 99.44 97.59 99.3 100.1 93.74 100.08 99.48 99.94
Si02/
Al,0,

5.21 5.12 2.98 4.94 8.16 8.86 1.17 3.62 6.07 7.1 11.38 10.91 4.35 3.42 4.33 3.25 8.65 3.59 6.1 3.69 2.8 7.13 6.24 3.24

MgO/
CaO

0.3 0.6 1.75 0.69 1.44 1.87 0.33 0.86** 1.55** 2.90** 5.44** 3.9 0.57 3.01 0.37 3.79 0.57 2,15 0.75 0.84 1.1 2.7 1.83 7.21

K20/
Na,0

0.74 0.89 6.03 0.84 0.39 0.18 0.38 0.24 0.71 1.17 0.96 1.43 0.57 2.3 0.51 2.5 0.46 1.88 0.52 0.92 1.95 0.27 1.19 5.01

* -  все железо рассчитано как закисное.
** -  вычтен карбонат кальция.
[__з __граувакки Верхнего Гарца [Huckenholz, 1963]: структуры: 1 —  грубозернистая, 2 -  тонкозернистая, 3 — пелитовая; 4— 6: средние составы [Pettijohn, 1963]:
4  граувакки, 5 —  лнтнтовые арениты (субграуваккн), 6—аркозы; 7 — гнейсы Амитсок тоналнтового состава, среднее для S i02 64— 68%, К20  2% ; 8— 12:
граувакки Восточной Австралии [Bhatia, 1983], из свит палеозоя, средний состав, в скобках количество анализов: 8 —  Тамуорт (11), 9 —  Хиллэнд (29), 10 — 
Ходкиисон (10), 11— Бендиго (7), 12-Кукман (8); 13— 14: гнейсы Кольско-Беломорского комплекса, образцы 12(9), 16/111(6)) [Предовский и др., 1987]; 15 —  16: 
биотитовые и амфиболовые гнейсы формации Понтиак, Канада, образцы 23, 25 [Розен, Димрот, 1982]; 17— 18: гнейсы Тундрового комплекса Кольского п-ова, 
образцы 4(5), 5(3) [Предовский и др., 1987]; 19—21: гранатовые гнейсы халчанскон серии Анабарского гранулнтового комплекса, образцы 4, 5, 7 [Розен. Димрот, 
1982]; 22— 24: гранатовые гнейсы Лапландского гранулнтового комплекса образцы 2696. 9. 28 [Крылова, 1983]



Рис. 1.2.9. Петрохимическне диаграм м ы  тер- 
ригенных пород

A. Диаграмма MgO/CaO -БЮз/А^Оз-КзОДОазО 
для сопряженных вариаций составов песчаников (алев
ролитов) и аргиллитов. 1 -  песчаники и алевролиты; 2 -  
аргиллиты; 3-6 -  тренды сопряженных составов по 
данных): 3 -  [Huckenholz, 1963], 4 -  [ Bailey el al„ 1964], 
5 -6  -  [ Шутов, 1975]; 5 -  петрогенные, 6  -  литокласто- 
генные. kfsp -  калиевый полевой шпаг, PI -  плагиоклаз, 
Кп -  каолин, 111 -  нллит. Поля, оконтуривающие субгра- 
увакки -типареншпы, граувакки, граувакковые пелиты, 
выделены по многочисленным источникам [Ронов и 
др., 1990; Тэйлор, Мак-Леннан, 1988; Шутов, 1975; 
Bhatia, I983;Condie, 1967a,6;Condieetal., 1985;Middle- 
ton, 1960; Pettijohn, 1963], охватывающим более 300 
анализов.

Б. Гистограммы петрохимических параметров 
БЮг/АЬОз, K2O/AI2O3, MgO/CaO и их средние вели
чины (± 1с) для сопряженных составов песчаников и 
алевролитов (1) и аргиллитов (2), показанных на диаг
рамме А.

B. Диаграмма MgO/CaO -SiC^/AbOj-KjO/NajO 
для средних составов граувакк, сопряженных с ними 
аргиллитов и средних составов магматических пород. 1 
-  средний состав граувакк, сопряженных с ними аргил
литов (см. диаграммы А и Б) и граувакковой серии в це
лом, тонкие линии -  стандартное отклонение; 2 -  поля 
трендов граувакковых серий; 3 -  тренды магматических 
пород. Последние соответствуют линейным уравнени
ям регрессии: KoO/Na-^O = -  О.бЭ+ОАО-БЮз/А^Оз, г = 
0.95, п=15 и MgO/CaO = 1 70-0.16 Si02/Al20 3, г = -  
0.74, п=15, рассчитанным для средних составов наибо
лее распространенных магматитов нормальной щелоч
ности [Le Maitre, 1976] от п о р та  до риолита, с разбро
сом значений SiCtyAbC^ = 3.02^-5.49 (соответственно).

Г. Петрохнмическая диаграмма некоторых доке- 
мбрнйских граувакковых серий и средних составов гра
увакк различных геодннамических режимов фанерозоя. 
I -  средние составы фанерозойскнх граувакк, тонкие 
линии -  стандартное отклонение [Bhatia, 1983], утол
щенные -  вероятный тренд граувакковой серин (по дан
ным диаграмм А, В); 2-5 -  паля и тренды докембрнйс- 
ких граувакковых серий: 2 -  серия аргнллнт-граувакка; 
3, 4 -  серия аргнллнг-граувакка-кварцевая вакка; 5 -  
субграувакковая серия. Для выделения полей и трендов 
использованы данные, приведенные в соответствую
щих разделах данной работы, а также в табл. 1.2.3, ко
торые, в том числе, включают: 2 -  гнейсы Кольско-Бе- 
ломорского комплекса, [Предовский и др., 1987]; фор
мация Понтиак, Канада [Розен, Димрот, 1982], амфибо
литовая фация метаморфизма; 3 -  хапчанская серия 
гранулитового комплекса Анабарского региона [Розен, 
Димрот; 1982]; 4 -  Тундровый комплекс амфиболито
вой фации Кольского п-ова [Предовский н др., 1987]; 
5 -Лапландский гранулитовый комплекс Кольского п-ова 
[Крылова, 1983]. Буквами обозначены средние составы 
граувакк: OIA -  океанических островных дуг, CIA-koh- 
тннентальных вулканических дуг, ACM -  активных и 
РСМ -  пассивных континентальных окраин, по дан
ным для палеозоя Восточной Австралии [Bhatia, 1983].



Однотипные тренды граувакковых серий, обсужденные выше, образуют се
рию субпараллельных линий, которые можно усреднить в единый тренд. Фунда
ментальное значение для отделения метаграувакк от магматических пород, осо
бенно в области перекрытия составов тех и других, имеет несовпадение их пет- 
рохимических трендов. Тренды граувакковых серий пересекают тренд средних 
составов магматических пород нормальной щелочности (от базальтов до риоли
тов) на диаграмме S i0 2/Al20 3-  K^O/Na^O и находятся в более магнезиальной об
ласти на диаграмме S i0 2/Al20 3 -  MgO/CaO.

Расположение фигуративных точек может существенно отклоняться от еди
ных трендов граувакковых серий в случае независимого от других компонентов 
привноса кварца в осадок или при отложении тефрогенного вулканического ма
териала одновременно с граувакковым, когда петрохимические соотношения бу
дут существенно меняться. При этом не зависящий от состава остальных компо
нентов привнос кварца отклоняет и смещает эти тренды вверх, а привнос плаги
оклаза и среднего-основного магматического материала -  вниз и ближе к осевой 
линии. Сопряженный вулканический процесс с привносом в осадок тефры и про
дуктов гальмиролиза вулканитов приводит к выполаживанию трендов до гори
зонтального положения.

Метаграувакки в докембрии -  типизация серий. Сериальный подход при 
изучении петрохимии метаседиментогенных пород и при составлении дискрими
нантных диаграмм позволяет во многих случаях выделять метаграувакки среди 
множества других гнейсов и ассоциированных пород. По-видимому, использова
ние представлений о естественных граувакковых сериях типа песчаник-аргиллит 
позволяет в каждой конкретной ассоциации седиментогенных пород амфиболи
товой и гранулитовой фаций метаморфизма не только выделять граувакки, но и 
судить об особенностях их формирования. Рассматриваемые ассоциации мета
морфических пород действительно отвечают грауваккам, как и предполагалось 
большинством цитируемых авторов. Ассоциации образуют характерные для гра
увакковых серий тренды, причем намечаются три группы серий. Собственно гра- 
увакковые серии, включающие ассоциацию граувакк и аргиллитов, устанавлива
ются в раниеархейских гнейсах Кольско-Беломорского комплекса и в полимета- 
морфической формации Понтиак Канады. При более широких вариациях хими
ческого состава, связанных с обогащением первично-песчаных отложений квар
цем, возникают серии типа кварцевая вакка-граувакка-аргиллит, выявленные в 
архейских гранулитах Анабарского региона и Тундрового комплекса амфиболи
товой фации на Кольском п-ове. Субграувакковая серия, содержащая, вероятно, 
значительную часть обломков осадочных и (или) метаморфических пород, про
явлена в седиментогенных породах протерозойского Лапландского гранулитово- 
го комплекса. Подробные исследования седиментогенных пород Кольского полу
острова и Аиабара приведены в соответствующих разделах, а Канадских -  при
ведены ниже. Их интерпретация показывает, что, используя сериальный подход в 
рассмотрении граувакк, можно перейти от констатации наличия в разрезах метаг
раувакк к дифференциации их по типам ассоциаций. Этот шаг открывает путь 
для палеотектонических построений, однако и здесь необходимы петрохимичес
кие эталоны, которые рассмотрены ниже.



Метаграувакки в докембрии -  геодинамические реконструкции. Палео- 
тектоническая (геодииамическая) реконструкция условий формирования грау- 
вакк на основе актуалистических моделей наиболее подробно разработана 
К. Круком [Crook, 1974] и М. Бхатиа [Bhatia, 1983], эти представления обобщены 
и дополнены С. Тэйлором и М. Мак-Леннаном [Тэйлор, Мак-Леннан, 1988]. Са
мые распространенные обстановки формирования достаточно мощных граувак- 
ковых комплексов -  островодужные и окраинно-континентальные. Современны
ми аналогами древних океанических островных дуг представляются Алеутская, 
Антильская и другие (где в глубоководных песках содержание Q=2%, отношение 
плагиоклаза к сумме полевых шпатов Р/(Р + К) =0.9), а континентальных (крае
вых) дуг, возникающих на континентальной коре или ее утоненной окраине Q -  
13%, Р/(Р+К) =0.64 (шельф Пуэрто-Рико). Активные континентальные окраины 
геологического прошлого сопоставляются с бассейнами Чили и Перу (Андийс
кий тип, Q = 12-20%, Р/(Р + К)=0.58-0.72), а пассивные -  с крупными бассейна
ми типа Бенгальского (Q = 0.56%, Р/(Р + К)=0.31).

Для геодинамических реконструкций специально исследованы песчаники 
палеозоя Восточной Австралии -  размеры зерен 0.1-0.5 мм, содержание матрик
са не более 20% [Bhatia, Crook, 1986]. Главные различия между типами этих гра- 
увакк выявляются весьма отчетливо.

Превалирующим фактором, обусловившим разнообразие граувакк, оказыва
ется состав областей питания [Шутов, 1975], сопряженный с фактором тектони
ческой активности. Воздействие обоих факторов смещает составы граувакк пес
чаной размерности от прямых продуктов перемешивания дезинтегрированного 
материала вулканитов океанических островных дуг в сторону полевошпат-квар- 
цевых терригенных ассоциаций, возникающих при разрушении гранитоидов, 
гнейсов и осадочно-метаморфических пород зрелой континентальной коры, и да
лее в сторону существенно кварцевых песчаников, формирующихся за счет вод
ной сепарации материала зрелой континентальной коры в условиях стабильного 
шельфа на пассивных окраинах континентов.

Судя по положению фигуративных точек на диаграммах и сумме остальных 
данных, можно считать, что для островных дуг характерны собственно граувак- 
ковые серии (граувакка-аргиллит и кварцевая вакка-граувакка-аргиллит), а для 
континентальных окраин -  субграувакковые серии, включающие кварцевые ли- 
токластиты (протокварциты). Данные по палеотектоническим обстановкам фор
мирования граувакк позволяют предложить геодинамическую интерпретацию 
для метаграувакк докембрия, выявляемых на основании петрохимических приз
наков.

Дометаморфическая породная ассоциация граувакка-аргиллит (ранний архей 
Кольского п-ова и Канады) обнаруживает признаки формирования в условиях 
океанических островных дуг, тогда как серия кварцевая вакка-граувакка-аргил
лит в архее Кольского п-ова и Анабарского щита формировалась, по-видимому, 
за счет размыва как вулканитов, так и гранитоидов и гнейсов в условиях конти
нентальных (краевых) дуг. Субграувакковая серия протерозоя Лапландского поя
са накапливалась, весьма вероятно, в условиях активной континентальной окра
ины. Что касается пассивных континентальных окраин, то породы такого хими



ческого состава (>85 % SiO?) в метаморфических комплексах обычно относятся 
к кварцитам, и они не попадают в сферу интенсивного петрохимического иссле
дования. Для них нет пока представительных аналитических данных, поэтому 
целесообразно проводить дальнейшие исследования на основе выявления зако
номерностей в составе каждой конкретной граувакковой серии.

Латеральные фациальные переходы в граувакковых толщах: граувакки 
в зеленокаменном поясе Абитиби Канадского щита. Древнее основание Кана
дского щита состоит из ряда субширотных парных метаморфических (зеленока
менных и гнейсовых) поясов. Из них юго-восточный зеленокаменный пояс Аби
тиби (возраст 2.71-2.73 млрд, лет) сопровождается расположенным к югу гней
совым поясом Понтиак (2.69-2.71 млрд.лет). Вулканическая толща зеленокамен
ного пояса (супергруппа Абитиби) по мощности превышает 15 км и включает 
вулканиты (93% мафит-ультрамафических и 7% фельзических вулканитов), соп
ровождаемые осадками (15% мощности разреза пояса, группа Кадиллак), и в раз
ной мере деформированные, нередко весьма слабо (зона Абитиби) [Stott, 1997]. 
На юге распространены метаморфизованные отложения (слюдяно-кварцевые 
сланцы) с подчиненными вулканитами (группа Понтиак), в середине располага
ется складчатая синформа, сложенная флишеподобными обломочными отложе
ниями (группа Тимискаминг) с небольшим количеством вулканитов. Общая мощ
ность этих отложений 800-1000 м.

Отложения супергруппы Абитиби -  вулканиты и осадки -  в значительной ме
ре синхронны и формировались во фронтальной части островной дуги в течение 
короткого отрезка времени, примерно за 10 млн. лет. Известны фациальные заме
щения вулканитов осадочными породами. В пределах этой дуги существовало 
два типа пород -  источников обломочных отложений архея -  граниты тоналито- 
вого состава и вулканиты основного и среднего состава [Dimroth et al., 1978]. 
Слабый (зеленосланцевый) метаморфизм отдельных площадей и частей разреза 
позволил достаточно детально охарактеризовать генетические особенности ар
хейских вулканических пород, в частности, показать подводный характер базаль
товых излияний, рассмотреть эволюцию гиалокластитов и др. Породы метамор- 
физованы неоднородно и нередко превращены в амфиболиты и слюдяные слан
цы амфиболитовой фации.

Состав отложений и геологические взаимоотношения указывают на то, что 
самая нижняя часть группы Кадиллак представляет собой проксимальные турби- 
диты, непосредственно ассоциирующие с вулканическими породами. Осадки 
группы Тимискаминг включают флювиальные отложения и проксимальные тур- 
бидиты, а группа Понтиак сложена дистальными турбидитами [Rocheleau, 1980].

Рассматриваемые здесь породы трех граувакковых ассоциаций (из нижней 
части группы Кадиллак; из группы Тимискаминг; из группы Понтиак) при сла
бом метаморфизме обнаруживают под микроскопом обломки песчаной размер
ности кварца, плагиоклаза, фрагментов пород, заключенных в слюдистом мат
риксе. Породы содержат меньше 50% песчаных зерен кварца. Обломки калиево
го полевого шпата песчаной размерности составляют лишь незначительную при
месь. Обломки пород изменены и превращены в кварц, полевые шпаты и слюды. 
В условиях амфиболитовой фации эти породы представлены кварцитовыми и



глиноземистыми ставролит-слюдяными сланцами, нередко с силлиманитом. Вы
сокая степень метаморфизма отложений группы Понтиак не позволяет провести 
необходимые литологические исследования для реконструкции фациальной обс
тановки. Для унификации первичных, дометаморфических количественно-мине
ралогических составов и проверки палеофациальных реконструкций были вы
полнены расчеты нормативных минеральных составов [Розен, Димрот, 1982].

Расчет MINLITH-нормативных составов (рис. 1.2.10; табл. 1.2.4) показывает, 
что их фигуративные точки располагаются в характерном поле граувакк с содер
жанием пелитовых компонентов 20-60%. Наименьшее содержание пелитовых 
компонентов (менее 40%) обнаруживает группа Тимискаминг, для которой харак
терны наиболее широкие вариации в составе: от 50% полевых шпатов до 10% 
(последние разновидности приближаются к субграуваккам). Максимальные со
держания пелитовых компонентов характерны для группы Понтиак. Состав нор
мативной обломочной фракции свидетельствует о том, что это в основном плаги- 
оклазовые обломочные породы: наибольшее количество плагиоклаза содержится 
в самой нижней части отложений Кадиллак (до 70% суммы обломочных компо
нентов), а калиевого полевого шпата -  в отложениях группы Понтиак (до 25%). 
По соотношению пелитовых компонентов группы Кадиллак и Тимискаминг ха
рактеризуются сходными содержаниями (от 20 до 75%) магнезиальных пелито
вых компонентов (главным образом хлорита) при отсутствии окислов железа, 
тогда как в группе Понтиак состав глинистых компонентов преимущественно ил- 
литовый, при значительном содержании (до 15%) гидрооксидов железа.

Приведенные данные показывают, что терригенные отложения пояса Абити- 
би образуют естественный ряд от существенно плагиоклазовых граувакк группы 
Кадиллак, через калишпат-содержащие граувакки и кварцевые субграувакки 
группы Тимискаминг, до существенно иллитовых (с заметным количеством гид
роокислов железа) граувакковых пелитов в группе Понтиак. Очевидно, что ре
зультаты расчета MINLITH-иормативного минерального состава для слабо мета- 
морфизованных пород обнаруживают хорошее соответствие прямым петрогра
фическим наблюдениям. Проведенный расчет позволяет сопоставлять рассмот
ренные ассоциации пород, независимо от интенсивности их метаморфизма. Вы
сокие содержания нормативного плагиоклаза и в осадках нижней части группы 
Кадиллак, вероятно, указывают на образование их главным образом за счет ба- 
зальт-андезитовых пород. Осадки Тимискаминг и Понтиак относительно обога
щены нормативным калиевым полевым шпатом и иллитом, что, очевидно, указы
вает на добавочный источник сиалического материала. Поступление этого мате
риала, по-видимому, было обусловлено выходом на поверхность, эрозией и глу
боким химическим выветриванием гранитоидных плутонов. Обогащение пели- 
товым компонентом отложений группы Понтиак было обусловлено сортировкой 
кластического материала при переносе в более удаленные от берега части палео
бассейна.

Сопоставляя данные по минеральным составам рассмотренных трех групп 
между собой, можно видеть, что они соответствуют фациальным реконструкци
ям, показанным на обобщенном фациальном профиле. Внутреннюю часть ост
ровной дуги вместе с вулканитами занимали вулканомиктовые граувакки (ниж-



A. Положение пояса Абитиби в преде
лах Канадского щита.

Б. Диаграмма MINLITH-норматнвного 
минерального состава для исходных пород в 
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B. Диаграмма обломочной фракции: 
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Рис. 1.2.10. Минеральный состав и фациальные особенности метаграуваккового комплекса в зеле
нокаменном поясе Абитиби на Канадском щите



Таблица 1.2.4
Вариации химического и MINLITH-нормативного минерального состава метаграувакк в стратиграфических

подразделениях архейского зеленокаменного пояса Абитиби Канадского щита

Группа Кадиллак Группа Тнмискамннг Группа Понтиак

1 3 ч
6 7 8 И 10 11 12 1 13 J i i 15 16

и и _if_L 19 1 20
L 2 L

Химический состав. %мас.

Si09 64.6 59.5 59.95 63.2 65 66.2 65.8 59.9 63.95 57.2 62.95 69.6 55.96 61.96 59.98 60.7 65.9 70 60.25 62.5 58.4
тю7 0.62 0.52 0.59 0.62 0.66 0.66 0.64 0.44 0.58 0.63 0.57 0.28 - 0.51 0.71 0.65 0.5 0.46 0.63 0.65 0.67
АЬОЗ 15.8 16.9 14.15 15 14.4 16.35 14.75 17.05 14.9 14.6 14.1 13.8 16.67 15.47 17.71 18.65 14.95 13 16.6 16.4 18.7
Fe20^t 3.65 4.1 6.25 5.6 4.53 6 5.92 4.95 5.68 7.1 5.21 3.78 8.25 2.73 5.25 5.03 3.99 4.26 6.74 6.04 7.76
MgO 2 2.55 5.2 3 2.93 3.2 3.18 3.25 3.98 3.95 2.9 2.45 3.22 1.67 3.67 3.75 3.74 2 3.7 3.32 3.75
CaO 2.78 4.85 3.65 1.85 2.6 1.7 2.25 4.9 2.05 6.02 1.75 0.9 4.15 4.48 1.3 0.99 1.49 2.25 0.95 1.69 1.4
Na^O 3.80 4.3 4.25 4.05 2.5 3.05 2.93 2.9 4.53 3.52 3.87 1.25 2.94 2.75 2.17 1.84 3.6 3.25 2.05 3.33 2.1
к 2о 0.99 0.28 1.1 1.64 1.1 2.9 1.97 2.69 1.14 3.43 1.78 2.57 2.43 1.4 3.04 4.6 3.1 2 4.85 3.76 3.35
P9Oe _ _ _ _ - _ - - - - - - - - - - 0.16 0.1 0.11 0.15

L  J

LOI 5.76 7 4.86 5.04 6.28 -0.06 2.56 3.92 3.19 3.55 6.87 5.37 6.38 9.03 6.17 3.79 2.73 2.63 4.14 2.20 3.72

M1NLITH-нормативный минеральный состав, %мас.

Q 23.97 13.3 23.97 26.97 32.7 28.77 33.81 24.79 26.18 18.99 28.38 46.61 21.9 28.88 28.13 24,01 27.82 38.82 22.55 21.95 23.6
PL 29.54 31.54 39.15 38.94 19.03 27.76 27.54 27.05 42.16 31.02 37.99 11.57 27.59 18.46 20.5 17.2 33.94 30.06 19.3 30.66 19.74
OR _ _ 5.11 _ 7.52 2.13 2.77 - 10.09 7.68 - 4.75 - 0.98 2.82 7.48 1.08 11 8.12 2.4
ILL 10.35 3.01 11.58 8.76 12 16.55 15.46 23.67 12.12 16.28 6.06 28.27 17.47 14.7 31.66 44.03 19.85 19.18 32.26 24 87 31.64
MM 19.83 33.89 - - 18.39 - - - - - 1.74 - 25.85 - - - - - - -
CHL 6.22 7.37 8.34 17.37 11.96 16.6 17.15 14.42 9.13 - 17.14 9.91 21.17 2.34 15.54 - - - - - 19.93
SRP 2.94 _ _ _ 2.77 - - - - - - 5.48 4.02 1.29 6.31 4.82 -
GT _ 4.13 _ _ - - 3.05 6.17 - - - - - 3.65 3.6 3.55 6.1 5.44 -
CC 6.12 5.24 _ 1.86 3.07 1.79 2.87 5.72 - - 1.74 0.83 5.92 5.43 0.75 - - - - - 1.42
DL - 9.32 - - - 0.39 1.15 4.02 15.52 0.42 0.77 - - 1.71 2.16 2.78 4.72 1.48 3.05 -
ANK 3.37 5.12 - - 2.17 - - - 1.34 - - 1.2 3.84 - - - - - - -
ACS 0.61 032 0.58 0.64 0.67 0.64 0.65 0.44 0.58 0.59 0.6 0.29 0 0.5 0.73 0.65 0.5 1.31 1.01 1.1 1.17

ACS -  акцессорные минералы RT; АР; PR-

Образцы 1-13 -  зеленосланцевая фацня метаморфизма: 1-7 -  хорошо сохранившиеся граувакки группы Кадиллак [Goulet, 1978, р.37. table 5]; 8-13 -  относительно 
хорошо сохранившиеся граувакки группы Тнмискамннг [Goulet, 1978, р.55, table 7]. Образцы 14-21 -  амфиболитовая фация метаморфизма -  слюдяные сланцы 
группы Понтиак [ Lestra, 1971; Van deWalle, 1978], 14 -  кварцитовый сланец; 15 -ставролитовый сланец, 16 -  метааргиллнтовый прослой, 17 -  первнчно-песчаный 
прослой, 18 -  наиболее распространенный тип; 19. 20 -  сланец с псевдоморфозами по силикату алюминия; 21 -  ставролитовый сланец



няя часть группы Кадиллак). Проксимальные фации окружавшего бассейна бы
ли представлены разнообразными турбидитовыми граувакками с обломочным 
материалом гранитоидов (поступавшим из центрального поднятия), иногда обо
гащенными кварцем до состава субграувакк (группа Тимискаминг). Существен
но пелитовые граувакковые породы (группа Понтиак) представляли собой дис
тальные фации этого бассейна, содержавшие более зрелый материал, претерпев
ший дальний перенос в водной среде и воздействие процессов выветривания в 
области размыва.

Таким образом, изученные докембрийские граувакки Канадского щита обна
руживают закономерные вариации исходного минерального состава, согласую
щиеся с геологическими данными, и указывают на существование трех граувак- 
ковых ассоциаций: I -  вулканогенной, 2 -  флювиальной и турбидитовой прокси
мальной, 3 -  турбидитовой дистальной. По MINLITH-нормативному минераль
ному составу они по отличаются достаточно отчетливо от модальных составов 
граувакк генотипической местности ни по первичному минеральному составу от
дельных типов пород, ни по общей направленности вариаций их составов -  от 
крупнозернистых до пелитовых.

Выводы. При исследовании граувакковых комплексов фанерозоя выделяют
ся петрохимическис серии, включающие ряд песчаник-алевролит-пелит. Пред
ложена дискриминантная диаграмма, на которой тренды граувакковых серий пе
ресекают тренды магматических пород, что позволяет надежно различать пара- и 
ортокомплексы сходного химического состава. Среди метаграувакк амфиболито
вой и гранулитовой фаций в некоторых докембрийских регионах установлены 
типоморфные серии: 1) граувакка-аргиллит; 2) кварцевая вакка-граувакка— ар
гиллит; 3) субграувакка-аргиллит. Проанализирована актуалистическая модель, 
применяемая при реконструкциях режима формирования граувакк фанерозоя, и 
показано, что типоморфные граувакковые серии, выделенные в докембрийских 
комплексах, соответствуют грауваккам океанических островных дуг, континен
тальных (краевых) дуг, активных окраин континентов. Использование MINLITH- 
нормативного минерального состава позволяет проводить упрощенные фациаль
ные реконструкции на основе сопоставления граувакк с отчетливыми петрогра
фическими признаками обломочного строения, с одной стороны, а с другой -  с 
полностью утратившими такие признаки и глубоко метаморфизованными их ана
логами.

Метакарбонатные породы

Метаморфизованные карбонатные породы образуют непрерывную последо
вательность от чистых карбонатов до таких, в которых содержание карбонатных 
минералов может быть менее 5% мае. Часто такие минералы могут отсутствовать 
вообще, и тогда возникает вопрос о первичной природе таких алюмосиликатных 
метаморфитов, содержавших до метаморфизма карбонатный материал. Ниже 
рассматриваются метакарбонатные породы, в которых набор метаморфогенных 
минералов крайне изменчив, а прямая интерпретация первично-осадочного про
толита затруднительна.



Метакарбонатные породы широко распространены в глубокометаморфизо- 
ванных комплексах как продукт регионального и контактового метаморфизма и 
метасоматизма, воздействовавших на карбонатные отложения. В разделе рас
сматриваются метакарбонатные породы из ареалов регионального метаморфиз
ма, с целью обобщить представительные химические данные по широкому 
спектру этих пород и их минеральному составу (на основании 361 химического 
и минерального анализа). Седиментологическая интерпретация химизма на ос
нове применения MINLITH-нормативных расчетов проведена с целью рассчи
тать дометаморфические минеральные составы и выявить доминирующие усло
вия осадконакопления в палеобассейнах седиментации.

Предметом исследования в данной работе являются наиболее распростра
ненные кальцит -доломитовые карбонатные породы, подвергшиеся регионально
му метаморфизму, однако подразделение типов метаморфизма не всегда доста
точно отчетливо, а некоторые карбонатные породы, магнезиальные и железис
тые, отличаются существенной спецификой, поэтому необходимы предваритель
ные пояснения по предмету исследования. Метакарбонатные породы могут обра
зоваться под воздействием как регионального, так и локального метаморфизма. 
Вариации в режиме Р-Т-Х(С02), связанные с реакциями декарбонатизации и оп
ределяемые типом метаморфизма, приводят к образованию весьма разнообраз
ных минеральных ассоциаций.

Вариации состава метакарбонатны х пород и типов метаморфизма. Вари
ации состава. Метакарбонатные породы представляют собой обширную группу 
преимущественно кальцитовых и доломитовых мраморов, связанных с карбонат
но-силикатными разновидностями. Значительно меньше распространены желе
зистые и высокомагнезиальные карбонатные породы, соответственно сидериты 
(породы) и магнезиты (породы). Сидеритовые породы образуют слои до 60 м 
мощностью [Старостина, 1962], а магнезитовые породы -  до 75 м [Анфимов и 
др., 1983], например, в поздиедокембрийской толще доломитов вблизи Бакала и 
Сатки на западном Урале. Они содержат ассоциацию серицита, талька, M g-хло
рита и кварца, соответствующую условиям зеленосланцевой фации. Первона
чальное накопление магнезита и сидерита является, вероятно, результатом цир
куляции диагенетических вод в карбонатном осадке [Анфимов и др., 1983]. Си
деритовые породы составляют также значительную часть железорудных форма
ций [Trendall, Morris, 1983], например, в формации типа Озера Верхнего. При 
низких температурах метаморфизма сидеритовые породы содержат гриналит, 
шамозит и миннссотаит, при средних -  антофиллит, куммингтопит и клинопи- 
роксен, а при высоких -  ортопироксен и оливин [Глаголев и др., 1992]. При вы
соких температурах прогрессирующая потеря углекислоты приводит к появле
нию почти бескарбонатных пород. Очевидно, что железистые и высокомагнези
альные карбонатные породы имеют свои особенности осадконакопления и мета
морфизма и далее не рассматриваются.

Региональный и локальный метаморфизм (контактовый метаморфизм и 
метасоматизм). Все существенно кальциевые метакарбонатные породы могут 
образоваться в условиях как регионального, так и контактового метаморфизма 
и метасоматизма. Различия в режиме Р-Т-Х(С02) влияют на реакции декарбо-



натизации и могут приводить к образованию различающихся минеральных ас
социаций.

Контактовые метаморфические породы образуют относительно узкие зоны, 
до нескольких километров шириной, вокруг интрузивных тел [Колобов и др., 
1992]. Обычно они характеризуются низкими давлениями и относительно высо
кими температурами [Smulikowski et al., 2001]. При весьма высоких температу
рах в пироксен-роговиковой и санидинитовой фациях [Smulikowski et al., 2001] 
силикатные и карбонатсодержащие породы содержат много специфических ми
нералов, таких, как акерманит, ларнит, мелилит, мервинит, монтичеллит, муллит, 
ранкинит, спуррит, тиллеит, тридимит. Могут возникать также редкие типы по
род, такие, как бухит (кордиерит-плагиоклаз-кварц-муллит-тридимит) и беерба- 
хит (форстерит-диопсид-плагиоклаз-ортопироксен) [Колобов, 1992]. Такие типы 
пород и минералы не обнаружены среди регионально-метаморфических мине
ральных ассоциаций. Очевидно, что рассмотрение карбоиатсодержащих контак
тово-метаморфических пород следует отделить от исследования регионально-ме
таморфических пород.

Метасоматические породы, в собственном смысле слова, нередко занимают 
обширные площади, до нескольких квадратных километров, и обычно локализо
ваны вдоль линейных зон. Некоторые специфические черты отличают метасома- 
титы от других метаморфических пород. Характерно, что в метасоматических 
ареалах обычно наблюдается зональность в минеральных парагеиезисах: от по- 
лиминеральных составов во внешней части, к более простым ассоциациям, 
вплоть до мономинеральных, во внутренних зонах [Классификация..., 1992]. 
Напротив, регионально-метаморфизованные породы, при отсутствии метасома
тизма, никогда не образуют сопоставимой, по направленности и масштабам, зо
нальности.

Связанные с карбонатами метасоматические породы включают ряд разно
видностей, в том числе: (1) тальк-карбонатные породы, содержащие тремолит и 
магнезит; (2) хлорит-карбонатные породы с кальцитом и анкеритом; (3) апатит- 
гематит-кварц-карбоиатные породы; (4) Mg-скарны с форстеритом, шпинелью, 
монтичеллитом и гиперстеном; (5) Mg-скарны с флогопитом, паргаситом и др.; 
(6) Са-скарны с волластонитом, иогансенитом, пироксеном, гранатом и эпидо- 
том, а также ряд других разновидностей [Классификация..., 1992]. Такие породы, 
и в особенности минералы, как монтичеллит и иогансенит, не обнаруживаются 
среди карбонатных пород в условиях регионального метаморфизма. Очевидно, 
что систематика метакарбонатных пород, образовавшихся в условиях метасома
тизма, представляет собой вполне самостоятельный объект. Таким образом, ме- 
такарбонатные породы, формирующиеся под воздействием локального метамор
физма (контактового и метасоматического), являются предметом отдельных, са
мостоятельных исследований и далее не рассматриваются.

Геологические особенности, разнообразие минерального состава, проб
лема протолита. Геологические исследования показывают, что метакарбонатные 
породы являются обычным и широко распространенным компонентом регио
нально-метаморфических поясов, сопоставимым по распространению с други
ми, обычными типами пород. Например, они составляют около 40 % объема в 5-



километровом разрезе хапчанской серии Анабарского щита [Condie et al., 1991]. 
В пределах Алданского щита, на площади в около 200 тыс.кв.км выходов архейс
кого гранулитового комплекса, метакарбонатные породы составляют 8.8 % (мра
моры -  3.24%, клинопироксеновые, скаполитовые и другие известково-силикат
ные породы -  5.56%) и кварциты -  9.3% [Кулиш, 1976].Они также образуют го
ризонты (до 250 м мощностью) в ассоциации с кварцитами и метавулкано генны
ми амфиболитами в районе Санкаридруг в Индии [Windley, 1986] и широко расп
ространены среди вулканогенно-осадочных толщ древних зеленокаменных поя
сов амфиболитовой фации метаморфизма [Eriksson et al., 1997]. Все эти породы 
имеют, очевидно, осадочное происхождение. Об этом, в частности, неопровержи
мо свидетельствуют сопряженные вариации изотопного состава кислорода и уг
лерода [Галимов и др., 1990; Shidlowski et al., 1975]. Слоистые разрезы, в кото
рых они присутствуют, отражают литологическое разнообразие отложений. Нап
ример, описана толща, первоначально сложенная пелитами, псаммитами и изве
стняками, представленная в настоящее время ассоциацией кинцигитов, полевош
патовых и диопсидовых гнейсов, скаполит -диопсидовых амфиболитов и мрамо
ров [Parras 1958]. Исследованы метакарбонатные толщи, которые образовались 
за счет кальцитовых или доломитовых мергелей, карбонатных песчаников и ар
гиллитов, а также известковых граувакк [Ferry, 1983; Moine, 1969; Розен и др., 
1992]. В других местах глубокометаморфизованкые доломит-аргиллитовые тол
щи сохранили сульфат и хлор в скаполите и сложные псевдоморфозы по галиту, 
а также Са-содержащие щелочные минералы, такие, как нефелин, лазурит и со
далит [Bell, Jakson, 1974; Hoggarth, Griffin, 1978; Ortega-Guiterrez, 1984], и пред
положительно образовались по эвапоритовым отложениям. Метаморфические 
реакции в метакарбонатных породах детально описаны [Winkler, 1976], и здесь 
нет необходимости их рассматривать.

Разнообразие минерального состава метакарбонатных пород является отли
чительной особенностью, оно крайне затрудняет сопоставление разновидностей 
разного уровня метаморфизма и препятствует созданию общепринятой система
тики этих пород(табл. 1.2.5, 1.2.6). Достаточно привести два примера. В провин
ции Гренвилл, Канада, при детальном геохимическом исследовании прогрессив
но метаморфизоваиной толщи выявлены четыре группы пород, кардинально раз
личающихся по минеральному составу [Van de Kamp, 1968]. Очевидны достаточ
но определенные критерии выделения следующих подразделений. Мраморы сло
жены большей частью кальцитом (52 -  92 %); пироксен-скаполитовые гнейсы -  
клинопироксеном и скаполитом; карбонат-силикатные гнейсы -  кварцем, поле
выми шпатами, слюдами и кальцитом, параамфиболиты -  роговой обманкой и 
плагиоклазом. Главная граница, очевидно, проходит по содержанию в 50 % кар
бонатов, отделяя мраморы от карбонатно-силикатных пород. В гранулитах Ана
барского щита разработано другое разделение: мрамор, 85 -  100 % карбонатов, 
кальцифир, 1 5 -8 5  %, известково-силикатная порода, 0 -  15 % карбонатов [Розен 
и др., 1992]. Другой пример минерального разнообразия описан для проградного 
метаморфизма карбонатных граувакк [Ferry, 1983].

Чрезвычайное многообразие минеральных составов и, как следствие, разно
образие используемых терминов характеризуют метакарбонатные породы с вы-



Таблица 1.2.5
Вариации модального минерального состава метакарбонатиых пород, в % объемн.

(провинция Гренвилл, по данным [Van de Kamp, 1968])

Минералы
Название породы (количество образцов)

Мрамор (6) Пироксен-скаполитовый 
гнейс (12)

Карбонат-силикатный 
гнейс (19) Параамфиболит (15)

Кальцит 91.8-52.1 1.5-15.0 1.2-41.7 1.0-21.8
Кпинопнроксеи 3.9-22.1 (4)* 15.0-54.6 0-5.1 0.7-14.1
Роговая обманка 0.3-5.2 (3) 2.0- 20.0 0.8-30.2 24.1-55.0**
Биотит и/или 
флогопит 0.5-7.8 (5) 0.2-5.0 (2) 1.4-30.0 1,0-23.3 (13)

Скаполит 12.6-23.6 (3) 22.6-50.0 3.1-11.6 (2) 1.5-3.6 (2)
Полевые шпаты 
и кварц 2.1-11.8 (5) 1.0- 20.0 (6) 14.6-49.7 20.0-49.8

Иногда присутствуют мусковит, хлорит, эпидот, в сумме не более 5%.
* Присутствует в некоторых образцах, количество которых показано в скобках. 
** Также присутствует 0.5-4.8% актинолита в трех образцах

Таблица 1.2.6
Состав некоторых характерных минералов метакарбонатиых пород

Минерал Состав Примечания и ссылки
Группа С*
Клииопнроксеи Ca(Mg0 7 Fe0 3)Si2'O6 1
Амфибол Na0 2-Са2{(Fe,Mg)4 б-Alj 5} (Al, g Si7 2) 0 22-(0Н)2 2

Волпастоннт CaSi03 3

Группа PL*
Плагиоклаз 0.5-0.8 An 1
Скаполит CayNai •Al5-Si7 0 24-C03 2

Цоизит, эпидот Ca2 o'(A12 7 Feo 4) Si3'0|2-(0H) 2

Гроссуляр Ca3*Ab*Si3 0j2 3

Калишпат K‘Al‘Si3*Og 3

Нефелин (Na6.4KI .o'Cao.2)'(Al7.5-Si8 5)'032 4

Лазурит (Na7-Ca[)(Al6 Si6) 0 24'{S0 4(S04)] g}2 4
Содалит (Na7-Caj)-Alg-Sig-024-{(S04)q i Clj j} 4
Группа М*
Оливин (Mg, 8 Fe0 2)-SiO4 1
Биотит Ko.9‘ {(Fc,Mg)2 4'Al, s}’(Al, 2Si2.8)'0,o'(OH)2 2

Флогопит K2(MS5.6'Fe0.rA10.3)'(A12.3Si5.7)'f°H)4 4

C*=Cpx+Amf+Wo; PL’=PL+Scp+Ep+Grs+Kfs+Ne+Sod; M*=01+Bi+Phl
1 -  преобладающий состав; 2 -  [Ferry. 1983]; 3 -  теоретический состав; 4 -  [Hoggarth, Griffin, 1978]



сокими содержаниями силикатных минералов. Такие породы именовались изве
стковыми гранулитами [Prasad, 1976]; диопсидовыми гнейсами или скаполит- 
диопсидовыми амфиболитами [Parras, 1958]; карбонатными слюдяными сланца
ми, калишпат-пироксеновыми гнейсми, скаполитовыми пироксенитами [Moine, 
1969, 1978], известково-силикатными породами и/или гнейсами [Allen, 1979; 
Condie et al., 1991] и т.п. Все такие термины петрологически корректны, но они 
разработаны при выполнении отдельных локальных исследований и отражают 
авторские предпочтения, а потому не могут быть основой для системной номенк
латуры названий. По-видимому, на данной стадии изученности наиболее прием
лемы для всеобщего использования только два термина: мрамор, как преимуще
ственно карбонатная порода, и карбонатно-силикатная или известково-силикат
ная порода -  для всех остальных рассматриваемых разновидностей. В данной ра
боте использована систематика, разработанная в Подкомиссии по систематике 
метаморфических пород Комисси по систематике в петрологии Международного 
союза геологических наук (SCMR CSP IUGS) [Rosen at al., 2004]

Проблема протолита возникает при изучении метакарбонатных пород, со
держащих значительное количество силикатов. В этом случае используются два 
метода: наблюдения в зонах нарастающего (проградного) метаморфизма и мо
дельные расчеты минерального состава, использующие состав первичной оса
дочной породы с учетом потери углекислоты при повышении степени метамор
физма.

Прогрессивная метаморфическая зональность описана, например, в карбо
натных граувакках [Ferry, 1983]. При нарастающем метаморфизме от зеленослан
цевой до амфиболитовой фации они преобразуются из мусковит-хлоритовых 
карбонатных сланцев в карбонатные известково-силикатные породы без измене
ния валового химического состава. Содержания мусковита, хлорита и биотита 
снижаются с 20 % об. до нуля, появляются амфибол и клинопироксеи (до 17%), 
содержания карбоната и плагиоклаза уменьшаются с 27% до 6 % и с 26 % до 18%, 
соответственно, но к последнему добавляется 12 % скаполита и цоизита, повы
шается содержание кварца с 30 % до 38 % (табл. 1.2.7). Валовый состав породы 
практически не меняется, в среднем для 115 проб содержание S i0 2 = 65 ± 1.0(а)%, 
MgO и tFe-jC^ =  3 ±  0.13(a) % (табл. 1.2.8). Для Na20  и К20  разброс оказывается 
заметным при содержаниях 1,3± 0.61(a) %, так же, как и для СаО, LOI. Значи
тельные вариации содержаний указанных компонентов, очевидно, связаны с де- 
карбонатизацией и выносом щелочных металлов вследствие гидролитических 
реакций во флюидной фазе [Ferry, 1983].

В общем виде прогрессивная зональность метакарбонатов описана как пере
ход от ассоциации мусковит-пренит-хлорит-эпидот-тремолит-Ш -плагиоклаз 
(±кварц-карбонат) к другой, высокотемпературной, ассоциации эпидот-гранат- 
тремолит-роговая обманка-клинопироксен-Са-плагиоклаз (±кварц-карбонат) 
[Wilkins, 1997]. Процитированные, как и многие другие, исследования показыва
ют, что изначальные слюдяно-хлорито-карбонатные сланцы с повышением сте
пени метаморфизма превращаются в карбонат-содержащие клинопироксеи-пла- 
гиоклазовые(=кварц) известково-силикатные породы, в которых преобладают 
Са-алюмосиликаты (известково-силикатные минералы). При этом процессе ори-



Таблица 1.2.7
Изменение минерального состава карбонатных граувакк при прогрессивном метаморфизме (по данным [Ferry, 1983))

Минеральные группы и минералы, % объемн.
Количество

Зона метаморфизма С* PL* Р1 _ CRB* М* Bi QTZ* образцов
Названия пород **

ЗЕЛЕНОСЛАНЦЕВАЯ ФАЦИЯ

Анкеритовая 0.0 25.1 25.1 27.1 15.7 0.0 30.8 14 Мусковнт-хлорит-карбонатный сланец

Нижняя биотитовая 0.0 27.7 27.7 21.3 17.9 0.0 30.7 21 Мусковит-хлорнт-карбонатный сланец

Верхняя биотитовая 0.0 27.6 27.6 12.7 23.0 17.7 35.1 Карбонат-биотитовын сланец

АМФИБОЛИТОВАЯ ФАЦИЯ

Амфиболовая 5.9 32.4 32.4 6.1 15.9 14.8 37.2 7 Карбонат-амфибол-биотитовый сланец

Цонзитовая 15.2 28.0 15.8 10.6 3.2 3.1 38.6 25 Карбонат-цонзитовая порода

Диопсидовая 17.0 30.8 18.4 11.2 0.3 0.3 38.4 48 Карбонат-цонзит-клинопироксеновая порода

Минеральные группы: С *- Cpx+Amf; PL*- PL+Zo+KfsfScp; CRB* -  CC+ANK (анкерит присутствует только в А Ж -  and Bi-зонах); М* -  Ms +CHL+ Bi; 
QTZ* -кварц.
** Плагиоклаз и кварц присутствуют во всех типах пород и не включены в названия пород



Таблица 1.2.8
Средний химический состав карбонатных граувакк в зеленосланцевой 

и амфиболитовой фациях метаморфизма (но данным [Ferry, 1983])
Avg Std V

SiO? 64.67 1.00 1.55

ТЮ2 0.6S 0.02 2.94

А120 3 10.34 0.36 3.48
tFe20 3 3.83 0.14 3.66

MgO 2.24 0.13 5.80

CaO 9.87 2.29 23.20
N a ,0 1.52 0.61 40.13
K20 1.18 0.61 51.69

LOI 5.18 1.58 30.50

Sum 99.83 0.07 0.07

вотированные слоистые силикаты (слюды, хлорит) исчезают, и порода лишается 
сланцеватости, переходя из структурного типа сланца в структурный тип гнейса 
(со слабо выраженной плоскостной ориентировкой пластинчатых минералов) 
или гранофельза, в котором плоскостная ориентировка минералов полностью от
сутствует. Ясно, что огромная группа осадочных пород (песчаники и аргиллиты 
с карбонатной примесью) при метаморфизме полностью утрачивают изначаль
ные черты, а в образовавшихся за их счет карбонатно-силикатных и известково
силикатных породах, состоящих из плагиоклаза, клинопироксена и кварца с не
большим количеством карбоната, достаточно трудно и зачастую невозможно уз
нать один из наиболее распространенных типов терригенных отложений.

Возможности выявления состава протолита определяются изменениями хи
мического состава при метаморфизме. Валовый химический состав пород сохра
няется при прогрессивном метаморфизме. На первый взгляд не наблюдается зна
чительных изменений в содержаниях S i0 2, А120з, MgO, Na20  или К 20 , как указа
но, например в работе [Hoggarth, Griffin, 1978]. Однако детальные наблюдения 
показывают, что образование метакарбонатов сопровождается уменьшением со
держаний щелочных металлов и увеличением отношения Na/K, в соответствии с 
реакцией Kfs+CaO— >An+Qtz +К20  [Moine, 1978]. Наряду с последовательным 
снижением содержаний Н20 , С 0 2, происходит потеря К20  и Na20 ,  как устанав
ливается при переходе от зеленосланцевой к амфиболитовой фации в известко
вых граувакках [Репу, 1983]. Средние составы образцов из наиболее глубоко ме- 
таморфизованных пород содержат только 18% К20  и 31% N a ,0  от концентраций 
в исходных породах низкой ступени метаморфизма. Натрий удаляется вследствие 
реакций гидролиза в системе минерал-флюид, когда разрушение альбитового 
компонента плагиоклаза приводит к образованию кварца, анортита и раствори
мого натрия во флюиде. Независимо от этого процесса, калий удалятся при гид
ролизе в системе минерал-флюид, когда разрушается биотит и образуются Са- 
амфибол, титанит, анортит и обогащенный калием флюид [Ferry, 1983]. Сульфи-



Таблица 1.2.9
Вероятный минеральный состав мергелей в условиях глубокого метаморфизма

Компоненты
Химический состав мергелей *

1 7
SiO, 22.31 51.76

ТЮ2 0.00 0.84
А120 3 9.22 13.77

Fe2°3 0,00 0.00

FeO 2.95 4.10

MnO 4.57 0.10

MgO 2.90 2.74

СаО 31.02 11.59
Na20 0.00 0.65
к,о 0.00 3.87
P ,0 5 0.09 0.70
СО, 26.93 9.89

Кальцит** 55.36 17.42

Доломит** 4.97 1.52

Рассчитанный минеральный состав метаморфических карбонатных пород

Карбонаты 47.00 7.07

Плагиоклаз 33.74 38.16

Калишпат 0.0 22.35

Клннопироксеп 13.92 28.55

Оливин 5.27 0.0
Кварц 0.0 3.39

Расчет выполнен для минералов системы CIPW в предположении, что реакции декарбонатизацнн приводят к 
образованию в метаморфической породе Срх, 01, PI, Qtz, при частичной сохранности карбонатных минералов. 
* I -  [Pettijohn, 1975, Table 8-11]; 2 -  [Pettijohn, 1957,Table 84].
** Рассчитано по СО? пропорционально содержаниям СаО и MgO
Avg, Std, V  -  соответственно -  среднее, стандартное отклонение, коэффициент вариации.
Данные включают 115 валовых анализов из 5 выборок образцов по ступеням метаморфизма

ды железа, возможно, формируются в результате восстановления серы органи
ческим веществом и свободным ионом хлора по реакциям [S04]-2+4C0=[S]'2 
+ 4С 02; [S 0 4]-!+4H2=[S]'2 + 4Н20  и [S04]-2+8HCl =[S]-2+4H20+8C l°, как это наблю
дается в метаморфизованных эвапоритовых отложениях [Hoggarth, Griffin, 1978]. 
Однако в целом региональный метаморфизм карбонатных отложений можно оп
ределить как квазиизохимический.

Мергели выступают в качестве одного из возможных протолитов для карбо
натно-силикатных пород, как показывает расчет, приведенный в табл. 1.2.9. Ме- 
таморфизованный до диопсидовой ступени мергель, вследствие реакций декар- 
бонатизации, теряет значительную часть углекислоты, и ее содержание снижает
ся, например с 60% мае. до 47%, а в другом случае -  с 19 мае. % до 7%. Получен-



Таблица 1.2.10
Количество использованных анализов метакарбонатных пород по регионам

и возрастным подразделениям

№
п/п Район Количество 

образцов, п Литературный источник

АРХЕЙ

1 Хапчаиская серия, Анабарскнй щит, Россия 105 [Розен и др., 1988; 1992; Condie 
e ta l., 1991]

2 Восточный Бихар, Гранулитовая серия, 
пояс Хесаху-Белбатан, Индия 3 [Prasad, 1976]

3 Гранул1ггопый террейн. Блок Арунта, Австралия 14 [Allen, 1979]

4 Граиулитовый комплекс Амбатофинаидрахана, 
Мадагаскар 15 [Moine,1969; 1978;, 1979]

5 Граиулитовый комплекс, Западный Усимаа, Финляндия 8 [Parras,! 958]

6 Комплекс основания района Хахим, штат Ассам, Индия 6 [Baruali, 1977]
7 Гранулиты Оаксан. южная Мексика 13 [Ortega-Guiterrez, 1984]

ПРОТЕРОЗОЙ
8 Гранулнт провинции Гренвилл, Канада 37 [Van de Kamp, 1968]
9 Лазуритовая серия, Баффинова земля, Канада 15 [Hoggarth and Griffin, 1978]

10 Зерендниская, серия кианнтовых сланцев и эклогитов , 
Кокчставскин массив, Казахстан 49 [Розен, Близшоченко, 1967, 

ие опубликовано]

11
Серия кианнтовых сланцев Саресанг (кианит-тальковый 

лазурит-содержащнн парагенезис), Афганистан 1 [Moine,1979]

12
Карбонат-слюдяные сланцы, формация Роан системы 

Катанга, Замбия 1 [Moine,1979]

ПАЛЕОЗОЙ

13 Амфиболитовая фация, серия д'Алмонстер, Испания 5 [Moine,1978]

14 Формация Вассалборо, силур, штат Мэн, США USA 115 [Ferry, 1983]

Всего силикатных анализов, частично включенных в средние -  387, представительные оценки модального 
минерального составы приведены авторами по большинству объектов, в других случаях приведены 
характерные минеральные ассоциации

ный минеральный состав по содержаниям карбонатов, полевых шпатов и клино- 
пироксена соответствует карбонатно-силикатным породам.

Химический и модальный минеральный состав метакарбонатов: часто
та встречаемости петротипов. Для разработки основы систематики карбонат
ных пород, претерпевших региональный метаморфизм, была составлена база 
данных из 38? опубликованных в литературе валовых химических анализов, час
тично представленных в виде средних, сопровождаемых по большей части мо
дальными количественно-минеральными составами (табл. 1.2.10). Они характе
ризуют архейские, протерозойские и палеозойские толщи, метаморфизованные в 
параметрах гранулитовой, амфиболитовой и зеленосланцевой фаций, а также 
постепенные переходы от зеленосланцевой к амфиболитовой фации. Эти дан
ные, по-видимому, достаточно представительны как для системной характерис
тики всех разновидностей метакарбонатных пород, от бессиликатных и до почти



бескарбонатных. Содержания карбонатных минералов приняты за основу систе
матики, поскольку они позволяют наиболее эффективно осуществлять визуаль
ную классификацию пород в образцах на основе содержаний минералов в объем
ных процентах, как того требуют правила, разработанные Подкомиссией [Schmid 
et al., 2004). Соответствующая согласованная оценка содержания была проведе
на для всей совокупности образцов, входящих в базу данных.

Авторы оригинальных работ использовали разные методы оценки количест
венно-минерального состава, такие, как подсчет по точкам в петрографических 
шлифах, рентгено-дифрактометрический анализ или интерпретация валового хи
мического анализа. Согласованной оценки удалось достичь путем расчета содер
жаний С аС 03 и M gC 03 (в % мае.), исходя из содержаний СО, и отношения 
C-aO/MgO в валовом составе. Если содержания углекислоты не определялись 
(около V4 всех анализов), количество СО, было рассчитано по потерям при про
каливании (LOI) в соответствии с отношением СО,=0.81*Ш1, % мае., где значе
ние 0.81 получено из уравнения линейной регрессии с коэффициентом корреля
ции г =  0.96. По содержаниям карбонатов все образцы были разделены на восемь 
градаций (петротипов), для которых вычислены средние модальные составы. 
Составы вычислены в %мас., что пренебрежимо мало отличается от значений в 
% объемных. Содержания 95; 50; 5%мас., соответственно равны 95.29; 51.58; 
5.31 %объемных для преобладающих метакарбонатных пород, состоящих при
мерно из карбоната 2CaC03*M gC03 и силикатов, при отношении Cpx/PL = 1, с 
формулами lCaMgSi20 6*lCaFeSi,06 и lNaAlSi30 g*lCaA l,Si,08, при средних 
плотностях карбоната, клинопироксепа, плагиоклаза, соответствешю 2.81; 3.39; 
2.69 г/см3 . Таким различием можно пренебречь, имея в виду визуальную класси
фикационную диагностику пород непосредственно в образцах, в соответствии с 
рекомендациями Подкомиссии [Schmid et al., 2004]. Для наглядности сопоставле
ний и дальнейших обсуждений минералы объединены в минеральные группы: 
C*Cpx+Am f; M*01+Bi+Phl+Ms+CHL; QTZ*=Qtz; CRB*Cc+DL; PL*=PL+Scp+Kfs. 
Последняя группа, кроме того, иногда включает 0-30% объемн. Zo, Ep+Grs в из
вестково-силикатных породах; а также 0-43 % объемн. лазурита, 0-8.6%  объемн. 
нефелина и 0-2.3% объемн. содалита в петротипах с содержаниями карбонатных 
минералов 0-30%  объемн. О достаточной достоверности проведенного выделе
ния петротипов свидетельствует хорошая сходимость содержаний модальных 
карбонатов CRB* и рассчитанных сумм карбонатных минералов Crb(Sum) 
(табл. 1.2 .11).

Средние химические составы, взятые вместе, показывают, что метакарбонат- 
ные породы образуют непрерывный спектр составов, и, несмотря на большие ви
зуальные различия в минеральных составах между отдельными разновидностя
ми, все рассматриваемые породы образуют единое семейство. Распределение 
частот встречаемости петротипов обнаруживает граничные содержания карбо
натных минералов в 95, 50, 5% мае., которые являются статистически наиболее 
значимыми в имеющейся базе данных. Граница в 50 % содержаний карбонатных 
минералов естественно разделяет две главных группы, а именно мраморов и кар
бонатно-силикатных пород. Значение > 95% отделяет чистые, или почти бесси- 
ликатные, мраморы от загрязненных, силикатных мраморов (кальцифиров), а ве-



Таблица 1.2.11
Средние химические и модальные минеральные составы метакарбонатных пород

Компо
ненты

Подразделения пород и их границы по содержанию карбонатных минералов, % мае.

Мрамор Силикатный мрамор Карбонатно-силикатная порода
Известково- 
силикатная 

порода *
95-100 85-95 70-85 50-70 30-50 15-30 5-15 0-5

Средний химический состав, % мае.
SiO-> 2.66 4.15 9.26 18.93 31.62 42.04 50.89 55.39
ТЮ , 0.08 0.05 0.12 0.22 0.38 0.57 0.46 0.62
А Ь 0 3 2.59 1.19 2.01 4.11 6.51 11.35 11.38 13.05
Fe->03 0.24 0.21 0.58 0.78 1.09 0.97 0.92 2.32
FeO 0.14 0.57 0.97 1.54 2.25 4.07 3.83 3.81
MnO 0.01 0.06 0.06 0.06 0.07 0.1 0.08 0.26
MgO 10.84 2.77 4.01 6.11 6.12 6.38 6.57 5.44
CaO 40.50 49.38 44.19 37.3 29.91 19.66 15.82 13.92
Na20 0.13 0.2 0.24 0.61 0.79 2.14 2.37 2.42
K ,0 0.17 0.22 0.46 0.99 1.18 1.69 2.41 1.54
p20 5 0.03 0.02 0.04 0.06 0.1 0.12 0.11 0.15
LOl 42.31 40.88 37.34 29.01 19.69 10.74 5.29 1.72
Sum 99.71 99.74 99.26 99.85 99.7 99.99 100.07 99.97
CCh 43.77 39.51 34.71 27.13 18.06 9.44 3.85 0.78
CaC03 78.23 84.61 72.13 53.08 34.87 15.81 6.05 1.15
MgC03 17.96 4.42 5.74 7.27 5.24 4.77 2.29 0.41
Crb(Sum) 96.20 89.03 77.86 60.35 40.1 20.58 8.33 1.55
n 4 26 24 96 15 33 38 125
n, % 1.11 7.20 6.65 26.59 4.16 9.14 10.53 34.63
N 1 4 4 5 3 6 8 12

Средний модальный минеральный состав, % обьемн.
C* 0 0 2.4 11.5 8.6 33.8 31.1 28.7
Cpx 0 0 2.4 11.2 3.2 30.5 0-50.0 27.8
НЫ 0 0 0 0-2 5.4 7.1 0-6.9 0-9.3
M* 0 4.1 3.7 3.3 13.2 12.8 1.8 0-3.0
Olv 0 0 0- 2.8 0-0.9 0.0 0.0 0 0
Bi, Phi 0 4.1 0,6—4.0 0.5-5.2 13.2 0-36.7 0-4.4 0-3.0
PL* 5.0 3.6 4.05 15.9 33.4 30.9 51.9 56.3
PL 4.0 3.6 0.1-5.0 0- 8.1 27.2 0-1.5 0-28.0 25.9
Sep 0 0 0-2.9 11.1 6.2 19.8 0-52 0-29.0
Kfs 1.0 0 0- 0.2 0.0 0.0 0.0 0- 21.0 0-0.96
QTZ* 0 0 0 0-11.4 0.0 0.0 0-32.6 0-25.5
CRB* 93.1 91.8 89.25 61.1 40.8 14.8 6.4 1.1
cc 49.0 91.8 76.8 60.4 40.8 0.9 0- 12.0 0-3.7
DL 44.1 0 0-24.8 0-2.3 0.0 0.0 0 0
nm 1 1 13 43 7 16 22 36

Литератур 
ные нсточ 
иики**

11 7; Ю; 11; 
12

10; 11,12;13 7; Ю; 11; 
12; 13

10; 11; 12 4; 5; 8,10; 
11; 13

3; 4; 5; 6; 
8; 10; 11; 

12; 13

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

* Включая карбонатсодержащие силикатные породы.
** Литературные источники пронумерованы следующим образом: 1 -  [Allen, 1979]; 2 -  [Baruah, 1977]; 3 -  
[Ferry, 1983]; 4 -  [Hoggarth, Griffin, 1978]; 5 -  [Moine, 1969]; 6 -  [Moine, 1978]; 7 -  [Ortega-Guiterrez, 1984]; 8 -  
[Parras, 1958]; 9 -[Prasad, 1976]; 10 -  [Розеи, Близнючеико, 1967 не опубликовано]; 11 -[Р о зен и д р ., 1988]; 1 2 -  
[Розен и д р , 1992]; 13 -  [Van de Kamp, 1968].
n  -  количество единичных силикатных анализов, предварительно усредненных, чтобы получить среднюю 
оценку для каждого региона; N -  количество таких регионов; п, % -  процент от 361 валовых анализов 
(усредненные анализы включены как количество индивидуальных анализов); 
пт -  количество единичных модальных минеральных анализов



с

Рис. 1.2.11. Диагностическая диаграмма метакарбонатиых и ассоциированных с ними метаморфи
ческих пород

С -  кальцит, доломит, арагонит; CS -  Са-обогащенные минералы: плагиоклаз, скаполит, волластонит, кли- 
нопироксен, гроссуляр, везувиан, цоизит, пумпеллиит, пренит, ломонтит, лавсонит; S -  прочие минералы: кварц, 
оливин, ортопироксен, амфибол, слюды, хлорит, тальк.

1-3 -  средние модальные минеральные составы (по данным таблицы 1.2.5): 1 -  мрамор; 2 -  карбонатно- 
силикатная порода; 3 -  известково-силикатная порода; 4. Состав метаморфлзованного мергеля (расчет, таблица 
1.2.9); 5. Метаморфшованные карбонатные грауваккн (по данным [Ferry, 1983]); цифрами обозначены: муско
вит -хлорит-карбонатный сланец ( 1), который при прогрессивном метаморфизме превращается в карбонат-цо- 
нзнт-клннопироксеновую карбонатно-силикатную породу (2 )

личина < 5% отделяет карбонатно-силикатные породы от карбонат-содержащих 
силикатных пород (в которых преобладают силикаты) и известково-силикатных 
пород, в которых преобладают алюмосиликаты, преимущественно Са-обогащен
ные минералы. Эти значения, очевидно, являются наиболее важными для систе
матики метакарбонатиых пород [Rosen et al., 2004] (рис. 1.2.11). Несмотря то, что 
карбонатсодержащие силикатные породы заметно отличаются от известково-си
ликатных пород в дальнейшем, для простоты обсуждения, оба эти типа именуют
ся известково-силикатными породами.

В метакарбонатиых породах оксид кальция по содержаниям существенно 
превышает оксид магния, а отношение CaO/MgO (% мае.) оказывается >2.0, тог
да как в доломитах оно составляет < 1.39. Очевидно, что при метаморфизме си
ликатные минералы формировались в условиях избытка кальция. Результатом та
ких условий явилось преобладание Са-обогащенных минералов среди силикат
ной составляющей, и минеральные группы С* и PL* составляют 70—100 % в мо
дальном составе некарбонатной части всех рассматриваемых пород. Оливии 
(форстерит) и флогопит, ассоциированные со шпинелью, характерны для пород с 
низким содержанием кремнезема, тогда как в породах с высоким его содержани-
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Рис. 1.2.12. Диаграмма зависимости потерь карбонатного компонента при метаморфизме от исход
ного состава отложений

Содержание карбонатных минералов: СагМ -  наблюдаемое, после потерь при метаморфизме; CarN — рас
четное в исходных отложениях (M1NLITH)
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ем обычно присутствует кварц (литературные ссылки см. в табл. 1.2.11). Такие 
породы большей частью сложены клинопироксеном и плагиоклазом в сопровож
дении таких акцессориев, как циркон, апатит, оксиды железа, и иногда -  графит 
и сульфиды. Акцессорный титанит присутствует во всех типах пород. Сравни
тельно редкие типы метакарбонатных пород, обогащенные щелочными металла
ми, содержат нефелин, лазурит и содалит, составляющие иногда до 30% объемн. 
в карбонатно-силикатных и известково-силикатных породах.

Количество образцов каждого петротипа (величина п,%), как можно предпо
лагать, статистически отражает их распространенность. Мраморов оказывается 
значительно меньше (41.5%), чем карбонатно-силикатных пород (58.5%), что 
примерно соответствует соотношениям соответствующих протолитов в карбо- 
натно-терригенных бассейнах осадконакопления. В целом протолитами мрамо
ров, по-видимому, были известняки и/или известковые доломиты с небольшой 
долей терригенной (песчаной или глинистой) примеси. Карбонатно-силикатные 
породы (5-50%  карбонатных минералов) имели смешанный протолит, такой, как 
мергели, карбонатные аргиллиты и песчаники, как, например, карбонатные грау- 
вакки. Лишь небольшая примесь карбонатов в терригенном материале, по-види
мому, определяла состав протолита для карбонатсодержащих силикатных пород, 
так же как и для известково-силикатных пород, в которых концентрации релик
тов карбонатных минералов составляют до 5% объемных.

Минеральный состав исходных карбонатных осадков: МШЫТН-мине- 
ральные нормы. Расчет MINLITH-нормативных минеральных составов позво
ляет моделировать содержания вероятных исходных минералов, что позволяет, в
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Рис. 1.2.13. Диаграмма карбонат-пелн т-песчаник (алевролит) для осадочного субстрата метакарбо
натов (М Ш Ы ТН-нормативныс составы)

Рнс. 1.2.14. Диаграмма полевые шпаты-пелитовые минералы-кварц для осадочного субстрата ме- 
такарбоиатов (M INLITH-нормативные составы)



свою очередь, определить величину потерь углекислоты при метаморфизме и 
рассмотреть возможные обстановки осадконакопления.

Интенсивность декарбонатизации устанавливается из сопоставления коли
чества карбонатных минералов, которое было до метаморфизма, и того, которое 
осталось после превращения осадков в метаморфические породы (рис. 1.2.12). 
Такое сопоставление возможно и корректно, поскольку по алгоритму программы 
MINLITH летучие (С 0 2, Н20 ,  ппп) не принимаются во внимание при расчете, в 
какой бы форме они ни были определены в анализе. Оказывается, что в мрамо
рах с высоким содержанием модального карбоната потери карбонатных компо
нентов во время метаморфизма были незначительны. В них отношение наблюда
емых содержаний к рассчитанным для исходного осадка близко к единице 
(CarM/CarN *  1.0). С переходом к смешанным осадкам возрастает реакционно- 
способная силикатная часть породы. Образуются известково-силикатные породы 
с отношением CarM/CarN до « 0.1, т.е. в десять раз меньшим, чем в мраморах. 
Карбонатные минералы, превращаясь в силикаты вследствие реакций декарбона
тизации, постепенно исчезают.

Минеральный состав исходных осадков. Распределение карбонатных и тер- 
ригенных дометаморфических (нормативных) минералов показывает, что рас
сматриваемая группа пород варьирует по составу от чисто карбонатных разно
видностей до глинистых песчаников (алевролитов) (рис. 1.2.13). В качестве тер- 
ригенной примеси обломочный (кварц-полевошпатовый) материал преобладает 
во всех петротипах метакарбонатов. Результаты интерпретации состава терри- 
генных компонентов представлены на рис. 1.2.14. В составе этих компонентов 
преобладают обломки кварца и полевых шпатов, а примерно 1/3 составляют гли
нистые минералы, что определяет первичные породы как смешанные отложения 
(вакки), за исключением чистых мраморов, где незначительная терригенная при
месь представлена глинистыми компонентами.

Возможно, что оценки полевошпатовых и глинистых компонентов заниже
ны, поскольку на результаты вычислений сильно влияют валовые содержания 
щелочных металлов, которые, как было отмечено выше, могут выноситься при 
декарбонатизации в составе продуктов гидролиза. Однако уменьшение содержа
ний сравнительно невелико [Ferry, 1983], а в системе всех петрогенных окислов, 
в соответствии с алгоритмом M1NLITH, достигается полный минеральный ба
ланс. Поскольку в результате расчетов получаются непротиворечивые результа
ты, согласующиеся с общими закономерностями распределения минералов в оса
дочных породах, можно с высокой долей вероятности предполагать, что вынос 
щелочных металлов при метаморфизме был пренебрежимо мал и не внес суще
ственных искажений в оценки распределения минералов, содержащих щелочные 
металлы.

Количество полевых шпатов не превышает содержаний кварца, что свиде
тельствует об отсутствии низкозрелых продуктов размыва близлежащей горной 
суши. Большинство петротипов занимает достаточно компактную область, кото
рую можно условно разделить на две части. Соотношение полевых шпатов и 
кварца, близкое к единице, обнаруживается в известково-силикатных породах с 
низким содержанием карбонатов (0-30% ) и в мраморах (85-95%). В породах со
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Рис. 1.2.15. Компонентный состав осадочного субстрата метакарбопатов

средними содержаниями карбонатных минералов (30—85%) наблюдается относи
тельное обогащение кварцем терригенной фракции. Эти породы представляют 
собой собственно смешанные карбонатно-терригенные отложения, в которых со
держания обоих компонентов примерно одинаковы, они, по-видимому, формиро
вались в наиболее стабильных условиях, способствовавших вызреванию обло
мочного материала и относительному накоплению обломочного кварца.

Обстановки осадконакопленчя в бассейнах седиментации. Рассматривая в 
целом полученную картину распределения дометаморфических минералов, мож
но с уверенностью сказать, что они характеризуют вполне однородную совокуп
ность отложений, с постепенным изменением соотношений терригенных состав
ляющих по мере изменения содержаний главного -  карбонатного -  компонента 
(рис. 1.2.15).

По соотношению дометаморфических карбонатов большинство рассматри
ваемых пород относится к кальцитовому ряду. Отношение кальцита к сумме всех 
карбонатов варьирует в диапазоне 0.54 -  0.94. Высокие значения этого отноше
ния указывают, скорее всего, на осадконакопление в условиях открытого шельфа, 
тогда как пониженные свидетельствуют о значительной доле доломита, и в этом



случае можно допустить, что седиментация происходила в аридном полузамкну
том бассейне. Особого рассмотрения требуют известково-силикатные породы в 
интервале 5-30%  карбонатных минералов (средние для петротипов 8.33 и 20. 
58%). В них указанное отношение снижается до 0.12-0.33, при значительном ко
личестве анкерита. Именно в этой группе значительное место занимают предпо
ложительно эвапоритовые осадки, которые отличаются появлением высокоще
лочных минералов и сохранением реликтов сульфата и хлора в скаполитах, что 
исследователи объясняют метаморфизмом эвапоритовых толщ [Hogarth, Griffin, 
1978]. Появление соленосных осадков в существенно терригенных отложениях 
(сумма терригенных компонентов составляет 55-60%), возможно, указывает на 
существование соленосных замкнутых мелководных бассейнов.

Очевидно, что использование средних составов сглаживает отдельные вари
ации, однако наибольший интерес представляют именно общие тенденции. Кар
бонатная составляющая представлена преимущественно известняком, с подчи
ненной долей доломита. С обогащением осадка терригеиным компонентом доля 
доломита увеличивается, хотя в почти чисто терригенных породах карбонатная 
составляющая становится почти нацело известняковой. Доля глин невелика по 
сравнению с остальными компонентами. Песчаный компонент сложен пример
но поровну кварцем и полевыми шпатами. Все эти признаки указывают на седи
ментацию в условиях неглубокого шельфа при размыве относительно стабиль
ных областей континентального типа. Это не исключает локальных вариаций, 
отмеченных выше. Такова по крайней мере интегральная картина, которая не 
исключает отдельных локальных, самых разнообразных, условий накопления 
осадков, превращенных при метаморфизме в мраморы и карбонатно-силикат
ные породы.

Относительная распространенность разновидностей метакарбонатов. 
Представленная на рис. 1.2.16 диаграмма относительной распространенности 
петротипов обнаруживает два максимума. Один из них обусловлен широким 
распространением карбонатсодержащих пород и известково-силикатных пород, с 
содержанием карбонатных минералов <5%. По существу, это терригенные отло
жения, содержавшие до метаморфизма около 22% карбонатных компонентов в 
исходном составе (как, например, показано в табл. 1.2.12). Их обилие естествен
но объясняется широким распространением терригенных отложений с карбонат
ной примесью, которые накапливались независимо от существования бассейнов 
карбонатной седиментации. Другой максимум принадлежит силикатным мрамо
рам (кальцифирам) с 50-70%  карбонатных минералов. Они образовались при ме
таморфизме доломитовых известняков, содержавших 24% терригенной составля
ющей. Эти отложения по распространению в пять раз превышают остальные рас
смотренные карбонатные отложения, и это подтверждает тот известный факт, что 
чистые известняки и доломиты в природе достаточно редки, а терригенная при
месь в таком количестве (меньше четверти объема) обычно не учитывается при 
обобщениях по карбонатному седиментогенезу. Однако ясно, что такие породы 
составляют необходимую составляющую значительных бассейнов карбонатной 
седиментации, а привнос глин и обломков минералов во время осадконакопления 
может указывать на обстановку мелководного шельфа.
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Таблица 1.2.12
MINLITH-нормативный минеральный состав исходного осадочного субстрата метакарбонатных пород

Минералы

Типы пород 1 содержания карбонатных минералов. %. мае.
Мрамор 

(бесснликатн 
ый мрамор) Силикатный мрамор (кальцифир) Карбонатио -силикатная порода

Известково-
силикатная

порода

95-100 ') 85-95 70-85 50-70 30-50 15-30 5-15 0-5

РАССЧИТАННЫЙ СОСТАВ
АВ альбит 0.37 1.68 1.99 4.79 6.01 16.03 17.17 18.21

AN анортит 0.04 0.18 0.21 0.51 0.64 1.70 1.82 1.93

OR ортоклаз 0.00 0.00 0.20 1.30 0.00 0.00 3.69 6.92

Q Кварц 0.01 1.75 5.37 9.64 17.83 16.63 21.25 23.81

ILL иллнт 0.62 2.33 4.47 7.47 11.34 16.00 15.39 2.12

CHL хлорит 2.04 0.08 0.00 0.00 2.71 4.28 0.00 24.15

CC кальцит 56.91 79.54 65.90 45.20 32.92 14.85 5.31 20.43

DL доломит 39.28 12.24 17.62 25.22 21.34 20.33 24.32 1.19

ANK анкерит 0.24 2.00 3.93 5.45 6.56 9.29 10.33 0.00

AP апатит 0.02 0.05 0.09 0.13 0.21 0.25 0.22 0.32

RCH родохрозит 0.01 0.10 0.10 0.09 0.10 0.14 0.11 0.37

RT рутил 0.03 0.05 0.12 0.20 0.34 0.50 0.39 0.55

ИНТЕРПРЕТАЦИЯ
Соотношение всех компонентов осадка

Карбонатный компонент, CC+DL+ANK 96.89 93.97 87.72 76.19 61.22 44.87 40.25 21.89
Глинистый компонент, ILL+CHL 2.68 2.41 4.48 7.50 14.14 20.46 15.50 26.60

Обломочный компонент, AB+AN+OR+Q 0.43 3.62 7.79 16.31 24.64 34.67 44.25 51.51
Соотношение терригенных компонентов

Кварцевый компонент, QTZ 0.01 1.75 537 9.64 17.83 16.63 21.25 23.81
Полевошпатовый компонент, AB+AN+OR 0.41 1.86 2.40 6.60 6.65 17.73 22.68 27.06

Глинистый компонент, 1LL+CHL 2.66 2.41 4.47 7.47 14.05 20.28 15.39 26.27

1) Во избежание затруднений при расчетах, которые, возможно обусловлены потерей кремнезема и щелочных металлов при метаморфизме или систематическими 
ошибками анализа, содержание кремнезема принято в 3.3 % мае. вместо 2.66 (см. табл. 1.3.7), количество карбонатных минералов рассчитано по содержанию СО,



Средний состав карбонатных пород метаморфических комплексов. Прове
денное описание и сопоставление разновидностей метакарбонатов, как и частот 
их встречаемости, показывает, что можно рассчитать представительные оценки 
средних составов, взвешенные по распространенности (числу анализов). Оценки 
приведены в табл. 1.2.13 и включают средние составы всех метаморфических 
карбонатных пород, вместе взятых, и -  раздельно -  двух главных их разновид
ностей, а именно -  мраморов и карбонатно-силикатных пород. Содержание крем
незема варьирует от 15 до 52%, СаО 16-41%, MgO около 6%, при отношении 
CaO/MgO 2.79-7.46. Содержания окислов щелочных металлов в интервале
1.25-3.98% обнаруживают различия в величинах отношений K20/N a20  от 1.60 в 
мраморах до 0.75 в известково-силикатных породах. Последнее, низкое значение, 
указывает на поступление значительной части обломочного материала в резуль
тате размыва магматических источников.

Средняя метакарбонатная порода содержит всего 34% карбонатных минера
лов, оставшихся после метаморфической декарбонатизации от первоначального 
их количества в 52%, когда порода еще представляла собой доломитовый извест
няк с отношением кальцит/доломит (включая анкерит) 1.7. В терригенной сос
тавляющей преобладал кварц (16%). Средний мрамор метаморфических комп
лексов содержит 69% карбонатных минералов. Его дометаморфический субстрат 
представлял собой известняк с отношением кальцит/доломит 2.1 с терригенной 
примесью в 18%, из которых 7% приходилось на кварц. Известково-силикатная 
порода оправдывает свое название, в ней всего 8.5% карбонатных минералов. Ис
ходный субстрат представлял собой глинисто-карбонатный песчаник (или алев
ролит), в котором среди предполагаемых обломков кварц и полевые шпаты при
сутствовали примерно в равных количествах. Карбонатный компонент (предпо
ложительно цемент) составлял примерно V3 породы, будучи представлен доломи
том (отношение кальцит/доломит 1.3). Содержания акцессорных минералов фос
фора и титана непосредственно связаны с терригенной примесью. Таким обра
зом, вычисленные средние оценки образуют непротиворечивую совокупность 
параметров, которая может быть использована для сопоставлений при исследо
ваниях различных карбонатных седиментогенных комплексов.

Выводы. Карбонатные породы в регионально-метаморфических комплексах 
варьируют по составу от чисто карбонатных до карбонатсодержащих (< 5% карбо
натов) разновидностей. Они накапливались в осадочных бассейнах, которые были 
позднее деформированы и подверглись квазиизохимическому метаморфизму. Глав
ным метаморфическим процессом, охватывавшим рассматриваемые породы, явля
ется удаление углекислоты -  декарбонатизация. Содержания большинства других 
петрогенных окислов статистически значимо не меняются по мере нарастания ин
тенсивности метаморфизма, однако щелочные металлы могут покидать систему в 
составе флюида при гидролитическом разложении щелочных полевых шпатов.

Доломитовые известняки с примесью терригенного материала были исход
ным субстратом для образования мраморов, в том числе бессиликатных -  чистых 
мраморов (pure marbles, 95-100% карбонатных минералов) и силикатных мрамо
ров (кальцифиров, 50-95%). Карбонатно-терригенные отложения, в том числе 
вулканомиктовые и эвапоритовые, превращались при метаморфизме в следую-



Таблица 1.2.13
Средний состав метакарбонатных пород докембрия

Компоненты

Породы, интервал содержаний карбоната, %мас./количество анализов

Все метакарбонатные 
породы

Мрамор
Карбонатно-силикатная 

порода Ч

(0-100)/361 (50-100)7150 (0-50)7211
ХИМ ИЧЕСКИЙ СОСТАВ

Петрогенные оксиды 21
S i0 2 36.02 14.72 51.16

ТЮ2 0.41 0.17 0.57

А 1,03 8.45 3.30 12.10

Fe20 3 1.31 0.65 1.78

FeO 2.73 1.27 3.77
MnO 0.14 0.06 0.19
MgO 5.70 5.43 5.89
CaO 26.85 41.49 16.45

Na20 1.52 0.48 2.27

K20 1.32 0.77 1.71

P2°5 0.10 0.05 0.14

CO, 15.46 31.61 3.97

Карбонатные минералы  3) 33.66 69.08 8.49

C aC03 29.80 62.26 6.72

M gC03 3.87 6.82 1.77

СОСТАВ ПЕРВИЧНОГО ОСАДКА 4)
Карбонатные компоненты 52.10 81.39 31.28

СС кальцит 33.12 54.78 17.72
DL доломит 14.92 22.14 9.78

ANK анкерит 4.07 4.47 3.78
Пелитовые компоненты 15.64 5.98 22.51

ILL иллнт 6.75 5.92 7.34
CHL хлорит 8.89 0.07 15.17

Кластические компоненты 31.50 12.27 45.16
АВ альбит 11.36 3.69 16.81
AN анортит 1.20 0.39 1.78
OR ортоклаз 3.14 0.86 4.76

Q кварц 15.79 7.33 21.80
Акцесорныс компоненты 0.76 0.35 1.05

АР апатит 0.21 0.11 0.28
RCH родохрозит 0.19 0.09 0.27
RT рутил 0.36 0.16 0.50

Средние составы вычислены как взвешенные на количество анализов каждого петротипа (см. табл. 1.3.7)
1) Включая карбонат-содержащие силикатные и известково-силикатные породы
2) Сумма приведена к 100%.
3) Расчет по содержанию СС>2
4) MlNLITH-нормативные составы



щие породы: карбонатно-силикатные (5-50%), карбон am содержащие силикат
ные и известково-силикатные (< 5%). Сидеритовые и магнезитовые породы зас
луживают отдельного самостоятельного рассмотрения.

На низких ступенях метаморфизма метакарбонатные породы характеризуют
ся отчетливой сланцеватостью, вследствие изобилия филлосиликатов (слюды, 
хлориты), и относятся к структурной категории сланца. При более глубоком мета
морфизме, когда слоистые силикаты исчезают, метакарбонаты переходят в струк
турную категорию гнейса, если наблюдается плоскостная ориентировка пластин
чатых минералов, или гранофельза, если таковая отсутствует [Schmid et al., 2004].

Статистическая обработка банка данных позволила выделить 8 петротилов 
по содержаниям карбонатных минералов от < 5% до 100% с интервалами в 
15-20% и рассчитать их средние химические и минеральные составы. Наряду с 
присутствием карбонатов, петрографический состав петротипов определяется 
ассоциацией двух групп минералов: группы клинопироксена (мафические Са- 
силикаты) и группы плагиоклаза (Са-алюмосиликаты, или так называемые изве
стково-силикатные минералы)

Расчет MINLlTH-нормативных минеральных составов позволил оценить 
степень удаления углекислоты при метаморфизме, которая увеличивается по ме
ре роста содержаний реакционно-способной силикатной составляющей в исход
ных отложениях. Соотношение дометаморфических (нормативных) карбонатных 
и терригенных минералов показывает, что карбонаты докембрия составляют неп
рерывный ряд от чисто карбонатных разновидностей (доломитовых известняков) 
до карбонатсодержащих глинистых песчаников (алевролитов). Терригенные ком
поненты в целом соответствуют смешанной, глинисто-обломочной породе (вак- 
ке), состоящей из обломков кварца и полевых шпатов (примерно поровну) и на 
*/3 -  из глинистых минералов. Наибольшим распространением пользуются доло
митовые известняки (76% карбонатных компонентов в осадке) и карбонатно-тер- 
ригенные отложения (22%). Преобладают, как можно предположить, отложения 
неглубокого шельфа, а в качестве источника обломочного материала служили от
носительно стабильные области континентального типа.

В усредненном составе докембрийская метакарбонатная порода содержит 
всего 34% карбонатных минералов (оставшихся после метаморфической декар- 
бонатизации от первоначального их количества в 52%); средний мрамор -  доло
митовый известняк -  69% (81%), известково-силикатная порода и карбонатсо
держащая силикатная порода -  карбонатная вакка- 8% (31%). Полученные сред
ние оценки составов метакарбонатов и их седиментологическая интерпретация 
характеризуют, по-видимому, преобладающие петрохимические и минералоги
ческие тенденции вариаций составов, а также обстановки накопления древних 
карбонатных отложений.

Свидетельства существования метаморфизованных эвапоритов

В метаморфических комплексах раннего докембрия гипсоносные и соленос- 
иые отложения неизвестны, однако, судя по косвенным признакам, они, возмож
но, участвовали в строении осадочных бассейнов, образуя закономерные ассоци



ации с карбонатными и терригенными осадками. При их выявлении определяю
щее значение приобретает сопоставление всей ассоциации пород метаморфичес
кого комплекса с такими отложениями, в стратиграфической колонке которых 
присутствуют эвапоритовые осадки. Рассматриваются признаки изначальной со- 
леносности кристаллических пород докембрия, ограниченные воздействием ме
таморфизма, в сопоставлении с химическим составом и условиями осадконакоп- 
ления неметаморфизованных, существенно терригенно-карбонатных соленос
ных отложений.

Э вапоригы , их сохранность, направления исследования.Эбаиорнты на
капливаются из рассолов, когда испарение превышает поступление воды, что 
обычно присуще аридным условиям [Schreiber, Tabakh, 2000], но наблюдается 
также и в арктических обстановках, когда вымерзание пресной воды оставляет 
рассол, из которого выпадает гипс [Blatt et al., 1974; Kinsman, 1976]. Главными 
составляющими этих отложений являются сульфаты кальция (гипс, ангидрит), 
которые выпадают первыми при выпаривании морской воды, и хлориды, глав
ным образом галит, а также карбонаты и обширное семейство калиевых, магне
зиальных и других солей. Седиментация может реализоваться: 1-в условиях 
прибрежной приливной равнины (себха), 2 -в  субаквальной обстановке мелко
водного бассейна, отшнурованного песчаным барьером, 3 -в  обстановке более 
глубокого бассейна, отгороженного от открытого моря барьерным рифом, когда 
гипс, галит и карбонат соседствуют с турбидитами, 4 -в  осолоняющихся, нередко 
первично пресноводных, озерах [Schreiber, Tabakh, 2000]. Сопровождающими 
обычно оказываются карбонаты, в особенности доломит [Bums et al., 2000; 
Melim, Sholle, 2002]. Подобные гипсоносные и натрий-бикарбонат содержащие 
ассоциации выявлены в отложениях с возрастом 3.5 и 3.3 млрд.лет в Западной 
Австралии и описаны выше. Это дает определенные основания предполагать, что 
эвапориты, по крайней мере гипсоносные отложения, существовали на всем воз
растном диапазоне раннего докембрия и, следовательно, должны присутствовать 
в глубоко метаморфизованных комплексах.

Факторы, ограничивающие сохранность эвапоритов. После возникновения 
эвапоритового бассейна при его захоронении и последующей складчатости, в те
чение сотен миллионов лет, применительно к докембрию -  галиты и сопровож
дающие их другие соли пониженной плотности выйдут наверх в составе соляных 
куполов и исчезнут из разреза. Сравнительно небольшое число находок эвапори
тов в докембрии, по-видимому, обусловлено рядом причин. В первую очередь, 
это процессы растворения соленосных толщ на фронте морских трансгрессий 
или на древних континентальных поверхностях, где формируются карст и экзо
тические осадки [Handford, Moore, 1976, Badharn, Stanworth, 1977]. Складча
тость, повышение температуры и усиление циркуляции пластовых вод способ
ствуют интенсификации процесса соляного диапиризма, приводящего к необра
тимому исчезновению соленосных отложений из древних разрезов.

На начальных этапах метаморфизма оставшаяся часть эвапоритового веще
ства, по-видимому, удаляется в составе водных флюидов, отделяющихся в огром
ных объемах в это время. Несомненной спецификой галитов и сульфатолитов при 
метаморфизме является то, что они не имеют достаточно устойчивых сквозных



минеральных форм на всем интервале Р-Т условий земной коры. Хотя с точки 
зрения петрологии NaCl и C aS04 могут быть вполне устойчивы во всем диапазо
не РТ-условий регионального метаморфизма (зеленосланцевая, амфиболитовая, 
гранулитовая фации), наблюдаемые минеральные ассоциации почти не содержат 
минералов -  носителей анионов, определяющих соленосные отложения, в пер
вую очередь хлор- и сульфат-ионов. Исключениями -  носителями являются хлор- 
апатит и сульфат-скаполит. Формирование апатита определяется наличием в тер- 
ригенной породе фосфора -  обычно десятые доли процента -  и не может соста
вить резервуар для захоронения хлора соленосных толщ; это справедливо и для 
существенно апатитовых пород (например метаморфизованных фосфоритов), в 
которых содержание хлора может составлять только лишь 2-3%, да и соленосных 
фосфоритов в природе не существует.

Сульфат-ион, при невысоком исходном содержании, возможно, успевает уда
литься с флюидом полностью еще до наступления РТ-условий, благоприятных 
для формирования сульфат-скаполита (амфиболитовая фация), и тогда не остает
ся прямых доказательств присутствия сульфатолитов в исходных отложениях. 
Тем не менее, нередко сульфат-скаполит составляет значительную часть мета
морфических известково-силикатных пород (достаточно мало распространен
ных), но содержание в нем сульфат-иона не превышает первых процентов, и этот 
минерал не может сохранять залежи гипса, а его присутствие лишь свидетель
ствует о возможном их былом существовании в данной толще.

Направления исследования. Признаки соленосности в докембрии изучены 
еще недостаточно, особенно среди метаморфических комплексов. Попытки тако
го рода исследований предпринимались неоднократно [Жарков, 2005; Сердючен- 
ко, 1975; Hietanen, 1967; Розен, 1979; 1981; 1982; Розен и др., 1977 и др.] и бази
ровались на присутствии хлор- и сульфат-иона в метаморфических минералах. 
Однако для обоснованного рассмотрения таких реликтов необходимо быть уве
ренным не только в их уиаследованности, что достаточно трудно доказать, но и 
провести сопоставление литологии вмещающих толщ, как исходных, так и мета
морфических. Такое сопоставление, в принципе, позволит доказать, что до мета
морфизма действительно существовала осадочная толща, включавшая не только 
эвапориты, но и определенный спектр терригенных и карбонатных пород, кото
рый возникал в условиях, обеспечивавших эвапоритизацию. Поэтому ниже рас
сматриваются признаки изначальной соленосности кристаллических пород доке
мбрия, сохранившиеся при метаморфизме, в сопоставлении с химическим соста
вом и условиями осадконакопления неметаморфизованных существенно терри- 
генно-карбонатных соленосных отложений. Поскольку для галита реликтовые 
минералогические признаки не выявлены, рассмотрение ограничено анализом 
распределения сульфатсодержащих скаполитов. Сульфат кальция (гипс, ангид
рит) выпадает в осадок первым в начале процесса эвапоритизации (хотя такая 
стадия может повторяться в данном бассейне неоднократно), поэтому изучение 
его реликтов может, скорее всего, выявить лишь начальные стадии формирова
ния древних бассейнов.

Метаморфические комплексы с предположительно эвапоритовыми про
толитами. В качестве признака былого присутствия эвапоритовых отложений



Таблица 1.2.14
Химический состав сульфат-скаполитов некоторых 

метаморфических пород (мас.%)

Компонент 1 2 3
S i0 2 48.24 50.2 50.5

А1,03 27.2 24.9 24.2

ре2°3 0.1 — —
MgO 0.03 0.03

СаО 15.25 13.8 13.2
Na20 4.63 6 6.1
К ,0 0.77 0.09 0.16

р2°5 . —
н2о± 1.4

F 0.19

С1 — 0.57 0.65

осл 2.53 2.15 2.2

Сумма 100.31 97.74 97.04

«— » ниже предела обнаружения
СО7 в обр.1 не обнаружено, в обр. 2, 3 -не  определялось, в формуле вычислено по дефициту в сумме анализа. 
1 -  [Розен и др, 1977]; 2, 3 -  [Hogarth, Griffin, 1978]. Рассчитанные авторами формулы:
1 - М е 63 3; (Na, 35К0 i4Ca2 45Fe +0.02)з.96 lA13<Al1.79 s i 1.21>3Sie3 °24(S0.29F0.09H1.08)l.46
2 -  Ме55 g; (Na176Ca223 к 0.02 M SO.0l)4.02 [А1-з(А11.43 s '  1.5?)з Si6.0 24] (Cl015-(C0 3)o 6| .(S04)2 43)
3 -  Me54 (Na, g0 Ca2 15 K0 o3 MgQ g ,^  99 [Al3(Al, 3,.S i, 69)3 Si6.0 24] (Clg , 7.(CO3)0 5g.(S04)2 31)

нередко рассматривается сульфат-скаполит, который сохраняет сульфат-ион, пер
воначально принадлежавший, возможно, гипсу.

Состав скаполитов. Условия формирования скаполита, обычно в сонахожде- 
нии с плагиоклазом, в петрогенетической РТ-сетке не всегда очевидны, посколь
ку соотношение с плагиоклазом интерпретируется или как равновесное, или как 
замещение плагиоклаза скаполитом [Winkler, 1976]. Однако несомненно, что па
раметры образования скаполита преимущественно соответствуют амфиболито
вой и гранулктовой фациям.

Модельный состав крайних членов группы скаполита, мариалита (Ма) -  
3NaAlSi30geNaCl; и мейонита (Me) -  3CaAl2Si20 8, C aC 03, образующих непре
рывный ряд смесимости, характеризует наиболее распространенный карбо
нат-скаполит. Реальный состав скаполитов включает также ряд других анио
нов (Na, Са, K)4[Al3(Al,Si)3Si60 24](Cl, F, ОН, С 0 3, S 0 4).

В породах амфиболитовой и гранулитовой фаций скаполит представлен миц- 
цонитом (50-75% Me) [Orville, 1975]. Обычно в собственно карбонатных грану- 
литах скаполит представлен карбонат-миццонитом, тогда как в метакарбонатах с 
заметными содержаниями железо-магнезиальных компонентов -  нередко суль- 
фат-миццонитом. Сульфат-скаполиты составляют обособленную группу. Их сос
тав охарактеризован представительными анализами скаполитов (табл. 1.2.14) из 
гранулитов Лапландского комплекса Кольского п-ова и серии Гренвилл, Канада,



которые рассматриваются ниже среди примеров сульфатсодержащих метаморфи
ческих комплексов. Очевидно, что состав скаполитов этих комплексов соответ
ствуют сульфат-миццонитам.

Сульфатсодержащ ие метаморфические комплексы. Гранулитовый комп
лекс Кольского п-ова (комплекс Лапландских гранулятов, по П. Эскола) распро
странен в юго-западной части Кольского полуострова и объединяет фельзичес- 
кие, средние и мафические породы, а также метакарбонаты гранулитовой фации. 
Он возник за счет островодужного комплекса с возрастом 1.9-2.0 млрд.лет, обра
зовавшего пластину, зажатую между соседними террейнами, при надвигании 1.9 
млрд.лет назад [Бриджуотер и др, 1999] и захватившую фрагменты архейского 
фундамента, датированные в 2.65-2.9 млрд.лет (обзор в [Минц и др., 1996]). Ска
полит был выделен из гранат-клинопироксенового кристаллосланца, в котором 
скопления зерен -  линзы, прослои -  подчеркивают полосчатую текстуру породы. 
Концентрация S 03 составляет 0.38% мае. и F 0.08%, что соответствует 15%мас. 
скаполита. В шлифах его содержание определено 20.4%мас., а для 5 проб из раз
ных прослоев среднее содержание составляет 8.3%мас. [Горощенко, 1971]. Хи
мический состав образца приведен в табл. 1.2.15 (анализ №  1), скаполита -  в 
табл. 1.2.14 (№ 1).

Серия Гренвилл одноименной провинции Канады представляет собой остро- 
водужную систему с возрастом 1500-1450 млн.лет, претерпевшую коллизию, 
надвигание и метаморфизм в интервале 1190-1060 млн л е т  [McLelland et al., 
1996]. В горах Адирондак толщи, частично охарактеризованные в предыдущем 
разделе, объединяют метапелиты, метакарбонаты и известково-с51ликатные поро
ды, которые нередко содержат сульфат-ион, до 1.3 мас.%, и хлор, до 1.3 мас.%. 
Такие породы сложены плагиоклазом, скаполитом (до 43%), пироксеном, рого
вой обманкой, карбонатами и другими минералами, присутствующими в различ
ных количествах [Van de Kamp, 1968].

Группа Харбор-Лейк на юге Баффиновой Земли, Канада, сложена стратифи
цированными породами, накапливавшимися на палеопротерозойском шельфе 
кратона Рей, Канада [Jackson, Berman, 2000] в интервале 1.93-1.86 млрд.лет, и ме- 
таморфизованными 1.86-1.82 млрд.лет назад, с последующим внедрением пост
тектонических сиенитов 1.79-1.78 млрд.лет назад [St-Onge et al., 1999], когда 
причленился краток Найн и возник ороген Торнгат [Wardle, Van Kranendonk, 
1996]. В составе толщи преобладают метапелиты, с парагенезисами биотит + 
силлиманит + кварц, альмандин + силлиманит +  кварц, кордиерит + сапфирин, и 
метамафиты, содержащие ассоциации клинопироксен + ортопироксен + плагиок
лаз (Т > 700°С; Р 4 -7  кбар). Среди них, в виде согласных слоев, залегают лазури- 
товые породы сложенные клинопироксеном, скаполитом, лазуритом (Na708 
^^0.94)8.02( ^ 5.89 Si&iOn (023 5iSo,49)24[((S04)] 45(Cl2)o.o8(OH)o 47)2)2 ,плагиоклазом, не
фелином, кальцитом и флогопитом. Отчетливая согласная полосчатость, отсут
ствие метасоматической зональности, секущих взаимоотношений между порода
ми и интрузивных тел указывают на образование метаморфических пород при 
региональном метаморфизме слоистого разреза. Пример химического состава 
скаполита (№ 3, см. табл. 1.2.14), приведен для породы № 4 в табл. 1.2.15. Пара- 
генетический анализ минералов указывает на существование локальных равно-



Таблица 1.2.15
Химический состав сульфатсодержащих метаморфических пород докембрия и соленосных отложений неогена Ферганы

(петрогенные компоненты в %мас., элементы-примеси в г/т

Ранний докембрии Лавразии Неоген <3берганы
1 ранулиты 
Лапландии, 

Кольский п-ов

Серия Гренвилл, 
Адирондак, Канада

1 руппа Харбор-Ленк, 
Баффинова Земля, 

Канада
Гипсы, ангидриты Глины

Алевро
литы

Песча
ники

Извест
няки Среднее

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

S i0 2 43.48 58.6 50.6 20.22 39.19 42.46 1.7 16.56 41.11 49.27 46.83 9.7 43.26

т ю . 0.47 0.16 0.3 0.36 0.2 0.52 0.2 0.24 0.57 0.43 0.29 0.14 0.38

А Ь 03 18 4.2 14.8 4.06 11.95 9.45 0.42 4.25 13.04 9.72 6.04 1.99 14.51

1.47 - * 1) 0.75 0.62 0.15 1.1 2.7 1.74 0.54 0.2 2.38

FeO 10.15 1.72 4.88 2.19 0.13 0.32 0.15 1.08 2.1 1.85 1.2 0.6 —

MnO 0.21 0.07 0.05 0.19 0.02 — — 0.03 0.08 0.09 0.04 0.12 0.09

MgO 11.9 13.92 3.1 5.05 8.33 10.48 0.49 2.92 5.08 2.76 1.05 0.98 3.21

CaO 11.42 18.16 17.22 40.83 20.96 26.03 36.47 24.17 10.67 12.86 18.78 44.77 12.47

N a,0 0.92 1.56 3.77 1.5 6.88 2.15 0.22 1.55 2.64 1.94 1.54 0.78 1.98

K20 0.28 0.16 1.12 0.55 1.6 0.1 0.17 0.93 2.12 1.36 1.49 0.49 0.42

P205 0.06 0.04 0.24 0.15 — 0.06 0.1 0.1 0.08 0.02 —

H20+ *2) 0.14 0.18 0.71 1.45 5.82 5.52 4.26 2.75 2.27 1.58 3.74

H20 - 0.1 0.34 0.35 7.38 1.94 3.19 2.44 0.47 3.1

о о м 0.72 1.45 2.47 24.95 9.12 7.14 0.95 6.39 8.8 6.73 11.74 35.8 6.51

s o 3 038 0.05 1.30 0.35 0.85 0.32 53.5 29.33 3.62 5.14 6.34 1.48 7.71

Cl 1.32 0.41 0.12 0.08 1.06 0.5 0.75

Li 4.7 23 6.2 20 42 20 15 7 66

Rb — 4 37 — 30 90 60 40 15 140



Продолжение табл. 1.2.15

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

№ 330 42 8 29 — 2 27 21 14 3 68* 20**

Со 160 130 — 2 9 5 3 2 19 0.1

Сг 450 70 9 42 — 11 44 38 24 8 90 11

V 390 55 39 205 — 29 68 48 36 8 130 20

Sc 64 28 — 7 13 12 8 5 13 1

Ва 100 90 94 300 150 480 940 590 670 320 580 10

Sr 170 680 430 596 4300 2400 480 580 590 1050 300 610

РЬ 4 10 26 29 6 23 40 20 25 160 20 9

Zn 120 76 141 — — 60 30 20 — 95 20

Си 83 50 21 53 — 4 28 13 7 — 45 4

Sn 15 5 — 2 4 -»
— — 6

Мо 2 ? 3 3 5 2 — 2.6 0.4

Ga 8 4 5 15 — 9 21 14 10 5 19 4

Zr 50 90 70 128 60 so 130 170 120 80 160 19

Ge — 0.5 1.6 1.1 0.6 0.3 1.6 0.2

Nb 5.4 — 11 <2 — 3 12 9 6 3.5 11 0.3

Li 4.7 23 6.2 20 42 20 15 7 66 5

Rb — 4 37 — 30 90 60 40 15 140 3

В 35 40 190 26 660 39 23 16 100 20

F 450 1250 920 820 770 500 740 330

1-6 -  единичные анализы: 1 -  гранат- клинопироксеновый кристаллосланец; 2 -  клинопироксен -плагиоклазовый кристаллосланец; 3 -  пироксен- скаполитовый 
гнейс; 4 -  мрамор (обзор в [Розен, 1982]). 5-6  -  клинопироксеновые кристаллосланцы, минеральный состав, %мас.: 5 -  клинопироксен 51.5, лазурит 17.9, кальцит 
16.5, нефелин 10.6, флогопит 2.2; 6 -  клинопироксен 47.5, цеолиты 20.4. кальцит 13.1, скаполит 9.3, плагиоклаз 4.7, паргаснт 4.7 [Hogarth, Griffin, 1978]. 7-12 -  
средние составы [Розен, 1979]: 7 -  гипсы и ангидриты, среднее, 2 анализа; 8 -  то же, глинистые, 4 анализа; 9,10,11.12, -  соответственно, количество анализов: 
14,7,3.2. 13- представительная оценка среднего состава террнгенных отложений, глины 4 анализа, алевролиты 3. [Гриднев, 1956].
«—» ниже предела обнаружения.
* Глинистые сланцы [Turekian, Wccepohl, 1961]. ** Карбонатные отложения, там же



весий в небольших объемах горных пород, где S i02, А120 3, MgO, Na20 , К20  вели 
себя как инертные компоненты. Большинство минеральных фаз находилось в 
равновесии вблизи пика метаморфизма (гранулитовая фация). Протолит мета
морфических пород представлял собой эвапорит-доломит-пелиловую толщу, на 
что указывают содержания Na, К, S, Cl, Fe, Вг, так же как и почти полное отсут
ствие F. Большие количества Na и С1 были удалены из эвапоритового протолита 
еще до метаморфизма, во время диагенеза. По-видимому, на этом этапе сера 
сульфатов, наполовину сохранившаяся в силикатах (скаполит), была частично 
восстановлена вследствие сульфат-редукции и вошла в виде сульфида в лазурит, 
пирит и пирротин [Hoggarth, Griffin, 1978].

В других местах глубокометаморфизованные отложения сохранили сложные 
псевдоморфозы (глиптоморфозы) по галиту [Bell, Jakson, 1974] и геохимические, 
нередко косвенные, признаки эвапоритовых отложений в составе протолита 
[Barooah, 1976; Bowes et al., 1971; Jayawardena, Carswell, 1976; Katz, 1971; Orte
ga-Guiterrez, 1984 и др.].

Общей чертой минерального состава таких метаморфических комплексов 
является ассоциация клинопироксена (до 50%объемн.) с плагиоклазом 
(38-55%объемн., доля анортита PLAn = 0.4-0.6) и большое разнообразие сопут
ствующих минералов. Протолитами этих метаморфических пород, по-видимому, 
были известняк-доломит-аргиллитовые толщи, с той или иной примесью сульфа
тов кальция и, возможно, хлоридов. Очевидно, что простое сопоставление с со
лями в эвапоритовых бассейнах не позволит провести необходимую геохимичес
кую корреляцию с указанными протолитами. Поэтому ниже проведено сопостав
ление с терригенно-карбонатно-гипсоносными отложениями эвапоритового бас
сейна, не подвергавшимися воздействию метаморфизма.

Сульфатсодержащие осадочные отложения. Для непосредственных сопос
тавлений с докембрийскими глубокометаморфизованными породами необходи
мо обратиться к анализу вариаций химического состава в закономерной ассоци
ации сульфатов, галоидов, карбонатных и терригенных пород, участвующих в 
осадконакоплении единого соленосного бассейна. В качестве такого осадочного 
бассейна рассматриваются отложения неогена Ферганской депрессии.

Общая мощность этих гипсоносных (соленосных) отложений составляет 
около 4000 м, они разделены на ряд свит. Терригенные породы слагают подавля
ющую часть этого разреза. Глины составляют в разных свитах (в % мощности) 
40-70, алевролиты 20-40, песчаники около 10 (в отдельных свитах до 40), изве
стняки до 4, гипсы около 5 (до 10), каменная соль около 0,2 (до 6). В составе тер- 
ригенной фракции половину объема обычно составляют выветрелые обломки по
род и различных минералов (в разных слоях содержания варьируют от 0 до 98%), 
полевые шпаты -  около 30 (0-98) и кварц -  20 (1-57). Кроме того, присутствуют 
также слюды и хлориты (около 1%). Широкие вариации в количественных соот
ношениях минералов и их достаточно хорошая сохранность указывают на невы
сокую зрелость материала и слабую сортировку при его переносе в бассейн, что 
соответствует локальному осадконакоплению в аридной обстановке. Бассейн 
первоначально формировался как осолоняющееся пресноводное озеро, вероятно 
поэтому доломиты в разрезе заметной роли не играют [Гриднев, 1956]. Терриген-
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Рис. 1.2.17. Диаграмма минерального состава сульфатсодержащих отлож-ений: типы  пород в неоге
новых отложениях Ферганской депрессии в сопоставлении со средними оценками для стратиграфичес
ких подразделений соленосных отложений мела Таджикской депрессии [Розен, 1982J

ные породы по существу представляют 4-х компонентные смеси, включающие 
псаммитовый, алевритовый и глинистый материал, с добавлением 5-30%  либо 
карбоната, либо сульфата. Используемые в геологической практике однородные 
названия пород являются необходимым упрощением. Карбонаты и сульфаты яв
ляются антагонистами и смесей не образуют (рис. 1.2.17). Галит под микроско
пом не устанавливается.

Вариации химического состава неогеновых отложений показаны в табл. 1.2.15 
и на рис. 1.2.18. Кремний образует максимальные концентрации в алевролитах и 
песчаниках (СаО < 20%), что связано с преобладающей долей терригенной фрак
ции. Алюминий образует максимум в глинах (СаО «  10%) вместе с магнием и же
лезом, что обусловлено, возможно, появлением тонкодисперсных продуктов раз
мыва основных пород. Содержания хлора незначительны, и содержания галита, 
очевидно, не превышают 2%. Повсеместно оксид натрия преобладает над оксидом 
калия. Коэффициент железистости, f  =  Fe/(Fe+Mg), составляет 0.24-0.41, что ниже, 
чем в средних составах терригенных пород (обычно > 0.5 ); это, вероятно, обуслов
лено малым содержанием железа в глинистой фракции в условиях аридной обста
новки, при отсутствии зрелых ю р выветривания в области размыва.

Стронций коррелируется с кальцием, по-видимому, они вместе осаждались 
из водного раствора, однако его содержания превышают средние содержания в 
карбонатных отложениях [Turekian, Wedepohl, 1961] в 2 раза (известняки) и в 7 
раз (гипсы), что обусловлено осолонением бассейна. Остальные элементы-при
меси привносились в бассейн главным образом в составе глин и алевролитов. 
Это также и справедливо для бария и рубидия, хотя для них скорее характерна 
связь с составом рассола, чем с терригенной взвесью [Бойко, 1973]. В составе об
ломков в песчаники поступала большая часть циркония. Фтор, также приурочен
ный большей терригенным породам, образует резко повышенные концентрации 
в глинистых гипсах, что, по-видимому, обусловлено выпадением его в осадок на 
начальной стадии эвапоритизации [Казаков, Соколова, 1950].
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1 -  гипсоносные отложения неогена Ферганы, средние данные по типам пород, пояснения в тексте [Розен, 1979]; 2-4 - метаморфиты раннего докембрия: 

2 -  ряд параамфнболит, пироксен-скаполитовый гнейс, карбонатно-силикатный гнейс, мрамор, серия Гренвилл, Адирондак, Канада [Van de Kamp, 1968]; 3 -  ряд 
метааркоз (гранулит), плагноклаз-пнроксеновын гранулнт, плагиоклазнт. известково-силикатная порода, серия Льюизнан, Шотландия [Bowes et aL, 1971]; 4 -  дву- 
пироксеновые кристаллосланцы, серия Высокогорья, Шрн-Ланка [Jayawardena, Carswell, 1976]



Содержание бора в глинах (660 г/т) аномально высокое по сравнению со 
средним глинистым сланцем [Turekian, Wedepohl, 1961] и соответствует значе
нию геохимического показателя обстановки осадкоиакопления [Розен и др., 1994; 
Walker, 1968] В* =  В*8.5/К20  = 2646 г /т , указывающего на отложение в эвапори- 
товом бассейне, где В* > 470 г/т.

Сопоставление осадочных отложений с метаморфическими, предполо
жительно эвапоритовыми, толщами. Минеральный состав неогеновых отло
жений Ферганы можно моделировать для условий гранулитовой фации с по
мощью пересчета химического состава на минералы по системе CIPW [Rollinson, 
1994]. В такой интерпретации средний состав толщи (см. табл. 1.2.15, № 13) со
ответствует клинопироксен-плагиоклазовому кристаллосланцу, состоящему из 
плагиоклаза (около 60 %мас., РЬд,= 0.77) и клинопироксена (железистость fDi = 
Fe/(Fe+Mg) =  0.24), с примесью ортоклаза и кварца. Бескварцевыми породами 
будут представлены глины и алевролиты, содержащие соответственно (в мас.%): 
плагиоклаз 48.11 (P L ^  = 0.60) и 40.45 (РЬд,, = 0.62), клинопироксен 26.27 (fDi = 
0.33, в том числе оливин 13.68) и 35.97 (fDi =0.41), калиевый полевой шпат 14.55 
и 11.65; избыток кальция (гипс+кальцит) 11.70 и 5.90. Учитывая содержание 
сульфат-иона в исходных породах, избыток кальция можно представить как суль
фат-скаполит, NaAlSi30 8.2CaAI2Si20 8.lC aS 04, соответствующий миццониту, ха
рактерному для пород амфиболитовой и гранулитовой фаций [Orville, 1975]. Тог
да в глинах вероятное содержание скаполита составит 26.54 мас.% (в присут
ствии 7.44 кальцита), а в алевролитах -  33.49 (без учета возможного присутствия 
кальцита).

В целом, полученные нормативно-метаморфические минеральные составы 
осадочных пород неогена соответствуют обсужденным выше наблюдаемым сос
тавам метаморфитов раннего докембрия (за исключением щелочных и сложных 
минералов типа нефелина, лазурита и др.). Поэтому на процессы формирования 
их протолитов могут быть экстраполированы некоторые соображения, вытекаю
щие из обсуждения гипсоносных неогеновых осадков. Низкая железистость (вы
сокая магнезиальность) пород объясняется малым поступлением железа в соста
ве глинистой фракции, что, по-видимому, обусловлено отсутствием зрелых кор 
выветривания в аридных условиях. Несовместимость в одном слое сульфата и 
карбоната, возможно, объясняет появление в метаморфических породах альтер
нативы: либо сульфат-, либо карбонат-скаполит.

Сопоставление содержаний оксидов петрогенных элементов показывает, 
что по трем определяющим элементам -  кальцию, кремнию и алюминию, а так
же по магнию и калию метаморфические породы перечисленных известковых 
метаморфических серий и неметаморфизованные гипсоносные отложения не от
личаются как по средним содержаниям, так и по тенденциям вариаций. В серии 
Гренвилл повышенные содержания магния, возможно, связаны с более широким 
развитием доломитов, а натрия -  с присутствием галита в исходных отложениях.

Содержание элементов-примесей. Содержания стронция в известково-сили
катных метаморфических породах (СаО < 20% мае.) и терригенных отложениях 
неогена практически одинаково. Карбонатные метаморфические породы (СаО > 
20 % мае.) содержат существенно меньше стронция, чем гипсы и известняки не



огена, что, возможно, обусловлено региональной спецификой бассейна. Совпада
ют тренды галлия, хрома, циркония, которые поступали в составе терригенного 
компонента, что и указывает на сходство процессов выветривания и составов об
ластей размыва. Размах содержаний ниобия в неогеновых отложениях перекры
вает вариации содержаний в метаморфических породах, так же как и бария и ру
бидия, по-видимому, вследствие неоднородного смешения элементов при пере
носе и смыве терригенных компонентов из области размыва. Пониженные по 
сравнению с метаморфитами серий Гренвилл и Высокогорья содержания кобаль
та, ванадия и меди в гипсоносных глинах Ферганы следует, вероятно, связывать 
с региональными особенностями осадконакопления. Действительно, средние ве
личины для глинистых осадков оказываются значительно выше, чем в терриген
ных породах района Ферганы.

Выводы. Несмотря на значительные региональные различия для отдельных 
элементов и провинций, по геохимическим особенностям ряд известковых мета
морфических серий в целом соответствуют гипсоносным отложениям эвапорито- 
вых толщ. Такое соответствие не означает тождества, однако очевидно, что реше
ние проблемы эвапоритов раннего докембрия лежит на пути литологических со
поставлений осадочных толщ эвапоритовых бассейнов с известковыми метамор
фическими комплексами.

Заключение. Прямые признаки осадконакопления в раннем докембрии наб
людаются в слабо метаморфизованных фрагментах архейских зеленокаменных 
поясов. Они содержат осадочные породы и их ассоциации с вулканитами и не об
наруживают заметных систематических отличий от соответствующих фанеро- 
зойских аналогов. Здесь фиксируются продукты размыва каолинитовых кор вы
ветривания, мелководно-шельфовые карбонатные отложения, гипсоносные эва- 
поритовые залежи и ряд других. Наиболее древние осадки с возрастом 3.8 
млрд.лет, вероятно, захватили незначительную примесь метеоритного материала, 
поступавшего на последней стадии бомбардировки, датированной на Луне. Серь
езным отличием раннего докембрия является широкое распространение полосча
тых железорудных формаций, отсутствующих в позднем докембрии и фанерозое. 
Однако их условия осадконакопления достаточно достоверно объясняются в рам
ках представлений о фанерозойской окраинно-океанической седиментации (пос
тупление в бассейн кислорода, углерода, накопление кремней у континентально
го подножья, отложение карбонатов на мелководном шельфе и др.). В этих усло
виях причиной поступления гигантских объемов оксидов железа, вероятно, явля
ется обильное поступление Fc2+ из гидротермальных источников типа черных ку
рильщиков, что может быть связано с особенностями дифференциации вещества 
планеты на ранних стадиях геологического развития.

При исследовании граувакковых комплексов фанерозоя выделяются петрохи- 
мические серии, включающие ряд песчаник-алевролит-пелит. Предложена диск
риминантная диаграмма, на которой тренды граувакковых серий пересекают 
тренды магматических пород, что позволяет надежно различать пара- и орто
комплексы сходного химического состава. Среди метаграувакк амфиболитовой и 
гранулитовой фаций в некоторых докембрийских регионах установлены типо- 
морфные серии: 1) граувакка-аргиллит; 2) кварцевая вакка-граувакка-аргиллит;



3) субграувакка-аргиллит. Проанализирована актуалистическая модель, применя
емая при реконструкциях режима формирования граувакк фанерозоя, и показано, 
что типоморфные граувакковые серии, выделенные в докембрийских комплексах, 
соответствуют грауваккам океанических островных дуг, континентальных (крае
вых) дуг, активных окраин континентов. Использование MINLITH-нормативного 
минерального состава позволяет проводить упрощенные фациальные реконструк
ции на основе сопоставления граувакк, с одной стороны, с отчетливыми петрогра
фическими признаками обломочного строения, а с другой -  с полностью утратив
шими такие признаки и глубоко метаморфизованными их аналогами.

Карбонатные породы в регионально-метаморфических комплексах варьиру
ют по составу от чисто карбонатных до карбонатсодержащих (< 5% карбонатов) 
разновидностей. Они накапливались в осадочных бассейнах, которые были позд
нее деформированы и подверглись квазиизохимическому метаморфизму. Глав
ным метаморфическим процессом, охватывавшим рассматриваемые породы, яв
ляется удаление углекислоты -  декарбонатизация. Содержания большинства дру
гих петрогенных окислов статистически значимо не меняются по мере нараста
ния интенсивности метаморфизма, однако щелочные металлы могут покидать 
систему в составе флюида при гидролитическом разложении щелочных полевых 
шпатов. Доломитовые известняки с примесью терригенного материала были ис
ходным субстратом для образования мраморов, в том числе бессиликатных -  чис
тых мраморов (pure marbles, 95-100% карбонатных минералов) и силикатных 
мраморов (кальцифиров, 50-95%) . Карбонатно-терригенные отложения, в том 
числе вулканомиктовые и эвапоритовые, превращались при метаморфизме в сле
дующие породы: карбонатно-силикатные (5-50%), карбон am содержащие сили
катные и известково-силикатные (< 5%). Сидеритовые и магнезитовые породы 
заслуживают отдельного самостоятельного рассмотрения. Статистическая обра
ботка банка данных позволила выделить по содержаниям карбонатных минера
лов с интервалом в 15-20% конкретные петротипы (8 петротипов) и рассчитать 
их средние химические и минеральные составы. Наряду с присутствием карбо
натов, петрографический состав петротипов определяется ассоциацией двух 
групп минералов: группы клинопироксена (основные Са-силикаты) и группы 
плагиоклаза (алюмосиликаты Са, или так называемые известково-силикатные 
минералы). Расчет MINLITH-нормативных минеральных составов позволил оце
нить степень удаления углекислоты при метаморфизме, которая увеличивается 
по мере роста содержаний реакционно-способной силикатной составляющей в 
исходных отложениях. Соотношение дометаморфических (нормативных) карбо
натных и терригенных минералов показывает, что карбонаты докембрия состав
ляют непрерывный ряд от чисто карбонатных разновидностей (доломитовых из
вестняков) до карбонатсодержащих глинистых песчаников (алевролитов). Терри- 
генные компоненты в целом соответствуют смешанной, глинисто-обломочной 
породе (вакке), примерно поровну состоящей из обломков кварца и полевых шпа
тов и на У3 -  из глинистых минералов. Наибольшим распространением пользу
ются доломитовые известняки (76% карбонатных компонентов в исходном осад
ке) и карбонатно-терригенные отложения (22%). Преобладают, как можно пред
положить, отложения неглубокого шельфа, а в качестве источника обломочного



материала служили относительно стабильные области континентального типа. В 
усредненном составе докембрийская метакарбонатпая порода содержит всего 
34% карбонатных минералов (оставшихся после метаморфической декарбонати- 
зации от первоначального их количества в 52%); средний мрамор -  доломитовый 
известняк -  69 % карбонатных минералов (было 81%), известково-силикатная 
порода и карбонатсодержащая силикатная порода -  карбонатная вакка -  8% 
(31%).

По геохимическим особенностям многие известковые метаморфические се
рии в целом соответствуют гипсоносным отложениям эвапоритовых толщ, хотя 
для отдельных элементов и провинций отмечаются значительные региональные 
различия. Такое соответствие не означает тождества, однако очевидно, что реше
ние проблемы эвапоритов раннего докембрия лежит на пути литологических со
поставлений осадочных толщ эвапоритовых бассейнов с известковыми метамор
фическими комплексами.

1.3. Осадочные серии докембрия и фанерозоя: 
связь химизма пород и условий литогенеза

Стратифицированные комплексы в неметаморфизованных толщах, обычно 
вулканогенно-осадочных, в реальных разрезах состоят большей частью из осад
ков. Вулканиты составляют максимум третью часть разреза в островодужных па
леосистемах [Ронов, Ярошевский, 1976]. По балансовым расчетам, которые ос
нованы на вероятном соответствии валового химического состава размываемых 
пород и состава возникающих осадков, в последних глинистые отложения сос
тавляют 74-83%, песчаники 8-20% , и карбонатные породы 7-5%. В докембрийс- 
ком фундаменте щитов устанавливаются сходные пропорции. Терригенные и 
первично-терригенные породы составляют около 80% в Канаде [Grout, 1938], и 
83.7% в стратифицированных комплексах всех докембрийских щитов [Ронов, 
Ярошевский, 1976]. Очевидно, что земная кора щитов включает большие объемы 
метаморфизованных вулканогенно-осадочных отложений раннего докембрия. 
Реконструкция условий литогенеза в палеобассейнах, где накапливались эти от
ложения, представляет фундаментальную задачу, определенные шаги в решении 
которой предприняты в данной работе. Возможны два подхода: 1) изучение конк
ретных докембрийских метаморфических ареалов и расшифровка генезиса оса
дочных протолитов, составлявших палеобассейны, чему посвящена следующая 
глава; 2) выявление отдельных, конкретных разрезов метаседиментогенных по
род, их типизация по вероятным условиям литогенеза и сопоставление с осадоч
ными отложениями фанерозоя, для которых условия литогенеза известны, чему 
посвящен данный раздел.

Условия образования исходных отложений в седиментогенных кристалли
ческих комплексах докембрия удается установить лишь для отдельных разновид
ностей пород по тем или иным, нередко единичным, сохранившимся признакам.



Текстурные, структурные и минеральные диагностические признаки, столь от
четливо разделяющие генетические типы осадочных, а также вулканогенно-оса
дочных и магматических пород, почти полностью утрачиваются при метамор
физме. Только петрохимические и геохимические характеристики сохраняются, 
по-видимому, достаточно хорошо в условиях регионального метаморфизма. Они 
наиболее широко используются при изучении состава и генезиса протолитов ме
таморфических пород. При этом в магматической петрологии используются два 
метода: сопоставление конкретного образца с достоверно изученными эталонами 
(например, нормирование содержаний химических элементов и т.п.) и выявление 
единства в ассоциациях пород варьирующего состава на основе трендов распре
деления элементов (например, вариационныые диаграммы Харкера, и др.). или 
нормативных минералов (например, система CIPW). Такие ассоциации рассмат
риваются как петрогенетические серии.

Петрохимические серии выделены, охарактеризованы и используются ниже 
для лито генетической типизации и интерпретации условий осадконакопления ве
роятных протолитов метаседиментогенных пород докембрия. С учетом степени 
метаморфизма, эти серии в первом приближении соответствуют метаморфичес
ким формациям. Рассматриваются наиболее контрастные по составу серии, свя
занные с размывом кор выветривания, накоплением карбонатов или железистых 
осадков, и ряд других. Они не отражают всего разнообразия метаморфических 
формаций, но характеризуют крайние, наиболее отчетливо интерпретируемые ас
социации пород, поэтому остальные, в основном переходные, формации оказы
ваются внутри рассмотренного спектра составов выделенных серий, за исключе
нием экзотических образований, как, например глауконитовых песков и т.п.

Для моделирования условий их формирования описаны петрохимические 
серии в некоторых осадочных породах фанерозоя с известными параметрами ли
тогенеза, а пересчет химических составов на метаморфические минералы позво
ляет предсказать те метаседиментогенные породы, которые могут возникнуть 
или наблюдаются в палеобассейнах раннего докембрия, заключенных в структу
ре консолидированной земной коры щитов.

Петрохимические серии метаседиментогенных пород докембрия

Первичный дометаморфический минеральный состав отложений, кото
рому предположительно соответствует MINLITH-нормативный минеральный 
состав, был рассчитан и проинтерпретирован для ряда кристаллических комплек
сов архея с возрастом древнее 2.4-2.6 млрд, лет, слагающих определенные мета
морфические провинции. Предпринята попытка из большого разнообразия мета
морфических комплексов в различных регионах, выбрать наиболее представи
тельные, главные для данного исследования, ассоциации пород и рассмотреть ме
таседиментогенные породы в той генетической трактовке, которую дают авторы 
цитируемых исследований, а затем типизировать эти естественные ассоциации по 
характерному и универсальному для разных степеней регионального метамор
физма признаку -  петрохимическому составу, выраженному в MINLITH-норма- 
тивных минералах. Предполагается, что ассоциация метаседиментогенных пород



отдельно взятого палеобассейна с определенными (типичными) условиями осад- 
конакопления позволяет применить принцип сериальности. Он разработан в маг
матической петрологии и оказывается эффективным, когда генезис петрографи
чески одинаковых пород оказывается совершенно различным в зависимости от 
принадлежности к той или иной петролого-генетической серии, которая выявля
ется на основе анализа наблюдаемой, естественной и закономерной, ассоциации 
горных пород и последующего моделирования условий возникновения такой ас
социации. Ниже использовано представление о такой ассоциации отложений как 
о петрохимической серии, которую можно подразделить на типы и т.п.

Отчетливо индивидуализированные и достаточно широко распространенные 
ассоциации метаседиментогенных пород можно в первом приближении сгруппи
ровать в следующие серии: 1) высокоглиноземистую, для которой характерны 
присутствие отдельных прослоев высокоглиноземистых пород, повышенная гли- 
ноземистость преобладающих в разрезе «фоновых» пород, присутствие сущест
венно кварцевых и оксидно-железистых прослоев; 2) ферромагнезиальную, все 
алюмосиликатные породы которой обладают относительно повышенными содер
жаниями Fe и Mg, причем по ассоциации с железистыми кварцитами может быть 
выделен железистый подтип, а по ассоциации с седиментогенными мафитами и 
ультрамафитами -  магнезиальный подтип; 3) известковую, характеризующуюся 
повышенным содержанием Са, нередко вместе с Mg, широким распространени
ем мраморов и сопровождающих их смешанных, известково- и магнезиально-си
ликатных пород (табл. 1.3.1). Представленный ниже анализ серий метаседимен
тогенных пород включает рассмотрение данных петрохимии и их интерпрета
цию с помощью MINLITH-нормативных минеральных составов. Они предполо
жительно соответствуют дометаморфическим минеральным составам и позволя
ют сопоставлять исходные осадочные породы (протолиты).

Высокоглиноземистая серия, наблюдаемые ассоциации. В своем составе 
серия отражает прямое влияние пород, поступавших из кор химического вывет
ривания (табл. 1.3.2, анализ 1; рис. 1.3.1). Чтобы не загружать работу большим 
количеством анализов, в таблице показаны только единичные, наиболее харак
терные составы, тогда как остальные представители данной серии показаны на 
рисунке в виде полей, заполненных штриховкой соответствующих MINLITH- 
нормативных минералов, а пустые поля означают, что в данной серии такие сос
тавы отсутствуют. В криворожской серии Украинского щита раннепротерозойс
кие (2.6-2.4 млрд, лет) коры выветривания на амфиболитах представлены биоти- 
товым сланцем, и вместе с непосредственно перекрывающими их мусковитовы- 
ми кварцито-песчаниками (левая часть диаграммы) они составляли, вероятно, 
единую ассоциацию исходных минералов: кварц-гетит-глинистые минералы. 
Последние включали каолинит в качестве типоморфного минерала. Калиевая 
гидрослюдистая глина (иллит) преобладала среди глинистых минералов, что, по- 
видимому, указывает на поступление материала в основном из нижних горизон
тов профиля выветривания. Вероятно, в виде реликтов присутствовал полевой 
шпат, а повышенная магнезиальность глинистой фазы (рассчитанный серпентин, 
3.5%) обусловлена, скорее всего, спецификой состава размывавшегося базитово- 
го субстрата.



Таблица 1.3.1
Главные петрохимические серии метаморфических пород докембрия и вероятные ассоциации их исходных пород

Серия, петрохимический тип ассоциаций седиментогенных метаморфических пород

Ферро- магнезиальная
ИзвестковаяВысокоглнноземистая

Железистый тип | Магнезиальный тип

Х а р а к т ер н ы е  п р и зн а к и  в м ет а м о р ф и ч еск и х  ко м п лек са х

Повышенная гпнноземнстость преобладающих в 
разрезе (фоновых) пород. Обычно преобладание 
в оксидах К над Na. Присутствие прослоев 
высокоглиноземнстых пород. Наличие прослоев 
кварцевых (первично обломочных) железистых 
руд.
Отсутствие или незначительное 
распространение промежуточных пород между 
алюмосиликатными и высокопшноземнетымн.

Повышенное содержание Fe и Mg в большинстве алюмосиликатных 
фоновых пород.
Преобладание в оксидах К над Na только в высокоглиноземнстых 
породах, во всех остальных обычно Na преобладает над К.
Отсутствие или незначительная роль переходных (смешанных пород) от 
алюмосиликатных к карбонатным и от кремнистых к алюмосиликатным.

Повышенное содержание Са, нередко вместе с Mg, в 
большинстве преобладающих в разрезе (фоновых) 
алюмосиликатных пород.
Обычно преобладание Na над К.
Частое присутствие среди летучих компонентов SOj и С1 в 
скаполитах, иногда присутствие ангидрита в породах. 
Повсеместное присутствие мраморов и кальцнфиров. 
Широкое распространение смешанных ггзвестково- и 
магнезнально- силикатных пород, промежуточных между 
карбонатными и алюмосиликатными породами.
Отсутствие или незначительная роль существенно 
кварцевых и железистых прослоев

Часто широкое распространение 
кремнисто-железистых пород

Присутствие и иногда широкое 
распространение прослоев 
высокомагнезиальных 
(ультрамафнтовых) первично- 
осадочных пород

П р им еры

Коры выветривания в протерозое Карелии и в ос
новании криворожской серин Украины, метамор
физм в зеленосланцевон фации.
Кснвскнй комплекс Кольского полуострова, 
амфиболитовая фация метаморфизма 
Тепторгннская серия Байкальской горной области, 
зеленосланцевая фация, Высокоппшоземпстые по
роды Алдана, грану.иповая фация метаморфизма.

Зелеиокаменныс пояса Канадского 
щита, зеленосланцевая и 
амфнбол1гтовая фации.
Комплекс Лыоизпан в Шотландии, 
гранулитовая фация.

Комплекс древних гнейсов, 
основание системы Свазиленд 
в Южной Африке, амфиболитовая 
фация.
Комплекс Джонс-Крик в 
Ннлгарнском древнем блоке 
Западной Австралии, 
амфиболитовая фация

Серия Гренвилл в Канаде, высокотемпературная 
амфиболитовая фацня.
Комплекс Усимаа в Южной Финляндии, гранулитовля 
фацня

В е р о я т н ы е  at'со ц и а ц и и  т и п о м о р ф н ы х  и схо д н ы х  осадков и  осо б ен н о ст и  со п р о во ж д а ю щ и х  и х  пород

Кварцевые песчаники и алевролиты. 
Каолннитовые и каолинитсодержащне глины. 
Железистые (гетитовые) породы. 
Высокоглннозсмнстыс (каолшнгговые) породы

Полимикговые песчаники и 
алевролиты типа граувакк, иногда 
аркозов и песчаные (алевритовые) 
глины с хлоритом и примесью 
карбоната. Слои известняков 
Полосчатая железорудная 
формация. Вулканиты 
базальтондные и андезитоидные, а 
также дацнты

Полнмнктовые песчаники н 
алевролиты типа граувакк, иногда 
аркозов 1! песчаные (алевритовые) 
глины с хлоритом и примесью 
карбената. Слон ссрпеит|Ш1гговых 
песчаников. Слон известняков. 
Наиболее характерны базальтондные 
и коматшповые вулканиты.
В области питания часто 
присутствуют шштюгранитоиды. 
вероятны ультрамафнты.

Смешанные карбонатно-глинистые хлорит- 
гидрослюднстые отложения, варьирующие по составу от 
собственно мергелей до карбонатно-песчаных 
(алевритовых) пгнн Прослон глинистых, кварцевых и 
кварцево-полевошпатовых песчаников Прослои 
известняков, доломитов, иногда ангидрита, вероятно 
прггсутствгге прослоев сульфатов и присутствие галоидов. 
Иногда проявления базамьтоцдного и андезитового 
вулканизма.

Литературные источники приведены в табл. 1.2.3 и 1.2.11 и в [Розен, 1981а,б)



Таблица 1.3.2
Представительные анализы отдельных типов пород из метаморфических серий и рассчитанный по ним MINLITH

нормативный состав вероятных исходных пород
Серия, тип

Компонент
Высокоглиноземнстая Железомагнезиальная Известковая

Железистый Магнезиальный

1‘) 1 2 | 3 4 Г s 1 6 8 1 9 1 10 11 1 >*> 1 13

Химический состав

Si02 51.45 56.33 38.48 66.37 75.44 50.68 78.15 51.12 68 75.6 51.6 44.12 35.8

ТЮ2 1.02 1.23 2.15 0.6 0 0.25 0.27 0.17 0.39 0.12 0.38 0.31 0.92

А120 3 20.33 33.24 36.06 14.73 13.55 11.71 10.4 5.92 13.76 14.98 7.4 12.85 10.26

F e ,0 3 2.42 0.62 3.69 0.71 0.16 1.4 0.61 2.88 1.27 0.45 1.51 0.89 1.12

FeO 11.64 0.26 7.13 4.17 0.36 1.17 3.91 5.69 3.48 0.16 8.35 4.44 6.84

МпО 0.12 0.01 0.11 0.07 0.02 0.07 0.05 0.14 0.08 0.02 0.18 0.09 0.14

MgO 2.52 0.12 4.64 2.57 0.25 2.91 2.34 20.28 2.53 0.24 24.16 3.27 5.26

СаО 0.33 0.59 0.73 1.95 0.9 27.2 0 9.65 6.45 1.17 5.68 21.6 26.64

Na20 0.22 0.95 1.04 2.59 3.1 0.28 0.54 1.04 1.35 3.93 0.23 2.42 0.53

к ,о 6.18 2.16 4 1.89 5.15 0 . 12 2.09 0.19 2.59 3.38 0.02 2.29 0.31

Р ,0 5 0.13 0.09 0.11 0.01 0.08 0.03 0.08 0.04 0 0.21

Н20 + 4.18 3.2 1.7 2.61 1.05 1.01 1 1.78 0.27 1.46

н,о- 3) 0.33 0.11 0.08 0.06 0.54

со. 0.12 0.9 0.08 3.39 6.3 10.22

Сумма 100.54 99.25 99.73 99.38 100.07 100.15 99.47 98.92 99.98 100.09 99.51 99.06 100.04

MINLITH-нормативный состав

Обломочный компонент

Q 21.23 8.32 —■»> 37.15 38.64 27.6 50.6 25.73 42.92 37.75 25.18 18.2 14.58

PL 2.14 8.37 3.41 29.48 29.76 — 18.08 7.88 12.58 40.62 1.58 15.02 0.5

OR 5.8 8.57 — — 24.28 — — — 1.1 9.87 — — —



Продолжение табл. 1.3.2

| Н Т ”*] 2  |
Т Т ~ ! ~ Т

5 6 8 1 9 1 10 Н О
122) | 13

ММ

Г линист ы й компонент

16.07 7.27 _ 13.92

ILL 48.74 4.34 25.59 15.86 6.17 1.24 6.69 1.28 19.44 8.33 — 16.51 2.72

CHL — — — 11.99 — 10.31 3.91 10.57 12.33 — 22.21 6.92 23.82

КМ 1.19 67.58 — — — 13.2 — — — 2.01 — — —

GB —  — 38.08 — — — ' — — — — — — —

НТ

Ж елезист ы й  ком понент  

15.37 0.3! 8.52 _ 1 6.77 _ _ 7.87 — —

СС

К арбонат ны й компонент

0.21 0.1 39.54 2.94 10.56 0.55 _ 29.04 42.4

DL 0.64 — 1.79 1.75 0.38 — 12.15 26.64 — 1.39 15.73 6.77 —

ANK —  0.83 — 2.51 0.67 0.35 4.81 — 0.22 0.72 — 4.76 1.26

SRP

Н екот оры е специф ические  

3.21 —

компонент ы

4.72 20.84 _ _ 26.96 _ —

HL —  — — — — — — — — — — 1.18 —

П]ЮЧ1/е 1.67 1.67 1.81 1.04 — 0.48 0.82 0.29 0.76 0.13 1.81 1.6 0.79

П Определено и.п.п., показано как И20 +.
Ь  Определено дополнительно 5общ. 0.51%; С1 0 .77%.
3> Нет данных.
*> Отсутствует.
I -  биотит-серицитовый сланец в коре выветривания » основании криворожской серии [Головенок, 1975, обр. 173з); 2-кианитовый сланец, свита Кейв, Кольский 
полуостров [Розен, 1977, № 10]; 3 - силлимииит-биотит-коридеритовый гнейс, Алданский комплекс [Кулиш, 1973, табл. 1,№  10]; 4 -серия  Йеллоунайф, архей 
Канады, граувакка [Pettijohn et al., 1972]; 5 -  гршшт-мусковитовый гнейс, комплекс Лыоизиан, Шотландия [Barooah, 1976]; 6 -  гранат-кальцит-кварц-скаполитовый 
кальцифнр [там же]; 7 -  плагиоклаз-диопсид-кварцевый 1ранулит, комплекс древних гнейсов в основании системы Свазиленд, юг Африки [Hunter. 1974]; 8 -  
тремолнтовый кристаллический сланец [там же]; 9 -  мафический метааркоз, серия Джонс-Крик, юго-запад Австралии [Marston, 1978]; 10 -  гранулнт (метааркоз) 
[там же, № 10]; 11 -  ультрамафичеекий парасланец [там же, № 4]; 12 -  скаполит-пнроксеновый кальцифнр, серия Гренвилл Канады [Van de Кашр, 1968]; 13 -  
скаполит-диопсидовый амфиболит, комплекс Уенмаа, Финляндия [Parras, 1958]
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Рис. 1.3.1. Диаграмма SiOz -  MlNLITH-нормативяый минеральный состав для некоторых естественных ассоциаций метаморфических пород
Цифры в кружках соответствуют номерам анализов в табл. 1.3.2 , где приведены петрографические определен™ и литературные ссылки



Раннепротерозойская высокоглиноземистая серия без непосредственной, ви
димой связи с корой выветривания прекрасно проявлена в червуртской свите 
кейвской серии Кольского полуострова [Бельков, 1963]. Она сложена главным об
разом кианитовыми и ставролит-кианитовыми сланцами, мощностью 250 м, с 
пачкой гранат-слюдяных сланцев и гранатитов в основании (правая часть диаг
раммы) и перекрыта пачкой обломочных кварцитов. Это, вероятно, были каоли- 
нитовые глины с тем или иным содержанием гетита, в ассоциации с кварцевыми 
песчаниками. Самостоятельный (дополнительный -  на рисунке слева) ряд обра
зуют залегающие выше по разрезу доломиты (кальцифиры), связанные с ними 
параамфиболиты и другие кристаллические сланцы, соответствующие полимик- 
товым и карбонатным песчаникам.

Высокоглиноземистая серия архейского возраста присутствует на Алданском 
щите в состав одноименного комплекса. К ней относятся кварциты с силлимани
том, кварцито-гнейсы с гранатом, гранатовые гранулиты и ортопироксен-кварце- 
вые кристаллические сланцы (левая часть диаграммы), а также бескварцевые, 
главным образом силлиманит-кордиеритовые, и существенно корундовые поро
ды (правая часть диаграммы). Кварцево-песчаные отложения с гетитом ассоци
ировались в этом естественном ряду с гетит-гиббсит-гидрослюдистыми образо
ваниями. Отсутствие каолинита и повышенную магнезиальность отложений 
(нормативный серпентин, 4.72%), по-видимому, можно объяснить размывом 
нонтронитовых кор выветривания по ультрамафитам

Литогенетическая интерпертация. Общегеологические предположения 
различных исследователей о протолите этих метаморфических комплексов, воз
никшем в корах химического выветривания, нашли отчетливое выражение и 
подтверждение в расчетах, которые позволяют создать приближенно-количест
венную минералогическую модель протолитов. Исходные ассоциации минера
лов, полученные для разновозрастных и разнородных по метаморфизму ассоци
аций пород, вполне отчетливо соответствуют тем, которые характерны для кли
матических параметров гумидного осадконакопления.

По-видимому П.Д. Крынин [Krynine, 1935] был первым, кто вслед за 
Д.С.Бартоном [Barton, 1916] на примере аркозов отчетливо представил те разли
чия в составе осадков, которые определяются климатическими вариациями обс
тановок осадконакопления, а именно условиями гумидного, аридного и аркти
ческого климата. Отличительные особенности отложений гумидных и аридных 
зон позволяют перейти к установлению различий между различными сериями 
отложений на основе их петрохимических характеристик.

В условиях гумидного литогенеза растворимые катионы (К, Na, Са) из обна
женных на суше горных пород выносятся в водные бассейны. Эволюция мине
рального состава песков идет в направлении: лититы,сложенные обломками по
род -»  полимиктовые пески -> кварцевые олигомиктовые пески -> кварцевые 
мономинеральные пески. Параллельно идет эволюция глин: (гидрослюдистые, 
полиминеральные) -»  (гидр о слюдистые + каолинитовые) -»  каолинитовые. Ко
нечными членами являются также локальные накопления железа и глинозема, а 
иногда -  марганца. В морских условиях, на шельфе, осаждаются известняки. Ха
рактерно формирование чистых типов пород, обусловленное химическим выно



сом растворимых компонентов и физической сепарацией в потоках нераствори
мых минералов. «Именно такого рода связи объединяют все разнообразие гумид- 
ных отложений в единое семейство, делают их внутренне связанной, естествен
ной ассоциацией, отличной ... от семейства ледового, аридного и эффузивно-оса
дочного» [Страхов, 1962, т. 2, с. 377].

Высокоглиноземистая серия, характеризующаяся преобладанием в оксидах 
К над Na, формируется, вероятно, в этих условиях. Действительно, Na извлека
ется из силикатов и остается в растворе на всех этапах, тогда как К захороняется 
в осадках в составе преобладающего глинистого минерала -  гидрослюды (иллит). 
Кажется принципиально важным то, что представленные данные по исходным 
породам высокоглиноземистых метаморфических серий обнаруживают сходство 
не только с отдельными породами, но и с закономерными ассоциациями отложе
ний, формирующихся в гумидных климатических параметрах. Естественно пред
полагать, что параметры накопления исходных осадков этих высокоглиноземис
тых метаседиментогенных пород были подобны гумидным.

Ферро-магнезиальная серия объединяет железистый и магнезиальный ти
пы осадочных ассоциаций.

Железистый тип, наблюдаемые ассоциации. Выделен по характерному конеч
ному члену этого ряда, включающему кварц-железистые породы (полосчатая же
лезорудная формация), и широко распространен на щитах. В качестве наиболее яр
ких примеров можно рассмотреть ассоциацию седиментогенных пород в зеленока
менных поясах архея Канады и в серии Льюизиан докембрийского основания Шот
ландии. Зелено каменные пояса -  линейные структуры, первоначально сложенные 
базальтоидами, граувакками и связанными с ними глинистыми сланцами, конгло
мератами и железистыми породами. Метаморфизм местами не превышает фации 
зеленых сланцев, но на обширных участках породы превращены в кристалличес
кие сланцы амфиболитовой, иногда -  гранулитовой фации. В серии Йеллоунайф, 
Канада, нормативный минеральный состав главных типов осадочных пород -  гра- 
увакк (см. табл. 1.3.2, анализ 4) и глинистых сланцев (центральная часть диаграм
мы) -  характеризуется высоким содержанием полевого шпата (20-30% мае.) и хло
рита (10-25%) с низкой железистостыо f  = FeO/(MgO+FeO) = 0.46-0.51, последний 
в среднем соответствует рипидолиту, свойственному вулканогенным породам. Его 
формула рассчитывается в следующем виде [Розен, Аббясов, 2003]:
(^§2.51^е"+1 49)4'0*(Fe3+0 ggAl, 12)2.0*(^1.25^12.29)4.0*Ою(ОН)8-

Содержание глинистого компонента не превышает 50%. Эти терригенные 
породы составляют единую группу в центре диаграммы, особняком располага
ются хемогенные кварциты (на диаграмме слева) и связанные с ними железистые 
породы (справа).

Компактную группу преимущественно терригенных, песчано-глинистых осад
ков, с примесью карбонатного материала, образуют в центре диаграммы породы ар
хейского комплекса Льюизиан в Шотландии (возраст более 2.6 млрд. лет). Они 
представлены: 1) гранатовыми гнейсами, возникшими при метаморфизме полимик- 
товых полевошпатовых песчаников (см. табл. 1.3.2, анализ 5); 2) преобладающими 
в разрезе пироксен-плагиоклазовыми кристаллическими сланцами, образованными 
преимущественно по базальтоидам и андезитам, с прослоями доломитовых и каль-



цитовых мраморов, а также иногда кварц-магнетитовых пород [Андерсон, 1968]; 3) 
гранат-диопсидовыми кристаллическими сланцами и кальцифирами, возникшими 
по карбонатно-глинистым отложениям [Barooah, 1976], в которых, вероятно, прису
тствовал высокоглиноземистый компонент (нормативный каолинит, анализ 6).

Литогенетическая интерпертация. Устанавливается характерная ассоциа
ция вулканитов с терригенными, существенно песчаными породами невысокой 
степени зрелости, а также с хемогенными отложениями. В бассейн осадконакоп- 
ления поступали полевые шпаты, высокомагнезиальные хлориты, связанные, 
возможно, с вулканитами. Накопление в песчаниках значительного количества 
свободного кварца, появление каолинита в глинистой фракции и вынос Са, ще
лочных металлов и, вероятно, Mg могли осуществляться лишь при высокой 
влажности в области источников терригенного материла. В целом, метаморфи
ческие породы железистого типа ферромагнезиальной метаседиментогенной се
рий возникли за счет ассоциаций вулканитов, терригенных и хемогенных пород. 
По своим характерным особенностям эта ассоциация может быть отнесена к вул
каногенно-осадочной ассоциации, накапливавшейся в гумидных климатических 
параметрах с преобладающим основным; вулканизмом и седиментацией в откры
тых морских бассейнах.

Магнезиальный тип, наблюдаемые ассоциации. Выделяется по характерным 
конечным членам, которые называют, например, «ультрамафическими парасланца
ми» [Marston, 1978]. В комплексе древних гнейсов, подстилающем слабометамор- 
физованные отложения серии Свазиленд юга Африки, наблюдается ассоциация та
ких первично-осадочных пород [Hunter, 1974], как гранат-биотитовые гнейсы, пла
гиоклаз-диопсид-кварцевые гранулиты, тремолитовые и магнетитовые сланцы. 
Метаморфизм их проходил в условиях амфиболитовой фации и сопровождался 
внедрением тоналитов. Предполагается, что осадки накапливались в ограничен
ных бассейнах на базальтоидно-гипербазитовом основании и сопровождались ба- 
зальтоидным и коматиитовым вулканизмом. На диаграмме породы образуют два 
ряда. Ряд 1 -  полимиктовый песчаник (анализ 7) -  известковая глина -  железистые 
отложения; глина содержит высокомагнезиальный хлорит (f = 0.26) состава кли- 
нохлор-пеннина: (Mg3.16Fe2+0 84)4o‘(Fe3+029Al171)2.o,(Al,.25Si2.75)4.o,Oio(0H)8- РяД 2 -  
песчаник -  серпентинитовая граувакка с примесью гетита и карбоната (анализ 8). 
Очевидно, что эта ассоциация удовлетворительно соответствует предполагаемой 
геологической модели заполнения бассейна. В ассоциации с мафитами, ультрама- 
фитами и железистыми отложениями оказываются специфические граувакки и бо
лее зрелые песчано-глинистые отложения.

Другим примером магнезиального типа ферромагнезиальных серий могут 
служить отложения Джонс-Крик, образующие слои в шовной синклинали, дли
ной более 250 км, в восточной части блока Йилгарн в Австралии [Marston, 1978]. 
Это преимущественно конгломераты и гравелиты, метаморфизованные в амфи
болитовой фации, среди которых выделяются метааркозы (анализ 10) и метако
нгломераты с гранитной галькой в аркозовом матриксе (образовавшиеся за счет 
размыва подстилающих адамеллитов блока Йилгарн). Присутствуют метаконгло
мераты с гранитными обломками в матриксе состава амфиболита, первично-об
ломочные (гравелитовые и песчаные) метаморфические сланцы. Они варьируют



по составу от мафического метааркоза (анализ 9), соответствующего карбонатно
му песчанику, до первично-туфогенных параамфиболитов и далее -  до обломоч
ных ультрамафических сланцев. Последние по исходному составу оказываются 
серпентинитовыми граувакками с гетитом (анализ 11) и образовались, как пола
гают [Marston, 1978] за счет размыва базальтоидов и ультрамафитов, залегающих 
внутри этой шовной синклинали.

Литогенетическая интерпертация. Рассмотренная ассоциация терригенных 
пород с хемогенными и вулканическими близка к описанной выше (железистый 
тип). Вместе с тем, появление седиментогенных (обломочных) мафитов и ультра
мафитов отражает специфические условия образования, придает данной ассоци
ации существенную специфику и позволяет выделить самостоятельный магнези
альный тип внутри ферромагнезиальной серии метаморфических пород.

Образование серпентинитовых кластолитов, нередко встречающихся в раз
резах складчатых областей [Lokwood, 1971], связано с обрушением ультрамафи- 
ческого ложа (низов океанической коры) при начале тектонического скучивания 
на фронте шарьируемой пластины. Такие отложения широко распространены в 
пределах дна океана, они получили название эдафогенных [Мурдмаа, 1968; Ли
сицын, 1978] и обычно относятся к олистостромовым комплексам [Книппер, 
1975; Соколов, 1975].

Особенностью этих отложений является незначительное химическое измене
ние обломков пород, поступающих из коренных источников. В процессе осадко- 
накопления достаточно быстрое поступление этих обломков сочетается с относи
тельно медленным, но постоянно-действующим, «фоновым» процессом накопле
ния тонкозернистых пелитовых отложений или карбонатных (обычно кальцито- 
вых) илов. Подобные по химизму (но без ультрамафических осадков), сущест
венно смешанные осадки возникают в моренных отложениях и в других геологи
ческих ситуациях, когда происходит смешение резко различных по источнику 
компонентов и интенсивности их переноса.

К этому типу отложений справедливо отнести термин «микстит» [Леонов,
1975]. Отсутствие смешанных карбонатно-глинистых отложений и существенно 
кварцевых аренитов указывает на интенсивный водный перенос низкозрелого, в 
основном вулканического материала, когда образуются турбидиты подножья кон
тинентального склона, эдафогенные осадки и др. Здесь климатические условия 
не играют определяющей роли, и, по-видимому, в дальнейшем такие обстановки 
осадконакопления можно назвать в рабочем порядке микститовым литогенезом 
(литогенез смешения), а породы в целом -  микститами.

Заканчивая рассмотрение ферромагнезиальной серии метаморфических по
род, необходимо остановиться на соотношениях оксидов К и Na. В существенно 
глинистых осадках здесь преобладает К, поступающий с гидрослюдой (иллитом), 
а в более грубозернистых -  обычно превалирует Na, носителями которого явля
ются обломки полевых шпатов и амфиболов магматических пород, фрагменты 
вулканического стекла и пепловый материал.

Известковая метаморфическая серия, наблюдаемые ассоциации. Серия от
личается широким распространением метакарбонатных пород (кальцифиров) и 
их известково-силикатных-разновидностей, а последние, в свою очередь, харак



теризуются относительно повышенным содержанием Са, о чем сказано выше, 
при описании метакарбонатных пород.

Породы серии Гренвилл в основании докембрийского разреза одноименной 
провинции Канады [Уилсон, 1968] представлены широким, почти непрерывным 
спектром седиментогенных кристаллических сланцев -  от гранат-пироксеновых 
(глиноземистых) гнейсов до параамфиболитов и известково-силикатных (плаги- 
оклазово-диопсидовых) пород и далее -  до кальцифиров и мраморов с оливином 
и клинопироксеном, которые в целом относятся к амфиболитовой фации метамор
физма [Van de Kamp, 1968]. Присутствуют прослои ангидрита и глиптоморфозы 
ангидрита по каменной соли [Уилсон, 1968; Engel, Engel, 1953]. Во всех типах се- 
диментогенных пород присутствует скаполит, являющийся концентратором ре
ликтов летучих компонентов, оставшихся от исходных осадков, в том числе С1 (до 
1.3% мае. в породе) и S (до 0.6 вес.% в породе). Наряду с первично-осадочными 
породами, здесь устанавливаются также метаморфизованные базальтоиды.

Расчет вероятного исходного состава осадков показывает, что это были глав
ным образом песчаные глины, карбонатные глины с галитом и гипсом, доломи
тово-известковые мергели с галитом (анализ 12), известняки и доломиты. Во всех 
породах серии присутствует магнезиальный хлорит (Т =0.46) состава рипидолита 
(Mg2.57Fe'+, 43)40.(Fe3+0g9Ali 17)2.о-(А112sSi2.75)4.o-0|o(OH)8.

В данных условиях это мог быть аутигенный хлорит, формирующийся обыч
но в смешанных карбонатно-глинистых породах осолоняющихся бассейнов (об
зор в [Розен, 1976]).

Сходная ассоциация обнаруживается в комплексе Усимаа допротерозойского 
основания Финляндии, относящемся к гранулитовой фации метаморфизма: ба
зальтоиды и лавы среднего состава здесь ассоциировались с карбонатными и тер- 
ригенными отложениями. Среди распространенных в этом разрезе седименто- 
генных пород ортопироксеновый лейкократовый гнейс (гранулит -  «метааркоз» 
[Parras, 1958]) соответствует аркозовому песчанику; гранат-кордиеритовый гли
ноземистый гнейс («лютогенит», метапелит), вместе с пироксеновым гнейсом, 
соответствуют полимиктовым глинам (левая часть диаграммы), скаполит-диоп- 
сидовый амфиболит с кальцитом и доломитом (кальцифир) отвечает мергелю 
(анализ 13), а кальцифиры -  доломитам и известнякам с разной примесыо скапо
лита и других алюмосиликатов (правая часть диаграммы). Эти отложения обра
зуют непрерывный по химизму ряд. Повсеместно, как и в серии Гренвилл, веро
ятно, присутствовал хлорит умеренной магнезиальности типа рипидолита, кото
рый обычно формируется достаточно широко в таких отложениях при диагенезе.

Литогенетическая интерпертация. Определяющей чертой этих двух серий 
первично-осадочных пород является то, то они сложены карбонатно-глинистыми 
смешанными отложениями, переходящими в собственно карбонатные отложе
ния. Песчаные породы развиты меньше, кварцевые арениты отсутствуют вооб
ще. По-видимому, в области размыва преобладали породы кислого состава, свой
ственные континентальной земной коре.

Повсеместное развитие базальтоидных лав (ортоамфиболитов) в этих струк
турах, вероятно, следует связывать с деструкцией коры при рифтогенезе во вре
мя формирования рассматриваемых бассейнов. Выветривание в области сноса



было достаточно глубоким, но в сфере седиментации не происходило отчетливо
го отделения растворимых компонентов (Са, Mg и др.). Эти признаки как будто 
указывают на аридный тип литогенеза, что согласуется с вероятным присутстви
ем эвапоритов среди исходных пород.

Действительно, в условиях аридного литогенеза периодическое, но недос
таточное для полного выноса растворенных катионов увлажнение вызывает 
«вовлечение в седиментацию не только обломочных и трудно растворимых 
компонентов, но также и легко и весьма легко растворимых солей» [Страхов, 
1962, т. 3, с. 3]. Увеличивается полнота осаждения мобилизованного материала. 
Характерными признаками здесь оказываются: 1) полимиктовый, нередко ли- 
титовый состав песчаников; 2) преобладание магнезиальных силикатов, таких, 
как монтмориллонит, хлорит и высокомагнезиальные сепиолит и палыгорскит, 
среди глинистых минералов, а каолинит отсутствует; 3) высокая карбонатность 
всех терригенных пород, где содержание карбоната достигает 15-20 % мае.; 4) 
присутствие гипса, а также характерных примесей флюорита, барита, целести
на; 5) преобладание доломита в карбонатных отложениях. Перечисленным 
признакам фанерозойского аридного литогенеза отчетливо соответствуют зако
номерности в ассоциациях пород и рассчитанные исходные минеральные сос
тавы, присущие описанным выше примерам известковых метаморфических се
рий раннего докембрия.

Целесообразно отметить соотношения оксидов К и Na. Как и в двух преды
дущих сериях, К поступает в осадок вместе с гидрослюдами, Na -  с обломками 
полевых шпатов и вулканитов, но в данных условиях N a поступает в осадок до
полнительно в составе слоистых силикатов (смешанно-слойного типа) и в виде 
солей. Поэтому в известковых сериях среди оксидов щелочных металлов К мо
жет преобладать над Na, однако наблюдаются и обратные соотношения.

Седиментационные палеобассейны и метаморфические провинции. Из 
изложенного материала, как и из других данных [Розен, 1981а, б, в], следует, что 
среди седиментогенных пород раннего докембрия выделяются серии седименто- 
генных метаморфических пород как естественные ассоциации генетически свя
занных первично-осадочных отложений. Сопоставление этих серий с естествен
ными рядами неметаморфизованных отложений, относящихся к определенным 
типам литогенеза, показывает, что в глубоком докембрии существовали ассоциа
ции осадков, похожие по минеральному составу и набору пород на фанерозойс- 
кие, которые сформировались в условиях гумидного, аридного и микститового (в 
том числе обвально-оползневого, эдафогенного, турбидитового, вулканогенно
осадочного) литогенеза.

Поскольку в пространстве метаморфическая серия соответствует определен
ной метаморфической провинции, открывается возможность придать последней 
конкретное палеогеологическое содержание. Седиментогенные метаморфичес
кие провинции оказываются определенным этапом эволюции бассейнов осадко- 
накопления. Выделяя бассейны седиментации и сменяющие их во времени бас
сейны породообразования, можно принять, что метаморфическая провинция в 
указанном понимании возникает на месте бассейна породообразования в постме
таморфическую эпоху. Подобный палеогеологический подход позволит поста



вить вопрос о составе областей сноса в раннем докембрии. Однако конкретные 
данные по составу пород и условиям размыва в областях сноса могут быть полу
чены, по-видимому, только в результате изучения реальных бассейнов. Напри
мер, сделанный выше анализ древнейшей седиментогенной метаморфической 
провинции на юге Африки прямо подтверждает общегеологические соображения 
о базитовом составе области сноса.

Палеогеологические реконструкции древних бассейнов с помощью пред
ложенного выделения серий седиментогениых пород могут представить осо
бый интерес для выявления эволюции в условиях породообразования на пове
рхности Земли. Изложенные данные позволяют полагать, что выветривание ис
ходных пород, перенос и отложение терригенного и хемогенного материала при 
формировании докембрийских толщ проходили в субаквальных и субаэраль- 
ных условиях, подобных хорошо изученным условиям более поздних эпох. 
Вместе с тем должно быть вполне очевидно, что подобие не является тождест
вом. Выявление аридных эвапоритовых ассоциаций не означает перенесения 
современных климатических параметров на ранний докембрий. Появление та
ких пород и их ассоциаций обусловлено лишь интенсивностью испарения (точ
нее, влажностью воздуха и формой бассейна) и может наблюдаться также, нап
ример, в полярных областях [Blatt et al., 1974]. Следует подчеркнуть, что подо
бие в условиях окисления наступает при таких концентрациях свободного кис
лорода, которые в обычном понимании трудно сопоставить с современными. 
Например, для полного окисления Fe на поверхности Земли оказывается доста
точной величина парциального давления кислорода примерно 10~15 ат (Мель
ник, 1973]. Примерно такие же его концентрации могли обеспечить соответ
ствующий современному изотопный состав углерода и кислорода карбонатов 
раннего докембрия [Schidlowski et al., 1975 ]. Это более чем на десять порядков 
ниже современного давления кислорода в атмосфере. Поэтому, если говорить 
об эволюции осадконакопления, представляется логичным начинать с установ
ления совпадений и различий в наблюдаемых горных породах и их ассоциаци
ях. Совпадение в данном случае не означает тождества. Его можно использо
вать при интерпретации условий осадконакопления метаседиментогенных по
род раннего докембрия в качестве полезного рабочего инструмента, учитывая, 
что это требует специального обоснования в связи с возможной эволюцией ге
ологических процессов в истории Земли. В то же время, анализ причин выяв
ляемых при этом различий должен привести к пониманию, является ли данное 
отклонение случайностью, вызванной недостаточным изучением древних объ
ектов, или же оно действительно отражает специфику условий седиментации. 
Во всяком случае, изложенная выше интерпретация петрохимических данных 
по метаморфическим сериям седиментогениых пород раннего докембрия поз
воляет представить удовлетворительное объяснение процессов их формирова
ния в рамках известных актуалистических моделей. Очевидно, что это не мо
жет служить доказательством тождества условий литогенеза в фанерозое и до
кембрии, а лишь открывает путь к дальнейшим исследованиям на основе сери
ального подхода к совокупностям -  естественным ассоциациям -  метаморфи
ческих седиментогениых пород.



Серии осадочных пород фанерозоя

Сопоставление неметаморфизованных отложений с седиментогенными мета
морфическими сериями представляет особый интерес для правильной интерпре
тации генезиса последних, поскольку позволяет идти «от известного -  к неизвест
ному» (от наблюдений -  к гипотезе). Такой путь позволяет ввести необходимые 
ограничения (сократить число степеней свободы) при генетической интерпрета
ции петрохимии метаморфитов и выделить те признаки первичных пород, кото
рые наиболее полно отражают дометаморфические процессы -  с одной стороны, 
а с другой -  проявлены повсеместно и сохраняются при последующих преобразо- 
ваниях.Такой подход наиболее полно отражает признаки исходных отложений, а 
именно, макротекстуру (смена слоистых пород в пространстве) и валовый хими
ческий состав, определяющий распределение петрогенных химических элемен
тов. Сохранность этих признаков может варьировать от полной, в зонах изохими- 
ческого регионального метаморфизма, и частичной, -  в зонах низкотемператур
ных преобразований, до реликтовой -  в зонах глубинного аллохимического мета
морфизма, сопровождаемого, например, автохтонным гранитообразованием. В 
данной работе рассматриваются ситуации полной сохранности химического сос
тава (за исключением летучих) в условиях регионального метаморфизма. Вопрос 
о реконструкции аллохимически-измененных пород пока не поддается удовлетво
рительному решению. Использование сочетания главных признаков (макротекс
тура и химизм), по существу, должно приводить к установлению естественных за
кономерных ассоциаций кристаллических пород как в пространстве, так и во вре
мени (относительном -  по стратиграфической вертикали). При восстановлении 
облика исходных отложений в первую очередь надо обратиться к анализу вещест
венного состава отложений, а уж затем -  к анализу последовательности их накоп
ления. Ниже рассматривается вещественный (минералого-петрохимический) ас
пект изучения некоторых осадочных пород, которые могли превратиться в мета
морфические производные. Минеральный состав таких вероятных производных 
рассчитан (CIPW-нормы) и может служить в дальнейшем для выявления серий со
ответствующих седиментогенных метаморфических пород.

Чистые породы (песчаники-арениты, аргиллиты-пелиты, карбонаты) в при
роде достаточно редки, например глинистые породы (аргиллиты) всегда содер
жат примесь обломков и в подавляющем большинстве являются смесью с алев
ритом (английский термин «mud»), то же касается песчаных отложений, обычно 
смешанных с глинистым материалом (вакки), и карбонатных отложений. Поэто
му при петрохимическом исследовании использование даже многочисленных 
анализов по единичным типам пород дает уязвимое (мало достоверное) решение, 
так как в генетически совершенно разных ансамблях нередко присутствуют аб
солютно сходные типы пород, как, например, иллитовые глины. В основе данно
го палеогеологического исследования, базирующегося на петрохимических дан
ных, лежат эмпирически обоснованные представления о генетически связанных 
сериях горных пород. По аналогии, для магматических ансамблей это могут 
быть, например, типичные серии фракционной кристаллизации и парциального 
плавления, приводящие к появлению петрографически одинаковых гранитоидов.



В классификации осадочных пород петрохимические параметры не исполь
зуются вообще, за исключением отдельных случаев хемогенных отложений, та
ких, как сульфаты, соли и др. Генетические особенности химизма осадочных по
род в целом никогда не рассматривались, а имеющиеся сведения о химизме 
обычных типов отложений дают весьма обобщенные представления (средний 
песчаник, средний аркоз, средний глинистый осадок и т. п.) и не пригодны для ре
шения вопросов происхождения пород, так как связь химизма и происхождения 
осадочных пород в большинстве конкретных случаев не изучена.

Приводимые ниже данные характеризуют наиболее яркие по своим петрохи- 
мическим особенностям серии осадочных отложений, сформировавшихся в рез
ко различных обстановках. Это гумидные отложения, образовавшиеся при раз
мыве каолиновых кор выветривания, и аридные отложения осолоняющегося бас
сейна. Оба типа накапливались при сравнительно малом засорении осадков не- 
выветрелым обломочным материалом, что, по-видимому, было обусловлено нез
начительной активностью тектонических движений в области размыва. Также 
рассмотрены отложения, образовавшиеся в области наиболее интенсивного тек- 
тогенеза, которые в целом непосредственно отражают состав пород размываемой 
области, а климатический фактор и химическое выветривание практически не 
проявлены. Это олистостромовые отложения (микститы) (название использовано 
по [Леонов, 1975]), отмечающие начало тектонического скучивания и шарьиро- 
вания в условиях закрытия океана или надвигания орогена на форлданд.

В чистом виде, как представлено на рассмотренных ниже примерах, эти три 
естественных ассоциации (серии) встречаются сравнительно редко. В природе 
каждая из них может образовать непрерывный, постепенный переход -  через раз
личные смешанные осадки -  к другим отложениям, в которых процессы вывет
ривания и осадконакопления выражены не столь раздельно, или переход к вулка
ногенно-осадочным толщам, когда к осадкам непосредственно примешивается 
вулканический материал. В таких случаях выделение петрохимических серий по
может обнаружить гетерогенные источники смешанного в осадке материала, что 
важно при исследовании метаседиментогенных пород раннего докембрия.

Гумидные отложения, накапливающиеся при размыве кор химического 
выветривания. Химический состав конечных членов в естественном ряду пород 
гумидного литогенеза приведен для верхнемеловой-палеоценовой кремнисто-ге- 
тит-каолинитовой ассоциации [Цеховский, 1973]. Эти отложения, так же как и яв
ляющиеся их источниками коры выветривания и ископаемые почвы, формирова
лись на суше в условиях пассивного тектонического режима при субтропическом 
либо тропическом переменно-влажном климате. Пенепленизированные водораз
делы были покрыты мощным чехлом глинистых кор выветривания. В результате 
их размыва формировались аллювиальные, пролювиальные и другие отложения, 
мощностью в первые сотни метров. Они представлены кварцевыми песками и 
алевритами, каолинитовыми глинами с различным содержанием гетита, образу
ющего также самостоятельные скопления, и редкими карбонатными породами 
кальцитового состава. Химизм отложений этой естественной серии весьма харак
терен. В нем высокая глиноземистость и железистость сочетаются с чрезвычай
но низкими содержаниями MgO, CaO, N a ,0  и К20 , а коэффициент железистости



весьма высок, f  =  Fe/(Fe+Mg) = 0.7-0.9 (табл. 1.3.3). При невысоких обычно со
держаниях щелочных металлов, оксид калия резко преобладает над оксидом нат
рия.

Минеральный состав метаморфических производных, рассчитанный по сис
теме CIPW [Rollinson, 1994] с учетом стехиометрического удаления летучих, 
примерно соответствует гранулитовой фации умеренных давлений. В этих пара
метрах глубинности толща могла бы представлять ассоциацию силлиманит-пла- 
гиоклаз-двупироксеновых гнейсов и кристаллосланцев с прослоями кальцито- 
вых мраморов и магнетитовых железных руд.

Аридные отложения осолоняющегося бассейна. Для получения характе
ристики этой естественной петрохимической серии была отобрана группа образ
цов на опорных разрезах. Усредненные данные анализов по главным типам по
род приведены в таблице 1.3.3, а геологическая обстановка была рассмотрена вы
ше в разделе, посвященном эвапоритам. Эти осадки характеризуются высокой 
кальциевостыо и пониженной глиноземистостью и железистостыо, содержания 
щелочей достаточно высокие, причем среди щелочных металлов обычно преоб
ладает оксид натрия. При вычислении минерального состава метаморфических 
производных гранулитовой фации по системе CIPW было сделано допущение о 
формировании сульфат-скаполита состава миццонита, нередко наблюдаемого в 
породах этой фации. Соответствующие метаморфические породы должны быть 
представлены гаммой карбонат-содержащих клинопироксен-плагиоклазовых, 
иногда с оливином, кристаллосланцев с прослоями мраморов и, возможно, ан
гидритов, устойчивость которых установлена в РТ-параметрах для всей земной 
коры [Orville, 1975], также как и присутствие их в метаморфических седименто- 
генных комплексах [Engel, Engel, 1953]. Изученная естественная серия принад
лежит осолонившемуся пресноводному бассейну, поэтому карбонаты здесь 
представлены кальцитом. В случае питания морской водой при прочих равных 
условиях преобладающим карбонатным компонентом был бы доломит. Метамор
фические производные были бы более магнезиальными за счет образования со
ответствующих силикатов и не содержали бы избыточных кальцитовых фаз.

Олистостромовые отложения (микститы). В рассматриваемом примере 
меловых отложений Севаио-Акеринской зоны Малого Кавказа образование этих 
отложений представляется в виде накопления разнообразных продуктов обруше
ния пород перед фронтальной частью перемещающейся пластины -  шарьяжа 
[Книппер, 1975; Леонов, 1975; Соколов, 1975; Розен и др., 1981 и др. ]. Возника
ет ассоциация продуктов обрушения пластины, сложенной нередко обломками 
пород офиолитовой ассоциации (океанической коры), и фоновых и/или предкол- 
лизионных осадков данного бассейна -  известняков, полимиктовых терригенных 
пород и др.

В основании изученного разреза залегает флишоидная толща альб-сеноманс- 
кого возраста, состоящая из тонкого переслаивания терригенных пород и мерге
лей, имеющих полимиктовый состав обломочных компонентов (андезиты, рио
литы граниты, кварц, полевые шпаты), а глинистые компоненты содержат гид
рослюду. В верхней части этого разреза (мощностью в несколько сотен метров) 
постепенно меняются состав обломков и строение толщи, и она переходит в



олистостромовый комплекс (сеноман -  ранний коньяк). Он представлен главным 
образом алевролитами и аргиллитами, в меньшей мере -  песчаниками и конгло
мератами, образующими прослои в десятки и сотни метров мощностью, а также 
линзами известняков, и содержит олистолиты гипербазитов, базальтов, яшм и из
вестняков юры. Среди терригенных обломочных отложений преобладают офио- 
литокластовые (ассоциация базальтов, яшм, известняков) и полимиктовые отло
жения, частично наследующие состав обломков подстилающей флишоидной тол
щи, а также гипербазиткластовые, преимущественно состоящие из обломков сер
пентинита. Аргиллиты и глинистая фракция обломочных пород состоят почти 
целиком из хлорита, смешанно-слойных высокомагнезиальных фаз и серпенти
на. Они возникли почти полностью за счет дезинтеграции и подводного разложе
ния серпентинитов [Розен и др., 1981]. Состав известняков и присутствующие в 
них органические остатки указывают на нормальную соленость и не очень боль
шую глубину морского бассейна в это время.

Представительные химические составы некоторых наиболее распространен
ных типов пород представлены в таблице 1.3.3. Это относительно высокомагне
зиальная, железистая серия с повышенной известковистостыо в карбонатных 
разновидностях, с умеренной глиноземистостыо и щелочностью, при отчетливом 
преобладании оксида натрия в составе щелочных металлов. Метаморфические 
производные, минеральный состав которых рассчитан по системе CIPW, будут 
представлены непрерывной серией от силикатных до карбонатных пород. В ней 
преобладают двупироксен-плагиоклазовые гнейсы, присутствуют кристаллос- 
ланцы и кальцифиры.

Осадочные петрохимические серии в условиях метаморфизма: тенден
ции вариаций вероятных минеральных составов, рассчитанных по системе 
CIPW. Приведенные данные позволяют утверждать, что рассмотренные естест
венные ряды собственно осадочных пород различных обстановок формирования 
достаточно отчетливо различаются как по своим петрохимическим вариациям, 
так и по вероятному минеральному составу метаморфических производных. Тен
денции вариаций этих минеральных составов для условий гранулитовой фации 
умеренных давлений обнаруживают отчетливое разделение полей фигуративных 
точек каждой из рассмотренных петрохимических серий осадочных отложений 
(рис. 1.3.2). Диагностическое значение диаграммы состоит в том, что породы с 
относительным избытком глинозема над кальцием, железом и магнием, т.е. 
собственно высокоглиноземистые породы, располагаются правее линии плагиок- 
лаз-ортопироксеп в поле нормативио-силлиманитовых ассоциаций. С другой сто
роны, породы известковых серий, обладающие избытком кальция, отчетливо 
обособляются в нормативно-кальцитовом поле. При превышении в породе диоп- 
сидового соотношения 1 Са: 1 (Mg, Fe) в формуле диопсида Ca(Mg, Fe) Si20 6 по 
системе CIPW рассчитывается нормативный волластонит, а в рассматриваемом 
случае, при дефиците кремнезема -  кальцит. Центральная часть диаграммы (по
ле диопсид-ортопироксен-плагиоклаз ) охватывает как пара-, так и ортометамор- 
фиты. Очевидно, что нанесение единичного анализа на подобную диаграмму не 
дает осмысленного результата, тогда как петрохимические серии обнаруживают 
вполне очевидные тенденции распределения фигуративных точек.



Таблица 1.3.3
Представительные анализы осадочных пород в некоторых естественных 

сериях (%мас.) и их CIPW-нормативный минеральный состав

Гумндные отложения, мел. Восточный Казахстан [Цеховский, 1973]

Кварцевый
песок

Алеврито
вая глина Глина

Кремнисто
карбонатная

порода

Глина
железистая

Гетнтовая
порода

1 | 2 3 4 5 6 7

CIPW-нормативный минеральный состав
Кварц 69.4 58.46 23.36 25.08 0.18 15.91 —

Ортоклаз 8.75 8.36 15.51 7.13 1.13 0.65 7.01

Плагиоклаз1) 7.51/0.3 8.13/0.7 6.09/0.8 4.46/0.8 5.31/0.0 25.39/0.6 19.69/0.5

Силлиманит 6.11 20.89 36.48 50.25 — 16.38 5.2
КлинопироксенЧ — — — — 1.02/ 1.0 — —

Ортопироксен Ч 8.23/0.7 4.16/0.7 18.56/0.8 13.08/0.9 — 43.67/0.8 27.60/0.9

Оливин1) — — — — — — —
Магнетит — — — — — — 40.5

Кальцит — — — — 92.33 — —
Скаполит21 — — — — — — —
Ангидрит — — — — — — —

Химический состав
SiO, 82.2 72.86 52.75 48.53 4.97 49.11 26.83

TiO , 0.55 0.85 0.94 0.67 — 0.94 0.68

АЬОз 6.84 14.39 24.9 29.48 0.92 14.26 8.53

F e ,0 3 1.51 1.51 8.9 6.39 0.17 18.91 53.23

FeO 1.83 0.14 0.01 0.14 0.07 0.01

MnO 0.03 0.01 0.01 0.03 0.05 0.28 0.14

MgO 0.75 0.46 0.81 0.16 2.53 0.57

CaO 0.3 0.78 0.77 0.56 51.05 1.61 1.48

N a ,0 0.7 0.45 0,18 0.14 0.64 1.42 1.18

K20 1.5 1.3 2.35 1.02 0.14 0.07 1.04

p 2o 5 0.12 — 0.01 0.64 0.01 0.01 0.44

H20 + 1.44 5.08 7.91 9.98 1.32 4.22 5.66

H20 - 0.36 1.74 0.9 2.53 1 7.17 1.2

co2 — — — 0.04 39.55 — —

so3 0.06 — — — — — —

C!

C — — — — — — —

Сумма 100.1 99.57 100.44 100.51 99.89 100.61 100.04

6iiо1 -0.03

n, кол.анал. 1 1 1 1 1 1 1



Таблица 1.3.3, продолжение

Аридные отложения, неоген, Фергана [Розен, 1982]

Глина
Терриген- 

ные породы Алевролит Песчаник Известняк
Глинистый

гипс

8 9 10 11 12 13

CIPW-иормативный минеральный состав
Кварц — 6.23 15.47 26.9 — —

Ортоклаз 14.72 3.12 9.2 9.47 2.97 6.76

Плагиоклаз11 24.78/0.5 55.33/0.8 12.65/0.5 9.34/0.0 7.83/0.0 13.37/0.0

Силлиманит — — — — — —
Клинопироксен1) 13.35/0.3 34.34/0.3 31.47/0.4 12.90/0.5 4.68/0.3 —
Ортопнроксен11 — — — — — —

Оливии1) 13.59/0.3 — — — 1.40/0.3 9.62/0.3

Магнетит — — — — — —
Кальцит 7.22 0.98 5.32 27.55 83.12 14.17

Скаполит21 26.34 — 26.24 12.2 — 6
Ангидрит (2.96) — 2.91 1.37 — 49.78

Химический состав

SiO, 41.11 43.26 49.27 46.83 9.7 16.56

T i0 2 0.57 0.38 0.43 0.29 0.14 0.24

a i2o 3 13.04 14.51 9.72 6.04 1.99 4.25

Fe20 3 2.7 2.38 1.74 0.54 0.2 1.1

FeO 2.1 1.85 1.2 0.6 1.08

MnO 0.08 0.09 0.09 0.04 0.12 0.03

MgO 5.08 3.21 2.76 1.05 0.98 2.92

CaO 10.67 12.47 12.86 18.78 44.77 24.17

Na20 2.64 1.98 1.94 1.54 0.78 1.55

K20 2.12 0.42 1.36 1.49 0.49 0.93

P20 5 0.1 0.51 0.08 0.02 0.06

h , o + 4.26 3.74 2.75 2.27 1.57 5.52

h 2o - 1.94 3.1 3.19 2.44 0.47 7.38

MОU

8.8 6.51 6.73 11.14 35.8 6.39

so3 4.62 7.71 5.14 6.34 1.48 29.33

Cl 1.06 0.7 0.5 — — —
c 0.43 — 0.08 0.06 0.11 0.15

Сумма 101.32 100.51 100.51 100.13 99.23 101.66

-0=C1 -0.46 -0.34 -0.23 — — —
n, кол.анал. 14 7 10 3 2 4



Таблица 1.3.3, окончание

Олистостромовые отложения, мел, Малый Кавказ [Розен и др.,1981]
Офиолито-
кластовый
песчаник

Полимнктовый
песчаник Аргиллит

Карбонатный
офиолитокластовый

песчаник Мергель

14 15 16 17 18

ClPW-нормативный минеральный состав
Кварц 14.13 9.57 14.36 9.56 4.28

Ортоклаз 5.17 6.63 7.03 0.7 7.68

Плагиоклаз1) 44.35/0.6 53.04/0.8 47.93/0.7 31.43/0.7 26.32/0.8

Силлиманит — 0.88 3.24 — —
Клинопироксен1' 8.50/0.4 — — 58.31/0.4 28.00/0.5

Ортопироксен1) 27.85/0.4 29.88/0.7 27.44/0.6 — —
Оливин1) — — — — —

Магнетит — — — — —

Кальцит — — — — 33.72

Скаполит2) — — — — —
Ангидрит — — — — —

Химический состав
S i0 2 55.25 48.63 53.77 46.23 32.48
T i0 2 0.77 1.09 1.08 0.4 0.48

А120 3 12.45 15.2 14.59 7.31 8.29
Fe2 0 3 3.48 5.48 6.07 2.15 1.4

FeO 3.99 6.46 4.35 4.42 2.87

MnO 0.16 0.04 0.07 0.28 0.12
MgO 6.55 2.71 3.28 4.66 1.86
CaO 5.75 6.04 4.4 16.19 25.3

Na20 2.94 2 21 2.14 1.32 0.96

K20 0.88 1 1.14 0.1 1.1

p 2o 5 0.18 0.17 0.17 0.04 0.23
H20 + 3.88 5.49 5.14 3.13 3.3
H20 - 1.07 1.69 1.53 0.43 0.72

co2 2.79 3.15 2.5 12.54 20.52
so3 0.06

Cl

c — — — — 0.55

Сумма 100.14 99.36 100.23 99.2 100,24

о — — — — —
n, кол.анал. 9 2 4 2 5

1) для плагиоклаза, числитель — %мас., знаменатель —  формульная доля анортита Ап/(АЬ+Ап); для 
клинопироксена, ортоиироксена, оливина, числитель —  мас.%, знаменатель —  коэффициент железистости, 
Fe/(Fe+Mg).
2) принят состав миццонита, 1 NaAISi30 8.2CaAl2Si2 0 8.l(CaS04 , С аС03) при соотношениннСаБОд и С аС 03, 
соответствующем формульным величинам С 0 3 и S 0 3 в анализе.
«— » не обнаружен



Фигуративные точки анализов н поля отложений:
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Рнс. 1.3.2. Диаграмма CIPW-иормативных минеральных составов метаморфических пород, кото
ры е могут возникнуть за счет осадочных отложений различных обстановок литогенеза

Расположение фигуративных точек рассмотренных естественных серий оса
дочных пород обнаруживает отчетливую дифференциацию трендов и полей, нес
мотря на некоторые перекрытия. Гумидная серия образует характерное неширо
кое поле в правой, глиноземистой, части диаграммы, и лишь один анализ-почти 
чистого известняка -  оказался в противоположном поле. Это отражает единство 
терригенных отложений, содержащих в различных количествах каолинитовый 
компонент, и определенную индивидуальность чисто кальцитовых карбонатов в 
этом ряду, что вообще характерно для гумидных отложений. Левую часть диаг
раммы (треугольник кальцит-клинопироксен-плагиоклаз) занимает аридный ряд 
осадочных пород. На диаграмме видно, что это почти непрерывный ряд от диоп- 
сид-плагиоклазовых бескарбонатных кристаллических сланцев, через кальцифи- 
ры, до почти чистых мраморов. Принципиально важно то, что поля, занятые эти
ми двумя сериями, совсем но перекрываются (если не считать вершины с каль
цитом, о чем говорилось выше). Между ними заметен существенный разрыв. Это 
означает, что есть реальная возможность разделять в метаморфических комплек
сах гумидные и аридные серии, хотя, конечно, надо при этом иметь в виду, что на 
диаграмму нанесены наиболее яркие, выразительные примеры серий.

Центральную часть (поле клинопироксен-ортопироксен-плагиоклаз) занима
ют смешанные отложения (микститы) олистостромового комплекса. Это естест
венно, так как большая часть терригенных пород этого комплекса тяготеет по 
составу к базитам. Однако характерно, что здесь присутствуют высокоглинозе
мистые отложения -  это полимиктовый песчаник и аргиллит с гидрослюдой, со
держащие разнообразный обломочный материал, поступавший, очевидно, из об
ласти питания с достаточно глубоким выветриванием. Центральная, базитовая, 
часть поля занята, естественно, офиолитокластовыми песчаниками, а мергели



образуют постепенный переход в область карбонатных отложений. Известняки, 
присутствующие в изученном разрезе, попадают в крайний левый угол, близко к 
точке кальцита, как и известняки гумидной серии, и на диаграмме не показаны.

Очевидно, что центральное, базитовое поле такой диаграммы будут занимать 
либо микститовые отложения, либо смешанные ряды разного генезиса, которые 
могут выступать в одном метаморфическом комплексе в виде тесного сочетания. 
Например, нетрудно показать, что большая, нижняя часть разреза описанной вы
ше кейвской серии Кольского полуострова будет находиться только в правом нор- 
мативно-силлиманитовом поле диаграммы, тогда как появляющиеся вверху раз
реза доломиты расположатся в левой, нормативно-карбонатной ее части. Такое 
расположение будет графическим выражением смены во времени гумидного ли
тогенеза аридным. При этом выявится широкая гамма промежуточных кристал- 
лосланцев, фигуративные точки которых образуют как бы «мост» между двумя 
крайними полями, отражая смешанные карбонатно-терригенные осадки, или , 
возможно, переходные климатические условия. Разумеется, подобный анализ 
требует тщательного всестороннего и неформального подхода к имеющимся дан
ным по метаморфическим породам с учетом поливариантности (дискуссионнос- 
ти) получаемых решений.

Таким образом, выделенные среди метаседиментогенных пород петрохими- 
ческие серии -  высокоглиноземистая, ферромагнезиальная (магнезиальный тип) 
и известковая -  в общих чертах соответствуют фанерозойским отложениям, на
капливавшимся, соответственно, в условиях гумидного, микститового и аридно
го литогенеза. Железистый тип не нашел фанерозойских аналогов, возможно по
тому, что изученные его примеры включают отложения полосчатой железоруд
ной формации, которая была широко представлена в раннем докембрии, а в бо
лее поздних отложениях практически неизвестна

Осадочные петрохимические серии и стратиграфические секвенции фа- 
нерозоя: взаимодополняющие концепции. При современном бассейновом ана
лизе в качестве главных литостратиграфических единиц, слагающих осадочное 
выполнение фанерозойских бассейнов, принято рассматривать осадочные сек
венции (depositional sequences) -  крупные (обычно многие сотни метров) и отно
сительно непрерывные слоевые последовательности, разделенные субаэральны- 
ми несогласиями или коррелирующимися с ними согласными поверхностями 
[Sloss, 1963; 1988;Mitchum et al., 1977; Miall, 1997; и др.]. По латерали такие пос
ледовательности протягиваются на многие сотни, иногда тысячи километров, за
нимая обширные пространства в пределах платформенных бассейнов, смежных 
пассивных окраин и (или) передовых прогибов и складчатых поясов, обрамляю
щих кратонные области.

Общим свойством секвенций является их циклическое строение, отражаю
щее периодические изменения относительного уровня моря различного порядка 
(продолжительностью в миллионы, десятки и сотни миллионов лет). Поскольку 
изменения относительного уровня моря могут генерироваться климатическими 
изменениями, тектоническими движениями, а также саморегулирующимися оса
дочными процессами, или комбинацией этих факторов, то в вариациях минераль
ного состава осадочных секвенций (или их метаморфических производных) всег-



да будет отражена некоторая закономерная тенденция, позволяющая трактовать 
их в качестве петрохимических серий. Эта формальная взаимосвязь двух фунда
ментальных понятий может иметь ключевое значение для совершенствования 
методики реконструкции первичного состава метаморфических пород и выявле
ния их возможных неметаморфизованных аналогов в фанерозойских осадочных 
бассейнах. Рассмотренные выше частные примеры достаточно наглядно подтве
рждают сказанное.

То же самое проистекает и из более общих соображений. Всякий тектоничес
кий режим характеризуется специфической реакцией седиментационной систе
мы, проявляющейся в закономерном тренде изменения минерального состава 
вверх по разрезу. Режим погружения, в частности, характеризуется тремя различ
ными осадочными ассоциациями (Петтиджон и др., 1976). Самые древние осад
ки секвенции являются типично трансгрессивными, залегающими плащеобразно 
зрелыми кварцевыми песками («трансгрессивные пески»). Эти пески, следуя не
посредственно за эпизодом воздымания, продвигаются со временем от окраин 
кратона (микроконтинента) к его внутренним частям. Покровы трансгрессивных 
песков обычно перекрываются мощными карбонатно-эвапоритовыми последова
тельностями, являющимися ключевым признаком режима погружений (особен
но, если палеоширотное положение кратона тяготеет к низким тропическим ши
ротам; в других случаях может продолжаться накопление обломочных терркген- 
ных отложений). Карбонатно-эвапоритовые осадки обычно начинают накапли
ваться на рампе с нерасчлененным рельефом и проградируют вверх по склону, 
образуя обрамляющий бассейн шельф с перегибом в дистальной части. Третьей 
диагностичной осадочной ассоциацией режима погружения являются мощные 
клинообразные тела лититовых и полевошпатовых обломочных образований, 
сносимых с окраин кратона. Клинья обычно быстро сокращаются в мощности в 
направлении внутренних частей кратона, но могут разрозненно распространять
ся в течение коротких периодов регрессии. Эти обломочные образования предпо
ложительно происходят за счет проксимальных приподнятых краевых возвышен
ностей, которые изредка сохраняются. Платформенные регионы, захваченные 
поднятиями, могут иногда характеризоваться морской регрессией в течение мак
симума трансгрессии во внутренней части кратона.

Выводы. Комплексный анализ большого числа седиментогенных метаморфи
ческих ансамблей позволил дать определенное представление о разнообразии и ти
пизации бассейнов, в которых эти ансамбли сформировались. Использован прин
цип сериалыюсти, разработанный в магматической петрологии, согласно которому 
генезис петрографически одинаковых пород оказывается совершенно различным в 
зависимости от принадлежности к той или иной серии, выявляемой на основе ана
лиза естественной ассоциации горных пород. Выделены высокоглиноземистая, 
ферро-магнезиальная и известковая серии седиментогенных метаморфических по
род, рассмотрены их региональные примеры и дана литологическая трактовка про
толитов на основании MILITH-нормативных минеральных составов.

Генетическая трактовка пород в глубоко метаморфизованных комплексах 
часто дискуссионна, и нет полной уверенности, что все выделяемые седименто- 
генные ансамбли диагностированы достаточно адекватно. Для того, чтобы уста



новить, каковы же на самом деле могли быть седиментогенные бассейны, вошед
шие в состав метаморфических комплексов, применен принцип изучения «от из
вестного к неизвестному». Рассмотрены достаточно яркие примеры осадочных 
мезозойских и кайнозойских отложений разных обстановок: гумидных, аридных 
и олистостромовых (микститовых). Расчет CIPW-нормативного минерального 
состава их метаморфических эквивалентов позволяет представить облик глубоко 
метаморфизованных пород, представленных разнообразными гнейсами, крис
талле сланцами, кальцифирами и др., протолитами которых были бы осадки ука
занных обстановок литогенеза.

Полученные результаты открывают определенные возможности для палео
литологических интерпретаций (реконструкций) состава метаседиментогенных 
пород докембрия. Однако они не представляют всесторонней типизации осадоч
ных палеобассейнов раннего докембрия. Такая задача частично решается в сле
дующей главе, но в основном -  это задача будущих исследований.

1.4. Методика реконструкции литогенеза

Для метаморфизованных отложений восстановление осадочного процесса и 
фациальный анализ возможны лишь на основании петрохимических реконструк
ций, поскольку наблюдаемый минеральный состав отражает только равновесия в 
условиях метаморфизма. Принципиально важную информацию дают исследова
ния стабильных изотопов (О,С, S), однако они не позволяют выполнить развер
нутые палеофациальные реконструкции.

По существу исследования первичной литологии глубоко метаморфизован
ных осадочных отложений проводятся крайне редко. Имеющиеся сведения об 
осадках и обстановках седиментации в докембрии основываются на исследова
ниях в областях невысокого метаморфизма, например в зеленокаменных поясах, 
которые занимают сравнительно небольшую часть площади докембрийских об
разований. Однако даже в этих областях, когда метаморфизм одной, единой тол
щи оказывается зональным, от низких к высоким степеням, фациальные рекон
струкции осадконакопления оказываются затруднительными или даже невоз
можными.

Особенности химизма осадочных отложений и их использование 
для изучения седиментогенных метаморфических пород докембрия

Наиболее распространенным путем седиментологической интерпретации 
химизма метаморфических пород докембрия является поиск таких соотношений 
оксидов, которые позволяли бы проводить непосредственные реконструкции. 
Пример такой интерпретации для выделения петрографических типов осадоч
ных отложений приведен на рис. 1.4.1 А. Однако авторы нередко пытаются избе
жать выделения конкретных типов пород, переходя сразу к палеогеодинамичес- 
кие реконструкциям на основе распределения петрогенных окислов, как показа-



Рис. 1.4.1. Примеры диагностических диаграмм, основанных на соотношениях оксидов для обло
мочных пород

А. Диаграмма K^O/Na^O -  SiOo/Al-jOj для классификации песчаников [Pettijohn et al., 1972; Herron, 1988]. 
Б. Диаграмма SiO j/A ljO j -  (Fe^C^+MgO) для определения тектонической принадлежности обломочных 

пород [Bhatia, 1983]

но на рис. 1.4.1 .Б. В настоящее время с этими целями используется не менее двух 
десятков диаграмм, содержательное описание которых приведено в [Скляров, 
2001; Rollinson, 1994].

При составлении и использовании обычных диагностических диаграмм де
лается допущение о том, что можно избежать решения вопроса об основах клас
сификации и градациях осадочных пород, а параметры генезиса метаморфичес
ких пород получить непосредственно из пересчета химических анализов, опре
делив положение фигуративной точки данного анализа в «поле» тех или иных 
осадочных пород. Недостаточная достоверность результатов при таком подходе 
определяется разнообразием и неопределенностью минералогических трактовок



одного и того же термина различными авторами, что вполне обычно в осадочной 
петрографии. Например, граувакка -  это всякий песчаник, где преобладают об
ломки пород: базальты, кремни, известняки и т. п. [Граувакки, 1972], или-это су
щественно полевошпатовый песчаник со значительной долей железомагнезиаль
ных компонентов в виде «пелитоморфного матрикса» [Pettijohn et. al., 1972], или 
полевошпатовый песчаник с унимодальным распределением зернистости, т.е. 
когда нет резкой границы по размерам зерен между обломками и вмещающей 
массой [Huckenholz, 1963]. Поэтому на подобных диагностических диаграммах

песчаник, глинистый известняк,
21.8% сланец, 44.6% доломит, 17.8%

Рис. 1.4.2. Диаграмма в координатах кремнекислотность -  минеральный состав для главных типов 
осадочных пород [Розен, 1978]

Средние составы пород по [Pettijohn, 1975), распространенность по [Ронов и др., 19906]

«поля», оконтуренные по данным анализов различных авторов, не имеют необхо
димой петрографической определенности и, следовательно, не могут обеспечить 
получение желаемого результата с необходимой степенью точности.

Вместе с тем совершенно очевидно, что использование первичного (домета- 
морфического) минерального состава седиментогенной породы может предоста
вить конкретные решения главных вопросов осадконакопления. Естественными 
предпосылками такого суждения оказываются два положения: 1) главными типами 
пород, наиболее распространенными и определяющими строение стратисферы, яв
ляются песчаники, глины и известняки (доломиты) и 2) их состав можно выразить- 
для большинства реальных ситуаций -  с помощью набора главных минералов: 
кварца, полевого шпата, глинистых минералов (включая хлориты), кальцита и до
ломита. Такая петрохимико-минеральная система показана на рис.1.4.2, для сос
тавления которого использован большой массив наблюдаемых (модальных) соста
вов осадочных пород, сопровождаемых валовыми химическими анализами [Розен, 
1978]. Диаграмма иллюстрирует ту очевидную истину, что минеральный состав 
связан с содержаниями петрогенных оксидов, и, в первую очередь, -  кремнезема.



Очевидно, что среди типов осадочных отложений, охваченных данной диаграм
мой, отсутствуют менее распространенные, но нередко весьма важные в практи
ческом и теоретическом отношениях другие типы пород. Они либо отличаются су
щественным преобладанием одного характерного минерала (это железистые и мар
ганцовистые отложения, фосфориты, бокситы), либо относительно редки и могут 
быть нанесены дополнительно, но не являются главными, а потому и не влияют на 
общее заключение о возможности интерпретации химических анализов в форме 
определенных, принятых к расчету (нормативных) минералов. Возможность выде
ления таких минералов была реализована. Для расчета минеральных составов по
род по их валовым химическим анализам, независимо от степени метаморфизма, 
была разработана специальная программа (MINL1TH).

Программа MINLITH разработана на базе предшествовавшего ей метода 
LITHCHIM, предложенного в 70-х годах для реконструкции природы метаседи- 
ментогенных пород путем пересчета их химического состава на минеральные 
компоненты (Розен, 1970, 1975). Достоинством этого метода является возмож
ность сопоставления метаседиментогенных пород с их неметаморфизованными 
аналогами, оперируя терминами минерального состава, номенклатура которого 
достаточно хорошо разработана для осадочных пород. В 80-х годах метод 
LITHCHIM был доработан для использования на вычислительных машинах се
рии ЕС. Результаты применения данного метода изложены в ряде публикаций 
(Розен, Димрот, 1982; Розен, Злобин, 1989, Злобин, 1988).

Метод MINLITH (Розен, Аббясов, 2003, Розен и др., 1999: Rosen et al., 2004) 
предназначен для использования на ПК в среде электронных таблиц Excel. Огра
ничениями на использование этого метода являются возможные изменения ис
ходного химического состава осадочных пород при метаморфизме, поэтом}' для 
исследования используются породы, претерпевшие изохимический региональ
ный метаморфизм, при котором происходят обезвоживание и декарбонатизацпя 
исходных пород, а породы, претерпевшие аллохимический или локальный мета
морфизм (метасоматизм), исключены из рассмотрения.

Применение результатов данного метода позволяет получить дополнитель
ную информации о палеогеографических и палеогеодинамическнх условиях 
формирования исходных осадочных пород, принимающих участие в строении 
древних седиментогенных метаморфических комплексов.

Расчет нормативного состава осадочной породы по программе MINLITH: 
обоснование и оценка достоверности результатов

Программа MINLITH позволяет на основе валового химического анализа вы
числять в первом приближении минеральный состав осадочных пород и их мета- 
морфизованных разновидностей [Розен, Аббясов, 2003]. Это универсальный ме
тод, применимый для большинства типов осадочных отложений: обломочных, 
глинистых и карбонатных. Использован ограниченный набор минералов и упро
щенные их составы. Программа включает множество арифметических операций, 
объединенных в алгоритм. Каждая операция представляет собой решение урав
нений распределения петрогенных окислов между вероятными (ожидаемыми)



нормативными минералами. Последовательность операций определяется на ос
нове эмпирических закономерностей, выявленных при изучении большого числа 
образцов, принятых в качестве эталонов.

Точность вычислений по программе MINLITH была статистически опреде
лена на основе сопоставлений с прецизионными исследованиями наблюдаемых 
минеральных составов. Ошибка для большинства случаев находится в пределах 
5-15 % отн., и только при содержаниях минерала менее 5% мае. она достигает 
60-70%  отн. Очевидно, что для приближенных оценок минерального состава 
осадочных пород в литологии описанная программа представляет собой доста
точно простой, удобный и полезный инструмент.

Расчет минерального состава пород по данным валового химического анали
за является мощным инструментом выявления генетических особенностей по
род, их сопоставления и систематики. Таковым оказалась известная система 
CIPW, разработанная в начале прошлого столетия и до сих пор широко использу
емая в магматической петрологии. В литологии такие методы не получили боль
шого распространения, и в первую очередь потому, что состав минералов осадоч
ных пород гораздо сложнее, да и методы его установления, с необходимой сте
пенью точности, были разработаны значительно позднее. С помощью программы 
MINLITH расчет нормативного минерального состава осуществляется на персо
нальном компьютере с удовлетворительной степенью точности и практически 
мгновенно для обломочных, глинистых, карбонатных и др. пород. Это позволяет 
обрабатывать большие массивы данных, недоступные при использовании других 
физических методов (подсчеты в шлифах, рентгеновская дифрактометрия и др.), 
а также вычислять первичный минеральный состав метаморфизованных осадоч
ных пород для выявления условий древнего осадконакопления, поскольку содер
жания Н20  (в любой форме) и С 0 2 в расчетах не используются. Примеры приме
нения программы приведены в ряде публикаций [Аксаментова и др., 2001; Розен 
и др., 1999; 2000а; Rosen et al., 2002; Zlobin et al., 2002].

Нормативные минеральные вычисления -  краткий обзор. Интерактив
ные компьютерные программы для вычисления минерального состава осадоч
ных пород были недавно предложены в нескольких публикациях [Pactung, 1998; 
Caritat et al., 1994; Currie, 1991], однако для их применения необходимо знать сос
тав присутствующих в породе (модальных) минералов, что лишает исследовате
ля необходимой оперативности в работе. Несколько высокоточных расчетных ме
тодов были предложены для пелитов [Pearson, 1978; Kolka et al., 1994; Laird, 
Dowdy, 1994; Merodio et al., 1992], но они нуждаются в данных рентгеновской 
дифракции для оценки содержаний минералов. В программе SEDNORM [Cohen, 
Ward, 1991; Ward, Taylor, 1996] используется химический состав породы для рас
чета нормативных минералов. Требуется, однако, инструментально определить 
составы изменчивых фаз, таких, как смектит, иллит, хлорит и некоторые другие. 
Если эти данные отсутствуют, как в случае метаморфических пород, то в расче
те остается приблизительно 9 степеней свободы (вариантов минерального соста
ва), и результаты оказываются неопределенными. Предложены компьютерные 
программы, не требующие сопоставления со стандартными минералами, наб
людаемыми в породе (standardless method), для интерпретации данных рентге



новской дифракции, однако ожидаемые составы фаз все равно необходимо задать 
наперед. Очевидно, что указанные методы не являются универсальным сред
ством исследования осадочных пород, а скорее являются дополнением к обычны
ми инструментальным, физическим методам определения их минерального сос
тава. Некоторые другие методы, применяемые для высокоточного количествен
ного минерального анализа осадочных пород, упоминаются ниже при анализе 
определения точности нормативных расчетов по программе MINLITH.

Выбор нормативны х минералов. Для того, чтобы можно было рассчиты
вать любые осадочные породы, и для составления алгоритма расчета необходимо 
упростить набор и составы минералов. При этом главные осложнения возникают 
с алюмосиликатами (главным образом глинистыми минералами), составляющи
ми приблизительно 75% осадочных отложений. Для них приняты соотношения, 
показанные на рис. 1.4.3. Крайние области диаграммы занимают, с одной сторо
ны, продукты размыва кор выветривания, сложенные большей частью каолини-

Состав обломков Состав
тинистого матрикса

в том числе - вулканомиктовые

Рис. 1.4.3. Соотношения семейств терригепных пород (а) и преобладающих глинистых минералов 
(б) (по А.Г. Коссовской и В.Д.Шутову. [1971], с изменениями)

том и кварцем, а с другой -  вулканомиктовые песчаники и грауваккки, которые 
состоят главным образом из полевых шпатов, обломков пород и хлорита. Средин
ная включает аркозы, кварц-лититовые кластиты и т.п., в которых, помимо поле
вых шпатов и обломков пород, присутствуют иллиты и смектиты. Приведенный 
список компонентов позволяет выбрать четыре глинистых минерала для норма
тивного расчета, а именно: каолинит, иллит, смектит и хлорит, а также другие 
обычные минералы -  полевые шпаты, включая плагиоклаз (альбит, анортит) и К-



Калиевые полевые 
шпаты

плагиоклазы (выше № 20) плагиоклазы (до № 20)

Рис. 1.4.4. Состав полевых шпатов в обломках песчаников (по данным В.Д. Шутова [1975], с  упро
щениями)

1 -  петрогенные комплексы, возникающие при непосредственном поступлении материала из интрузий и 
эффузивов кислого, среднего и основного состава (каждая точка характеризует ряд образцов одного возрастно
го уровня); 2 -  литокластогенные комплексы; 3 -  апосапрогенные комплексы, возникшие при размыве вывет
ривающихся пород; 4. -  граница -поля преобладающих составов

F хлорита А хлорита

0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9
А породы

Рис. 1.4.5. Соотношение коэффициентов: а -  желсзистости (F), и б -  глиноземистости (А) хлоритов 
и вмещающих пород

F=FeOt / (FcOt+MgO); А=2А120 3 / (2Al20 3+M g0+Fe0t), где А120 3 = Al20 3rock -  (Na20+ K 20 ), мол.кол.
1 -  граувакки, 2 -  аргиллиты, 3 -  железисто-глиноземистые конкреции, 4 -  сидериты, 5 -  бурые железняки



полевой шпат. Остальные компоненты, типа цветных минералов (пироксены, 
оливины, амфиболы) и фрагментов горных пород, оказываются вне системы из- 
за отсутствия химических различий, позволивших бы разделить петрогенные 
окислы между ними. Это упрощение не имеет серьезного значения, если интерп
ретация результатов вычисления будет сделана грамотно. Таким образом, семь 
компонентов алюмосиликатов (4-пелитовых и 3-полевошпатовых) определяют 
предложенную систему вычисления. Дополнительное упрощение было сделано 
для плагиоклаза, поскольку в его составе в подавляющем большинстве обломоч
ных пород содержится приблизительно 20% анортита (рис. 1.4.4).

В пелитовой группе состав каолинита принят в соответствии с теоретичес
кой формулой. Нормативные составы иллита, а из смектитов -  состав монтмо
риллонита, приняты согласно опубликованным формулам их аутогенных разно
видностей, выделенных из реальных осадочных пород [Розен, Нистратов, 1984].

Хлоритовый компонент осадочных пород характеризуется чрезвычайно ши
рокими вариациями состава. Используя валовое содержание железа (FeOt = 
FeO+0.9 Fe2O3,%Mac.), была выявлена связь между составами хлорита и вмеща
ющей породы. Она состоит в примерном равенстве коэффициентов железистос- 
ти хлорита и породы, F c ^ / F ^  ~ 1, где F=FeOt / (FeOt+MgO), молекулярные ко
личества. Содержание окиси алюминия показывает два различных типа связи 
между хлоритом и горной породой. Если FCHL > 0.78, то величины глиноземис- 
тости «А» для хлорита и породы обнаруживают достоверную корреляцию с от
ношением Achl /Arock -  1, где А=2А120 3 /  (2A120 3+M g0+Fe0t) при А120 3 = 
Л12О 3г0Ск (Na20+ K 20 ) rock, все в молекулярных количествах. Когда FCHL < 0.78 от
ношение оказывается ACHL /  Агос1с ~ 0.5 (рис. 1.4.5). Средние химические составы 
модальных (наблюдаемых) хлоритов были вычислены для широко распростра
ненных типов горных пород с диапазоном F = 0.2-0.9, и рассчитаны их формулы 
с приведением к сумме катионов, равной 10. Это позволило представить упро
щенную полную петрохимическую систему хлоритов осадочных пород на осно
ве конечных членов следующим образом (без учета кристаллохимических осо
бенностей): гриналит, шамозит, амезит и серпентин (рис. 1.4.6).

Эти петрохимические упрощения лежат в основе принятой далее общей фор
мулы хлорита: k lM g 0 k 2 F e 0 k 3 A l203-k4Si02-4H20  (где kl+k2+k3+k4=10). Урав
нения для вычисления коэффициентов k l-k 4  приведены в таблице 1.4.1. Прог
рамма MINLITH оперирует формулой, приведенной выше. Если надо сравнить 
составы хлоритов с другими данными или публикациями, программа вычисляет 
стандартную формулу вида: (Ме2+)4 (Ме3+)? (А1 , Si) 4О !0 (ОН)8 . Все используе
мые формулы приведены в таблице 1.4.2.

Особенности соотношений нормативных и модальных минералов. При 
сопоставлении данных рентгеновских порошковых дифрактограмм с результата
ми нормативных расчетов следует иметь в виду, что нормативный иллит соотве
тствует группе неразбухающих глинистых минералов, включающей собственно 
аутогенный иллит, детритовую (реликтовую) диоктаэдрическую К-слюду типа 
lM d (в которой нехватка калия выравнивается группой Н30 -)  и, наконец, неболь
шую часть смешаннослойных фаз. Нормативный монтмориллонит включает 
собственно монтмориллонит, другие смектиты и смешаннослойные фазы, кото-
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I—VII -  средние составы хлоритов:
I -  в карбонатных и соленосных породах;
II -  в граувакках;
III -  в полнмнктовых и кварцевых песчани
ках;
IV -  в глинах;
V -  в аллитах и ферриаллнтах;
VI -  в сидеритах и карбонатно-железистых 
породах ;
VII -  в бурых железняках. Формулы рассчи
таны на 10 катионов, без учета кристалло- 
химической структуры

0
0.2 0.4 0.6 0.8 F

Рис. 1.4.6. Соотношение миналов в хлоритах осадочных пород в  зависимости от коэффициентов их 
железистости (F)

рые состоят из переслаивания иллит-смектит и включают как частично упорядо
ченные модификации с 10-20% разбухающих слоев, так и беспорядочные, где 
разбухающих слоев более 40%. Последние частично могут также войти в норма
тивный хлорит.

Значительные ограничения в интерпретации связаны с тем, что норматив
ные составы соответствуют зрелым отложениям, прошедшим длительный пере
нос, переотложение и изменения в ходе диагенеза. В этих отложениях заверше
ны такие процессы, как полный распад обломков вулканитов и цветных минера
лов (оливины, пироксены, амфиболы и др.) или замещение их минералами зре
лых осадочных пород. Если цветные минералы или обломки основных пород 
присутствуют в осадочной породе, то нормативный состав будет обогащаться 
хлоритом, как это происходит в граувакках, где мафические фрагменты замеща
ются слоистыми магнезиально-железистыми силикатами. Кислые породы гра
нитной группы обнаруживают полевошпат-кварцевый нормативный состав, с 
примесью иллита за счет модальной слюды и нормативного монтмориллонита -  
за счет амфибола. Кислые стекла обнаруживают сходные тенденции. Разнооб
разные структурные классификации осадочных пород, опирающиеся на соотно
шения разных модификаций кремнезема, обломков пород и др., оказываются 
непригодными для нормативных составов, поскольку они не отражаются непос
редственно в составе нормативных минералов. Напротив, нормативные составы 
оказываются незаменимыми при сопоставлении и корреляции крупных стратиг
рафических подразделений, охарактеризованных большим количеством хими
ческих анализов.



Таблица 1.4.1

Система уравнений для расчета коэффициентов kl-k4  для формулы хлорита: klM g0 'k2FeO k3Al203'k4Si02 '4H20

№ Параметры *)
Уравнения для расчета Расчетный 

молекулярный вес
kl k2 k3 k4

1 0 < F < 0.21 -5.18F+4.42 4.09F (0.41F+3.16)/2 10-(kl+k2+2k3) 126.89F+551.81

2 0.21 < F <  0.51 -2.96F+3.93 5.66F-0.34 {-2.69F+3.66)/2 104kl+k2+2k3) 126.89F+551.81

3 0.51 < F <  0.69 -5.32F+5.13 2.54F-H.24 (3.46F+0.53)/2 10-(kl+k2+2k3) 126.89F+551.81

4 0.69 < F <  0.87 2) -5.32F+5.13 2.54F+1.24 (3.46F+0.53)/2 10-<kl+k2+2k3) 126.89F-f-551.Sl

4а 0.40 < A < 0.47 -12A+6.2 2.54F+1.24 (3.46F+0.53)/2 10-(kl+k2+2k3) 126.89F+551.81

46 A 0.47 0.56 2.54F+1.24 (3.46F+0.53)/2 104kl+k2+2k3) 126.89F+551.81

5 0.87< F< 1 -4F+4 18.36F-12.36 (-25F+25)/2 10-(kl+k2+2k3) 561.42F+182.I2

•1) F=FeO/(FeO+MgO), A=2Al2C>3/(2AI203+MgO+FeO), в молекулярных количествах.
2) Для интервале величин 0.69 < F < 0.87 в породах с высоким содержанием глинозема (при условии А>0.40) коэффициент k l рассчитывается в зависимости от 
величины А по приведенным уравнениям 4а ИЛИ 46



Таблица 1.4.2
Формулы минералов, использованные в программе MINLITH

Аббревиатура Название Формула Молекулярный вес Ч

АВ альбит N ajO ’A^C^^SiC^ 524.482

AN анортит C aO A bO j^SiC b 278.22

ANK анкерит CaO-FeO-2CO, 215.952

АР апатит 3Ca0-P20 5+l/3(CaF2) 336.21

СС кальцит С аО С 02 100.091

CHL хлорит klMg0-k2Fe0-k3Al20 3-k4Si02-4H20  2> 555.81-743.54

C o rg углерод С 12.011

DL ДОЛОМИТ CaO-MgO-2C02 184.422

FL флюорит CaF2 78.08

GB гиббсит А120 3-ЗН20 156.08

GT гетит Fe20 3-H20 177.716

GY гипс CaO-SO3-2H20 172.178

HL галит Na3-2C1 116.896

ILL ил л ит 2K20-Mg0-Fe0-6.5Al20 3-16Si02-5H20 2014.75

KN каолинит Al20 3-2Si02-2H,0 258.172

MM монтмориллонит Na20-2Mg0-5A!20 3-24Si02-6H20 2202.60

MST магнезит MgO-C02 84.331

OR ортоклаз K20-Al20 3'6Si02 556.70

PL плагиоклаз 0.2-Na2O-Al2O3-6SiO2 • 0.8- Ca0\Al20 3-2Si02 -

PR пирнт FeS2 119.982

PRL пиролюзит M n02 86.94

Q кварц S i0 2 60.09

RCH родохрозит MnO-C02 114.951

RT рутил T i02 79.90

SD сидерит FeO-CO, 115.861

SRP серпентин 3M g0-2Si02-2H20 277.172

Ч Атомные веса элементов, используемые в расчетах [Авидон, 1976, Розен, Нистратов, 1982 не опубликовано]: 
SiO , -  60.09; T i0 2 -  79.90; Al70 3 -  101.96; FeO -  71.85; MnO -  70.94; MgO -  40,32; CaO -  56.08; Na20  -  61.982; 
K20 -94 .20 ; P20 5 -  141.95; S -  32.066; C -  12.011; S 0 3 -  80.066; F -  19.00; Cl -  35.457 

Расчет коэффициентов k l-k 4  показан в табл.1.4.1



В применении к метаморфизованным осадочным породам результаты могут 
рассматриваться как вероятностная аппроксимация к дометаморфическим мине
ральным составам. Для образцов неясного генезиса, но сложенных, без сомне
ния, минералами осадочных пород, результаты вычисления должны рассматри
ваться как распределение петрогенных окислов между некоторыми вероятными 
компонентами, названными условно нормативными минералами. Тогда послед
ние представляют собой некоторые петрохимические компоненты, например:

-  Q -  кремнистый компонент, например, в кремнях;
-  АВ, OR -  щелочно-глиноземистый компонент, например, в аноргоклазе, цеолитах;
-  ILL, ММ -  щелочно-магнезиально-железистый компонент;
-  CHL -  магнезиально-железисто-глиноземистый компонент.
Появление ММ, Na-магнезиально-железисто-глиноземистого компонента,

возможно, указывает на присутствие смешанослойных минералов. Ассоциация 
нормативных ILL, ММ  и CHL в целом может соответствовать разнообразным 
смешанослойным фазам. Однако суммарное содержание последних, вероятно, не 
может превышать сумму этих нормативных компонентов.

Последовательность вычислений. Процедура включает три последова
тельные главные стадии и несколько более мелких, которые вместе объединены 
в программу. Результаты выражены в % мае. Алгоритм (приблизительно 700 опе
раций) включает прямое вычисление каждого минерала по содержанию петро
генных элементов (исключая летучие компоненты) и последующий контроль по 
содержанию других породообразующих элементов. Недостаток (дефицит) любо
го элемента возвращает программу к предыдущей стадии, и распределение эле
ментов между другими минералами повторно рассчитывается согласно эмпири
ческим закономерностям, выявленным на основании распределения этих элемен
тов в стандартах (600 образцов по опубликованным данным). Полученный коли
чественный минеральный состав представляет уникальный (одиночный) резуль
тат арифметических вычислений [Розен и др., 2000а].

Главные стадии вычисления представлены на рис. 1.4.7.
1) Вычисление содержаний акцессорных и второстепенных компонентов на 

основе стехиометрических составов: апатита (по содержаниям Р), пирита (Spyr), 
гипса (S 0 3), и флюорит (F). Непосредственно в конечные результаты включают
ся Corg -  углерод и ТЮ2 -  рутил.

2) Вычисление количества алюмосиликатов и гиббсита на основе распределения 
алюминия между соответствующими нормативными минералами согласно наблюдае- 
мому(соблюдаемому) содержанию Na, К, Са, Mg, Fe, и Si (табл. 1.4.3). Однако число 
элементов, используемых для вычисления минерального равновесия (Na, К, Са, Mg, 
Fe, и Si), то есть число уравнений, является недостаточным для однозначного решения 
(число минералов, или число неизвестных величин, больше, чем число уравнений). 
Поэтому в программе использованы дополнительные эмпирические уравнения, осно
ванные на стандартах, в качестве которых использовано 600 опубликованных количе
ственно-минеральных анализов, сопровождаемых валовыми химическими составами. 
Эти уравнения связывают содержания А120 3 в породе с соответствующими глинозем
содержащими минералами. При весьма низких или, напротив, высоких содержаниях 
А1,03 из расчета исключены, соответственно, каолинит или полевые шпаты.



Таблица 1.4.3
Последовательность расчета алюмосиликатных минералов

Этап 1. Расчетные доли глинозема в зависимости Этап 2. Вариации ассоциаций минералов в соответствии с постепенным увеличением
от содержаний Ме; 0 , МеО в формулах минералов содержания глинозема в валовом анализе (А1°)
доли глинозема в 

минералах Ме20 ,  МеО
Градации 

увеличения AL>03 Распределение исходного глинозема (А1°) между нормативными минералами

А1АВ NaAB 1 А1АВ + AIOR S А1° £ А1АВ + ALAN + AIOR

A10R KOR 2 A LAB + AIAN + AIOR < Al° < AIAB + AIAN + AULL + AIOR

AIAN 0.2 NaAB 2) 3 A1AB + ALAN + AIILL + A10R< Al° < AIAB + ALAN + AIILL + AIOR + A1CHL

A1ILL 3.25 KILL 4 AIAB + ALAN + AIILL + AlCHL <AI° < AIMM + AIILL + AlCHL

А1ММ 5 NaMM 5 A1MM + AIILL + ALCHL < Al° < A1MM + AIILL + AlCHL + A1KN + A1GB

A1CHL [Mg°-(MgILL ±  MgMM)*k3]/kl

Этап 3. Определение долей глинозема в алюмосиликатах на основе уравнений распределения
Градации 

увеличения A120 3
Доли глинозема в алюмосиликатах, используемые при 

расчетах 3)
Уравнения распределения между алюмосиликатами Контроль 4)

1 ALAB=Na°; AlOR=K°; AlAN=0.2Na°
(AB+OR±AN): 

A1°=A1AB+A10R±ALAN 5)
Can, Si"

2 ALAB=Na°; AlAN=0.2Na°; AIOR=KOR; A1ILL=3.25KILL
(OR+ILL):

K0”KOR+KILL;AI°"ALAB+AlAN+AlOR+AIILL Can, Mg°, Fe>, Si"

(OR+ILL+CHL):

3
AIAB =Na°; AlAN=0.2Na<>; A1ILL=3.25KILL; A10R=K0R; 

A1CH L=( Mg°-M gIL L)xk3/k l
K°=KOR+KILL; Na°=NaAB; 

A1°=A1AB+ALAN+A10R+A1ILL+ AlCHL; 
Mg°=MgILL + MgCHL

Ca", Fe1, Si"

4
AlAB=NaAB; A1AN=0.2 NaAB; AIILL=3.25 K°; 

A1MM=5 NaMM; AlCHL=(Mg0-MgILL + MgMM)xk3/kl

(AB+AN+MM+CHL):
K°=KILL; Na°=NaAB+NaMM; 

A1°=AIAB+ALAN+A1ILL+ AIMM + AlCHL; 
ALAN“ 0.2 NaAB ; Mg°=MgILI. + MgMM+ MgCHL

Ca", Fe1, Si"

5

AlAB=NaAB; ALAN=0.2 NaAB; 
AULL=3.25 KILL; AIMM=5 NaMM; 

AlCHL=(Mg°-MgILL + MgMM)xk3/kl; 
A1KN=0.5 SiKN; A1GB

(AB+AN+m M+c!HL):
K°=KILL; Na°=NaAB+NaMM; 

A1°=A1AB+A1AN+A1ILL+ AIMM -AICHL+AIKN ±  A1GB 
A1AN=0.2 NaAB; A1KN=0.5 SiKN; 
Mg°=MgILL + MgMM+ MgCHL;

Si°=SiAB + SiAN + SiOR + SiILL+ Si MM + SiCHL + SiKN

Al°, Fe1



Все содержания элементов выражены в молекулярных количествах окислов.
1) Ме-,0 , МеО -  молекулярные количества Na20 , К20 ,  MgO, обозначенные как Na, К, Mg соответственно в минералах АВ, OR, ILL, ММ, CHL (аббревиатуры 
минералов см. в табл. 1.4.2).
2) В соответствии с принятыми условиями и формулами AJAN вычиляется как 20 % альбита через содержание в ием Na, A1CHL, с соответствующими формульными 
коэффициентами k l, k2 и определяется как остаток от глинозема в монтмориллоните и шлите, где MgILL определяется как 0.5 KILL; MgMM -  как 0.2NaMM.
3) в  виде Na», Na1, Nan обозначены содержания соответствующих окислов в валовом силикатном анализе (°), в остатке после первого вычисления ('), и после п 
предыдущих вычислений (п), соответствеино.
4> На этой стадии устанавливается, достаточно ли других элементов для образования указанных минералов, и если нет, то программа возвращается к предыдущей 
стадии, и тогда для решения используются другие компоненты.
5> AN рассчитывается по остатку глинозема после вычисления всех остальных минералов, когда соблюдается условие 
А1° >  А1АВ + A1AN + A1ILL + AIOR + А1ММ + A1CHL + A1KN.



БЛОК-СХЕМА АЛГОРИТМА, РЕАЛИЗОВАННОГО 
В ПРОГРАММЕ MINLITH

Рис. 1.4.7 Блок-схема программы MINLITH



Таблица 1.4.4
Последовательность расчета карбонатных, силикатных и окисных минералов

Этап 2. Установление соотношений остаточных окислов для определения
Этап 1. Обозначения расчетных минералов и остаточных окислов системы последующих вычислений

Компоненты Соотношения остаточных окислов
DL Mg", Mgn+I, Can Типы Соотношения
СС Са" 1. Са" 2: Mg"+Fe"

ANK Fe", Са"*1 11. Са" < Mg"+Fe"
RCH Mn° 1. Са" > Mg"

SD Fe", Fe"*1 И. 1а Са"*3 < 250

PRL Mn° И. 1Ь Са"*3 > 250

GT Fe"/2, Fe"*‘/2 П 2. Са" < Mg"

SRP Si"/2, Mg"+l/3 11. 2а Si” S: 2/3( Mg"-Ca" )
MST Mg"*1, Mg"*1 -  3MgSRP И. 2Ь 0 < Si" < 2/3( Mg"-Ca" )

0 Si" 11. 2с Si" = 0

Этап 3. Расчет нормативных карбонатных, силикатных и окисных минералов

Соотношения ДОЛОМИТ магнезит, анкерит и серпентин кальцит, сидерит и гетит родохрозит, пиролюзит, кварц

остаточных окислов 12) 2 3 4

I. Mg" +Ca"*1(=Mg" ) -> DL3) Ca"*2(=Fe")+Fe" -*  ANK Са"*3 (=Са"-Са"*'-Са"*2) -»  СС Mn° -»  RCH, Si" -»  Q

11. 1а Mg"+Ca"*l(=Mg”) -»  DL Ca"*2(=Can-Ca"*l )+Fe"*1(=Ca°*2) -»  ANK Fe"*2(=Fe"-Fe"*‘) GT Mn° ->  PRL, Si" -Э Q

11. lb Mg"+Ca"*'(=Mg") -»  DL Ca"*2(-Ca"-Ca"*1)+Fe"*1(=Ca"*2) -*  ANK Fe"*2(=Fe"-Fe"+1) SD Mn° RCH, Si" -Э Q
Mn° -> PRL

И. 2а Ca"+Mg"+i(=Ca" ) -4 DL Mg"*2(=Mg"-Mg"*') + Si (=2/3Mg"*3) SRP Fe" -> GT Si"*2(=Si"-Si"*1) -> Q

И. 2Ь Ca"+Mg"*1(=Ca") DL Si"+Mg"*2(= 1-1 /2Si") -> SRP 
Mg"*3(=Mg"-Mg"*1-Mg"*2) -»  MST

Fe" ->  GT
Mn° -> PRL 

Si"*2(=Si"-Si"*1) -*  Q

И. 2с Ca"+Mg"*l(=Ca") -> DL Mg"*2(=Mg"-Mg"*1) - ^  MST Fe" -> SD Mn° ->  RCH

Все содержания элементов выражены в молекулярных количествах окислов.
Рассчитываются остатки химических компонентов после вычисления алюмосиликатов (табл. 1.2.3).
D Обозначение типа Fe/2 является расчетной формульной единицей, например, для гетита, Fe2O3'3H20 , при пересчете иа весовые проценты используется величина 
l/2*Fe,03; для серпентина 3M gO 2Si02 -  1/3 MgO и 1/2 S i02; для магнезита MgOCCb -  lMgO и т.д.

1-4: последовательные операции вычисления минералов.
3). Подстрочный индекс “(=Mgn)”,отнесенный к Can+1, показывает, что величина Са, равная молекулярному количеству Mgn, вычитается из предыдущей величины 
Сап, и образуется следующая величина Сап+1 .используемая в дальнейших расчетах. Стрелка обозначает, что оба компонента образуют доломит. Расчетные 
формульные единицы доломита одинаковы, Mgn или CaD+l, в соответствии с формулой lC a01M gO *2C 02. Остальные расчеты (операции 1-4) проводятся подобным 
образом в соответствии с расчетными формульными единицами этапа 1



3) Остающиеся Si, Fe, Mg, и Mn, после того, как исполнены расчеты стадий 
1 и 2, распределяются на силикаты, окислы или карбонаты, согласно избытку или 
недостатку оставшегося Са. Остаток Са, составляющий 250 единиц молекуляр
ного количества (соответствует 1.40% мае. СаО), представляет собой идентифи
кационный уровень содержаний, определяющий дальнейшие операции. Если 
Са,1+2 < 250, то последующие расчеты распределения Fe и Мп проводятся в фор
ме окислов, а если Са“+2 > 250, то рассчитываются их карбонатные минеральные 
формы (табл. 1.4.4).

Каждая вычислительная операция создает остаток, используемый в следую
щей операции. Окислы, оставшиеся в избытке и не вошедшие в вычисленные ми
нералы, переводятся в соответствующие простые минералы, и на этом заканчи
вается расчет, проводившийся в молекулярных количествах. На последующей 
стадии осуществляется пересчет формульных количеств алюмосиликатов, карбо
натов, силикатов и окислов в весовые проценты и приведение суммы к 100%. На 
этом вычислительные операции программы MINLITH заканчиваются.

Н ,0  (в любой форме) и С 0 2, если определены анализом, не учитываются при 
вычислениях. Они могут быть рассчитаны по нормативному составу согласно 
формулам, приведенным выше. Эти рассчитанные летучие показывают хорошее 
соответствие при сравнении с содержаниями в химических анализах неметамор- 
физованных пород.

Точность результатов и пример вычислений. Статистическое сравнение 
нормативных и модальных составов. Центральным моментом в разработке уни
версального (общего для всех осадочных пород) метода является установление 
соответствия между расчетным (нормативным) и наблюдаемым (модальным) ми
неральными составами. Любой метод количественного исследования вещества 
характеризуется двумя главными параметрами: 1) достоверностью (надеж
ностью, правильностью) и 2) точностью (воспроизводимостью). И химико-ана
литические методы, и методы прямого определения минерального состава (пет
рографический, рентгеновской дифракции и др.) имеют свои собственные преде
лы достоверности (правильности), влияющие на результаты вычислений мине
рального состава. Например, при низком содержании щелочных металлов незна
чительные лабораторные ошибки воспроизводимости валового силикатного ана
лиза приводят к существенным ошибкам в расчетном содержании минералов, 
достигающих десятков процентов отн. [Shaw, 1964].

Коэффициенты корреляции между нормативным и модальным содержания
ми в основном выше 0.70 (рис. 1.4.8). Для прямой статистической оценки досто
верности (надежности) определения нормативных содержаний минералов (неза
висимо от их валового содержания) величина относительной среднеквадратич
ной ошибки -  Vd (коэффициент вариации) была оценена в % о тн ., согласно урав
нению [Аксаментова, 1975; Налимов, I960]:



где n -  количество параллельных нормативных и модальных значений (весовые 
содержания, в % мае.), di =  |хп -  xi2 | -  абсолютная разность между нормативны
ми и модальными значениями для i-той пары, и Х = (xu+xi2)/2 -  среднее арифме
тическое для этих значений. Были использованы модальные минеральные сос
тавы, сопровождаемые валовыми силикатными анализами, отложений Австра
лийской [Mumme et a l, 1996], Русской [Ронов и др., 19726; Ронов и др., 1990а] и 
Сибирской платформ [Розен и др., 1999]. Всего использовано 115 образцов. Со
ответствие между нормативным и наблюдаемым содержаниями минералов и 
компонентов показаны на рис. 1.4.9. Лучшая сходимость для большой части ми
нералов (относительная погрешность Vd = ±  5-15% отн. при максимальной 
ошибке Vd =  (±40-50% отн. для Or, Fsp) наблюдается при сравнении нормативных 
составов с наиболее достоверными модальными данными по осадочным породам 
этих платформ. Хорошая сходимость между модальными [Mumme et a l ,  1996] и 
расчетными минеральными составами выявлена для отложений Австралийской 
платформы. Относительная погрешность оценена как Vd = ± 5-И4% отн., а 
для полевых шпатов -  до 50-60%. Удовлетворительная сходимость при ошибке 
Vd = ± 13-40% отн. установлена для большей части компонентов в отложениях 
Русской платформы, проанализированных в Центре Геологических Исследова
ний (Потсдам, Германия) [Ронов и др., 1972а; 1990а]. Подобные результаты по
лучены для большой части компонентов в выборках (образцах) рифея Сибирс
кой платформы. Исключение -  полевые шпаты и глинистые минералы, для кото
рых получено самое высокое значение Vd = ± 53-59% отн. (определения ВИМС, 
Москва).

Важным критерием высокой достоверности нормативного расчета является 
хорошая сходимость по тем компонентам, которые рассчитаны на заключительной 
стадии, когда используется лишь конечный остаток от предыдущих вычислений. 
Такая сходимость обнаружена для кварца (Vd = ± 5-15% отн., во всех случаях), а 
также для суммы кальцита и доломита. Содержания С 02, рассчитанные по норма
тивным минералам для контроля, удовлетворительно соответствуют результатам 
валового химического анализа (рис. 1.4.8). Максимальные ошибки Vd = 60-70% 
отн. обнаружены для самого низкого содержания полевых шпатов (меньше, чем 5% 
мае.).

Пример вычисления нормативного минерального состава и определения пра
вильности расчетной формулы хлорита. Все операции алгоритма представлены в 
табл. 1.4.5 для образца аргиллита, изученного В. Мамме с соавторами, где хими
ческий анализ и модальный минеральный состав, оцененный микрозопдовым и 
рентгено-дифрактометрическим методами, были сбалансированы специальным 
петрохимическим расчетом [Mumme et al., 1996]. В таблице 1.4.5 последователь
ность операций 1-11 и примечания показывают детали рабочего процесса алго
ритма MINLITH. Точность результатов вполне удовлетворительна: содержание 
иллита в нормативном составе рассчитано как 44.05% мае, а его эквиваленты в 
модальном составе установлены в 45.3% мае.; кварца -  40.58 и 45.1 соответствен
но; хлорита -  9.48 и 5.6; альбита -  3.68 и 3.8. Нормативный пиролюзит (0.92%), 
рутил (0.73%) и углеродистое вещество (0.11%) отсутствуют среди модальных ми
нералов, возможно, из-за низкого предела чувствительности микроанализатора
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Рис. 1.4.8 Диаграммы корреляции расчетных (IV, данная работа) н наблюдаемых (М) содержаний 
минеральных компонентов

1 -  алевропесчаные породы (данные по [Роков и др., 1995]); 2 -  глинистые породы [Роиов и др., 1990]. 
Сокращения: Саг -  сумма кальцита, доломита, анкерита и родохрозита; PelFsp -  сумма Pel (сумма иллнта, 
хлорита, монтмориллонита и каолинита) и Fsp (сумма альбита, анортита и ортоклаза)

или рассеяния этих компонентов в преобладающих хлорите и иллите. Норматив
ный серпентин (0.01%), по-видимому, указывает на излишек Mg в хлорите.

По результатам компьютерного расчета (см. табл. 1.4.5, пункт 1) была полу
чена следующая формула хлорита в окислах: 2.72MgO 1.98FeO 1.28А120 3 
2.75SiO, 4Н ,0 . Специальная команда приводит ее к традиционному виду (Mg2 72 
Fe, 2g)4 (Fe070 Al, 30)2 (Al, 26 Si2 75)4 O 10 (ОН)8 , который можно прямо сопоставить 
с модальной формулой [ Mumme et al., 1996, table 2, sample S3]: (Mg264 Fe2+, 36)4 
(Fe3+038 Al, 58)2 (Al, 3 Si27)4 O 10 (OH)g . Обе формулы приблизительно совпадают.

Результаты оказываются хуже, когда модальный хлорит содержит значитель
ную долю смешанослойного компонента и сорбированных катионов. В образце 
граувакки [ Mumme et al., 1996, table 2, sample S5] с модальным содержанием хло
рит в 11.2% мае., количество нормативного хлорита было рассчитано как 13.19% 
мае. Сравнение обеих формул иллюстрирует только грубое подобие:

нормативная формула хлорита: (Mg20g Fe, 92)4 (Fe077 Al, 23)2 (Al, 29 Si271) O,0 (OH)g; 
модальная формула хлорита: [K0.03 Na0.02 Са0.07]012 (Mg, 6 Mn00, Fe236)3 97 

(All.17)1.17 (Alo gg Si3 ,2)4 O 10 (OFl)g.
Статистическое сравнение модальных и нормативных формул хлорита пока 

невозможно из-за редкости публикаций, в которых валовый химический анализ и 
количественные минеральные составы приводятся вместе с формулой хлорита 
для одного и того же образца. Данные, представленные выше, позволяют рас-



Рис. 1.4.9. С равнительная диаграмма расхождений между наблюдаемым (модальным) и расчетным 
(нормативным) количественным минеральным составом (Vd, % отн.): 1 -  Русская платформа [Ронов и др., 
1990а; Ронов и др., 1995]; 2 -  Сибирская платформа [Розен и др., 1999]; 3 -  Австралийская платформа [Mumme 
et at., 1996]. Сокращения: CarSd -  сумма кальцита, доломита, анкерита, родохрозита и сидерита; Р1 -  сумма аль
бита и анортита, остальные обозначения компонентов см. на рис. 1.4.8

сматривать нормативные формулы хлорита как удовлетворительную аппрокси
мацию.

Необходимо еще остановиться на сопоставлении достоверности (правиль
ности) результатов нормативного расчета, статистическая оценка которой дана 
выше, и точности тех определений, которые использованы для контроля в каче
стве стандартов (эталонов) модальных минеральных составов. Оценка достовер
ности (правильности) вычислений, указанная выше, вполне сопоставима с восп
роизводимостью (точностью) результатов обычного рентгенофазового анализа, 
оцениваемой величиной относительной погрешности в 5-20%. Эта точность по
лучена для стандартов, собранных из чистых минералов их простых смесей. Оса
дочные породы сложнее по составу, и достоверность (правильность) в 5-20%, 
очевидно не достигается при использовании рентгенофазового метода. 
Действительно, выявляются серьезные расхождения между распределением 
химических элементов по минералам, установленным количественным рентге
нофазовым анализом, и содержанием этих элементов в валовом составе поро
ды. Если, например, распределить N a20  и К 20  согласно количествам соответ
ствующих минералов, определенных методом рентгеновской порошковой диф
ракции (рис. 1.4.10), то 10-30% отн. этих окислов оказываются избыточными, 
что свидетельствует о неточности рентгенофазового количественного анализа, в 
частности, вполне вероятна недооценка содержаний в породе полевых шпатов. 
Эта особенность, по-видимому, является причиной значительных ошибок, полу
ченных при оценке достоверности результатов расчета содержаний полевых 
шпатов по программе MINLITH.

Другие методы также выявляют существенные ошибки рентгеновской по
рошковой дифракции. Использован метод QEM*SEM («Quantitative Evaluation of
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1 -  содержания по химичес
кому анализу, 2-3 -  расчетное со
держание № 2 0  в минералах: 2 -  
в плагиоклазе (диаграмма а), 3 -  в 
монтмориллоните (диаграмма а); 
4-5 расчетное содержание К^О в 
минералах: 4 -  в нллнте (диаграм
ма б), 5 -  в калншпате (диаграмма 
б); 6 -  суммарное содержание 
окислов в минералах.

Данные 50 анализов песча
ников [Ронов и др., 1995] н 42 
анализов глинистых пород [Ронов 
и др., 1990а] расположены по 
шкале абсцисс в порядке нараста
ния валовых содержаний, вне 
масштаба

Рис. 1.4.10. Диаграмма сопоставления содержаний N ajO  (а) и K jO  (б), установленных при валовом 
химическом анализе породы и рассчитанных по составам соответствующих минеральных фаз, количе
ство которых определено рентген-дифрактомстричееким фазовым анализом

XRD-реитгено-дифрактометричес- 
кий фазовый анализ; 1 -  метод поэлеме
нтного сканирования под электронным 
микроскопом QEM*SEM [Creelman, 
Ward, 1996], 2 -  рентгено-дифрактомет- 
рическнй Reitveld-метод количественно
фазового анализа с химическим контро
лем S1ROQUANT [Ward, Taylor, 1996]

Рис. 1.4.11. Диаграмма сопоставления результатов определения количеств каолинита



Таблица 1.4.5
Пример расчета по алгоритму программы M1NLITH: вычисление нормативных минералов

алевролита и сопоставление с модальным составом

Компо
ненты

Валовый 
состав, %мас.

Последовательность one раций и нормативные минералы В
1 2 3 4 5 6 7 8 9 1 0 11

Молекулярные
количества Corg RT PR АВ CHL ILL OR SRP PRL Q

S10'2 ' 66.57 11078 416.22 422.79 3453.16 40.705 79.89 6665.21

- о и 0.73 -
AI1 O3 17.9 1676 69.37 196.99 1402.85 6.78

- 1 ф Г ~ 0.85
FeO 3.01
FeOt 3.78 525 4.055 305.12 215.82
MnO 0 .0 1 1.41 1.41
MgO 3.04 754 418.34 215.82 119.84
CaO 0 0

"N a 7 5 _ 0.43 69.37 69.37
— X 7 5 — 4.13 438.4 431.65 6.78

p 2o 5 0 .0 1 0

c 0 .1 1 -
s 0.026 8 .1 1 8 .1 1

Зиаченне расчетной формулмюй единицы 4.055 69.37 154.02 215.82 6.78 39.94 1.41 6665.21
Расчетные весовые проценты 0 .1 1 0.73 0.05 3.64 9.36 43.48 0.38 0 .0 1 0.91 40.05

Расчетные весовые проценты, приведенные к 100% 0 .1 1 0.74 0.05 3.68 9.48 44.05 0.3S 0 .0 1 0.92 40.58

Модальный состав (Mumme et al.,1996),% мае. Т> 3.8 5.8 45.3 45.1

'I Пояснения к операциям:
1. Подготовки: расчет суммы FeOt, вычисление молекулярных количеств (пес. процент окисла/мол. вес) хЮООО,
2,3,4. Расчет акцессорных компонентов. Перевод ТЮ2 в RT; Corg -  в С; вычисление PR по расчетной формульной единице S°/2 и остатка (Fe'-FeMniPR).
5,6,7,8 . Вычислении алюмосиликатов. Расчет коэффициентов (F=0.41 и А-0.72) и определение формулы хлорита: 2.72MgO 1,98FcO* 1,28АКОд*2J$SiO,*41bO. 
Подбор минеральной ассоциации (табл. 1.4.3. этап 2, градация 3): АВ, OR, ILL, CHL. 5. Расчет АВ но расчетной формульной ш л и т е  (Кпп), содержание глинозема 
уменьшается: А!'=А1°-А1дЛ. 6. Решение системы уршшеннй: AII=AIUK+A1,U + А1гж_; Mg°=Mg1LL + MgCHL; (табл, 1.2.3, этап 3, градация 3) и
определение расчетной формульной единицы хлорита через содержание Mg: CHL«(K"+4.5Mgl,-A ll)/(4.5kl=k3). Проверка достаточности KsO, AljOj, РсО для 
других укатанных минералов. Выявлен лефишгг железа для последующих расчетов, соответственно расчетная формульная единица хлорита пересчитывается по 
Fc: CHL"(KM ,5Pc'-All)/(4,5k2“M ),что составляет 154,02. а магний оказывается п избытке. 7, Определяется расчетная формульная единица шинта по остатку Fe: 
ILL-Fc7-Fef:l,L=215,82, А Ортоклаз -  по остатку К: OR~Kll-K |U^6,78,
9,10.11. Р асчет  ост ат очны х т т н т ш .  По соотношениям они еоответстпуют группе "11 2о" (табл. 1,2,4). 9, Остаток Mg относится к серпентину: 
SRP Mg„/3-39.94.10. Мй пересчитывается на пиролюзит: PRI-М п(Ы ,41. / / .  Остаток Si определяется как кварц; Q-Si,r SiSR|,-6665.21.

2 » Покатаны как ILL: муекояиг-41,0, каолинит -  2.4, флогопит = 1,9; как CIIL: хлорит -  5.6 н гатит - 0 .2  (все в % мае,)



Содержание минералов в  %  мае.

1 -  ошибки, оцененные как разность пов
торных оценок, полученных при комплексном 
использовании количественного рентгендиф- 
рактометрнческого фазового анализа (Reitveld- 
метод) в сочетании с микрозондовым изучени
ем состава фаз [Hill et al., 1993] и контролем по 
валовому химическому анализу;

2 -  область относительных ошибок нор
мативного расчета MINLITH (величина Vd), 
принятых на основании статистических сопос
тавлений нормативных и модальных содержа
ний минералов

Рис. 1.4.12. Зависимость относительных ошибок от валовых содержании минеральных фаз

the Mineral matter * Scanning Electron Microscope ») -  автоматизированная систе
ма сканирования в отраженных электронах, которая создает цифровое изображе
ние в концентрациях элементов по поверхности образца [Creelman, Ward, 1996]. 
Также уточненные результаты получаются при помощи метода SIROQUANT, 
который использует результаты рентгенофазового анализа, статистически обра
ботанные по методу наименьших квадратов (Reitveld -  метод) в комбинации с 
петрохимическим контролем по программе SEDNORM [Cohen, Ward, 1991; Ward, 
Taylor, 1996]. Использование результатов указанных двух высокоточных методов 
показывает, что для хорошо раскристаллизованных фаз, таких, как каолинит, за
вышение содержаний при рентгенофазовом анализе достигает 100% отн. (рис. 
1.4.11).

С учетом сделанных замечаний можно принять величину относительной 
ошибки при расчете минерального состава по программе MINLITH в 5-15%  отн., 
и лишь для минералов-примесей, при их содержаниях меньше 5% мае. -  до 
60-70%  отн. Сопоставим эти цифры с результатами специальных исследований 
достоверности оценок количественно-минерального состава в петрологии [Hill et 
al., 1993]. Такие исследования были предприняты на примерах наиболее простых



минеральных составов гранитов и габбро путем сравнения величин повторных 
измерений (оценка воспроизводимости). Для каждого измерения использовались 
рентгенофазовый (Reitveld) метод и микрозондовый анализ по профилям с оцен
кой состава присутствующих фаз, которые контролировались балансом по вало
вому химическому анализу [Hill et al., 1993]. Относительная ошибка воспроизво
димости в 1-5% установлена для содержаний минералов в 25-50%  мае. и, соот
ветственно, 7% отн. -  для 15-25% мае.; 10% отн. для 5-15%  мае. и до 67% отн. 
для < 5% мае. Принятые выше оценки ошибок MINLITH составляют 5-15%  отн., 
что вполне сопоставимо, хотя и существенно выше, чем в исследованиях высо
кой точности, проведенных для гранитов и габбро. Значительные ошибки для ма
лых содержаний акцессорных фаз (< 5% мае.) оказываются сходными и состав
ляют 60-70 % отн. Сопоставление относительных ошибок определения количе
ственно-минерального состава показано на рис. 1.4.12.

Выводы. Программа MINLITH позволяет на основе валового химического 
анализа вычислять минеральный состав осадочных пород и их метаморфизован- 
ных разновидностей. Это универсальный метод, применимый для большинства 
типов осадочных отложений: обломочных, глинистых и карбонатных. Использо
ван ограниченный набор минералов и упрощенные их составы. Программа вклю
чает множество арифметических операций, объединенных в алгоритм. Каждая 
операция представляет собой решение уравнений распределения петрогенных 
окислов между вероятными (ожидаемыми) нормативными минералами. После
довательность операций определяется на основе эмпирических закономернос
тей, выявленных при изучении большого числа образцов, принятых в качестве 
эталонов.

Точность вычислений по программе MINLITH была статистически опреде
лена на основе сопоставлений с прецизионными исследованиями наблюдаемых 
минеральных составов. Ошибка в большинстве случаев находится в пределах 
5-15%  отн., и только при содержаниях минерала менее 5% мае. она достигает 
60-70%  отн. Очевидно, что для приближенных оценок минерального состава 
осадочных пород в литологии описанная программа представляет собой доста
точно простой, удобный и полезный инструмент.



Глава 2
МЕТАМОРФИЗОВАННЫЕ ОСАДОЧНЫЕ 

ПАЛЕОБАССЕЙНЫ РАННЕГО ДОКЕМБРИЯ

2.1. Анабарский щит

Описаны карбонатодержащие толщи раннего протерозоя, участвовавшие в 
строении палеопротерозойских бассейнов осадконакоплеиия, формировавшихся 
на континентальной коре древних террейнов. Изучение последовательности нап
ластования проводилось на профилях, сопровождалось геологическим картиро
ванием с использованием аэрофотоснимков и корреляцией разрезов карбонатсо
держащих толщ. На сновании петрографического изучения шлифов образцы, 
имеющие признаки вторичных изменений (окварцевание, мигматизация, скарни- 
роваиие, гипергенная переработка и т.д.), исключались из дальнейшего рассмот
рения. В результате из коллекции более чем 200 проб раниепротерозойских мета- 
седиментогенных пород в выборку были включены 70 образцов. Для вюрбюрс- 
кой серии изучено 17 образцов (10 -  гранатовые гнейсы, 7 -  кальцифиры); для 
хапчанской -  53 образца (гранатовые гнейсы -  17, известково-силикатные поро
ды -  15, кальцифиры -  12, мраморы -  9). Были отбракованы известково-силикат
ные породы вюрбюрской серии, поскольку все они в той или иной мере обнару
жили признаки скарнирования. Петрогенные оксиды, N a ,0  и К 20 ,  определены 
методом фотометрии пламени, остальные -  рентгеноспектральным методом, все 
в Нарофоминскй Комплексной экспедиции ВИМСа Мингео СССР. Эти анализы 
использованы для вычисления нормативного, предположительно исходного, ми
нерального состава метаседиментогенных пород по методу MINLITH.

Геологическая ситуация

В пределах северо-восточной части Сибирского кратона с запада на восток 
выделены террейны (микроконтиненты) Маганский, Далдынский граиулито- 
гнейсовые и Биректинский гранит-зелеиокаменный, которые пришли в соприкос



новение по коллизионным (сутуриым) зонам -  Когуйканской и Билляхской соот
ветственно [Rosen et al, 1994]. От западной части кратона этот регион отделен Са
яно-Таймырской разломкой зоной, от юго-восточной -  Акитканским складчатым 
поясом (рис.2.1 Л).

Образования этих террейнов выходят на поверхность в пределах Анабарско- 
го щита. Маганский террейн сложен преимущественно плагиогнейсами, эндер- 
битами и чарнокитами верхнеанабарской серии и метакарбонатами, метабазита- 
ми и плагиогнейсами вюрбюрской серии, распространенной в самой восточной 
части террейна, в составе Вюрбюрского складчатого пояса. Далдынский террейн 
сложен преимущественно метабазитами и плагиогнейсами далдынской серии. 
Слоистое строение толщ и геохимические признаки показывают, что ассоциация 
плагиогнейсов и метабазитов обоих террейнов сформировалась при граиулито- 
вом метаморфизме вулканогенных толщ, сложенных базальтами, андезитами и 
дацитами [Архей ..., 1988]. В отдельных прослоях присутствуют также и седи- 
ментогенные породы, которые здесь не рассматриваются. Это метаграувакки -  
гранатовые гнейсы, метакарбонаты -  кальцифиры и ортопироксеновые кварци
ты. Породы смяты в изоклинальные складки, с размахом крыльев в первые кило
метры, часто срезанные разломами вдоль простирания и имеющие вергентность 
ВСВ вследствие надвигания при коллизии [Rosen, 1995]. По Котуйканской раз
ломкой зоне Далдынский террейн надвинут на Маганский.

Гранит-зеленокаменный Биректинский террейн расположен в бассейнах рек 
Попигай, Анабар, Биректе и Оленек и большей частью перекрыт рифей фанеро- 
зойскими отложениями платформенного чехла. По Билляхской разломкой колли
зионной зоне Биректинский террейн надвинут на Далдынский. Интерпретация 
данных магнитных и гравитационных полей показывает, что в его структуре при
сутствуют крупные погребенные гранитные массивы и основные (ультраоснов- 
ные) интрузии и/или зелеиокаменные пояса [Карта..., 1987]. Эти структуры пе
рекрыты раннепротерозойскими образованиями складчатых поясов. Во фрон
тальной части, обнажающейся в пределах Анабарского щита, выделен Хапчанс- 
кий пояс [Розен и др., 20006], сложенный граиулитовыми метаграувакками (гра
натовые гнейсы) и метакарбонатными породами (известково-силикатные поро
ды, кальцифиры и мраморы) хапчанской серии. Доля метавулканитов в разрезах 
данной серии не превышает 10% [Архей.., 1988]. На востоке, в тылу Биректинс- 
кого террейна, на Оленекском поднятии прослежен Эекитский пояс, породы ко
торого здесь не рассматриваются. Они представлены кислыми вулканитами, тер- 
ригенными и углеродистыми породами, которые прорваны гранитоидами (см. 
рис. 2.1.1). Метаморфизм этих образований не превышал условий зеленосланцс- 
вой фации [Rosen et al., 1994].

Изотопный возраст

Породы Далдынского террейна имеют наиболее древний возраст, определен
ный при изучении метавулканитов U-Pb методом по цирконам из плагиогнейсов, 
3.0 ± 0.02 млрд лет [Архей.., 1988] и Sm-Nd изохронным методом по породам, 
плагиогнейсам и метабазитам, 3.1 ± 0.08 млрд лет при sNd(T) = +3.1 ± 1.5 [Спи-
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1’ис. 2.1.1. Геологическая схема северо-восточной части Сибирского крагона |Roseu et al. 1994. Ро
зен, 2003J

Архейские террейны. гранулит-гнейсовые: ДТ -  Далдынский; Мг'Г -  Маганский; гранчт-зеленокамен- 
ные: ТТ -Тунгусский, Мр'Г -  Мархннский, БТ -  Биректинский. Ранлепротерозойские складчатые пояса: ВП -  
Вюрбюрский; ХГ1 -Хапчанский; АиП -Эекитский, АП -  Акитканский. Размятые зоны: БЗ -  Билляхская; КЗ -  
Котуйканская; СТЗ -  Саяно-Таймырская.

Ащ  -  Анабарский щит. Он -  Оленскскос поднятие.
На врезке: структура Сибирского кратона. Тектонические провинчии, архей: Анабарская и Алданская пре

имущественно гранулит-гнейсовые провинции; Тунгусская и Становая преимущественно грапит-зеленокамен- 
ные провинции. Складчатые пояса, ранний протерозой: Ангарский и Акитканский



ридонов и др., 1993]. Модельное значение возраста T(DM)Nd метавулканитов 
составляет 3.16 млрд.лет, а ассоциирующих с ними метаосадочных пород (квар
циты, метаграуваки и и кальцифиры) -  3.00-3.19 млрд.лет , что свидетелствует о 
синхронном накоплении магматогенных и седимеитогенных пород. Возраст фор
мирования вулканогенпо осадочных протолитов Далдынского террейна 3.0-3.1 
млрд лет [Розен и др., 20006]

Породы Маганского террейна датированы U-Pb методом по цирконам из ме
таандезита (бескварцевый двупироксеновый плагиогнейс, сходный по петрогра
фическим и петрологическим характеристикам с аналогичными породами Дал
дынского террейна -  Архей 1988]. Значения возраста составляют 2.42 ± 0.02 
млрд.лет. Кроме этого, была изучена Sm-Nd изотопная систематика метавулкани
тов (плагиогнейсы и кристаллические сланцы) и метаседиментогенных пород 
(гранатовые гнейсы и кальцифиры) вюрбюрской серии. Значения модельного 
возраста T(DM)Nd этих пород лежат в интервале 2.8-3.09 млрд.лет [Злобин и др. 
1999; Розен и др., 20006]. Принимая во внимание данные U-Pb возраста, можно 
утверждать, что мантийный расплав, формировавшийся в нижнем протерозое, в 
значительной мере был контаминирован веществом архейской нижней коры. Ве
личины T(DM)Nd для метаседиментогенных пород, скорее всего, отражают ус
редненный возраст пород древнего основания. Значения sNd = -0 .9  - - 4 .2  (Т =  2.4 
млрд.лет) для изученных пород свидетельствуют о значительной изотопной эво
люции основания к моменту накопления вулканогенно-осадочного протолита 
Вюрбюрского пояса. .

Нижний предел возраста (T(DM)Nd -  2.32 -  2.44) гранит зелепокамеппого 
основания Биректинского террейна определен по модельному возрасту продук
тов его размыва в терригенно-карбонатном комплексе Хапчанского пояса [Жу
равлев, Розен, 1991]. На этот момент основание было представлено зрелой кон
тинентальной корой с отношением l47Sm/144Nd =0.11. Эти образования в непос
редственной близости от Билляхской зоны были метаморфизованы 1.97 млрд, лет 
назад [Архей .., 1988], затем они подверглись ареальному гранулитовому мета
морфизму, пик которого приходится на интервал 1.91-1.92 млрд, лет [Розен и др., 
2000]. Для Эекитского складчатого пояса датирование проведено только К -Ar ме
тодом. Значения возраста составляют 1.98 млрд, лет для метаморфических слюд 
из зелено сланцевых вулканитов [Крылов и др., 1963] и 1.85-2.08 млрд.лет для 
прорывающих гранитов [Мокшаицев, 1979]. Исходя из вышеизложенного, мож
но предположить, что седиментогенные отложения Хапчанского и Эекитского 
складчатых поясов формировались примерно 2.1 млрд.лет назад [Розен и др., 
2000].

М ета с ед и м е н го те иные гол щ и

Метаседиментогенные породы в раннем докембрии Анабарского щита сос
редоточены преимущественно в пределах Маганского и Биректинского террей- 
нов.

В структуре Маганского террейна они главным образом приурочены к вю р
бюрской серии, которая в виде узкой полосы протягивается в север-северо-за-



ладном направлении на восточной окраине террейна (рис.2Л .2) . Эта толща име
ет двучленное строение: нижняя -  контрастная часть, представлена чередовани
ем метатерригенных (гранатовые гнейсы), метакарбонатных (кальцифиры -  кар
бонаты с терригенной примесью и известково-силикатные породы -  карбонатно- 
терригенные образования) и метавулканогенных пород (двупироксеновые плаги- 
огнейсы и кристаллические сланцы); верхняя часть сложена преимущественно 
гранатовыми гнейсами, иногда с единичными порослями кальцифиров или пачек 
метавулканитов [Гроздилов, 1983]. На описанных разрезах соотношения пород 
следующие: гранатовые гнейсы -  30—45%, известково-силикатные породы -  
30-40, кальцифиры -  3-7, плагиогнейсы и кристаллические сланцы (метамафи- 
ты) -  20-30%. Она практически повсеместно имеет тектонические контакты с 
толщей, сложенной преимущественно плагиогнейсами, сходными по петрологи
ческим характеристикам с таковыми верхиеанабарской серии и относимой к 
складчатому основанию (рис. 2.1.3, 2.1.4).

Разрез по простиранию чрезвычайно изменчив. В северном и южном направ
лениях (разрезы 1 и 3 на рис. 2.1.3, 4, 5) отмечается значительное увеличение до
ли метавулкаиитов. Кальцифиры, представленные преимущественно кальцитовы- 
ми разновидностями, наблюдаются в виде линз мощностью от первых метров до 
первых десятков метров и протяженностью от первых сотен метров до первых ки
лометров, большинство которых сосредоточено в пачке, приуроченной к нижней 
части серии. Состав этой пачки варьирует по простиранию [Злобин, 1988]. К се
веру от разреза 1 существенно увеличивается доля метавулканитов преимущест
венно основного состава (кристаллические сланцы). Южнее преобладают метасе- 
диментогенные породы, подавляющее большинство которых представлено изве
стково-силикатными (карбонатно-терригеиными) образованиями. К югу от разре
за 2 увеличивается количество метавулканитов, преимущественно метаандезитов 
и метадацитов (плагиогнейсы), а также метатерригенных пород (гранатовые гней
сы). Видимая мощность разреза вюрбюрской серии превышает 3000 м.

Основание Биректинского террейна перекрыто толщей метаседимеитоген- 
иых пород Хапчанского пояса, которая имеет региональное название «хапчанс- 
кая серия». В ее составе существенно преобладают метаседиментогенные поро
ды (гранатовые гнейсы -  45-55% , известково-силикатные породы -  30-40, мра
моры и кальцифиры -  5-15). Доля метавулканитов не превышает 10% (плагиог
нейсы и кристаллические сланцы). Последние залегают либо в виде тектоничес
ких линз среди метаседимснтогенных пород, либо в основании разреза метаседи- 
ментогеиной толщи (рис. 2.1.6, 2.1.7). Ранее эти образования относили к верхне- 
анабарской серии [Архей.,,1988; Вишневский, 1978; Гроздилов, 1983]. Однако, 
согласно данным по Sm-Nd систематике [Розен и др., 1991, 20006; Rosen, 1995; 
Rosen et al., 1994, 1999] их следует выделить в самостоятельное местное стратиг
рафическое подразделение. Мраморы и кальцифиры образуют протяженные го
ризонты, мощностью от первых метров в самых низах разреза хапчанской серии 
до первых сотен метров в средней ее части. Корреляция разрезов хапчанской се
рии позволила установить, что метакарбоиатиые породы образуют пять маркиру
ющих горизонтов, что, в свою очередь, дало возможность расчленить данную се
рию на ряд пачек (рис. 2.1.8). Четыре первые составляют нижнюю контрастную
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1’ис. 2.1.2. Г еологическая схема Лиабарского ш ита [Злобин и др. 1999]
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Рис. 2.1.3. Геологическая схема строения вюрбюрской серии в бассейне р. Вюрбюр



Рис. 2.1.4. Геологическая схема строения вюрбюрской серии в верхнем течении р. Илья.
Условные обозначения те же , что на рис. 2.1.3

4 0 0 0 -  

3 0 0 0 -  

2 0 0 0 -  

1000 -  

0 -

Известково-силикатные породы, 
гранатовые гнейсы, калышфиры 
двупироксеновыс плагиогнсйсы и 
сланцы в переслаивании

Известково-силикатные
породы

Гранатовые гнейсы

Двугшроксеновые плагиогнсйсы и 
мафические сланцы

Рис. 2.1.5. Схема корреляции представительных разрезов Вюрбюрской серии. 
Цифры над колонками соответствуют номерам пересечений на рис. 2.1.3 и 2.1.4



Рис 2.1.6. Геологическая схема строении хапчанской серим на левобережье нижнего течения р. 
Больш ая Куонамка

часть хапчанской серии; пятая, представленная монотонной толщей гранатовых 
гнейсов с редкими прослоями метакарбонатных пород, является ее верхней 
частью. Суммарная видимая мощность разреза превышает 5500 м [Злобин, 1988].

Минеральные нарагенезисы мстаседиментогенных пород вюрбюрской и 
хапчанской серий отвечают условиям гранулитовой фации. Метатеригеиные по
роды вюрбюрской серии (гранатовые гнейсы) характеризуются парагеиентичес- 
кими ассоциациями магнезиального граната и биотита с кварцем, плагиоклазом 
и калиевым полевым шпатом. В аналогичных породах хапчанской серии, наряду 
с вышеупомянутыми темноцветными минералами, присутствует гиперстен. 
Встречаются разновидности, в которых магнезиальный гранат является един
ственным темноцветным минералом. Обычно плагиоклазы преобладают среди 
полевых шпатов. Метакарбонатныс породы вюрбюрской серии представлены па- 
рагенетическими ассоциациями диопсида и с фена с плагиоклазом или скаполи
том в сланцах, и с полевыми шпатами (преобладает плагиоклаз) и кварцем в из
вестково-силикатных породах. В кальцифирах этой серии наблюдается только 
парагенезис диопсида и сфена с кальцитом и скаполитом и/или плагиоклазом.



Рис. 2.1.7. Геологическая схема строения хаичанекой серин на правобережья нижнего течения р. 
Налим-Рассоха (Condie el а!., 1991)

Известково-силикатные породы

Известково-силикатные породы 
в тонком переслаивании с 
кальцифирами

Гиперстеновые и 
двупироксеновые 
плагиогнейсы

Рис. 2.1.8. Схема корреляции представительных разрезов хапчанскон серии.
Цифры над колонками соответствуют- номерам пересечений на рис 2.1.6 и 2.1.7. Цифры в кружках обоз

начают- выделенные карбонатные горизонты



Известково-силикатные породы хапчанской серии характеризуются сходными 
парагенезисами с вюрбюрской. Парагснсзисы кальцифиров и редко встречаю
щихся мраморов хапчанской серии более разнообразны, нежели аналогичные об
разования вюрбюрской. Они соответствуют практически непрерывному ряд из
вестняк-доломит, при существенном преобладании (до 80%) низкомагнезиаль
ных разновидностей, характерных для вюрбюрской серии [Архей...,1988; Розен, 
Злобин, 1989]. Достаточно распространены парагенезисы кальцита и доломита с 
диопсидом , флогопитом и форстеритом. Редко встречаются ассоциации доломи
та и кальцита с форстеритом и шпинелью.

Первичный МШЫТН-нормативный минеральный состав нротолитов

Содержания петрогенных компонентов и вероятный дометаморфический 
нормативный состав метаседимептогенных пород для вюрбюрской и хапчанской 
серий приведены в таблице 2.1.1 (результаты представительных анализов 41 про
бы). Предварительно по соотношению K20/N a20  -  S i0 2/Al20 3 [Розен, 1993] сре
ди метаграувакк были выделены разновидности с низким содержанием вулкани
ческого материала (граувакки) и с высоким его содержанием (вулкаиокластичес- 
кие граувакки) (рис. 2.1.9, 2.1.11).

Среди метатерригенных образований вюрбюрской серии распространены 
исключительно вулканокластические граувакки. Для них характерно повышение 
нормативной кластогенной составляющей (полевые шпаты и кварц) и уменьше
ние пелитовой составляющей (моитморрилонит, иллит, хлорит, каолин, серпен
тин) от низкосиликатных к высокосиликатным разновидностям. При этом в сос
таве нормативной кластогенной составляющей происходит повышение количест
ва кварца при примерно неизменных содержаниях полевых шпатов, среди кото
рых существенно преобладают плагиоклазы. В пелитовой составляющей отмеча
ется большое количество хлорита (табл.2.1.1).

Метакарбонатные породы представлены доломитистыми кальцифирами 
(MgO/(MgO+CaO) < 0.2, рис. 2.1.10). Они содержат от 50% в высоко силикатных 
до 70% в низкосиликатных разновидностях нормативных карбонатных минера
лов (кальцит, доломит, анкерит, родохрозит), среди которых доминирует кальцит. 
В составе терригенного компонента существенно преобладает кластогенная сос
тавляющая, преобладающей минеральной фазой которой является кварц. Среди 
пелитовых минералов в большинстве изученных пород преобладает хлорит (см. 
табл. 2.1.1).

В хапчанской серии распространены разновидности с низким содержанием 
вулканогенной примеси (рис. 2.1.11). Для них характерно сходное с метаграувак- 
ками вюрбюрской серии распределение терригенных и пелитовых компонентов, 
но при повышении содержания кремнезема наблюдается увеличение количества 
нормативного кварца, при одновременном снижении содержаний полевых шпа
тов. Пелитовый компонент представлен в подавляющем большинстве случаев 
иллитом (см. табл. 2.1.1).

Вулканокластические граувакки, имеющие в хапчанской серии незначитель
ное распространение (см. рис. 2.1.11), характеризуются обратным соотношением



Таблица 2.1.1
Представительные анализы и MIN'LITH-нормативный состав

палеопротерозойских гранулитовых метаседимеигогенных пород Анабарского щита

Элемен-
ты

ВЮРБЮРСКАЯ СЕРИЯ

МЕТАГРАУВАККИ МЕТАКАРБОНАТНЫЕ ПОРОДЫ

С высоким содержанием вулканокластов Кальцнфиры
J 2 3 4 5 6 7 8 9

SiO, 50.1 56.66 65.89 66.S4 68.95 19.73 29.49 35.44 40.72
ТЮ2 1.1 0.76 0.63 0.43 0.38 0.18 0.21 0.29 0.23

a i2o 3 23.36 18.5 15.08 15.35 15.03 4.31 4.6 7.24 6.7
Fe20 3 8.06 8.75 7.63 3.38 3.81 2.17 2.76 2.97 2.69
FeO но но но но но но но но но
МнО 0.1 0.13 0.1 0.03 0.05 0.05 0.04 0.13 0.04

MgO 3.72 3.77 2.59 1.22 0.78 2.32 1.85 4.74 1.77
CaO 4.29 3.55 2.59 4.08 2.85 40.47 35.67 26.54 27.19

Na20 4.22 3.22 1.7 3.92 4 0.57 0.42 0.6 1.29
K20 3.25 3.11 2.54 3.06 2.85 0.36 0.63 0.52 1.2
P20 5 0.06 0.06 0.04 0.13 0.31 0.04 0.04 0.06 0.04

П.п.11. 1.31 0.95 0.6 1.06 0.59 29 23.82 20.97 17.73
Сумма 99.57 99.46 99.39 99.5 99.6 99.2 99.53 99.5 99.6

C°2 но но но но НО 24.51 20.21 19 15.5

MINLITH- нормативный минеральный состав
AB 34.44 26.42 13.97 31.94 33.04 4.68 3.4 4.95 10.28

AN 3.65 2.8 1.48 3.39 3.51 0.5 0.36 0.53 1.09

OR 0.57 7.93 1.83 7.38 6.86 1.55 0.94 0 0.16

0 2.07 15.94 37.33 27.5 30.35 11.37 20.41 23.93 25.08

MM 0 0 0 0 0 0 0 0 0

ILL 32.49 17.9 23.08 18.16 17.34 0.93 4.73 5.43 11.8

CHL 19.31 22.62 16.5 0 0 10.48 8.95 15.73 0

GB 0 0 0 0 0 0 0 0 0

KN 0 0 0 0 0 0 0 0 0

SRP 0 0 0 0 0 0 0 0 0

CC 5.78 4.73 2.94 0.32 0 69.58 60.38 42.72 39.08

DI. 0 0 0 3.72 1.89 0.56 0.47 4.73 6.55

AN К 0.33 0.59 2.01 6.84 4.24 0 0 1.35 5.59

RCH 0.16 0.2 0.16 0.05 0 0.08 0.06 0.21 0.06

SD 0 0 0 0 0 0 0 0 0

AP 0.14 0 0.09 0.3 0 0.09 0.09 0.14 0.09

RT 1.06 0.74 0.61 0.41 0.37 0.17 0.2 0.28 0.2

PRL 0 0 0 0 0.06' 0 0 0 0

GT 0 0 0 0 1.63 0 0 0 0

Образец #3318.1 #ЗР14 #3261.1 #3262.4 #ЗР16 #3344.1 #3320.3 #ЗР14.3 3329.1

Порода Bi-Grt
сланец

Gri-Bi
гнейс

Grt-Bi
гнейс

Hp-Grt
гнейс

Bi-Grt
гнейс

Di-Scp
кальцифнр

Di-Scp
кальцифнр

Di-Scp
кальцифнр

Di-PL
кальцифнр



Продолжение табл. 2.1.1

Элемен
ты

ХАПЧАНСКАЯ СЕРИЯ

С низким содержанием вулканокластоп С высоким содержанием вулканокластов

10 it 12 13 14 15 16 17 18

S i0 2 56.63 64 67.39 69.75 70.84 60.02 62.79 64.14 | 68.15

ТЮ2 0.77 0.76 0.75 0.34 0.59 0.69 0.78 0.36 0.45

А1,03 20.84 15.6 14.17 14.74 1.3.13 15 16.28 14.19 15.94

]'е20 з 7.21 7.74 5.95 4.1 5.42 10.44 7.88 12.44 5.55

МпО 0.04 0.09 0.08 0.12 0.08 0.11 0.11 0.09 0.07

MgO 2.27 3.95 1.93 1.4 2.1 5.91 3.93 4.29 2.78

СаО 1.69 1.01 1.7 2.06 3.62 3.45 3.46 1.4] 2.48

N a ,0 2.9 2.23 3 2.8 2.18 2.65 3.28 1.89 2.55

к 2о 7.14 4.16 2.97 3.42 1.45 1.57 2.45 1.14 1.23

р 2о 5 0.15 0.13 0.09 0.04 0.18 0.08 0.09 0.09 0.11
П.п.п. 0.38 0.72 1.7 0.5 0.5 0.24 0.5 0.56 0.5

Сумма 100.02 100.39 99.73 99.27 100.09 100.16 101.55 100.6 99.81

с о 2 но но но но но но но но но

MJNLITH-нормативный минеральный состав

АВ 23.81 18.5 25.11 23.13 15.68 21.37 26.37 15.44 14.53

AN 2.53 1.96 2.66 2.45 1.66 2.27 2.8 1.64 1.54

OR 23.55 8.18 5.27 6.67 0 5.62 7.26 0.72 0

Q 6.32 27.17 33.67 35.53 41.12 26,5 24.22 37.12 29.28

м м 0 0 0 0 8.45 0 0 0 25.91

ILL 31.48 28.82 21.89 23.64 14.87 5.83 11.75 10.46 12.62

C-HL 0 0 0 0 10.34 32.15 21.74 31.24 9.2

GB 0 0 0 0 0 0 0 0 0

K.N 0 0 0 0 0 0 0 0 0

SRP 0 5.61 1.38 0 0.57 0 0 0 0

CC 0 0 0 0 3.84 4.41 4.54 0.71 1.11

DL 3.09 0 3.38 4.08 0 0.84 0.22 0 0

ANK. 0 1.41 0 0.86 2.94 0 0 1.98 5.03

RCH 0 0 0 0 0.12 0.17 0.17 0.14 0.11

SD 0 0 0 0 0 0 0 0 0
AP 0.35 0 0.21 0.09 0.41 0.18 0.2 0.21 0.25

RT 0.75 0.75 0.74 0.33 0.57 0.66 0.74 0.35 0.43

PRL 0.05 0.11 0.1 0.15 0 0 0 0 0

GT 6.4 7.18 5.58 3.06 0 0 0 0 0
Образец #80330.5 #1Р1.2 #9РА61 #8355. 5 #81355.3 #1-174.1.81 #3715 #80324.1 #80329

Порода
Grt-fii
гнейс

Hp-Grt
1*НСЙС

Grt гнейс Bi-Grt
гнейс

Hp-Grt
гнейс

Bi-Grt
гнейс

Bi-Grt,
гнейс

Bi-Grt
гнейс Grt гнейс



Продолжение табл. 2.1.1

Элемсн-
ты

ХАПЧАНСКАЯ СЕРИЯ

МЕТАКАРБОНАТНЫЕ ПОРОДЫ

Известкоио-силикатиыепороды

19 20 21 22 23 24 25 26 27
SiO, 69.39 44.84 49.6 51.47 52.45 52.98 55.8 57.26 58.8
TiO, 0.51 0.45 0.33 0.98 0.28 0.53 0.65 0.23 0.58

a i2o 3 16 13.38 11.41 15.25 10.9 14.39 14.27 11.08 14.8

4.35 0.2 0.28 0.93 0.76 0.74 0.1 0.12 0.42

FeO НО 5.78 1.98 6.1 3.59 4.42 5 3.17 6.64

МпО 0.11 0.04 0.07 0.11 0.13 0.06 0.08 0.08 0.13

MgO 1.2 3.1 0.73 2.87 7.78 1.89 2.04 3.71 3.34

СаО 3.73 21.04 29.48 16.7 18.01 16.99 15.99 15.16 6.69
Na20 3.4 2.05 1.4 1.8 1.73 2 1.62 1.9 3.67
К20 1.37 1.37 0.55 0.82 1.88 3 0.67 3.28 2.65

Р20 5 0.09 0.11 0.04 0.1 0.05 0.04 0.12 0.1 0.24

П.н.п. 0.36 7.24 3.8 2.5 1.56 2.5 3 2.9 1.5

Сумма 100.51 99.6 100.67 99.63 99.12 99.54 99.34 98.99 99.46

п о и но 6.62 2.2 1.13 0.59 2.0 2.1 1.92 0.62

МШГЛТН-норматнвный минеральный состав

АВ 21.28 13.88 6.42 5.14 12.01 14.69 1.9 14.14 28.11

AN 2.26 1.47 0.68 0.55 1.28 1.56 0.2 1.5 2.98

OR 0 0 0 0 0 0.25 0 8.98 3.87

Q 27.27 15.25 20.92 12.9 25.6 21.98 16.45 27.2 21.21

ММ 24.31 7.05 13.65 33.81 0 0 42.38 0 0

ILL 13.78 13.14 4.8 7.59 16.5 27.4 6.27 14.6 18.66

CHL 0.33 14.71 0 8.25 2.71 0 0.8.3 0 0

GB 0 0 0 0 0 0 0 0 0

KN 0 0 7.79 0 0 0 0 0 0

SRP 0 0 0 0 0 0 0 0 0

CC 0.66 32.18 40.33 20.98 8.68 18.18 19.11 12.38 0

I)L 0 0 0 0 24.94 5 0 13.58 12.11

ANK. 9.92 1.61 4.97 9.57 7.78 10.33 11.94 7.1 5.73

RCH 0.17 0.06 0.09 0.15 0.17 0.08 0.11 0.11 0.19

SD 0 0 0 0 0 0 0 0 6.1

AP 0.2 0.23 0.08 0.21 0.1 0.08 0.25 0.21 0.52

RT 0.48 0.4 0.27 0.85 0.23 0.46 0.57 0.2 0.53

PRL 0 0 0 0 0 0 0 0 0

GT 0 0 0 0 0 0 0 0 0

Образец 7/81372.2 #80328.1 #81360.1 #81361.2Ь #8036.1 #362.5 #81311.5 #81311.6 #81334.12

Порода
Bi-Grt
гнейс

Di-Scp
сланец

Di-Scp
сланец

Di-Scp
сланец

Di-Scp
сланец

Di-PI
сланец

Di-Scp
сланец

Di гнейс
Di плагио- 

гнейс



Продолжение шобл. 2.1.1

Элемен-
ты

ХАПЧАНСКАЯ СЕРИЯ

МЕТАКАРБ011АТНЫЕ ПОРОДЫ

Кальцифиры

28 29 30 31 32 33 34 35 36

S i0 2 63,68 11.16 14.23 14.58 20.76 22.33 25.12 33.82 1.74
ТЮ, 0.55 0.14 0.09 0.17 0.54 0.33 0.46 0.31 0.04

А120 3 14.07 2.58 3.88 3.58 7.04 5.62 7.79 7.91 1.01
Fe20 3 0.05 0.61 1.76 0.49 0.7 1.23 0.83 1.03 0.2

FeO 3.47 1.14 0 1.14 2.49 1.39 2.75 2.22 0

MnO 0.05 0.13 0.02 0.04 0.04 0.01 0.03 0.05 0.02

MgO 1.55 2.5 8.61 11.81 0.99 1.68 1.01 1.27 18.63

CaO 10.53 44.69 38.83 35.8 36.33 37.09 38.18 31.8 34.39
Na20 2.3 0.33 0.27 6.5 1.4 1.15 1.4 1.53 0.1

K20 1.43 0.22 0.38 0.67 1.01 1.25 1.49 1.86 0.04

p 2o 5 0.16 0.02 0.11 0.09 0.02 0.02 0.04 0.04 0.06

П.п.п. 1.78 35.32 32.43 30.38 28.16 27.86 20.86 17.96 43.68

Сумма 99.62 98.84 100.61 99.25 99.48 99.96 99.96 99.8 99.91

C 0 2 но 33.8 32 29.5 26.06 26 20 17.9 но

МШ итИ-нормативный минеральный состап

А В 19.92 2.76 2.13 3.83 11.75 9.33 10.58 11.79 0.82

AN 2.11 0.29 0.23 0.41 1.25 0.99 1.12 1.25 0.09

OR 6.67 0 0 0 2.42 2.44 0.47 3.66 0

Q 22.31 6.62 8.09 7.09 5.43 8.98 7.98 14.3 0.3

MM 0 0 0 0 0 0 0 0 0

ILL 26.23 2.32 3.79 6.49 6.34 8.4 13.38 11.51 0.42

CHI. 0 4.52 6.66 0.75 7.8 0 0 0 2.23

CBN 0 0 0 0 0 0 0 0 0

KN 0 0 0 0 0 0 0 0 0

SRP 0 0 0 0 0 0 0 0 0

CC 0 73.67 47.85 30.2 63.33 56.55 55.08 45.44 16.09

DL 8.4) 6.67 27.83 47.31 0 6.6 2.89 4.24 79.38

ANK 13.24 2.75 3.06 3.52 1.05 6.32 7.96 7.38 0.46

RCH 0.12 0.21 0.03 0.06 0.06 0.02 0.04 0.07 0.03

SD 0.02 0 0 0 6 0 0 0 0

AP 0.34 0.05 0.24 0.19 0.05 0.05 0.09 0.09 0.14

RT 0.62 0.14 0.08 0.15 0.54 0.32 0.41 0.28 0.04

PRL 0 0 0 0 0 0 0 0 0

HT 0 0 0 0 0 0 0 0 0

Образец //80314.1b #79321.5 #81369.1 #9Р29.3 #81371.1 #81377 #81372.1 //H7.6.S1 #81382.2

Порода Di плагно- 
гнейс

Di-Pl
каль-

цифир

Di-Fr
кальци-

фир

Di-Fr
кальци-

фнр

Di-Scp
кальци-

фир

Di-Scp
кальци-

фир

Di-Scp
кальци-

фир

Di-Scp
кальци-

фир

Scp-Fv-
мрамор



Окончание табл. 2.1.1

Элементы

ХАПЧАНСКАЯ СЕРИЯ

МЕТА КАРБОН АТНЫ Е ПОРОДЫ

Мраморы

37 38 39 40 41
Si02 4.06 5.03 6.52 8.35 10.45
ТЮ2 0.1 0.18 0.12 0.14 0.1

А120 з 0.68 1.65 1.37 1.03 1.4
Fe203 0.25 0.7 0.38 0.52 0.46

1-еО 0.52 0.31 0.61 0.15 3.67

МпО 0.02 0.01 0.08 0.12 0.04

MgO 0.25 7.51 3.43 3.03 10.76

СаО 54.06 40.84 46.92 45,45 36.12
Na20 0.06 0.12 0.26 0.2 0.13
к 2о 0.1 0.09 0.51 0.29 0.07

Р2 ° 5 0.02 0.01 0.02 0.02 0.1

П.п.п. 40.14 42.5 38.5 40 36.22

Сумма 100.26 98.95 98.72 99.3 99.52
СО, 38.57 41.93 37.74 38.27 33.02

MINLITH-иормативный минеральный состав

АВ 0.49 1.05 2.17 1.72 1.05

AN 0.05 0.11 0.23 0.18 0.1)

OR 0 0 2.25 0.95 0

Q 2.85 2.89 2.76 5.91 7.97

ММ 0 0 0 0 0

ILL 1.04 1 1.31 1.43 0.71

CHL 0.95 4 0 0 3.1

GB 0 0 0 0 0

KN 0 0 0 ' 0 0

SRP 0 0 0 0

CC 92.78 69.14 72.95 73.78 32.62

DL 0.52 24.97 15.37 13.91 43.29

ANK 1.15 0.3 2.66 1.73 10.77

RCH 0.03 0.03 0.13 0.2 0.06

SD 0 0 0 0 0

AP 0.05 0.02 0.05 0,05 0.23

RT 0.1 0.05 0.12 0.14 0.1

PRL 0 0 0 0 0

GT 0 0 0 0 0

Образец. #386.1 #81369.2 #81366 #81334.9а #81334.3

Порода Di мрамор Di-Fr мрамор Di-Scp мрамор l)i-Scp мрамор 1-г мрамор



Рис. 2.1.9. Диаграмма SiC^/A^O-^ -  K2 0 /N a2 0  {Розен. 1994] для м етатеррнгаш ы х пород вюрбюрс- 
кой серии

MgO/(MgO+CaO), % мае.

Рис. 2.1.10. Частота встречаемости кальцитовых и доломитовых метакарбонатиых пород 
в вюрбюрской серии



Рис. 2.1.11. Диаграмма SiC^/A ljC^ -  K20 /N a20  [Розен. 1994] для метатерригенных пород хапчанс- 
койсерии

Рис. 2.1.12. Частота встречаемости кальцнтовых и доломитовых метакарбоиаш ых пород в хапча- 
иской серин



Метакарбопатные пароды

Рис. 2.1.13. Представительные MINLITH - -нормативные минеральные составы для палеопротеро 
зойскнх метатеррнгенных и метпкарбонатных пород Вюрбюрского и Хапчанского складчатых поясов

терригенпого и пелитового компонентов. При этом в терригенной составляющей 
соотношение нормативных минералов сходно с таковым в граувакках, тогда как 
состав пелитового компонента отвечает особенностям, присущим вулканоклас- 
тическим грауваккам вюрбюрской серии (см. табл. 2.1.1).

В исследуемой выборке метакарбопатные породы хапчанской серии предс
тавлены рядом мраморы -  кальцифиры -  известково-силикатные породы. В ряду 
протолитов наблюдается уменьшение карбонатной составляющей в исходных по
родах -  от 95% в мраморах до 18% в известково-силикатных породах. Так же, как 
и в вюрбюрской серии, по соотношениям MgO/ (MgO+CaO) преобладают доло- 
митистые разновидности. В мощных карбонатных горизонтах встречаются поро
ды с повышенной доломитностыо (рис. 2.1.12). Этот вывод подтверждается ха
рактером распределения нормативных карбонатных минералов (см. табл. 2.1.1). 
В большинстве разновидностей кальцит является преобладающей нормативной 
минеральной фазой. В каждом из членов этого ряда есть образцы, в которых до
ломит является доминирующим минералом. Во всех изученных породах этого 
ряда присутствует анкерит, содержание которого, за исключением отдельных 
проб, увеличивается от мраморов к известково-силикатным породам. Возможно, 
в исходном осадке он возникал при диагенезе, за счет распада железосодержа
щих обломков. Содержания нормативных кластогенных и пелитовых составляю-



щих увеличиваются от мраморов к известково-силикатным породам. В подавля
ющем большинстве разновидностей этого ряда нормативные содержания кварца 
несколько превышают концентрации полевых шпатов, а в составе пелитового 
компонента в основном преобладает иллит. В некоторых разновидностях извест
ково-силикатных пород доминирующей пелитовой фазой является монтморилло
нит (см. табл. 2.1.1).

Существенное отличие средних составов метатерригенных и метакарбонат- 
ных пород вюрбюрской и хапчанской серий (рис. 2.1.13) свидетельствуют о раз
ных источниках питания и отличающихся фациальных обстановках во время на
копления исходных седиментогенных пород этих серий.

Седиментологическая интерпретация

Нанесение нормативных минеральных составов метатерригенных пород на 
диаграмму кварц -  полевые шпаты -  пелитовые минералы (рис. 2.1.14) показало, 
что большинство фигуративных точек попадают в поле граувакк. При этом все 
выделенные выше группы граувакк образуют собственные тренды. Так, граувак- 
ки хапчанской серии и вулканокластические граувакки вюрбюрской имеют трен
ды, примерно субпараллельные тренду граувакк генотипической местности (па
леозой Верхнего Гарца), направленнные в сторону уменьшения пелитовой и уве
личения кластогенной составляющей. В последней относительная доля кварца 
постепенно возрастает от тонкозернистых (с низким содержанием SiO,) к грубо
зернистым (с высоким содержанием SiO,) разновидностям [Huckenholz, 1963]. 
Тренд граувакк хапчанской серии смещен по отношению к тренду граувакк Вер- 
него Гарца в сторону обогащения кварцем, а тренд вулканокластических грау
вакк вюрбюрской -  в сторону обогащения полевыми шпатами. Вулканокласти
ческие граувакки хапчанской серии образуют дискордантиый тренд, отражаю
щий уменьшение полевошпатовой составляющей по мере накопления пелитовой, 
при переходе от высокосиликатпых к низкосиликатным составам. При постоян
ном отношении кварц/пелит последовательно уменьшается доля нормативного 
полевого шпата.

На диаграммах кластогенные -  карбонатные -  пелитовые компоненты (рис. 
2.1.15) метатерригенные и метакарбонатные породы как вюрбюрской, так и хап
чанской серии занимают обособленные области, что дает основание для выделе
ния граувакковой и карбонатной серий.

Эти особенности могут быть объяснены следующим образом. Концентрация 
карбонатов в водах существовавших в раннем протерозое Вюрбюрского и Хапча- 
нского бассейнов седиментации была достаточна для поддержания процессов 
карбонатонакогшения. Скорость накопления карбонатных осадков очень низка 
[Garrels, Mackennzie, 1971; Pettijohn, 1975], и, тем не менее, при спокойной тек
тонической обстановке в областях питания количество осажденного карбонатно
го материала превышало долю терригенной примеси, поступавшей в то время из 
дистальных, дальних источников. Тектоническая активизация в областях пита
ния приводила к лавинообразному поступлению в бассейны терригенного мате
риала низкой степени зрелости (граувакк), который полностью подавлял карбо-
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натонакопление. Относительно редкая встречаемость низкосиликатных пород, 
отвечающих в граувакковых сериях тонкозернистым образованиям, представлен
ным обычно знутрислоевыми аргиллит-алевролитами, свидетельствует о пос
туплении терригеиного материала низкой степени зрелости из проксимальных, 
ближних источников.

В Вюрбюрском бассейне этот ссдиментогенез, по-видимому, сопровождал
ся интенсивным вулканизмом мафического и фельзического составов, о чем сви
детельствует смещение тренда нормативного минерального состава терриген- 
ных пород иа диаграмме кварц -  полевые шпаты -  пелитовые минералы в поле
вошпатовую область (см. рис. 2.1.14), а также высокое содержание хлорита в пе- 
литовой составляющей в граувакках и карбонатных породах (см. табл. 2.1.1). 
Присутствие нормативного кварца, возможно, частично обусловлено осаждени
ем его из растворов, образование которых связано с процессами подводного вул
канизма.

Карбонатонакопление, судя по многочисленным маломощным линзам в ни
зах разреза вюрюбюрской серии, протекало, скорее всего, в полузамкнутых бас
сейнах. Относительная изолированность бассейнов способствовала протеканию 
процессов эвапоритизации, что подтверждается аномально тяжелым изотопным 
составом углерода (5|3С = 7 -  10%о , Розен и др., 1990]. Набор пород и характер 
их чередования в разрезах позволяют предположить, что геодинамическая обста
новка в Вюрбюрском бассейне была сходной с обстановками существующими на 
активных континентальных окраинах.

В Хапчанском бассейне осадконакопление, судя по более выдержанному ха
рактеру разрезов хапчанской серии, в составе которых присутствуют протяженные 
карбонатные горизонты, протекало в обстановках открытого моря на мелководном 
шельфе. Это подтверждается изотопным составом углерода (613С =  -3  -  0.5%<>), 
сходным со значениями такового для морских карбонатов фанерозоя [Розен и др., 
1990]. Присутствие оксидов железа в нормативном составе граувакк свидетель
ствует, скорее всего, о значительной зрелости терригенного материала, поступав
шего в бассейн осадконакопления. Смещение тренда этих граувакк на диаграмме 
кварц -  полевые шпаты -  глинистые минералы в кварцевую область (см. рис.
2.1.14) подтверждает это предположение.

Вулканокластические граувакки хапчанского бассейна, имеющие ограни
ченное распространение, поступали из местных проксимальных источников 
при вулканических извержениях или эрозии вулканических построек, сложен
ных андезитами и дацитами, о чем свидетельствует расположение точек их низ
косиликатных разновидностей в полевошпатовой области. При затухании этих 
вулканических процессов полевые шпаты уступают место пелитовым минера
лам (преимущественно монтмориллониту и хлориту, см. табл. 2.1.1) и кварцу, 
что отражено на положении точек высокосиликатных разновидностей (см. рис.
2.1.14) .

Карбонатонакопление в Хапчанском бассейне происходило на фоне прив- 
иоса в него терригенного материала большей степени зрелости из дистальных 
источников, что подтверждается трендом карбонатных пород на диаграмме 
кластогенные -  пелитовые -  карбонатные компоненты (см. рис. 2.1.15) и пре-



о  Мраморы 

©  Кальцифиры

•  Известково-силикатные породы

+  Метаграувакки Хапчанского пояса

X Вулканокластические метаграувакки 
Хапчанского пояса

д  Вулканокластические метаграувакки 
Вюрбюрского пояса

Рис 2.1.15. Диаграмма карбонатные-глннистыс-обломочныо компоненты (Розен. Злобин. 1989] дли Ml.\L IT M -нормативных минеральных соста
вов палеопротерозойских отложений Апабарского щ ита



обладанием иллита в нормативном составе пелитовой составляющей (см. табл. 
2.1.1). Большая доля исходных терригенно-карбонатных отложений (известко
во-силикатные породы) в разрезах хапчанской серии свидетельствует о суще
ствовании достаточно длительных периодов, связанных с относительно высо
ким стоянием областей питания, когда в бассейн осадконакопления поступала 
терригеиная примесь в количестве, сопоставимом с осаждавшимися карбона
тами. При нивелировании уровня областей сноса количество терригенной при
меси резко сокращалось, и происходило накопление карбонатных осадков. 
Дистальные питающие провинции были представлены зрелой континенталь
ной корой, которая не наблюдается на современном срезе. Это подтверждает
ся характером распределения РЗЭ в кальцифирах [Злобин, 1988; Condie et al., 
1991]. Набор пород и характер их чередования в разрезах подтверждают точку 
зрения о том, что формирование Хапчанского бассейна происходило в шель
фовой обстановке, присущей пассивным окраинам континента [Condie et al., 
1991; Zlobin et al., 2002].

Очевидно, что осадочные бассейны палеопротерозоя Анабарского щита, 
превращенные в складчатые пояса, формировались на континентальной коре раз
новозрастных террейнов в условиях мелководного шельфа в разное время и при 
различной тектонической активности. Наблюдаемые структуры -  Вюрбюрский и 
Хапчанский складчатые пояса -  несомненно отражают существование палеопро- 
терозойских бассейнов седиментации, однако геометрия этих бассейнов пока не 
может быть восстановлена вследствие изоклинальной складчатости и шарьиро- 
вания при коллизии террейнов в палеопротерозое, 2.0-1.9 млрд.лет назад.

Выводы. На основании вышеизложенного материала можно сделать следу
ющие выводы.

1. В ранпепротерозойское время в пределах фундамента северо-восточной 
части Сибирского кратоиа (в современной структуре) существовали два разоб
щенных во времени и в пространстве осадочных бассейна: Вюрбюрский и Хап
чанский.

2. Осадконакопление в Вюрбюрском палеобассейне происходило в геодина- 
мических обстановках, сходных с активными континентальными окраинами, на 
фоне интенсивного вулканизма. Области питания были представлены континен
тальной корой, сходной с архейской корой Далдынского террейна. Карбонатона- 
копление протекало в полузамкнутых эвапоритовых бассейнах.

3. В Хапчанском палеобассейнс осадконакопление происходило в обстанов
ках, отвечающих пассивным континентальным окраинам на морском шельфе. 
Области питания были сложены зрелой континентальной корой, не наблюдаемой 
на современном срезе, но вполне характерной для гранит-зеленокамеиной облас
ти, залегающей в основании Биректинского террейна. При тектонической акти
визации накапливались граувакковые серии, при тектонических паузах происхо
дило накопление карбонатных осадков.

4. Пространственное положение и распространение палеопротерозойских 
осадочных бассейнов установить полностью пока не представляется возможным 
вследствие деформаций при коллизии террейнов, на континентальной коре кото
рых эти пояса залегали до начала аккреции Сибирского кратона.



2.2. Северо-восток Балтийского щита

Задачей данного раздела является выявление условий осадконакопления про
толитов седиментогенных высокометаморфизованных пород ряда регионов севе
ро-восточной части Балтийского щита. Использованы петрохимические данные 
для MfNLITH нормативных расчетов исходного (первичного) минерального сос
тава, а также данные по распределению элементов-примесей. Рассматриваются 
также содержания органического вещества (ОВ) и урана в исходных отложениях 
изученных метаморфических толщ.

Беломорский складчатый пояс: Чупинский палеобассейн

Архейская кора в восточной части Балтийского щита представлена Ка
рельским и Кольским тектоническими блоками и располагающимся между ни
ми Беломорским гнейсовым поясом (БП, рис. 2.2.1 А). Слагающие Беломорский 
пояс образования представлены беломорской серией архея, которая прослежи
вается на расстояние 600 км. Серия сложена высокометаморфизованными ме- 
таосадочными и метавулканогенными породами; была впервые выделена в ка
честве особой геологической формации В.М. Тимофеевым в 1935 году [Тимо
феев, 1935]. В беломорской серии выделяются три свиты (снизу-вверх): ксретс- 
кая, хетоламбинская и чупииская [Геология Карелии, 1987] (рис. 2.2.1 Б). Общая 
мощность серии, по данным разных авторов, колеблется в пределах 7-10 км 
[Шуркин и др., 1962].

Керетская свита, сложенная в основном лейкократовыми биотитовыми 
гнейсами и гранито-гнейсами, характеризуется сравнительной однородностью 
состава на больших площадях.

Вышелеэ/сащая хетоламбинская свита представлена главным образом амфи- 
бол-содержашими породами: биотит-амфиболовыми, амфиболовыми, гранат- 
амфиболовыми гнейсами, амфиболитами, являющимися производными вулкано
генных пород ультрамафит-мафитовой серии. Мощность свиты 2.5 км.

Чупииская свита сложена в основном гранат-биотитовыми, кианит-гранат- 
биотитовыми глиноземистыми гнейсами. Мощность свиты составляет примерно 
2.5 км. Породы чупииской свиты прослеживаются в северо-западном направле
нии по территории Северной Карелии и юго-запада Кольского полуострова на 
расстояние 250 км (см. рис. 2.2.1). По данным Е.В. Бибиковой с коллегами [1997], 
ранний метаморфизм отложений чупииской свиты, с образованием глиноземис
тых гнейсов, проходил 2860(60 млн. лет назад, а возраст пород -  источников сно
са не превышал 3.00 млрд, лет, то есть исходные отложения глиноземистых гней
сов сформировались в интервале от 3.00 до 2.86 млрд, лет тому назад.

Большинство исследователей всегда считало высокометаморфизованные 
(амфиболитовая фация метаморфизма) глиноземистые гнейсы чупииской свиты 
производными первично-осадочных пород: глинистых, песчано-глинистых отло
жений терригенной формации [Мишарев и др., 1960; Шуркин и др., 1962 и др.]. 
Дальнейшие, более детальные, исследования показали, что первичными отложе-



Рис. 2.2.1. Обзорные карты  районов исследований
А. Схема районирования раннедокембринскнх структур северо-востока Балтийского шита [Минц и др.,

1996].
Позднеархейские структуры: МП -  Мурманский граннт-мнгматитовын пояс, ЦКП -  Центрально-Кольс- 

кий граиулито-шейсовый пояс, КБ -  Кейвский блок сложного строения. КС 11 -  Кейвский сланцевый пояс. БП -  
Беломорский гнейсовый пояс, КГ’ЗБ -  Карельский грани г-зеленокаменпын блок (гранит-зеленокамеиная об
лает.), ТКЗ -  Титовско-Кейвская зона сложного строения, КВП -  зеленокаменный пояс Колмозеро-Воронья. 
Раннсиротерозойские структуры, осадочно-вулканогенные пояса: Печенга -  Имандра -  Варзугскин. образован
ный ПС' -  Печсигской и ИВС -  Имандра-Варзугской сгруктурамн, СКП -  Северо-Карельский, ККП -  Карасйок- 
Куолаярвннский; Лапландско-Колвицкий гранулято-гнейсовый пояс, включающий: ЛС11 -  Лапландско-Сальио- 
тундропскнй и КП -  Кандалакша-Колвпцкий пояса. Пояса, образованные сложным сочетанием позднеархейс- 
ких амфиболнто- гнейсов и раннспротерозойскнх гранитоидов: ПАП -  Инари-Аллареченский, ТП -  Терский.

Врезка: I -  позднеархенская кора, неравномерно преобразованная в раннем протерозое, с включениями 
раннепротерозойской коры ппутриконтинентальных орогенов, 2 -  раниепротерозойская кора; 3-4 -  позднеар- 
хейская кора, перекрытая в раннем протерозое: 3 -  окраинно-континентальными вулканитами. 4 -  тектоничес
кими покровами, образованными аккреционными комплексами



Участки исследований:
Е - р. Ена 
А  - р. Канда 
3 - пос. Зеленоборск 
К * р. Ковда
1 -Тэдино (Р-1)
2 - Малиноварака (Р-2)
3 - Плотина (Р-3)
4 - Воет. Слюдозеро (Р-4)

Рис. 2.2.1 (продолжение).
Б. Схематическая геологическая карта Беломорского складчатого пояса [Мшиарев и др.. 1960]
1—4. Свиты беломорской серии: 1 -  керетская. 2 -  хетоламбииская. 3 -  чупнпская. Е -  К -  участки работ 

автора. Р-1 -  Р-4 [Ручьев, 2000]

ниями глиноземистых гнейсов чупинской свиты были преимущественно слабо 
сортированные и незрелые метаграувакки [Ручьев, 2000; Мыскова и др., 2000].

Среди первично-осадочных образований раннего докембрия метатерригенные 
отложения играют значимую роль, являясь важной составляющей кристаллическо
го основания древних щитов и важным источником информации о составе, проис
хождении и эволюции эволюции континентальной коры. При этом терригеиные 
породы были, по-видимому, первыми на Земле седиментогенными отложениями. 
Кроме того, с метатерригенными породами докембрия связан ряд крупных место
рождений Au, U, Си, Fe, Pb, Zn и других важных полезных ископаемых. С глино
земистыми гнейсами Беломорского пояса связаны месторождения абразивного 
сырья, керамических и слюдоносных пегматитов. Именно благодаря этим место
рождениям слюдоносных пегматитов белая слюда и получила название мусковит 
от итальянского названия Москвы -  Муска, так как раньше большие листы этой 
слюды под названием «московское стекло» вывозилось на запад через Москву.



В последние годы глиноземистые гнейсы чупинской свиты изучались геоло
гами Петрозаводска и Санкт-Петербурга в южной (северо-карельской) части по
лосы их развития (участки 1-4 [Ручьев, 2000; Мыскова и др., 2000]), автором же 
были исследованы более северные (кольские) участки чупинской свиты (участки 
Е -К , см. рис. 2.2.1 Б).

Глиноземистые гнейсы чупинской свиты. Петрохимические данные и 
MINLITH-нормативный минеральный состав пород. Глиноземистые гнейсы 
представляют собой ржаво-бурые с поверхности (последствия окисления суль
фидов Fe) и серые в свежем сколе породы с лепидобластовой, лепидограноблас- 
товой или порфировой структурой. Они состоят из кварца, плагиоклаза (олигок- 
лаз, олигоклаз-андезин), биотита, граната, реже кианита. Акцессорные минералы 
представлены цирконом, рутилом, апатитом, ортитом, сульфидами Fe (пирротин, 
пирит). Характерным минералом является графит [Шуркин и др., 1962; Сафро
нов, 1976 и др.]. Наиболее часто чешуйки графита (от долей мм до первых мм), 
ассоциируют с лейстами биотита, реже встречаются в зернах граната и кристал
лах кианита, иногда наблюдаются срастания графита с сульфидами. По данным 
химических анализов, количество Сор|. в исследованных гнейсах колеблется в 
пределах 0.03-0.33% [Сафронов, 1976].

Характерной особенностью химического состава гнейсов чупинской свиты 
являются повышенные содержания FeO относительно F e ,0 3 , превышение коли
чества Na20  над К20  и MgO над СаО (табл. 2.2.1), что свойственно именно грау- 
вакковым отложениям.

Это подтверждается и расположением фигуративных точек исследованных 
пород на диагностических петрохимических диаграммах (рис. 2.2.2А, Б), где они 
ложатся только в поля граувакк, то есть пород невысокой степени зрелости, что 
согласуется с выводами предыдущих авторов [Ручьев, 2000; Мыскина и др., 
2000]. О слабо дифференцированных отложениях говорят и значения некоторых 
индикаторных отношений (модулей: Al20 3/S i02, Al20 3/Na20  и K20/N a20 )  (см. 
табл. 2.2.2); значения алюмокремниевого модуля довольно близки к значению 
для граувакк, а значения величин натриевого модуля (4.7-6.6) отвечают, по дан
ным [Тейлор, Мак-Леннан, 1988], именно архейским метаграуваккам (4-6), про
изводным химически незрелых, слабо выветрслых отложений; о низкой интен
сивности химического выветривания свидетельствуют и значения величин отно
шения (Na20+ K 20):A120 3 (всегда меньше 1), а также значения индекса выветри
вания С1А (см. табл. 2.2.2).

Для реконструкции исходного минерального состава глиноземистых гней
сов чупинской свиты использован пересчет по программе MINL1TH. Проведен
ные пересчеты силикатных анализов глиноземистых гнейсов показали (табл. 
2.2.3), что в обломочной части исходных отложений преобладал кварц, но и ко
личество кислого плагиоклаза, в общем-то, не сильно отличается от количест
ва кварца. В то же время содержания калиевого полевого шпата, по-видимому, 
было незначительное, а часто он вообще отсутствовал, что свидетельствует о 
его дефиците в породах областей сноса. Возможно, что области сноса были 
представлены в основном породами типа базальтов, андезитов, дацитов или то- 
нал итов.



Таблица 2.2.1
Средние химические составы и пределы колебаний содержаний компонентов в глиноземистых гнейсах

чупинской свиты беломорской серии (% мае.)

SiO; ТЮ2 А120 3 Fe20 3 FeO MuO MgO CaO Na20 K20 P A

Е(8)
57.42-75.35 0.42-0.98 11.99-19.12 1.01-3.75 2.21-6.30 0.02-0.14 2.13-4.43 1.71-2.89 1.77-3.03 1.42-2.57 0.03-0.07

64.67 0.77 15.93 2.48 4.59 0.08 3.47 2.44 2.53 2.13 0.045

А(8)
59.79-67.48 0.41-0.85 13.78-20.20 1.09-2.37

1.71
3.12-7.31 0.06-0.11 1.94-1.24

3.34
2.04-5.51 1.90-3.28 1.73-2.44 0.05-0.27

63.74 0.71 16.11 5.07 0.08 3.10 2.56 2.12 0.10

3(15)
57.56-67.72 0.63-1.02 13.80-18,23 0.44-3.10 3.78-8.30 0.05-0.11 3.03-5.14

3.79
1.73-3.79 2.25-3.93 1.36-3.15 0.09-0.27

63.03 0.78 15.70 1.48 5.70 0.08 2.87 2.96 2.51 0.16

К(5)
54.83-68.19 0.68-0.85 13.92-21.53 0.31-1.93 4.67-7.12 0.07-0.11 2.78-1.04 2.19-3.20 1.90-3.47 1.51-2.71 0.04-0.09

63.05 0.47 17.11 1.08 5.42 0.09 3.32 2.88 2.76 2.12 0.07

Р-К15) 64.82 0.88 15.70 0.89 4.88 0.07 3.42 3.07 3.19 1.93 —

Р-2( 10) 66.69 0.58 14.98 0.68 4.94 0.09 3.01 2.28 3.21 2.04 —

Р-3(10) 66.24 0.78 14.81 0.79 5.77 0.09 2.86 2.77 3.12 1.10 —

Р-4(16) 65.25 0.54 14.96 1.14 6.01 0.09 2.89 2.96 3.06 1.65 —

В скобках -  количество образцов, использованных для вычисления среднего.
Участки опробования: Е -  район р. Ена; А -  район р. Каида; 3 -  район пос. Зеленоборский; К -  район р. Ковда P -I -  Тэдино; Р-2 -  Малнноварака; Р-3 -  Плотина; 
р_4 _  Восточнослюдозеро, Е -К - данные В.Т. Сафронова; P - l-P -4 -данные М.А Ручьева [2000]. В числителе -  интервалы колебаний, в знаменателе -  средние 
содержания



Индикаторные отношения в глиноземистых гнейсах чупинской свиты беломорской серии
Таблица 2.2.2

AI2O3' SiOi ТЮ2:А120 3 (Na20+K 20):A120 3 Al20 3:Na20 Fe+Mn:Ti A1:(A1+Fe+Mn) CIA K20:N a20

Данные автора

Е 0.16-0.330.25 0.035-0.0540.048 0.24-0.410.30 4.5-9.26.3 9-14 0.57-072 54-6559 0.84

А 0.20-0.340.25 0.029-0.0540.044 0.22-0.340.30 5.0-9.46.3 10-14 0.57-0.68 46-6757 0.83

3 0.21-0.310.25 0.042-0.0620.049 0.29-0.440.35 4.1-6.75.3 9-17 0.55-0.66 52-5955 0.85

К 0.20-0.370.27 0.039-0.0510.045 0.19-0.360.29 4.8-11.36.6 10-12 0.60-0.68 54-6959 0.77

Данные А.М. Ручьева [2000]

Р-1 0.24 0.056 0.33 4.9 8.4 0.65 55 0.61

Р-2 0.22 0.039 0.35 4.7 12.5 0.64 56 0.64

Р-3 0.22 0.053 0.28 4.7 10.9 0.61 57 0.35

Р-4 0.23 0.036 0.31 4.9 17.3 0.59 55 0.54

Песчаники -  
(0.07 -0.20) 

Граувакки *  0.23 
Глины >0.27

Бз -  0.10 
Ан -  0.07 
Гд -  0.05 
Гр -  0.02

К -  связан с 
глинами, 

значение < 0.5 
К -  связан с 
калншпатом. 

значение > 0,5

Низкая < 30 
Граувакки 4 - 6

Гидротермальный привнос: 

> 25 < 0.4

Неизмененные 
породы.» 50;сильно 
измененные «100

В числителе -  интервалы колебаний, в знаменателе -  средние значения. Бз -  базиты, Ан -  андезиты, Гд -  граноднориты, Гр -  граниты. 
Названия Е - К и Р - 1 - Р - 4  разъяснены в таблице 2.2.1



В глинистой составляющей исходных отложений, вероятно, преобладали 
щелочно-глиноземистые глины, главным образом гидрослюды, и в меньшей ме
ре смектиты (нормативный монтмориллонит; см. табл. 2.2.3). Хлорит также 
иногда составлял значительную долю глинистого компонента осадка. Норматив
ные составы хлоритов исходных отложений, рассчитанные по методике [Розен, 
1976] (при железистости пород 6=0.44-0.59), имеют следующие формулы: при 
f= 0 .44  (M g,.63Fe2+0.37)3(Fe3+1.78A l1.22)3(A l1.26Si2.74)4.0 10(O H )8, при 6=0.59 
(Mgi.99Fe2\ 0l)j(Fe3+ All 27)3 (Al, 30oSi270)O )0(OH)g. Таким образом, по этим дан
ным, нормативные хлориты относятся по классификации [Годовиков, 1975] к 
магнезиально-железистым разновидностям хлоритов типа рипидолита (6=0.44) и 
переходным разностям от прохлорита к рипидолиту (t=0.59), характерным для 
граувакк, полимиктовых песчаников и глин. Постоянное присутствие в исходных 
отложениях гетита, хотя и в небольших количествах, магнсзиально-железистого 
хлорита, смектита, говорят о породах среднего-основного состава в областях 
сноса, поставлявших материал в палеобассейн седиментации.

В виде небольшой примеси в исходных отложениях, видимо, присутствова
ли карбонатные минералы (кальцит, доломит, анкерит) (см. табл. 2.2.3) -  харак
терные минералы матрикса граувакк фанерозоя.

На классификационном треугольнике терригениых пород фигуративные точ
ки глиноземистых гнейсов почти все ложатся в поле граувакк (рис. 2.2.3). При 
этом в большинстве своем фигуративные точки гнейсов находятся на линии ва
риационного тренда граувакк палеозоя генотипической местности Верхнего Гар
ца Германии, или в непосредственной близости от него, и только небольшая 
часть точек находится на-удалении от этого тренда.

Можно заметить, что значения величин двух индикаторных отношений 
(ТЮ2/А20 3 и  (Na20+ K 20)/AI20 3) (см. табл. 2.2.2) подтверждают данные литохи
мических пересчетов (см. табл. 2.2.3). Так, значения величин коэффициента 
Мидлтона (щелочной модуль) указывают, что калий был связан с глинистым ве
ществом (нормативная гидрослюда табл. 2.2.3), а не с калиевыми полевыми шпа
тами, которых в исходных отложениях практически не было (см. табл. 2.2.3). Зна
чения титанового модуля свидетельствуют, что области сноса были представле
ны в основном породами среднего состава (дацит, гранодиорит).

Одной из особенностей исследованных пород чупинской свиты является то, 
что значения величин двух индикаторных модулей: (Fc+Mn)/Ti II.М.Страхова 
[1976] и Al/(A1+Fe+Mn) К.Бестрёма [Bostrom, Peterson, 1969] всегда лежат в пре
делах «чисто» литогенных величин (см. табл. 2.2.2), то есть значения этих моду
лей указывают на отсутствие привиоса в палеобассейи осадкоиакопления эксга- 
лятивно гидротермального материала в период формирования исходных отложе
ний чупинской свиты. В какой-то мере это подтверждается и значениями коэф
фициента Мидлтона (щелочной модуль) (см. табл. 2.2.2), которые лежат в преде
лах, отвечающих значениям величин обычных терригениых пород фанерозоя.

Таким образом, исходными отложениями глиноземистых гнейсов чупинской 
свиты, по-видимому, были незрелые и слабо дифференцированные метатерри- 
гениые отложения (метаграувакки), а основными поставщиками материала в па
леобассейи седиментации -  мафические и средние по составу породы.



Нормативно-минеральный состав исходных отложений глиноземистых гнейсов
Таблица 2.2.3

Компоненты Глиноземистые гнейсы

Минеральные
группы Минералы

Е ( 8) А (8) 3(15) К (5) Р-К 15) Р-2 (10) Р-3 (10) Р-4 (16)

1 2 3 4 5 6 7 8

Обломочная

Q 34.07 31.10 29.45 26.88 27.15 35.05 32.64 29.09

PL 23.13 22.66 28.14 22.81 26.06 30.85 27.38 23.58

OR 0.47 — 1.28 — — — — —

Сумма 57.67 53.76 58.87 59.69 53.24 65.90 60.02 52.67

Глинистая

ILL 16.41 16.97 18.84 17.36 15.02 16.14 9.12 13.10

ММ 3.05 5.98 0.32 11.58 15.41 — 7.35 17.99

CHL 15.39 13.55 7.65 11.22 — 9.05 17.22 —

SRP 0.24 — 2.23 0.19 1.39 — — 0.19

Сумма 35.09 36.50 29.04 40.35 31.82 25.19 33.69 31.28

Оксидная

GT 1.06 0.82 4.18 1.81 5.58 2.39 — 7.19

PRL — 0.01 0.01 0.04 — 0.09 — 0.09

Сумма 1.06 0.83 4.19 1.85 5.58 2.48 — 7.28

Карбонатная

СС 1.74 1.28 0.54 1.44 — — 2.84 —

DL 2.33 3.04 5.38 3.33 8.48 5.47 — 8.23

А Ж 1.22 3.55 0.75 2.29 — 0.36 2.54 —

RCH 0.06 0.05 0.02 0.02 — — 0.12 —

Сумма 5.35 7.92 6.69 7.08 8.48 5.83 5.50 8.23

Мннераль Ti,P и др. 0.83 0.99 1.21 1.03 0.88 0.60 0.79 0.54

Цифры в скобках -  количество анализов. Исходные отложения: 1-2 -  песчаники (грауваккн) с хлорит- гидрослюдистым матриксом; 3 -  песчаники (граувакки) с 
гидрослюднстым матриксом; 4 -  песчаники (граувакки) с хлорит- монтмориллонит- гидрослюдистым матриксом; 5 -  песчаники (граувакки) с гидрослюднсто - 
монтмориллонитовым матриксом; 6 -  песчаники (граувакки) с хлорит-гидрослюднстым матриксом; 7 -  песчаники (граувакки) с гидрослюдисто-хлоритовым 
матриксом; 8 -  песчаники (грауваккн) с гидрослюднсто-моитморнллоннтовым матриксом



По классификации граувакк [Тейлор, Мак-Леннан, 1988] метаграувакки чу- 
пинской свиты (Q=26-35%, S i0 2=54-67% , K20/N a20  < 1) (см. табл. 2.2.1, 2.2.3) 
относятся к грауваккам с промежуточным содержанием кварца, характерным для 
отложений активных континентальных окраин. При этом наблюдаемые в изучен
ных гнейсах высокие содержания FeOo6ut+MgO (8.56—10.82%) характерны имен
но для архейских (докембрийских) метаграувакк (всегда > 8% и обычно > 10%), 
в то время как в фанерозойских граувакках эта сумма (FeOo6ltl+MgO) не превыша
ет 7%.

Распределение элементов-примесей. Характерной особенностью глинозе
мистых гнейсов являются повышенные содержания ряда малых элементов сиде- 
рофильной группы: Cr, Ni, Со, Sc, V -  как относительно граувакк, так и некото
рых пород среднего состава (табл. 2.2.4). Особенно это относится к Сг, содержа
ния которого превышают содержания Сг даже в магматических породах основно
го состава (мафитах) и, по-видимому, явно свидетельствуют о примеси материа
ла ультраосновных пород в исходных отложениях. Что касается Ni и Со, то они 
также содержатся в повышенных количествах (см. табл. 2.2.4), хотя и не в таких 
размерах, как Сг, причем повышенные количества их в большей степени прису
щи глиноземистым гнейсам северо-карельской части чупинской свиты. И, судя 
по содержаниям этих микроэлементов, также можно предположить, что в исход
ных отложениях присутствовал материал ультраосновного состава.

Содержания V, Си, Zn, Mo, Sc, Y близки к содержаниям этих микроэлемен
тов в мафитах и андезитах (см. табл. 2.2.4), причем северо-карельские участки 
чупинских гнейсов более обогащены Си, чем Кольские. По содержаниям таких 
элементов, как Fe, Al, Ti, глиноземистые гнейсы отвечают концентрациям этих 
элементов в дацитах (гранодиоритах) и андезитах, причем между содержаниями 
А1 и Ti в гнейсах отмечается слабая корреляционная зависимость (см. рис. 
2.2.2В), а сильно выраженная корреляция между этими элементами характерна, 
по данным А.А. Мигдисова (1960), для высокозрелых, высокодифференцирован
ных отложений. Поэтому слабая взаимосвязь между А1 и Ti в изученных гнейсах 
может указывать на невысокую зрелость исходного материала, подтверждая их 
граувакковую природу.

Галлий (Ga) -  микроэлемент, который также, как и Ti, в высокозрелых оса
дочных породах тесно связан с А1 [Борисенок, 1971], что в незначительной сте
пени отмечается и в глиноземистых гнейсах Кольской части чупинской свиты 
(см. рис. 2.2.2В). Средние содержания Ga довольно близки к его содержаниям в 
фельзических и средних породах и в архейских метаграувакках (см. табл. 2.2.4).

Содержания свинца (РЬ), как и ранее упомянутых Ni, Со, Си, выше в гнейсах 
северо-карельских участков (см. табл. 2.2.4). Если в гнейсах Кольских участков 
количество РЬ наиболее близко к содержаниям его в мафитах и андезитах (6-11 
г/т), то в северо-карельских участках соответствует его содержанию в гранодио
ритах (15 г/т).

Стронций (Sr) в осадочных породах тесно связан с монтмориллонитовыми 
(смекгитовыми) глинами, а одним из концентраторов Sr являются полевые шпа
ты: в плагиоклазах -  1800 г/т, в калиевых полевых шпатах -  1500 г/т [Иванов, 
1994]. И в изученных гнейсах наблюдается зависимость содержаний Sr от сум-



Таблица 2.2.4
Средние содержания микроэлементов в глиноземистых гнейсах чупинской свиты беломорской серии

1 Сг
Ni Со V Си Zn Мо РЬ Ga Y Zr Rb Sr Ba Sc Al Fe Ti n

Данные автора

Е 225 43 12 ИЗ 33 85 0.9 10 21 12 163 57 173 403 — 8.43 5.30 0.46 8

А 325 42 17 171 26 83 1.3 8 23 13 136 66 220 490 — 8.52 5.14 0.43 8

3 321 80 22 143 41 118 1.5 8 23 17 219 117 197 410 — 8.31 5.47 0.46 15

К 341 53 18 174 27 116 1.4 8 22 14 129 80 257 423 — 9.05 4.97 0.46 5

Данные А.М. Ручьева [2000]

Р-1 218 — — 99 — — — 13 — 15 117 75 311 482 19 8.31 4.41 0.53 15

Р-2 307 122 27 236 84 97 — 17 — 13 112 73 174 315 24 7.93 4.31 0.35 10

Р-3 261 246 51 132 168 85 — 15 — 17 199 38 182 613 40 7.84 5.04 0.47 10

Р-4 265 145 30 153 84 90 — 15 — 12 95 68 238 315 14 7.92 5.47 0.32 16

Сравнительные данные

I 145 59 — 116 46 72 — — 20 17 130 50 357 418 — 8.17 4.62 0.34 —

II 50 4 23 67 45 60 — — 14 30 450 80 200 380 10 7.15 3.86 0.38 —

Бз 180 140 48 240 92 110 1.4 6 16 23 130 37 460 290 30 8.22 8.56 1.07 —

Ан 54 41 14 140 43 74 1 11 18 25 170 80 410 410 18 8.95 536 0.61 —

Гд 22 16 78 90 29 59 I 15 18 36 140 120 440 560 13 8.33 3.07 0.46 —

Гр 5.6 3.5 1 38 10 39 1.5 19 18 50 180 180 150 750 6.5 7.27 1.56 0.16 —

I -  II граувакки, I -архей Канады [Тейлор, Мак-Леннан, 1988], II -  фанерозой [Овчинников, 1990]; Бз, Аи, Гд, Гр -  соответственно базиты, андезиты, гранодиориты, 
граниты [Овчинников, 1990].
II -  количество проанализированных проб. Содержания Сг -  Sc в г/т, AI -  Ti в % мае.
Названия участков опробования Е -  К и Р-1 -  Р-4 и другие сведения приведены в таблицах 2.2.1 и 2.2.2
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Рис. 2.2.2. Диаграммы соотношений химических элементов в глиноземистых гнейсах чуиинской 
свиты

A. Ig Na2 0 /K2 0  -  lg SK ^/A bC ^ [Pcttijolin et al., 1973].
Б. MgO/CaO -  Si0 2/Al203  K20/N a20  [Розен. 1993].
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Пелитовые компоненты

компоненты компоненты

Рис. 2.2.3. Диаграмма полсвошпатовые-пслптовыс- кварцевые МПЧЫТН-нормативные компонен
ты  [Pcttijhon et а1„ 1972, Розен, Димрот, 1982| для протолнтов глиноземистых гнейсов

марного содержания нормативных монтмориллонитовых глин и плагиоклазов 
(см. табл. 2.2.3, 2.2.4) (рис. 2.2.4А). Средние содержания Sr в гнейсах отвечают 
его содержаниям в граувакках фаиерозоя.

Рубидий (Rb) является микроэлементом, геохимически тесно связанным с ка
лием и максимальные его содержания характерны для гидрослюдистых глин -  
980 г/т [Кременецкий и др., 1980] и калиевых полевых шпатов. И в исследован
ных породах отмечается корреляция Rb с К ,0  и нормативной гидрослюдой (рис. 
2.2.4Б) (см. табл. 2.2.3, 2.2.4). В меньшей мере Rb сорбируется монтмориллони- 
товыми (смектитовыми) глинами, а полиминеральная смесь глин также содержит 
значимые концентрации Rb (140 г/т) [Кременецкий и др., 1980]. Этим, по-види
мому, можно объяснить значительные содержания Rb в некоторых гнейсах, где 
количество К20  (и соответственно гидрослюд) сравнительно невелико (см. табл. 
2 .23 ,2 .2 .4).

Барий (Ва), как известно, также геохимически связан с калием, то есть с гид
рослюдистыми глинами и калиевыми полевыми шпатами. Максимальные содер
жания Ва отмечаются в калиевых полевых шпатах (5000 г/т), в меньшей мере в 
биотитах (1400 г/т), плагиоклазах (900 г/т) и монтмориллонитовых (смектито- 
вых) глинах [Иванов, 1994]. Но в изученных глиноземистых гнейсах чупинской 
свиты не отмечается какой-либо корреляционной зависимости Ва с К20 , норма
тивной гидрослюдой и плагиоклазами (рис. 2.2.4В, табл. 2.2.1, 2.2.3, 2.2.4). Воз
можно, это объясняется слабой дифференцированностью исходных отложений.
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Содержание Li в глиноземистых гнейсах чупинской свиты
беломорской серии и осадочных породах фанерозоя______________

Таблица 2.2.5

Участки 11 Li, г/т А1. % Fe о6ш ’% Fe~ . % Mg. %

Р-1 15 19 8.31 4.41 0.62 2.06

Р-2 10.00 54.00 7.93 4.31 0.48 1.82

Р-3 10.00 30.00 7.84 5.04 0.55 1.73

Р-4 16.00 39.00 7.92 5.47 0.80 1.74

Осадочные породы фанерозоя [Овчинников, 1990].

Граунакки 51 7.15 3.86 — 1.27

Песчаники 20 2.63 1.59 — 0.7

Глинистые сланцы 51 7.72 4.42 — 1.5

и -  количество проанализированных проб, остальные разъяснения в таблицах 2.2.1. 2 .2.2

Литий (Li). Характерной особенностью распределения Li в гнейсах северо
карельской части свиты являются пониженные его содержания в породах участ
ка Р-1 (Тэдино) относительно других изученных участков (табл. 2.2.5) [Ручьев, 
2000]. Как известно, Li больше концентрируется з глинистых сланцах, чем в пес
чаных отложениях. Минералами-концентраторами Li являются амфибол, пирок
сен, слюды, каолинит, то есть магнезиально-железистые и алюмосиликатные ми
нералы, что объясняется близостью ионных радиусов ряда элементов (Li -  0.68А, 
Mg2+ -  0.74А, Al3+ -  0.57А, Fe2+ -  О.ВОА). Но в гнейсах участка Р-1 отмечается не 
прямая, а обратная зависимость содержаний Li от этих элементов, и в то же вре
мя наблюдается прямая корреляция Li с содержаниями Сг, V (см. табл. 2.2.4 и 5). 
И данные литохимических пересчетов (см. табл. 2.2.3) также не выявляют каких- 
либо связей содержаний Li с минералами исходных отложений. Таким образом, 
пока не удается объяснить характер распределения Li в изученных гнейсах чупи
нской свиты. Однако можно заметить, что содержания Li в гнейсах участка Р-1 
(19 г/т) отвечают содержанию Li в породах верхней континентальной коры 
(20 г/т) и гранат биотитовых гнейсах слюдянской, ольхонской и амгинской серий 
Прибайкалья: в среднем от 18 г/т (по 9 пробам) до 22 г/т (по 12 пробам) [Петро
ва, Макрыгина, 1994]. В то же время повышенные количества Li в гнейсах участ
ка Р-2 (Малиноварака) -  54 г/т, сопоставимы с содержаниями Li в граувакках фа
нерозоя (см. табл. 2.2.5) и относительно близки к среднему содержанию Li в 
верхнепротерозойских метаграувакках Хамар-Дабана -  42 г/т (по 23 пробам) 
[Петрова, Макрыгина, 3 994].

Торий (Тк), наряду с La, Zr, Sc, Nb и некоторыми другими микроэлементами, 
является инертным элементом при процессах литогенеза и метаморфизма, в то 
время как содержания U заметно снижаются при увеличении степени метамор
физма [Тейлор, Мак-Леннаи, 1988]. В глиноземистых гнейсах чупинской свиты 
северо-карельской части Беломорского пояса были определены средние содержа-



Таблица 2.2.6
Содержания Th, Zr в глиноземистых гнейсах чупииской свиты 
и U в осадочных породах фанерозои и исходных отложениях, г/т

Участки п Th Zr Th/U* и**

Р-1 15 8 117 1.54-1.86

Р-2 10 8 112
4.3-5.2

1.54-1.86

Р-3 10 14 199 2.69-3.26

Р-4 16 10 95 1.92-2.33

Осадочные породы фанерозоя [ Генлор и др.. 1988; Овчинников. 1990].

Граувакки 6.9-16.1 112-450 — 1.3-3.0

Песчаники 1.7-1.9 220 3.8-4.2 0.45

Глинистые сланцы 12.0 160-170 3.2 3.7

•значения отношения Th/U в фанерозойских граувакках с промежуточным содержанием кварца [Тейлор. Мак- 
Леннан. 1988].
** -  возможные (рассчитанные) содержания U п исходных отложениях глиноземистых гнейсов, 
п -  количество проанализированных проб.
Названия участков (Р-1 -  Р-4) и остальные разъяснения в таблицах 2.2.1. 2.2.2

мия Th для каждого изученного участка (табл. 2.2.6) [Ручьев, 2000]. При этом зна
чительная часть Th в гнейсах, по-видимому, содержится в цирконе, о чем свиде
тельствует связь концентраций Th с содержанием Zr в трех исследованных участ
ках. Отсутствие такой корреляции в породах самого южного участка (Р-4), воз
можно, объясняется присутствием в гнейсах этого участка повышенных коли
честв, относительно других участков, таких концентраторов Th, как ортит и апа
тит, при небольших содержаниях циркона (см. табл. 2.2.6). Исходя из этих дан
ных и значений величин отношения Th/U в фанерозойских граувакках с проме
жуточным содержанием кварца, получаем следующие, возможные, концентра
ции U в исходных отложения (см. табл. 2.2.6). При этом полученные нами значе
ния содержаний U соответствуют содержаниям U в граувакках фанерозоя (см. 
табл. 2.2.6).

Довольно часто более полную информацию об исходных отложениях и о по
родах областей сноса могут дать не только величины содержаний ряда элемен
тов, но и их отношения. Так, значения отношений Cr/Ti (0.041-0.083), C-r/V 
(1.30-2.24) в изученных гнейсах явно указывают на обогащениость данных по
род именно Сг как относительно граувакк архея (Cr/Ti-0.035-0.059; 
Cr/V =(l. 12—1.57), так и фанерозоя (Cr/Ti 0.011-0.018; Cr/V=0.35-0.63), а также 
мафитов (Cr/Ti=0.017; Cr/V-0.75) [Тейлор, Мак-Леинаи, 1988; Овчинников, 
1990]. Такие значения величии этих отношений указывают на примесь в исход
ных отложениях материала ультраосповиых пород, о чем ранее уже говорилось.

Значения отношений ряда других микроэлементов -  La/Sc (1.5-1.7) и La/Th 
(2.3-3.5), рассчитанные по данным [Ручьев, 2000] для двух участков (Р-1 и Р-4), 
точно ложатся в пределы колебаний этих отношений для фанерозойских граувакк 
с промежуточным содержанием кварца (La/Sc= 1.0-2.2; La/Th=2.2-3.6) [Тейлор,



Мак-Лсннан, 1988]. Это касается и значения величин другого отношения -Th/Sc 
(0.33-0.71), которые также попадают в интервал значений этого отношения для 
граувакк фанерозоя с промежуточным содержанием кварца (0.28-0.99). Таким 
образом, из рассмотрения величин индикаторных отношений (Cr/Ti, Cr/V) следу
ет, что в исходных отложениях изученных гнейсов, по-видимому, содержалась 
примесь ультраосновного материала, а значения величин отношений таких 
инертных микроэлементов, как La, Sc, Th, подтверждают ранее сделанный вы
вод, что исходные отложения глиноземистых гнейсов относились к грауваккам с 
промежуточным содержанием кварца. Распределение элементов примесей в ва
ловом составе метаморфической породы достаточно отчетливо согласуется с их 
ожидаемым распределением в первичных минералах исходной осадочной поро
ды, определенных при MINLITH-нормативпых расчетах.

Выводы. Рассмотренные глиноземистые гнейсы чупинской свиты сформи
ровались из осадочных отложений невысокой степени зрелости (граувакк). На 
это указывают как расположение фигуративных точек этих гнейсов на диагнос
тических диаграммах (см. 2.2.2А, Б), значения некоторых индикаторных отноше
ний (см. табл. 2.2.2), так и результаты литохимических пересчетов (см. табл. 
2.2.3, рис. 2.2.3), по данным которых в исходных отложениях, по-видимому, пос
тоянно присутствовали значительные количества кислого плагиоклаза, гидрос
люд, и в меньшей мере -  смектит и хлорит. О слабо дифференцированных отло
жениях свидетельствуют и небольшие значения величин индекса интенсивности 
химического выветривания (CIA -46-69) (см. табл. 2.2.2). Все эти данные говорят 
о довольно быстрых темпах денудации, переноса и захоронения терригенного 
материала, то есть об относительно активном тектоническом режиме периода 
формирования исходных отложений глиноземистых гнейсов чупинской свиты 
беломорской серии Балтийского щита. Этот вывод подтверждается и расположе
нием фигуративных точек изученных гнейсов в поле активных континентальных 
окраин на диаграмме S i0 2-K 20/N a20  [Roser, Korsch, 1986].

Присутствие в составе глиноземистых гнейсов сульфидов, графита и посто
янно повышенные содержания FeO относительно F e ,0 3 (см. табл. 2.2.1), видимо, 
говорят о восстановительных условиях в палеобассейне в период формирования 
исходных отложений.

Содержания ряда элементов (Сг, Ni, Fe, Ti, Rb. Zn и др.), значения индикатор
ных отношений ТЮ2/А120=0.03-0.06, Cr/Ti=0.041-0.083, C r/V -1.30-2.24, данные 
литохимических пересчетов свидетельствуют, что терригеиный материал, посту
павший в палеобассейн, был производным широкого круга пород: ультрамафи- 
ческих (повышенные содержания Cr, Ni), мафических (о чем говорят значимые 
количества V, Zn, Sc и др.) и средних (РЬ, Ga, Rb и др.).

Корреляционные связи некоторых микроэлементов (Rb с К20  и гидрослю
дистыми глинами; в небольшой мере Ti и Ga с А120 2; Sr с монтмориллоиитовы- 
ми (смектитовыми) глинами и плагиоклазами, характерные для осадочных по
род, наблюдаются в разной степени и в исследованных позднеархейских глино
земистых гнейсах.

Характерной особенностью чупинской свиты беломорской серии является 
то, что на всем ее протяжении (250 км) она сложена в общем-то однотипными по



родами -  метаграувакками, при почти полном отсутствии каких-либо других оса
дочно-метаморфических пород (метакварцитов, метапелитов, метакарбонатов).

Распределение элементов-примесей в валовом составе метаморфической по
роды достаточно отчетливо согласуется с их ожидаемым распределением в пер
вичных минералах исходной осадочной породы, определенных при MINLITH- 
нормативных расчетах.

Таким образом, анализ MINLITH-нормативных составов и распределения 
элементов примесей приводит к согласованной совокупности заключений, свиде
тельствующей об интенсивном размыве вулканогенных образований при форми
ровании рассмотренных отложений. Последние составляли значительную часть 
в низах разреза беломорской серии, среди которых были распространены отложе
ния зеленокаменных поясов [Минц и др., 1996]. Очевидно, что рассмотренные 
отложения чупинской свиты принадлежали обширному бассейну осадконакопле- 
ния -  Чупинскому палеобассейну, сформировавшемуся на завершающей стадии 
эволюции архейской гранит зеленокаменной области, развивавшейся в интерва
ле 140 млн.лет, от 3.00 до 2.86 млрд, лет тому назад.

Лапландско-Колвицкий гранулитовый складчатый пояс

Географически и структурно реконструируемый палеобассейн соответствует 
Лапландско-Колвицкому гранулитовому поясу. П. Эскола, впервые представив
ший системное описание пояса, именовал его Граиулитовыйм поясом Лаплан
дии. Пояс представляет собой дугообразную структуру в пределах Балтийского 
щита, длиной около 500 км. Наибольшая по протяженности часть пояса принад
лежит Лаплаидско-Сальиотундровскому фрагменту, собственно Лапландскому 
поясу в наиболее распространенном понимании (см. рис. 2.2.5А). В пределах это
го фрагмента по особенностям и набору ассоциаций гранулитов могут быть вы
делены: 1) зона Левайок-Инари в пределах Норвежско-Финской части пояса, об
разованная преимущественно фельзическими граиулитами, включающими коли
чественно резко подчиненные тела основных гранулитов и эндербитов; подош
венный комплекс представлен изолированным массивом Васкойоки; 2) Лоттинс- 
кая зона, охватывающая интервал от государственной границы России до р.Нота, 
в строении которой приблизительно в равной степени участвуют основные и кис
лые гранулиты; подошвенный комплекс постоянно прослеживается в основании 
разреза; 3) зона Сальных Тундр (своеобразный «структурный нос», зажатый 
между гранито-гнейсовыми куполами), образованная метагаббро-аиортозитами 
подошвенного комплекса и мафическими граиулитами, при крайне ограничен
ном участии фельзических гранулитов; 4) четвертая зона отвечает крупнейшему 
на Кольском полуострове массиву габбро-анортозитов (массив Главного Хребта), 
сопровождаемому небольшим количеством основных и фельзических гранули
тов; 5) относительно небольшой Кандалакша-Колвицкий фрагмент образует пя
тую зону, в строении которой участвуют крупное тело габбро-анортозитов (Кол- 
вицкий массив), основные и кислые гранулиты [Минц и др., 1996]. В пределах 
России пояс включает два разных по величине блока -  Лапландский (Сальные 
тундры, Туадаш-туидры, Лоттинская зона) и небольшой Колвицкий блок (около
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70 км) -  Кандалакшские и Колвицкие тундры (см. рис. 2.2.5Б). На северо-западе 
породы гранулитового пояса перекрываются каледонидами Полярной Норвегии, 
а на юго-востоке породы комплекса прослеживаются по геофизическим данным 
под водами Кандалакшского залива Белого моря.

Впервые высокометаморфизованные гранатсодержащие породы северной 
Лапландии описал и назвал гранулитами, по аналогии с гранулитами Саксонии, 
И. Йернстрем в 1874 году. После этого было опубликовано много данных о пер
вичной природе, составе, метаморфизме гранулитов Балтийского щита, а также 
связанных с ними полезных ископаемых [Бибикова и др., 1993; Горощенко, 1969; 
Крылова, 1983; Козлов и др., 1990; Минц и др., 1994, 1996; Eskola, 1952; Barbey 
et al., 1984 и др.]. Под термином «гранулит» понимались либо глубоко метамор- 
физованные магматические породы, либо осадочно-эффузивные, либо первично- 
осадочные отложения. В последнее время большинство исследователей [Козлов, 
1988; Козлов и др., 1990; Минц и др., 1994] придерживаются мнения об осадоч
но-вулканогенной природе пород гранулитового комплекса. Весь комплекс под
разделяется на две толщи [Козлов, 1988; Козлов и др., 1990]. Нижняя представле
на преимущественно мафическими гранулитами (гранат-плагиоклаз-пироксеио- 
выми, плагиоклаз-пироксеновыми, двупироксеиовыми кристаллическими слан
цами), производными базальтов, андезитов, а также дацитов. Встречаются мета- 
карбонатные породы. Верхняя толща сложена в основном седиментогенными по
родами -  фельзическими гранулитами (гранат кварц-полевошпатовыми, силли- 
манит-гранат-полевошпатовыми гнейсами и кристаллосланцами). Их мощность 
возрастает в западном направлении, достигая максимума на территории Финлян
дии (см. рис. 2.2.5В) В центральной части гранулитового пояса его породы подс
тилаются биотит-амфиболовыми и киапит-биотит-мусковитовыми гнейсами кор- 
ватундровской и карякатундровской свит, а восточнее породы пояса залегают на 
гнейсах и амфиболитах беломорской серии позднего архея.

Возраст метаморфизма пород гранулитового комплекса колеблется в преде
лах 1925 млн. лет назад (начало метаморфизма) -  1870 млн. лет назад (его завер
шение) [Бибикова и др. 1993 и др.], а возраст протолита, вероятно, раннепротеро
зойский, хотя в последнее время появляются данные, указывающие на позднеар
хейский возраст протолитов метаморфических пород гранулитового комплекса 
[Минц и др, 1996]. Максимальные параметры, достигнутые при метаморфизме 
фельзических гранулитов, имеют значения: Т=825°С и Р=8 кбар [Перчук, Кротов,
1999], а температуры кристаллизации внедрявшихся в это время анортозитов 
составляли коло 900°С [Фонарев, 2004].

В данном разделе будет рассмотрена верхняя толща гранулитового пояса, то 
есть его осадочно-метаморфическая часть (фельзические гранулиты).

Фельзические гранулиты верхней толщи. Петрохимические данные и 
МШЫТН-нормативный минеральный состав пород. Фельзические гранулиты -  
это высокометаморфизованные породы, кислые по химическому и лейкократо- 
вые по минеральному составу, содержащие кварц, плагиоклаз, калиевый полевой 
шпат, гранат, иногда небольшие количества силлиманита, кианита, биотита, кор- 
диерита, пироксена; акцессорные минералы -  рутил, ильменит, циркон, монацит, 
апатит, графит, шпинель. Наиболее распространены гранат-кварц-полевошпато-



вые и силлиманит-гранат-кварц-полевошпатовые разности фельзических грану- 
литов. Характерным текстурным признаком этих пород является вытянутая (лин- 
зовидиая) форма агрегатов зерен кварца -  как его иногда называют, ленточный 
кварц. Многими исследователями отмечается, что фельзические гранулиты Бал
тийского щита по минеральному составу и структурно-текстурным признакам 
аналогичны классическим гранулитам Саксонии.

Судя по литературным данным [Козлов и др., 1990; Розен, 1993], большин
ство авторов предполагает, что фельзические гранулиты являются метаморфи
ческими производными метаграувакковых, метасубграувакковых и, в меньшей 
мере, метапелитовых отложений. Это подтверждается приведенными ниже дан
ными. Фигуративные точки исследованных пород (табл. 2.2.7) на диагностичес
ких диаграммах (рис. 2.2.6 А, Б) ложатся в поля граувакк, субграувакк, граувак- 
ковых пелитов.

Изученные породы были разбиты по содержанию S i02 и А1,03 и минераль
ному составу на ряд разновидностей (см. табл. 2.2.7), причем, исходя из данных 
этой таблицы, можно предположить, что исходными отложениями был ряд: пес
чанистые (алевритистые) глины -  глинистые песчаники -  существенно кварце
вые песчаники (алевролиты). Характерной чертой химического состава исследо
ванных пород является повышенное содержание К20  относительно Na20  и до
вольно частое превышение MgO над СаО, что, в целом, характерно для терриген- 
ных пород фанерозоя. Особенностью осадочно-метаморфических пород грану- 
литового комплекса является пониженное относительно осадочных пород содер
жание МпО и Р ,0 5 и постоянное превышение FeO над Fe:0 3 (см. табл. 2.2.7). В 
конце таблицы приведены для сопоставления химические составы хорошо изу
ченных гранулитов Шотландии и Саксонии.

Проведенные литохимические пересчеты силикатных анализов наиболее 
представительных пород гранулитового пояса на MINLITFl-нормативные мине
ралы показали (табл. 2.2.8), что в обломочной части исходных отложений, веро
ятно, преобладал кварц, но и количество полевых шпатов (главным образом кис
лого плагиоклаза) иногда достигало значимых величии. В то же время содержа
ние калиевого полевого шпата, видимо, было незначительно, и часто он пол
ностью отсутствовал, что свидетельствует о его дефиците в породах области сно
са. Возможно, что область сноса в основном была представлена породами типа 
базальтов, андезито-базальтов, дацитов.

В составе глинистой составляющей исходных отложений преобладали, веро
ятно, щелочно-глиноземистые глины, главным образом гидрослюда и в меньшей 
мере смектиты (нормативный монтмориллонит, см. табл. 2.2.8); магнезиально
железистые минералы встречались в небольших количествах или вообще отсут
ствовали. При этом нормативный хлорит, судя по железистости пород 
(f=0.58-0.68), видимо, относился к магнезиально-железистым разновидностям 
типа прохлорита-рипидолита, характерным для граувакк, полимиктовых и квар
цевых песчаников и глин. Почти постоянное присутствие в исходных отложени
ях небольших количеств гетита, магнезиально-железистого хлорита, смектитов 
также свидетельствует о развитии в области сноса пород среднего -  основного 
состава. В виде примеси в исходных отложениях, видимо, присутствовали карбо-



Таблица 2.2.7
Химический состав осадочно-метаморфических пород верхней толщи гранулитового пояса, % мае.

№ п SiCb ТЮ2 А12о 3 F e ,0 3 FeO МпО MgO СаО Na20 К ,0 р 2о 5 F'e+Mn
Ti

А1
Al-rFe+Mn

NaiO+K-'O
А1203*

Порода

Финляндия[ВагЬеу el а!., 1984]

1 27 62.22 0.S4 19.03 8.S4 — 0.12 3.17 0.69 1.27 3.83 — 12.5 0.62 0.27 Силлиманит-гранатовые гнейсы

2 12 68.58 0.58 15.75 4.84 — 0.08 1.82 2.47 2.83 3.02 — 10.0 0.71 0.37 Гранатовые гнейсы

3 30 76.06 0.53 11.72 4.68 — 0.06 1.57 1.00 1.69 2.71 — 10.4 0.65 0.37 Гранатовые гнейсы

4 9 84.70 0.39 7.59 2.79 — 0.04 0.73 1.36 1.55 0.86 — 8.6 0.67 0.32 Гранатовые кварциты

Лоттинская зона [данные автора]

5 9 61.05 0.74 17.97 1.73 7.16 0.04 3.97 2.26 1.34 2.37 0.06 15.5 0.58 0.20 Силлнмапит-гнанатовые гранулиты

6 4 72.38 0.31 13.51 0.81 3.10 0.02 1.15 2.65 2.69 2.85 0.06 16.0 0.70 0.41 Гранатовые гранулиты

7 2 82.81 0.52 7.93 0.64 2.38 0.02 0.44 2.14 1.60 1.08 0.01 7.5 0.64 0.34 Гранатовые гранулиты

Туадаш—тундрь: [данные автора]

8 2 66.46 0.65 15.01 — 6.19 0.04 2.30 2.90 2.77 2.79 0.05 12.0 0.62 0.37 Биотит-гранатовые гранулиты

9 4 76.39 0.52 11.18 0.45 3.95 0.04 1.54 2.01 1.31 1.96 0.03 11.0 0.63 0.29 Гранатовые грануляты

10 2 S0.S0 0.41 7.98 — 3.99 0.04 1.02 2.19 1.50 1.10 0.03 12.5 0.57 0.33 Гранатовые гранулиты

Сальные тундры [Козлов, 19S8]

11 7 63.11 0.67 17.22 1.27 6.59 0.08 2.88 1.18 1.62 2.63 — 15.0 0.60 0.25 Биотит-гранатовые гранулиты

12 4 67.22 0.60 14.10 1.74 5.61 0.08 2.90 1.60 1.73 2.92 — 16.0 0.57 0.33 Пироксен-гранатовые гранулиты

Колвнцкне тундры [Козлов, 1983]

13 7 55.29 0.98 21.76 1.56 9.54 0.08 4.48 0.71 0.98 2.95 0.08 14.5 0.57 0.18 Силлиманит-гранатовые гранулиты

14 5 58.57 0.72 18.52 2.10 7.05 0.11 3.47 1.25 1.76 4.24 0.10 16.0 0.58 0.32 Биотит-гранатовые гранулиты

15 7 78.62 0.38 10.27 0.52 3.30 0.06 1.17 1.75 2.51 1.33 0.07 13.0 0.65 0.37 Гранатовые гранулиты

Шотландия [Андерсон, 1968]

16 2 82.92 0.31 8.32 0.54 1.26 0.01 0.27 0.78 1.79 3.16 0.10 — — — Кварц-полевошпатовые гранулиты

17 1 81.89 0.06 9.10 0.17 0.16 0.26 0.02 0.64 0.11 7.11 0.07 — — — Кварц-гюлевошпатовые гранулиты

Саксония [Нонманн идр., 1984]

18 7 72.30
-

14.70 2.30
-

0.60 1.60 3.00 4.70
- - - -

Гранулит

Прочерк -  отсутствие данных, п -  число проб. Анализы выполнены в химико-аналитической лаборатории ВИМС МГ СССР (аналитик К.А.Твердохлебова) 
и ГИН АН СССР (аналитик Е.В.Черкасова)



натные минералы (кальцит, доломит, анкерит) -  характерные минералы матрик
са граувакк фанерозоя.

На диагностической диаграмме фигуративные точки пересчитанных пород в 
основном ложатся в поля граувакк, граувакковых, субграувакковых пелитов и в 
меньшей мере в поля пелитов и кварцевых песчаников, причем тренд изученных 
пород заметно отличается от тренда граувакк генотипической местности палео
зоя Верхнего Гарца Германии (рис. 2.2.6 Б). Отличается он, хотя и в меньшей ме
ре, и от тренда гранатовых гранулитов хапчанской серии верхнего архея Анаба- 
рского щита [Розен, 1993], располагаясь ближе к стороне кварцево пелитового 
компонента, что может свидетельствовать о большей дифференциации исходно
го вещества осадочно-метаморфических пород гранулитового пояса Балтийского 
щита, о более зрелом (как относительно гранулитов Аиабарского щита, так и, 
особенно, граувакк Верхнего Гарца) материале, поступавшем в палеобассейн се
диментации.

Результаты пересчета на нормативно-минеральный состав силикатных ана
лизов гранулитов Шотландии и Саксонии (см. табл.2.2.8) и расположение фигу
ративных точек этих пород на диагностической диаграмме (см. рис. 2.2.6 Б) по
казывают, что наши интерпретации соответствуют выводам зарубежных авторов 
[Андерсон, 1968; Нойман и др., 1984], согласно которым исходными отложения
ми этих гранулитов являлись кварц-полевошпатовые песчаники (аркозы) с не
большим количеством глинистого цемента.

В заключение петрохимического анализа можно отметить, что характерной 
особенностью исследованных пород гранулитового пояса Балтийского щита яв
ляется то, что величины двух индикаторных модулей: (Fe+Mn)/Ti Н.М. Страхова 
и Al/(Al+Fe+Mn) К.Бестрома [Bostrom, Peterson, 1969] всегда имеют «экзоген
ные» значения (8-18 -  модуль Н.М. Страхова и 0.5-0.8 -  модуль К.Бестрома). 
Оба модуля указывают на отсутствие привноса в палеобассейн седиментации 
эксгалятивно-гидротермального материала в период образования исходных отло
жений гранулитового комплекса. Этот вывод подтверждают и величины модуля 
нормативной щелочности (Na20+K 20)/A l20 3, которые в большинстве случаев ле
жат в пределах 0.2-0.4, то есть по этому признаку соответствуют терригенным 
породам фанерозоя.

В породах Гранулитового пояса под микроскопом постоянно обнаруживают
ся чешуйки графита (0.5-1.0 мм, изредка до 2-5 мм), обычно в пределах 0.2-0.5%  
объемн., но иногда его количество достигает 1-2%. Еще П. Эскола [Eskola, 1952] 
считал графит фельзических гранулитов, так же как и пирит, метаморфизовапны- 
ми производными сапропеля. Проведенные химические анализы показали, что 
среднее содержание Сорг в существенно кварц-полевошпатовых разностях равно 
0.14%, а в глиноземистых разностях пород -  0.40%. Мы попытались восстано
вить примерное количество органического вещества (ОВ) и Сорг в исходных от
ложениях гранулитового комплекса, приняв, что в процессе диагенеза количест
во ОВ уменьшилось на 35%, а в последующих процессах катагенеза и метамор
физма -  на 80% от сохранившегося после диагенеза, и что коэффициент перехо
да от СорР к ОВ равен 1.43. В результате расчетов получаем, что в исходных отло
жениях, возможно, присутствовало от 1.5 до 4-4.5% ОВ и 1.1-3.1% Сорг. Такие
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содержания ОВ и Сорг, видимо, свидетельствуют о довольно развитой органичес
кой жизни в раннепротерозойском палеобассейнс седиментации и восстанови
тельных условиях в его придонной части.

Распределение элементов-примесей. Содержания элементов сидерофильной 
группы (Fe, Ti, Ni, Со, V, Sc) в исследованных породах колеблются в довольно 
широких пределах (Сг -  20-280 г/т, Ni -  3-140 г/т, Со -  4-72 г/т, V -  36-300 г/т), 
причем средние содержания этих элементов отвечают кларковым концентрациям 
данных элементов в широком круге пород -  основных, средних и фельзичес- 
ких(табл. 2.2.9). В изученных породах отмечается не очень четко выраженная 
корреляция ряда микроэлементов с А1 и Fe, что может свидетельствовать о невы
сокой зрелости материала, поступавшего в палеобассейн седиментации, но для 
части осадочно-метаморфических пород наблюдается четкая корреляция ряда 
микроэлементов с Al, a Ga с Ti.

Несколько повышенные содержания Сг и V в породах гранулитового пояса 
Финляндии и Колвицкой зоне, видимо, можно объяснить присутствием в исход
ном составе гетита (см. табл. 2.2.8), а, как известно, железистые гидроксиды яв
ляются сильными концентраторами целого ряда микроэлементов, в том числе Сг, 
V, Ti, Sc.

Свинец (РЬ) в исследованных породах довольно часто содержится в несколь
ко повышенных количествах относительно как осадочных пород фанерозоя, так 
и магматических пород (см. табл. 2.2.9). По содержаниям РЬ исследованные по
роды ближе всего к кислым разностям. В породах гранулитового пояса РЬ до
вольно хорошо коррелируется с калием (рис. 2.2.6В), что характерно для осадоч
ных отложений фанерозоя и обусловлено близкими размерами ионных радиусов 
(РЬ -1.26 А, К -  1.33 А) и изоморфным замещением части калия свинцом. Этим 
и объясняются повышенные концентрации РЬ в калиевых полевых шпатах и слю
дах -  до 75-85 г/т [Лубченко, 1977]. Можно предположить, что повышенное со
держание РЬ (30-38 г/т) в части исследованных пород гранулитового пояса обус
ловлено присутствием в исходных отложениях калиевого полевого шпата 
(«5.40%), гидроксида Fe (гетита), являющегося сильным сорбентом РЬ, а также 
гидрослюды (см. табл. 2.2.2 и 2.2.3).

Рубидий (Rb) является микроэлементом, еще более связанным с калием, чем 
РЬ, причем максимальные содержания Rb (980 г/т) приурочены к гидрослюдис
тым глинам [Кремепецкий и др., 1980]. Можно отметить, что корреляция Rb с 
гидроелгодой, калиевыми полевыми шпатами и К20  хорошо прослеживается и в 
исследованных породах (см. рис. 2.2.6 В, табл. 2.2.8 и 2.2.9). По данным того же 
автора, и смектитовые глины также сорбируют Rb, а полиминеральные смеси 
глин содержат в среднем 140 г/т Rb (по 688 анализам [Кременецкий и др., 1980]). 
Этим, по-видимому, можно объяснить повышенное количество Rb в ряде пород 
Лоттинской и Колвицкой зон Гранулитового пояса, в которых содержание К20  
небольшое, а концентрация Rb повышена (см. табл. 2.2.8 и 2.2.9).

Барий (Ва) в осадочных породах обычно геохимически связан с калием, то 
есть с гидрослюдистыми глинами и калиевыми полевыми шпатами, что объясняет
ся близкими размерами ионных радиусов этих элементов ( К -  1.33 А, Ва -  1.38 А). 
Наибольшие содержания Ва характерны для калиевых полевых шпатов (5000 г/т),
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ь PL 12.44 27.6 16.29 13.39 8.16 24.92 14.91 26.18 12.17 12.62 13.88 17.11 2.18 17.8 23.35 16.91 28.85
О OR — 1.21 3.02 — 0.1 5.42 2.12 4.1 — 1.18 — — — — — 15.64 14.53
О
О Сумма 45.9 65.83 73.17 81.27 36.64 72.97 81.5 64.74 69.29 75.96 47.56 59.18 17.78 44.2 79.32 92.15 80.48
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Сумма 49.54 23.23 19.99 14.88 54.14 17.87 10.29 24.53 24.45 15.68 47.43 29.08 75.91 42.53 14.04 4.48 14.63

1 GT 1.97 3.45 3.88 — 2.82 2.59 1.26 2.92 0.23 1.56 0.49 6.53 2.69 7.86 1.66 1.42 0.74
3
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PRL 0.1 0.09 — _ — __ — — — — — — — 0.) — — —
Сумма 2.07 3.54 3.88 — 2.82 2.59 1.26 2.92 0.23 1.56 0.49 6.53 2.69 7.96 1.66 1.42 0.74

кя СС — — — 0.63 1.64 1.43 0.4 1.5 1.2 0.95 — — — — — — —

и DL 1.59 5.72 2.41 — 0.91 2.4 1.26 3.66 0.97 1.36 — 4.54 — 2.7 2.41 0.65 1.07

ANK _ 1.08 — 2.83 3.05 2.33 4.67 1.91 3.16 3.88 3.76 — 2.54 — 2.17 0.8 3.09
с.
й Сумма 1.59 6.8 2.41 3.46 5.6 6.16 6.33 7.07 5.33 6.19 3.76 4.54 2.54 2.7 4.58 1.45 4.16

Минералы Ti, Р н др. 0.90 0.60 0.55 0.39 0.80 0.41 0.64 0.73 0.71 0.61 0.76 0.67 1.08 2.61 0.40 0.50 —

Прочерк -  отсутствие минерала. Порядковые номера пород отвечают порядковым номерам таблицы 2.2.7. В скобках -  число анализов.
Вероятные типы исходных отложений: 1 -  песчано-глинистые отложения (граувакювые пелиты); 2-3 -  гидрослюдисто-нлагиоклаз-кварцевые песчаники (траувакки); 
4 -  кварцевые песчаники с глинистым цементом; 5 -  песчано-глинистые отложения (субграувакковые пелиты); 6 -  полевошпаг-кварцевые песчаники с 
гидрослюдистым цементом (аркозы); 7 -  плагиоклазсодержащне кварцевые песчаники; 8 -  плагиоклаз- кварцевые песчаники с глинистым цементом (траувакки); 
9 -  глинистые существенно кварцевые песчаники (траувакки); 10 -  глинисто-плагиоклаз-кварцевые песчаники; 11 -  траувакки; 12 -  глинисто-плагиоклаз- кварцевые 
песчаники с гетитом (грауваккн), 13 -  кварцсодержащие глины; 14 -  плагноклаз-кварцевые глины с гетнтом (граувакковые пелиты; 15 -  глинисто-плагиоклаз- 
кварцевые песчаники; 16 -  «чистые» аркозовые песчаники; 18 -  аркозовые песчаники с гидрослюдистым цементом



биотитов (1400 г/т), в меньших количествах он накапливается в плагиоклазах (900 
г/т) и смектитовых глинах [Крылова, 1983; Иванов, 1994]. Суммой этих данных, ве
роятно, и объясняются содержания и характер распределения Ва в осадочно-мета
морфических породах гранулитового пояса (см. табл. 2.2.8, 2.2. 9 и рис. 2.2.7).

Стронций (Sr) в терригснных осадочных породах геохимически более тесно 
связан со смсктитовыми глинами, чем с гидрослюдистыми. Одними из концент
раторов Sr являются полевые шпаты: в плагиоклазах -  1800 г/т, в калиевых поле
вых шпатах -1500 г/т [Иванов, 1994]. Все это находит подтверждение и в иссле
дованных нами осадочно-метаморфических породах гранулитового пояса -  в 
прямой зависимости содержаний Sr от количества плагиоклаза (рис. 2.2.8), а так
же в соотношениях смектитовых и гидрослюдистых глин в исходных отложени
ях Лоттинской и Колвицкой зон (см. табл. 2.2.8 и 2.2.9).

Рис. 2.2.7. Диаграмма Rb -  К2О -  Ва для осадочно-метаморфических пород гранулитового пояса в 
Ф инляндии, по данным [Barbey ct al.. 1984]

1 -  известковистые гнейсы (2 анализа), 2 -  гранатовые кварциты (3), 3 -  гранатовые гнейсы (14). 4 -  гра
натовые гнейсы (8), 5 -  силлиманит- гранатовые гнейсы (11).

Цирконий (Zr) является весьма характерным микроэлементом исследован
ных пород , причем отмечается направленное повышение содержания Zr от су
щественно метапелитовых к метапесчаным отложениям (см. табл. 2,2.8 и 2.2.9), 
что характерно и для осадочных пород фанерозоя. В современных осадках эта 
направленность бывает выражена еще более контрастно (Баренцево море: глины 
содержат 131 г/т Zr, алевритовые илы -  393 г/т Zr; залив Пария: глины -  139 г/т 
Zr, пески -  413 г/т Zr [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]). В некоторых случаях повы
шенные содержания Zr могут быть обусловлены присутствием в исходных отло
жениях гидроксидов Fe, которые, по данным ряда авторов [Лисицын, 1978 и др.], 
служат сорбентом данного элемента.

Иттрий (Y) -  микроэлемент, который, подобно Zr, в осадочных породах фа
нерозоя концентрируется в большей степени в песчаниках, чем в глинах. И в сов
ременных осадках Баренцева моря содержание Y в глинах ниже (28 г/т), чем в 
алевритовых илах (34 г/т) [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]. Однако в исследованных



Таблица 2.2.9
Средние содержания микроэлементов в осадочно-метаморфических породах гранулитового пояса и породах фанерозоя

Порода | № п | Сг Ni |  Со | V Си Sc Ga Sr Pb | Rb | Ba

Финляндия [Barbey el al.. 1984]

Силлиманит-гранатовые гнейсы 1 11 130 34 15 17.5 — — — 211 — ПО 985

Гранатовые гнейсы 2 8 53 37 11 72 — — — 352 — 84 896

Гранатовые гнейсы 3 14 82 25 11 75 — — — 206 — 69 877

Гранатовые кварциты 4 3 50 10 10 45 — — — 175 — 27 314

Финляндия [Barbey el al., 1984]

Силлиманит-гранатовые гнейсы 5 9 167 50 25 224 158 20 15 329 32 73 553

Гранатовые грануляты 6 4 106 16 9 60 82 7 10 407 38 47 245

Гранатовые грануляты 7 ? 69 14 5 73 10 — 13 — 12 — —

Туадаш—тундры [данные автора]

Биотит-гранатовые грануляты 8 2 77 16 11 91 15 12 22 220 11 120 —

Гранатовые грануляты 9 4 72 8 5 59 9 — 15 — 18 — —

Гранатовые грануляты 10 2 48 13 7 51 15 5 13 180 7 16 —

Лапландия [Минц и др.. 1994]

Биотит-гранатовые фанулиты 1 6 1 222 36 J 17 |  203 | 29 .4 у 352 | 30 — 1047

Колвицкие тундры [Козлов, 1983]

Силлиманит-гранатовые грануляты 13 *»э 145 106 35 143 18 — — 470 — 142 1170

Биотит-гранатовые грануляты 14 1 150 120 28 160 120 — — 260 — 138 890

Гранатовые гранулиты 15 8 80 38 II 50 61 — — 345 — 39 490

Осадочные породы фанерозоя [Овчинников, 1990]

Сланцы 0 94 74 19 130 48 13 22 330 20 150 660

Песчаники 0 35 2 0.3 20 1 1 10 20 7 55 180

Магматические порода фанерозоя [Овчинников, 1990]

Базиты 0 180 140 48 240 92 30 16 460 6 37 290

Андезиты 0 54 41 14 140 43 18 18 410 11 80 410

Граниты 0 5.6 3.5 1 38 10 6.5 18 150 19 180 750



Порода № 11 Zr В A1 к Fe Т.

Финляндия [Barbey et al.. 1984]

Силлиманит-гранатовые гнейсы 1 11 203 39 — 10.07 3.18 6.18 0.5

Гранатовые гнейсы 2 8 198 26 — 8.33 2.51 3.39 0.35

Гранатовые гнейсы 3 14 219 28 — 6.2 2.25 3.27 0.32

Гранатовые кварциты 4 3 303 15 — 4.02 0 71 1.95 0.23

Лоттинская зона [данные автора]

Силлиманит-гранатовые гнейсы 5 9 274 — 18 9.51 1.97 6.77 0.44

Гранатовые гранулнты 6 4 322 — 20 7.15 2.37 2.76 0.19

Гранатовые гранулнты 7 ? 280 — — 4.2 0.9 2.3 0.31

Туадаш—тундры [данные автора]

Биотит-гранатовые гранулнты 8 2 208 — — 7.94 2.32 4.7 0.36

Гранатовые гранулнты 9 4 401 — — 5.92 1.63 3.38 0.31

Гранатовые гранулнты 10 2 293 —  | — 4.22 0.91 3.34 0.27

Лапландия [Мини и др., 1994]

Биотит-гранатовые гранулнты 6 -  . 30 ___ 13___ 8.66 1.S3 5.82 U.45

Колвнцкие тундры [Козлов, 1983]

Силлиманит-гранатовые гранулнты 13 3 — — 11 11.52 2.45 8.5 0.59

Биотит-гранатовые гранулнты 14 1 — — 9 9.S 3.52 6.95 0.43

Гранатовые гранулнты 15 8 — — 6 5.43 1.1 2.93 0.23

Осадочные породы фанерозоя [Овчинников, 1990]

Сланцы 0 170 30 100 7.72 2.66 4.72 0.44

Песчаники 0 220 40 35 2.63 1.15 1.59 0.2

Магматические породы фанерозоя [Овчинников, 1990]

Базнты 0 130 23 5 8.22 0.8 8.56 1.07

0 ' 170 25 12 8.95 1.71 5.36 0.61

Граниты 0 ISO 50 12.5 7.27 3.97 1.56 0.16

Прочерк -  отсутствие данных. Порядковые номера отвечают номерам в таблицах 2.2.7 и 2.2.8. п -  число проб.
Содержания Cr-В в г/т. Al-Ti в вес. %. Анализы выполнены в спектральной лаборатории ВИМС МГ СССР и ГИН АН СССР



Рис. 2.2.8. Диаграмма Sr -  PI для осадочно-метаморфических пород граиулитового попса в Лотти- 
иской зоне по данным Е. В. Бибиковой и др., 1993

породах граиулитового пояса наблюдается обратная направленность (см. табл.
2.2.9) . Известно, что концентраторами Y являются монацит (до 1% Y20 3), рутил 
и циркон (десятые доли %), которые присутствуют и в осадочно-метаморфичес
ких породах Граиулитового комплекса (монацит до 178-262 г/т, рутил до 
0.3-0.6%, циркон до 1200 г/т [Горощенко, 1969]). Но наиболее распространенным 
концентратором Y в породах пояса является гранат (до 1400 г/т, при среднем со
держании иттрия 220 г/т [Крылова, 1983]), который, по данным Г.Л. Горощенко 
[1969], в более значительных количествах (в среднем 26%) содержится в сущест
венно глиноземистых разностях исследованных пород, чем в кварц-полсвошпа- 
товых (в среднем 13.7%). Больше в глиноземистых породах и рутила (0.6%) по 
сравнению с кварц-полевошпатовыми разностями пород (0.3%). Вероятно, всеми 
этими обстоятельствами и обусловлен наблюдаемый характер распределения Y в 
осадочно-метаморфических породах граиулитового пояса Балтийского щита.

Уран и торий. В осадочно-метаморфических породах гранулитовго пояса 
Финляндии были определены содержания радиоактивных элементов (табл.
2.2.10) . Из таблицы видно, что содержание U в гранатовых кварцитах (метааре- 
нитах ) выше, чем в гранатовых гнейсах (метаграувакках) и силлиманит гранато
вых гнейсах. Это, по-видимому, обусловлено более значительным содержанием 
циркона, одного из концентраторов U в гранатовых кварцитах, о чем свидетель
ствуют повышенные концентрации Zr в изученных кварцитах (303 г/т) по срав
нению с различными гнейсами (см. табл. 2.2.10). Относительно высокое содер
жание U в известковистых гнейсах (2.1 г/т), возможно, объясняется повышенной 
карбонатностью этих пород (СаО=7.81%), а, как известно, карбонатные отложе
ния фанерозоя содержат значительные количества U (2.2 г/т) [Turekian, Wedepohl, 
1961].

Кроме циркона, в осадочно-метаморфических породах изученного комплек
са присутствуют такие концентраторы радиоактивных микроэлементов, как апа-



Таблица 2.2.10
Содержания U, Th и Zr в осадочно-метаморфических породах верхней толщи

гранулитового пояса и осадочных породах фанерозоя, г/т
№ Порода и Th Th:U Zr

Осадочно-метаморфические породы [Barbey el al„ 1984]
1 Силлиманит-гранатовые гнейсы 11 0.9 14.8 16.4 203
2 Гранатовые гнейсы 14 0.6 9,4 15.7 219
3 Гранат-плагиоклазовые гнейсы 8 0.6 11.1 18.5 198
4 Гранатовые кварциты 3 1.2 14.8 12.3 303
5 Известкой истые гнейсы 2 2.1 11.6 5.5 185

Осадочные породы фанерозоя [Овчинников, 1990
Глинистые сланцы 3.7 12.0 3.2 160
Песчаники 0.45 1.9 4.2 220
Карбонатные породы 2.2 1.7 0.8 19

11 -  число проб

тит и монацит, причем в монаците содержание U (440-520 г/т) выше, чем в цир
коне (20-420 г/т) [Тугаринов, Бибикова, 1980]. При этом известно, что апатит 
преобладает в существенно известковистых породах, а монацит -  в песчаных, 
глинистых отложениях с низким содержанием СаО, где, соответственно, апатита 
или мало, или он практически отсутствует. Таким образом, в силлиманит грана
товых, гранатовых гнейсах, кварцитах Гранулитового комплекса основными кон
центраторами U и Th являются монацит и циркон, а в известковистых гнейсах -  
апатит.

Можно отметить, что в силлиманит-гранатовых гнейсах средние содержания 
Th и Zr (см. табл.2.2.10) отвечают содержаниям этих микроэлементов в постар
хейских глинистых сланцах (Th -  14.6 г/т, Zr -  210 г/т [Тейлор, Мак-Леннан, 
1988]), в то время как количество U в изученных гнейсах более чем в три раза 
меньше (0.9 г/т, против 3.1 г/т в постархейских сланцах) и, соответственно, зна
чения отношения Th/U различаются весьма значительно (16.4 -  в силлиманит- 
гранатовых гнейсах и 4.7 -  в постархейских сланцах). Если же сравнить содержа
ния U в данных гнейсах и глинистых сланцах фанерозоя (см. табл. 2.2.6), то раз
личия в содержаниях U будут ещё более значительными.

При сопоставлении метааренитов (гранатовых кварцитов) Гранулитового по
яса с песчаниками фанерозоя (см. табл. 2.2.10) выясняется, что метаарениты до
кембрия относительно обогащены этими микроэлементами, особенно Th и, в 
меньшей мере, U и Zr, что, видимо, объясняется повышенным количеством в ис
следованных метаарекитах монацита -  главного концентратора Th, а также и U. 
Это предположение подтверждается данными, приведенными в работе [Горо- 
щенко, 1969], согласно которым содержание монацита в метааренитах (кварц-по- 
левошпатовых гранулитах) достигает 262 г/т. Характерной чертой рассматривае
мых пород Гранулитового пояса Финляндии являются одинаковые содержания 
Th как в метапелитах (силлиманит-гранатовые гнейсы), так и в метааренитах 
(гранатовые кварциты), равные 14.8 г/т, хотя в осадочных отложениях фанерозоя



Th больше концентрируется в глинистых сланцах, чем в песчаниках (см. табл.
2.2.10). Можно заметить, что метаграувакки докембрия (гранатовые, гранат-пла- 
гиоклазовые гнейсы) по содержаниям Th (см. табл. 2.2.4) довольно близки к фа- 
нерозойским грауваккам (7.8-12.8 г/т) [Тейлор, Мак-Леинан, 1988], а по концент
рациям U значительно уступают им (0.6 г/т, против 1.81-3.0 г/т)

По данным ряда авторов [Тейлор, Мак-Леннан, 1988; Ножкин, Туркина, 1993 
и др.], Th, наряду с La, Се, Sc, Zr и некоторыми другими микроэлементами, явля
ется инертным элементом при региональном метаморфизме, вплоть до ультраме
таморфизма, в отличие от U, содержание которого заметно снижается по мере 
возрастания степени метаморфизма. На основании этих данных, с учетом вели
чины отношения Th/U в осадочных отложениях фанерозоя, можно оценить со
держание U в исходных отложениях Гранулитового пояса.

Принимаем значение отношения Th/U в глинистых сланцах (аргиллитах) 
равным 4.0, что отвечает значению этого отношения для аргиллитов ордовика 
группы Грииленд Новой Зеландии [Тейлор, Мак-Леннан, 1988] и является сред
ним значением между величинами данного отношения для глинистых сланцев 
фанерозоя, 3.2, [Turekian, Wedepohl, 1961] и постархейских глинистых сланцев, 
4.7, [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]. Подставив, это значение (4.0) в отношение 
Th/U, в котором Th=14.8 г/т (см. табл. 2.2.10), получаем, что в протолитах силли
манит гранатовых гнейсов содержание U было равно 3.7 г/т, что отвечает данным 
для глинистых отложений фанерозоя (3.1-3.7 г/т U) [Тейлор, Мак-Леннан, 1988; 
Turekian, Wedepohl, 1961].

Приняв значения этого отношения (Th/U) для метааренитов (гранатовых 
кварцитов) равным 4.8 и для метаграувакк (гранатовые гнейсы) 4.3, что отве
чает значениям обогащенных кварцем граувакк (S i0 2= 8 1.13%) и граувакк 
(S i0 2= 67.5-75.65% ) [Тейлор, Мак-Леннан, 1988], получаем, что в исходных 
отложениях гранатовых кварцитов содержание U, вероятно, составляло 3.1 г/т, 
а в гранатовых гнейсах -  2.2-2.6 г/т. Эти значения, в общем, отвечают содер
жаниям U в песчаных отложениях фанерозоя (1.8-3.4 г/т) [Тейлор, М ак-Лен
нан, 1988]).

Основываясь на тех же значениях величин отношения Th/U (глинистые слан
цы -  4.0, граувакки -  4.3, кварцевые песчаники -  4.8), можно определить первич
ные содержания U в исходных отложениях осадочно-метаморфических пород 
Лоттинской зоны Гранулитового пояса [Бибикова и др., 1993]. В результате полу
чаем, что в исходных отложениях глиноземистых гнейсов содержалось в среднем 
4.6 г/т U, гранатовых гнейсов -  3.5 г/т U, гранатовых кварцитов -  1.5 г/т U. Та
ким образом, восстановленные содержания U в исходных отложениях гранулито
вого комплекса в большинстве случаев не выходят за пределы колебаний содер
жаний U в осадочных отложениях фанерозоя.

Интересно, что в осадочно-метаморфических породах Лоттинской зоны со
держания Th, по данным Е.В.Бибиковой с соавторами [1993], растет с увеличени
ем их глиноземистости: в гранатовых кварцитах -  5.8-8.7 г/т, гранатовых гней
с а х -  7.7-24.3 г/т (среднее -  14.9 г/т), глиноземистых гнейсах -13.5-24.6 г/т 
(среднее -18.5 г/т). Эти данные отличаются от данных таблицы 4 и более соотве
тствуют характеру распределения Th в осадочных отложениях фанерозоя.



Выводы. Значительная часть рассмотренных осадочно-метаморфических по
род гранулитового пояса Балтийского щита сформировалась из осадочных отло
жений невысокой степени зрелости. На это указывают как результаты литохими
ческих пересчетов (см. табл. 2.2.2), по данным которых в исходных отложениях 
постоянно присутствовали значительные количества плагиоклаза, гидрослюды, а 
иногда хлорита и смектитов, при практически полном отсутствии каолинита, так 
и значения величин индекса зрелости CIA [Nesbitt, Young, 1982], колеблющиеся 
в пределах 50-0, а также расположение фигуративных точек изученных пород в 
полях граувакк, субграувакк, граувакковых пелитов на ряде диагностических ди
аграмм (см. рис. 2.2.2 Б и 2.2.3). Все это может указывать на довольно быстрые 
темпы денудации, переноса и захоронения терригениого материала, то есть на от
носительно активный тектонический режим в период седиментации исходных 
отложений гранулитового пояса. Это предположение подтверждается и располо
жением части фигуративных точек исследованных пород в поле отложений ак
тивных континентальных окраин на диаграмме K20/N a20  -  SiO: [Roser, Kovsch, 
1986]. Ыо, по-видимому, иногда существовали периоды более спокойной текто
нической обстановки, и тогда формировались более зрелые, более дифференци
рованные отложения. На это указывают и повышенные содержания S i0 2, А120 3 
(см. табл. 2.2.1), некоторые данные литохимических пересчетов (см. табл. 2.2.2), 
а также расположение фигуративных точек небольшой части исследованных по
род в полях кварцевых песчаников и глин (см. рис. 2.2.3) и значения величин ин
декса зрелости (CIA), достигающие 75-78.

Присутствие в составе изученных пород углеродистого вещества (графита), 
постоянное превышение содержаний FeO над Fe:0 3, видимо, указывают на вос
становительные условия седиментации. Вместе с тем, наличие графита (до 
1-2%), обнаружение в нижележащей толще следов жизнедеятельности простей
ших организмов (биогерма строматолитов) [Ивлиев, 1971], вероятно, свидетель
ствуют о присутствие органической жизни в палеобассейне седиментации, чему 
способствовало значительное количество питательных (минеральных) веществ 
(Fe, Мп, К, V и др.), поступавших в этот палеобассейн.

Повышенные содержания ряда пстрогеиных и малых элементов (Si, Fe, К, Сг, 
Ni, V, Sc, Y, Pb, Zr и др.) (см. табл. 2.2.1, 2.2.3) свидетельствуют о том, что терри- 
генный и вулкаиогешго-терригенный материал, поступавший в палеобассейн се
диментации, был производным широкого круга пород -  как ультраосновного-ос- 
новного, так и среднего-кислого состава.

Проведенные исследования показали, что довольно часто корреляционные 
связи ряда элементов (Rb, Ва, РЬ с калием; Sr с Na и Са; Ti, V с Al; Fe, Ga с Ti и 
др.), свойственные осадочным отложениям фанерозоя, наблюдаются и в глубоко- 
метаморфизованных породах (Т-800-900°С, Р=6-8 кбар) гранулитового пояса 
Балтийского щита.

Характер распределения ряда малых элементов и их содержания в изучен
ных осадочно-метаморфических породах можно, с известной долей вероятности, 
объяснить минеральным составом исходных отложений, полученным в результа
те литохимических пересчетов (см. табл. 2.2.2 и 2.2.3). Очевидно, что распреде
ление элементов примесей в валовом составе метаморфической породы доста



точно отчетливо согласуется с их ожидаемым распределением в первичных ми
нералах исходной осадочной породы, определенных при MINLITH -  норматив
ных расчетах

Восстановленные содержания Сорг (1.1-3.1%) и урана (1.5-4.6 г/т) в исход
ных отложениях осадочно-метаморфических пород гранулитового пояса в целом 
соответствуют содержаниям этих компонентов в осадочных породах фанерозоя.

М етакарбонатны е породы нижней толщ и. В составе нижней толщи грану
литового комплекса в небольших количествах присутствуют и метакарбонатные 
породы (кальцифиры, известково-силикатные породы и др.), которые характерны 
для Колвицкой зоны. Они выделены в юго-восточном окончании Лапландского 
блока (Сальные и Туадаш-тундры) и неизвестны в более западных районах (Лот- 
тинская зона России, Финская и Норвежская Лапландия) (рис. 2.2.9 А). Извест
но, метакарбонатные породы докембрия несут важную информацию о ранних 
этапах осадконакопления, о возникновении и развитии жизни на Земле. С мета- 
карбонатиыми отложениями довольно часто связаны месторождения и рудопро- 
явления ряда полезных ископаемых (свинца, цинка, фосфора и др.), то есть изу
чение метакарбонатных пород докембрия имеет большое научное и практичес
кое значение. Ниже приведены результаты изучения петрохимических и геохи
мических особенностей метакарбонатных пород (кальцифиров), главным обра
зом Колвицкой зоны, реконструкция их первичного минерального состава и ус
ловий седиментации. При составлении данного раздела частично использованы 
материалы Сектора геологии и геохимии метаморфических пород Всесоюзного 
института минерального сырья за 1972 год, подготовленные Г.Б. Гиммельфар- 
бом, Л.Б. Белоножко, А. Г. Зайцевым.

Наибольшее количество метакарбонатных пород наблюдается в районе 
Порьей губы Кандалакшского залива Белого моря, где они прослеживаются на 
расстоянии 15 км в составе пачки пород плоскотундровской толщи. Породы кар
бонатсодержащей пачки (мощность 80-100 м) изучались на двух небольших 
участках -  о. Медвежий и о. Кызымшек, где выявлены горизонты (5-10 м мощ
ности) с прослоями кальцифиров от долей см до 50-60 см, чередующихся с пи- 
роксеновыми, гранат-пироксеновыми и другими кристаллосланцами (рис. 2.2.9 
Б, В). Отдельные слои метакарбонатных пород выдержаны по мощности и хоро
шо прослеживаются по простиранию на десятки метров.

Карбонатные породы обычно обладают свойствами маркирующих горизон
тов и на аэрофотоснимках имеют светлый фототон. Они быстрее, чем кварциты, 
кристаллические сланцы, гнейсы разрушаются при выветривании и образуют по
нижения в рельефе, в отличие от более крепких пород, образующих гривки и 
квесты. На отдельных участках, где мощность метакарбонатных прослоев значи
тельна, рельеф имеет мягкие сглаженные формы. Выдержанность по простира
нию на многие километры карбоиат-содержащей пачки пород, при постоянной 
мощности и составе, согласное залегание пластовых тел разного состава, совме
стно участвующих в общей складчатости, тонкое чередование метакарбонатных 
пород с вмещающими кристаллическими сланцами с подобием ритмичной сло
истости, по-видимому, свидетельствуют о первично-осадочном, или осадочно
вулканогенном происхождении пород данной пачки.
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А. Положение районов исследования

Б. Схематическая геологическая карта 
фрагмента острова Медвежий, по Л.А. Виног
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В. Схематическая геологическая карта 
участка острова Кызымшек: 1 -  гранат- пирок- 
сеновые плагиосланцы, 2 -  пироксен-плагиок- 
лазовые крнсгаллосланцы. 3 -  кальцифнры
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Рис. 2.2.9. Районы исследовании мегакарбопатны.ч пород в Лапландско-Колвицком гранулпговом поясе



Для пород карбонатсодержащей пачки довольно характерны структуры буди- 
нажа, причем будинированию подвергнуты более жесткие, по сравнению с мета- 
карбонатными, пироксеиовые кристаллослаицы и диопсидовые породы. Будины 
имеют линзовидную форму, в результате чего часто создается ложное впечатле
ние образования отдельных отторженцев якобы за счет привноса (метасоматоза) 
силикатного материала в карбонатный субстрат.

Метакарбонатные породы (кальцифиры) гранулитового комплекса -  это 
светлосерые средне крупнозернистые породы, часто имеющие полосчатую текс
туру, обусловленную микрослоистым распределением цветных минералов, гра- 
нобластовую структуру. Они состоят из доломита, кальцита, кварца, полевых 
шпатов, диопсида, оливина, граната с примесыо флогопита, апатита, скаполита, 
рудных минералов. Доломит обычно образует округлые зерна и чаще всего не 
сдвойникован. Кальцит встречается в виде крупных полисинтетических сдвой- 
никованных зерен размером до 4 мм, часто неправильной формы. Диопсид иног
да составляет до 30-40%  породы, изредко образует крупные выделения, предс
тавлен бесцветной разностью с c:Ng=40°, n„-np~0.032, 2V=64°. Довольно часто 
замещается тремолитом, реже флогопитом. Округлые зерна оливина чаще всего 
содержатся только в реликтах среди петельчатых выделений серпентина и 
мельчайшей вкрапленности магнетита. Оливин имеет высокое двупреломление: 
ng-n p=0.040, 2V-=84°, ng-1.680, представлен магнезиальной разновидностью -  
форстеритом. Гранат образует порфиробластическис выделения размером до 3- 
4 мм, часто имеющие четкие кристаллографические очертания. Флогопит обыч
но бесцветный или светлокоричневый, представлен крупными чешуйками с 
включениями других минералов или мелкими чешуйчатыми частицами, разви
тыми по другим минералам. В одной из проб кальцифиров (ПБ-17) были опреде
лены второстепенные и акцессорные минералы (в % на породу): ильменит -  0.02, 
циркон -  0.003, гранат -  0.2, бурая роговая обманка — 0.1, пирит -  0.05, муско
в и т -  0.2, халькопирит -  0.0015, апатит -  0.3, сфеи -  0.5.

Метакарбонатные породы (кальцифиры) встречаются, как было упомянуто 
выше, и в районе Сальных тундр Лапландской зоны гранулитового комплекса 
(табл. 2.2.11, пробы С Е-12, СЕ-14), причем по минеральному составу данные по
роды аналогичны вышеописанным, то есть сложены кальцитом, доломитом, ди
опсидом, кварцем, амфиболом, гранатом. Кальцифиры локализованы в составе 
слоистой пачки (около 30 м мощности, протяженность более 1500 м) строматоли- 
тового биогерма, что было подтверждено определениями В.В. Любцова, И.Н. 
Крылова и М.А. Семихатова [Ивлиев, 1971]. В основании биогерма выступы 
кальцифиров облекаются строматолитовой постройкой, которая имеет вид широ
ких сопряженных куполоподобных бугорков, в средней и верхних частях биогер
ма бугорки выполаживаются, и он приобретает слабоволнистую поверхность. 
Строматолиты по ряду морфологических особенностей строения (преобладание 
пологоволнистых и плоскостных слоевищ, переслаивающихся с кварцевыми 
слойками) внешне сходны с постройками строматолитов Канадского щита и пе- 
ченгской серии Кольского полуострова [Ивлиев, 1971, 1977]. Строматолитовые 
постройки приурочены к наиболее мощным участкам кальцифиров белого цвета 
(см. табл. 2.2.11, проба № 1). В кальцифирах и гранулитах гранат кварц-полевош-



Таблица 2.2.11
Химический состав кальцифиров гранулитового комплекса, % мае.

№ п/п Ns обр S i0 2 ТЮз I А120 3 F e A РеО МпО MgO СаО Na.O К-,0 И Г о Г Бобщ с о , п.п.п. Сумма М

Кальцифиры Колвицкон зоны [Козлов и др., 1990]

1 283 Б 20.09 0.04 2.65 0.98 2.76 0.36 1.91 41.61 0.11 0.50 — — — — — 0.0414

2 М-514 48.98 0.40 9.85 2.31 9.24 0.26 9.65 13.54 1.97 0.85 — — — — — 0.4116

3 М-740 51.62 0.17 3.77 0.83 5.45 0.28 14.14 21.15 0.60 0.62 — — — — — 0.3984

4 М-509 57.33 0.50 12.70 3.65 4.72 0.21 2.48 12.66 1.84 0.98 — — — — — 0.1520

Пироксеновые кальцифиры биогерма строматолитт [Ивлисв. 1971]

5 1 51.47 | 0.17 3.88 0.59 1.76 0.086 17.14 19.52 0.82 0.36 0.13 — 2.14 0.72 99.70 0.4664

6 543 54.56 0.04 0.93 0.27 1.10 0.10 17.57 24.14 0.28 0.04 0.06 — 0.37 —  |  100.12 0.4211

Доломитовые кальцифиры [данные автора]

7 ПБ-1 18.90 0.098 0.82 1.42 1.89 0.19 18.92 20.90 0.11 0.30 0.002 0.26 29.33 4.0S 100.34 0.4743

8 ПБ-3 21.74 0.16 1.22 1.52 2.30 0,16 17.20 28.30 0.08 1.02 o.oi — 23.30 24.21 99.86 0.3750

9 СЕ-12 34.66 0.20 1.70 0.31 2.73 0.20 16.64 24.80 0.60 0.40 0.24 — — 17.25 99.50 0.4000

10 143ж 35.96 0.14 2.64 1.43 2.16 0.22 16.78 20.75 0.20 0.15 0.09 0.10 16.83 1.97 99.60 0.4467

11 ПЗ-55 36.74 0.25 4.27 0.54 4.07 0.34 10.75 20.26 0.61 0.44 0.11 0.14 21.90 0.94 100.36 0.3447

Из зестковые калыцн иры [данные автора]

12 113-63 22.93 0.18 2.70 0.32 3.27 0.37 1.65 42.61 0.26 0.02 0.21 — 23.85 1.19 99.56 0.0373

13 ПБ-17 25.70 0.25 3.81 0.80 3.95 0.46 4.64 36.45 0.94 0.23 0.18 — 20.20 22.14 100.61 0.1118

14 ПЗ-59 26.94 0.22 3.23 0.94 3.42 0.41 5.74 38.30 0.24 0.04 0.18 0.10 19.70 — 99.36 0.1301

15 143з 27.76 0.14 3.42 1.83 2.41 0.43 5.97 36.78 0.60 0.08 0.14 0.12 19.73 0.32 99.97 0.1392

16 СЕ-14 29.85 0.27 2.40 0.28 1.65 0.10 9.00 32.60 0.22 0.90 0.27 — — 21.S9 — 0.2127

17 ПЗ-43 31.44 0.34 5.11 1.33 3.61 0.37 3.35 35.87 0.47 0.20 0.19 0.10 16.87 0.31 99.56 0.0845

18 ПБ-16 32.53 0.18 2.91 0.58 2.18 0.27 1.65 40.99 0.27 0.28 0.18 — 20.20 22.14 100.61 0.0373

19 143л 34.50 0.26 5.09 2.70 3.12 0.50 6.12 33.13 0.46 0.08 — 0.10 13.28 0.79 100.03 0.1555

20 ПЕ-23 34.64 0.28 5.76 2.80 3.95 0.53 6.72 34.00 0.24 0.05 0.16 — 10.80 10.70 131 0.1648

21 113-73 35.74 0.16 3.72 0.16 3.74 0.31 8.56 30.74 0.93 0.16 0.11 0.20 14.53 0.49 99.56 0.2172

Прочерк -  отсутствие данных. Анализы выполнены в химико-аналитической лаборатории ВИМС МГ' СССР. M-MgO/CaOnMgO, % мае. -  коэффициент
доломнпюсти (Злобин, 1988]



патового состава присутствует графитовая минерализация. В темнозеленых каль- 
цифирах подошвы и кровли строматолитового горизонта содержание графита ко
леблется от единичных чешуек до 10% объема породы [Ивлиев, 1971]. Таким об
разом, обнаружение в кальцифирах следов жизнедеятельности микроорганизмов 
(цианобактерий) в виде строматолитовых построек, а также результаты изотоп
ных определений углерода (513С от -0.8%о до -1.8% о), отвечающие изотопному 
составу углерода морских водорослей [Ивлиев, 1977], возможно, свидетельству
ют о биогенной природе графита изученных пород.

К западу от Сальных тундр, в Туадаш-тундрах, также отмечаются метакарбо- 
натные породы (диопсидовые кальцифиры), представленные как протяженными 
слоями, так и линзовидными телами и содержащими тот же набор минералов, 
что и кальцифиры других районов гранулитового комплекса (Колвицкая зона. 
Сальные тундры). .

Можно отметить, что в ряде других докембрийских регионов метакарбонат- 
ные породы (мраморы, кальцифиры) распространены более широко. Так, на Ана- 
барском щите в разрезе хапчанской серии верхнего архея метакарбонатные поро
ды составляют 3-10%  от суммарной мощности серии, на Алданском щите подоб
ные отложения составляют в целом около 1/4 от всего разреза метаосадочных по
род, довольно широко метакарбонатные породы распространены на Украинском 
щите, на Памире (горанская серия) и в ряде других регионов Земли [Виноградов, 
1975; Злобин, 1988; Христофорова, 1990; Макрыгина и др., 1994 и др.].

Петрохимические данные и MINLITH-нормативный минеральный сос
тав пород. Проведенные литохимические пересчеты метакарбонатных пород на 
их исходный MINLITH-нормативный минеральный состав показали, что первич
ными отложениями, по-видимому, были в основном песчано-карбонатные осад
ки. При этом обломочная часть состояла, главным образом, из кварца, в меньшем 
количестве присутствовал кислый плагиоклаз и весьма редко -  калиевый поле
вой шпат (табл. 2.2.12). Глинистая составляющая осадка была, вероятно, предс
тавлена небольшим количеством гидрослюды и хлорита, и практически пол
ностью отсутствовали каолинит и смектиты (нормативный монтмориллонит в 
табл. 2.2.12), а карбонатный компонент состоял, в основном, из кальцита и доло
мита (см. табл. 2.2.12).

Таким образом, исходные карбонатные отложения представляли ряд карбонат
ные -  песчаные (алевритовые) осадки. Это подтверждается и расположением фигу
ративных точек исследованных пород на диаграмме карбонатные пелитовые песча
ные компоненты (рис. 2.2.10 Б), где все точки проанализированных пород лежат в 
поле карбонатов и вблизи поля песчаных пород и ни одна точка не попадает в поле 
глинисто-карбонатных отложений (мергелей). На диаграмме полевошпатовые - пе
литовые - кварцевые компоненты (рис. 2.2.10 В) фигуративные точки исходных от
ложений ложатся в поля субграувакк и кварцевых ареиитов и лишь приближаются 
к полю пелитов. Это, возможно, указывает на вынос тонкого материала за пределы 
рассматриваемого разреза, в дистальные области бассейна осадконакоплсния.

Для всех изученных метакарбонатных пород комплекса характерной чертой 
является преобладание FeO над Fe20 3, иногда весьма существенное, а также уве
личение содержания ряда петрогепиых окислов (S i02, А120 3, Na20 ,  К20 )  с умень-



MINLITH-нормативный минеральный состав кальцифиров гранулитового комплекса
Таблица 2.2.12

Компоненты 
исходных пород Колвнцкая зона

Сальнотундровская зона

1 = а  са. > <
2 Р-

1  i

биогерм доломитовые известковые

Минералы 283-Б М-514 ^-740 М-509 1 543 ПБ-1 ПБ-3 СЕ-12 143Ж ПЗ-55 ПЗ-63 ПБ-17 ПЗ-59 1433 СЕ-14 ПЗ-43 Г1Б-16 143Л ПЕ-23 ПЗ-73

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21

а Q 14.98 24.03 33.45 29.67 32.69 37.94 13.41 14.91 24.23 28.25 27.29 16.92 15.58 19.27 18.51 21.79 20.55 24.07 22.62 21.93 23.48
я
6 PL 1.09 15.55 4.3 S 14.12 5.96 2.11 1.18 0.44 4.79 1.53 5.43 2.12 7.76 2 5.01 1.54 3.62 2.01 3.44 1.91 7.33

оя OR — — — — — — 1.04 5.23 1.64 — — — — — — 2.67 — — — — —
ю
О Сумма 16.07 39.58 37.83 43.79 38.65 40.05 15.63 20.58 30.66 29.78 32.72 19.04 23.34 21.27 23.52 26 24.17 26.08 26.06 23.84 30.81

KN

« ILL 3.55 5.67 3.4 7.68 2.38 — 0.89 — 0.27 0.99 3.1 — 1.34 — 0.65 3.07 1.34 1.95 0.64 0.3 1.01
я
ё ММ — — — 7.77 — — —

| CHL 3.71 11.28 1.57 16.82 2.67 — — — — 5.62 5.55 9.96 4.97 9.31 6.21 — 15.56 6,08 14.13 18.31 4.07
£ SRP — — — — 4.11 0.4 9.06 — — 0.43 — — — — — — — — — — —

Сумма 7.26 16.95 4.97 32.27 9.16 0.96 9.95 — 0.27 7.04 8.65 9.96 6.31 9.31 6.86 3.07 16.9 8.03 14.77 18.61 5.08

Я GT — — — — 1.S 1.09 3.25 — 1.17 2.92
R
S PRL — — — — 0.07 0.07 0.27 — 0.21 0.23 — — — — — — — — — — —
и
о Сумма — — — — 1.87 1.16 3.52 — 1.38 3.15 — — — — — — — — — — —

СС 64.32 — — 18.26 — — — 2.31 — — 7.42 68.72 45.4 48.26 43.71 29.32 56.03 61.42 41.35 42.3 26.62
Кя DL 5.16 26.85 46.75 — 49.92 57.81 70.33 67.35 62.9 59.43 39.66 0.44 14.38 13.7 17.43 36.13 1.25 1.76 10.9 9 28.5

i AN К 6.6 1.21 6.39 4.9 — — — 9.42 4.3! — 10.21 0.7S 9.31 6.21 7.24 4.54 0.38 1.8 5.S2 5.05 7.S8
ою SD — 4.69 3.58 — — — — — — — — — — — — — — — — — —
с.
3 RCH 0.55 0.38 0.35 0.32 — — — 0.2 — — 0.54 0.53 0.71 0.59 0.6 0.11 0.52 0.4 0.68 0.66 0.39

Сумма 76.63 43.13 57.07 23.48 49.92 57.81 70.33 79.28 67.21 59.43 57.82 70.47 69.8 68.76 68.98 70.1 58.18 65.38 58.75 57.01 63.39

Минералы Ti, Р и др. 0.04 0.34 0.13 0,46 0.4 0.03 0.57 0.14 0.48 0.6 0.8 0.53 0.55 0.66 0.64 0.83 0.75 0.51 0.42 0.54 0.72 1

Прочерк -  отсутствие минерала. Порядковые номера в данной таблице отвечают номерам таблицы 2.2.11.
Вероятные типы исходных отложений: I -  глинисто-песчанисто-известковые, 2 -  глинисто-песчано-карбонатные. 3 -  кварцево-карбонатные. 4 -  карбонагно- 
глинисто-песчанные, 5 -  глиннсто-песчано-доломнтовые, 6 -  песчаные доломиты, 7 -  глинисто-песчанистые доломиты, 8 -  песчанистые доломиты, 9 -  песчаные 
доломиты. 10 -  глнннсто-песчаиые-доломиты, II -  глиннсто-песчано-карбонатные, 12 -  глннисто-несчаннсто-известковые, 13-15 -  глнннсто-песчанисто- 
карбонатиые (существенно известковые), 16 -  песчано-карбонатные. 17 -  глинисто-песчанисто-карбонатные (существенно известковые). 18 -  глиннсто-несчано- 
нзвестковые, 19 -  глиннсто-песчано-карбонатные (существенно известковые). 2 0 -  глннисго-песчанисто-карбронатные (существенно известковые), 21 -  глннисто- 
песчаио-карбонагные



Пелитовые компоненты

компоненты полевошпатовые
компоненты
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Рис. 2.2.10. Диаграммы соотношений петрогенных оксидов и М Ш Ы ТН-иорма гивных минералов 
кальцифнрах гранулитового комплекса

A. S i02-CaO-MgO.
Б. Карбонатные -  пелитовые -  полевошпаг- кварцевые M1NLITН-нормативные компоненты.
B. Полевошпатовые -  пелитовые -  кварцевые MINLITH-норматнвные компоненты



шением количества СаО и MgO, обусловленное привносом терригенного и вул- 
каногенно-терригенного материала в карбонатные отложения.

Распределение элементов-нримесей. Проведенное изучение содержаний 
ряда малых и редких элементов в кальцифирах комплекса показало, что концент
рации некоторых коррелируются с SiO, и А120 3 (рис. 2.2.11 А; табл. 2.2.13), что 
может свидетельствовать о поступлении этих микроэлементов в составе терри- 
генной и вулканогенно-терригенной примеси. Также отмечается корреляция Ni с 
суммарным Fe. Повышенные содержания микроэлементов данной группы, а так
же Си и Ва в пробе М-509 (см. табл. 2.2.11, 2.2.13), по-видимому, объясняются 
значительным поступлением в исходные отложения силикатного материала, с ко
торым и были связаны эти микроэлементы.

По небольшому количеству имеющихся определений таких микроэлементов, 
как Mo, Pb, Zr, Rb (см. табл. 2.2.13), все же можно предположить, что они были 
связаны с материалом пород фельзического и среднего состава, поступавшим в 
палеобассейн седиментации. При этом в исследованных породах наблюдается 
прямая корреляционная зависимость содержаний Rb от содержаний К20  (рис. 
2.2.11 Б), характерная для осадочных отложений фанерозоя.

Содержание бора в изученных породах значительно меньше (в среднем 17 
г/т в доломитовых и 12.1 г/т в известковых разностях кальцифиров), чем в оса
дочных породах фанерозоя Русской плиты -  61 г/т в карбонатных отложениях и 
86 г/т в алевро-песчаных [Ронов, Мигдисов, 1996]. Однако, по данным ряда дру
гих авторов [Юдович, 1980; Овчинников, 1990 и др.], содержание бора в осадоч
ных породах фанерозоя несколько меньше: 18-20 г/т в карбонатах и 35 г/т в пес
чаниках, что не намного превышает концентрацию В в изученных кальцифирах.

Содержание Ва в кальцифирах (см. табл. 2.2.13) иногда значительно превос
ходит содержание этого микроэлемента в карбонатных отложениях фанерозоя, 
которое, по данным разных авторов, колеблется в довольно широких пределах -  
63-120 г/т [Ронов, Мигдисов, 1996; Condie et al., 1991; Юдович, 1980]. При этом 
для изученных метакарбонатных пород характерно сравнительно равномерное 
распределение Ва в различных типах кальцифиров: доломитовых -  100-360 г/т 
(среднее -  198 г/т), известковых -  100-380 г/т (214 г/т). Можно предположить, 
что в исходные отложения Ва, в основном, поступал в составе силикатного (тер
ригенного, вулканогенно-терригенного) материала, что подтверждается корреля
ционной зависимостью содержаний Ва и S i0 2+Al20 3 (рис. 2.2.11 В).

Содержания Sc в кальцифирах гранулитового комплекса (10-32 г/т, среднее 
по 13 пробам -  22.2 г/т) ближе к содержанию этого микроэлемента в мафитах 
(кларк -  30 г/т), чем в осадочных породах фанерозоя (песчаники -  9 г/т, карбо
натные отложения -  2.2 г/т). При этом содержания Sc в фельзических гранулитах 
(существенно гранат кварц-полевошпатовых породах) комплекса колеблются в 
таких же пределах, как и в кальцифирах (3-35 г/т), но среднее значение несколь
ко ниже -  15.8 г/т. Близкое значение для фельзических гранулятов получено и 
другими авторами [Минц и др., 1994] -  14 г/т Sc (по 6 анализам). Таким образом, 
оказывается, что содержание Sc в метакарбонатных породах (кальцифирах) 
комплекса оказывается выше, чем в силикатных породах -фельзических гранули- 
тах, что, видимо, является характерной особенностью пород данного комплекса.



Таблица 2.2.13
Содержание ряда элементов в кальцифирах гранулитового комплекса и породах фанерозоя

jVsn/n I №обр
С г . № V Си Р 8с Мо РЬ Zr В Ва Sr Rb Li F Ti Mn Fe Al

Кальцифнры Колвицкой зоны [Козлов и др.. 1990]

I М-514 140 74 26 130 11 — — — — — 10 220 180 — — — 0.24 0.20 8.80 5.21
2 М-740 35 41 10 46 5 — — — — — 6 160 180 — — — 0.10 0.22 4.82 1.99

3 М-509 170 210 43 170 170 — — — — — — 840 310 — — — 0.30 0.16 6.22 6.72

Доломитовые кальцифнры [данная работа]

4 Пб-1 17 — 5 36 — 9 27 — — — 20 100 1100 20 1.9 1500 0.06 0.15 2.46 0.43

5 ПБ-3 41 18 16 35 20 44 10 3 17 30 26 150 480 90 16.0 1800 0.10 0.12 2.85 0.65

6 СЕ-12 100 85 22 110 90 1047 32 — 51 70 32 90 1430 10 22.0 — 0.12 0.15 2.34 0.90

7 ПЗ-55 67 50 5 83 50 480 25 — — — 8 360 540 30 7.2 — 0.15 0.26 3.54 2.26

Известковые кальцифнры [данная работа]

8 113-63 57 25 5 60 — 916 20 — — — 7 100 680 — 1.6 — 0.11 0.29 2.77 1.43

9 ПБ-17 72 45 22 58 40 786 15 4 15 40 12 160 480 10 16.0 470 0.15 0.36 3.63 2.02

10 ПЗ-59 58 27 5 74 40 7S6 30 — — — 12 230 840 — 4.2 420 0.13 0.32 3.32 1.71

И 1433 32 — 5 42 32 611 16 — — — 5 250 425 10 8.6 280 0.08 0.33 3.16 1.81

12 СЕ-14 60 10 6 60 80 1178 30 1 25 70 20 380 600 40 20.0 — 0.16 0.08 1.48 1.27

13 ПЗ-43 70 17 5 120 — 829 — — — — 16 300 660 — 37.0 430 0.20 0.29 3.74 2.70

14 ПБ-16 47 13 5 61 — 786 27 — — — — 150 480 — — — 0.11 0.21 2.10 1.56

15 143 Л 38 63 40 75 — — 16 2 6 — — 180 380 — 3.0 600 0.16 0.39 4.31 2.69

16 ПЕ-23 7 52 24 75 55 698 20 2 16 40 19 200 700 20 7.8 720 0.17 0.41 5.03 3.05

17 113-73 60 60 5 63 — 480 21 — — 100 6 190 560 — 8.2 760 0.10 0.24 3.02 1.97

Породы фанерозоя: осадочные [Ронов, Мигдпсов, 1996], изверженные [Овчинников. 1990]

Песчаники 36 23 8.6 59 23 4S0 9 0.07 22 196 86 455 154 76 21.0 363 0.33 0.08 2.24 4.22

Карбонаты 13 6 2.1 16 7 349 2.2 — 20 32 61 63 325 15 10.2 581 0.06 0.04 0.78 0.75

Базиты 180 140 48 240 92 1300 30 1.4 6 130 5 290 460 37 15.0 400 1.07 0.17 8.56 8.22

Андезиты 54 41 14 140 43 1350 18 1.0 1) 170 12 410 410 80 27.5 500 0.61 0.12 5.36 8.95

Граниты 5.6 3.5 1 38 10 600 6.5 1.5 19 180 12.5 750 150 180 37.0 820 0.16 0.04 1.56 7.27

Прочерк -  отсутствие данных. Содержание Ti, Mn, Fe, AI в процентах, остальные в г/т. 
Анализы выполнены в спектральной лаборатории ВИМС МГ СССР
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Рис. 2.2.11. Диаграммы соотношений элементов-примесей и п с т р о т ш ы х  оксидов в кальцифирах 
гранулнгового комплекса
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Например, в породах хапчанской серии Анабарского щита характер распределе
ния Sc другой: в гранатовых гнейсах и гранулитах содержания Sc колеблются в 
пределах 2-35 г/т, среднее -  14.3 г/т, что отвечает средним содержаниям и преде
лам колебаний Sc в гранулитах Балтийского щита, а в метакарбонатных породах 
содержания Sc значительно ниже (2-15 г/т, среднее по 12 анализам -  6.8 г/т).

Из всего вышеизложенного следует, что в период формирования метакарбо
натных отложений гранулитового комплекса Балтийского щита поступавший ма
териал был более обогащен Sc, чем материал формирующихся, существенно пес
чанистых осадков (фельзических гранулитов), а также карбонатных осадков хап
чанской серии Анабарского щита.

Мп -  характерный элемент карбонатных отложений. В исследованных поро
дах его содержание колеблется в широких пределах (0.08-0.41% Мп) (см. табл. 
2.2.13), но при этом концентрация Мп всегда выше, чем в карбонатных породах 
фанерозоя (0.04-0.07% Мп) [Ронов, Мигдисов, 1996 и др.]. В изученных калыда- 
фирах содержание Мп в известковых разностях (среднее 0.29%) превышает тако
вое в доломитовых (среднее по 7 пробам -  0.18%). Можно заметить, что в фаие- 
розойских породах доломиты, содержащие более низкие концентрации Мп, чем 
известняки, принято считать седиментационно-диагенетическими, сформировав
шимися по исходному известковому осадку [Юдович, 1981].

По данным [Ронов, Ермишкина, 1959], повышенное количество Мп в карбо
натных породах свидетельствует о гумидном климате, а пониженное -  об арид
ном. Эта закономерность отмечается и в метакарбонатных породах (мраморы, 
кальцифиры) хапчанской серии Анабарского щита, сформировавшихся в палео- 
бассейне с признаками эвапоритизации [Злобин, 1988], в которых содержание 
МпО колеблется в пределах 0.01-0.24% (среднее по 30 анализам -  0.038%). Та
ким образом, по содержанию Мп в исследованных кальцифирах гранулитового 
комплекса Балтийского щита можно предположить, что исходные карбонатные 
отложения сформировались в условиях палеоклимата гумидного типа, в палео
бассейне нормальной солености.

Sr является одним из карбонатофильных микроэлементов и геохимически 
связан с Са, что объясняется близостью размеров ионных радиусов этих элемен
тов (Са=1.04 A, Sr=1.20 А) и возможностью Sr замещать Са в кристаллической 
решетке карбонатных минералов. В кальцифирах комплекса также отмечается 
корреляционная зависимость содержания Sr от количества Са (рис. 2 .2 .ИГ'), что 
свидетельствует о том, что метаморфизм гранулитовой фации (750-900оС, 
Р=8~10 кбар) не полностью нарушил связь Sr с Са, весьма характерную для оса
дочных и слабометаморфизованных пород фанерозоя и докембрия.

Кларк Sr в карбонатных отложениях фанерозоя 540 г/т [Овчинников, 1990], а 
рассчитанное среднее содержание Sr в карбонатных породах фанерозоя Русской 
и Китайской платформ равно 325 г/т [Ронов, Мигдисов, 1996]. В публикациях 
других авторов средние содержания Sr в карбонатных отложениях отличаются от 
этих данных: 450 г/т [Юдович, 1980] и 400 г/т [Condie et al, 1991].

Таким образом, содержание Sr в кальцифирах гранулитового комплекса нес
колько повышенно относительно всех этих значений, причем в доломитовых раз
ностях количество Sr несколько выше (603 г/т, Са-14.46%), чем в известковых



(580.5 г/т, Са=25.84%). Такое распределение Sr, вероятно, является характерной 
особенностью исследованных пород гранулитового комплекса. Общее повышен
ное содержание Sr, а также более высокая его концентрация именно в доломито
вых разностях, вероятно, указывают на относительно высокую соленость вод па
леобассейна седиментации.

Содержание Ы в изученных метакарбоиатных породах колеблются в довольно 
широких пределах (1.6-37.0 г/т, среднее по 13 пробам -11 .8  г/т), причем в силикат
ных породах (фельзических гранулятах) этого же комплекса содержание Li несколь
ко ниже (вариации от 4.4 г/т до 19.0 г/т, среднее по 13 пробам -  8.6 г/т). В то же вре
мя кислые гранулиты, гранатовые гнейсы хапчанской серии Анабарского щита со
держат несколько больше Li, чем метакарбонатные породы [Злобин, 1988]. Сили
катные породы фанерозоя также обогащены Li (глинистые сланцы 65-69 г/т, песча
н и к и - 20-21 г/т) по сравнению с карбонатными отложениями (6.9-10.0 г/т) [Овчин
ников, 1990; Ронов, Мигдисов, 1996]. Это объясняется близостью размеров ионных 
радиусов ряда элементов (Li -  0.68 A, Mg2+ -  0.74 А, А13+-  0.57 A, Fe2+ -  0.80 А) и, 
соответственно, концентрацией Li в магнезиально-железистых (амфибол, биотит и 
др.) и алюмосиликатных (мусковит, гидрослюда и др.) минералах.

Таким образом, несколько повышенные содержания Li в кальцифирах отно
сительно фельзических гранулитов, видимо, являются характерной особен
ностью пород гранулитового комплекса Балтийского щита. Возможно, это объяс
няется более значительным содержанием Li в материале, поступавшем в палео
бассейн седиментации в период формирования пород нижней толщи, а также 
присутствием в кальцифирах минерале в-носителей Li (пироксены, амфиболы, 
флогопит и др.). В эпоху же формирования осадочных отложений верхней толщи 
Li, по-видимому, поступал в палеобассейи в несколько меньших количествах, и 
минеральный состав фельзических гранулитов (существенно кварц-полевошпа- 
товый, до 84-92%, по данным [Бибикова и др., 1993]), не способствовал (кроме 
биотита) концентрации данного микроэлемента.

Концентрация F в кальцифирах комплекса колеблется от 280 до 1800 г/т, 
причем максимальные содержания (1500-1800 г/ t F )  приурочены к доломитовым 
разностям. Можно отметить, что повышенные количества F в доломитовых каль
цифирах отмечаются и в других регионах: до 1700-2000 г/т (среднее -  1300 г/т) 
в ангинской серии Западного Прибайкалья [Макрыгииа и др., 1994], а в метакар- 
бонатных породах Анабарского щита содержание F достигает 2200-2600 г/т, что 
связывается с эвапоритизацией вод палеобассейна [Злобин, 1988 и др.]. Извест
ковые разности кальцифиров гранулитового комплекса также содержат (хотя и не 
в такой мере, как доломитовые) значительные количества F (см. табл. 2.2.13); 
среднее содержание в них F, равное 526 г/т (по 7 пробам), заметно выше кларка 
в карбонатах фанерозоя (330 г/т) [Овинников, 1990], но довольно близко к коли
честву F в карбонатных породах Русской плиты -  581 г/т. При этом в изученных 
кальцифирах содержания F довольно хорошо коррелируются с Mg (рис. 2.2.11 Д), 
что, по данным ряда авторов [Ронов и др., 1974 и др.], характерно для карбонат
ных пород аридных зон.

Пределы колебания содержаний Р в изученных метакарбоиатных породах 
комплекса весьма широкие (9-1178 г/т), причем максимальные вариации прису



щи доломитовым разностям (см. табл. 2.2.13). Среднее содержание Р в известко
вых кальцифирах, равное 786 г/т (по 9 пробам), более чем в 2 раза выше таково
го в карбонатных породах фанерозоя (349 г/т). Повышенное содержание Р в ис
следованных породах, по-видимому, указывает на то, что в составе вулкаиоген- 
но-терригенного материала, поступавшего в палеобассейн седиментации, суще
ственную часть составлял материал мафических и средних пород, в которых кон
центрация Р достигает 1300-1350 г/т [Овчинников, 1990].

Условия осадконакоплеиия.. Как видно из данных таблицы 2.2.11, а также 
проведенных литохимических пересчетов (см. табл. 2.2.12), все изученные поро
ды, за редким исключением, первоначально были представлены песчаными, пес
чанистыми карбонатными (известковыми, доломитовыми) осадками, в которых 
глинистая компонента, в большинстве случаев, не играла существенной роли. 
Материал, поступавший в палеобассейн седиментации, был, по-видимому, отно
сительно слабо дифференцирован, на что указывает постоянное присутствие в 
исходных отложениях гидрослюды, хлорита, а также иногда существенных коли
честв (до 14-15%) плагиоклаза (см. табл. 2.2.12). Можно предположить, что по
добные отложения формировались в прибрежной части палеобассейна, откуда 
тонкозернистый глинистый материал выносился в более глубокие его части. О 
небольших глубинах говорит и находка биогерма строматолитов, который фор
мировался в пределах зоны фотосинтеза [Серебряков, Семихатов, 1975].

Повышенные содержания ряда индикаторных элементов (Fe, Mn, Cr, Со, Р, 
РЬ и др.) в кальцифирах (см. табл. 2.2.13) могут указывать, что материал, посту
павший в палеобассейн седиментации, был производным широкого спектра по
род (мафичсские-средние-фельзические), а значительные концентрации таких 
микроэлементов, как Сг (до 100-170 г/т), Ni (до 85-210 г/т). Со (до 40-43 г/т), 
присутствие иногда серпентина и гетита (см. табл. 2.2.2), видимо, могут свиде
тельствовать о примеси и ультраосновного материала.

Наличие графита в составе кальцифиров и других метаморфических пород 
Гранулитового комплекса, обнаружение следов жизнедеятельности простейших 
организмов (строматолитов), изотопный состав углерода, отвечающий изотопно
му составу углерода морских водорослей [Ивлиев, 1977] свидетельствуют о био
генной природе по крайней мере части углеродистого вещества (графита) и о су
ществовании органической жизни в данном палеобассейне, как и во многих дру
гих палеобассейнах докембрия, где также наблюдаются углеродистое вещество 
(графит), биогермы строматолитов, оиколиты, органические соединения, прояв
ления битумоидов [Серебряков, Семихатов, 1975; Виноградов, 1975; Сафронов, 
1981; Сафронов, Степанова, 1993; Сафронов, Ивлиев, 1995; Злобин, 1988; Хрис
тофорова, 1990; Макрыгииа и др., 1994 и др.].

Отмечаемая в исследованных породах прямая корреляционная зависимость 
между содержаниями Ti, Cr, V и А120 3 свидетельствует о поступлении данных 
элементов в составе терригепного и вулкаиогенно-терригеиного материала. Наб
людаемая корреляционная связь Rb и К  характерна именно для нормально-оса
дочных отложений, так как при процессах метасоматоза данная связь нарушает
ся [Макрыгииа, Петров, 1971], то есть изученные породы гранулитового комп
лекса, вероятно, не затронуты метасоматическими преобразованиями в заметных



масштабах. Это подтверждается и значительными содержаниями Sc в тех же по
родах комплекса (см. табл. 2.2.13), так как метасоматические породы обычно 
«обеднены» этим микроэлементом и содержат, например, всего 2-8 г/т (диопси- 
довые метасоматиты Алданского щита) [Крылова и др., 1975].

Положительная корреляция Ва с S i0 2+Al20 3 (см. рис. 2.2.11В) свидетель
ствует о его поступлении в составе силикатного материала и условиях седимен
тации без проявления эвапоритизации, в последнем случае Ва был бы связан с 
карбонатным веществом. Повышенные содержания МпО в изученных кальцифи- 
рах (см. табл. 2.2.11,2.2.13) указывают, по данным [Ронов, Ермишкина, 1959], на 
палеоклимат гумидного типа. Это подтверждается и сравнением с мстакарбонат- 
ными породами хапчанской серии Анабарского щита, являющимися производ
ными эвапоритизированного палеобассейна [Злобин, 1988], в которых среднее 
содержание МпО равно 0.038% (по 30 анализам), что довольно близко к содержа
ниям МпО в карбонатных отложениях аридной зоны (0.041%) [Ронов, Ермишки
на, 1959].

Можно предположить, что процесс седиментации проходил при гумидном- 
семигумидном палеоклимате в опресненном палеобассейне лагунного типа, в ко
тором временами происходило повышение солености вод. Об этом говорят ши
рокие вариации содержаний ряда индикаторных микроэлементов -  Li, Sr, F (см. 
табл. 2.2.13), значение отношения Sr/Ba, а также значения величины 
В*=8.5хВ/К20 , колеблющиеся в пределах 82-680, причем значения В* до 300 
свидетельствуют о пресных водах, 300-600 -  солоноватых и более 600 -  нор
мально соленых [Walker, Price, 1963].

Выводы. Совокупность признаков, таких, как тонкое переслаивание, неболь
шие мощности кальцифиров, иногда линзовидная форма их нахождения, присут
ствие, главным образом, песчанистых, песчаных разновидностей кальцифиров 
свидетельствует о мелководности палеобассейиа седиментации. На небольшие 
глубины указывает также обнаруженный строматолитовый биогерм, сформировав
шийся в литоральной сублиторальной зоне палеобассейна [Серебряков, Семиха- 
тов, 1975] и высокие содержания МпО (до 0.50-0.53%) [Ронов, Ермишкина, 1959].

Присутствие в составе изученных отложений углеродистого вещества (гра
фита), иногда значительных содержаний So6ni (до 0.20-0.26%), а также постоян
ное превышение FeO над Fe20 3 свидетельствуют о восстановительных условиях 
осадконакоплсиия в палеобассейне.

Наличие графита в составе пород гранулитового комплекса, находка следов 
жизнедеятельности микроорганизмов (строматолитов), данные изотопных опре
делений углерода -  все это свидетельствует о наличии органической жизни в па
леобассейне седиментации, чему способствовало значительное количество пос
тупивших туда биологически важных элементов (Fe, Mn, V, Р и др.).

Повышенные содержания ряда петрогенных (Fe, Mn, и др.) и малых элемен
тов (Cr, Ni, Со, Р, РЬ и др.) указывают на то, что терригенный и/или вулканоген- 
ио-терригенный материал, поступавший в палеобассейн, был производным ши
рокого круга пород (ультрамафических, мафических, средних, фельзических).

Анализ данных о содержании ряда индикаторных элементов (Mn, Sr, Li, F), 
значение отношения Sr/Ba>3, корреляционные зависимости между элементами.



видимо, свидетельствуют о гумидном-семигумидиом палеоклимате эпохи фор
мирования исходных отложений и лагунном типе палеобассейна.

Сравнительно высокое содержание Sc в изученных калыдифирах, положи
тельная корреляция Rb с К20 , Ti и V с А1 указывают на первично-осадочное про
исхождение метакарбонатных пород гранулитового комплекса Балтийского щи
та, отсутствие заметных метасоматических преобразований во время метамор
физма.

Заключение. В целом анализ осадконакопления показывает, что между Мур
манским и Карельско-Беломорским древними блоками существовал обширный 
Лапландско Колвицкий палеобассейн, который закрылся и был метаморфизован 
при столкновении этих блоков. В строении бассейна участвовали гумидные кар
бонатные отложения лагунного типа в нижней части разреза, а подавляющую 
массу осадков составляли терригениые отложения, иногда с достаточно высокой 
степенью зрелости, источниками которых служили как мафические, так и фель- 
зические магматиты, залегавшие в одном разрезе с осадками, и, вероятно, фор
мировавшиеся в единой островодужной системе.

Кейвский сланцевы й пояс

В современной складчатой структуре этот палеобассейн соответствует 
Кейвскому сланцевому поясу. Пояс располагается в центральной части Кольского 
полуострова, в пределах Кейвского блока, который зажат между Мурманским гра- 
нит-мигматитовым поясом и Титовско-Кейвской сутурной зоной на севере и Пече- 
нгско-Варзугской сутурной зоной и Беломорским подвижным поясом на юге. На 
западе Кейвский блок граничит с Центрально-Кольским гранулито-гиейсовым по
ясом, а на востоке выходит к Белому морю. В основании разреза Кейвского блока 
(рис. 2.2.12 А) залегает лебяжинская серия, в своей нижней части она образована 
амфибол-биотитовыми гнейсами, слюдяными сланцами, амфиболитами и двуслю
дяными гнейсами, а в верхней -  гранат биотитовыми гнейсами и плагиогнейсами, 
сохраняющими реликтовые структурные признаки вулканитов. Выше с несогласи
ем и корами выветривания в основании располагаются кейвская и песцово-тундро- 
вская серии, образующие Кейвский сланцевый пояс, сложенный преимущественно 
метапелитами (метаморфизованиыми продуктами дезинтеграции и переотложеиия 
пород подстилающего разреза или обрамления Кейвского блока). Обе серии отно
сят к верхнему архею и включают в состав лопийского комплекса, который, в свою 
очередь, перекрывается раннепротерозойскими (сумийскими) породами песцово- 
тундровской серии (обзор в [Мииц и др., 1996]). Кейвский блок почти со всех сто
рон обрамлен разнообразными (по мощности и форме) телами позднеархейских 
(2678-2659 млн. лет) габбро-анортозитов [Митрофанов, 2003].

Кейвский сланцевый пояс, сложенный одноименным сланцевым комплек
сом, представляет собой крупную систему изоклинальных складок, опрокинутых 
к югу и прослеживающуюся на расстояние около 200 км. Общее простирание 
Кейвского пояса СЗ 290-300°. Северное крыло структуры почти на всем протя
жении опрокинуто к югу (углы падения 60-80°). Оно имеет в плане более или ме
нее прямолинейную границу, круто меняющую направление в районах западных



А. Геологическое строение Ксйвского блока [Минц и др„ 19966)

1-4 -  поздний архей: 1 -  фанат- биотитовые, частью биотит- амфнболовые гнейсы и амфиболиты (изве
стково-щелочные метавулкапиты) лебяжипской серии. 2 -  кейвские or при и- арфведсонитовые (реоморфизован- 
ные) гнейсы (щелочные метапулканиты). 3 -  лейкократовые биотнтсодержащпе гнейсы (частично гнейсы- блас- 
томилошггы), 4 -  габбро-анортозиты; 5-7 -  ранний протерозой: 5 -  Ксйвский сланцевый комплекс, 6 -  реомор- 
фнческне эгирнн- арфведсонитовые граниты массива Белых Тундр, 7 -  гастингснтовые гнейсы- метасоматиты; 
8,9 -  породы фундамента (па разрезе): 8 -  высокоилотные породы (предположительно гранулиты), 9 -  породы 
умеренной плотности (предположительно, породы мигматит- гранитного комплекса); 10 -  надвиги; 11 -  огра
ничения купольных структур, образованных Кейвскимн щелочными гнейсами: а -  среди гранат- биотитовых 
гнейсов, б -  среди щелочных гнейсов; 12 -  палеозойские сбросо- сдвиги; 13 -  геологические границы

Б. Схематическая геологическая карта сланцевого комплекса Кейв [Бельков, 1963)

W П ачка Е. Доломитовы е метапсаммиты и доломиты

П ачка Д . С тавролит- и грянагсодержащ ие мусховит- 
- кварцевы е сланцы
П ачка Г. Порф ироблзстичвсхме кианит- 
-стаеропитовы е сланцы
П ачка  В. Кварциты. Пачка Б. Кианитовыв, киэнит- 
-ставропитовые сланцы 
П ачка А. С тавролит-гранатовые, слюдяно- 
•гранатовые сланцы

Нижний лопий,А(33
Лебяжинская сайта: гранат-биотитовые, биотит- 
-амф иболовы е гнейсы

Рис. 2.2.12. Геологичссокое положение и строение сланцевого комплекса Кейв



и восточных частей Кейвской возвышенности. В южном крыле нормально зале
гающие породы имеют пологое падение под углами, близкими к 30-45° и обра
зуют эрозионные окна, усложняющие очертания сланцевого комплекса.

Разрез Кейвского блока начинается амфибол-биотитовыми, биотитовыми 
гнейсами, слюдяными, кварцитовидными сланцами коловайской свиты (-1000 м 
мощности). Эта свита согласно перекрывается амфиболитами, биотит-амфиболо- 
выми плагиосланцами и двуслюдяными гнейсами патчервтундровской свиты 
(1000-1100 м ), которая в свою очередь перекрывается породами лебяжинской 
свиты (1400 м) -  гранат-биотитовыми гнейсами, являющимися в основном про
изводными фельзических лав [Минц и др., 1996 и др.]. Эти свиты объединяются 
в лебяжинскую серию, породы которой имеют возраст 2900-2850 млн. лет [Мит
рофанов, Баянова, 2000; Митрофанов, 2003 и др.], то есть относятся к нижнело- 
пийскому подкомплексу -  AR3, мезоархей.

Вышележащие породы кейвской серии несогласно налегают на лсбяжинские 
гнейсы с корой выветривания в основании [Головенок, 1977, Негруца, 1984 и др.] 
и поданным ряда авторов [Петров, 1986; Митрофанов, Баянова, 2000; Митрофа
нов, 2003], относятся к позднеархейским образованиям (верхнелопийскому комп
лексу по региональной стратиграфической шкале, неоархей, A R J. Другие иссле
дователи [Негруца, 1984; Минц и др., 1996 и др.] считают породы кейвской и пес- 
цовотуидровской серий нижнепротерозойскими отложениями (сумийско-сарио- 
лийскими). В данной работе осадочно-метаморфические породы кейвской и пес- 
цовотуидровской серий автор относит к образованиям верхнего архея (верхнело
пийскому надгоризонту).

Сланцы серии кейв подразделяются на ряд пачек [Бельков, 1963 и др.] (табл. 
2.2.14; рис. 2.2.13). В основании серии залегают гранат мусковитовые и ставро
лит-гранатовые сланцы пачки А, часто содержащие углеродистое вещество (Сорг 
до 1%), мощность пачки 5-30 м. Вышележащая пачка Б представлена темно-се
рыми кианитовыми, ставролит-кианитовьтми сланцами, для которых характерна 
относительно высокая насыщенность их углеродистым веществом (Сорг до
2.5-3% ) и кианитом (до 40 об.%). Мощность пачки Б колеблется в пределах 
25-325 м, причем сланцы этой пачки, так же как и пачки А, прослеживаются неп
рерывно на всей площади Кейвской серии. Вышележащая пачка В сложена свет
лыми мусковитовыми кварцитами (0-60 м). Венчает разрез кейвской серии пач
ка Г -  плагиоклаз-ставролитовые, плагиоклаз-кианит-ставролитовые порфироб- 
ластические сланцы (0-250 м). Вышележащие породы песцовотундровской се
рии (пачки Д  и Е) отличаются от сланцев серии кейв как по петрографическому, 
так и химическому составу. Пачка Д состоит из мусковитовых и биотит-мускови- 
товых сланцев, иногда с гранатом и ставролитом, мощность пачки достигает 
200-250 м. Пачка Е в основном сложена карбонатными породами (метапсамми- 
товые доломиты) и доломитсодержащими метапсаммитами (40—100 м). Еще вы
ше лежат породы пачки Ж, представленные двуслюдяными, биотитовыми гней
сами, биотит-мусковитовыми сланцами и кварцито-гиейсами, которые отделены 
от пород пачки Е крупным пластовым телом метамафитов и, по-видимому, отно
сятся к более поздним образованиям (имандра-варзугскому структурно-вещест
венному комплексу ?) и здесь рассматриваться не будут.



Таблица 2.2.14
Химический состав осадочно-метаморфических пород 

Кейвского синклинория, % мае.

Компоненты

Пачка А 
Гранат- 

мусковнтовые 
сланцы (5)

Пачка Б 
Кианнтовые 
сланцы (7)

Пачка В 
Мусковитовые 
кварциты (6)

Пачка Г 
Кианнт- 

ставролитовые 
и ла!посланцы 

(10)

Пачка Д 
Двуслюдяные 
сланцы с гра
натом и став
ролитом (2)

Пачка Е 
Песчанистый 
доломит (1)

SiO, 77.6 62.84 93.93 62.97 67.51 25.37
по2 0.38 0.72 0.07 1.45 1.08 0.06

А120 3 10.47 33,53 4.09 24.56 18.69 1.55

ре2°3 2.12 0.87 0.41 2.46 3.89 0.87

ГеО 4.63 0.56 0.71 1.39 1.73 0.35

MgO 0.63 0.12 0.21 0.81 1.1 18.62

СаО 0.88 0.17 0.38 0.88 1.01 26.03
Na20 0.32 0.09 0.23 1.84 1.74 0.69
к2о 2.06 0.34 0.85 1.65 1.79 0.67

Р20 5 — — — — — 0.06

МпО 0.05 0.01 0.03 0.02 0.07 0.04

1120“ — — — — — 0.4

Н 20+ — — — — — 1.92
со2 — — — — — 23.28

Сумма 99.14 99.25 100.9! 98.03 98.61 99.9!
В скобках количество проб. Прочерк -  отсутствие данных. 
Поданным [Бельков. 1963]

Термодинамические условия метаморфизма исследованных пород отвечают 
амфиболитовой фации (7=510-580° С, Р=4.1—5.4 кбар) [Петров , 1986]. Г1о реги
ональной стратиграфической шкале исследованные породы серии кейв и песцо- 
вотундровская относятся к верхним частям разреза позднего архея -  верхнело- 
пийскому надгоризонту, формирующемуся в интервале 2871±15 -  2750-2650 
млн. лет назад [Митрофанов, 2003, Митрофанов, Баянова, 2000, и др.] -  неоар- 
хей, AR*.

Петрохимические данные и MINLITH-нор.мативный минеральный сос
тав пород. Литохимические пересчеты показали (табл. 2.2.15), что исходными 
отложениями сланцев пачки А были кварцевые песчаники с заметной примесью 
гидрослюдистых глин (гранат-мусковитовые сланцы) и кварцсодержащие глины 
(ставролит-гранатовые сланцы), в которых глинистая часть была представлена 
смесью каолинита, монтмориллонита и высокожелезистого хлорита. Поставщи
ком материала для подобного типа отложений, видимо, служила верхняя часть 
(кираса) существенно каолинитовой коры выветривания (см. рис. 2.2.13), Высо- 
коглииоземистые сланцы пачки Б изначально были представлены кварцсодержа
щими каолинитовыми глинами (см. табл. 2.2.15) иногда с небольшой долей монт
мориллонит гидрослюдистого компонента, а мусковитовые кварциты пачки В,
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Рис. 2.2.13. Литолого-стратнграфическая колонка и восстановленный M INLITH- нормативный (до- 
метаморфическнй) разрез сланцевого комплекса Кейв



Таблица 2.2.15
Нормативно-минеральный состав осадочно-метаморфических пород Кейвского синклинория

Компоненты исходных пород
Метаморфические породы

Пачка А Пачка Б Пачка В Пачка Г Пачка Д Пачка Е

Минеральные
группы

Минералы
Гранат- 

мусковитовые 
сланцы (5)

Кианитвые сланцы 
(7)

Мусковнтовые 
кварциты (6)

Киаиит-ставролнто- 
вые плагно- сланцы 

(Ю)

Двуслюдяные 
сланцы с гранатом 
и ставролитом (2)

Песчанистый 
доломит (1)

Обломочная

Q 58.78 20.05 85.39 20.81 32.20 16.52

PL 1.58 0.45 1.91 13.24 11.31 4.78

OR — — — — 3.24

Сумма 60.36 20.50 87.30 34.05 43.51 24.54

Глинистая

KN 4.13 72.74 1.27 31.11 14.22 —

ILL 21.36 3.27 8.90 16.77 14.47 —

ММ 5.01 1.16 0.75 11.86 19.52 —

Сумма 30.50 77.17 10.92 59.74 48.21 —

Оксидная GT 5.59 1.12 0.32 2.58 4.05 0.98

Карбонатная

ANK 3.17 0.56 1.29 2.23 3.09 0.38

DL — — — — — 74.04

Сумма 3.17 0.56 1.29 2.23 3.09 74.42

Минералы Ti, Р и другие 0.37 0.65 0.11 1.40 1.13 0.06

В скобках количество проб. Прочерк -  отсутствие минерала.
Вероятные типы исходных отложений: пачка А —  глинистые кварцевые песчаники: пачка Б -  каолинитовые глины с кварцем; пачка В -  кварцевые песчаники с 
глинистым (существенно гидрослюдистым) цементом; пачка Г -  песчаные глины; пачка Д -  песчано—глинистые отложения; пачка Е -  существенно кварцевый
доломит



вероятно, являются производными кварцевых песчаников с гидрослюдистым це
ментом. Присутствие в исходных отложениях пачки Г значительных количеств 
полевых шпатов (главным образом кислого плагиоклаза), гидрослюды, смектита 
(нормативный монтмориллонит, табл. 2.2.15), свидетельствует о поступлении в 
палеобассейи седиментации менее выветрелого материала с области сноса. Пер
вичными осадками пород пачки Д, возможно, были глинистые песчаники (муско- 
витовые сланцы) и глино песчаники (двуслюдяные сланцы с гранатом и ставро
литом), причем в последних глинистая часть была представлена смесью каоли
нита, смектита (нормативный монтмориллонит) и гидрослюды (см. табл. 15, рис. 
2.2.13). И завершился процесс седиментогеиеза в кейвском палеобассейне отло
жением существенно карбонатных осадков (пачка Е): доломиты с терригенной 
примесыо -  кварц и полевые шпаты.

Почти все породы серии кейв содержат углеродистое вещество, при наиболь
шей обогащенности им высокоглиноземистых кианитовых сланцев пачки Б 
(до2.5-3% ), причем данные изотопного анализа (5|3С от -25.8 до -42.6%о) угле
рода кианитовых сланцев и находки следов жизнедеятельности микроорганизмов 
(строматолитов) в доломитах пачки Е свидетельствуют о биогенном происхожде
нии углеродистого вещества и органической жизни (в виде цианобактерий) в па
леобассейне седиментации той эпохи [Сидоренко, Сидоренко, 1975; Минц и др„ 
1996 и др.]. Мы рассчитали возможные количества ОВ, находящиеся в исходных 
отложениях пачек А и Б, взяв за основу, что в процессе диагенеза содержание ОВ 
уменьшилось на 35%, а последующих процессах катагенеза и метаморфизма -  на 
75%, от сохранившегося после диагенеза. Результаты позволяют считать, что в 
осадках пачки А, возможно, находилось до 9% ОВ, а в исходных отложениях пач
ки Б -  22-26% ОВ.

Условия осадконаконления. Можно предположить, что коры глубокого хи
мического выветривания, поставлявшие материал в кейвский палеобассейн, бы
ли расположены на равнинном палеоконтиненте и существовали длительное вре
мя. Материал, поступавший в палеобассейн, был типично терригенным и хоро
шо дифференцированным (каолинитовые глины -  кварцевые пески), накапливал
ся на шельфе, а палеоклимат был жаркий, гумидного типа. Уменьшение в верх
ней части разреза количества кварца и каолинита и увеличение -  гидрослюды, 
смектита (монтмориллонита), полевого шпата (главным образом кислого плаги
оклаза), а также появление карбонатных отложений со строматолитами (пачка 
Е) -  все это указывает на вовлечение в процесс седиментогеиеза менее выветре- 
лых пород, на смену гумидного палеоклимата на аридный и смену осадконакоп- 
ления на открытом шельфе на седиментогенез в условиях замкнутого палеобас
сейна (лагуна ?). Проведенная реконструкция исходного минерального состава 
изученных серий позволила построить продольный профиль кейвского палеобас
сейна (рис. 2.2.14) и восстановленный разрез обеих серий (см. рис. 2.2.13), на ко
торых отчетливо видны ритмы седиментогеиеза: нижняя часть ритма представ
лена песчанистыми осадками, верхняя -  глинистыми отложениями (1-ый ритм -  
пачки А -Б, 2-ой -  пачки В-ОГ, 3-ий -  пачка Д).

Палеобассейн седиментации, вероятно, был вытянут в субширотном направ
лении и занимал более значительную площадь, чем занимают сейчас породы изу-



чениых серий, о чем говорят выходы аналогичных пород к югу и северо-западу 
от нынешнего распространения пород серии кейв. Характерной особенностью 
палеобассейна, по-видимому, был прогиб в центральной части (см. рис. 2.2.14), 
где накапливались мощные толщи существенно кварц-каолинитового состава. 
Условия седиментогенеза в восточной части палеобассейна имели свои особен
ности, о чем ныне свидетельствуют присутствие здесь плагиосланцев в пачке Б 
(первоначально песчаные глины со значительной долей полевых шпатов, гидрос
люд и смектитов), наличие прослоев с галькой в пачке Д  и отсутствие в разрезе 
пород пачек В и Г. Для кейвского палеобассейна характерна выдержанность ли
тологического состава пород на большие расстояния, сочетание в разрезе каоли- 
нитовых глин с кварцевыми песками. Эти данные, по-видимому, могут указывать 
на спокойный гидродинамический режим и глубины порядка 150-200м. В пале- 
огеодинамическом отношении рассмотренная обстановка соответствует осадко- 
накоплению на шельфе пассивной окраины континента. Появление мелководных 
строматолитовых доломитов и полимиктовых песчаников в верхней части разре
за указывает на низкую степень зрелости поступавшего терригенного материала 
и переход к аридной седиментации в отшнурованных лагунах

Северо-Карельский осадочно-вулканогенный пояс

В современной структуре палеобассейн соответствует Северо-Карельскому 
осадочно-вулканогенному поясу [Минц и др., 1996]. Наиболее типичным райо
ном развития нижнепротерозойских образований является Кукасозерская син- 
форма ( рис. 2.2.15 А), расположенная на стыке Беломорского пояса и Карельско
го кратона [Gorbatschev, Bogdanova, 1993]. Она представляет собой узкий прогиб, 
шириной до 4-6 км, прослеживающийся на расстоянии около 70 км (рис. 2.2.15 
Б). Преобладающие развитие в строении синформы имеют метавулканогеиные 
породы основного состава, и только в осевой части располагается типично седи- 
ментогениая толща (свита хирвинаволок).

В обрамлении Кукасозерской структуры развиты мигматизированные в раз- 
ной степени плагиоклазовые гнейсы, гранито-гнейсы архея (см. рис. 2.2.15 А). 
Вдоль северного борта структуры преобладают бкотитовые и амфиболовые гней
сы, гранито-гнейсы беломорской серии. Вдоль южных берегов оз. Кукас широко 
развиты биотитовые гнейсо граниты (тоналиты и плагиограниты), которые рас
сматриваются как краевые части Карельского массива [Сыстра, 1991]. Данные 
образования относятся к верхнеархейским (нижнелопийским) формированиям, 
что подтверждается результатами абсолютных датировок, колеблющихся в пре
делах 3000-2850 млн. лет [Пушкарев, 1990; Бибикова и др., 1999 и др.].

В северо-восточной части структуры широко развиты позднеархейские 
(верхнелопийские) образования ириногорской свиты, представленные биотит- 
амфиболовыми плагиогнейсами, гранатовыми, полевошпатовыми амфиболита
ми, кианит-гранат-биотитовыми гнейсами (см. рис. 2.2.15 А). В пределах их раз
вития присутствуют небольшие линзы, тела плагиогранитов, граиодиоритов, ди
оритов, а также коматиитов, сформировавшихся в интервале 2900-2830 мли.лет 
назад [Геология Карелии, 1987; Сыстра, 1991]. Архейские комплексы перекрыва-
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Лэчка Е - Доломитовые песчаники и доломиты

х- ” к| Пачка Д. Ставролит- и гранатсодержащие мусковит-кварцевые сланцы 
"  Пачка Г. Порфиробластические кианит-ставролитовые сланцы

Ш
Пачка Б. Кианитовые, кианит-ставролитовые сланцы. Пачка В. Кварциты 
Пачка А. Ставролит-гранатовые, слюдяно-гранатовые сланцы 

Нижний ЛОПИЙ, A R 2

Лебяжинская свита: гранат-биотитовые, биотит-амфиболовые гнейсы

Рис. 2.2.14. Продольные профили сланцевого комплекса Кейв 
А. Наблюдаемый метаморфический комплекс [Бельков, 1963]
Б. Палеонтологический профиль -  реконструкция u MINL1TH- нормативных минеральных составах

ются вулканогенно-осадочными породами нижнего протерозоя (карельский 
комплекс), слагающими центральную часть Кукасозерской структуры.

В исследованном районе нижнепротерозойские (сумийские) отложения (ам
фиболитовая свита) залегают на архейском фундаменте с корой выветривания в 
основании (метааркозы, кварциты, мусковит кварцевые сланцы) и представлены 
толщей биотит амфиболовых, амфиболовых сланцев, иногда с гранатом, и амфи
болитов (см.рис. 2.2.15 А). В верхней части разреза амфиболитовая свита предс
тавлена туфобрекчиевой фацией. Максимальной мощности (до 2000 м) амфибо-
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Карелий PR,
Людиковий, PR,! , Свита хирвинаволок, карбонаты, 
параамфибопиты, сланцы

Ятулий, PR , ', Свита кукасозера, кварциты и 
амфиболовыв сланцы; Сариолий, PR„ конгломераты; 
Сумий, ARj, амфиболовые сланцы
Лопий, AR„, вулканогенно-осадочный комплекс 

Савмий, AR„ низко-К граниты и тоналиты 
Беломорская серия, AR„ биотитовые и 
амфиболовые гнейсы

Диориты и гранодиориты, AR,

Элементы залегания

Разрывные нарушения

Б

Калевий, PR, конгломераты 
Людиковий, PR,

Сайта хирвинаволок 
Пачки IV-V. Карбонатные и 
графитистые породы.

Пачка III. Переслаивание, 
параамфиболитов, сланцев 
и карбонатных пород.

Пачки 1-11. Переслаивание 
сланцев и параамфиболитов.

pvTT?] Ятулий PR., Свита Кукасозера.
Кварциты и амфиболовые сланцы 

1Иу2| Сумий PR,. Амфиболиты, амфиболовые 
сланцы (метаморфизованные андезито- 
базальты)

1~ ~! Саамий AR,. Низко-К граниты и 
тоналиты

ГУ 1  Дайки метадолеритов (ортоамфиболиты)

Рис. 2.2.15. Схематические геологические карты  района оз. Кукае 
А. Обзорная карта [Сыстра, 1991].
Б. Карта центральной части оз. Кукас [Демидов, Крага. 1974]



лотовая свита достигает в северном крыле Кукасозерской синклинали, значи
тельно меньше (100-200 м) ее мощность в южном крыле, а по направлению к се
веро-западу сумийские породы полностью выклиниваются. Отложения сариолия 
с размывом перекрывают нижележащие сумийские вулканиты и представлены 
полимиктовыми конгломератами, залегающими в виде линз мощностью до 200 м 
в северном крыле структуры. В гальках этих конгломератов присутствуют ниже
лежащие породы -  кварциты, плагиогранитоиды, метамафиты.

По поводу стратиграфического подразделения вышележащих надгоризонтов 
(ятулий, людиковий) Кукасозерской структуры единого мнения нет как в вопро
сах положения различных пачек, так и их геологического наполнения и взаимо
отношения между ними. В данной работе автор в основном придерживается 
стратиграфической схемы К.О. Кратца [Демидов, Кратц, 1974], согласно которой 
разрез структуры наращивают породы свит кукасозеро и хирвинаволок и венча
ют разрез полимиктовые конгломераты При этом отложения кукасозерской сви
ты относятся к ятулийскому надгоризонту, хирвииаволокской -  к людиковикско- 
му надгоризонту, а конгломераты к калевию (?).

Ятулийские отложения (свита кукасозера) со структурным несогласием пе
рекрывают все нижележащие образования, то есть залегают и на породах архея и 
на сумийско сариолийских образованиях. Терригеино-вулканогенная кукасозерс- 
кая свита подразделяется на две толщи: мижшою (вулканогенную мощностью до 
1600 м) и верхнюю (кварцитовую до 400 м) [Демидов, Кратц, 1974]. Нижняя 
представлена амфиболовыми, биотит-амфиболовыми сланцами, мандельштейна- 
ми, туфами, туфобрекчиями. В верхней толще массивные полевошпатовые квар
циты сменяются слюдистыми кварцитами, серицитовыми, биотитовыми сланца
ми с карбонатами.

М етаседиментогенные породы свиты  хирвинаволок. Центральная часть 
синформы сложена породами хирвииаволокской свиты, которые встречаются в 
основном на островах Кукасозера, полуострове Хирвинаволок и узкой полоской 
прослеживаются к юго-востоку от озера (см. рис. 2.2.15 Б). В составе свиты вы
деляется пять пачек [Демидов, Кратц, 1974 и др.] (снизу-вверх) (табл. 2.2.16, рис. 
2.2.16). 1) Пачка параамфиболитов -  темно-серые массивные, крупнозернистые 
мономинеральные, гранатовые, полевошпатовые амфиболиты и мелкозернистые 
сланцеватые амфиболиты, часто переслаивающиеся между собой. В верхней час
ти пачки появляются прослои биотитовых, амфибол-биотитовых сланцев (от нес
кольких см до нескольких метров мощности). Мощность пачки равна 200-250 м. 
2) Пачка переслаивания параамфиболитов и различных сланцев (биотитовых, 
кварц-биотитовых, биотит-амфиболовых), изредка кварцитов. Мощность пачки 
100-150 м. 3) Переслаивающиеся сланцы, метакарбонатные породы (кристалли
ческие доломиты, известковыми мраморами) и крупнозернистые параамфиболи
ты. Мощность прослоев различных пород колеблется в пределах 5-20 см, но 
иногда до 1-1.5 м. Характерной чертой пачки является ритмичность, чаще двуч
ленная, в которой метакарбонатные породы переслаиваются со сланцами или ам
фиболитами. В верхах пачки мощность и количество метакарбоиатных пород 
увеличивается, и они преобладают над сланцами и параамфиболитами. Мощ
ность пачки 50-200 м. 4) Массивные, большей частью среднезериистые кристал-



Химический состав осадочно-метаморфических пород свиты хирвинаволок
Таблица 2.2.16

Компоненты
Пачка

Полевошпатовый 
парамфиболнт (!)

Пачка 11
Черный кварцит (1)

Пачка III
Биотит-амфиболовые 

сланцы (6)

Пачка IV
Кальцитовые мраморы (6)

Пачка V
Графитистые породы (6)

SiOo 47.85 87.45 57.7 9.03 43.32

тю2 1.07 0.25 1.35 0.16 0.68

А120 3 13.6 2.48 12.49 0.49 9.14

F e ,6 , 1.58 0.7 2.71 0.53 3.67

FeO 8.04 2.01 6.85 1.42 0.71

MnO 0.11 0.02 0.08 0.23 0.02

MgO 12.09 1.12 4.73 6.82 2.28

CaO 9.74 1.15 4.28 40.15 3.46

Na20 1.13 0.89 2.18 0.66 1.49

K20 0.5 0.13 1.32 0.1 1.71

P20 5 0.2 0.01 0.09 0.09 0.02

H20 + — 0.47 1.1 0.24 1.11

H20 0.02 0.08 0.33 0.16 0.33

CO, 0.96 — 0.21 36.7 0.37

C0pr — 2.9 4.22 2.92 30.2

^вал — — — — 0.75

П.П.П. 3.11 — — — 1.29

SO., 0.37 — — — —

Сумма 100.37 100.02 99.64 99.7 100.55

В скобках количество проб. Прочерк -  отсутствие данных
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III

50-200

j,I; тг

X  -  X — 
X  X
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II
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X  X  
X — X — 
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Рис. 2.2.16. Литолого-стратиграфичсскяя колонка свиты хирвинаволок

лические доломиты, частью известковые мраморы. Довольно часто породы име
ют серый, темно-серый цвет обусловленный примесью в них углеродистого ве
щества. Мощность пачки 50-100 м. 5) Высокоуглеродистые (графитистые) поро
ды, венчающие разрез свиты, согласно залегают на черных известковых мрамо
рах. Максимальная мощность пачки -  Юм.

Общая мощность известного разреза свиты хирвинаволок составляет 
500-700 м. Характерной чертой пород свиты является постоянное присутствие 
в них углеродистого вещества (см. табл. 2.2.16), количество которого увеличива
ется вверх по разрезу (до 30-41% в пачке 5) и обнаружение в составе метакар- 
бонатных пород следов жизнедеятельности простейших организмов -стромато
литов.



Термодинамические параметры формирования пород свиты хирвинаво- 
лок отвечают низко-среднетемпературной фации альмандиновых амфиболи
тов (Т -530-600°С , Р=7-8 кбар) [Московченко, Турченко, 1975]. По региональ
ной стратиграфической шкале породы данной свиты относятся к среднему 
этапу нижнего протерозоя -  людиковикскому надгоризонту (2100-1950 млн. 
лет).

Петрохимические данные и MINLITH-нормативный минеральный сос
тав пород. Проведенные литохимическис пересчеты силикатных анализов пород 
показали (табл. 2.2.17), что исходными отложениями пород пачек 1-3 (параамфи
болиты, биотитовые, амфибол-биотитовые и другие сланцы) были карбонат-пес- 
чанистые глины, карбонат-глинистые песчаники, иногда содержащие значитель
ные количества полевых шпатов (главным образом кислого плагиоклаза) и магне
зиально-железистых хлоритов, что может свидетельствовать о присутствие в ис
ходных отложениях примеси вулканогенного туфового материала. При этом фор
мулы хлоритов, рассчитанные по методике [Розен, 1976] будут иметь следующий 
вид: для полевошпатового амфиболита пачки 1 при f—0.31 -  (Mg30lFe2+, 414А1, 5Х)6 
(А1, 25 S 12.75)4 О10 (ОН)8, а для пород пачки 3, при средней величине железистости 
f=0.52 -  (Mg238 Fe2+062)(Fe3+093Al, 07)3 (At,25 Si2 75)4 О,„(ОН)*, то есть хлориты груп
пы рипидолита-прохлорита по классификации А.А. Годовикова [1975]. На диаг
ностической диаграмме фигуративные точки исследованных пород ложатся в по
ле граувакк и субграувакк. Метакарбонатиые породы пачек 3 и 4 первоначально, 
вероятно, были представлены иногда чистыми карбонатными осадками (С 02> 
40%), а иногда содержали заметную примесь терригенного материала (кварц, по
левой шпат, глинистые минералы) (см. табл. 2.2.17). Венчающая разрез свиты пач
ка высокоуглеродистых пород (Сорг до 30-41%) первоначально содержала, кроме 
органического вещества, значительное количество гидрослюды, полевого шпата 
(главным образом кислого плагиоклаза), кварца и, в меньшей мере, хлорита -  
(Mg2.44Fe2+0 56)3(Fe3+, 95А1, 05)3 (А1,266Si2.74)4O10(OH)x. Эти породы по-видимому бы
ли представлены граувакками.

Как уже упоминалось выше, метаморфические породы свиты содержат за
метные количества углеродистого вещества (см. табл.2.2.16). Попытаемся вос
становить возможные содержания ОВ в исходных отложениях кукасозерского 
палсобассейна. Принимая, что в процессе диагенеза количество ОВ уменьши
лось на 35%, а в последующих процессах катагенеза и метаморфизма -  на 75% 
от сохранившегося после диагенеза, получаем, что в исходных отложениях 
пачки 3 в среднем , вероятно, содержалось ~  37% ОВ, а в отложениях пачки 4 
~  25%.

Условия осадконакопления. На основе проведенных литохимических пе
ресчетов были построены восстановленный разрез и продольный литологичес
кий профиль (рис. 2.2.17) палеобассейна Кукас, на которых хорошо заметна об
щая последовательность осадконакопления, выражающаяся в закономерной сме
не (снизу-вверх) песчанистых (верхняя толща кукасозерской свиты), глинисто- 
песчанистых (пачки 1 и 2 свиты хирвинаволок), песчанисто-глинисто-карбоиат- 
иых (пачка 3), карбонатных (пачка 4) отложений, соответствующих трансгрес
сивному циклу седиментогеиеза, и завершилось осадконакопление застойными



Таблица 2.2.17
Нормативно-минеральный состав осадочно-метаморфических пород

свиты хирвинаволок

Компоненты исходных 
пород

Метаморфические породы

Пачка I Пачка II Пачка III Пачка ГУ Пачка V

Мине
ральные
группы

Минералы
Полевошпа
товый пара

амфиболит (1)

Черный 
кварцит (1)

Биотнт- 
амфиболовые 

сланцы (6)

Кальцнтопые 
мраморы (4)

Графигистые 
породы (6)

Обломочная

Q 2.44 79.19 27.48 7.13 23.26

PL 9.32 8.15 17.47 3.00 12.87

OR — — 1.85 0.14 2.19
Сумма 33.76 S7.34 46.80 10.27 38.32

Глинистая

KN — — 0.31 0.17

ILL 3.36 1.36 8.18 3.06 13.74

ММ — — 3.99 — —
CHL 35.80 1.28 21.94 — 3.52

SRP — — 0.61 1.34 0.26

Сумма 39.16 2.64 34.72 4.71 19.55

Оксидная GT — 2.55 2.35 0.45 1.56

Карбонатная

сс 3.40 — 1.33 54.65 1.89

ANK 6.64 0.24 3.78 3.84 0.69

DL 15.63 4.10 5.58 23.58 6.09
Сумма 25.67 4.34 10.69 82.07 8.67

Углеродистое вещестпо — 2.84 4.03 1.87 29.37

Минералы Ti, Р и другие 1.41 0.27 1.41 0.63 2.53

В скобках количество проб. Прочерк -  отсутствие минерала.
Вероятные типы исходных отложений: пачка 1 -  карбонат- песчано-глинистая порода: пачка II -  существенно 
кварцевый песчаник; пачка III -  глинисто-песчаные отложения с карбонатной примесью; пачка IV -  
доломитовые известняки с террнгеннон примесью; пачка V -  карбоиат-глннисто-песчаные отложения, 
обогащенные органическим веществом

условиями со следами сероводородного заражения (высокоуглеродистые породы 
с заметным содержанием сульфидов Fe). При этом низкая степень зрелости по
род, выражающаяся в широком развитии в исходных отложениях полевых шпа
тов (главным образом кислых плагиоклазов), гидрослюд, магнезиально-железис
тых хлоритов, может свидетельствовать о расчлененности рельефа области сно
са, относительно низкой степени химического выветривания, довольно быстрых 
темпах денудации, переноса и захоронения терригеиного, вулканогеино-терри- 
генного материала.

Палеобассейн седиментации, вероятно, имел удлиненную форму, что опре
делялось структурой Северо-Карельской зоны. Осадконакопление, по-видимому, 
происходило в относительно небольшом водоеме. В завершающей стадии, в пе
риод накопления обогащенных органическим веществом отложений, площадь



А

Пачка III. Переслаивание сланцев, 
параамфиболитов и карбонатных пород

Пачка IV. Карбонатные породы 

Пачка V. Графитистые породы

г—— | Сумий, PR,’. Амфиболиты, 
lv ~  I амфибоповые сланцы (метамор- 

физованные андезито-баэальты)

р ~  | Лопий, ARj.,. Ириногорская свита. 
' тД  Гранатовые гнейсы.

Б

,______ 1 . ~  _ v ^ 4 7 - -  n7 ^

1 Сумий, PR,' | V  —  V

Кварцевые песчаники, туфы

Г 11!  Глинистые песчаники с 
ь — =■ примесью карбонатов

Переслаивание песчаников, 
глин и карбонатных пород

Карбонатно-терригенные 
отложения, обогащенные 
органическим материалом

Карбонатные породы

Рис. 2.2.17. Схематический продольный профиль района от. Кукас 
А.. Наблюдаемый метаморфический комплекс [Демидов. Кратц, 1974].
Б. Палеолитологический профиль, реконструкция в MINI.ITH- нормативных минеральных составах.

палеобассейна, видимо, сократилась, и он несколько сместился на запад (см. рис. 
2.2.17). Палеобассейн, вероятно, был мелководного типа, а иногда глубина его не 
превышала 50-60 м, о чем свидетельствуют находки в метакарбонатных породах 
строматолитов, которые могли формироваться на глубинах, не превышающих 
40-60 м. Очевидно, что этот бассейн формировался на заключительной стадии 
развития островодужной или рифтогенной вулканической системы, в начальных 
стадиях эволюции которой преобладали различные по составу вулканиты.



Заклю чение. Таким образом, из всего вышеприведенного следует, что 
исходными отложениями всех (кроме пород Кейвской структуры) исследо
ванных районов были отложения невысокой степени зрелости (граувакки, 
субграувакки, граувакковыс пелиты), что свидетельствует о быстрых темпах 
денудации, переноса и захоронения терригениого, вулканогенно-терригеино- 
го материала. Это указывает на относительно активный тектонический ре
жим периода седиментации данных отложений и, возможно, прибрежные ус
ловия осадконакопления. При этом поступавший в палеобассейны терриген- 
ный, вулканогенно-терригенный материал был производным широкого круга 
пород областей сноса (ультрамаф ические-мафические-средние-фельзичес- 
кие).

Первичные отложения серии кейв и в меньшей мере песцовотундровской се
рии сформировались в период длительного тектонического покоя, теплого, жар
кого палеоклимата гумидиого типа (кроме метакарбопатных пород пачки Е) и кор 
глубокого химического выветривания, развитых на пеиеплеиизироваином палео- 
континенте. Материал, поступавший в палеобассейн седиментации, был в основ
ном терригенным и довольно хорошо дифференцированным (каолинитовые гли
ны -  кварцевые пески) а породы области сноса, по-видимому, были представле
ны в основном фельзическими породами.

Присутствие в составе исследованных толщ графита (углеродистого ве
щ ества), сульфидов железа, превышение содержаний FeO над Fe20 2, видимо, 
указывают на восстановительные (иногда вплоть до сероводородного зара
жения) условия седиментации исходных отложений. При этом постоянное 
присутствие углеродистого вещества в изученных породах, обнаружение 
следов жизнедеятельности простейших организмов (строматолитов) в мета- 
карбонатных породах свидетельствуют о развитой органической жизни в па
леобассейнах того времени. Можно отметить, что реконструированные со
держания Сорг и ОВ в составе первичных отложений, в общем, соответству
ют, а часто и превосходят, содержания этих компонентов в осадочных поро
дах фанерозоя.

Проведенные исследования показали, что довольно часто корреляционные 
связи между элементами (Rb, Ва, Pb с К20 ;  Ti, V с А1 и др.), а также их вероят
ное распределение между нормативными минералами (гидрослюдистыми, монт- 
мориллонитовыми (смектитовыми) , хлоритовыми глинами, плагиоклазами), ха
рактерное для осадочных толщ фанерозоя, наблюдаются и в глубокометаморфи- 
зованных (амфиболитовая граиулитовая фации метаморфизма) седимснтогенных 
породах исследованных комплексов, то есть метаморфизм высоких ступеней не 
нарушил, точнее не полностью нарушил, эти корреляционные взаимозависимос
ти.

Восстановить начальную форму бассейнов пока не удается, поскольку это 
требует дополнительных исследований, и в первую очередь -  петролого-струк- 
турных, для выявления изначального горизонтального распространения осадоч
ных пород. Однако построенные палеофациальные профили показывают, что ис
пользованная методика дает убедительное объемное представление о палеобас
сейнах седиментации в раннем докембрии Балтийского щита.



2.3. Фундамент запада Восточно-Европейской платформы

На западе Восточно-Европейского кратоиа наблюдаются ассоциации мета- 
морфизоваиных пород, формировавшихся в раинедокембрийских палеобассей
нах осадкоиакопления. Они занимают значительные площади и локализованы в 
пределах разных структурно-формационных зон. В их составе присутствуют как 
седиментогенные, так и вулканогенные первичные породы, регионально мета- 
морфизованные в различных условиях глубинности и в той или иной степени 
мигматизированные и прорванные разновозрастными интрузиями габброидов и 
гранитов. Большинство палеобассейиов сформировалось, по-видимому, в сере
дине архея и в настоящее время представлено гранулитовыми образованиями 
(бассейны Белорусско-Прибалтийский, Брагинский, Западно-Литовский, Рудь- 
мяиский и др.).

Кроме них, выделяется Околовский железорудный палеобассейн, существо
вавший, вероятно, в конце архея -  начале протерозоя и выполненный менее ме- 
таморфизованными (эпидот-амфиболитовая фация) преимущественно метаседи- 
ментогенными породами.

Архейские палеобассейны

Наиболее изученными среди архейских палеобассейнов являются Белорус- 
ско-Прибгштийский, Брагинский и Рудьмянский. По аналогии с ними в кристал
лическом фундаменте Западной Литвы может быть выделен Западно-Литовский 
палеобассейн, а на севере Латвии и севере Эстонии вдоль приграничных с Бело
русско-Прибалтийским палеобасссйном Стайцельской и Ульястеской зон -  одно
именные палеобассейны (рис. 2.3.1). Последние из-за ограниченности материала 
в данной работе не рассматриваются. Все названные палеобассейны сложены 
сходными по минеральному составу и структурным особенностям породами, ме- 
таморфизованными в условиях гранулитовой фации, среди которых преобладают 
основные кристаллические сланцы и глиноземистые гнейсы; локально развиты 
метакарбонатные и высокожелезистые гранулиты. Ниже приводится краткая гео
логическая характеристика этих палеобассейнов. Описание же вещественного 
состава и реконструкция первичного состава слагающих их метаморфических 
пород, ввиду их петрографического сходства, даны совместно с указанием отли
чительных особенностей для каждого палеобассейна.

Геологическая характеристика. Белорусско-Прибалтийский палеобассейн 
расположен в западной части Восточно-Европейского кратона. В современном 
эрозионном срезе кристаллического фундамента ему соответствует Белорусско- 
Прибалтийский граиулитовый пояс, являющийся крупнейшей структурой линей
ного типа в регионе [Аксаментова и др., 1994]. Он протягивается на расстояние 
свыше 1000 км от юго-восточной Польши через западную часть Беларуси, восток 
Литвы и Латвии, юг Эстонии до акватории Балтийского моря и отчетливо выде
ляется в аномальном магнитном поле широкой (100-200 км) полосой знакопере
менных магнитных аномалий повышенной интенсивности. В продольном нап-
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Рис. 2.3.1. Схема расположении раннедокембрнйских палеобассейнов в современном эрозионном 
срезе кристаллического фундамента запада Восточно-Европейского кратона

1-4 -  архейские палеобассейны: 1 -  Белорусско-Прибалтийский, подразделяющийся на южный (Пб-Бело- 
русскнй) и северный (Пп-Прибалтийский) сегменты; 2 -  Западно-Литовский; 3 -  Брагинский; 4 -  Рудьмянский 
(Р), Стайцельский |С), Ульястескнй (У); 5 -  области распространения интенсивно мигматизированных пород 
амфиболито-гнейссвого комплекса и граннтоидов; 6 -  почднеархейский-ранненротерозойский Околовский же
лезорудный палеобассейн; 7, 8 -  границы палеобассейнои: наблюдаемые (7) и предполагаемые (8) в современ
ном эрозионном срезе кристаллического фундамента

равлении пояс подразделяется на два сегмента -  южный (Белорусский) и север- 
ный (Прибалтийский), разделенные участком интенсивно диафторически пере
работанных пород с располагающимся в его центре крупным Латгальским (Вос
точно-Латвийским; Богатиков, Биркис, 1973] гранитоидным массивом.

В пределах Белорусского сегмента, охватывающего площадь около 80000 кв. 
км, кристаллические породы залегают на глубинах 120-300 м, а на юге -  до 
1300-1400 м от поверхности и вскрыты примерно 400 буровыми скважинами, 
концентрирующимися в основном в его центральной части. Главными структур
ными элементами здесь являются линзовидно-вытянутые гранулитовые блоки 
(чешуйчатые моноклинали, по А.С.Новиковой, 1971) -  Свислочский, Щучинс- 
кий, Ивьевский, Слонимский, Барановичский) и разделяющие их зоны высоко
температурных бластомилонитов -  Волковыская, Дятловская, Ивацевичская 
(рис. 2.3.2).



24° 25е 26°

Рис. 2.3.2. Структура южного (Белорусского) сспчеш а Белорусско-Прибалтийского фанулитового пояса 
1 -  гранулнтовые блоки (Св -  Спнслочскый. 1Ц -  Щучинскнй. И -  Ивьевский, Сл -  Слонимский, Б -  Ба

рановичский) и 2 -  разделяющие их зоны бластомнлонитов (В -  Волковыская, Д -  Дятловская, Ив -  Ивацепи- 
чская): 3 -  Рудьмянская зона; 4 -  Околовская фабеп-сннклипаль; 5 -области распространения интенсивно миг- 
матнзированных пород амфиболито-гнейсового комплекса и фагштондов; 6 -  разломы, ограничивающие гра- 
нулитовый пояс; 7 -  прочие разломы

Гранулитовые блоки сложены метаморфическими породами щучинской се
рии, которая представляет собой мощную (не меиее 5000-6000 м) интенсивно 
тектонизированную и сложно дислоцированную толщу, в составе которой преоб
ладают метабазиты, представленные основными мезо- и меланократовыми крис
таллическими сланцами (амфибол-лвупироксеновыми, двупироксеновыми, ам- 
фиболовыми), содержащими подчиненное количество амфиболитов, биотитовых 
и глиноземистых (гранат-биотитовых, гранат-силлиманит-биотитовых, иногда 
кордиерит- и шпинельсодержащих) гнейсов, изредка -  эклогитоподобных пород. 
Кристаллические сланцы слагают тела пластовой или линзообразной формы 
мощностью от 1-2 до нескольких десятков метров. Глиноземистые и биотитовые 
гнейсы залегают среди кристаллических сланцев в виде редких пачек мощ
ностью до 150-200 м, содержащих маломощные прослои амфиболитов; реже об
разуют отдельные тонкие слои. В центральной (осевой) части пояса количествен
но преобладают меланократовые кристаллические сланцы; в периферических 
частях возрастает роль мезократовых разностей и граиат-биотитовых гнейсов.



Все породы метаморфизовапы в условиях гранулитовой фации умеренных 
давлений при температуре 750~850°С- и давлении 6.8-7.6 кбар [Парфенова и др., 
1992; Химический..., 1997] и в той или иной степени подверглись ультраметамор
физму с образованием пород эндербит-чарнокитового ряда, которые слагают до 
50% площади гранулитовых блоков, образуя согласные пластовые и линзовид
ные тела, часто связанные постепенными переходами с кристаллическими слан
цами и наследующие их минеральный и химический состав. Мощность таких тел 
варьирует от нескольких сантиметров до первых десятков метров. В зависимос
ти от состава различаются чарнокиты, монцочарнокиты, эидербиты, мангеро- и 
чарноэндербиты [Борковская, 1974].

Разделяющие гранулитовые блоки зоны, трассируемые по линейным магнит
ным минимумам, образованы линзокластическими, порфирокластичсскими и 
тонкослаицеватыми бластомилонитами, сформировавшимися в условиях амфи
болитовой фации метаморфизма (Т-550-630°С. Р=4.2-5.0 кбар) преимуществен
но по диафторироваиным кристаллическим сланцам, ультаметаморфичсским по
родам эндербит-чарнокитового ряда и ортоклазовым грапитоидам [Аксамеитова 
и др., 1983].

Возраст щучинской серии на основании сходства с тывровской толщей Юж- 
но-Бугского гранулитового массива Украинского щита (Sm-Nd изотопный воз
раст 3400-3800 млн. лет; Степаиюк, 2000) принимается как архейский. Изотоп
ный возраст чарнокитизированных и милонитизированных пород равен 
2580±70-80 млн. лет [Соботович и др., 1978] и 2700 млн. лет (данные ГБ.Моту- 
зы для юго-восточной Литвы). Полученные более молодые изотопные датировки 
кристаллических сланцев 1799.7±6.7 млн. лет [Bogdanova et al., 1994] и мопцеэи- 
дербитов 1800±10 млн, лет [Щербак и др., 1990] отражают, вероятнее всего, вре
мя интенсивной тектоно-тсрмальной переработки пород в конце раннего -  нача
ле позднего протерозоя, на что неоднократно указывали А.А.Богданов (1967), 
А.М.Пап (1977, 1996), С.Б.Лобач-Жучеико [Основные..., 1979] и др.

Прибалтийский сегмент занимает примерно такую же площадь, как и Бело
русский. Кристаллический фундамент залегает здесь на глубинах 400-600 м от 
поверхности и вскрыт не более чем 30 скважинами. Этим, по-видимому, объяс
няется кажущееся однообразие слагающих его пород. Преобладающими среди 
них также являются основные двупироксеновые и двупироксен-амфиболовые 
кристаллические сланцы, образующие пластовые тела и содержащие горизонты 
амфиболитов, биотитовых и глиноземистых гнейсов [Кристаллический..., 1983]. 
В отличие от Белорусского сегмента, здесь не встречены меланократовые крис
таллические сланцы. Все метаморфические породы этого района объединяются 
в гранулитовый комплекс архея, залегающий в нижней части разреза раннего до
кембрия, хотя в последние годы наметилась тенденция относить их к нижнему 
протерозою [Bogdanova et al., 1994] на основании ранее полученных изотопных 
данных по основным гранулитам 2280-2530 млн лет; [Пуура и др., 1976]. Одна
ко ни по набору пород, ни по условиям формирования и структурной эволюции 
они не отличаются принципиально как от метаморфических пород Белорусского 
сегмента, так и от гранулитов архейских комплексов остальной территории Вос
точно-Европейского кратона.



Западно-Литовский палеобассейн охватывает западную часть Литвы и боль
шую часть Калининградской области. Площадь его в современном эрозионном 
срезе составляет 200-250 кв. км. Восточная граница, отделяющая его от Белору
сско-Прибалтийского палеобассейиа, проходит, по-видимому, вдоль С’тайцельс- 
кой зоны, сложенной разнообразными метаморфическими породами стайцельс- 
кой серии [Ветренников и др., 1986], включающей глиноземистые (гранат-биоти- 
товые, гиперстен биотитовые, силлиманит-кордиерит-биотитовые), биотит-пи- 
роксен-амфиболовые и биотитовые гнейсы, среди которых залегают пласты дву- 
пироксеновых кристаллических сланцев, бесполевошпатовых двупироксен-гра- 
натовых гранулитов (эулизитов) и железистых кварцитов. На севере и юге он сре
зается рапакизигранитными плутонами (Рижским, Сувалкским и др.), а на запа
де распространяется в акваторию Балтийского моря.

Слагающие Западно-Литовский палеобассейн породы вскрыты 38 буровыми 
скважинами на глубине свыше 1000-1500 м от поверхности. Они представлены 
глиноземистыми и высокоглиноземистыми (гранат-силлиманит-биотитовые, кор- 
диерит-силлиманит-гранат-биотитовые, гиперстен-гранат-биотитовые) гнейса
ми, выделяемыми в ашваский комплекс архея [Гайлюс, Чучелис, 1980]. В резко 
подчиненном количестве среди них присутствуют основные кристаллические 
сланцы и амфиболиты. Породы метаморфизованы в условиях гранулитовой фа
ции: пик метаморфизма, по данным Г.Скридлайте [Skridlaite, Motuza, 2001], ус
танавливается на уровне Т=850-900°С и Р=8-9 кбар. Для этого района также ха
рактерно линейно-блоковое строение, выявляемое по полосовым магнитным 
аномалиям субширотного и северо-восточного простирания. Гранулитовые бло
ки отделены друг от друга зонами бластомилонитизации и широкого развития 
граиитоидов. Полученный в последние годы изотопный возраст эндербитизиро- 
ванных пород (2450 млн лет) некоторые исследователи склонны трактовать как 
время формирования исходных (дометаморфических) пород, т.е. возраст прото
лита [Bogdanova et al., 1994; Claesson et al., 2001].

Брагинский (Кулажинский) палеобассейн занимает юго-восточную половину 
территории Беларуси и распространяется на восток до Воронежского кристалли
ческого массива (район г. Брянска). Западная граница палеобассейна проходит в 
меридиональном направлении примерно в центральной части Беларуси и скрыта 
под интенсивно мигматизированными гетерогенными образованиями амфиболи
то-гнейсового комплекса. Площадь палеобассейна в современном эрозионном 
срезе составляет свыше 30000 кв. км. Кристаллические породы в его пределах за
легают на глубинах от 1200 до 5000 м от поверхности. К настоящему времени 
они вскрыты 140 буровыми скважинами на глубину, как правило, не более 
10-20 м, редко до 50 м, и лишь 4 скважины прошли по породам фундамента 
600 м (две из них вскрыли граниты).

В пределах палеобассейна преобладают метаморфизованные в условиях гра
нулитовой фации разнообразные глиноземистые гнейсы (гранат-биотитовые, сил- 
лиманит-граиат-биотитовые, биотитовые, иногда графит-, кордиерит- и гиперс- 
тенсодержащие), объединяемые в кулажинскую серию. Среди них изредка встре
чаются мелкозернистые плагиоклазовые и анхимономинеральные амфиболиты 
неизвестного возраста. Установленные для пород кулажииской серии максималь



ные РТ-параметры метаморфизма (Т=690-720°С. Р=7.5-8.0 кбар) несколько ниже, 
чем для пород щучинской серии и гранулитового комплекса Западной Литвы, что, 
по-видимому, обусловлено интенсивно проявленными здесь регрессивным мета
морфизмом в условиях амфиболитовой фации (Т^550-580°С. Р =  3.5-5.2 кбар) и 
ареальной мигматизацией. Из-за глубокого залегания кристаллического фунда
мента в этом районе и поэтому слабой информативности магнитометрических 
данных внутренняя структура палеобассейна остается невыясненной. Верхняя 
возрастная граница кулажинской серии, по данным изотопного возраста мигмати- 
зированных разностей пород, определяется на уровне 2950-2560 млн лет назад 
[Найденков и др., 1994; Бибикова и др„ 1995].

Рудъмянский палеобассейн находится в переходной зоне между Брагинским 
палеобассейном и Белорусским сегментом Белорусско-Прибалтийского палео- 
бассейна. На западе он непосредственно примыкает к последнему, прослежива- 
ясь вдоль его восточного края на 270 км. Видимая ширина палеобассейна 
15-20 км. С востока слагающие его породы перекрыты более молодыми мета
морфическими образованиями. Всего на территории палеобассейна пробурено 
около 35 скважин, вскрывших породы фундамента на глубине 120-220 м, из них 
14 поисковых скважин в его центральной части прошли по породам фундамента 
от 200 до 550 м, что предоставило редкую для исследованного региона возмож
ность выявить последовательность напластования и детали строения метамор- 
физованных в гранулитовой фации образований.

Слагающие палеобассейп метаморфические породы объединены в рудьмя- 
нскую серию [Трусов, 2003]; ранее она рассматривалась в ранге толщи. Среди 
других грапулитовых комплексов рудьмяиская серия выделяется большим разно
образием пород. В ее составе, помимо типичных для остальной территории био- 
титовых и глиноземистых гнейсов и основных кристаллических сланцев, широ
ко представлены разнообразные карбонатные и железистые породы. Характерно 
отчетливое слоистое строение разреза [Солодилова, 1998а]. Корреляция разрезов 
толщи, вскрытых поисковыми скважинами в районе д. Рудьма, позволяет предпо
лагать, что здесь толща образует синклинальную складку северо-восточного 
простирания, с углами падения крыльев 50-70° (рис. 2.3.3). Видимая мощность 
разреза составляет 1250 м, но истинная площадь, вероятно, больше, если исхо
дить из предположения о более широком распространении толщи в восточном и 
северном направлениях.

По составу пород рудьмяиская серия подразделяется на две толщи [Трусов, 
2003]. Нижнерудьмянская толща сложена переслаивающимися глиноземистыми 
графитсодержащими гранат-биотитовыми и биотитовыми плагиогиейсами, с 
подчиненным количеством амфибол-двупирокссповых, амфибол-клинопироксе- 
новых и амфиболовых кристаллических сланцев. Верхнерудьмянская толща, 
кроме глиноземистых гнейсов и кристаллических сланцев, включает различные 
кальцифиры, кальцитовые и доломитовые мраморы, эвлизиты, силикатно-магне- 
титовые и магнетитовые кварциты. По вещественному составу она подразделяет
ся на две пачки: нижнюю железорудно-кристаллосланцевую (мощность 750 м) и 
верхнюю карбонатно-гнейсовую (мощность около 500 м). Строение их отображе
но на обобщенной литологической колонке (рис. 2.3.4), составленной по данным



Рис. 2.3.3. Схема геологического строения центральной части Рудьмянского палеобассейна
i -  основные кристаллические сланцы и нироксеновые плагногненсы, частично эндербнгизированные; 

2 -  гнейсы гранат-бнотитовые, биотнтопые. иногда с графитом; 3 -  мраморы и кальцифиры; 4 -  железистые 
кварциты; 5 -  эвлнзнты: 6 -  безрудные кварциты

скважин, пробуренных в районе д. Рудьма (см. рис. 2.3.3). Карбонатные и сили
катно-карбонатные породы слагают пласты мощностью от первых метров до 
60-80 м, представляющие собой частое переслаивание мраморов и кальцифиров 
различного состава (форстерит-, скаполит- и амфибол-диопсидовых и др.). Ха
рактерной особенностью состава глиноземистых гнейсов является присутствие в 
них графита, частично сульфидизированного, содержание которого иногда дос
тигает 5-15%. Породы метаморфизованы в условиях гранулитовой фации



(Т=750-775°С, Р=7.5-8.5 кбар [Таран, 2003] и местами в значительной степени 
чарнокитизированы и диафторированы. По вещественному составу пород, степе
ни их метаморфизма и характеру строения разрезов рудьмянская серия коррели- 
руются с хощевато-завальевской свитой бугской серии Украинского щита, имею
щей изотопный Sm-Nd возраст 3070-2910 млн. лет [Степашок, 2000].

Близкие по составу метаморфические комплексы, включающие глиноземис
тые гнейсы, кристаллические сланцы, кальцифиры и магнетит-силикатные квар
циты, развиты также вдоль юго-западной и северной границ Прибалтийского сег
мента Белорусско-Прибалтийского палеобассейна, где можно предположить на
личие реликтов архейских палеобассейиов -  соответственно Стайцельского и 
Ульястеского (см. рис. 2.3.1).

Однотипный минеральный состав пород гранулитовых комплексов, предс
тавленных преимущественно основными кристаллическими сланцами и глино
земистыми гнейсами, близкие условия их регионального метаморфизма и после
дующих ретрометаморфических преобразований (высокотемпературный диаф- 
торез, бластомилоиитизация), сходство с архейскими гранулитовыми комплекса
ми других регионов Восточно-Европейского кратона дают основание предпола
гать примерно одновременное их формирование, а возможно, и накопление ис
ходных для них вулканогенных и осадочных толщ, наблюдаемые же литологи
ческие различия между ними можно рассматривать как отражение различных ус
ловий седиментации в пределах отдельных палеобассейнов, которые существо
вали, по-видимому, уже с раннего архея и входили в состав обширной протооке- 
анической области, охватывающей, по крайней мере, западную часть Восточно- 
Европейского кратона.

Относительно «протерозойских» изотопных датировок гранулитовых 
комплексов, принимаемых иногда за возраст их протолита, следует заметить, 
что большинство значений изотопного возраста приходится на интервал 2000- 
1800 млн. лет назад, независимо от состава, степени метаморфизма, стратиг
рафического и структурного положения пород, слагающих кристаллический 
фундамент этой территории [Майденков и др., 1994]. Это связано, очевидно, с 
тектоио-магматической активизацией, имевшей глобальное распространение, 
но особенно интенсивно проявившейся на западе Восточно-Европейского кра
тона под влиянием крупномасштабных тектонических движений в примыкаю
щей к нему подвижной области. Свидетельством тектоно-термальных и струк
турных преобразованиями земной коры является формирование вдоль юго-за
падного края кратона гигантского пояса габбро-анортозит-рапакиви-гранит- 
ных плутонов.

Петрографическая характеристика метаморфических пород. Метамор- 
физованные породные комплексы архейских палеобассейнов запада Восточно- 
Европейского кратона сложены сходными по минеральному составу, структур
ным особенностям и степени метаморфизма породами, среди которых преобла
дающими (типоморфными) являются породы основного состава (метабазиты) и 
глиноземистые, реже биотитовые гнейсы. Менее распространены метакарбонат- 
ные и железистые породы. Различия между комплексами заключаются в разных 
количественных соотношениях этих типов пород.



Рис. 2.3.4. Литологическая колонка и реконструированный минеральный состав мстаседименто-
геиных пород нижней железорудио-кристаллосланцевой и верхней карбонатно-гнейсовой пачек верхне-
рудьмянской толщи



Метабазиты представлены преимущественно амфибол-двупироксеновыми, 
двупирокееиовыми и амфиболовыми кристаллическими сланцами, реже амфибо
литами.

Кристаллические сланцы -  это темиоокрашенные мелко-средпезернистые 
породы, обладающие массивной или нечетко выраженной плоскопараллельной 
текстурой и преимущественно гранобластовой, гранонематограиобластовой, ре
же порфиробластовой структурой. Главными породообразующими минералами 
являются полисинтетически сдвойникованный плагиоклаз (Ап50-60), пироксены 
(7-45% ) -  гиперстен ( f  =  45-52% ) и клинопироксен типа салит-авгита 
(Fs2o.oEn35 0Wol4S о, f  =  36-38%), бурая и зеленовато-бурая роговая обманка ( f  = 
50-52%) -  до 80%, иногда присутствуют красновато-бурый биотит (f  =  38-40%), 
зеленая роговая обманка, гранат, кварц. Рудные минералы представлены магне
титом, титаномагнститом, ильменитом, пирротином, пиритом; в акцессорных ко
личествах встречаются апатит и циркон. Минеральный состав кристаллических 
сланцев колеблется в широких пределах как в количественном (от мезократовых 
до меланократовых разностей), так и в качественном (от амфиболовых до суще
ственно пироксеновых) отношениях. Важным диагностическим признаком явля
ется количественное содержание в них магнетита и титаномагнетита, в зависи
мости от которого различаются практически безмашетитовые разности и магне
титсодержащие, в которых количество этих минералов составляет 3-7%. Среди 
магиетитсодержащих разностей особо выделяются средне- и крупнозернистые 
меланократовые кристаллические сланцы с гранобластовой структурой и мас
сивной текстурой, в которых содержание рудных минералов достигает 10-15%.

Близкие к кристаллическим сланцам по минеральному составу амфиболиты 
отличаются более мелкозернистыми граиобластовыми структурами и обычно 
слабо выраженными полосчатыми текстурами. Основными породообразующими 
минералами в них являются плагиоклаз (AN35-40) и зеленовато-бурая роговая 
обманка (f  = ^8-51 %), присутствующие примерно в равном количестве, иногда 
встречаются биотит, пироксены, гранат. Акцессорные минералы представлены 
апатитом, цирконом, магнетитом.

Глиноземистые и биотитовые гнейсы представляют собой серые или буро
вато-серые полосчатые и грубополосчатые мелко-среднезернистые породы с 
гнейсоватой текстурой. Главными породообразующими минералами этих пород 
являются плагиоклаз (Ап 20-40), калиевый полевой шпат (преимущественно 
крипто- и микропертитовый ортоклаз), высокотитапистый красновато-бурый би
отит ( f  =  37-55%), кварц (обычно не более 10-20%), в глиноземистых гнейсах -  
также гранат пироп-альмаидинового типа (до 25-36% пироповой составляющей, 
f  = 65-75% ), силлиманит, кордиерит; встречаются гиперстен, шпинель, амфибол, 
кианит, андалузит. В акцессорных количествах присутствуют магнетит, пирит, 
пирротин, апатит, циркон, монацит, шпинель. Гранат образует неправильно-ок
руглые, с извилистыми очертаниями, зерна величиной от 0.5 до 3-8 мм. Кордие
рит присутствует в виде субизометричных, реже вытянутых вдоль гнсйсоватости 
зерен размером до 1.5-2.0 мм, полисинтетически сдвойникованных и нередко 
частично или полностью замещенных тонкозернистым хлорит-серпентиновид- 
ным агрегатом. Иногда кордиерит образует реакционные каемки вокруг граната.



Силлиманит представлен обычно скоплениями тонкоигольчатых или волосовид
ных (фибролит) кристаллов, приуроченных к биотиту или кордиериту. Гиперстен 
встречается в виде таблитчатых или удлиненно-таблитчатых кристаллов с силь
ным плеохроизмом от светло-розового по Np до зеленоватого по Ng, образующих 
прерывистые полосовидные скопления. Характерной особенностью состава гли
ноземистых гнейсов является присутствие в них графита в виде тонких, часто 
причудливо ветвящихся субпараллельно ориентированных чешуек в межзерно
вом пространстве силикатных минералов, иногда в ассоциации с сульфидами же
леза. Структура гнейсов чаще всего порфиробластовая, обусловленная присут
ствием в мелко-среднезернистой гранолепидобластовой и лепидогетерограноб- 
ластовой основной массе крупных субизометричных зерен граната, иногда пла
гиоклаза или гиперстена.

В зависимости от количественных соотношений породообразующих минера
лов различаются биотитовые и гранат-биотитовые гнейсы, иногда силлиманит-, 
кордиерит- и/или гиперстенсодержащие, силлиманит-гранат-биотитовые гнейсы, 
кордиерит-гранат-биотитовые, кордиерит-силлиманит-гранат-биотитовые и сил- 
лиманит-кордиерит-гранат-биотитовые гнейсы (количество силлиманита и кор- 
диерита превышает 5%), кордиерит-грапат-биотит-силлимаиитовые гнейсы шпи
нельсодержащие, иногда с гиперстеиом. Причем для разных палеобассейнов ха
рактерно преобладание тех или иных разновидностей. Так, в пределах Белорус
ского сегмента Белорусско-Прибалтийского палеобассейна и Брагинского палео
бассейна преобладают гранат-биотитовые и биотитовые (иногда с силлимани
том) гнейсы, тогда как в Прибалтийском сегменте, а также в Западно-Литовском 
палеобассейне широко распространены кордиеритсодержащие разности. Для 
Рудьмянского палеобассейна характерны гранат-биотитовые гнейсы, обогащен
ные графитом, содержание которого в них иногда достигает 5-15%. Это отража
ет, по-видимому, различия в химическом составе исходных (дометаморфических) 
пород.

Метакарбонатные породы распространены в Рудьмянском палеобассейне. 
Они включают два основных типа -  мраморы и кальцифиры, граница между ко
торыми проводится по 15-процентному содержанию в породах силикатных ми
нералов [Классификация..., 1988, 1992].

Мраморы -  светлоокрашенные в желтоватых и розоватых тонах мелко- или 
среднезернистые породы с массивной, пятнистой, реже неяснополосчатой текс
турой. По преобладающему карбонатному минералу выделяются кальцитовые, 
доломитовые и переходные между ними доломит-кальцитовые и кальцит-доло- 
митовые разновидности. В гранобластовой карбонатной массе пород равномерно 
распределены округлые зерна (до 5-8 % объема породы) оливина (форстерит), 
часто замещенного серпентином, или диопсида (Fs2.i)En4)i 0Wol500). Р1ередко при
сутствуют кальциевый скаполит, волластонит, основной плагиоклаз, кварц, реже 
флогопит, шпинель. Набор силикатных минералов коррелируется со степенью 
доломитности мраморов. В кальцитовых мраморах обычны диопсид, скаполит, 
волластонит, кварц и плагиоклаз. При увеличении доли доломита появляются 
магнезиальные минералы: форстерит, шпинель, флогопит. По структурным осо
бенностям среди мраморов различаются средне-крупнокристаллические равно



мернозернистые (преобладают) и мелкозернистые (пелитоморфиые). С увеличе
нием количества силикатных минералов мраморы переходят в силикатные мра
моры с клинопироксеном и скаполитом и затем в кальцифиры; границы между 
ними постепенные.

Кальцифиры -  массивные или нечетко полосчатые карбонатно-силикатные 
породы, имеющие сходный с мраморами минеральный состав, но отличающиеся 
более высоким содержанием силикатных минералов. Преобладающими среди 
них являются оливин и пироксен, составляющие до 25-40 % объема породы. 
Кроме них, присутствуют флогопит и скаполит (образующие гнездовидные скоп
ления), кварц, плагиоклаз, тремолит; встречаются высокожелезистый (f = 80%) 
гранат андрадит-гроссулярового типа, апатит, иногда волластонит. Карбонатные 
минералы представлены кальцитом и доломитом. Появляющиеся в породах мус
ковит, сфен и эпидот, неустойчивые в условиях гранулитовой фации метаморфиз
ма, образовались, по-видимому, в результате наложенной метасоматической пе
реработки пород. Кальцифиры иногда переходят в анхимономинеральные пирок- 
сеновые породы -  пироксенолиты, состоящие из диопсида с небольшой при
месью скаполита, изредка волластонита.

Железистые породы также распространены в рудьмянском палеобассейне, 
где представлены эвлизитами, силикатно-магнетитовыми и магнетитовыми квар
цитами.

Эвлизиты представляют собой полимииеральные силикатные породы с по
лосчатой, линзовидно-полосчатой, нечетко полосчатой или массивной тексту
рой и средне- и крупнозернистой гранобластовой структурой. Минеральный 
состав этих пород изменяется от анхимономинерального орто- и клинопироксе- 
нового до существенно гранатового, со всеми переходными разновидностями. 
Помимо пироксенов и граната, в них в том или ином количестве присутствуют 
оливин, роговая обманка, плагиоклаз, кварц, магнетит, апатит, сульфидные ми
нералы, изредка встречается графит. Ромбический пироксен представлен эвли- 
том (Fs7g0En200Wol2 0, f  = 79%), четко плеохроирующим от светло-розового цве
та по Np до бледно-зеленого по Ng. Моноклинные пироксены имеют зеленую 
(в ш лифах) окраску и представлены ферроавгитами и геденбергитами 
(FS46.o-5o.oEn i1.0-8.0Wol43 (M2 o, f  =  81-86%). Гранаты относятся к андрадитовому ти
пу с железистостыо f  -  88-95% . Оливии находится в парагенезисе с эвлитом и 
по химическому составу отвечает фаялиту (содержание MgO всего 0.8%). Рого
вая обманка окрашена в буро-зеленый цвет и также характеризуется высокой 
железистостыо ( f  = 84-86 %). По минеральному составу и текстурным особен
ностям среди эвлизитов различаются неясиополосчатые и массивные магнетит- 
содержащие эвлизиты и полосчатые, иногда тоикополосчатые магнетитовые эв
лизиты с кварцем и апатитом. Последние связаны постепенными переходами с 
магнетит-силикатными кварцитами.

Силикатно-магнетитовые кварциты имеют тонкополосчатую, иногда рит
мично-полосчатую текстуру [Таран, 2003], обусловленную чередованием магне- 
титовых, силикатно-магнетитовых и кварцевых слойков. Силикатные минералы 
представлены ортопироксеиом (гиперстен-феррогиперстен), клинопироксеном и 
гранатом. Ортопироксен тяготеет к кварцевым слойкам, где образует вытянутые



согласно полосчатости породы призматические зерна размером до 5 мм. Харак
терны гомоосевые срастания его с клинопироксеном. В безрудных слойках иног
да присутствует существенная примесь карбонатных минералов, встречается 
графит. Магнетитовые и силикатно-магнетитовые кварциты в разрезе нередко пе
реслаиваются с безмагнетитовыми кварцитами, имеющими светло-серую окрас
ку, тонко- или неяснополосчатую текстуру и содержащими в мелкозернистой гра- 
нобластовой массе кварца незначительное количество ортопироксена, клинопи- 
роксена, граната, иногда графита.

Магнетитовые кварциты представляют собой мелкозернистые темно-серые 
породы с тонкополосчатой текстурой, обусловленной чередованием тонких 
(0.2-3.0 мм) кварцевых слойков с магнетитовыми и апатит-магнетитовыми прос
лойками толщиной 0.5-6.0 мм. Магнетит в них нередко окислен и превращен в 
тонкозернистый агрегат гетита и гематита. В породах в незначительных количе
ствах присутствуют гранат, карбонатные и сульфидные минералы.

Рассмотренные главные типы метаморфических пород граиулитовых комп
лексов образуют породные (парагенетические) ассоциации, различные в разных 
палеобассейнах: преимущественно метабазитовые в Белорусско-Прибалтийском, 
метабазит-гнейсовые в Западно-Литовском, гнейсовые в Брагинском и метакар- 
бонат-железокремнисто-гнейсовые в Рудьмянском, отражающие различия в сос
таве и условиях формирования слагающих их исходных (дометаморфических) 
толщ пород.

Химический состав метаморфических пород. Разнообразие петрографи
ческих типов метаморфизованных пород архейских палеобассейнов запада Вос
точно-Европейского кратона находит отражение в широких вариациях их хими
ческого состава. Причем наблюдаются некоторые различия в составе однотип
ных пород, распространенных в разных палеобассейнах или отдельных их час
тях, что обусловлено, по-видимому, как составом исходных пород, так и характе
ром и интенсивностью их метаморфизма. Имея в виду использование сведений о 
химическом составе пород для литохимической реконструкции их первичного 
(дометаморфического) состава и учитывая, что наибольшие преобразования про
исходят при наложении на регионально метаморфизованные породы процессов 
мигматизации, были использованы химические анализы пород с наименьшими 
признаками последующих изменений. Этим объясняется малочисленность выбо
рок (многие представлены единичными анализами), особенно для глиноземис
тых гнейсов, которые, как известно [Менерт, 1971], в значительно большей сте
пени подвержены аллохимическим преобразованиям по сравнению с породами 
основного состава.

Метабазиты представляют собой довольно компактную по кремнекислотиос- 
ти группу пород с содержанием S i02 в среднем 45-52%. Исключение составляют 
меланократовые разности, содержащие 35-42% SiO, (табл. 2.3.1). Всем породам 
свойственны довольно низкие содержания MgO, обычно не превышающие 10%, 
низкая или умеренная глиноземистость (аГ-0.50-0.90), существенное преоблада
ние закисиого железа над окисным, натрия над калием и ванадия над хромом. По 
другим петрохимическим параметрам и микроэлементиому составу различаются 
три разновидности метабазитов: 1) умеренно железистые (Fo6--0.60-0.66) кристал-



Химический состав метабазитов архйских иалеобассейиов запада Восточно-Европейского кратона
Таблица 2.3.1

БП-1 БП-Н БП-Ш БП-IV Р-1 Л- IV
cnl III ill! til Д1 сл1 61 Пп 1 m2 и2 62 | II m3 нЗ слЗ III IV I 1а IV

SiO, 48.23 47.44 47.72 46.79 46.89 47.19 47.50 48.18 47.49 46.16 48.94 45.89 46.77 45.22 40.67 46.37 44.09 49.30 49.62 46.40 51.52
ТЮ? 0.93 1.39 1.29 1.40 1.30 1.53 0.96 1.42 1.28 2.30 2. Л 1.85 2.12 3.47 3.46 2.94 3.29 1.50 1.38 1.30 1.47
AtjOj 15.66 14.77 14.34 15.08 14.47 13.99 15.30 14.82 14.80 14.24 13.86 15.29 14.45 11.93 11.96 13.19 12.36 14.03 14.05 15.17 15.75
Fe-)Oj 3.69 5.18 3.64 4.38 3.89 3.81 2.86 4.18 3.95 6.06 5.87 9.27 6.95 5.43 9.44 7.15 7.34 5.54 5.49 4.46 12.12
FeO 7.03 8.12 9.69 9.03 8.84 10.02 9.18 7.99 8.74 9.65 9.37 7.46 8.94 11.27 12.88 10.69 11.61 7.17 8.97 9.26 —

MnO 0.14 0.16 0.20 0.16 0.17 0.21 0.20 0.16 0.18 0.13 0.21 0.21 0.18 0.12 0.23 0.23 0.19 0.16 0.21 0.17 0.12
MgO 7.35 6.96 7.17 7.66 8.20 7.24 8.68 6.50 7.47 5.08 5.66 6 17 5.54 6.25 6.45 4.83 5.84 7.19 5.71 7.16 6.76
CaO 9.88 8.83 9.65 10.19 9.51 9.68 9.86 10.38 9.75 8.91 8.25 8.66 8.67 9.57 9.82 8.15 9.18 8.93 9.69 10.92 9.13
Na-,0 3.41 3.22 2.88 2.09 1.97 2.97 2.56 2.71 2.73 3.12 2.32 3.10 2.91 3.07 1.96 2.46 2.50 1.99 3.16 2.84 1.56
K,0 1.42 1.22 0.80 0.99 1.30 1.45 0.56 1.34 1.13 1.08 1.17 0.70 0.99 0.84 0.62 0.97 0.81 1.30 1.08 0.99 0.89
P:0 5 0.19 0.33 0.15 0.33 0.39 0.26 0.20 0.22 0.26 0.53 0.42 0.39 0.46 0.92 0.54 0.60 0.69 0.50 0.34 0.22 0.02
SO, 0.15 0.20 0.31 0.17 0.03 0.35 0.30 0.20 0.21 0.50 0.22 0.20 0.34 0.20 0.34 0.36 0.30 — — — —

П.п.п. 1.48 1.80 1.90 1.60 2.85 1.39 2.08 1.46 1.82 1.51 1.97 1.20 1.54 1.44 1.27 1.87 1.53 2.24 1.09 1.51 0.29
Сумма 99.56 99.62 99.74 99.88 99.79 100,09 100.2 99.55 99.81 99.29 100.37 100.39 99.86 99.73 99.64 99.81 99.73 99.85 100.79 100.40 99.63
Fo6 0.60 0.66 0.65 0.64 0.61 0.66 0.59 0.66 0.63 0.76 0.73 0.73 0.74 0.73 0.78 0.79 0.77 0.64 0.72 0.66 0.64
al' 0.87 0.73 0.70 0.72 0.69 0.66 0.74 0.79 0.73 0.69 0.66 0.67 0.67 0.52 0.42 0.58 0.50 1.10 0.70 0.73 0.83
U 5 9 17 24 4 7 4 16 70 11 6 7 24 6 80 18 104 19 11 8 7
V 200 200 220 190 200 200 120 190 200 320 280 460 350 330 470 210 340 240 170 140 —
Cr 150 130 180 130 140 190 240 240 170 36 40 33 36 40 14 49 34 120 84 80 —

Ni 70 90 70 84 87 74 80 90 80 48 32 33 38 29 26 30 28 64 59 67 —

Co 35 50 53 53 60 55 70 28 52 36 36 44 39 37 59 48 48 54 29 29 —
Zn 55 45 90 130 120 100 ПО 100 100 60 160 120 ПО 60 220 120 130 120 80 69 —

Sr 250 210 260 260 270 250 490 270 270 220 360 470 350 210 370 270 280 270 300 240 —

Ba 300 110 170 210 100 190 320 370 200 160 310 460 310 150 130 370 220 220 550 320 —
Zr 100 110 87 170 120 120 84 210 130 190 200 98 160 180 180 220 190 200 160 100 —

Nb 6.5 7.0 6.9 11 11 8.7 5.0 220 30 21 12 9.7 14 23 10 16 16 5.0 9.0 9.0 —
Y 20 26 69 35 34 38 26 29 40 65 34 58 52 50 36 35 40 56 33 32 —

V/Cr 1.3 1.5 1.2 1.5 1.4 1.1 0.5 0.79 1.2 9.0 7.0 13.9 9.80 8.3 33.6 4.3 9.8 2.0 2.0 1.8 —
Ni/Co 2.00 1.80 1.32 1.59 1.45 1.35 1.14 3.21 1.65 1.34 0.89 0.75 0.97 0.78 0.44 0.63 0.59 1.19 2.03 2.31 —
n 2 19 36 42 19 21 1 i 17 168 29 5 18 52 25 75 28 128 20 88 25 —

Белорусско-П рибалт ийский ш исойисссйи: БП-1 -  БП-1; умеренно железистые (Б11-1), железистые (БП-Н) и высокожелстнстые (БП-Ш) кристаллические сланцы и амфиболиты (БП-IV); 
Рудьмяпскин палеобассенн: умеренно железистые кристаллические сланцы (Р-1) амфнбол-двупнроксеновыс (I) и лмфнбловые (1а); Западно-Лш овскнй палеобассенн: амфиболиты (Л- 
IV); 1-Ш -  средние составы разных типов кристаллических сланцев и IV - амфиболитов; буквенные обозначения: структурные зоны южного {Белорусского! сегмента палеобассенна 
(св-СвнслочскнЛ. щ-Щучинскнй, и-Ивьевскпи, сл-Слонимскнп, б-Барановнчскнн гранулитовые блоки, в-Волковыская, д-Дятловская зоны бластомнлоннтов) и северного 
(Прибалтийского) сегмента (Пп).
Здесь и в последующих таблицах: Fo6-(Fe-.0,-FeO+MnOj/fFejOjT-FeO+MnO+MgO). мас.% -общая железисгость; al'=Ab03/(Fc203+Fc0+Mg0). мас.% -  коэффициент пшноземнстости, 
прочерк -  содержание оксидов или микроэлементов не определялись или сведения о них отсутствуют; и - число проб. Источники аналитических данных: Х им ические..1988; Kivisilla el 
al., 1999; Skriitlaite, Moluza, 2001. Содержания мнкроэлеме1ггов в мегабайтах Прибалтийского сегманга -  поданным Я.Я.Кивиснллы, в остальных -  по результатам приближенно
количественного спектрального анализа, выполненного в прошлые годы в Центральной лаборатории ПО «Цеитрказгеоногня» (г. Караганда)



лические сланцы и амфиболиты с близкими к кларковым содержаниями микроэле
ментов группы железа, низким содержанием Zn, Zr, Nb и преобладанием Ni над Со, 
2) железистые кристаллические сланцы (Fo6=0.73-0.75) с повышенным количест
вом Ti, V, Ва, Y и обедненные Сг и Ni и 3) мелаиократовые высокотитанистые-вы- 
сокожелезистые (Fo6=0.73-0.80) низкоглиноземистые (al’=0.40-0.60) кристалли
ческие сланцы с более низким содержанием кремнезема и щелочей и часто весьма 
низким (10-20 г/т) -  хрома и никеля. В последних двух типах пород Со преоблада
ет над Ni.

Все три типа кристаллических сланцев присутствуют в Белорусском сегмен
те Белорусско-Прибалтийского палеобассейна. В их пространственном распреде
лении выявляется определенная поперечная зональность, выражающаяся в сни
жении от центра Белорусско-Прибалтийского палеобассейна к его краевым час
тям доли железистых кристаллических сланцев (рис. 2.3.5). При этом в умерен
но железистых разностях в этом направлении несколько снижается общая желе- 
зистость и титанистость и возрастает глиноземистость и щелочность. В этом же 
направлении возрастает в разрезе доля глиноземистых и биотитовых гнейсов. 
Кристаллические сланцы северного сегмента палеобассейна принадлежат в ос
новном к метабазитам умеренно железистого типа. Петрохимически к ним близ
ки амфиболиты, а также кристаллические сланцы Рудьмянского палеобассейна,

Рис. 2.3.5. Количественное соотношение главных типов метабазитов и глиноземистых гнейсов в 

разрезах разных структурных зон Белорусского сегмента Белорусско-Прибалтийского палеобассенна
Щ, И, Сл -  Щучинскнн, Ивьепскин н Слонимский гранулитовые блоки: 1 -  умеренно железистые крис

таллические сланцы; 2 -  железистые кристаллические сланцы и амфиболиты; 3 -  высокотнтанисто-железистые 
кристаллические сланцы; 4 -  глиноземистые гнейсы. Количественные соотношения разных типов пород рас
считаны, исходя из частоты встречаемости вскрывших их буровых скважин и доли данного типа пород в разре
зе скважины



но в последних значительно ниже содержания Cr, Ni, Со, Zn и выше -  Sr и Ва. 
Для амфиболитов Западно-Литовского палеобассейна характерна более высокая 
кремнекислотность и относительно низкие содержания А1,03 и щелочей. Особен
ности химического состава метабазитов, редко встречающихся в Брагинском па
леобассейне, не рассматриваются ввиду неопределенности возрастного положе
ния этих пород.

Глиноземистые и биотитовые гнейсы в большинстве случаев значительно 
изменены в результате высокотемпературного диафтореза и мигматизации, ре
зультатом которой является увеличение в породах количества кварца и калиево
го полевого шпата (микроклииа) и, соответственно, возрастание содержаний SiO, 
и щелочей (преимущественно К20 ). Содержание кремнезема в наименее изме
ненных породах обычно варьирует в пределах 55-65% (табл. 2.3.2). Б целом для 
всех петрографических разновидностей гнейсов характерны: пересыщенность 
глиноземом, относительно небольшое количество магния и кальция при преобла
дающей роли магния, умеренная железистость (среднее Боб^О.бВ-О.Уб), сравни
тельно невысокая степень окисленности железа (в большинстве пород 
Fe20 3/FeO=0.50-0.70) и преобладание К20  над Na20  (исключение представляют 
гнейсы Рудьмянского палеобассейна и часть гнейсов южного сегмента Белорус
ско-Прибалтийского палеобассейна).

Выявление же петрохимических особенностей гнейсов разного минерально
го состава встречает определенные трудности как в связи с непостоянством хи
мического состава и количественных соотношений породообразующих минера
лов (в таком случае различающиеся петрографически гнейсы могут иметь близ
кий химический состав и наоборот), так и с вероятной неадекватностью мине
ральных ассоциаций, наблюдаемых в шлифах и присутствующих в более круп
ных образцах, отбираемых на химический анализ. Поэтому типизация гнейсов и, 
особенно, глиноземистых гнейсов, имеющих зачастую полимииеральиый состав, 
возможна лишь при совместном использовании результатов их петрографическо
го и химического изучения. Проведенное сопоставление петрографических и 
петрохимических характеристик гнейсов показывает, что среди них по количест
венным содержаниям граната, силлиманита, кордиерита и гиперстена могут быть 
выделены четыре главных типа: 1) биотитовые и гранат-биотитовые гнейсы, 
иногда с незначительным количеством силлиманита и/или кордиерита, 2) гранат- 
биотитовые, нередко силлиманит- и кордиеритсодержащие, 3) кордисрит/силли- 
маиит-гранат-биотитовые (количество силлиманита и/или кордиерита превыша
ет 5%) и 4) меланократовыс гранат-биотит-силлиманитовые, нередко гиперстен- 
содержащие. Причем при сходстве средних содержаний большинства петрогеи- 
иых окислов гнейсы первых трех типов четко различаются по щелочности, выра
женной отношением (Na20+ K 20)/A l20 3, величина которого в средних составах 
пород последовательно снижается от первого к третьему типу (соответственно, 
0.35-0.45, 0.25-0.35, 0.20-0.25) параллельно уменьшению количества щелочей 
при практически постоянном содержании А120 3. Показательна также величина 
отношения FM/A = (Fe0*+M g0)/(N a20 + K 20 ), которая отражает фемафильность 
пород и возрастает в этом же направлении (соответственно, 1.4-2.0, 1.7-2.4, 
2.3-3.3). Гнейсы четвертого типа отличаются от остальных высокими содержаии-



Таблица 2.3.2
Химический состав глиноземистых гнейсов архейских лалеобассейнов запада Восточно-Европейского кратона

Пб-1 Пб-2 Пб-3 Пп-1 Пн-2 Пп-3 Пп-4 Б-1 Б-2 Б-3 Б-4 Л-1 Л-2 Л-3 Р-1 Р-2 Р-3

Si02 53.87 60.23 58.27 59.82 57.26 58.86 52.56 59.05 56.85 64.83 43.97 58.79 60.47 60.84 57.08 59.06 62.23

ПО, 0.98 0.90 0.42 0.71 0.86 0.80 0.90 0.78 0.85 0.66 0.94 0.93 1.01 1.05 0.57 1.02 0.61
А1,03 18.59 17.75 17.50 16.76 18.16 19.33 24.02 16.55 18.48 15.90 27.22 20.85 18.91 19.12 11.50 14.34 14.94

гп
О£

4.28 3.78 0.62 2.66 2.81 3.40 5.33 2.97 1.41 1.16 14.95 8.10 8.34 8.39 6.61 3.13 1.00

FeO 6.64 4.36 11.21 5.46 6.41 5.37 6.61 5.91 6.61 6.41 — — — — 6.93 5.57 3.80

МпО 0.12 0.12 0.42 0.10 0.17 0.07 0.05 0.10 0.06 0.21 0.0S 0.07 0.06 0.06 0.17 0.09 0.15

MgO 3.75 2.71 3.38 3.78 3.82 3.87 3.48 3.63 4.36 3.20 3.35 2.94 3.02 3.26 3.64 4.73 3.8!

СаО 2.35 2.74 3.30 2.14 3.13 1.94 1.24 1.07 2.31 0.70 2.36 0.78 1.77 1.20 1.49 7.14 7.34

Na,0 2.47 2.68 2.28 2.03 2.68 1.35 1.14 2.35 2.72 1.87 2.02 1.56 1.99 1.78 1.62 1.75 2.66

К,0 4.67 2.96 1.25 4.26 2.67 2.98 2.54 4.24 3.33 1.83 4.00 5.73 3.S4 3.02 2.83 1.6S 1.07

Р ,0 5 0.12 0.12 0.0S 0.06 0.14 0.15 0.04 0.12 0.21 0.01 0.13 0.07 — — 0.01 0.10 0.18
S03 — 0.10 0.20 0.08 0.05 0.16 — 0.30 0.41 0.10 0.17 — — — — 0.20 —

П.п.п. 1.39 1.72 1.49 1.50 1.26 1.50 0.10 2.87 2.39 1.97 0.25 0.41 0.35 0.94 6.63 1.32 1.67

Сумма 99.32 100.15 100.42 99.36 99.40 99.78 98.01 99.93 100.00 98.82 99.44 100.23 99.76 99.65 99.06 100.10 99.44

Fo6 0.75 0.75 0.78 0.69 0.71 0.70 0.78 0.71 0.65 0.71 0.82 0.74 0.74 0.72 0.79 0.65 0.56

аГ 1.27 1.64 1.15 1.41 1.39 1.53 1.56 1.32 1.49 1.48 1.49 1.89 1.66 1.64 0.67 1.07 1.74

А/А1 0.38 0.32 0.20 0.38 0.29 0.22 0.15 0.40 0.33 0.23 0.22 0.35 0.31 0.25 0.39 0.24 0.25

FM/A 2.0 1.9 4.3 1.90 2.40 2.80 4.00 1.9 2.0 2.9 2.8 1.40 1.80 2.30 3.7 3.8 2.3

П 7 7 1 10 9 5 1 8 -» 2 1 4 8 9 6 4 2

Пб-1-Пб-З -  Белорусский (южный) сегмент Белорусско-Прибалтийского палеобассейна: меланократопые бнотнтовые н граиат-бногитовые гнейсы, иногда 
силлиманит- и гнперстенсодержашие (Пб-1), силлиманит-гранат-биотнговые и гранат-биотнтопые (Пб-2) гнейсы, гранат-биотнтовый гнейс (Пб-3): Пп-1-Пп-4 -  
Прибалтийский (северный) Белорусско-Прибалтийского палсобассейиа: гранат-биотитовые кордиеритсодоржащне (Пп-1). корднерит-граиат-бнотитовые (Пп- 
2), гранат-силлиманит-кордисрит-биотитовые (Пп-3) и меланократовые гранат-снллиманит-биотнтопые (Пп-4) гнейсы; Б-1-Б-4 -  Брагинский палеобассейн: гранат- 
биотитовые и бнотнтовые. иногда с силлиманитом н графитом (Б-1), снллнманиг-гранат-биотнтовые (Б-2), гранат-биотитовые корднеритсодержащне (Б-3) гнейсы, 
меланократовый корднерит-гранат-силлнманит-биотнтовый шпннельсодержащий гнейс (Б-4); Л -1- Л-3 -  Западно-Литовский палеобассейн: силлнманнт-гранат- 
биотиговые. кордиерит-граиат-биогитовые, шпинель- и снллиманнт-содержащис гнейсы (поданным химических анализов, представленных Г.Скридлайте); P-I-P- 
3 -  Рудьмянскин палеобассейн: гранат-бнотиголые и бнотиговые магнетит- н графитсодержащие (Р-1). гранат-биотитовые, часто графитсодержащие (Р-2, Р-3). 
Здесь и в табл. 2.3.4. 2.3.5. 2.3.6: A/Al=(Na,0-rK;0)/AI,03, % мае,- показатель щелочности пород; FiWA^Fe,O,x0.9+FeO-MgO)/(Na:O-K ,O), % мае. -  показатель 
фемафильности пород



ями А120 3 (24-28%) и относятся к категории высокоглиноземистых. Щелочность 
их еще ниже (Na20+ K 20)/A l20 3 = 0.10-0.20). Для составов единичных проб воз
можны некоторые отклонения от указанной градации.

Гнейсы первого-третьего типов распространены во всех рассматриваемых 
палеобассейнах. При общем петрохимическом сходстве однотипных пород наб
людаются некоторые региональные отличия. В частности, гнейсы первого типа, 
распространенные в Белорусском сегменте Белорусско-Прибалтийского палео
бассейна, выделяются высокими содержаниями алюминия и железа. Еще более 
железистыми являются гнейсы Рудьмянского палеобассейиа, но в них наблюда
ются минимальные содержания алюминия. Относительно низкоглиноземисты
ми, но высококальциевыми являются и другие разновидности гнейсов Рудьмянс
кого палеобассейна. Минимальными содержаниями кальция отличаются гнейсы 
Брагинского и Западно-Литовского палеобассейнов. Гнейсы третьего типа разли
чаются по соотношению натрия и калия: в гнейсах Западно-Литовского палео
бассейна и Прибалтийского сегмента Белорусско-Прибалтийского палеобассейна 
содержания К ,0  преобладают над Na20 , в однотипных гнейсах Белорусского сег
мента и Рудьмянского палеобассейна наблюдаются обратные соотношения, в 
Брагинском -  примерно равные содержания натрия и калия.

Выявляются различия и в микроэлементом составе гнейсов Белорусского 
сегмента, Брагинского и Рудьмянского палеобассейнов (табл. 2.3.3). Гнейсы 
Рудьмянского палеобассейна обеднены V, Cr, Pb, Zn, Zr, Nb, Y. Низкие содержа
ния Pb, Nb, Y свойственны и гнейсам Брагинского палеобассейна, но в них отме
чаются наиболее высокие содержания Ст и Ni; гнейсы Белорусско-Прибалтийс
кого палеобассейна обогащены Ва и Zr. Кроме того, в пределах последнего наме
чаются различия химического состава гнейсов разных структурных зон (табл. 
2.3.4): в центральной (Ивьвской) зоне во всех типах гнейсов калий преобладает 
над натрием, тогда как в западной (Щучинской) в однотипных породах наблюда
ются обратные соотношения этих элементов, и только здесь выявлены гнейсы 
третьего типа с минимальными содержаниями К20 . В восточной (Слонимской) 
зоне гнейсы содержат повышенное количество ТЮ2, отчасти -  С'аО.

Высокоглиноземистые гнейсы (четвертый тип) встречены в единичных слу
чаях лишь в Брагинском палеобассейне и Прибалтийском (северном) сегменте 
Белорусско-Прибалтийского палеобассейна. Для них, помимо высокой глинозе- 
мистости, характерна высокая общая железистость (Fo6=0.78-0.82, 
Fe20 3+Fe0=] 2-15%).

Сравнение химического состава глиноземистых гнейсов рассматриваемых 
палеобассейиов с однотипными породами других регионов Восточно-Европейс
кого кратона показывает, что среди распространенных там глиноземистых гней
сов, метаморфизованных в гранулитовой фации, могут быть выделены те же пет- 
рохимические типы (табл. 2.3.5). Различия заключаются в значительно более ши
роком распространении в пределах Украинского щита и Волго-Уральской облас
ти высокоглиноземистых гнейсов. Средние составы разных типов архейских гли
ноземистых гнейсов Восточно-Европейского кратона в целом приведены в табл. 
2.3.6, из которой видны главные особенности их химизма: умеренное содержание 
S i0 2 (54-62% ), высокая глиноземистость (аГ=1.2-3.7), преобладание MgO над



Таблица 2.3.3
Средние содержания микроэлементов (г/т) в глиноземистых гнейсах 

Белорусско-Прибалтийского, Брагинского и Рудьмянского палеобассейиов
Пб-1 Пб-2 Пб-3 Б-1 Б-2 В-3 Б-4 Р-1 Р-2 Р-3

V 84 НО 100 100 120 120 150 70 100 54
Сг 76 72 84 ПО 160 180 90 21 60 30
№ 33 40 51 57 57 50 55 25 26 30
Со 19 24 25 24 25 20 25 12 22 24
Sc 20 26 31 18 20 20 10 16 20 15
Си 58 40 39 47 57 60 14 32 50 15
РЬ 35 39 21 20 13 9.0 8.0 18 11 8.0
Zn 88 120 70 85 НО 100 60 73 64 45
Sr 260 300 350 270 240 100 100 300 240 260
Ва 990 1000 670 800 630 450 350 710 430 340
Zr 260 300 320 250 150 180 280 120 ПО ПО
Nb 25 16 14 14 13 10 10 11 10 10
У 63 45 76 27 21 15 20 31 20 16

V/Cr 1.1 1.5 1.2 0.9 0.8 0.7 1.7 3.3 1.7 1.8
Ва/Sr 3.8 3.3 1.9 3.0 2.6 4.5 3.5 2.4 1.8 1.3

n 14 14 8 17 18 2 1 8 7 5

Пояснения см. в табл. 2.3.2

СаО и К 20  над N a20 ,  прогрессивное снижение щелочности по мере возрастания 
глиноземистости пород.

Метакарооыатные породы включают широкий спектр пород, сильно варьи
рующих по химическому составу от практически бескремнеземистых до содер
жащих около 50% S i0 2 (табл. 2.3.7). Для всех пород характерны высокие потери 
при прокаливании и низкие содержания большинства породообразующих окси
дов, за исключением MgO и СаО, соотношения которых являются показателем 
степени доломитиости пород.

В мраморах отношение MgO/(MgO+CaO) коэффициент доломитиости М 
[Классификация..., 1988, 1992] изменяется в среднем от 0.04 до 0.34, в кальцифи- 
рах оно в целом выше -  0.33-0.40. В силикатных мраморах, помимо возрастания 
содержания кремнезема, наблюдается увеличение количества ТЮ2, А120 3, Ре20 3 
и щелочей; еще более высоки содержания этих оксидов в кальцифирах и пирок
сенолитах. Для всех пород характерны низкие общая железистость и глиноземис- 
тость, а также обедненность сидерофильными и халькофильными элементами. 
Причем микроэлементиый состав всех пород в целом близок. Лишь в кальцито- 
вых мраморах отмечается возрастание содержаний Sr, Ва и Zr, а в кальцифирах -  
также и Сг, №. В сравнении с кларками для карбонатных пород [Овчинников, 
1990] в них наблюдаются повышенные содержания Sc, Ва и Zr и пониженные Y. 
Количество Си, Zn, Ga, Sr ближе к содержаниям этих элемнтов в глубоководных 
карбонатных породах.



Таблица 2.3.4
Химический состав глиноземистых гнейсов Белорусского сегмента

Белорусско-Прибалтийского палеобассейна
Щ-1 1Ц-16 Щ-2 Щ-3 И-1 11-16 И-2 Сл-1 Сл-2

S i0 2 54.06 61.02 63.16 58.27 53.62 59.71 56.68 58.66 62.05
'П 02 0.96 0.87 0.77 0.42 1.01 1.22 0.83 1.47 1.47

А12о 3 17.82 15.59 16.56 17.50 19.61 14.18 19.35 17.99 16.48

Fe2°3 4.99 3.16 4.08 0.62 3.35 3.53 4.25 0.49 1.45

FeO 6.57 4.14 3.17 11.21 6.74 3.71 4.99 5.14 6.03

МпО 0.06 0.05 0.04 0.42 0.19 0,06 0.21 0.10 0.11

MgO 4.03 2.67 2.53 3.38 3.39 6.30 2.93 2.96 2.58
СаО 2.11 2.99 2.86 3.30 2.66 2.83 2.71 4.35 2.48

N a20 2.37 3.91 3.04 2.28 2.59 2.46 2.59 3.96 1.86
K20 4.22 2.97 2.36 1.25 5.27 3.87 3.51 3.20 3.11
P2° 5 0.12 0.51 0.07 o.os 0.12 0.22 0.14 0.37 0.20
so3 0.17 0.09 0.13 0.08 — 0.07 0.11 0.05 0.00

П.п.п. 1.85 1.56 1.75 1.49 0.79 1.62 1.37 1.74 2.65

Сумма 99.31 100.03 100.52 100.30 99.33 99.78 99.68 100.48 100.47

Fo6 0.74 0.73 0.74 0.78 0.75 0.54 0.76 0.66 0.75

аГ 1.14 1.56 1.69 1.15 1.46 1.05 1.59 2.09 1.64
A/Al 0.37 0.44 0.33 0.20 0.40 0.45 0.32 0.40 0.30
FM/A 2.3 1.4 1.7 4.3 1.7 2.1 1.9 1.2 2.0

n 4 5 *»3 1 3 1 3 l 1

1Ц1-ЩЗ -  Щучинскнй, И1-И2 -  Иоьепский, Сл1, Сл2 -  Слонимский гранул итовые блоки; цифры у буквенных 
обозначений означают разные типы гнейсов; I -  меланократовые биотитовые и гранат-биогитовые, иногда 
силлиманит- и гиперстенсодержащне. 16 -  биотитовые, 2 -  силлиманит-гранат-бнотнтовые и гранат- 
биотиговые, 3 -  гранат-биогитовые гиперстенсодержащне

Железистые породы имеют сравнительно простой химический состав. Ос
новную массу в них слагают кремнезем и оксиды железа, остальные элементы 
находятся в подчиненном количестве (см. табл. 2.3.7).

Содержание кремнезема в эвлизитах колеблется в пределах от 38 до 53%, 
суммарное содержание железа -  от 20 до 45%, причем окисиое железо сущест
венно преобладает над закисным. Характерны весьма низкие содержания MgO, 
что определяет высокую общую железистость пород (среднее Fo6~0.94), а также 
обедиениость щелочами, количество которых не превышает 1.0%. Примечатель
ны повышенные содержания МпО и Р20 5, достигающие иногда 2.5%. Эвлизиты 
имеют низкую глиноземистость (среднее значение аР=0.14-0.15). В магнетито- 
вых эвлизитах по сравнению с магнетитсодержащими снижается количество 
СаО, и соответственно возрастает величина коэффициента доломитиости. Наб
людаются различия и в микроэлементом  составе этих пород: магнетитовые эв
лизиты содержат больше V, Си, Zn, Sr, Ва, Zr, Y.

Силикатпо-магнетитовые и магнетитовые кварциты на 90-96%  состоят из 
кремнезема и железа. В окисленных разностях магнетитовых кварцитов окисное



Таблица 2.3.5
Химический состав глиноземистых гнейсов археи запада Украинского щита,

Волго-Уральской области и юга Кольского полуострова
У-1 У-2 У-4 У-5 В-1 В-2 В-3 В-4 В-5 К-1 К-2 К-3

S i0 2 64.82 65.47 54.73 55.18 53.20 61.39 64.05 54.75 56.14 59.82 57.23 59.07
т ю 2 0.49 0.55 0.81 0.72 2.10 0.65 0.61 1.01 0.66 0.58 0.98 0.65

А120 2 16.31 15.68 28.03 30.45 14.80 17.15 17.11 24.19 29.82 18.83 19.00 20.53
РеоОз 1.20 2.52 1.89 2.52 4.51 3.41 1.48 2.61 4.74 2.32 1.94 0.80

FeO 4.31 3.81 5.98 4.33 10.44 5.41 5.30 6.26 3.95 5.46 8.10 7.10
МпО 0.05 0.11 0.13 0.11 0.14 0.08 0.06 0.09 0.01 0.10 0.12 0.07
MgO 2.66 2.64 2.24 0.26 6.01 3.06 2.56 3.00 0.50 3.87 4.26 3.60
СаО 2.38 2.72 1.19 0.22 1.81 2.34 3.0S 0.73 0.10 1.00 1.79 2.34

Na20 3.25 3.10 0.70 0.10 1.24 1.53 2.04 0.68 2.15 0.94 2.08 2.05
К 20 3.17 1.87 2.41 2.23 3.92 3.27 1.73 2.38 1.77 5.30 3.51 2.71
Р20 5 — 0.11 0.10 0.04 0.06 0.07 0.14 0.03 — 0.02 0.06 0.04
SO, — 0.05 0.32 — — — — 0.07 — — — —

П.п.п. 1.63 0.89 1.45 4.31 2.55 1.13 0.40 3.12 — 1.67 0.82 0.86

Сумма 100.27 99.53 99.98 100.47 100.78 99.48 98.55 98.92 99.84 99.91 99.89 99.81
Foo 0.68 0.71 0.78 0.96 0.72 0.74 0.73 0.75 0.95 0.67 0.70 0.69
аГ 2.00 1.75 2.77 4.28 0.71 1.44 1.83 2.04 3.24 1.62 1.33 1.79

A/AI 0.39 0.32 0.11 0.08 0.35 0.28 0.22 0.13 0.13 0.33 0.29 0.23
FM/A 1.30 1.80 3.20 2.90 4.00 2.40 2.40 3.80 2.20 1.80 2.50 2.50

п 1 9 15 1 1 24 28 4 1 1 11 9

У-1 -  У-5 -  запад Украинского щита, Южно-Кугскнн граиулитовый массив (Горошинкой, 1971: Лазько и др., 
1975; Бухарев. 1987); В-1 -  В-5 -  Вол го-Уральская область: В-1 -  (Богданова. 1986; Ситднков и др., 1980; 
Доплатформениые..., 1992); К-1 -  К-3 -  юг Кольского полуострова, Кандалакшско-Колвнцкий граиулитовый 
пояс: гранат-биотитовые, гранат-силлиманит- и гранат-кордиерит-силлиманит-биотнтовые гнейсы (Щербакова, 
1984). Цифры у буквенных обозначений означают разные типы гнейсов. 1 -  меланократовые биотитовые и 
гранат-биотитовые, иногда силлиманит- и гнперстенсодержашис, 16 -  биотатовые, 2 -  силлиманит-граиат- 
биотитовые и гранат-биотитовые. 3 — гранат-биотитовые гнперстенсодержащие; 4 -гранат-кордиериг- 
силлимапит- и гранат-силлиманит-кордиерит-биотитовые; 5 -  меланократовые гранат-биотит-силлимани говые

железо резко преобладает над закисным, в силикатных кварцитах соотношения 
этих оксидов варьируют в пределах от 0.7 до 1.2. Средние содержания микроэле
ментов в кварцитах близки к таковым в магнетитсодержащих эвлизитах; наблю
дается лишь некоторое возрастание количества Zn и снижение -  Ва.

Наблюдаемые различия в химическом составе гнейсов, а также метакарбо- 
натных и железистых пород обусловлены, очевидно, разнообразием состава пер
вичных отложений и условий их накопления в разных палеобассейнах, что еще 
более ярко выявляется при литохимической реконструкции исходного состава 
этих пород.

Первичная природа. Восстановление первичной природы метаморфичес
ких пород базируется на использовании комплекса методов, позволяющих полу
чить их всестороннюю характеристику, включающую данные о геологическом



Таблица 2.3.6
Средний химический состав главных типов архейских глиноземистых гнейсов

Восточно-Европейского кратоиа

1-ср П-ср Ш-ср [V-cp V-cp
SiO, 58.31 59.74 61.16 54.01 55.66
тю2 0.89 0.85 0.68 0.91 0.69

А1?03 16.77 17.43 17.78 25.41 30.14
Ре20 3 4.08 3.42 2.41 3.28 3.63
FeO 5.64 5.03 5.60 6.28 4.14

МпО 0.11 0.10 0.15 0.09 0,06
MgO 3.78 3.57 3.38 2.91 0.38

СаО 1.63 2.99 2.84 1.05 0.16
Na20 1.93 2.32 2.00 0.84 1.13
к2о 4.26 2.89 2.08 2.44 2.00

р2°5 0.06 0.10 0.09 0.06 0.02
so3 0.03 0.06 0.04 0.13 —

П.п.п. 2.33 1.23 1.26 1.56 2.16

Сумма 99.82 99.76 99.47 99.97 100.16

Foo 0.72 0.71 0.71 0.77 0.95
аГ 1.24 1.45 1.56 2.04 3.70

А/А1 0.37 0.30 0.23 0.13 0.10
FM/A 2.11 2.24 2.73 3.70 2.49

п 38 75 56 20 2

1-ср -  преимущественно бнотнтовые и грапат-бнотитовые гнейсы, иногда силлиманит-, кордиерит- н/нли 
гиперстенсодержащие, И-ср -  грапат-биотиговые и снллиманит-гранат-биотитоные гнейсы, нередко 
силлиманит- и кордиеритсодержащие, Ш-ср -  корднерит-|ранат-бнотнтовые, кордиернт-снллимапит-граиат- 
бнотнтовые, силлнманит-кордиерит-гранат-биотнтовые гнейсы (количество силлиманита и корднернта 
превышает 5%), IV-cp -  корднернт-граиат-силлнмашп-биотитоиые гнейсы, часто шпннельсодержащие, иногда 
с гиперстепом; V-cp -  гранат-бжшгг-силлиманитовые гнейсы

положении, текстурных и структурных особенностях, химическом составе. При 
этом для глубокометаморфизованных образований, в большинстве случаев почти 
полностью утративших петрографические признаки исходных пород, особое зна
чение имеют петрогеохимические методы, позволяющие провести химическую 
типизацию пород и, опираясь на принципы актуализма, выявить возможные их 
неметаморфизованные аналоги и реконструировать предполагаемую обстановку 
их формирования в палеобассейнах. Главенствующую роль эти методы приобре
тают при изучении метаморфических пород погребенного кристаллического 
фундамента древних платформ, где отсутствует возможность непосредственного 
наблюдения пространственных взаимоотношений пород и их детального геоло
гического изучения. Правомерность применения этих методов базируется на ус
тановленной многими исследователями субизохимической природе региональ
ного метаморфизма, происходящего в основном в закрытой физико-химической 
системе [Shaw, 1956; Добрецов и др., 1970; Меперт, 1971; Классификация..., 1988,



Таблица 2.3. 7
Химический состав метакарбонатных и железистых пород 

Рудьмянского палеобассейна

1 2 3 4 5 6 7 8 9
SiO? 3.82 2.10 19.30 35.95 50.79 46.34 46.83 53.27 41.45
ТЮ2 0.12 0.03 0.22 0.33 0.24 0.19 0.27 0.03 0.06

А 1,03 0.89 0.24 1.88 4.87 3.23 4.54 5.90 0.92 1.41
F e ,0 3 0.54 0.27 1.04 2.36 2.80 24.51 26.86 37.77 24.14

FeO 0.35 0.51 0.60 0.79 0.48 11.23 11.16 1.73 24.95

MnO 0.04 0.11 0.07 0.10 0.12 0.62 0.36 0.11 0.23

MgO 2.07 17.71 12.71 12.69 14.15 1.85 2.30 0.56 2.07

CaO 51.24 33.74 34.61 26.15 21.76 6.51 3.40 1.58 3.28

N a ,0 0.23 0.19 0.39 0.79 0.98 0.22 0.21 0.12 0.18

K20 0.08 0.05 0.18 0.36 0.36 0.20 0.40 0.08 0.12

p2°5 0.02 0.02 0.03 0.06 0.06 0.42 0.92 0.45 1.08

S 0 3 — — — 0.10 — 0.04 — — 0.01

П.п.п. 40.10 44.30 29.03 14.90 4.75 3.16 1.41 3.72 0.87

Сумма 99.50 99.27 100.04 99.35 99.72 99.83 100.04 100.34 99.85

Fo6 0.31 0.05 0.12 0.20 0.19 0.94 0.94 0.99 0.96

al' 0.30 0.01 0.13 0.31 0.19 0.14 0.15 0.02 0.03

M 0.039 0.344 0.269 0.327 0.394 0.232 0.404 0.262 0.387

n 5 4 5 13 5 6 7 5 13

V 20 20 37 64 — 33 73 40 43

Cr 10 15 15 16 — 87 60 110 60

Ni 14 17 20 ■ 32 — 13 37 23 30

Co 7.0 8.0 11 17 — 10 25 11 14

Sc 6.0 6.0 8.0 11 — 2.0 13 2.0 3.0

Cu 32 30 30 31 — 60 110 63 76

Pb 8.0 7.0 8.0 8.0 — 7.0 7.0 9.0 6.0

Zn 38 43 53 50 — 100 140 120 150

Ga 7.0 6.0 9.0 10 — 6.0 10 8.0 8.0

Sr 360 200 220 230 — 60 120 60 70

Ba 290 190 280 710 — 250 370 160 210

Zr 70 40 62 86 — 23 90 30 52

Nb 6.0 6.0 7.0 6.0 — 3.0 9.0 5.0 7.0

Y 9.0 10 16 13 — 47 74 54 50

n 41 31 76 17 — 3 69 14 16

1 -  кальцитовые мраморы; 2  -  доломитовые мраморы; 3 -  силикатные мраморы с диопсидом, скаполитом, 
иногда оливином; 4 -  кальцифиры; 5 -  пироксенолнты гранатсодержащие; 6  -  эвлизнты двупироксен- 
гранагоиые магнетитсодержащие; 7 -  эвлизнты кварц-магнетит-пироксеи-гранатовые; 8  -  силикатпо- 
магнетитовые кварциты; 9 -  силикатно-магнез итовые кварциты окисленные. М -  коэффициент доломнтиостн 
(Классификация..., 1992), равный величине отношения MgO/(MgO+CaO), % мае.



1992 и др.]. Применительно к метаморфическим породам рассматриваемого ре
гиона это было показано на примере основных кристаллических сланцев Белору
сско-Прибалтийского гранулитового пояса [Найденков, 1975].

Основой для реконструкции исходного состава метаморфизованных пород 
архейских палеобассейнов послужили данные о средних содержаниях петроген- 
ных окислов в главных типах слагающих их пород, приведенные в предыдущем 
разделе.

Метабазиты. Преобладающие среди метабазитов основные кристалличес
кие сланцы на основании пластообразной формы залегания, постоянства мине
рального состава и выдержанности на обширных территориях химического сос
тава, близкого к составу базальтов, большинством исследователей трактуются 
как магматические образования эффузивного или интрузивного типа [Найденков, 
1974; Пап, 1977, 1996; Домиииковская, Махнач, 1987; Аксаментова, 1991 и др.].

о 1 □  2 О  3 •  4 •  5

Рис. 2.3.6. Положение средних составов метабазитов Белорусско-Прибалтийского палеобассейна на 
диаграмме MgO -  FeO* -  AI2O3

1, 2 -  умеренно-железистые метабазиты (I-средние составы по отдельным структурным зонам, 2 -  общее 
среднее), 3 -  железистые и 4, 5 -  высокотитанисто -железистые метабазиты (4 -  средние составы но отдельным 
структурным зонам, 5 -  общее среднее). Сплошными линиями разграничены ноля (цифры в кружках) базаль
товых серий по Т.Х.Пирсу и др. (Pearce et al.. 1977): I -  океанических абиссальных, 2 -  океанических островов, 
3 -  континентальных платобазальтовых, 4 -  орогенных островодужных и окраинно-континентальных. 5 -  ост
ровных из зон спрединга
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Рис. 2.3.7. Положение средних составов метабазитов Белорусско-Прибалтийского палеобассейнана 
на диаграмме (Ка2 0 + К 2 0 )  -  FcO* -  MgO (AFM)

1 . 2 -  умеренно-железистые метабазиты (1 -  средние составы по отдельным структурным зонам, 2 -  об
щее среднее); 3 -  железистые и 4. 5 -  высокотнтаннсто -железистые метабазиты (4 -  средние составы по от
дельным структурным зонам, 5-общее среднее ); 6 -  амфиболиты: 7 -  тренд пород Скергаардской толентовой 
серии (Wager, Deer, 1938). Сплошная линия разделяет поля толеитовых и известково-щелочных серий пород.

Минералогические исследования цирконов из кристаллосланцев также обнару
живают сходство с цирконами магматических пород [Кошевенко, 1986].

Сравнение химического состава кристаллических сланцев с составом основных 
магматических породах различных геодикамических обстановок [Магматические..., 
1985; Кузьмин, 1985; Фролова, Бурикова, 1997] показывает; что как по петрохимичес- 
кому, так и по микроэлеменгному составу они резко отличаются от базальтов толеи
товых серий конвергентных обстановок. Наиболее близкими их аналогами являются 
базальты, формирующиеся в зонах растяжения океанических областей (СОХ). При 
этом умеренно-железистые кристаллические сланцы (первый тип) петрохимически 
сходны с примитивными толеитовыми базальтами (рис. 2.3.6, 2.3.7), от которых от
личаются несколько более высокой общей железистостью, более высокими содержа
ниями К20 ,  Ва и меньшими -  СаО и сидерофильных микроэлементов. Железистые 
разности кристаллосланцев (второй тин) обнаруживают наибольшее сходство с ба
зальтами нормальной и повышенной щелочности океанических островов, что нахо
дит отражение на петрохимических диаграммах (рис. 2.3.6, 2.3.8 ).



Рис. 2.3.8. Положение средних составов метабазитов Белорусско-Прибалтийского палеобаесейна на 
дискриминационных диаграммах F1-F2 (А) и F2-F3 (Б) палеотектонических обстановок формирования 
основных магматических пород, но J.A .Pearce (1976)

1 , 2 -  умеренно-железистые метабазиты ( I -  средние составы по отдельным структурным зонам. 2 -  об
щее среднее); 3, 4 -  железистые (3 -  средние составы по отдельным структурным зонам. 4 -  общее среднее); 5, 
6 -  высокотитаписто-железистые метабазиты (5 -  средние составы по отдельным структурным зоним, 6 -  об
щее среднее ); 6 -  амфиболиты. Поля: ОБ -  океанические базальты; Н1ДТ -  низкощелочные толеиты; И Щ Б  -  
известково-щелочные базальты; ВПБ -  внутриплитные базальты; ШО -  шошоннты.

Аналогами высокотитанистых-высокожелезистых кристаллосланцев (третий 
тип) являются, по-видимому, железистые толеиты или ферротолеиты, обнару
женные в различных частях Мирового океана, преимущественно на океаничес
ких островах, в зонах с утолщенной океанической корой [Кашинцев и др., 1981]. 
Эти породы принадлежат субщелочному ряду, и по сравнению с базальтами СОХ 
характеризуются более низкими содержаниями S i02, А120 3, MgO, СаО, более вы
сокими железа, ТЮ2, Р20 5 и щелочей. В отличие от них, в высокотитанистых-вы- 
сокожелезистых кристаллических сланцах присутствуют минимальные среди 
рассматриваемых метабазитов содержания щелочей. И в этом отношении они 
ближе к Fe-Ti габброидам, обнаруженным в современных океанах в зонах транс
формных разломов [Кузьмин, 1985]. Главной особенностью этих пород является 
обогащенность железом и титаном и обедненность Сг и Ni.

Как отмечалось, в латеральном размещении разных типов метабазитов в пре
делах южного (Белорусского) сегмента Белорусско-Прибалтийского палеобас
сейна наблюдается поперечная зональность, выражающаяся в преобладании вы
сокожелезистых пород в его осевой части (Ивьевский блок) и возрастании роли 
умеренно-железистых разностей к его периферии (см. рис. 2.3.5). Одновременно 
в однотипных породах наблюдается тенденция к увеличению содержаний S i0 2, 
А120 3, щелочей и уменьшению количества титана и железа. Такой характер расп
ределения разных типов пород отражает, по-видимому, первичную (дометамор- 
фическую) поперечную зональность распределения продуктов базитового магма



тизма в данном районе. В северном сегменте палеобассейиа преобладающим ти
пом метабазитов являются умеренно-железистые разности. Какой-либо законо
мерной пространственной изменчивости в их составе не обнаружено [Кристал
лический..., 1983], что объясняется, вероятно, относительно слабой изучен
ностью этого района (малым числом буровых скважин, вскрывших кристалли
ческий фундамент).

За пределами территории, относимой к Белорусско-Прибалтийскому палео
бассейну, количество основных магматических пород в составе гранулитовых 
комплексов резко снижается. Это позволяет предполагать, что накопление мощ
ной базитовой толщи в его пределах было связано с проявлениями интенсивного 
магматизма вдоль протяженной субмеридиональной зоны растяжения. Наблюда
емая же поперечная зональность в распределении петрохимических типов мета
базитов отражает, по-видимому, положение их по отношению к оси спрединга, 
располагавшейся, вероятнее всего, в осевой части палеобассейна. Локально расп
ространенные в Ивьевском блоке высокотитанистые-высокожелезистые метаба- 
зиты возникли, возможно, на участке пересечения спрединговой зоны трансфо
рмным разломом.

Глиноземистые породы. Глиноземистые гнейсы, входящие в состав гранули
товых комплексов, по структурно-текстурным особенностям (мелкозернистые 
структуры, полосчатые, возможно, реликтовые слоистые текстуры наименее ме
тасоматически измененных пород), наличию окатанных зерен циркона, химичес
кому составу и петрохимическим параметрам, рассчитанным по методам 
А.Л.Предовского, В.К.Головенка, А.К.Неелова, Я.Э Юдовича, практически все
ми исследователями трактуются как первично осадочные (песчано-глинистые, 
пелитовые, алевропелитовые) породы [Аксаментова и др., 1977; Богатиков, Бир- 
кис, 1983; Пап, 1996; Skridlaite G., Motuza G., 2001; Толкачикова, 2003, 2004 и 
др.]. Более детальная реконструкция возможного количественно-минерального 
состава исходных пород и условий их седиментации не производилась. Такие ха
рактеристики могут быть получены на основании разработанного О.М.Розеном 
[Розен, 1975; Розен и др., 2000а] метода пересчета данных силикатных анализов 
на нормативные минералы осадочных пород, дающего хорошие результаты при 
диагностике регионально метаморфизованпых парапород, не подвергшихся, од
нако, более поздним аллохимическим преобразованиям. Реконструкция же гли
ноземистых гнейсов гранулитовых комплексов представляет определенные труд
ности именно из-за широко проявленных наложенных процессов плагиобласте- 
за, мигматизации и диафтореза.

Проведенное сравнение результатов расчета в разной степени измененных гра- 
нат-биотитовых гнейсов показало, что, как и следовало ожидать, измененные поро
ды имеют более высокое (в 1.2-1.6 раза) содержание кварц-полевошпатовой сос
тавляющей (табл. 2.3.8, рис. 2.3.9). При этом нормативный минеральный состав по 
соотношению глииа/полевые шпаты/кварц приближается к граувакковому или ар- 
козовому. Это может создать ложное представление о преобладании в разрезе пер
вично песчаных пород. Хотя до определенной стадии изменения, по-видимодгу, 
сохраняются исходные соотношения между главными породообразующими окси
дами, что дает возможность определять минеральный тип первичной породы.



Таблица 2.3.8
Химический и нормативный минеральный состав в разной степени

измененных глиноземистых гнейсов
Скважина 4 Пр Скважина 60-Барс Скважина 118-М

Оксиды 620.2 м 624.0 м 627.3 м 3903.0 м 3920,0 м 330.5 м 325.2 м 325.0 м
1 2 3 4 5 6 7 S

SiO, 60.DO 63.22 64.62 58.49 67.74 58.27 66.79 69.20
ТЮ: 0.70 0.38 0.69 0.90 0.33 0.42 0.09 0.38
AI2O3 13.18 11.75 15.49 18.12 15.51 17.50 14.56 14,09
F e ,0 3 2.12 6.94 2.52 0.32 0.34 0.62 1.61 0.84
FeO 8.91 1.73 3.05 7.79 4.27 11.21 6.11 6.38
Мл О 0.18 0.09 0.06 0.05 0.05 0.42 0.20 0.20
MgO 3.58 2.52 2.60 4.16 2.21 3.38 2.41 1.17
СаО 2.57 2.95' 2.20 0.70 1.05 3.30 3.38 2.68
Na20 2.35 2.36 2.72 1.91 2.90 2.28 2.28 2.41
К.,0 2.70 3.76 5.00 3.50 2.50 1.25 1.10 1.85

р 2о 5 0.01 0.01 0.13 0.13 0,16 0.08 0.06 0.07
S 0 3 — — — 0.17 0.15 0.20 0.17 0.09

П.п.н. 3.27 5.00 1.10 3.73 2.44 1.49 1.10 0.24
Минералы

Q 29.78 31.75 24.30 23,82 34.63 21.54 33.17 39.57
OR 2.25 14.71 17.57 6.09 3,43 — — —
PL 21.40 21.80 24.69 17.90 27.24 15.50 15.76 21.43
ILL 24.02 13.09 20.04 26.46 20.63 12.47 11.17 18.79
ММ — — — — — 16.73 17.08 —

CHLSP 2.83 0.82 1.97 23.79 12.32 22.59 13.11 11.22
CCRCH — — — 0.17 0.32 0.94 2.07 0.31
BLANK 6.84 8.17 4.90 0.06 0.28 9.12 7.12 7.59
GTPRL 12.17 9.27 5.56 — — — — —

1 -  гранат-б истцовый; 2.3  -  то же. мигматнзированиые; 4, 6 -  гранат-биотитовый; 5 -  то же, рассланцоваииый 
снллиманитсодержащий; 7, 8 -  то же, рассланцоианные и окварцовашгые гнейсы

Рис. 2.3.9. Диаграмма норматив
ного минерального состава в разной 
степени измененных глиноземистых 
гнейсов

Пояснения см. в примечании к 
табл, 2.3.8



Для литохимических расчетов были использованы средние химические сос
тавы наименее измененных разностей глиноземистых гнейсов архейских палео
бассейнов запада Восточно-Европейского кратоиа (см. табл. 2.3.2), а также пет- 
рохимически близких к ним гнейсов Южно-Бугского гранулитового массива (за
пад Украинского щита), болыиечеремшанской серии Волго-Уральской области и 
глиноземистых гнейсов Кандалакшско-Колвицкого гранулитового пояса на юге 
Кольского полуострова (см. табл. 2.3.5).

Расчеты выполнялись по программе MINLITH, составленной А.А.Аббясо- 
вым на основе метода О.М.Розена [Розен и др., 2000а]; результаты их представ
лены в табл. 2.3.9 и на рис. 2.3.10. Для выявления возможных неметаморфизован- 
ных аналогов исходных пород гнейсов были использованы опубликованные дан
ные о химическом составе осадков современных седиментационных бассейнов и 
терригенных пород некоторых палеобассейиов фанерозоя (табл. 2.3.10). Эти хи
мические анализы были также пересчитаны на нормативные минералы (табл. 
2.3.11).

Проведенные расчеты показали, что в нормативном составе почти всех типов 
глиноземистых гнейсов содержится менее 50% кварц-полевошпатового, предпо
ложительно обломочного, материала, что позволяет интерпретировать их как 
первично алевритоглинистые и глинистые осадки. В однотипных по набору ми
нералов более крупнозернистых терригенных породах (алевропесчаниках, песча
никах) кварц-полевошпатовая составляющая, как правило, превышает 50% (см. 
табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № I, 5, 13). Высокое содержание кварц-полевошпатово- 
го компонента в гнейсах первого и второго типов Украинского щита объясняет
ся, по-видимому, изменением их состава в процессе плагиобластеза [Лазько, 
1975]. Ведущим глинистым минералом большинства расчетных составов являет
ся иллит (гидрослюда), к которому в том или ином количестве нередко добавля
ются хлорит и монтмориллонит, реже каолинит, образуя двух- и трехкомпонент
ные смеси, типичные для большинства глинистых пород. Постоянной примесыо 
(до 10%) являются карбонаты -  преимущественно доломит, реже кальцит и анке
рит. В зависимости от соотношения глинистых минералов среди исходных пород 
глиноземистых гнейсов различаются пять главных минеральных типов: I -  гид
рослюдистые, II -  хлорит-гидрослюдистые. 111 -  хлорит-монтмориллоиит-гид- 
рослюдистые, IV -  монтмориллонит-гидрослюдисто-каолинитовые и V -  гидрос- 
людисто-каолинитовые.

I. Первичные гидрослюдистые породы (см. табл. 2.3.9, рис. 2.3.10, тип I) по 
соотношению нормативных кварца, полевого шпата и глинистых минералов 
(1:1:1.5) могут диагностироваться как алевропелиты, алевролиты или песчанис
тые глины. В нормативном составе глинистой части гидрослюдистых пород пре
обладает иллит (85-100%), а некоторые разности обогащены хлоритом (до 5-7%) 
и доломитом (4-6%). Характерно постоянное присутствие гетита (гидроокислов 
железа) в количестве от 5 до 16%. Наиболее обогащены им породы Рудьмянской 
зоны и Волго-Уральской области.

По ассоциации нормативных минералов породы этого типа сходны с алевро- 
песчаными породами Русской плиты (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 1), от кото
рых отличаются меньшим количеством терригенного материала, что служит до-



Таблица 2.3.9
Нормативный минеральный состав глиноземистых гнейсов
архейскихпалеобассейнов Восточно-Европейского кратона

Тип Район О OR PL ILL KN ММ CIILSP CCRCH DI.ANK GTPRL APPRR n

Пб-1 13.91 6.29 77 73 36.68 — — 3.15 — 5.51 11.02 1.22 7

Пл-1 24.06 5.22 18.44 34.66 — — 3.37 — 5.37 7.91 0.98 10

Б-1 21.74 7.30 21.94 32.07 — — 4.96 — 1.57 9.13 1.29 8

Л-1 18.92 5.62 14.17 49.29 — — 2.97 — 1.29 6.67 1.06 4

1 P-I 32.04 4.09 15.55 23.67 — — 4.47 — 4.04 15.54 0.60 6

У-1 27.36 2.94 29.3S 27.41 — — 1.46 — 5.69 5.29 0.47 1

В-1 21.14 .3.34 11.12 34.10 _ — 7.58 — 4.75 15.83 2.15 1

K-I 24.88 3.95 8.57 48.09 — — 4.22 — 2.58 7.10 0.62 1

1-ср 22.93 4.83 17.68 35.84 — — 4.02 — 3.86 9.78 1.05 38

Пб-2 23.94 4.84 24.31 21.93 — — 18.58 2.59 2.39 — 1.21 7

Пп-2 20.61 3.72 24.27 20.83 — — 24.15 3.94 1.26 — 1.23 9

Б-2 17.94 7.42 25.03 21.55 — — 23.33 2.42 0.67 — 1.63 3

Л-2 24.20 5.45 18.01 29.87 — — 17.90 1.63 1.96 — 0.98 8

II Р-2 30.51 — 15.23 16.70 0.05 — 24.32 10.81 0.85 — 1.52 4

У-2 31.72 0.88 28.27 17.93 — — 16.17 3.28 0.85 — 0.88 9

В-2 29.84 4.23 13.82 26,14 — — 20.23 2.31 2.64 — 0.79 24

К-2 20.0 7.07 18.72 23.29 — — 26.56 1.77 1.50 — 1.09 11
Н-ср 24.83 4.29 20.93 22.09 — — 21.77 3.88 1.01 — 1.16 75

Б-2н — 21.15 16.92 — 5.78 — 37,98 — 6.44 0.09 1.23 1

Пб-3 21.53 _ 15.49 12.48 _ 16.87 22.55 1.16 9.21 _ 0.71 1

Пп-3 22.91 — 8.75 30.70 — 12.89 18.59 1.11 3.64 — 1.40 5

Б-3 32.90 — 13.8S 19.4.3 — 13.09 16.98 — 1.59 1.38 0.74 2

III
Л-3 24.90 — 13.79 31.35 — 9.05 16.2 — 3.47 0.21 1.02 9

Р-3 27.85 — 20.36 10.79 — 11.86 16.31 11.15 0.69 — 0.98 2

В-3 24.87 — 10.70 17.5.3 — 28.09 8.34 0.35 9.23 — 0.90 28

К-3 16.92 — 12.67 27.41 — 20.89 14.7 0.79 5.92 — 0.70 9

Ш-ср 24.09 — 13.42 21.30 — 17.12 15.89 1.97 5.29 — 0.92 56

Пп-4 6.14 — — 25.68 6.42 38.29 12.91 — 4.32 5.30 0.94 1

У-4 9.26 — — 23.84 28.24 23.07 7.33 — 3.75 2.98 1.53 15

В-4 14.29 — — 24.61 17.94 23.19 13.27 — 2.58 2.95 1.16 4
IV-cp 9.87 — — 24.70 17.54 28.19 11.23 — 3.56 3.69 1.22 20

В-5 9.23 — 16.43 17.37 44.76 3.04 — — — 8.56 0.61 1
V У-5 14.18 5.56 0.87 12.25 58.85 — — — 0.54 6.99 0.76 1

V-cp 12.53 1.26 9.46 17.58 50.69 — — — — 7.79 0.68 2

I—V -  типы исходных пород глиноземистых гнейсов (названия даны по характерным нормативным минералам): 
I -  гидрослкщистые; II -  гидрослюдиста-хлоритовыс; III -  хлорит-моптморнллонит-гидрослюднстые; IV -  
монтмориллонит-гндрослюднсто-каолшштовые; V -  гидрослюднсто-каолннитовые. Районы распространения 
глиноземистых гнейсов: Пб и Г1п -  Белорусский и Прибалтийский сегменты Белорусско-Прибалтийского 
налеобиссейна; Б. Л. Р -  Брагинский, Западно-Литовский, Рудьмянский налеобасеейшы, соответственно; У -  
запад Украинского щита. Южно-Бугскнн грапулитовый массив; В -  Волго-Уральская область; К -  юг Кольского 
полуострова, Кандалакшско-Колвнцкнй грапулитовый пояс. 1-ср. 11-ср, 1П-ср, IV-cp, V-cp -  средине составы 
минеральных типов исходных пород



Рис. 2.3.10. Диаграмма нормативного мннеральпого состава глиноземистых гнейсов архейских палеобассейнов Восточно-Европейского кратона 
Пояснения см. в примечании к табл. 2.3.9, индексы минералов -  в табл 2 3.8, дополнительно: Кп -  каолинит, ApPrRt -  апатит+пириг+ рутил



Таблица 2.3.10
Химический состав глиноземистых гнейсов архейских палеобассейнов Восточно-Европейского кратона и некоторых

типов осадочных пород разного возраста и происхождения

Гнп Породы SiO; тю 2 AUOj Fe;° 3 FeO MnO MgO CaO Na-,0 K.20 P:° 5 SO-, П.п.п. Сумма Fo6 aP A/Al FM'A И

1 73.32 0.59 10.85 2.03 1.36 0.05 1.96 1.48 0.77 4.06 0.10 - 2.17 98.73 0.64 2.03 0.45 1.07

1-ср 58.31 0.89 16.77 4.08 5.64 0.11 3.78 1.63 1.93 4.26 0.06 0.03 2.33 99.82 0.72 1.24 0.37 2.11 38

I 2 60.32 1.02 16.29 5.13 2.73 — 1.84 1.35 1.38 3.88 - - 6.96* 93.94 0.81 1.68 0.32 1.75 1

3 51.95 2.57 17.44 2.58 6.20 0.67 5.56 0.92 2.26 3.95 0.18 0.39 5.29 99.96 0.63 1.22 0.36 2.27 1

4 48.58 0.53 11.10 10.42 1.54 0.09 3.23 1.06 1.43 3.34 - - _ 81.32 0.79 0.73 0.43 2.97 1

5 65.67 0.34 8.59 3.33 1.36 0.07 2.86 6.01 0.65 1.96 0.13 0.23 9.03* 91.20 0.62 1.14 0.30 2.77

11-ср 59.74 0.85 17.43 3.42 5.03 0.10 3.57 2.99 2.32 2.89 0.10 0.06 1.23 99.76 0.71 1.45 0.30 2.24 75

6 59.93 0.85 16.62 3.03 3.18 - 2.63 2.18 1.73 3.54 - - 6.65 100.34 0.70 1.88 0.32 1.62

7 54.76 0.82 16.10 6.68 0.74 0.02 2.48 1.89 1.15 3.00 - - 13.05 100.69 0.75 1.63 0.26 2.22 1

И 8 52.11 0.68 16.32 7.71 2.24 - 3.50 2.14 2.02 3.01 - - 10.05* 89.73 0.74 1.21 0.31 2.52 1

9 46.82 0.74 15.37 7.03 0.82 3.06 2.66 1.52 1.90 3.12 - - - 83.04 0.80 1.46 0.33 1.95 1

10 53.93 0.96 17.46 8.53 0.45 0.78 4.56 1.56 1.27 3.65 0.09 — 6.70 99.94 0.68 1.29 0.28 2.58

11 55.60 0.80 15.50 7.40 - 0.20 2.20 1.00 2.20 2.30 0.10 - 11.70 99.00 0.78 1.61 0.29 1.97

12 60.25 0.72 15.53 3.35 1.86 0.14 3.12 1.73 2.52 2.41 0.50 — — 92.13 0.63 1.86 0.32 1.62 1

13 69.54 0.60 8.88 2.45 2.13 0.13 1.95 3.95 0.51 0.62 0.07 0.14 6.58 97.55 0.71 1.36 0.13 5.56 10

Ш-ср 61.16 0.68 17.78 2.41 5.60 0.15 3.38 2.84 2.00 2.08 0.09 0.04 1.26 99.47 0.71 1.56 0.23 2.73 56

III 14 43.22 0.56 18.28 4.33 2.31 - 4.11 2.14 0.71 3.13 - - 21.26* 78.79 0.62 1.70 0.21 2.69 1

15 55.46 0.96 17.80 2.87 2.27 0.02 3.43 2.13 2.30 2.40 — - 10.32* 89.64 0.60 2.08 0.26 1.76 1

16 52.82 0.90 21.00 4.16 3.42 0.17 2.66 1.50 1.69 3.27 0.08 0.22 8.34* 91.89 0.74 2.05 0.24 1.98 4

17 49.01 0.62 14.99 4.70 1.25 0.07 1.81 3.33 2.67 1.66 0.18 - - 80.29 0.77 1.93 0.29 1.68 1



Гнп Породы SiO, Ti02 а ЬОз Fe^O} FeO MnO MgO CaO Nj20 K20 P2°5 so3 П.п.п. Сумма Fo6 al* A/Al FM/A 11

IV-cp 54.01 0.91 25.41 3.28 6.28 0.09 2.91 1.05 0.84 2.44 0.06 0.13 1.56 98.97 0.77 2.04 0.13 3.70 20

IV 18 57.54 — 22.73 7.76 — — 1.32 0.72 0.35 2.17 - - 7.38 99.97 0.85 2.50 0.11 3.30 1

19 60.88 0.56 19.89 4.57 — — 2.15 1.14 0.50 2.09 — — 8.64 100.42 0.68 2.96 0.13 2.42 1

20 60.16 1.12 16.13 4.33 0.57 0.03 0.18 1.24 0.66 2.60 0.14 — 12.63* 87.16 0.96 3.18 0.20 1.43 1

V-cp 55.66 0.69 30.14 3,63 4.14 0.06 0.38 0.16 1.13 2.00 0.02 - 2.16 100.16 0.95 3.70 0.10 2.49 2

21 41.67 2.00 25.20 7.81 0.85 — 0.27 1.1! 0.27 1.32 0.23 - 12.32* 80.73 0.97 2.82 0.06 5.13 i

V 22 55.24 0.60 28.72 3.01 — - 0.25 0.56 0.10 0.74 ~ - 10.87* 89.22 0.92 8.81 0.03 3.52 i

23 53.39 0.85 22.97 7.07 0.78 0.07 0.36 0.99 0.53 2.38 0.20 — 10.76* 89.59 0.96 2.80 0.13 2.58 i

24 57.77 0.93 24.03 2.60 8.06 — 1.06 0.67 0.40 2.13 - - - 97.65 0.91 2.05 0.11 4.53 125

25 60.61 0.96 21.20 8.67 — 0.05 1.25 0.44 0.49 2.68 0.15 - 2.85 99.35 0.87 2.14 0.15 2.86 6

26 | 45.97 1.18 32.56 4.17 7.44 0.08 0.75 0.46 0.35 1.98 - - 5.45 100.39 0.94 2.63 0.07 5.13 77

I, II, III, IV, V -  типы глиноземистых гнейсов и близких к ним по химическому составу осадочных пород: I -  алевропесчаные породы нижнего рифея Русской плиты 
(Розен и др., 2000); 2 -  глинистые породы терригенной формации средней юры складчатой зоны Армении (Петросов, 1983); 3 -  пелитовая граувакка Верхнего Гарца 
(палеозой); 4 -  пелагические глины континентального склона Японского глубоководного желоба (Курносов, 1982); 5 — алевропесчаные породы сроднего-верхнего 
протерозоя Русской плиты (Ронов и др., 1995); 6 -  глинистые и аспидные сланцы (Гаррелс, Маккензи, 1974); 7, 8 -  глинистые породы флншевой (7) и терригенно- 
карбонатион флишоидной (8) формаций палеогена складчатой зоны Армении (Петросов, 1983); 9 -  пелагические глины Японского глубоководного желоба 
(Курносов, 1982); 10,11 -  красные глубоководные (10) и прибрежно-морские (11) глины (Гаррелс, Маккензи, 1974); 12 -  гемипелагические осадки позднего миоцена 
Алеутской впадины (Курносов, 1982); 13 -  пелагические алевропесчаные породы платформенного чехла Русской плиты (Ронов и др., 1995); 14, 15 -  глинистые 
породы вулканогенно-карбонатной (14) и осадочно-пирокластической (15) формаций юры-мела Сомхето-Кафанской зоны Армении (Петросов, 1983); 16 -  
аргиллиты флишевон толщи мела-палеогена южного склона Украинских Карпат (Юдовнч, Кетрнс, 2000); 17 -  современные гемипелагические осадки Централыю- 
Американского глубоководного желоба (Курносов, 1982); 18 -  гндрослюдисто-каолннитовая глина Ннкифоровского месторождения Украины и 19 -  гндрослюдисто- 
монтморнллоннт-каолннитовая глина Новоалександровского месторождения России (Павлов, 1976); 20, 23 -  глинистые породы карбоиатно-терригепной формации 
девона-нижнего карбона и 21 -  латеритовая кора выветривания среднего-верхнего карбона Приараксннской зоны Армении (Петросов, 1983); 22 -  каолинитовая 
глина Горностаевского месторождения России (Павлов, 1976); 24-26 -  высокоглиноземистые гнейсы ананской свиты Западного Прибайкалья (24), зигалыинской 
свиты Южного Урала (25) и пурпольской свиты Пэтомского нагорья (26) (Головенок, 1975). 1-cp-V-cp -  средние составы глиноземистых гнейсов Восточно- 
Европейского кратона (названия см. в табл. 2.3.6)



Рнс. 2.3.11. Диаграмма нормативного минерального состава архейских глиноземистых гнейсов Восточно-Европейского кратона и некоторых ти
пов осадочных пород разного возраста и происхождения

Пояснения см. в примечании к табл. 2.3.10 и 2.3.11, индексы минералов -  в табл 2.3.8. дополнительно: Юг- каолинит, ApPrRt -  анатит+пирит+ рутил



Таблица 2.3.11
Нормативный минеральный состав архейских глиноземистых гнейсов 
Восточно-Европейского кратона и некоторых типов осадочных пород 

разного возраста и происхождения
Тип Район Q OR PL ILL KN MM CHLSRP CCRCH BLANK GTPRL APPRRT n

1 49.89 12.04 7.22 21.73 — — 1.23 — 4.01 3.06 0.82

1-ср 22.93 4.83 17.68 35.84 — — 4.02 — 3.86 9.78 1.05 38

I 2 32.31 0.21 13.13 41.81 — — 0.43 — 3.68 7.40 1.04 i

3 14.01 2.27 21.66 39.13 — — 8.84 — 0.92 9.35 3.82 1

4 26.30 9.96 15.82 24.19 — — 4.98 — 3.11 15.02 0.63 1

5 50.39 6.01 6.24 10.62 — — 14.42 9.88 1.34 — 1.10

Н-ср 24.83 4.29 20.93 22.09 — — 21.77 3.88 1.01 — 1.16 75

6 29.07 5.51 16.57 28.76 — — 15.19 2.86 1.18 — 0.87

7 30.65 — 11.49 34.95 — 0.91 16.14 1.89 3.08 — 0.89 1

11 8 20.85 9.15 20.13 17.71 — — 26.91 2.38 2.15 — 0.72 1

9 18.24 8.94 20.16 21.66 — — 20.97 6.97 2.22 — 0.84 1

10 22.78 6.47 12.20 28.34 — — 25.36 3.35 0.30 — 1.20

И 29.44 0.71 22.89 26.07 — — 17.04 — 2.01 0.70 1.15

12 30.25 2.45 24.83 22.69 — — 16.06 1.03 0.68 — 2.01 1

13 52.96 — — 6.84 2.25 18.69 8.49 5.26 4.45 — 1.06 10

Ш-ср 24.09 — 13.42 21.30 — 17.12 15.89 1.97 5.29 — 0.92 56

III
14 13.97 — 3.73 39.81 — 15.86 20.80 3.75 1.42 — 0.67 1

15 21.39 — 20.08 27.32 — 10.79 15.70 3.11 0.60 — 1.02 1

16 11.89 — 9.56 35.94 — 25.44 8.81 — 4.81 2.02 1.54 4

17 19.51 — 26.14 20.82 — 12.03 11.21 2.79 6.28 — 1.23 1

IV-cp 9.87 — — 24.70 17.54 28.19 11.23 — 3.56 3.69 1.22 20

IV 18 23.93 — — 23.27 23.89 12.47 12.10 — 2.78 1.55 — 1

19 28.93 — — 22.80 18.41 18.12 6.96 0.23 3.98 — 0.57 1

20 35.88 11.15 6.66 9.77 27.13 — — — 3.88 3.97 1.57 1

V-cp 12.53 1.26 9.46 17.58 50.69 — — — — 7.79 0.68 2

21 10.58 0.38 2.80 14.93 56.47 — — — 3.23 8.79 2.81 1

22 19.67 — 0.28 7.94 64.73 2.51 — — 2.14 2.13 0.60 1
V

23 21.41 4.26 5.09 18.40 39.67 — — — 2.49 7.32 1.36 1

24 20.77 — — 21.33 29.86 13.31 2.39 — 2.42 9.05 0.87 125

25 25.81 — — 27.99 18.45 17.01 1.15 — 0.91 7.39 1.29 6

26 1.78 — 0.86 19.75 55.12 8.31 — — 1.59 11.48 1.1 77

I. II, III, rv, V -  минеральные типы первичных пород глиноземистых гнейсов Восточно-Европейского кратона 
и близких к ним по химическому составу осадочных пород (названия даны по характерным нормативным 
минералам): I -  гндрослюдистые; II -  гидрос.поднсто-хлорнтовые; III -  хлорнт-монтморнллонит- 
гндрослюдистые; IV -  моптморшшошгг-гндрослюдисто-каолиннтовыо; V  -  гидрослюдисто-каолинитовые; 
остальные пояснения см. в табл. 2.3.10



полнительным доводом их принадлежности к более тонкозернистым осадкам. Г1о 
количественным соотношениям нормативных минералов они сходны с глинисты
ми породами юрской терригенной формации Армении и пелитовыми граувакка- 
ми палеозоя Верхнего Гарца (см. табл. 2.3.11, рис. 2,3.11, № 2, 3), а также с обо
гащенными гидрослюдами пелагическими осадками континентального склона 
Японского глубоководного желоба (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 4).

II. Первичные хлорит-гидрослюдистые породы (см. табл. 2.3.9, рис. 2.3.10, 
тип II) содержат больше глинистого компонента, до 40—60% которого приходит
ся на хлорит с общей железистостыо 65-80%. В отличие от гидрослгодистых по
род, в них отсутствует нормативный гетит, а содержание кварца и полевого шпа
та, как правило, не превышает 50%, что характерно для глинистых и алевритог
линистых осадков. Примечательно, что в исходном составе глиноземистых гней
сов рудьмянской толщиг ассоциирующих в разрезе с карбонатными и кремнисты
ми породами, заметно возрастает содержание карбонатов и кварца.

По нормативному минеральному составу хлорит-гидрослюдистые породы 
близки к глинистым породам, широко распространенным среди древних и совре
менных отложений. В частности, химический и нормативный состав рассматри
ваемых пород практически идентичен среднему составу глинистых и аспидных 
сланцев (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 6). Устанавливается большое сходство их 
с глинистыми породами, составляющими значительную часть разреза палеозойс
ких флишевых формаций Армении (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 7, 8), а также 
с современными глинистыми осадками, накапливающимся в морских бассейнах 
на разных уровнях глубинности, но чаще в глубоководных условиях (пелагичес
кие глины океанических впадин, океанические красные глины и др. (см. табл. 
2.3.11, рис. 2.3.11, № 9-12). Обогащение глубоководных осадков хлоритом, воз
можно, объясняется его более высокой миграционной способностью по сравне
нию с гидрослюдой [Калиненко, 2001].

По обогащенности хлоритом к этому типу глиноземистых пород тяготеет 
нормативный состав высокоглиноземистого кордиерит-гранат-силлиманит-био- 
титового гнейса Брагинского палеобассейна, резко отличающегося от остальных 
гнейсов низким содержанием кремнезема. В его нормативном составе нет квар
ца и иллита, но присутствуют каолинит и гиббсит (см. табл. 2.3.9, рис. 2.3.10, 
Б-2н). Неметаморфизоваиным аналогом его могут быть железисто-глиноземис
тые латериты, формирующиеся при химическом выветривании магматических 
пород основного состава в условиях жаркого климата и слабо расчлененного 
рельефа [Швецов, 1958].

III. В нормативном составе хлорит-гидрослюдчсто-монтмориллонитовых 
пород содержание глинистого вещества еще выше, а доля монтмориллонита в 
нем нередко достигает 50-60%  (см. табл. 2.3.9, рис. 2.3.10, тип III). И если для 
предыдущих двух типов можно допустить присутствие значительного количест
ва обломочного материала алевритовой или псаммитовой размерности, то эти по
роды по соотношению нормативных кварца, полевого шпата и глинистых мине
ралов ( 2 : 1 :  5) уверенно диагностируются как полимииеральиые глинистые по
роды. В виде примеси в них присутствуют карбонаты, представленные преиму
щественно доломитом, и, изредка, гидроокислы железа. Первичные породы



Рудьмянской зоны, как и хлорит-гидрослюдистые образования этой зоны, обога
щены карбонатом и могут интерпретироваться как карбонатные глины.

Монтмориллонит обычно считается показателем присутствия в осадках из
мененного вулканического материала либо измененных продуктов размыва ос
новных магматических пород. Поэтому обогащенные монтмориллонитом гли
нистые отложения широко распространены в составе вулканогенно-осадочных и 
флишевых формаций. Исходные для глиноземистых гнейсов монтмориллонит- 
хлорит-гидрослюдистые глинистые породы по нормативному минеральному сос
таву близки к глинистым отложениям этих формаций (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, 
№ 14-16). Кроме того, наблюдается сходство их с гемипелагическими осадками 
склонов глубоководных желобов (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 17). Возможно, 
что концентрации монтмориллонита благоприятствовала и гидродинамическая 
обстановка в бассейнах осадконакопления, способствующая переносу его на зна
чительные расстояния от области сноса, как это наблюдается в современных 
морских бассейнах [Калиненко, 2001].

IV. Высокоглиноземистые гнейсы, содержащие до 24-28 % А1,03, диагности
руются как первичные каолин-гидрослюдисто-монтмориллонитовые и гидрос- 
людисто-моитмориллошт-каолинитовые породы (см. табл. 2.3.9, рис. 2.3.10, 
тип IV). В их нормативном составе отсутствуют полевые шпаты, а содержание 
глинистых минералов достигает 80-90%. Причем для них характерен многоком
понентный состав. Примечательно, что редко встречающиеся на западе Восточ
но-Европейского кратона глиноземистые породы этого типа содержат и наимень
шее количество нормативного каолина, тогда как в однотипных породах запада 
Украины и Волго-Уральской области каолин составляет до 30% от суммарного 
количества глинистых минералов. По нормативному минеральному составу гли
ноземистые породы этого типа сходны с керамическими каолиновыми глинами 
ряда месторождений Украины и России (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 18, 19), от 
которых отличаются меньшим количеством нормативного кварца. Это может 
указывать на непереотложенный характер глинистых продуктов либо на накопле
ние осадков в условиях ограниченного поступления терригениого материала или 
вдали от области сноса.

V. Первичные гидрослюдисто-каолшштовые породы (см. табл. 2.3.9, рис.
2.3.10, тип V) встречаются весьма редко. Так интерпретируются единичные об
разцы высокоглиноземистых гнейсов из хощевато-завальевской свиты запада Ук
раинского щита и большечеремшаиской серии Волго-Уральской области. По нор
мативному минеральному составу они обнаруживают сходство с глинистыми по
родами мелководной карбонатно-терригенной формации девона и карбона Арме
нии (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 20, 23), а также с латеритовыми корами вы
ветривания средиего-всрхнего карбона Приараксинской зоны Армении и каоли- 
нитовыми глинами Горностаевского месторождения России (см. табл. 2.3.11, рис.
2.3.11, № 21, 22), от которых они, как и породы предыдущего типа, отличаются 
низким содержанием нормативного кварца.

Сравнение нормативного состава последних двух типов пород приводит к 
выводу, что высокоглиноземистые гнейсы, диагностируемые как первичные гид- 
рослюдисто-каолинитовые породы, являются метаморфизованными корами глу



бокого химического выветривания кристаллических пород, что и отмечалось ра
нее Б.С.Ситдиковым [Ситдиков и др., 1980], тогда как гнейсы с исходным гидрос- 
людисто-монтмориллонит-каолинитовым составом возникли, вероятнее всего, за 
счет продуктов их размыва и переотложеиия. Существует также точка зрения о 
принадлежности высокоглиноземистых гнейсов к реститам -  породам, из кото
рых в процессе региональной гранитизации были вынесены значительные коли
чества Na, Са, Mg и Si [Юдович, Кетрис, 2000]. Однако широкое развитие таких 
гнейсов (см. табл. 2.3.11, рис. 2.3.11, № 24-26) в ряде районов (Западное Прибай
калье, Патомское нагорье и др.), где они слагают мощные и однородные толщи 
[Головенок, 1975], свидетельствует в пользу глинистого первичного состава и его 
седиментационного происхождения.

В целом, исходные для архейских глиноземистых гнейсов породы представ
ляли собой, по-видимому, преимущественно глинистые осадки. На диаграмме 
полевые шпаты-пелитовые минералы-кварц (рис. 2.3.12) фигуративные точки 
средних составов первичных пород глиноземистых гнейсов располагается в поле 
граувакк, вблизи их границы с полем граувакковых пелитов и в поле последних. 
При совместном нахождении разных типов исходных алевритоглинистых и гли
нистых пород в единых разрезах количественные соотношения между ними (ис
ходя из численности химических анализов) в разных регионах различны (рис.

IH+Cni+Mm

Рис. 2.3.12. Положение средних составов первичных пород архейских глиноземистых гнейсов на ди
аграмме полевые ш паты-пелитовые минералы-кварц.

I-V  -  средние составы перпичных глиноземистых пород (см. табл. 2.3.9). В вершинах треугольника обоз
начены нормативные минералы, вычисленные по программе M1NLITH



Рис. 2.3.13. Примерные количественные соотношения главных минеральных типов исходных по
род архейских глиноземистых гнейсов в разных регионах Восточно-Европейского краток»

Регионы (палеобассейиы): Л -  Западно-Литовский, Пп, По -  Белорусско-Прибалтийский (Пп -  Прибал
тийский и Белорусский сегменты), Р -  Рудьмянский, К -  Кандалакшско-Колвникин, В -  Волго-Уральский, У -  
Южно-Бугский. I-V -  главные минеральные типы исходных пород, вычисленные по программе MINLITH: 1 -  
гидрослюдистые, II -  хлорнт-гпдрослюднстые. III -  монтмориллоиит-хлорит-гидрослюдистые, IV -  монтмо- 
риллонит-гидрослюдисто-каолнннтовые. V -  гидрослюдисто-каолннитовые. Количественные соотношения рас
считаны исходя из соотношения числа химических анализов

2.3.13). Так, в Западно-Литовском палеобассейне преобладают первично хлорит - 
гидрослюдисто-монтмориллонитовые породы, тогда как в остальных палеобас
сейнах запада Восточно-Европейского кратона доминируют существенно гид
рослюдистые образования. Особенно широко они распространены в Брагинском 
палеобассейне. Обогащениость их сравнительно с однотипными породами дру
гих палеобассейнов сидерофильными элементам (V, Cr, №) может быть связана 
как с более мафическим составом пород в области сноса, так и с преобладанием 
в осадках глинистого материала (что, по-видимому, более вероятно), в котором 
происходит накопление этих микроэлементов [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]. Подт
верждением этому служит присутствие в глиноземистых породах Брагинского 
палеобассейна очень мелких (0.008-0.05 мм) детритовых цирконов, характерных 
для глинистой фракции осадочных пород [Кошевенко, 1986].

В Волго-Уральской области, судя по имеющимся аналитическим данным, 
преимущественно распространены первичные породы хлорит-гидрослюдистого 
и монтмориллонитового составов, что указывает на накопление их в глубоковод
ных условиях при поступлении в бассейн продуктов размыва основных пород 
или вулканогенного материала. В этом же регионе довольно часто встречаются и



высокоглиноземистые, первично каолинитовые, разности пород, образование ко
торых происходило, очевидно, в совершенно иных условиях -  континентальных, 
прибрежных. Анализ пространственного распределения этих типов пород пока
зывает, что первые распространены в основном в южной части территории, тог
да как высокоглиноземистые локализованы в ее северо-восточной части. Это мо
жет указывать на фациальную зональность отложений либо на их разновозраст- 
ность.

Глиноземистые породы Рудьмянского палеобассейна, ассоциирующие с кар
бонатными и железистыми породами, отличаются от однотипных пород других 
палеобассейнов более высокими содержаниями нормативных карбонатов и гети- 
та. Повышенной карбоиатностыо пород, по-видимому, объясняется и их обед- 
ненность сидерофильными элементами и цирконом.

Каолинитовые разности исходных пород высокоглиноземистых гнейсов, 
встречающиеся преимущественно на западе Украинского щита и северо-востоке 
Волго-Уральской области, представляют собой, вероятно, переотложениые зре
лые коры выветривания, присутствие которых в разрезе указывает на близкое 
расположение областей сноса и господство условий жаркого гумидного климата 
во время их накопления.

Метакар б он am ные породы, распространенные в Рудьмянском палеобассей
не, представлены мраморами и кальцифирами. И если первые всеми изучавши
ми их исследователями [Матруичик и др., 1989; Солодилова, 1998а; Таран, 2003 
и др.] рассматриваются как первично осадочные образования, то относительно 
происхождения кальцифиров мнения расходятся. О первично осадочном проис
хождении мраморов свидетельствует пластовая форма их залегания, реликтовая 
слоистая текстура, а также изотопный состав кислорода и углерода карбонатов 
(180%о=Т4.8-23.4, 13С%о от -0.1 до -1.7), сопоставимый с таковым для современ
ных осадков и отличающийся от изотопного состава карбонатитов и метасомати- 
ческих карбонатов [Таран, 2003]. Кальцифиры имеют сложный минеральный 
состав, сходный с составом метасоматических и контактово-метаморфических 
пород, и поэтому иногда трактуются как магнезиально-кальциевые метасомати- 
ты, формирование которых было связано с «биметасоматическим взаимодей
ствия карбонатных и силикатных пород под воздействием постмагматических 
растворов регрессивной стадии гранитизации» [Солодилова, 1998а]. Основыва
ясь же на значительных вариациях химического состава пироксенов, В.Е.Остро- 
вским было высказано предположение, что не только кальцифиры, но «практи
чески все породы, обычно относимые к стратифицированным образованиям в 
составе рудьмянской толщи, являются метасоматическими породами, которые 
следует рассматривать в составе комплекса основных метасоматитов по породам 
гранулитового гомплекса» [Химический..., 1997]. Однако линзовидио-пластовая 
форма залегания кальцифиров, их ассоциация с мраморами и железисто-крем
нистыми породами, а также частое переслаивание этих пород и общность их хи
мических особенностей свидетельствуют в пользу первичного седиментогенного 
происхождения большей части силикатно-карбонатных пород, хотя, наряду с ни
ми, присутствуют и метасоматические образования, такие, как скарны с воллас- 
тонитом и флогопитом.



Среди седиментогенных метакарбонатиых пород Рудьмянского палеобассей
на по нормативному минеральному составу, рассчитанному по программе 
M1NLITH, выделяются чистые (бессиликатные) мраморы и смешанные силикат
но-карбонатные породы.

Мраморы представлены двумя крайними типами (табл. 2.3.12, рис. 2.3.14, 
2.3.15) -  кальцитовым и доломитовым, являющимися, по-видимому, метаморфи- 
зованными известняками и доломитами. Последние содержат небольшую при
месь кальцита. Глинистая составляющая в них не превышает 3 %. Породы слабо 
железистые, на что указывает присутствие в них небольшого количества норма
тивного анкерита.

Силикатно-карбонатные породы (см. табл. 2.3.12, рис. 2.3.14) содержат в 
своем составе от 50 до 80% карбонатов, представленных доломитом, кальцитом 
и анкеритом. Преобладающим среди них является доломит, присутствующий во 
всех разновидностях пород примерно в равном количестве. Содержание же каль
цита резко снижается от силикатных мраморов к пиро ксенолитам, в которых нор
мативный кальцит практически отсутствует. Одновременно в породах сущест
венно возрастает содержание нормативного кварца и, в меньшей степени, плаги
оклаза. Нормативный ортоклаз отсутствует. Примесь глинистого материала нез
начительна (менее 3%), и лишь в кальцифирах достигает 10%, причем в его сос
таве пребладает хлорит. Характерно присутствие нормативного анкерита (до 
6%), а в пироксенолитах появляется сидерит.

Такие особенности нормативного минерального состава силикатно-карбо
натных пород, как резкое преобладание кварца над плагиоклазом (соотношение 
4:1) и обедненность глинистыми минералами, позволяют говорить, что норма
тивный кварц, интерпретируемый в глиноземистых породах как обломочный 
компонент, в данном случае, по-видимому, соответствует в основном свободному 
кремнезему, составлявшему в первичных породах от 10 до 25% (нормативный 
кварц минус количество, равное содержанию плагиоклаза, возможно приходяще
еся на терригенную примесь). Это тем более вероятно, что карбонатно-силикат
ные породы в разрезе рудьмянской серии находятся в парагенезисе с железисто
кремнистыми породами.

Железистые породы рудьмянской серии представлены эвлизитами, силикат- 
но-магнетитовыми и магнетитовыми кварцитами с весьма изменчивым количест
венно-минеральным составом. Относительно их происхождения также сущест
вуют различные точки зрения. Некоторые исследователи рассматривают их как 
метаморфогенно-метасоматические образования [Павловский и др., 1992; Соло- 
дилова, 19986], хотя четкая стратификация разреза, содержащего эти породы, и 
реликтовые тонкослоистые текстуры пород характеризуют их как первично седи- 
ментогенные образования. Судя по результатам пересчетов, различаются три ти
па исходных железистых пород: железистые глинисто-кремнисто-карбонатиые, 
глинисто-железисто-кремнистые и железисто-кремнистые; те и другие с неболь
шой примесыо карбонатно-глинистого материала (см. табл. 2.3.12, рис. 2.3.14).

В железистых глинисто-кремнисто-карбонатных породах (так интерпрети
руется первичный состав магнетитсодержащих эвлизитов), в отличие от рассмот
ренных выше карбонатных пород, нормативные карбонатные минералы предс-



Таблица 2.3.12
Нормативный минеральный состав метакарбонатных и железистых пород 

Рудьминского налеобассейна
О PL 1I.L CHL CCRCU AN К DL SD C'TPRL АР n

1 1.79 2.10 0.84 — 83.76 2.21 8.58 — — 0.05 5

2 0.68 1.75 — — 15.06 2.24 79.85 — — 0.05 4

3 13.81 3.21 1.67 1.56 26.27 3.76 49.45 — — 0.06 5

4 22.91 6.23 3.24 6.14 14.03 5.94 40.93 — — 0.12 13

5 33.25 7.10 2.97 0.11 0.15 5.91 49.80 0.41 — 0.11 5

6 33.51 1.75 1.79 15.57* 0.84 1.45 5.21 26.80 — 0.83 5

7 35.19 1.86 3.99 19.69* — — 6.53 — 30.46 2.03 7

S 48.30 1.10 0.83 8.23* — 1.06 2.20 — 37.21 1.04 13

9 34.16 1.53 1.14 5.49* — — 5.43 — 49.87 2.31 5

1-5 -  первичные карбонатные породы: I -  известняки; 2 -  иавестковистые доломиты; 3 -  кремнистые 
известковые доломиты; 4 -  глинисто-кремнистые нзвестковистые доломиты; 5 -  глинисто-кремнистые 
доломита; 6-9 -  первичные железистые породы: 6 -  железистые глинисто-кремнисто-карбонатные породы 
(сидеритолиты?), 7 -  карбонатсодержащие глинисто-железисто-кремнистые, 8 -  железисто-кремнистые и 9 -  
карбонатсодержащне кремнисто-железистые; остальные пояснения см. в табл. 2.3.7; индексы минералов -  в 
табл 2.3.8; дополнительно: SD -  сидерит. Железистый хлорит (шамозит)

Рис. 2.3.J4. Диаграмма нормативного минерального состава метакарбонатных и железистых пород 
Рудьминского налеобассейна

Пояснения см. в примечании к табл. 2.3.7, индексы минералов -  в табл 2,3.8, дополнительно: Sd -  сиде
рит, Ар -  апатит
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Рис. 2.3.15. Положение средних составов метаседимеитогепных пород Рудьмяпского палеобассейна 
на диаграмме карбонат-аргиллиг-несчаник

J -  мегакарбопатные породы; 2 -  железистые породы; 3 -  метатерригенные (алеиропелнтовые) породы. 
В вершинах треугольника обозначены нормативные минералы, вычисленные по программе M1NLITH

тавлены преимущественно высокожелезистыми разновидностями -  сидеритом и 
железистым доломитом, доля анкеритовой составляющей в котором достигает 
70%. Глинистое вещество (в среднем 15%) состоит преимущественно из высоко
железистого хлорита (возможно, шамозита). Доля полевых шпатов незначитель
на -  менее 2%. Содержание нормативного кварца колеблется в пределах 24—44% 
и отражает количество кремнезема в первичной породе..

Карбонатсодержащие глинисто-железисто-кремнистые породы были, по- 
видимому, исходными для кварц-магнетит-пироксен-гранатовых эвлизитов. По 
химическому составу они близки к магиетитсодержащим разностям, отличаясь 
несколько более высоким содержанием Ге20 3 и меньшим СаО. В их расчетном 
составе место нормативного сидерита и анкерита занимает гетит, количество ко
торого составляет 23-38 % от общего количества нормативных минералов.

Первичные железисто-кремнистые и кремнисто-железистые породы по 
нормативному минеральному составу тяготеют к глинисто-железисто-кремиис- 
тым, образуя с ними, по-видимому, ряд переходных разновидностей. Они еще бо
лее обогащены гетитом, содержание которого иногда достигает 55-60%; содер
жание кремнезема составляет 30-54%. Глинистые минералы представлены в ос-



новном высокожелезистым хлоритом (шамозитом), карбонатные -  доломитом, 
анкеритом. Как и в других кремнистых породах, в них присутствует незначитель
ное количество нормативных полевых шпатов и иллита, что указывает на обед- 
ненность исходных осадков глинисто-терригенным материалом. Особенностю 
всех железисто-кремнистых пород является обогащенность апатитом, содержа
ние которого местами достигает 5%. При этом фосфор тесно связан с двухвале
нтным железом (г =  +0.95), что характерно для молодых современных океаничес
ких отложений, образующихся вблизи зон разгрузки подводных гидротерм [С-а- 
венко, 1999].

Вы воды. 1. В кристаллическом фундаменте запада Восточно-Европейского 
кратона выделяются три главных типа архейских седиментогенных палеобассей
нов, различающихся ассоциациями первичных (дометаморфических) седименто
генных пород: терригенно-базитовый (Белорусско-Прибалтийский), базит-терри- 
генный, терригенный (Западно-Литовский, Брагинский) и карбонат-железокрем- 
нисто-черносланцевый (Рудьмянский), которые существовали, по-видимому, уже 
с раннего архея и входили в состав обширной протоокеанической области, охва
тывающей, по крайней мере, западную часть Восточно-Европейского кратона.

2. В пределах Белорусско-Прибалтийского палеобассейна, расположенного в 
центральной части региона, доминирующими отложениями были мощные накоп
ления толеитовых базальтов, сопровождающиеся силловыми залежами габброи- 
дов. Проявления магматизма были связаны с протяженной и долгоживущей суб- 
меридионалы-юй зоной спрединга, располагавшейся, вероятнее всего, в осевой 
части палеобассейна, на что указывает четкая поперечная зональность распреде
ления петрохимических типов базитов. Осадконакоплеиие здесь было подавлено 
мощными излияниями лав, и осадочные породы, представленные преимущест
венно первично гидрослюдистыми алевритоглинистыми отложениями, занимали 
подчиненное положение.

3. В Западно-Литовском и Брагинском палеобассейнах преобладающее расп
ространение имели первично терригенные отложения, представленные алеври
тоглинистыми и глинистыми породами. По количественно-нормативному соста
ву они сходны с тонкозернистыми осадками, объединяемыми иногда под общим 
названием лютиты [Гаррелс, Маккензи, 1974], которые составляют до 90-95%  
объема пелагических и гемипелагических отложений. Подобно лютитам, они бы
ли, по-видимому, в различной степени обогащенны тонкозернистым кварцем и 
полевым шпатом и имели многокомпонентный состав глинистых минералов. 
Наблюдаются различия в количественных соотношениях разных типов исходных 
алевритоглинистых и глинистых пород в разных палеобассейнах: в Западно-Ли
товском, а также Кандалакшско-Колвицком преобладают первично хлорит-гид- 
рослюдисто-монтмориллонитовые породы, тогда как в Брагинском палеобассей
не доминируют существенно гидро слюдистые образования.

Сходство первичных терригенных пород с тонкозернистыми пелагическими 
и гемипелагическими отложениями позволяет предполагать довольно глубоко
водные условия накопления исходных для глиноземистых гнейсов осадков, а од
нородный состав их на обширных территориях и редкость ассоциирующих с ни
ми магматических образований свидетельствуют об относительно стабильной



тектонической обстановке и низкой магматической активности в пределах этих 
палсобассейнов. Намечающиеся вариации состава исходных осадков были обус
ловлены, очевидно, не только разным составом и интенсивностью выветривания 
пород в областях сноса, что часто наблюдается, а также (и, возможно, в большей 
степени) удаленностью их от источника сноса и гидродинамическими условиями 
осадконакопления. В таком случае обширные территории с преобладанием пер
вично гидрослюдистых осадков представляли собой, вероятно, менее глубоко
водные части бассейнов по сравнению с областями накопления монтмориллонит- 
содержаших глинистых пород.

Прибрежно-морские условия осадконакопления реконструируются лишь для 
отдельных районов Волго-Уральской области и Украинского щита, где первич
ный состав глиноземистых гнейсов близок к гидрослюдисто-монтмориллонит- 
каолинитовым и гидрослюдисто-каолинитовым породам, образующимся за счет 
продуктов размыва и переотложения кор глубокого химического выветривания 
кристаллических пород. Присутствие такого типа осадков указывает на близкое 
расположение областей сноса и господство условий жаркого гумидного климата 
во время их накопления.

4. Рудьмянский палеобассейн выделяется большим разнообразием метаоса- 
дочных пород -  первично алевритоглинистых, карбонатных и железистых, ассо
циирующих с метавулканитами основного состава. По минеральному составу и 
ассоциации первичных седиментогенных пород эти отложения, по-видимому, 
аналогичны металлоносным осадкам карбонатно-аспидных формаций, распрост
раненных в пределах океанических рифтов и в краевых частях средиино океани
ческих хребтов [Ковалев, 1978]. Частое чередование в разрезе различных метасе- 
диметогеиных пород, линзовидно-пластовый характер их залегания свидетель
ствует, по-видимому, о частой смене среды осадкообразования и нестабильности 
тектонической обстановки, обусловленных, вероятно, положением Рудьмянского 
палеобассейна в зоне сочленения структурных областей с разной тектоно-магма- 
тической активностью.

Пространственная ассоциация железисто-кремнистых пород с метабазитами 
(вулканитами основного состава) дает основание предполагать субмаринный экс- 
галяционный источник кремнезема, железа и фосфора. Наличие же простран
ственных переходов между железисто-кремнистыми, глинисто-железисто-крем
нистыми и железистыми глинисто-кремнисто-карбонатными породами позволя
ет рассматривать их как образования единого седимеитогенного ряда, различия 
минерального состава которых были обусловлены разной удаленностью от ис
точников металлоносных растворов, различным составом этих растворов и коли
чеством поступающего глинисто-терригенного материала. Карбонатные породы, 
приуроченные к верхам разреза рудьмянской серии, накапливались, очевидно, в 
условиях затухающей вулканической активности, но также при незначительном 
привносе терригениого вещества. Значительная доля доломита в их составе, воз
можно, свидетельствует о накоплении их в аридной обстановке в пределах полу
замкнутого бассейна. Впрочем, от типичных осадков аридных областей первич
ные породы Рудьмянского палеобассейна отличаются высокой кремнеземис- 
тостью, что отражает, очевидно, специфические физико-химические условия их



осаждения. Широкое распространение в карбонатных породах скаполита не иск
лючает присутствия среди них первичных эвапоритовых осадков.

В целом, проведенная реконструкция первичного состава пород архейских 
палеобассейнов запада Восточно-Европейского кратона и сравнение их с одно
типными образованиями других регионов позволяет в первом приближении на
метить литолого-фациальную зональность осадконакопления в пределах возмож
но единого архейского Восточно-Европейского океанического бассейна, которая 
была обусловлена как геологическими (тектонический режим, вулканизм и др.), 
так и гидродинамическими и климатическими факторами.

Позднеархейский Околовский (железорудный) палеобассейн

Геологическая характеристика. Околовский палеобассейн находится в цент
ральной части Беларуси, в 60 км к юго-западу от г. Минска (см. рис. 2.3.1). В сов
ременном эрозионном срезе -  это узкая (максимальная ширина 30 км) грабен-синк
линаль, вытянутая в северо-восточном направлении на расстояние 180 км, ограни
ченная крутопадающими разломами. В геофизических полях образования серии 
проявляются в целом пониженными гравитационными и магнитными аномалиями, 
на фоне которых выделяются цепочки локальных положительных аномалий оваль
ной формы интенсивностью 1500-4700 гамм. Слагающие грабен-синклиналь по
роды, выделяемые в околовскую серию [Стасевич и др., 1971], представлены раз
нообразными по минеральному составу плагиогнейсами, микрогнейсами и сланца
ми, в подчиненном количестве среди которых присутствуют амфиболиты, силикат- 
но-магнетитовые кварциты, изредка метакарбонатиые породы (кальцифиры, мра
моры). Залегают они на глубинах 100-260, в северной части -  до 350 м от поверх
ности, интенсивно дислоцированы (углы падения до 45-90°), нарушены многочис
ленными продольными (согласными с простиранием) и поперечными разломами и 
прорваны интрузиями плагиоклаз-микроклиновых и микроклиновых гранитов.

В связи с открытием Верхие-Неманской геологосъемочной партией Управле
ния геологии Беларуси (сейчас РУН «Белгеология») в 1970 г. Околовского желе
зорудного месторождения в этом районе проводились и проводятся детальные ге
олого-поисковые и геолого-разведочные работы, включающие глубинное геоло
гическое картирование. К настоящему времени околовская серия вскрыта более 
чем 300 буровыми скважинами, часть из которых прошла по породам фундамен
та 300-500 м (единичные до 700 м). Вещественный состав пород и руд изучался 
многими исследователями, среди которых наибольший вклад в познание внут
реннего строения и состава околовской серии внесли А.И.Стасевич, А.С.Колото- 
вский, Г.Г.Доминиковский [Железорудные..., 1974], Л.Л.Шатрубов [1975, 1976], 
Н.А.Корнилов [Корнилов, Шатрубов, 1976; Корнилов, 1981], И.В.Найденков 
[Найдеиков, 1991; Найденков и др., 1994], А.М.Пап [1994, 1996]. Некоторые при
веденные ниже сведения о минеральном и химическом составе пород заимство
ваны из работ названных исследователей.

По вещественному составу околовская серия обычно расчленяется на три 
толщи (снизу вверх): гуменовщинскую, шашковскую и яченскую [Стасевич и др., 
1971; Решения..., 1983].



Рис. 2.3.16. Схема геологического строения центральной части Околовского железорудного палео
бассейна

1 -  протерозойские илагиоклаз-микроклииовые граниты; 2 ,3  -  шашкопская (2) и гуменовшинская (3 )тол
щи околопской серии; 4 -  амфиболито-гнейсовый комплекс: 5 -  железорудные горизонты; 6 -  геологические 
границы; 7 -  разломы; S -  местоположение буровых скважин (указаны номера скважин, разрезы которых при
ведены на рис. 2.3.17-2.3.19)

Гумеиовщипская толща представлена роговообмаиково-биотитовыми, био- 
тит-роговообманковыми, биотитовыми, реже гранат-биотитовыми плагиогнейса- 
ми, содержащими прослои и пачки амфиболитов и амфиболовых сланцев, а так
же силловые залежи аподиабазовых амфиболитов, метадиабазов, метаультраба- 
зитов (актинолититов), с которыми пространственно ассоциируют небольшие 
массивы метагабброидов.



Литологическая 
колонка

Нормативный минеральный 
состав

ш-= -----=----- =---- Ч— В---- В"* = = =  Силикатно-магнетитовые 
кварциты

Метаморфические породы

Железисто-силикатные
породы

Плагиогнейсы биотит - 
кумминггонитовые

+ + ц
Граниты

Нормативные минералы

Гегит

Сидерит, анкерит 

Шамозит 

Иллит 

Хлорит

Кварц, кремнезем 

Полевые шпаты 

Кальцит 

Доломит

Рис. 2.3.17. Литологическая колонка и реконструированный минеральный состав метаседименто-
геиных пород фрагмента разреза первого железорудного горизонта шлшковской толщи по скв. 56
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Рис. 2.3.18. Литологическая колонки и реконструированный минеральный состав метаседимшг
генных пород фрагмента разреза второго железорудного горизонта шашковской толщи по скв. 92



Шашковская толща слагает узкую (5-6  км) полосу протяженностью около 
20 км в осевой части грабен-синклинали (рис. 2.3.16). Породы имеют монокли
нальное залегание с падением на юго-восток под углом 60-70°. Преобладающи
ми разностями среди них являются куммиигтонит-роговообманковые, роговооб- 
манково-куммингтоиитовыс, биотитовые амфибол- и гранат-биотитовые, неред
ко с антофиллитом или жедритом, плагиогнейсы, содержащие прослои биотит- 
амфиболовых сланцев и магиетитсодержащих амфиболитов, а также горизонты 
железистых (магнетитовых, силикатно-магнетитовых и переходных между ними 
разностей) кварцитов и немногочисленные прослои кальцифиров, различных ан- 
химоиоминеральных пород (гранатитов, пироксенолитов и др.) и пород, обога
щенных карбонатными минералами. Мощность пластов плагиогнейсов колеблет
ся от 0.5-5.0 м до первых десятков метров, а железистых кварцитов -  от 0.3-1.5 
м до 35 м. Последние слагают два главных рудоносных горизонта, протяжен
ностью 8.5 и 10.5 и мощностью 130 и 140-150 м, соответственно, разделенные 
безрудным горизонтом [Железорудные..., 1974; Шатрубов, 1976; Полезные..., 
2002]. Характерно непостоянство мощности отдельных железорудных пластов, 
расщепление и выклинивание их по простиранию. Рудные пласты разделены 
межрудными прослоями примерно такой же или большей мощности, сложенны
ми преимущественно куммингтонитовыми и роговообмапковыми плагиогнсйса- 
ми, с редкими прослоями амфиболитов, мощность которых обычно не превыша
ет 10 м. Фрагменты обобщенных разрезов рудоносных горизонтов приведены на 
рис. 2.3.17 и 2.3.18. Безрудные горизонты сложены переслаивающимися плагиог- 
иейсами различного состава, среди которых преобладают куммипгтонитовые и 
жедритовые разности и присутствуют редкие пачки метакарбонатных пород 
мощностью от 0.5 до 3.0 м, изредка до 10-20 м (рис. 2.3.19). Последние имеют 
неоднородное строение и представляют собой частое переслаивание слоев тол
щиной от 3-5 см до 2.5 м, в разной степени обогащенных силикатными минера
лами. Ориентировочная мощность шашковской толщи 1500 м.

Ячеиская толща включает биотитовые, амфибол-биотитовые, силлиманит- 
грапат-биотитовые гнейсы, иногда со ставролитом и кордиеритом. В последние 
годы правомерность выделения яченской толщи ставится под сомнение, посколь
ку многие из включавшихся в ее состав пород оказались продуктами гидротер- 
мально-метасоматического изменения гнейсов гуменовщинской толщи. Поэтому 
в данной работе она не рассматривается.

Характерными особенностями всех пород серии является их мелкозернис
тость, преобладание сланцеватых и тонкополосчатых текстур, более слабая, по 
сравнению с развитыми в непосредственной близости образованиями гранулито- 
вого и амфиболит-гиейсового комплексов, степень регионального метаморфизма 
(переходная от низкотемпературной амфиболитовой к эпидот-амфиболитовой 
фации: Т=550-600°С, Р=4.5-6 кбар), отсутствие мигматизации, что свидетель
ствует о более высоком стратиграфическом положении серии. Контакты ее с ок
ружающими метаморфическими образованиями тектонические. Единичные изо
топные датировки как пород серии, так и прорывающих их гранитов (а также 
большей части пород кристаллического фундамента Беларуси, независимо от их 
состава и возрастного положения) находятся в пределах 1980-1900 млн лет
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Рис. 2.3.19. Литологическая колонка и реконструированный минеральный состав ме
генных пород надрудного горизонта шашковской толщи по скв. 32р



[Щербак и др., 1990; Бибикова и др., 1992; Bogdanova et al., 1994; Найденков и 
др., 1994], что соответствует, очевидно, времени их тектоно-термальной перера
ботки. По особенностям же строения разреза, характеру породных ассоциаций, 
степени метаморфизма пород, морфологии и параметрам железорудных тел око- 
ловская серия сопоставима с михайловской серией Воронежского кристалличес
кого массива, конкско-верховцевской серией Украинского щита, гимольской се
рией Костамукшского зеленокаменного пояса западной Карелии, полмостундро- 
вской свитой тундровой серии Кольского полуострова, возраст которых опреде
ляется в интервале от 3200 до 2600 млн. лет [Общая..., 2002]. Ближайшим возра
стным аналогом околовской серии является, по-видимому, также тетеревская се
рия Волынского блока Украинского щита, занимающая сходное геологическое 
положение и сложенная близкими по минеральному составу, степени метамор
физма и химическим особенностям породами, возраст которых древнее 2450±35 
млн. лет (время внедрения в них даек метапорфиритов) [Верхогляд, Скобелев, 
1998]. На основании сопоставлений условно принимается позднеархейский воз
раст околовской серии.

Петрографическая характеристика метаморфических пород. Отличи
тельной особенностью околовской серии является большое разнообразие мине
ральных разновидностей метаморфических пород, нередко имеющих между со
бой постепенные переходы. Они могут быть объединены в четыре главных типа: 
1) метабазиты, 2) плагиогнейсы, 3) метакарбонатные породы, 4) железистые по
роды.

Метабазиты распространены преимущественно в гуменовщинской толще, 
где представлены роговообманковыми амфиболитами, слагающими пласты 
мощностью от 3-5 до 20-30 м, редко до первых сотен метров. Они имеют прос
той минеральный состав, включающий умеренно железистую (f=0.50-0.55) рого
вую обманку паргасит-гастингситового типа (40-55%), средний плагиоклаз 
(35-60% ), бурый биотит (3-5% ) и акцессорные минералы (магнетит, сфен, пирит, 
апатит, эпидот, изредка гранат). Структуры пород мелкозернистые, реже средне
зернистые гранобластовые, гранонематобластовые, текстуры нечетко полосча
тые, массивные или сланцеватые. В наиболее мощных телах иногда различимы 
реликтовые офитовые и призматически-зернистые структуры, указывающие на 
магматический генезис амфиболитов, возникших, очевидно, за счет диабазов и 
габброидов. Последние образуют небольшие субсогласные интрузивные масси
вы, пространственно ассоциирующие с амфиболитами, и выделяются в самосто
ятельный интрузивный комплекс (русиповский). Особую разновидность предс
тавляют анхимономинералъные амфиболиты (актииолититы), сложенные в ос
новном маложелезистой (f=0,28) синевато-зеленой роговой обманкой актиноли- 
тового ряда и небольшим количеством плагиоклаза (3-10% ), иногда биотита 
(2-15% ), а также кварца (0-3% ), магнетита, сфена. В шашковской толще рогово- 
обманковые амфиболиты занимают подчиненное положение, составляя не более 
7-10%  ее объема, а мощности их обычно не превышают первых метров. Среди 
них широко распространены токозернистые и тонко полосчатые разности (амфи- 
боловые сланцы). С возрастанием количества плагиоклаза и появлением кварца 
амфиболиты иногда постепенно переходят в роговообманковые плагиогнейсы.



Плагиогнейсы являются доминирующим типом пород как гуменовщинской, 
так и шашковской толщ. Макроскопически это довольно однообразные мелко- и 
тонкозернистые породы обычно светло-серого цвета, нечетко- и линзовидно-по- 
лосчатые, реже тонкополосчатые за счет неравномерного распределения темноц
ветных минералов. Минеральный состав их определим лишь при микроскопи
ческом изучении пород. Главными породообразующими минералами в них явля
ются плагиоклаз (олигоклаз, олигоклаз-андезин), сине-зеленая роговая обманка 
(6=0.45-0.60), куммингтонит (f=0.40-0.45), актинолит, зеленовато-бурый биотит 
(6=0.50-0.60), кварц, часто присутствуют пироп-альмаидиновый гранат 
(A lm -67-79% , Pyr-8-20% , Spess-1-3% , Andr-1-3% , Gross-2-6 %; 6=0.75-0.90), 
жедрит, изредка ставролит, в акцессорных количествах встречаются магнетит, 
апатит, пирит, циркон, графит, сфеи, эпидот, кальцит. В гнейсах экзоконтактовых 
ореолов гранитных массивов появляется микроклин.

В зависимости от количественных соотношений породообразующих минера
лов и темноцветной составляющей выделяются многочисленные разновидности 
плагиогнейсоз, часто чередующихся в разрезе. Наиболее распространены, осо
бенно в гуменовщинской толще, мелкозернистые роговообманковые и биотит- 
роговообманковые плагиогнейсы, состоящие из переменного количества роговой 
обманки (5-30% ), плагиоклаза № 35-45 (40-70%), биотита (0-10%) и кварца 
(10-20%). Изредка в них присутствуют куммингтонит, гранат. Типоморфиыми 
для шашковской толщи являются куммингтонитовые, роговообманково- и био- 
тит-куммингтонитовые плагиогнейсы и микрогнейсы -  тонкозернистые, иногда 
мелкозернистые породы, состоящие из субизометричных округлых или углова
тых зерен плагиоклаза (40-60%) и кварца (10-30%), размером 0.1-0.5 мм, и пос
лойно распределенных удлиненно-призматических зерен куммингтонита вели
чиной до 0.5-2.0 мм (10-35%), сине-зеленой роговой обманки и мелкочешуйча
того биотита; иногда присутствует магнетит (до 3-5 %) и мелкие округлые зерна 
апатита (менее 1%). Часто встречаются также гранатсодержащие плагиогнейсы 
с неправильными, неправильно-округлыми зернами граната, размером от долей 
миллиметра до 7-10 мм, а также амфибол-биотшповые и биотитовые плагиог
нейсы и микрогнейсы мелко- и тонкозернистые (преобладающие размеры зерен 
0.1-1.0 мм), лейкократовые, содержащие в кварц-полевошпатовой массе субпа- 
раллельно или беспорядочно ориентированные мелкие чешуйки биотита, состав
ляющие 5-15%  объема пород, более редкие зерна роговой обманки и/или кумми
нгтонита. Более редкой разновидностью являются мелко- и тонкозернистые жед- 
ритовые и биотит -ж едритовые плагиогнейсы (микрогнейсы), имеющие облик 
довольно монотонных мелкозернистых песчаников серого цвета, обладающих 
слабо выраженной линзовидно-полосчатой, реже параллельно-полосчатой текс
турой. В зависимости от кол и че стенных соотношений темноцветных и лейкокра- 
товых минералов состав каждой минеральной разновидности плагиогнейсов мо
жет варьировать от мезократового до лейкократового. Структуры плагиогнейсов 
довольно однообразны: немато- и лепдограиобластовые, гранобластовые, в гра
натсодержащих разностях -  порфиробластовые; текстуры в маломощных слоях 
тонкополосчатые, в более мощных -  нечетко полосчатые, линзовидно-полосча- 
тые, обычно с постепенными переходами между слоями.



Метакарбонатные породы присутствуют лишь в шашковской толще и в 
весьма ограниченном количестве (не более 2-3%). По минеральному составу сре
ди них различаются силикатные мраморы и кальцифиры. Мраморы состоят из 
кальцита (60-80%), представленного мелкозернистым агрегатом субизометрич- 
ных зерен, замутненных точечными микровключениями, и более крупных (до 1.5 
мм) чистых зерен, и силикатных минералов (преимущественно амфибола, реже 
клинопироксена, псевдоморфоз боулингита по оливину, граната, биотита); часто 
присутствуют кварц и магнетит (до 3-7%). Породы имеют массивную или неод
нородную пятнистую текстуру. Кальцифиры образуют тонкие прослои, хотя 
иногда мощность их достигает 3-8 м. Это зеленовато-серые пятнисто-полосча
тые средне-мелкозернистые породы разнообразного минерального состава. Глав
ными породообразующими минералами в них являются моноклинный пироксен 
(En12.35Fs2(M0Wol44r50), роговая обманка ((=0.55-0.65), высококальциевый и высо
кожелезистый (f=0.90-0.99) гранат; присутствуют кальцит, плагиоклаз, скаполит, 
кварц, биотит, эпидот, апатит, сфен, магнетит, сульфидные минералы. В зависи
мости от минерального состава различаются плагиоклаз-пироксен-карбонатные, 
эпидот-пироксеновые, гранат-пирокссновые, гранат-амфибол-пироксеиовые, 
скаполит-карбонат-пироксеиовые, магнетитсодержащие гранат-пироксен-амфи- 
боловые и другие разности кальцифиров. Структура пород обычно гранобласто- 
вая, неравномернозериистая, текстура массивная или слабо выраженная линзо- 
видно-полосчатая, обусловленная неравномерным распределением темноцвет
ных минералов.

Железистые породы представлены железисто-силикатными породами и си- 
ликатно-магнетитовыми и мапгетитовыми кварцитами.

Железисто-силикатные породы (пироксенолиты, магнетитовые, магнетит- 
пироксеновые гранатсодержащие амфиболиты) образуют прослои мощностью от 
нескольких сантиметров до первых метров среди плагиогнейсов и магнетитовых 
кварцитов. Состоят они в основном из моноклинного пироксена (ферросалит; 
(=0.56—0.76) и/или роговой обманки, к которым в том или ином количестве добав
ляются магнетит, гранат, иногда кварц. Примечательно наблюдаемое иногда в 
магнетитсодержащих разностях пород распределение мелких округлых зерен 
магнетита в виде субпараллельиых цепочек, прослеживаемых внутри силикат
ных минералов, независимо от их контуров, что служит веским аргументом в 
пользу седиментогенного генезиса и первичной тонкой параллельно-слоистой 
текстуры этих пород.

Сипикатно-магпетитовые кварциты слагают главную часть рудных тел. В 
зависимости от преобладающего силикатного минерала среди них различаются 
роговообманковые, куммингтонитовые, роговообмаиково-куммингтонитовые, ро- 
говообманково-пироксеновые, гранат-пироксеиовые и пироксеновые разности. 
Кварц составляет от 30 до 50% объема пород и представлен гранобластовым агре
гатом мелких (0.1-0.5 мм) кссноморфиых уплощенных зерен, часто с включения
ми магнетита. Среди темноцветных минералов наиболее распространены амфи
болы (до 30-45% объема пород) -  сине-зеленая роговая обманка ((=0.80—0.88) и 
бесцветный куммингтонит (1=0.75-0.80), образующий удлиненно-призматические 
полисинтетически сдвойникованиые кристаллы длиной 0.2-1.0 мм. Пироксен



представлен короткопризматическими зернами ферросалита-геденбергита с желе- 
зистостыо f-0.67-0.87, гранат -  андрадитом ff~Q.94-0.95). Последний иногда сла
гает до 25% объема пород, образуя неправильные по форме субизометричные зер
на величиной до нескольких миллиметров, а также гнездовидные агрегаты, содер
жащие многочисленные включения кварца и других минералов. Содержание маг
нетита колеблется от 10-20 до 45-50%. Представлен он либо отдельными субизо- 
метричными, иногда округлыми или овальными зернами величиной 0.025-0.25 
мм, либо аллотриоморфиозернистыми агрегатами размером до 1-6 мм, вытянуты
ми согласно с полосчатостью пород. Характерно присутствие апатита в виде мел
ких (0 .02-0 .15мм) округлых зерен, составляющих иногда до 1.5-3.0% объема по
роды. Помимо названных минералов, в акцессорных количествах встречаются 
кальцит, плагиоклаз, биотит, пирит, пирротин, эпидот.

Структура пород гранобластовая тонко-мелкозернистая, реже гетерограноб- 
ластовая; текстура тонкополосчатая с элементами ритмичности, обусловленная 
частым чередованием существенно магнетитовых прослоев, внутри которых не
редко присутствуют тончайшие (0.1—0.3 мм) апатитовые слойки, и прослоев, об
разованных различными силикатными минералами. Толщина таких прослоев 
составляет доли миллиметра или первые миллиметры, реже достигает 0.5-1.5 см, 
так что разнообразие минерального состава кварцитов можно нередко наблюдать 
в пределах одного шлифа.

Магпетитовые кварциты образуют тонкие прослои, перемежающиеся с си- 
ликатио-магнетитовыми породами, от которых отличаются небольшим количест
вом (до 10%) силикатных минералов. Магнетит в них составляет от 10 до 30%, 
часто тонко распылен в зернах кварца. Так же, как для силикатно-магнетитовых 
кварцитов, для них характерны топко-мелкозернистые гранобластовые структу
ры и тонкополосчатые текстуры.

Разнообразие минеральных типов метаморфических пород околовской се
рии, их довольно четкая стратификация и частое чередование в разрезе отража
ет, очевидно, разнообразие первичных пород и обстановок их формирования в 
пределах Околовского палеобассейиа. По набору пород, степени их регионально
го метаморфизма, морфологии железорудных тел (маломощные, линзовидно
пластовые, быстро выклинивающиеся по простиранию), представленных преи
мущественно сравнительно низкопродуктивными силикатно-магнетитовыми 
кварцитами, околовская серия сопоставима с метаморфизованными железоруд
ными формациями зеленокаменных поясов, образовавшихся в лопийский (позд
неархейский) этап развития Восточно-Европейского кратона. Формационный 
тип их большинством исследователей определяется в общем виде как вулкано
генно-осадочный или алгомский [Формозова, 1973; Корнилов, Шатрубов, 1976; 
Железисто-кремнистые..., 1988 и др.]. Это подтверждается анализом петрогеохи- 
мических особеностей метаморфических пород и выполненной на их основе ре
конструкцией исходного минерального состава.

Х имический состав метаморфических пород. Выявление петрогеохими- 
ческих особенностей отдельных минеральных разновидностей пород таких «по
лосчатых» формаций, как околовская серия, сопряжено с определенными труд
ностями, связанными с частым чередованием в разрезе различных по составу по



род (нередко макроскопически точно не диагностируемых), наличием между ни
ми постепенных переходов, широким распространением тонкополосчатых раз
ностей, химические анализы которых дают интегральную характеристику соста
ва анализируемого образца или опробованного интервала керна, а не отдельных 
составляющих его слоев. Эти обстоятельства, а также сравнительно небольшой 
объем аналитических определений (учитывая разнообразие пород), не позволяют 
проследить закономерности изменения химического и, соответственно, исходно
го состава пород в вертикальном разрезе даже в пределах одной скважины. Для 
этого требуется практически послойное исследование химического состава по
род, как это было сделано для некоторых рудных и одного безрудного интервалов 
шашковской толщи (см. рис. 2.3.17-2.3.19). Пока же на основании имеющихся 
данных приведена петрогеохимическая характеристика главных разновидностей 
метаморфических пород, причем для некоторых редко встречающихся, но типич
ных для околовской серии, пород -  по единичным анализам.

Метабазиты слагают обычно довольно мощные и четко ограниченные тела 
однородного внутреннего строения, поэтому определение типа их химизма не 
представляет проблем. Повсеместно, независимо от стратиграфического положе
ния, мощности и текстурных особенностей, они имеют сходный химический сос
тав (табл. 2.3.13, № 1-5). Содержание кремнезема в них варьирует в узких преде
лах -  от 45 до 50%. Для всех пород характерны умеренные общая железистость 
и глиноземистость, сравнительно низкая титанистость, преобладание кальция 
над магнием, закисного железа над окисным и натрия над калием. По суммарно
му содержанию щелочей они относятся к породам нормального ряда. Содержа
ние сидерофильных элементов в них близко к кларкам для основных пород по 
А.II.Виноградову (1962). Породы обеднены Си, Ва, Zr, Nb, а метабазиты шашко
вской толщи, кроме того, цинком. Среди последних изредка встречаются мела- 
нократовые разности с низким содержанием кремнезема и повышенными -  MgO, 
Cr, Ni (см. табл. 2.3.13, № 5). Примечательно, что метагабброиды и горнбленди- 
ты русиновского комплекса, слагающие небольшие интрузивные массивы в поле 
развития околовской серии, по химическому составу (см. табл. 2.3.13, № 6-10) 
близки к рассмотренным метабазитам, что свидетельствует, по-видимому, о ко- 
магматичности этих пород. Отсутствие среди них магматических образований 
более кислого состава указывает, очевидно, на слабую дифференцированность 
поступавшей к поверхности базальтовой магмы.

Плагиогнейсы по химическому составу подразделяются на большое число 
разновидностей (петрохимических групп), варьирующих по содержанию S i0 2 от 
основных до кислых (табл. 2.3.14). Величина кремнекислотности зависит не от 
минеральных парагенезисов пород, а в основном от количественных соотноше
ний кварца, полевого шпата и цветных минералов или минерального состава 
микрослойков в тонкополосчатых разностях пород. Поэтому кремнекислотиость 
одного минерального типа может изменяться в широких пределах, и наоборот, и 
дальнейшая диагностика плагиогиейсов базируется в основном на данных хими
ческого и расчетного нормативного минерального состава.

Для всех разновидностей плагиогиейсов, независимо от их кремнекислот
ности, характерны низкие содержаниия К20 ,  обычно не превышающие 1.5-1.7%



Таблица 2.3.13
Химический состав метабазитов Околовского палеобассейна

Оксиды.
микро-

Метабазиты околовской серин

элементы 1 2 3* 4* 5* 6 7 8 9 10
SiO? 49.48 49.19 48.31 48.63 43.77 49.54 47.72 48.94 47.63 51,48
ТЮ2 1.08 1.01 0.90 1.45 1.26 1.20 0.72 0.98 0.86 0,68

a i2o 3 14.49 15.40 15.84 17.36 11.25 15.42 16.06 15.15 7.94 11,99
Fe20 3 3.83 4.34 11.69 10.62 14.50 3.43 4,68 3.28 3.50 3.42

FeO 7.66 6.81 - - - 7.52 6.44 8.41 9.58 7.23
Мл О 0.19 0.13 0.18 0.17 0.14 0.17 0.25 0.20 0.26 0.20
MgO 7.96 7.53 7.85 5.96 11.77 6.94 8.23 9.23 15.61 11.49
СаО 9.71 9.64 10.39 11.78 12.60 10.62 10.90 9.65 9.04 8,18

Na20 2.79 2.92 2.56 2.81 1.26 2.13 2.31 1.94 0.76 1,67

к 2о 0.79 0.82 0.59 0.46 0.82 0.93 0.77 0.35 0.42 0,98

р20 5 0.15 0.30 0.11 0.15 0.62 0.10 0.09 0.10 0.08 0.08
П.п.п. 1.93 1.45 1.62 0.67 1.92 1.86 1.30 1.79 4.01 1.88
Сумма 100.03 99.54 100.04 100.05 99.90 99.86 99.67 100.02 99.67 99,26

Fo6 0.60 0.60 0.61 0.65 0.56 0.62 0.57 0.57 0.46 0.49
а Г 0.75 0.S2 0.83 1.05 0.43 0.86 0.83 0.72 0.28 0.54

Na20 /K 20 3.6 3.6 4.4 6.1 1.5 2.3 3.0 5.5 1.8 1,7

п 10 14 5 3 3 13 5 5 4 5
V 220 170 323 277 280 260 150 150 130 170
Сг 190 220 343 190 780 410 170 180 780 600
Ni 90 93 132 133 230 180 95 95 600 300
Со 52 42 47 39 64 60 48 53 84 90
Sc 43 36 69 47 36 50 48 45 38 45
Си 54 48 71 76 19 60 90 32 80 40
РЬ 8.6 11 3.3 7.4 2.4 4.5 1.8 3.4 11 15
Zn 170 70 96 86 160 160 75 90 120 90

Sr 250 280 270 390 140 250 320 440 110 200

Ва 270 180 210 <200 <200 190 <100 200 90 200

Zr 140 74 <80 124 110 90 35 48 54 80

Nb 7.1 8.5 - - - 5.3 <3.0 3.6 3.0 5,0

Y 29 34 17 29 26 27 25 19 21 25
Cr/V 0.9 1.3 1.1 0.7 2.8 1.6 1.1 1.2 6.0 3.5

Ni/Co 1.7 2.2 2.8 3.4 3.6 3.0 2.0 1.8 7.1 3,3

Ba/Sr 1.1 0.6 0.8 <0.5 <1.4 0.8 <0.3 0.5 0.8 1.0

n 35 21 4 3 2 10 4 24 5 2

Метадиабазы, метагабброиды русниовского 
комплекса

1 ,2 -  роговообманковые амфиболиты гуменовщннскон ( I) и шашкозской (2) толщ, по данным И.В.Найденкова 
(Геология..., 2001, табл. 3.13, 3.14); 3 -  мелко- и тонкозернистые амфиболиты, 4 -  тонкополосчатые 
амфиболовые сланцы и 5 -  мелаиократовые амфнболовые сланцы околовской серии; 6 -  аподнабазовые 
амфиболиты из сиплов л гуменовщинской толще; 7. 8 -  мегагаббро из разных массивов; 9 -  апогаббровые 
амфиболиты; 10 -  горнблендиты.
Здесь и в последующих таблицах содержания петрогеиных оксидов (% мае.) -  по данным справочника 
(Химические..., 1988) с дополнениями; содержания микроэлементов (г/т) -  по результатам приближенно- 
количественного спектрального анализа, выполненного в прошлые годы в Центральной лаборатории ПО 
«Центрказгеология» (г. Караганда); в группах пород, отмеченных звездочкой, пегрогенные окислы и 
микроэлементы -  по данным рентгенофлюоресцентпого анализа, выполненного в лаборатории оптического 
спектрального анализа Института геохимии РАН (г. Иркутск)



Таблица 2.3.14
Химический и нормативный исходный минеральный состав метаморфизованных вулканогенно-осадочных

и терригенных пород Околовского палеобассейна

Разновидности (петрохимичсские группы) метаседнмеитогеиных пород

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21

SiO: 52.23 57.87 59.97 63.09 66.25 57.18 62.30 63.97 66.01 71.66 61.34 66.76 68.02 73.25 72.61 56.44 57.97 63.04 51.27 55.34 65.90

т ю 2 0.55 0.74 0.74 0.78 0.49 1.16 0.80 0.67 0.59 0.30 0.93 0.57 0.46 0.38 0.36 0.92 0.76 0.66 0.75 0.8S 0.67

А1:0 3 19.62 15.51 14.98 15.32 17.17 15.16 15.17 15.65 15.31 14.77 16.00 15.86 14.58 13.28 13.43 19.47 19.64 18.38 15.25 15.69 14.32

l'e2Oj 9.53 2.38 2.28 1.95 3.80 2.71 2.04 1.90 1.93 2.78 2.60 1.21 1.11 1.01 1.09 7.66 6.82 4.86 4.25 3.03 1.28

FeO — 6.6S 6.60 4.36 - 6.57 4.85 4.10 3.74 — 5.03 2.11 2.17 2.27 1.50 — — — 13.89 S.74 4.44

MnO 0.08 0.13 0.22 0.10 0.03 0.12 0.08 0.09 0.08 0.02 0.01 0.04 0.04 0.05 0.03 0.06 0.04 0.04 0.25 0.12 0.06

MgO 4.77 2.79 4.78 2.71 1.39 3.35 3.01 2.28 2.11 1.34 1.86 1.75 1.11 0.94 0.82 4.32 3.75 2.17 4.33 4.66 2.79

CaO 6.31 7.86 6.58 5.50 3.88 6.66 4.05 4.10 2.81 2.72 2.86 3.36 3.36 2.08 1.91 2.63 1.06 1.71 2.68 3.88 2.85

N a,0 4.91 3.42 3.14 3.03 5.61 3.64 4.47 4 36 3.59 4.51 5.05 5.23 3.25 3.57 2.5S 6.86 7.73 8.43 4.43 4.28 4.88

K20 1.23 0.43 0.20 1.39 0.52 1.09 1.22 1.52 1.65 1.18 1.71 1.59 3.98 1.96 3.83 0.50 0.94 0.24 0.90 1.28 1.01

P A 0.15 0.24 0.26 0.32 0.16 0.41 0.32 0.26 0.23 0.14 0.27 0.23 0.19 0.14 0.11 0.20 0.20 0.18 0.35 0.35 0.31

Л.п.п. 0.89 1.00 0.30 1.24 0.67 1.59 1.69 1.12 1.48 0.48 1.44 1.25 1.56 0.79 0.54 0.96 1.08 0.31 1.53 1.73 1.19

Сумма 100.27 99.05 100.04 99.78 100.03 99.62 99.98 100.02 99.53 99.89 99.10 99.93 99.83 99.72 98.81 100.08 100.03 100.02 99.88 99.97 99.70

Foo 0.67 0.77 0.66 0.70 0.73 0.74 0.70 0.71 0.73 0.68 0.80 0.66 0.75 0.78 0.76 0.64 0.65 0.69 0.81 0.72 0.67

а Г 1.37 1.31 1.10 1.70 3.31 1.20 1.53 1.89 1.97 3.59 1.69 3.12 3.32 3.15 3.94 1.62 1.86 2.61 0.68 0.96 1.6S

CaO/MgO 1.32 2.82 1.38 2.03 2.79 1.99 1.34 1.79 1.33 2.03 1.54 1.92 3.03 2.21 2.33 0.61 0.28 0.79 0.62 0.83 1.02

Na20/K 20 4.0 8.0 15.5 22 10.9 3.4 3.7 2.9 2.2 3.8 3.0 3.3 0.8 1.8 0.7 13.6 8.2 34.8 4.9 3.4 4.8



Продолжение табл. 2.3.14

Разновидности (петрохимическис группы) метаседиментогенных пород

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21

Исходный нормативный минеральный состав

О 0.20 19.62 22.35 27.90 17.78 21.91 23.56 25.02 31.41 33.87 20.46 24.58 29.60 40.60 39.25 4.95 1.82 6.90 11.62 17.11 27.62

OR — — — — — 3.18 2.88 4.02 1.33 — — 1.15 13.81 1.58 12.30 1.92 — — — — —

PL 33.95 25.30 22.87 24.96 45.70 32.38 40.37 39.48 33.03 40.63 46.20 47.46 29.57 32.73 23.85 62.99 69.25 78.37 39.38 37.98 44.50

ILL 11.92 4.26 2.02 I4.0S 5.31 5.27 7.42 8.44 14.94 12.39 I7.S8 14.43 16.45 I7.6S 18.18 1.83 10.02 2.58 9.14 12.95 10.52

ММ 28.68 16.56 16.99 7.65 18.47 — — — — 2.99 — 0.91 — — — — — — — — —

CHLSP — 17.33 23.19 14.46 4.25 24.98 15.93 15.95 14.07 6.11 0.70 2.32 0.03 — — 24.62 14.28 7.61 18.89 13.96 6.76

CCRCJI — S.43 S.66 6.49 2.29 8.73 2.68 4.78 2.75 2.77 — 1.38 0.22 — — 1.76 — — — — —

DL 13.79 — — — — — 1.86 — — — 5.12 3.14 3.34 2.59 2.03 0.57 — — 4.43 8.22 5.00

ANK 2.56 7.29 2.65 2.72 5.37 1.53 1.86 1.06 1.36 0.64 — 1.24 4.92 1.68 2.56 — — — — — —

SD — — — — — — 0.18 — — — — — 0.11 — — — — — — — —

GTPRL 8.09 — — — — — 1.14 — — — 8.10 2.25 0.96 2.44 1.21 — 3.41 3.45 15.04 8.16 4.23

APRTPR 0.81 1.21 1.27 1.74 0.83 2.02 2.13 1.25 1.11 0.60 1.54 1.15 0.98 0.70 0.62 1.36 1.22 1.09 1.50 1.62 1.37

n 1 I 1 3 3 62 S 33 24 1 1 6 3 8 3 4 1 5 1 35 7

1 .2 -  рогопообманкопые плагиогнейсы; 3 -  тонкополосчатые бнотиг-куммннгсонит-роговообманковые плагиогнейсы; 4 -  бнотит-роговообман-ковые плагиогнейсы; 
5 -  биотнт-кумминггонитовые н биотиговые мнкрогнейсы лейкократовые; 6. 7 -  бнотит-роговообманковые и ротовообманково-биотитовые плагиогнейсы 
гранатсодержащие; 8 - 1 5  роговообманково-биотитовые и биотит-куммнпгтонитовые плагиогнейсы; 9 — 16 -  биотиговые. роговообманково-биотнтовые 
плагиогнейсы грана!содержащие лейкократовые; 10 -  биотиговые плагиогнейсы гранатсодержащне лейкократовые; 11 -  биотит-кумминггоннтовые микрог нейсы; 
12 -  биотнт-роговообмапковые плагиогнейсы лейкократовые; 13 -  то же. калишиатнзироваиные; 1 4 -2 1  -  гранат-биотитовые плагиогнейсы лейкократовые: 15 -  
калишпатизированные: 16-18 -  кумминггоннтовые, биотит-куммингтонитовые, жедрнтовые и бнотит-жедритовые микрогнейсы: 19 -  гранат-биотит- 
кумминггонитовые плагиогнейсы меланократовыс; 20 -  роговообманково-куммкиггонитовые плагиогнейсы гранатсодержащие; 21 -  роговообманково-куммин- 
гтонитовые плагиогнейсы биотитсодержащие. Плагиогнейсы гр. 4, 6, 7, 12, 13 из гуменовщинской. остальные -  из шашковской толщи околовской серии. Средние 
значения пород групп 6. S, 9. 14, 15, 20. 21 -  по данным (или с использованием данных) А.А.Архиповой (Геология Беларуси, 2001. табл. 3.15, 3.17)



(исключение представляют калишатизированные разности), существенное пре
обладание N 20  над К20  и закисного железа над окисным, умеренная или повы
шенная железистость (Fo6=0.65-0.80), высокая, за редким исключением, глино- 
земистость (аГ > 1.0) и слабо варьирующее содержание микроэлементов (табл. 
2.3.15), в большинстве случаев соответствующее кларковым значениям для оса
дочных и средних магматических пород по А.П.Виноградову [1962]. По сравне
нию с последними плагиогнейсы обеднены Pb, Sr, Zr, Nb, нередко также Ва. Наб
людается сходство микроэлементного состава плагиогнейсов со средним микро- 
элементным составом граувакк и глинистых сланцев по Л.Н.Овчинникову [1990]. 
В то же время по содержаниям Сг и Ni они существенно отличаются от близких 
по кремнекислотности средних, умереннокислых и кислых эффузивов известко
во-щелочных серий, в которых количество этих элементов на порядок ниже 4-15 
г/т [Фролова, Бурикова, 1997].

Главными отличительными признаками разных типов плагиогнейсов явля
ются соотношения и количественные содержания MgO и СаО, отчасти -  А120 3, и 
коэффициент глиноземистости (аГ). В большинстве случаев СаО преобладает 
над MgO. Среди близких по кремнекислотности пород наиболее высокие содер
жания СаО свойственны роговообмаиковым, биотит- и куммингтонит-роговооб- 
манковым плагиогнейсам (см. табл. 2.3.14, № 1-5). Количество К20  в них колеб
лется в пределах 0.20—1.0%, возрастая до 1.5-2.0% в биотитсодержащих (воз
можно, биотитизированных) разностях. Биотит-роговообмаиковые и роговооб- 
манково-биотитовые плагиогнейсы гуменовщииской толщи (см. табл. 2.3.14, № 
6, 7) и биотит-куммингтоиитовые микрогнейсы шашковской (табл. 2.3.14, № 
8-10) отличаются в целом более высокими содержаниями К20  и меньшим коли
чеством СаО. По низким содержаниям MgO выделяются преимущественно лей- 
кократовые биотитовые, куммингтонит-биотитовые и гранат-биотитовые плаги
огнейсы среднего и кислого составов (см. табл. 2.3.14, № 11-15).

Для них, как и для наиболее кислых разновидностей роговообмаиковых и 
куммингтонитовых плагиогнейсов, характерно существенное преобладание 
А120 3 над суммарным количеством железа и магния (аГ=3.1-3.9). Измененные 
разности плагиогнейсов обогащены К20  (до 4 %) и барием. Среди плагиогнейсов 
с преобладающей ролью магния петрохимически четко обособляются жедрито- 
вые и куммингтонит-жедритовые разности (см. табл. 2.3.14, № 16-18), имеющие 
средний и умереннокислый состав (S i02=55-65%). Помимо высокой магнезиаль
ное™, они выделяются максимальными среди всех типов плагиогнейсов содер
жаниями А120 3 и  N a,0 . Близкими к ним по кремнекислотности и преобладанию 
MgO над СаО являются меланократовые и мезократовые гранатсодержащие би
отит- и роговообманково-куммингтонитовые микрогнейсы (см. табл. 2.3.14, № 
19-21), отличающиеся меньшей гликоземистостыо и более высокими содержа
ниями СаО, Р20 5, а также Со, Sc, Zn.

В целом, исходя из петрохимических особенностей плагиогнейсов околовс- 
кой серии, всё их разнообразие может быть сведено к пяти главным типам. Пер
вые три типа -  это плагиогнейсы, в которых СаО преобладает над MgO: I -  пре
имущественно роговообманковые и куммиигтонит-роговообмаиковые, в основ
ном низкокалиевые, II -  биотит-роговообманковые и биотит-куммингтонитовые



с более высокими содержаниями К20  и меньшими -  СаО и III -  биотитовые, кум- 
мингтоиитовые, иногда гранатсодержащие лейкократовые с низкими (менее 1-2 
%) содержаниями MgO. IV и V типы -  это плагиогнейсы с преобладанием MgO 
над СаО: IV -  жедритовые высокоглииоземистые существенно натровые и V -  
биотит- и роговообманково-куммингтонитовые гранатсодержащие умеренно гли
ноземистые. Внутри каждого типа между различными по кремнекислотности 
плагиогнейсами, средние составы которых приведены в табл. 2.3.14, нет резких 
границ и существуют масса переходных разностей, что выявляется при деталь
ном опробовании разреза и особенно наглядно отображается, как будет показано 
ниже, на диаграммах нормативного минерального состава пород.

Метакарбонатные породы, имеющие весьма ограниченное распростране
ние в Околовском палеобассейне, представлены единичными химическими ана
лизами (табл. 2.3.16, № 22-24). Это существенно кальцитовые разности, в кото
рых СаО преобладает над MgO Отношение MgO/(MgO+CaO) (коэффициент до- 
ломитности “М”) в них колеблется от 5% в мраморах до 15% в кальцифирах. 
Непременной составляющей является кремнезем, количество которого обратно 
пропорционально суммарному содержанию кальция и магния и в клинопирок- 
сен-роговообманковых кальцифирах достигает 33%. В породах, обогащенных 
кремнеземом, возрастает количество А120 3 (до 10%). Содержание щелочей не
постоянно, но, как и в плагиогнейсах, Na20  преобладает над К20 . Микроэлеме- 
нтный состав также близок к плагиогнейсам (см. табл. 2.3.15). Наблюдается не
которое снижение содержаний сидерофильных элементов и Ва, хотя они и пре
вышают кларки в карбонатных породах [Овчинников, 1990], что объясняется, по- 
видимому, значительной примесыо силикатных минералов.

Железистые породы представлены широко варьирующими по кремнекис
лотности образованиями (см. табл. 2.3.16, № 25-34), общим для которых, незави
симо от минерального состава, является высокая железистость (Fo6=0.85-0.97), 
низкая титаиистость, весьма низкая глиноземистость, преобладание окисного 
железа над закисным и кальция над магнием, а также низкие содержания щело
чей (обычно менее 1.0%) при преобладающей роли натрия.

Все породы в той или иной степени обогащены Р20 5, содержание которого в 
наиболее железистых породах достигает 2.0% (среднее значение 1.53%). Разли
чающиеся по минеральному составу железисто-силикатные породы и силикатно- 
магнетитовые кварциты отличаются в основном количеством СаО. В силикатно- 
магнетитовых кварцитах оно ниже, соответственно выше коэффициент доломит- 
ности (М=0.34-0.41); в железисто-силикатных породах -  20-25%. Вес железис
тые породы обеднены сидерофилькыми и халькофильными микроэлементами, 
содержания которых находятся на уровне кларков для средних и кислых магма
тических пород и близки к их содержаниям в плагиогнейсах. В меньших, чем в 
плагиогнейсах, количествах присутствуют Sr, Ва и Zr.

Сходство ряда петрогеохимических характеристик железистых, метакарбо- 
натных и гнейсовых пород позволяет предполагать общность условий их форми
рования, о которых можно судить на основании реконструкции исходного мине
рального состава метаморфических пород и сопоставления их с неметаморфизо- 
ванными образованиями фанерозоя.



Таблица 2.3.15
Содержание микроэлементов (г/т) в метаседимеитогенных породах 

Околовского палеобассейна

Разновидности метаседимеитогенных пород

1-3 4 ,5 6, 8 ,9 12, 14 15 16-18** 20,21 22. 23 25, 27 28 29,31 32, 34

V 150 100 100 50 70 120 150 40 30 80 56 50

Сг 80 32 60 36 34 120 76 30 44 55 54 47

Ni 30 62 26 36 22 68 51 18 18 40 26 23

Со 30 12 18 13 12 13 31 12 25 60 30 20

Sc 23 15 17 7.9 7.1 18 26 4.6 3.2 15 8.0 9.1

Си 30 45 45 20 31 9.0 46 25 100 10 64 62 1

РЬ 7.0 6.5 10 15 16 5.0 7.2 6.0 6.1 5.0 4.3 4.8

Zn 90 42 92 54 55 40 110 65 170 55 89 110

Sr 160 360 270 410 320 160 290 210 35 50 ПО 77

Ва <100 440 500 680 1500 250 220 <100 85 <100 140 180

Zr 120 150 160 150 170 160 140 60 48 120 60 55

Nb 10 12 12 15 17 — 11 6.0 4.5 8.0 6.3 10

Y 20 17 28 21 28 18 30 20 20 35 25 29

V/Cr 1.9 3.1 1.7 3.4 2.0 1.0 2.0 1.3 0.6 1.5 1.0 1.1

Cr/Ni 2.7 0.5 2.3 1.0 1.5 1.8 1.5 1.7 2.4 1.4 2.1 2.1

Ni/Co 1.0 5.2 1.4 2.9 1.8 5.3 1.7 1.5 0.7 0.7 0.9 1.1

Ba/Sr <0.6 1.2 1.9 1.7 4.7 1.6 0.8 <0.5 2.4 <2.0 1.3 2.3

n 7 7 116 11 22 10 52 2

Названия разновидностей пород см. в таблицах 2.3.14 и 2.3.16. Средние значения гр. 6-9,14, 15.20,21 по данным 
или с использованием данных А.А.Архиповой (Геология Беларуси. 2001, табл. 3.16, 3.18); средние значения гр. 
25-34 по материалам Л.Л.Шатрубова (число проб неизвестно). Поданным рентгенофлюоресцентного анализа, 
выполненного в лаборатории оптического спектрального анализа Института геохимии РАН (г. Иркутск), 
остальные -  по результатам приближенно-количественного спектрального анализа, выполненного в прошлые 
годы в Центральной лаборатории ПО «Центрказгеология» (г. Караганда)

П ервичная природа. Метаморфические породы околовской серии больши
нством исследователей рассматривались как первично вулканогенные или вулка
ногенно-осадочные образования. В частности, исходными породами амфиболи
тов и плагиогнейсов считались диабазы или эффузивы основного и среднего сос
тава (Железорудные..., 1974; Шатрубов, 1976; Корнилов, 1981; Найденков, 1991; 
Пап, 1994 и др.], а плагиогнейсов более кислого состава -  умеренно кислые эф
фузивы типа дацитов [Шатрубов, 1976; Корнилов, 1981] или полимиктовые и 
граувакковые песчаники и алевролиты, накопившиеся вдали от источников сно
са в глубоководном Околовском морском бассейне [Пап, 1996]. На возможную 
принадлежность пироксеиовых амфиболитов к парапородам указывал И.В.Най
денков [1991]. Железистые кварциты трактовались либо как терригенно-осадоч- 
ные образования [Железорудные..., 1974], возникшие за счет железистых, крем-



Таблица 2.3.16
Химический и нормативный исходный минеральный состав метакарбонатных и железистых пород Околовского палеобассейна

Мета карбонаты Же лез исто -си л и кати ые по род ы Силнкатио-магнетитовые кварциты
22 23 24 25 26 27 28 29 50 31 32 33 34

S i0 2 16.60 19.13 33.61 39.14 41.54 45.27 57.46 60.04 53.17 50.65 40.83 38.54 27.92
ТЮ2 0.52 0.17 0.58 0.46 0.12 0.07 0.08 0.17 0.22 0.15 0.08 0.03 0,19
А1,63 4.48 4.40 9.35 8.15 1.95 1.26 2.22 4.51 4.04 3.29 2.23 0.80 2.34
Fe20 3 6.36 2.72 0.46 11.26 44.96 27.23 19.22 11.45 32.68 22.02 29.17 52.95 31.14
FeO — — 3.79 ГШ — 16.79 9.07 ГПзЗ — 16.40 17.65 — 26.96
MnO 0.26 0.14 0.19 0.26 0.13 0.04 0.08 0.14 0.07 0.77 0.32 о з 0.35
MgO 6.43 2.00 2.28 4.63 2.33 1.44 2.23 3.45 2.67 2.93 2.26 1.66 3.59
CaO 37.32 40.91 28.38 13.88 7.26 5.91 7.42 5.88 5.06 3.88 3.85 3.11 5.12
N a,0 0.51 1.19 2.86 0.66 0.61 0.28 0.39 0.46 1.35 0.38 0.44 0.52 0.34
k , o 0.S5 0.24 0.59 0.30 0.09 0.09 0.09 0.21 0.09 0.13 0.12 0.07 0.14
P2O5 0.46 0.06 0.16 1.09 0.70 0.76 0.89 0.65 0.44 0.37 1.13 0.76 1.53
n.ii.n. 26.11 " 2 0 5 “ 1 17.83" 1.05 ~ И 0 5 — 0.52 1.00 " " 1.28 0.07 — 0.49 0 3 0 3
Сумма " W 99.73 100.06 98.26 ""W .75 99.61 "100.15"' 99.57 ' 99.86 1о0.94"" 98.56 98.94 11)0.04
Fo6 0.52 (535 (Ш) 0.86 ~ ш — 0.97 0.9а т т — 0.92 0.93 0 3 0.97 0 3
al' 0.35 0.93 1.43 0.24 0.04 0.03 0.07 0.17 0.11 0.08 0.05 0.01 0.04
Na20/K 20 0.62 4.94 4.80 2.20 6.76 3.27 4.33 2.21 15.00 3.00 3.61 7.43 2.43
MgO/(MgO+CaO) 14.85 4.65 7.44 25.0 24.3 19.6 23.1 37.0 34.5 43.0 37.0 34.8 41.2

Исходный нормативный минеральны 1 состав
Q 7.50 837 9.18 24.97 28.83 33.23 44.6 49.97 39.45 40.2 32.41 32.09 19.58
OR — — 2.33 — — — — — — — — 0.38 —
PL 4 l5 ПШ 25.34 4.87 4.48 2.10 3.04 3.91 11.48 3.11 3.76 4.49 2.79
ILL 2.45 1.77 2.53 0.77 0.73 (LS0 2.02 0.87 1.19 1.19 — 1.31
MM — — — — — — — — — — — — —
CHLSRP 1.75 5.33 13.32 — — — — — — — — — —
CCRCH 39.81 65.66 47.04 0.33 0.17 Ш 0.11 — — — — — —
DL 23.64 4.06 — 13.81 8.12 4.98 7.88 12.63 10.45 9.70 6.SS 6.01 8.76
ANK 13.58 3.02 — 21.25 9.26 8.96 10.60 2.44 2.41 — — — —
SD — — — 20.28 44.93 45.45 27.35 — — — — — —
SUM — — — 9.56 1.95 Ш 3.79 5.71 3.61 8.24 6.38 0.41 7.31
GTPRL — — — — — — — 21.75 30.44 36.66 46.86 54.84 56.96
AP 0.97 0.72 036 230 1.40 1.42 1.76 1.41 0.38 0.78 2.45 1.75 3.17
RT 0.47 0.16 0.55 0.40 0.09 0.07 0.07 ГПб 0.91 0.12 0.07 0.03 0.12
n 2 1 1 '2 15 5 2 1 7

22-24 -  метакарбонатные породы: 22 -  мраморы амфибол-, пироксен- и скаполитсодержащно; 23, 24 -  кальцифнры (23-плагиоклаз-клипопироксен-карбшшные, 
24-плагноклаз-клинопироксеновые): 25-2S -  железисто-силикатные породы: 25 -  пнроксеполшм и пироксеновые амфиболиты гранагсодержащне; 26 -  магнетитовые 
иироксеиолнты и мономннеральные амфиболиты; 27 -  клипопнроксен-магнетитовые кварциты; 28 -  амфиболовые кварциты машеттсодержащие; 29-34 -  силикагно- 
магиетитовые кварциты: 29 -  пироксен-амфиболовые; 30 -  гранат-роговообманковые: 3i -  рогавообманково-куммниггошгговые; 32 -  клниопирокеен-роговообмапково- 
куммиштонитовые; 33.34 -  кумминггапшовые. Средние значения пород ip. 25,27-29,3i, 32.34 по материалам Л.Л.Шагрубова, ip. 26,30,33 -  по материалам И.В.Иайдеикова



нистых, карбонатных и глинистых осадков [Корнилов, 1981], либо как вулкано
генно-осадочные образования, сформировавшиеся в областях подводного вулка
низма в этапы усиления фумарольно-гидротермальной деятельности [Шатрубов,
1976]. Смешанная вулканогенно-осадочная первичная природа предполагалась 
для гранатсодержащих и куммингтонитовых амфиболитов [Найденков, 1991]. 
Присутствующие же в разрезе кальцифиры и железисто-силикатные породы (пи
роксенолиты, магнетитовые анхимономинсральные амфиболиты) обычно счита
лись железо-магнезиально-кальциевыми метасоматитами, возникшими при из
менении амфиболитов и других пород околовской серии [Шатрубов, 1975; Пап, 
1984, 1996; Химический..., 1997], хотя Н.А.Корнилов [1981] в свое время указы
вал на возможность их образования за счет осадков, обогащенных карбонатным 
веществом. В последнее время наметилась тенденция относить к метасоматичес- 
ким образованиям (продуктам железистого метасоматоза) не только кальцифиры, 
но и железистые кварциты [В.В.Солодилова, устное сообщение].

Однако довольно четкая стратификация разреза околовской серии, отсут
ствие метаморфической (метасоматической) зональности, частое переслаивание 
пород, отличающихся как минеральным, так и химическим составом, четкая, не
редко тонкая параллельная полосчатость (по-видимому, реликтовая слоистость) с 
элементами ритмичности, особенности химического состава пород, сходство по
родных ассоциаций и строения разреза с железорудными формациями докемб
рия, седиментогенное происхождение которых не вызывает сомнений [Железис
то-кремнистые..., 1988, 1991], свидетельствуют в пользу представлений больши
нства исследователей о первично-осадочном (вулканогенно-осадочном) генезисе 
как серии в целом, так и входящих в ее состав железистых пород. При определе
нии палеотектонических условий накопления таких формаций обычно акценти
руется внимание на петрогенстических особенностях вулканогенных образова
ний как индикаторах геодинамических режимов, а также на условиях седимента
ции железистых (железисто-кремнистых) пород, тогда как литогенетические ас
пекты этой проблемы разработаны значительно слабее, на что справедливо ука
зывали Я.Н.Белевцев и Д.А.Кулик [Железисто-кремнистые..., 1991], и ассоцииру
ющие с вулканитами и железистыми кварцитами разнообразные по составу гней
сы и сланцы трактуются в общем как породы вулканогенно-осадочного и осадоч
ного происхождения. Этот пробел может быть в какой-то степени восполнен пос
редством реконструкции исходного минерального состава гнейсов на основании 
метода литохимических пересчетов с использованием программы MINLITH [Ро
зен и др„ 2000а]. Вулканогенные породы при этом сохраняют свое значение как 
показатели геодинамической обстановки формирования рудоносного бассейна в 
целом.

Метаморфизоваиные вулканиты в Околовском палеобассейне представлены 
метабазитами, сосредоточенными преимущественно в нижней, гуменовщинс- 
кой, толще. Пространственно с ними ассоциируют близкие по химизму метагаб- 
броиды и метадиабазы русииовского комплекса. Как те, так и другие по повы
шенной магнезиальное™, сравнительно низкой глиноземистости, обедиенности 
крупноионными литофильными элементами (Ва, Sr, Zr, Nb) и довольно высокой 
концентрации хрома и никеля сходны с базальтами толеитовых серий, формиру



ющихся в участках земной коры с океаническим типом строения и в условиях ге- 
одинамического режима растяжения [Магматические..., 1985]. Примечательно 
петрогеохимическое сходство метабазитов с магнезиальными толеитами поздне
архейских зеленокаменных поясов и, в частности, такого детально изученного 
пояса, как Абитиби (Канада), что позволяет предполагать близкие условия прояв
ления базальтоидного магматизма в их пределах, а, возможно, и сходство текто
нических обстановок формирования. Главное отличие Околовского палеобассей
на от большинства зеленокаменных поясов заключается в ограниченном распро
странении в нем вулканитов, представленных, по-видимому, только породами ба- 
зитового состава. Причем незначительная мощность (от 1-2 см до 1,5 м) некото
рых прослоев метабазитов, наличие в них тонкой полосчатости указывают на бо
лее вероятную принадлежность их к туфовым или туфогенным, а не лавовым об
разованиям. Метаморфические породы, которые могли бы быть надежно диаг
ностированы как эффузивы среднего и кислого состава, не встречены.

Плагиогиейсы по кремнекислотиости соответствуют магматическим поро
дам среднего, умереннокислого и кислого составов, но, судя по полосчатым, не
редко тонкополосчатым текстурам, небольшой мощности слоев (обычно первые 
метры), содержащих многочисленные прослои, в разной степени обогащенные 
темноцветными минералами, повышенным содержаниям Сг и Ni, представляют 
собой, вероятнее всего, метаморфизованиые седиментогенные породы. Это пре
допределяет правомерность использования метода литохимических пересчетов 
химических анализов плагиогнейсов на нормативный количественно-минераль
ный состав осадочных пород по программе MINLITH [Розен и др., 2000а].

Как показали расчеты, для всех разновидностей плагиогнейсов, независимо 
от их химического и минерального составов, характерны высокие содержания 
нормативных кварца и полевого шпата, часто с преобладанием последнего. По 
аналогии с расчетными составами неметаморфизованных осадочных пород эти 
минералы трактуются как обломочные (терригенные) компоненты [Розен, Дим- 
рот, 1982; Розен и др., 2000а]. В нормативном составе большей части плагиогней
сов суммарное количество кварца и полевого шпата превышает 50%, что свиде
тельствует, вероятно, о малой распространенности среди них первично глинистых 
(пелитовых) осадков, в которых доля этих компонентов обычно составляет не бо
лее 15-30% и 10-35%, соответственно [Гаррелс, Маккензи, 1974]. По-видимому, 
преобладающими типом отложений были осадки песчаной и алевритовой размер
ности, что отличает Околовский палеобассейн от более древних, существовавших 
в этом регионе палеобассейнов -  Брагинского, Руцьмяпского и др., в которых до
минировали глинистые и алевритоглинистые осадки. Другой отличительной осо
бенностью является значительное преобладание во всех типах плагиогнейсов 
Na20  над К20 . Это выражается не только в дефиците нормативного калиевого по
левого шпата (что характерно и для исходных пород более древних палеобассей
нов), но и в пожженной роли иллитовой (гидрослюдистой) составляющей.

Выделенные петрохимические типы плагиогнейсов различаются сочетания
ми нормативных глинистых минералов -  хлорита, иллита и монтмориллонита, 
количественными соотношениями кварц-полевошпатовой и глинистой составля
ющих и присутствием или отсутствием нормативных карбонатных и окисных



минералов (см. табл. 2.3.14, рис. 2.3.20). В соответствии с этим, а также на осно
вании сопоставления с количественно-нормативным составом неметаморфизо- 
ванных седиментогеикых пород (табл. 2.3.17, рис. 2.3.21), могут быть намечены 
пять типов вероятных исходных пород околовских плагиогнейсов: I -  песчано- 
карбонатно-глинистые (туфы, туффиты или туфоалевролиты), II -  карбонатно- 
глинисто-песчаные (известковистые петрокластические и полимиктовые грау- 
вакки), III -  глинисто-песчаные кварц-полсвошпатовые (полевошпатовые грау
вакки), IV -  глинисто-песчаные полевошпатовые (полевошпатовые песчаники 
или туффиты), V -  железистые карбонатио-песчано-глинистые породы (известко- 
висто-железистые глинистые сланцы и алевропесчаники). В зависимости от ко
личества нормативного кварца в каждом типе пород выделяются несколько раз
новидностей, имеющих между собой постепенные переходы.

I. Первичные песчано-карбонатно-глинистые породы (туфы, туффиты или 
туфоалевролиты) -  так может быть интерпретирован нормативный минеральный 
состав роговообманковых и куммингтонит-роговообманковых плагиогнейсов 
(табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, №  1-5), если считать их метаморфизованными терри- 
генными осадками. Однако подобным же образом расчитывается химический 
состав андезитов (табл. 2.3.17, рис. 2.3.21, №  2). Среди плагиогнейсов это един
ственная группа пород, в нормативном составе которых установлено значитель
ное количество монтмориллонита (до 20-28 %). Помимо него, в породах средне
основного и умереннокислого состава (см. табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, № 2-5) при
сутствует хлорит, в меньшем количестве иллит, а также карбонатные минералы -  
кальцит и анкерит. Хлорит представлен, по-видимому, умеренно железистой раз
новидностью (среднее значение железистости примерно 0.65-0.75), что вытека
ет из установленной прямой корреляционной зависимости коэффициента желе
зистости хлорита и вмещающих его пород [Розен, 1975]. Следует заметить, что 
монтмориллонит-хлоритовая ассоциация является непременной составляющей 
нормативного состава основных и средних магматических пород. Присутствие ее 
в седиментогенных породах может указывать на наличие в них вулканогенного 
материала или продуктов его разложения. Примечательно, что близкий норма
тивный минеральный состав имеют литокластические граувакки Центрального 
Казахстана и хорошо сохранившиеся граувакки группы Кадиллак верхнеархейско
го зеленокаменного пояса Абитиби в Канаде (см. табл. 2.3.17, рис. 2.3.21, № 3-5). 
В отличие от них, в нормативном составе пород рассматриваемого типа содер
жится меньше кварца и иллита и больше полевого шпата. Повышенные содержа
ния последнего, как считают Ф.Петтиджоп с соавторами [Петтиджон и др„ 1976], 
свойственно песчаным породам с примесыо туфового (туффиты, туфопесчаиики, 
туфоалевролиты) или переотложенного вулканокластического материала (вулка- 
номиктовые песчаники или алевролиты).

Еще одним диагностическим признаком является соотношение нормативных 
кварца, полевых шпатов и глинистых минералов, которое, судя по эмпирически 
установленной корреляционной связи химического и гранулометрического сос
тава граувакк [Петтиджон и др., 1976; Розен, Димрот, 1982], отражает степень их 
дисперсности: содержание глинистого материала возрастает с уменьшением их 
зернистости. В данных породах соотношение указанных компонентов варьирует
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Рис. 2.3.20. Диаграмма нормативного минерального состава метаседиментогенных пород Околовского палеобассейна
Пояснения см. в примечаниях к табл. 2.3.14 и 2.3.16
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Рис. 2.3.21. Диаграмма нормативного минерального состава метаседнмснтогснных пород Околовского палеобассейна и некоторых типов терри- 
геииых пород разного возраста и происхождения.

Пояснения см. в примечании к табл. 2.3.17



Средний химический и нормативный минеральный сосл ав метаседиментогенных пород Околовского палеобассейна 
и некоторых типов терригениых пород фанерозоя и современных осадков

Таблица 2.3.11

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

m — 52.23 57.64 5S.92 59.70 53.69 64.67 60.95 65.00 57.18 56.12 58.42 58.78 64.51 66.94 65.84 65.80 64.82 65.67

тю2 0.55 0.80 0.74 0.54 0.54 0.63 0.78 0.66 1.16 0.79 0.77 0.68 0.65 0.57 0.72 0.64 0.46 0.34

Al^}} 19.62 21.24 15.25 17.42 11.67 16.25 14.87 14.40 15.16 16.30 13.66 14.94 15.46 13.05 13.51 14.75 12.84 8.59

Fe-jOj 9.53 2.33 2.33 2.09 1.91 2.88 2.63 4.55 2.71 4.04 2.45 4.58 1.93 0.74 2.59 5.92 3.39 3.33

FeO __ 4.17 6.64 4.33 2.94 2.18 3.90 — 6.57 3.97 3.54 2.00 4.06 3.97 3.11 — 1.94 1.36

MnO 0.08 __ 0.17 0.13 0.22 0.06 0.14 — 0.12 0.15 0.15 0.16 0.09 0.40 0.12 — 0.06 0.07

MgO 4.77 2.10 3.78 3.44 2.64 2.05 2.85 2.93 3.35 3.67 2.34 3.00 2.31 1.91 2.43 3.18 2.38 2.86

CaO 6.31 0.88 7.22 6.55 9.20 4.69 3.58 3.60 6.66 5.17 5.84 2.15 3.62 2.3.3 2.61 2.25 o.so 6.01

N a,0 4.91 3.88 3.28 3.74 1.88 4.32 2.64 2.50 3.64 4.11 2.33 2.76 4.09 3.15 2.92 2.93 2.26 0.65

K ,0 1.23 1.00 0.32 1.50 0.91 0.95 1.45 1.10 1.09 1.31 1.83 2.32 1.53 1.88 2.02 1.97 2.21 1.96

P .0 5 0.15 __ 0.25 0.19 0.13 0.24 0.19 — 0.41 0.24 0.20 0.41 0.26 0.15 0.17 — 0.24 0.13

n.n.n. 0.89 5.97 0.65 0.31 17.48 0.96 6.98 — 1.59 4.27 12.75 — 1.32 2.SI 4.37 — — 6.60

Сумма 100.27 100.01 99.55 99.94 103.21 99.87 100.96 94.74 99.62 100.14 104.28 91.78 99.83 97.90 100.41 97.44 91.40 97.57

Foo 0.67 0.76 0.71 0.66 0.66 0.71 0.70 0.61 0.74 0.69 0.72 0.69 0.72 0.73 0.71 0.65 0.69 0.62

а Г 1.37 2.47 1.20 1.77 1.56 2.29 1.59 1.93 1.20 1.40 1.64 1.56 1.86 1.97 1.66 1.62 1.67 1.14

N a,0 /K ,0 4.0 3.9 10.3 2.5 2.1 4.5 l.S 2.3 3.4 3.1 1.3 1.2 2.7 1.7 1.4 1.5 1.0 0.3
Нормативный минеральный состав

0 0.20 2.24 20.88 17.67 28.84 22.96 29.44 32.11 21.91 17.95 31.62 27.62 27.16 36.3 34.77 33.46 39.57 50.03

OR __ __ — — — — — — 3.18 2.53 1.23 5.67 3.16 5.91 6.20 3.11 5.82 5.38

PL 33.95 24.47 24.07 29.23 14.62 .35.33 22.81 18.68 32.36 37,87 22.27 27.25 37.27 29.93 27.49 27.25 22.69 6.17

ILL 11.92 10.61 3.13 12.48 10.21 9.74 15.63 11.78 5.27 9.22 17.75 15.91 10.22 9.71 10.50 15.31 14.83 11.53

KN — — — _ — — — — — — — — — — — — — —

MM 28.68 52.15 16.50 13.08 14.57 12.83 7.96 18.05 — — — — — — — — — —

CHLSP — — 20.75 15.6 12.7 9.54 16.07 11.77 24.99 23.39 15.52 19.23 15.83 13.01 16.01 16.99 15.51 13.10

SUM — — — — — — — — — — — — — — — — — —
CCRCH — — 8.55 8.6 15.55 4.56 4.2 4.80 8.74 7.26 9.04 2.17 4.04 3.43 3.23 2.84 — 8.59

DL 13.79 0.80 — — — — — — — — — — — 0.10 — 0.39 — 2.12

ANK 2.56 0.93 4.88 2.42 2.62 3.89 2.65 2.15 1.54 0.44 1.30 0.41 1.08 — 0.67 — 0.33 —

SD — — — — — — — — — — — — — — — — — —

G’l'PRL 8.09 8.01 — — — — — — — — — — — — — — 0.15 —
APRTPR 0.81 0.79 1.24 0.92 0.89 1.15 1.24 0.66 2.01 1.34 1.27 1.74 1.24 1.61 1.13 0.64 1.10 3.08

11 1 1 3 16 146 6 420 62 2204 971 1 65 1 963 1



Продолжение табл 2.3.17
Ш-3 14 HI-4 15 16 17 18 III-5 19 20 I V-2 IV-4 21 V-2 22

Si02 61.34 59.84 66.76 68.84 69.11 " Г О Г 'tf8.54 ~ ш г ~ 70.!30 '  7 Й Г 56.75 63.04 68.85 5534 5995
ТЮ2 0.93 0.52 0.57 0.50 0.60 0.56 0.71 0.38 0.50 0.59 0.88 0.66 0.74 0.88 0.59
А1203 16.00 10.36 15.86 14.54 11.38 14.14 8.92 13.28 13.11 10.85 19.50 18.38 12.05 15.69 14.15
Fe203 2.60 3.50 1.21 0.62 1.41 3.03 3.64 1.01 2.12 2.03 7.49 4.86 2.72 3.03 6.25
FeO 5.03 2.65 2.11 2.47 4.64 1.84 1.66 2.27 1.92 136 — — 2.03 8.74 —
МиО 0.01 008 0.04 — 0.17 0 07 008 0 05 0.08 0.05 0.06 0.04 0.05 0.12 —
MgO 1.86 1.30 1.75 1.94 2.06 1.84 1.30 0.94 1.13 1.96 4.20 2.17 2.96 4.66 5.20
CaO 2.86 1.90 3.36 2.23 1.15 1.74 2.85 2.08 2.10 1.48 2.32 1.71 0.50 3.88 3.65
Na20 5.05 2.83 5.23 3.88 3.20 1.58 0.88 3.57 4.26 0.77 7.03 8.43 4.87 4.28 4.25
K20 1.71 1.96 1.59 2.68 1.76 4.87 2.52 1.96 1.76 4.06 0.59 0.24 1.81 1.28 1.10
P205 0.27 — 0.23 0.15 0.03 0.13 0.11 0.14 0.12 0.10 0.20 0.18 0.06 0.35 —
П.п.п. 1.44 — 1.25 2.09 4.18 4.02 4.07 0.79 3.06 — 0.99 031 3.23 1.73 —
Сумма 99.10 84.94 99.93 99.94 99.69 100.55 95.28 99.72 100.46 96.57 100.07 100.02 99.87 99.97 95.14
Роб 0.80 0.83 0.66 0.61 0.75 0.73 0.81 ол5 0.78 0.64 0.65 0.69 0.62 0.72 0.55
al* 1.69 1.39 3.12 2.89 1.40 2.11 1.35 3.15 2.54 2.03 1.67 2.61 1.56 0.96 1.24
Na20/K20 3.0 1.4 3.3 1.4 1.8 03 03 1.8 2.4 0.2 11.9 34.8 2.7 3.4 3.9

Нормативный минерапьныи состав
Q 20.46 37.61 24.58 31.43 40.29 34.78 52.6.3 40.60 35.48 49.9 4.67 6.90 30.35 17.11 24.10
OR —- 5.81 1.15 6.11 2.80 14.80 4.20 1.58 3.60 12.05 — — 11.41 — —
I*L 46.20 29.91 47.46 35.90 30.57 14.76 8.48 32.73 39.72 7.22 (>4.60 7837 48.65 37.98 3936
ILL
KN
MM

17.88 13.15 14.43 17.27 14.15 25.19 20.15 17.68 12.22 21.71 6.21 2.58 — 12.95 11.64

_ __ 0.91 __ _ _ __ __ __ — _ — — — —
CHLSP
SUM
CCRCH

0.70 0.14 2.32 1.18 2.69 0.77 — — 0.08 1.23 18.63 7.61 6.59 13.96 10.8

z _ 1.38 _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _
DL 5.12 5.16 3.14 4.33 1.78 4.21 4.27 2.59 3.84 4.00 2.51 — 1.62 8.22 9.37
ANK
SD
GTPRL

— — 1.24 — — — 4.70 1.68 — — — — — — —

8.10 7.63 225 194 7.04 4.62 2.46 2.44 4.28 3.06 2.04 3.45 3.45 8.16 4.15
APRTPR 1.54 0.59 1.15 0.84 0.68 0.87 3.11 0.70 0.78 0.83 134 1.09 1.10 1.62 0.58
11 1 1 6 1 i 160 82 ' 8 2495 5 5 1 35

I -  V - главные типы первичных мстаседнменшгснных пород Околовското палеобассейна (I -  пссчано-карбонашо-гашшстые, II -  карбонатно-ишннсто-песчаные, Ш -  глинисто-песчаные кварц- 
полевошпаховые, IV -  тинисто-песчаные полевошпатовые, V -  железистые карбонатно-песчано-шнннстые!. с подразделением на подтипы по содержанию Si02: 1-основные, 2-средне-осковные, 
3-средние. 4- умереннокислые, 5-кислыс (соответствуют средним составам пород в табл. 2.3.10:1-1 -- Nr 1,1-2- Nr 2 и 3,1-3 -  Nr 4 и 5.11-2 -  № б, П-4 - № 7-9, Ш-3 -  Ns И, Ш-4 -  Nr 12. IU-S -  
Ns 14, Г\'-2 -  Ns 16 и 17. IV-4 -  Nr 18, V-2 -  Nr 20; 1 -  песчано-глинистые породы с примесью измененного вулканического стекла граувакко-сланцсвой формации нижней юры Со.чхето-Кафанской 
зоны Кавказа (Петросов, 1983, табл. 17); 3-22 - террнгенные породы фанерозоя и современные осадки: 3 .4.6,7, 10, 17,19 -  песчаные породы верхнего протерозоя -  юры Центрального Казахстана 
(Глухан, Серых, 1999. табл. 2): 3-среднеосновные и 4-среднне литокласгическне траувакки, 6 -  среднеосновные петрокластнческпе натровые граувакки. 7-среднпе, 10-умереннокнслые 
полнмиктовые граувакки, 17-умереннокнслые калиевые и 19-кпсяые нагровые пегрокласточеские граувакки: 5, 11,22 -  хорошо сохранившиеся граувакки группы Кадиллак зе.ленскаменного пояса 
Абптпби, Канада (Розен, Дпмрот, 1982, табл. 3); 9 -  мелкозернистые 1раунаккн палеозоя генотипической мест ности, Верхний Гарц (Розен, Ди.чрот, 1982.табл. 3); 13, 18,20- алевропесчаные породы 
одатформепного чехла Русской плиты: 13-срсднс-всрхнспалеозойскнс (Ронов и др.. 1995. табл. I), 18-пелашческие палеозойские гумндного климата (Роиов и др., 1995. табл. 3). 20-рнфейскне 
(Розен и др.. 2000, табл. 2); 15, 16, 21 -  граувакки (Петгиджон и др.. 1976, табл. 6-6): 15-граувакка франшшсканскоп формации юры, Калифорния. 16-ордовикская граувакка Ренселер, штаг Нью- 
Йорк, 21-граувакка Таннер верхнего девона-ннжнега карбона, Шарш||ельд: 8, 12, 14 - гемипелагичеекпе осадки Тихого океана (Курносов, 1982. табл. 79): 8. 12-плейстоценовые Командорской 
впадины. 14-позднемноцсноиые на внутреннем склоне Японского глубоководного желоба: 2 -  андезиты вулкана Безымянного, п-ов Камчатка (Фролова. Бурнкова. 1997. табл. 3.5)



в среднем от 1:1:2 до 1:1:1, что характерно для мелко- и тонкозернистых обло
мочных пород. Это находит отражение и в расположении фигуративных точек 
нормативных монтмориллонитсодержащих составов плагиогпейсов вблизи поля 
пелитовых граувакк на классификационной диаграмме полевые шпаты-глина- 
кварц (рис. 2.3.22). Аналогичное положение вблизи границы аргиллит-песчаник 
они занимают и на диаграмме карбонаты-глина-кварц+полевой шпат (рис. 
2.3.23).

Исходя из сказанного, можно предположить, что первичными породами для 
них были либо вулканогенные образования типа мелко- или тонкозернистых туф- 
фито в (судя также по их тонкополосчато стой, по-видимому, первичной тонкосло
истой, текстуре), либо вулканокластические песчаники (литокластические грау- 
вакки). Более вероятным представляется первое предположение, учитывая наб
людаемую иногда в разрезах ассоциацию их с мегабазитами.

В нормативном составе основных роговообманковых плагиогпейсов рассма- 
тиваемой группы пород (см. табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, № 1), также содержащих 
нормативный монтморилоиит, отсутствует хлорит, что не характерно для магма
тических пород. Нет в них и кварца, но повышено содержание карбонатных (же
лезистый доломит; доля железистого компонента -  анкерита составляет 15%) и 
железистых (гетит, пироллюзит) минералов. По-видимому, первоначально это 
были карбонатно-глинистые осадки, содержащие продукты разложения вулка- 
иокластического, возможно, пеплового материала и гидроксиды железа. Среди 
осадочных пород разности с таким набором нормативных минералов встречают
ся редко. Наиболее близкими пеметаморфизованными аналогами могут быть 
обогащенные разложенным пепловым материалом глинистые породы юрской 
слаицево-граувакковой формации С-омхето-Кафанской зоны Армении (см. табл. 
2.3.17, рис. 2.3.21, №  1).

II. Первичные карбонатио-глинисто-песчаные породы (известковистые пет- 
роклас-тические и полимиктовые граувакки) являются преобладающим в объем
ном отношении типом седимсптогннных пород Околовского палеобассейна. Та
кой исходный нормативный минеральный состав предполагается для биотит-ро- 
говообманковых, роговообманково-куммингтонитовых гранатсодержащих, гра- 
нат-биотитовых и биотитовых плагиогпейсов. Химический состав их варьирует 
от основного до кислого (см. табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, № 6-10). В отличие от по
род предыдущего типа, в их нормативном составе существенно выше содержа
ние кварц-полевошпатового компонента (от 55 до 75%), значительную долю в ко
тором составляет плагиоклаз; в небольшом количестве появляется калиевый по
левой шпат. Как и в предыдущем типе, присутствуют нормативные карбонатные 
минералы (кальцит, анкерит), доля которых в средних и основных породах дос
тигает 10%. Соотношение кварц/полевые шпаты/глины колеблется от 1:1:1 в 
средне-основных породах до 2:2:1 в кислых, что указывает на преобладание ис
ходных пород алевропесчаиой и песчаной размерности. Причем может быть на
мечен практически непрерывный ряд постепенного изменения количественного 
содержания глинистого компонента независимо от кремнекислотности, как это 
выявляется для умеренно кислых пород группы № 8 (см. табл. 2.3.14) детально 
опробованного разреза скв. 32р (рис. 2.3.24). Такие соотношения более свой-
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Рис. 2.3.22. Положение средних составов первичных седнменгогеншлх пород Околовского и некоторых 
докембрийских железорудных палсобпссейнов на диаграмме нолевые шпаты-нелитовыс минералы-кварц 

1-5 -  метатерригенные (соответствуют главным типам пород в табл. 2.3.16) и 6 — метакарбонатные поро
ды Околовского палеобассейна; 7—10 -  первичный состав вмещающих пород железорудных палеобассейнов 
Кольского полуострова (7). Верховцевскоги (8) и Кременчугского (9) районов Украинского щита и Курской маг
нитной аномалии (10), по данным (Железисто-кремнистые....( (1991). В вершинах треугольника обозначены 
нормативные минералы, вычисленные по программе MINLITH

ственны осадочным породам, чем магматическим. В глинистой составляющей 
присутствуют хлорит умеренной железистости и количественно уступающий 
ему иллит; лишь в наиболее кислых разновидностях пород наблюдаются обрат
ные соотношения этих минералов.

Иллит-хлоритовая ассоциация является типичной для многих глинистых 
сланцев, туфогенных песчаников и граувакк, особенно тех, которые связаны с 
вулканическими областями питания. Появление ее возможно в результате диаге- 
нетического изменения тонкообломочной фракции пород -  матрикса [Петтиджои 
и др., 1976], либо продолжительного преобразования в морских условиях каоли
нита, монтмориллонита и других набухающих минералов в процессе «созрева
ния» захороненного осадка. Возможно, что и в исходных осадках рассматривае
мых пород первоначально присутствовал монтмориллонит, появление которого в 
морских условиях обычно связывается с разложением вулканического материала.

Наблюдается значительное сходство нормативного минерального состава 
данного типа плагиогнейсов с расчетным составом граувакк различного возраста
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Рис. 2.3.23. Положение средних составов метассдиментогениых пород Околовского палеобассейна 
на диаграмме карбонат-аргнллит-песчаник

железисто-силикатные породы; 8 -  силикатно-магнетитовые кварциты. Пунктирной линией показан (граувак- 
ковый( тренд, сплошной линией-тренд силпкатно-магнетитовых кварцитов. В вершинах треугольника обозна
чены нормативные минералы, вычисленные по программе M1NLITH

и разных регионов, в том числе генотипической местности в Верхнем Гарце и 
граувакками зеленокаменного пояса Абитиби, а также плиоцен-плейстоценовы- 
ми гемипелагически ми осадками Командорской впадины -  передового прогиба 
Западно-Тихоокеанской островодужной области (см. табл. 2.3.17, рис. 2.3.21, № 
6-12). Это довольно убедительно свидетельствует в пользу первичной терриген- 
ной природы обширной группы метаморфизованных пород Околовского палео
бассейна. На классификационных диаграммах (см. рис. 2.3.22 и 2.3.23) их фигу
ративные точки располагаются соответственно в поле граувакк и песчаников. 
Причем на последней диаграмме они образуют тренд, являющийся продолжени
ем тренда пород предыдущего типа, что свидетельствует, очевидно, о генетичес
ком родстве этих типов пород и постепенном снижении в них доли глинистого, а, 
возможно, и вулканокластического материала.

III. Первичные глиписто-песманые породы (полевошпатовые граувакки) так
же объединяют широкий диапазон составов преимущественно биотитовых, кум- 
мингтонит-биотитовых, нередко гранатсодержащих плагиогнейсов, развитых
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Рис. 2.3.24. Спектры нормативных минеральных составов куммингтопитовых, жедритовых и биотнт-жедритовых микрогнейсов ит ратрсза скв. 32р 
Левая часть диаграммы -  гнейсы, входящие в состав групп 16 и 18, правая часть диаграммы -  гнейсы группы 8 (см. табл. 2.3.14 и рис. 2.3.20). Цифры вни

зу диаграммы -  глубины (в метрах) отбора образцов из керна скв. 32р.



преимущественно в нижней, гуменовщинской, толще. В их нормативном составе 
велика доля полевошпатового компонента (до 50%), представленного, как и в 
предыдущих типах пород, плагиоклазом (см. табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, № 11-15). 
Появление нормативного калиевого полевого шпата, как и следовало ожидать, 
характерно только для измененных (калишпатизированных) разностей. Отличи
тельной особенностью этого типа пород является отсутствие в них нормативно
го хлорита. Глинистая часть представлена практически одним иллитом, количе
ство которого довольно стабильно в различных по кремнекислотности породах. 
Другое отличие -  преобладание в составе карбонатов доломита и повышенное 
содержание в средних породах гетита. По нормативно-минеральному составу 
умерениокислые и кислые разновидности пород сопоставимы с натровыми пет- 
рокластическими граувакками Центрального Казахстана, некоторыми граувакка- 
ми палеозойского и мезозойского возраста Запада США и др. Более основные 
разновидности по количественному содержанию нормативных иллита, доломита 
и гетита близки к гемипелагичсским осадкам внутреннего склона Японского глу
боководного желоба (см. табл. 2.3.17, рис. 2.3.21, № 14), от которых отличаются 
б?льшей долей полевошпатовой составляющей. На классификационной диаграм
ме полевые шпаты-глина-кварц (см. рис. 2.3.22) фигуративные точки норматив
ного минерального состава плагиогнейсов этого типа располагаются на границе, 
отделяющей поле граувакк от аркозов, а на диаграмме карбонаты-глина-полевой 
шпат+кварц (см. рис. 2.3.23) образуют компактный ореол вблизи полевошпат- 
кварцевого ее края. По-видимому, исходными для них были песчанистые осадки, 
содержащие продукты размыва сиалических пород в области сноса.

IV  Первичные глинисто-песчаные полевошпатовые породы (полевошпато
вые песчаники или туффиты) -  так может быть интерпретирован исходный сос
тав довольно редко встречающихся жедритовых и куммингтонит-жедритовых 
плагиогнейсов (см. табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, № 16-18). В их нормативном соста
ве присутствуют в основном плагиоклаз (от 57 до 83 %) и сравнительно низкоже
лезистый хлорит (f=0.60-0.70), доля которого постепенно снижается по мере рос
та кремнекислотно сти пород от 34 до 3.0% (см. рис. 2.3.24). Содержание норма
тивного кварца не превышает 10%. В незначительном количестве присутствует 
гетит, иногда карбонат. Большое количество полевых шпатов (свыше 60-70%) и 
аномально низкое содержание кварца (менее 10%) в седиментогенных породах 
обычно рассматриваются как показатель присутствия в них туфового или переот- 
ложенного вулканокластического материала [Петтиджон и др., 1976]. Возможно, 
эти породы возникли за счет хорошо отсортированных вулканомиктовых песча
ников, отлагавшихся в неспокойной гидродинамической обстановке, о чем сви
детельствуют их слабо выраженные линзовидно-полосчатые текстуры. На диаг
рамме карбонаты-глина-полевой шпат+кварц (см. рис. 2.3.23] они смещены в 
сторону от грауваккового тренда, что, вероятно, указывает на отсутствие генети
ческой связи между этими породами.

V. Первичные железистые карбонатно-песчано-глинистые породы (извест- 
ковисто-железистые глинистые сланцы и алевропесчаники) присутствуют лишь 
в шашковской толще, где тесно ассоциируют с железистыми породами. Такой 
нормативно-минеральный состав имеют роговообманково-куммингтонитовые и



куммингтонит-роговообманковые биотит- и гранатсодержашие плагиогнейсы. 
Среди них выделяются разности основного и умереинокислого состава, общими 
для которых являются многокомпонентный нормативный минеральный состав, 
повышенное содержание гетита и апатита и сравнительно низкое -  кварца (см. 
табл. 2.3.14, рис. 2.3.20, № 19-21). Нормативные глинистые минералы представ
лены примерно равным количеством иллита и хлорита, карбонатные -  доломи
том. На диаграмме карбонаты-глина-полевой шпат+кварц (см. рис. 2.3.23) фигу
ративные точки нормативного минерального состава этих пород локализуются 
вблизи грауваккового тренда. По-видимому, это также были граувакки, но обога
щенные гидроксидами железа. Судя по сравнительно невысокой доле кварц-по- 
левошпатовой составляющей, они принадлежали к породам алевропесчаной раз
мерности. Наиболее близкой по нормативно-минеральному составу к породам 
данного типа оказалась одна разновидность хорошо сохранившейся граувакки зе
ленокаменного пояса Абитиби, отличающаяся несколько более высоким содер
жанием SiO,, и соответственно, нормативного кварца (см. табл. 2.3.17, рис. 
2.3.21, № 2)."

В целом, судя по химическому и нормативному минеральному составу пла- 
гиогнейсов, исходными породами для них были преимущественно граувакки, что 
наглядно иллюстрируется классификационными диаграммами полевые шпаты- 
глина-кварц (см. рис. 2.3.22) и K20 -N a ,0  (рис. 2.3.25). Сравнительно невысокое 
содержание в породах нормативного кварца, значительное количество и исклю
чительно плагиоклазовый состав полевых шпатов, а также обогащенность гли
нистым веществом смешанного состава, обычно с существенной долей хлорита, 
указывают на низкую степень зрелости осадков и присутствие в них либо вулка
нического материала, либо продуктов размыва основных магматических пород, 
что также свойственно грауваккам. Тонкая, часто хорошо выраженная реликтовая 
слоистость указывает на преобладание среди них разностей псаммитовой, алев
ритовой и более тонкой размерности, что характерно для отложений зон, удален
ных на значительные расстояния от областей активного вулканизма. В таких зо
нах доля собственно туфового материала незначительна; резко преобладают туф- 
фиты (примесь осадочного материала менее 50%), но иногда и они составляют 
незначительный процент среди нормально-осадочных и вулкаиотерригениых 
(переотложенных вулканогенных) пород [Малеев, 1963]. По-видимому, такого 
типа осадки преобладали и в Околовском палеобассейне.

Метакарбонатные породы, согласно нормативному минеральному составу, 
относятся к первичным железисто-глинистым доломитовым и глинисто-песча
нистым известнякам (см. табл. 2.3.16, рис. 2.3.20, №  22). В доломитовых извест
няках карбонатные минералы составляют в среднем 77% и представлены при
мерно равным количеством кальцита и железистого доломита, доля железистого 
компонента (анкерита) в котором равна 36%. В качестве примеси в них присут
ствует небольшое количество глинистого (в основном иллита) и кварц-полевош- 
патового, очевидно, обломочного материала. В известняках карбонатный матери
ал представлен практически чистым кальцитом, а глинисто-терригенная примесь 
достигает 50%, причем почти половину ее составляет плагиоклаз, а в глинистой 
части преобладает хлорит, что аналогично нормативному составу известковис-
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Рис. 2.3.25. Диаграмма отношения содержаний Nn20  и К20  в метаседнмситогснных породах докс- 
мбрийскнх железорудных палеобассейиов

1 -  Околсшский палеобассейн; 3-5 -  палеобассейны Кольского полуострова (2), Верховцевскою (3) и Кре
менчугского районов Украинского щита (4) и Курской магнитной аномалии (5), по данным «Железисто-крем
нистые....» (1991)

тых петрокластических граувакк (см. табл. 2.3.16, рис. 2.3.20, № 7, 8). Это указы
вает на сходство состава терригениых пород и обломочного материала, поступав
шего в карбонатный осадок, а также служит подтверждением первичной осадоч
ной, а не метасоматической природы метакарбонатных пород околовской серии. 
Дополнительным свидетельством этому является наблюдаемая в разрезе скв. 32р 
ассоциация этих разновидностей метакарбоиатов с разными породами: доломи
товых известняков с туфами и туффитами основного состава, песчано-глинистых 
известняков -  с известковистыми граувакками и карбонатсодержащими поле
вошпатовыми песчаниками.

Железистые породы, судя по нормативному минеральному составу, подраз
деляются на два типа, которые возникли, вероятно, за счет разных протолитов: 
кремнисто-железисто-карбоиатных и кремнисто-железистых.

Первичные кремнисто-железисто-карбонатные породы (кремнистые и гли
нисто-кремнистые сидеритовые известняки) -  так может быть интерпретирован 
нормативно-минеральный состав железисто-силикатных пород (см. табл. 2.3.16, 
рис. 2.3.20, № 25-28). Согласно расчетам, в первичном осадке этих пород содер
жалось около 45-65%  карбонатов, представляющих собой смесь сидерита (пре



обладал), анкерита и доломита, 25-45%  кремнезема, а также железистого хлори
та -  шамозита (Fo6=0.86-0.97), иллита и полевого шпата (плагиоклаза). В отли
чие от рассмотренных выше типов метаседимеитогенных пород, количество по
левого шпата незначительно -  менее 5%, что свидетельствует, по-видимому, о ма
лой доле обломочного материала. Нормативный кварц в данном случае является 
показателем не терригенной примеси, а присутствия в породах кремнезема, об
разовавшегося, как и карбонаты, по-видимому, хемогенным путем. Характерной 
особенностью является высокое содержание фосфата кальция (апатита).

Первичные кремнисто-железистые породы (кремнисто-железистые сланцы, 
шамозит-гетитовые руды). Г1о результатам пересчетов практически однозначно ин
терпретируется исходный состав магнетитовых и силикатно-магнетитовых кварци
тов (см. табл. 2.3.16, рис. 2.3.20, № 29-34), отвечающий, как и предполагалось 
большинством исследователей, кремнисто-железистым осадкам. В этих осадках 
содержалось от 20 до 50% кремнезема и 27-64 % железистых компонентов. Харак
терной особенностью состава последних является присутствие, помимо гидрокси
дов железа (гётита), нормативного высокожелезистого (Fo6=0.87-0.95) хлорита 
(шамозита) -  минерала, образующего крупные залежи в некоторых неметаморфи- 
зованных осадочных железорудных месторождениях. Другая особенность -  незна
чительное содержание нормативных полевых шпатов и иллита, что указывает на 
крайнюю обедненность исходных осадков глинисто-терригенным материалом. По
мимо последнего, по-видимому, присутствовала примесь доломита (до 6-13 %), 
иногда анкерита. На классификационной диаграмме (см. рис. 2.3.23) фигуративные 
точки исходного состава железистых пород располагаются в нижнем правом углу 
диаграммы (вследствие обогащеиности пород кремнеземом), образуя тренд, парал
лельный «граувакковому», что указывает на отсутствие генетической связи между 
ними и граувакками.

Показательна ассоциация предполагаемых исходных минералов железистых 
пород -  кремнезем, гидроксиды железа, железистый хлорит (шамозит?), доло
мит, сидерит, фосфаты. Как известно, образование большинства из них может 
происходить в сходных условиях (восстановительная среда, повышенные соле
ность, температура, pH и др.) в результате коагуляции коллоидных растворов в 
донных илах морских бассейнов [Справочное..., 1958]. Причем смешанный мно
гокомпонентный состав илов (карбонатио-глинисто-кремнисто-железистые, гли
нисто-кремнисто-карбонатные и др.) свойственен обычно глубоководным обста
новкам седиментогенеза [Систематика..., 1998]. По-видимому, подобные условия 
существовали и при накоплении кремнисто-железистых и кремнисто-сидерито- 
вых осадков околовской серии. Наиболее вероятным источником железа и крем
незема, а также фосфора, были, очевидно, субмаринные эксгаляционно-гидро- 
термальные источники. В такой же обстановке, при сравнительно ограниченном 
поступлении обломочного материала, но, вероятно, в иных физико-химических 
условиях (меньшая глубина, ниже соленость воды), происходило отложение гли
нисто-известковых первичных осадков.

Выводы. 1. Околовский железорудный палеобассейн сформировался на зем
ной коре с океаническим типом строения в условиях геодинамического режима 
растяжения. В его развитии выделяются два главных этапа: ранний, когда проис-
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Рис. 2.3.26. Диаграмма нормативного минерального состава метаседименто генных пород Прнимяндровского и Аллоречинского палеобассейнов 
Кольского полуострова

Цифры внизу диаграммы -  номера химических анализов из табл. 55 (5-I -  5-I4) и табл. 56 (6-) -  6-Ю) (Железисто-кремнистые..., 1991)
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Рис. 2.3.27. Диаграмма нормативного минерального состава мстаседиментогенных пород позднсархейского палеобассейна Всрховцевского района 
Украинского щ ита

Цифры внизу диаграммы -  номера химических анализов из табл. 31 (1-1 -  1-5) и табл. 32 (2-2 -  2-6) (Железисто-кремнистые..., 1991)
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Рис. 2.3.28. Диаграмма нормативного минерального состава метаседнментогениых пород палеобассепнов Кременчугского района Украинского 
щ ита и Курской магнитной аномалии.

7-I -  7-I5 -  Кременчугский район Украинского щита; 5-1 -  5-9 -  Курская магнитная аномалия (Железисто-кремнистые..., 1991, табл. 47 и 25. соответственно)



ходило накопление терригенных пород с подчиненным количеством вулканитов 
толеитового и магнезиально-толеитового состава, и поздний, характеризующий
ся появлением, наряду с терригенными отложениями, хемогенных (железистых, 
карбонатных) осадков и сокращением доли вулканогенного материала.

2. Метаседиментогенные породы Околовского палеобассейна первоначально 
представляли собой, по-видимому, разнообразные по минеральному составу 
осадки, включающие вулканогенно-осадочные (туффиты, туфоалевролиты), тер- 
ригенные глинисто-песчаные (граувакки, песчаники), карбоиатно-песчано-гли- 
нистые (известковистые алевропесчаники), а также хемогенные карбонатные, 
кремнисто-железисто-карбонатные и кремнисто-железистые фации.

3. Первичные глинисто-песчаные породы как по химическому, так и нор
мативно-минеральному составу отвечают грауваккам. Такой же состав, судя 
по отношению кварц/полсвые шпаты/глины (см. рис. 2.3.27, 2.3.28), имеет 
терригенная составляющая и в остальных породах, что, вероятно, указывает 
на единый источник обломочного материала. Считается, что большинство 
граувакк являются морскими турбидитами, образующимися в результате пе
ремещения песчано-глинистой взвеси в глубоководные бассейны периодичес
ки возникающими мутьевыми потоками [Петтиджон и др., 1976]. Наличие 
среди исходных пород Околовского палеобассейна образований, сопостави
мых с граувакками, дает основание классифицировать их как отложения тур- 
бидных потоков.

4. Преобладание среди первичных терригенных осадков мелкозернистых 
разностей свидетельствует о принадлежности их к удаленным (дистальным) фа
циям турбидного потока. Преимущественное же развитие среди вулканогенных 
пород смешанных туфогеино-осадочных образований псаммитовой и алеврито
вой размерности (туффитов, туфоалевролитов) указывает на удаленность бассей
на осадконакопления и от области активного вулканизма.

5. Осадконакопление происходило, очевидно, в глубоководной части бас
сейна, где шло отложение тонких карбонатных и кремнисто-железистых осад
ков, периодически прерываемое отложением приносимого турбидными пото
ками песчаного и глинистого материала, который переслаивался или смеши
вался с хемогеиными осадками. В таком случае становится объяснимым час
тое и незакономерное чередование в разрезе околовской серии хемогенных 
осадков, лишенных примеси терригенного материала, и незрелых граувакко- 
вых отложений.

6. По нормативному минеральному составу первичные терригеииые породы 
Околовского палеобассейна существенно отличаются от осадочных пород плат
форменных областей и, в частности, от алевропесчаников платформенного чехла 
Русской плиты (см. табл. 2.3.5, рис. 2.3.6, № 13, 18, 20), которые по ассоциации 
нормативных минералов сходны с соответствующими расчетными составами ме- 
таседиментогенных пород Околовского палеобассейна. В последних содержа
лось меньше кварца (обычно менее 25%, в платформенных -  более 50%) и зна
чительно больше полевого шпата (25-80%  против 12-20% в платформенных от
ложениях), что указывает на принадлежность их к иизкозрелым осадкам, накап
ливающимся в бассейнах геосинклииального типа.



7. Реконструкция исходного минерального состава метаседиментогенных 
пород докембрийских железорудных палеобассейиов позволяет наглядно выя
вить существующие между ними черты сходства и различия. Проведенные со
поставления показали, что по ассоциации исходных пород Околовский палео
бассейн имеет наибольшее сходство с позднеархейскими железорудными бас
сейнами Кольского полуострова -  Приимандровским и Аллареченнским [Желе
зисто-кремнистые..., 1988], где так же, как в Околовском палеобассейне, среди 
исходных пород преобладали граувакки (рис. 2.3.11, № 6-7 -  5-7), присут
ствовали, по-видимому, туфогенные породы (№ 5-8, 5-9), известково-железис
тые песчаники и глинистые сланцы (№ 6-1, 6-6), а среди железистых пород так
же выделяются крсмиисто-железисто-карбонатные (№ 5-14) и кремнисто-желе
зистые (№ 6-10 -  6-9).

Те же две разновидности железистых пород (см. рис. 2.3.12, № 1-2 -  1-5) ха
рактерны и для позднеархейских железорудных палеобассейнов Приднепровско
го блока Украинского щита и Воронежского кристаллического массива, где выде
ляются железисто-кремнистые метаультрабазит-базитовые формации [Железис
то-кремнистые..., 1988]. Но здесь другой тип вмещающих отложений, представ
ленных преимущественно основными, реже ультраосновными метавулкаиитами. 
В расчетном составе их преобладают хлорит, карбонаты (доломит, анкерит), 
кварц, плагиоклаз (таким образом обычно рассчитываются метабазиты). Накоп
ление железисто-кремнистых осадков в этих палеобассейиах происходило непос
редственно в областях активного базит-ультрабазитового вулканизма, входящих 
в состав единого Карельско Курско-Криворожского зеленокаменного суперпояса 
[Буш и др., 2000], протягивающегося в субмеридиональном направлении через 
всю территорию Восточно-Европейского кратона. Осадконакоплеиие в Околовс
ком палеобассейне и палеобассейнах Кольского полуострова происходило, по- 
видимому, в то же самое время, но на значительном удалении от этой активной 
вулканической зоны и, вероятно, в более глубоководных условиях передового 
прогиба.

8. Совершенно иной спектр исходных седиментогенных пород характерен 
для более поздних железорудных бассейнов -  Криворожского и Курского (см. 
рис. 2.3.13). Здесь отсутствуют карбонатные фации железистых осадков, а вме
щающие породы представлены преимущественно кварц-гидрослюдистыми слан
цами, являющимися, по-видимому, продуктами размыва и переотложеиия зрелых 
кор глубокого химического выветривания граиитоилных пород области сноса. 
Тонкая зернистость и тонкая полиритмичпая слоистость пород, а также выдер
жанность их на обширных территориях свидетельствуют о накоплении осадков в 
крупных эпикратонных бассейнах в спокойной тектонической обстановке.

В этой связи представляется мало обоснованным отнесение метаморфизо- 
ванных отложений Околовского палеобассейна к нижнему протерозою. Сходство 
первичного состава слагающих его метаседиментогенных пород с отложениями 
позднеархейских зеленокаменных поясов Восточно-Европейского кратона и кар
динальное отличие тех и других от породных ассоциаций эпикратонных железо
рудных бассейнов свидетельствует о более раннем -  архейском (позднеархейс
ком) -  времени формирования Околовского палеобассейна.



2.4. Каапвальский кратон, Южная Африка

В данном разделе на основе MINLlTH-нормативных минеральных составов 
терригенных пород выявляются основные тенденции изменения минерального 
состава осадочных отложений на докембрийском этапе становления земной коры 
региона. Предметом рассмотрения являются ареалы распространения зеленока
менных ассоциаций раннего докембрия в пределах Каапвальского кратона Ю ж
ной Африки (рис. 2.4.1). Каапвальский кратон -  один из классических гранито
гнейсовых/ зеленокаменных ареалов -  характеризуется уникальным распростра
нением обширных бассейнов осадконакопления, формировавшихся почти непре
рывно от палеоархея (3.5 млрд.лет) до конца палеопротерозоя (1.8 млрд.лет). 
Древнейшие участки кратона слагает Древний Гнейсовый Комплекс (ДГК) 
(3.6-3.5 млрд.лет) на территории Свазиленда и зеленокаменный пояс Барбертон 
(3.5 млрд.лет), расположенные у юго-восточной границы кратона. Наряду с нес
колько более молодыми террейнами к югу и северу, эти ареалы составляют ран
ние ядра кратона. В юго-восточной части, к 2.94 млрд.лет, начал развиваться се- 
диментационный бассейн Покгола, который частично перекрывается более мо
лодым бассейном Витватерсраид (2.7-2.8 млрд.лет). Предполагается, что осадоч
ные породы этих двух ареалов являются фрагментами единого, более обширного 
в архее осадочного бассейна. Более молодые бассейны Вентерсдорп (2.63-2.7 
млрд.лет), Вентерсдорп и Трансвааль (2.6-2.1 млрд.лет) расположены в цент
ральной части кратона. Наиболее молодой из рассматриваемых бассейнов предс
тавлен осадочными породами стратиграфических групп Вотерберг-Саутпесберг 
(1.75-1.8 млрд.лет) (рис. 2.4.1, 2.4.2).

Изучению геохимических особенностей древних метаседиментогенных по
род региона, реконструкции палеогеографических и гидродинамических условий 
их седиментации посвящены многочисленные работы [Condie e ta l., 1970; Condie, 
Wronkiewicz 1990; de Wit, Ashwal, 1997; Eriksson, 1977, 1979, 1980a,6; 2000; Jahn, 
Condie, 1995, 1994; Kroner et al., 1994; McLennan Taylor, 1983; Reimer, 1985; 
Wronkiewicz, Condie, 1987, 1989, 1990;] и др. В этих англоязычных публикациях 
используются местные стратиграфические подразделения, образующие ряд пос
ледовательного соподчинения терминов: «formation -  group -  supergroup», приб
лизительно соответствующих понятиям толща -  свита -  серия, которые приняты 
в русскоязычной литературе, но имеют достаточно четкие ограничения [Стратиг
рафический ... 1977]. Во избежание искажений при переводе, англоязычные тер
мины приведены в тексте как фонемы в русском написании: «формация -  группа 
-супергруппа», а их смысловые соотношения в каждом конкретном случае оче
видны из текста. Крупные стратиграфические подразделения (группы, суперг
руппы) характеризуют достаточно компактные ареалы докембрийской седимен
тации, среди которых наблюдаются как новообразованные, так и унаследованные 
прогибы, которые в той или иной степени тектонически фрагментированы. Такие 
прогибы по существу соответствуют термину «палеобассейн», принятому в дан
ной книге. Поэтому в последующем изложении приводятся адекватные материа
лы по указанным подразделениям в предположении, что такая характеристика
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Рис. 2.4.1. Карта-схема Каапвальского кратона Южной Африки
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Рис. 2.4.2. Стратиграфическая схема архей-протерозойских осадочных образований Каапвальского кратона Ю жной Африки (по [Coiidie et al., 1990|)



Рис. 2.4.3. Геологическая карга зслсиокамсниого попса Барбертон (no (Anhaeusser ct al.. 1983])

достаточно полно отражает строение и эволюцию сложенных ими палсобасссй- 
нов. Подробная характеристика многочисленных конкретных палеобассейиов и 
их фргаментов, в силу огромного объема материала, выходит за рамки данной ра
боты. Интересующийся читатель найдет эти материалы в цитируемых публика
циях, указанных в списке дитературы.

Палеобассейны

Группа Онвервахт супергруппы Свазиленд, по-видимому слагает древнейший 
бассейн формировавшийся в зеленокаменном поясе Барбертон (рис. 2.4.1,2.4.3).

Наряду с метавулканитами мафического и ультрамафического состава, зеле
нокаменные фрагменты разрезов содержат также кремнистые породы, прослои 
полосчатых железных руд, переслаивающиеся с вулканитами, и пластические



осадки. Их максимальная мощность достигает 8 метров. Образцы метаседимен- 
тогенных пород характеризуют три выходящих на поверхность фрагмента зеле- 
нокамеиной ассоциации, два из которых, как предполагается, подстилают поро
ды зеленокаменного пояса Барбертон [Dziggel et al., 2002]. Возраст ассоциации -  
3.52-3.43 млрд.л. (U-Pb метод по детритовым цирконам); параметры метамор
физма: 650-700°С, Р -  8 и 11 кбар, отвечающие условиям амфиболитовой фации 
[Dziggel et al., 2002].

Метаседиментогенные породы рассматриваемого комплекса по химическому 
и минеральному составам и текстурным особенностям делятся на две группы: 
грубозернистые породы, интерпретируемые как незрелые аркозы, и среднезер
нистые рассланцоваиные породы, рассматриваемые как метапелиты со значи
тельной долей мафической компоненты [Dziggel et al., 2002].

Пересчет химических анализов на MINLITH-нормативный минеральный 
состав (табл. 2.4.1) выявил два типа пород: 1) глинисто-карбонатно-песчаныс 
(алевритовые) и 2) песчано-(алеврито)-карбонатно-глинистые. Глииисто-карбо- 
натно-песчаиые породы (см. табл. 2.4.1, №№ SL1-6, SL1-8, SL1-9, ВЕ1 -  ВЕ13) 
по химическому составу представляют собой достаточно неоднородную группу с 
существенными колебаниями кремнезема(S i0 2-53 .7 -81 .3 ), щелочей, с преобла
данием натрия над калием ( Na20 /K 20cp.~  3), повышенными содержаниями маг
ния и кальция, с преобладанием последнего (см. табл. 2.4.1). Обломочный мате
риал представлен плагиоклазом и кварцем, со спорадически появляющимися 
значительными количествами ортоклаза. В глинистой составляющей (Pel -  
ILL+CI-IL+MM+KN) иллит преобладает над хлоритом (ILL/CHL > 2.3) при почти 
повсеместном отсутствии каолинита (см. табл. 2.4.1). По соотношению гли- 
ны/полевые шпаты/кварц (Pel/Fsp/Q) породы представляют ряд: аркозы -  поле
вошпатовые песчаники -  граувакки (рис. 2.4.4). Характерной чертой, объединяю
щей этот ряд, является наличие нормативных доломита и анкерита, при споради
ческом появлении кальцита. Карбонатная составляющая этих пород достигает 
~50% состава..

Песчано-карбонатно-глинистые породы (см. табл. 2.4.1 №№ SL18a, BW211, 
BW214, BW219) с существенным преобладанием натрия над калием (Na20 /K 20cp 
~  10) и кальция над магнием по соотношению FSP/Pel/Q представляют собой гра- 
увакковые, субграувакковые пелиты, обломочная составляющая которых колеб
лется от 0 до 40%, отражая неоднородность состава пород. В глинистой составля
ющей резко преобладает хлорит над иллитом, появляются смектиты (норматив
ный монтмориллонит). Как и вышеописанный тип , породы обладают повышен
ной карбонатностью, представленной, однако, исключительно кальцитом. Нали
чие в породах высоких содержаний кварца и/или плагиоклаза указывает на низ
кую зрелость пород и позволяет предположить , что они составляют единую ассо
циацию с выше охарактеризованными глииисто-карбонатпо-песчаиыми (алеври
товыми) породами, отличаясь от последних наличием в составе мафического ком
понента, вероятно, вулканогенного генезиса. Таким образом, породы трех рас
смотренных фрагментов зеленокаменных ассоциаций, вероятно, отлагались в еди
ном бассейне , довольно мелководном ( на что указывает низкая зрелость, плохая 
отсортированное^ и неоднородность осадочного материала).



Таблица 2.4.1
Химический и минеральный составы метаосадочных пород группы Онвервахт супергруппы Свазиленд

№Х° проб SL1-6 SI.1-8 SL18a SL1-9 BE1 BE4b BE5b BE8 BE9 BE 10 BE11 BE 12b BE13 BW211 BW214 BW219
Компоненты 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 16 17
Ж ь 64.06 55.87 71.02 55.77 57.51 81.25 62.7 55.88 53.7 85.43 77.19 61.62 54.6 54.02 51.54 69.29
Т.С2 0.26 0.54 0.3 0.29 0.82 0.2 0.22 0.46 0.47 0.24 0.22 0.74 0.85 0.53 0.9 0.26
"АЩ : 9.4 4.86 10.57 10.89 11.9 6.23 11.96 6.33 7.35 7.69 5.68 13.93 12.51 13.03 17.05 11.4
FejOjt 6.09 9.48 4.21 7.57 5.67 0.98 3.23 5.36 5.59 0.77 2.62 7.66 7.6 7.92 7.02 5.4
MgO 3.72 8.96 1.99 8.15 7.38 0.86 5.73 10.78 10.72 0.3 4.02 3.39 5.24 5.03 4.1 1.39
МпО 0.25 0.24 0.15 0.17 0.41 0.14 0.53 0.72 0.7 0.05 0,31 0.29 0.32 0.26 0.16 0.16
СаО 11.49 17.6 9.84 11.24 10.7 2.13 10.81 18.92 18.02 1.07 7.32 5 14.72 16.66 12.02 11.34
Na26 3.46 1.66 2.18 2.72 3.55 1.85 0.91 1.18 2.72 0.57 1.31 1.57 3.08 1.65 4.9 —
Т Т б 0.55 0.49 0.24 1.34 1.21 3.41 3.75 0.2 0.4 4.23 1.04 4.3 0.65 0.15 0.46 —
р2о 5 0.07 0.02 0.04 — 0.04 0.07 0.02 0.02 0.02 0.08 0.04 0.07 0.07 0.05 0.06 0.08
Сумма 9935 99.72 100.54 98.14 99.19 97.12 99.86 99.85 99.69 100.43 99.75 98.57 99.64 99.3 98.21 99.32
Минералы
АВ 25.68 11.02 11.68 19.77 25.89 15.52 6.62 7.89 18.03 4.74 9.98 12.35 22.61 6.95 36.35 —
AN 2.75 1.17 1.24 2.1 2.75 1.65 0.7 0.84 1.91 0.5 1.06 1.31 2.4 0.74 3.86 —
PL 28.41 12.19 12.92 21.87 28.64 17.17 7.32 8.73 19.94 5.24 11.04 13.66 25.01 7.69 40.21 —
OR — 0.27 — — — 19.97 6.32 — — 19.82 1.23 9.7 — — — —
Q 34.16 33.84 39.11 26.74 24.65 56.22 33.97 34.85 26.78 63.5) 57.69 29.93 2.3.3 21.32 8.46 49.98
м м — — 20.99 — — — — — — — — — — 21.46 6.84 —
ILL 5.16 3.62 2.32 12.31 11.15 — 23.06 1.69 3.35 8.57 7.78 25.22 6.03 1.38 4.51 —
CHL 2.74 6.37 2.89 2.19 — — 9.58 1.66 — — — 17.04 20.47 20.35 12.24
KN — — — — — — — — — — — — — — 18.77
AP 0.15 0.04 0.09 — 0.08 0.16 0.04 0.04 0.04 0.19 0.09 0.15 0.14 0.) 0.13 0.17
CC 4.73 — 13.32 — — — 2.87 7.04 — 0.69 0.13 — 16.07 24.06 17.87 17.44
DL 12.32 31.82 0 28.24 25.97 3.89 20.43 28.46 36.35 0.56 15.S5 12.11 6.43 — — —
ANK 11.75 14.91 4.39 2.49 2.8 1.94 5.05 8.33 10.24 1.12 5.54 2.37 4.79 2.7 0.57 0.94
RCH 0.36 0.31 0.22 — — — 0.74 0.92 0.89 0.08 0.45 — 0.45 0.36 0.24 0.23
SD — 2.58 — — — — — — 0.38 — — — — — — —
GT — — — 5.04 3.39 0.28 — - - — —• — 5.84 — — — —
PRL — — — 0.18 0.43 0.17 — — — — — 0.33 — — — —
RT 0.23 0.42 0.27 0.25 0.71 0.2 0.19 0.36 0.37 0.24 0.2 0.69 0.74 0.46 0.82 0.23
Сумма 100.01 100 100 100 100 100 99.99 100 100 100.02 100 100 100 100 100 100
Fsp 28.41 12.46 12.92 21.87 28.64 37.14 13.64 8.73 19.94 25.06 12.27 23.36 25.01 7.69 40.21 —
Pel 7.9 3.62 29.68 15.2 13.34 — 23.06 11.27 5.01 8.57 7.78 25.22 23.07 43.31 31.7 31.01
Carb 28.8 49.31 17.71 30.73 28.77 5.83 28.35 43.83 46.97 2.37 21.52 14.48 27.29 26.76 18.44 18.38
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Рис. 2.4.4. Соотношение M INLITH- нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых мине
ралов и кварца в метаосадочных породах группы Онвервахт (А) и расш ифровка иолсй диаграм м ы  (Б) но 
[Розен, Димрог, 1982J

Комплекс Древних Гнейсов (ДГК) региона Свазиленд включает гнейсы, разви
тые по гранитоидным интрузиям тоналит-трондьемитового состава с возрастом
3.6-3.2 млрд.лет, и фрагменты зеленокаменного пояса, подвергнутого складча
тости, известного как супракрустальный комплекс Двалайл (см. рис. 2.4.1), по- 
видимому представляющий фрагментированный осадочный бассейн. Породы 
комплекса наилучшим образом сохранены в юго-западной части Свазиленда и 
литологически сходны с породами нижних частей зеленокаменного пояса Бар
бертон, расположенного севернее.

Супракрустальный комплекс Двалайл включает следующие типы пород 
[Kroner ct al., 1994]:



1. Мафические-ультрамафические породы, практически полностью изменен
ные и состоящие из серпентина, хлорита, эпидота, кальцита и темноцветных ми
нералов; амфиболиты, состоящие из амфибола (роговая обманка и актинолит, 
50-80%), плагиоклаза (5-20% ) и кварца ( до 5%). Второстепенные минералы -  
хлорит и эпидот.

2. Богатые кварцем и плагиоклазом породы осадочного генезиса и/или пи- 
рокласты (предположительно метасилициты, метаграувакки, метапелиты, каль
цит-сил икатные гнейсы и железистые породы). Породы содержат кварц 
(20-60%), частично соссюритизированиый плагиоклаз (15-60%), амфиболы, гра
нат , калиевый полевой шпат, биотит, эпидот, цоизит, хлорит, темноцветные ми
нералы и циркон.

Параметры метаморфизма комплекса Двалайл отвечают, в целом, нижним 
пределам амфиболитовой фации: (550-600°С и Р ~ 4 кбар.) U-Pb метод по цирко
нам из кластических осадков определяет возраст осадочного комплекса в 
3.57-3.42 млрд.лет [Kroner et al., 1994].

Полевые

шпаты

Пслитоиые компоненты

Рис. 2.4.5. Соотношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов и 
кварца в метаосадочных породах супракрустального комплекса Двалайл (Древний Гнейсовый Комплекс)

Пересчет химических анализов существенно кислых метаседиментов и пирок- 
ластов (S i02 -  66-78%, табл. 2.4.2) с существенным преобладанием кальция над 
магнием (кроме обр. №№ 41 и 77) и натрия над калием на нормативный минераль
ный состав дает возможность предположить, что это могли быть существенно об
ломочные породы (сумма кварца и полевых шпатов составляет 60-86 %, за исклю
чением выше указанных образцов, с содержанием кварца 53% и отсутствием пла
гиоклаза (см. табл. 2.4.2). По соотношению нормативных содержаний полевые 
шпаты/глины/кварц (рис. 2.4.5) выделяются две совокупности пород: 3) граувакки 
и аркозовые песчаники с пониженным содержанием глинистой составляющей и 2) 
граувакки и субграувакки, характеризующиеся относительно низкими содержани-



Таблица 2.4.2
Химический и нормативный минеральный составы метаосадочных пород

супракрустального комплекса Двалайл (Древний гнейсовый комплекс)

Проб 47a 51 76 82b 82c 31 32a 46 46d 47 41 77

Компоненты l 2 ОJ 4 5 6 8 9 10 11 12 13

SiO, 66.41 66.54 66 66.2 66.86 74.31 75.68 77.28 77.56 77.58 77.72 74.97

'ПО, 0.56 0.58 0.88 0.44 0.52 0.29 0.16 0.12 0.25 0.19 0.63 0.37

> О UJ 14.85 15.11 16.14 14.35 14.65 11.6 12.26 11.32 11.25 11.2 16.16 13.36

РеоОз 4.87 4.93 4.54 4.59 4.78 5.03 2.64 1.93 2.92 2.8 2.78 5.41

MgO 1.8 1.9 1.21 2.85 2.15 0.5 2.63 0.81 0.5 0.34 0.5 1.47

MuO 0.08 0.07 0.11 0.1 0.09 0.16 0.12 0.04 0.05 0.08 0.08 0.2

CaO 4.51 4.57 3.25 5.2 4.63 2.07 3.3 1.5S 3.5 3.12 0.06 0.24

N a ,0 2.86 2.6 4.72 2.22 3.34 3.63 1.91 3.6 2.14 2.68 0.13 0.32

K ,0 2.46 2.26 1.78 2.52 1.4 2.05 0.58 2.04 1.3 1.53 1.44 1

P ,0 5 0.15 0.15 0.24 0.12 0.13 0.03 0.03 0.01 0.02 0.01 0.06 0.1

LOI 1.62 1.8 1.25 1.35 1.45 0.99 0.77 1.1 1.03 0.96 1.46 2.74

Сумма 100.17 100.51 100.12 99.94 100 100.66 100.08 99.83 100.52 100.49 101.02 100.18

Минералы

AB 23,45 21.23 39.17 19.13 25.96 29.96 9.51 30.25 15.97 21.85 — —

AN 2.49 2.25 4.16 2.03 2.76 3.18 1,01 3.21 1.69 2.32 — —

PL 25.94 23.48 43.33 21.16 28.72 33.14 10.52 33.46 17.66 24.17 — —

OR 3.91 0.22 3.5S 3.98 — 6.56 — 7.14 — — — —

Q 33.13 34.94 25,61 31.39 32.18 41.73 44.23 45.76 50.88 50.69 53.28 53.33

MM — — — — 5.64 — 25.13 — 5.8 0.3 4.43 11.23

ILL 18.42 22.93 12.2 20.23 14.46 9.51 5.95 8.74 13.32 15.81 14.78 10.56

CHL 10.43 10.12 9.08 13.53 10.54 — 7.49 — — — 0.66 7.86

KN — — — — — — — — 3.36 1.15 23.99 13.6

AP 0.34 0.34 0,56 0.29 0.3 0.07 0.07 0.02 0.05 0.02 0.14 0.23

c c 6.05 6.22 2.79 7.98 6.01 — 4.3 — 2.48 1.91 — —

DL — — — 0.83 — 1.36 — 2.88 — — 0.05 —

ANK 1.11 1.08 1.84 — 1.5 3.57 1.97 0.14 6.14 5.64 — 0.43

RCH 0.13 0.11 0.17 0.17 0.14 — 0.19 — 0.08 0.13 — —

SRP — — — — — — — — — — 0.02 —

GT — — — — — 3.57 — 1.69 — — 2.05 2.14

PRL — — — — — 0.2 — 0.05 — — 0.1 0,25

RT 0.54 0.56 0.86 0.45 0.5 0.28 0.15 0.12 0.24 0.18 0.6 0.37

Сумма 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100

Fsp 29.85 23.7 46.91 25.14 28.72 39.7 10.52 40.6 17.66 24.17 — —

Pel 28.85 33.05 21.28 33.76 30.64 9.51 38.57 8,74 19.12 16.11 19.89 29.65

Carb 7.29 7.41 4.8 8.98 7.65 4.93 6.46 3.02 8.7 7.68 0.05 0.43



ями полевых шпатов или их отсутствием. Итак, по соотношению полевые шпа- 
ты/глина/кварц эти совокупности можно отнести: первую -  к кварц-полевошпато- 
вым песчаникам , а вторую -  к песчано-глинистым породам с повышенным содер
жанием кварца. Крёнер [Kroner et al, 1994] отмечает, что в метаседиментогенных 
породах ДГК с повышенным содержанием кремнезема (S i02 >70%) наблюдаются 
признаки окремнеиия, что характерно для обеих выделенных групп пород. Для 
кварц-полевошпатовых песчаников, обломочная фракция (Fsp+Q) которых состав
ляет в среднем ~  70%, глинистая составляющая характеризуется преобладающим 
количеством иллита, с подчиненными содержаниями железистого хлорита. Ранее 
Крёнер [Kroner, 1994] мафическим источником питания пород зеленокаменного 
пояса Двалайл считал материал подстилающих осадочный комплекс гранито- 
гнейсов комплекса Нгване, с второстепенным влиянием мафических вулканоген
ных пород или продуктов синхронного вулканизма ультрамафического-мафическо- 
го состава. Однако для второй выделенной группы пород , песчано-глинистых, в 
глинистой фракции, составляющей в среднем 34%, ассоциация железистого хлори
та и монтмориллонита играет равную роль наряду с К-содержащим иллитом. На
личие в изученных породах ассоциации хлорита и монтмориллонита ( последний 
присутствует спорадически (см. табл. 2.4.2 ), вероятно, подтверждает влияние на 
состав пород материала мафического состава. Необходимо отметить наличие в по
родах значительных количеств плагиоклаза (см. табл. 2.4.2), природа которого , как 
можно предположить, двойственная. Несомненно, что значительная его часть пос
тупала с продуктами выветривания пород гранито-гнейсового комплекса, однако 
часть его имеет, вероятно, вулканическое происхождение и связана с базальтовым 
веществом. Это предположение подтверждается положительной связью плагиок- 
лазовой составляющей с мафической (CHL+MM+SRP) компонентой (рис. 2.4.6).
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Рис. 2.4.6. Соотношение плагиоклаза и мафической составляющей в метаосадочных породах комп

лекса Двалайл (Древний Гнейсовый Комплекс)



На основании изотопных Sm-Nd и U-Pb данных по циркону [Kroner et 
al., 1994] седиментация проходила в осадочном бассейне, развивавшемся на про
тяжении 250 млн. лет. Наличие двух разновидностей пород: собственно граувакк, 
чередующихся с породами, близкими к аркозам, и с собственно аркозами, и гра
увакк и субграувакк, относительно обогащенных пелитовой составляющей, с 
трендом уменьшения роли плагиоклаза, позволяет считать их отложениями тур- 
бидитовых потоков, периодическое возникновение которых обеспечило чередо
вание в осадочном разрезе выделенных типов пород. Наличие плохо отсортиро
ванного материала, нестабильность его состава, возможно, свидетельствуют об 
относительно мелководном характере морского бассейна с крутыми его склона
ми. Та же нестабильность состава с периодически появляющимися в породах до
ломитом, каолинитом, монтмориллонитом и гидрооксидами железа (гетит) (см. 
табл. 2.4.2) может отражать нестабильность физико-химических условий седи
ментации.

Два древнейших синхронных супракрустальных комплекса, литологические 
черты и минеральные особенности пород которых рассмотрены выше, имеют в 
целом идентичный первичный состав. Повышенные содержания обломочной 
фракции свидетельствуют о низкой степени зрелости. Присутствие карбонатных 
минералов в терригениых породах обоих комплексов, содержания которых в по
родах комплекса Онвервахт в среднем составляют 28%, а комплекса Двалайл -  
20%, фиксирует периоды относительного тектонического покоя в процессе раз
вития бассейнов. Наличие высоких содержаний доломита в породах комплекса 
Онвервахт (см. табл. 2.4.1), вероятно, указывает на аридные условия седимента
ции. Отличительной особенностью первичного минерального состава терригеи- 
ных пород комплекса Двалайл является относительная их обогащениость желе
зистым хлоритом и наличие смектита (монтмориллонита), которые фиксируют 
особенности областей сноса и/или синхронный вулканогенный источник.

Группа Фиг-Три по стратиграфическому положению располагается над груп
пой Онвервахт, являясь частью супергруппы Свазиленд (см. рис. 2.4.2). Группа 
слагает северо-восточный фрагмент зелеиокаменного пояса Барбертон (рис. 
2.4.1, 2.4.3). Возраст пород группы, установленный по косвенным данным, сос
тавляет ~3.4 млрд.лет [Tegtmcyer et al, 1981].

Мощность пород составляет более 2000м. Группа делится на три формации 
(снизу вверх): 1) Формация Шеба. Мощность -  700-1000 м. Формация представ
лена граувакками с подчиненным количеством сланцев и железистых кварцитов. 
2) Формация Белвыо Роуд. Мощность -  600-1000 м. Формация представлена пе
реслаивающимися сланцами, кремнистыми породами, с подчиненным количест
вом граувакк с редкими прослоями пирокластов. 3) Формация Шунгезихт. Мощ
ность колеблется в пределах 200 -  600 м. Формация состоит в целом из пироклас
тов, вулканитов, конгломератов и граувакк. Петрохимических данных по ней не
достаточно и далее она не расмаивастся. В целом отложения группы Фиг-Три от
носятся к турбидитовому типу осадков [Eriksson, 1980а].

1 Формация Шеба, Глинисто-песчаные породы формации Шеба -  умеренно 
кислые мстаосадки (S i0 2 -  54.1-74.5% ) с преобладанием магния над кальцием и, 
как правило, натрия над калием (табл. 2.4.3). Нормативный минеральный состав



Таблица 2.4.3
Химический и нормативный минеральный составы метаосадочных пород группы Фиг-Три супергруппы Свазиленд

Формация Белвыо . Формация Шеба
№ЛГ" проб C-l C-2 C-24 C-26 C-27 C-28 C-29 V-l V-2 K-l C-4 C-6 C-7 C-8 C-9 C-10 C -ll C -12 C-13 C-14

Компоненты 1 2 J 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20
SiO, 66 65.2 59 519 51.2 60.8 64.4 54.11 63.3 63.9 65 66 63.8 72 71 66 66.2 70.6 68 67

н О 1-J 0.5 0.53 0.7 0.69 0.66 0.38 0.43 1 0.59 0.59 0.5 0.5 0.56 0.6 0.5 0.69 0.51 0.47 0.46 0.49
А1->о3 12 12.6 15 14.3 15 10.6 10.7 17.54 10.8 11 9.5 12 10.5 9.34 10 12.5 10.3 9.97 10.1 10
Fe:0 3t 5.7 5.38 7.6 8.73 8.89 4.72 4.89 8.8 6,96 6.67 7.9 6.3 7.74 6.82 8.6 S.23 7.02 6.4 7.05 9.14
MgO 5 4.08 4.3 4.44 4.44 4.44 4.44 6.97 5.67 5.5 3.4 4.5 4.5 4.5 4.5 4.5 4.5 3.5 4.5 4.5
MnO 0.1 0.06 0.1 0.13 0.098 0.12 0.08 0.06 0 0.14 0.1 0.1 0.08 0.08 0.1 0.06 0.13 0.12 0.09 0.13
CaO 2.1 2.24 3 4,49 3.1 4.99 2.36 0.22 1.95 1.7 3.2 2.1 1.51 0.8 1.7 1.34 2.29 1.51 2.47 1.47
№ьО 2.4 2.1 3.5 3.04 3.32 2.48 3.01 2.14 2.09 1.27 l.S 2.8 1.3 1.22 1.7 2.13 2.06 1.84 1.5 1.34

1.6 2.32 2 3.2 3.07 2 1.36 2.72 1.44 1.63 1.4 0.9 1.61 1.54 1 1.13 1.26 1.26 J .55 1.32
р ,о 5 — — — — — — — — — — — _ — — — — — — — —
LOI 4.5 5.49 5.2 9.08 10.22 9.47 8.33 6.44 7.19 7.65 7.2 5.5 8.4 3.1 1 3.42 5.73 4.33 4.2S 4.61

Сумма 100 100 100 100 100 100 lO O i 100 , 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100
Минералы

АВ 21 1S.1 30 26.1 29.48 21.3 26.7 18.73 18.3 11.2 15 24 11.6 10.4 14 18.1 17.7 15.9 12.8 11.5
AN 2.2 1.92 3.1 2.76 3.13 2.26 2.84 1.12 1.94 1.19 1.6 2.6 1.23 1.1 1.5 1.92 1.87 1.68 1.35 1.22
PL 23 20 33 28.S 32.61 23.5 29.6 19.85 20.2 12.4 17 27 12.8 11.5 16 20 19.5 17.5 14.1 12.8
OR — 10.1 11 7.25 6 3.27 0.0S 8.34 — 8 52 — — 7.16 — 4 1.67 — 5.07 8.32 6.25

Q 38 37.7 23 17.3 14.68 35.5 37.8 20.12 39.5 43.6 46 40 44.5 52.6 4S 40.7 43.9 49.3 46.1 46.7

ILL 17 7 2.6 21.5 23.59 15.8 15.1 15.01 15.9 2.72 15 9.S 5.21 16.6 3 9.11 13.6 4.54 1.61 3.05
CHL 8.4 20.6 25 — — — — 34.63 7.44 28.5 6.4 13 26.8 7.34 26 25.7 8.84 20.6 24.9 28.2
CC — 2.72 4 — — — — — — 1.92 _ — 2 — 2.1 1.41 — 1.9 3.47 2.1
DL 5.4 1.21 0.6 13.1 8.63 15.1 6.27 — 5.35 1.49 9.6 5.2 0.74 1.93 0.2 0.56 6.38 0.43 0.87 0.23

RCH — 0.1 0.2 — — — — — — 0.24 — — 0.14 — 0.2 0.1 — 0.2 0.15 0.21
SRP 3.5 — — 2.24 4.32 1.64 5.61 0.94 5.61 — 0.2 1.6 — 4.7 — — 2.55 — — —
GT 3.4 — — S.89 9.35 4.63 5.05 — 5.31 — 5.9 2.8 — 4.66 — — 4.54 — — —
PRI. 0.1 — — 0.16 0.13 0.15 0.1 0.07 — — 0.1 0.1 — 0.1 — — 0.16 — — —
RT 0.5 0.54 0.7 0.7 0.69 0.39 0.45 1.03 0.61 0.61 0.5 0.5 0.59 0.6 0.5 0.69 0.52 0.48 0.46 0.5

Сумма 100 100 100 100 100 100 100 99.99 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100

Fsp 23 30.2 43 36.1 38.61 26.8 29.7 28.19 20.2 20.9 17 27 20 11.5 20 21.7 19.5 22.6 22.4 19
Pel 29 27.6 28 23.S 27.91 17.4 20.7 50.58 29 31.2 21 25 32 28.6 29 34.8 25 25.1 26.5 31.3

Curb 5.4 4.03 4.7 13.1 S.63 15.1 6.27 — 5.35 3.65 9.6 5.2 2.88 1.93 2.5 2.07 6.38 2.53 4.49 2.54



Продолжение табл. 2.4.3
Ф о р м а ц и я Формация Шеба
JVsjYfi проб С-15 С-16 С-17В С-18 С-25 С-3 С-5 79NC94 79NC117 79NC1I8 79NC136

Компоненты 31 22 23 2‘4 3 5 Зб 37 3 8 39 30 31
66.8 65.2 67 66 57.2 56 63.7 74.49 50.16 58.S6 58.46

TiO, 0.49 0.51 0.43 0.53 0.42 0.46 0.72 0.6 0.69 0.52 0.58
Al-.cS, 9.61 10.7 10.3 10.3 9.48 10.3 12.3 3.56 17.4 13.05 13.46
1-'е20.,1 6.07 7.21 5.42 6.87 4.95 14.43 10.99 2.32 11.86 10.62 13.19
M g O 4.5 4.5 4.5 4.5 4.5 — — 4.57 6.81 7.06 4.84
М п О 0.09 0.11 0.1 0.08 0.099 0.16 0.04 0.09 0.105 0.08 0.15
С аО 3 2.21 2.43 2.39 1.6 2.17 0.13 7.2 0.3 0.48 1.61

1.76 1.55 1.64 1.7 2.9 0.28 0.81 0.31 0.8 1.09 1.95
к : о 1.35 1.98 2.14 1.45 1.18 0.72 1.7 0.5 3.37 1.78 4.14
р2о 5 — — — — — 0.09 0.1 0.09 0.1 0.09 0.09
L O I 6.33 6.03 6.04 6.18 17.67 15.48 9.61 6.62 9.67 7.52 2.95

Сумма 100 100 100 . 100 99.999 100 100 100.26 101.17 101.06 101.33
Минс р а л ы

АВ 15 13.45 14.1 14.8 29.01 2.49 1S.2 2.53 7.22 9.55 9.67
AN 1.59 1.43 1.5 1.57 3.08 0.26 0.06 0.27 0.77 1.01 1.03
P L 16.59 14.88 15.6 16.3 32.09 2.75 15.26 2.8 7.99 10.56 10.7
O R — 11.07 1.15 8.1 1.13 1.54 2.12 — 8.27 S.21 8.18

Q 46.47 42.11 44.33 44.2 35.35 43.73 43.63 66.31 . 21.29 35.41 35.83
IL L 14.54 1.68 21.17 1.25 12.89 5.28 5.32 5.15 23.46 4.78 5.15
CHL 6.5 25.67 — 25.2 — — — 4.19 37.12 39.23 38.71
KN — — — — — Ш б — — — —
AP — — — — — 0 .5 3 ' о.ЗЗ '""0.7Г  " 0.23 0.2
c c — 3.09 — 33 — — — 2.22 — — —
D L 8.88 0.81 7.12 0.94 4.17 — — 15.04 0.12 0.6 0.58

ANK — — — — — 8.08 — 3.66 — — —
RCH — 0.18 — 0.13 — 0.29 — 0.15 — — —
S D — — — — — 17.28 — — — — —

S R P 2.11 — 4.87 — 7.79 — — — 0.66 0.36 0.48
GT 4.31 — 5.2 — 5.94 — 12.7 — — — —

P R L 0.11 — 0.12 — 0.14 — 0.05 — 0.14 0.11 0.1
RT 0.49 0.52 0.44 0.54 0.5 0.06 0.76 0.25 0.74 0.54 0.55

С у м м а 100 100 100 100 100 99.99 100.01 99.98 100.02 100 100
Fsp 16.59 25.95 16.75 24.4 33.22 4.29 17.38 2.8 16.26 18.77 18.88
Pel 23.15 27.35 26.04 26.4 20.68 26.04 25.22 9.34 61.24 44.37 43.84

Carb 8.88 4.0S 7.12 4.37 4.17 8.37 — 21.07 0.12 0.6 0.58



Полевые

шпаты

Рис. 2.4.7. Соотношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов н 
кварца в метаосадочных породах группы Фиг-Трн, формация Шеба 

А -  Граувакки, Б -  Пелиты

позволяет выделить две группы пород по соотношению полевые шпаты/гли- 
ны/кварц (рис. 2.4.7А, Б). Граувакки и субграувакки, существенно кварцевые, ха
рактеризуются тенденцией относительного роста содержаний полевого шпата и 
кварца вверх по разрезу, приведенному в [Condie et al, 1970], при относительно 
постоянном содержании глинистой составляющей. Вся совокупность пород рас
полагается вблизи границы граувакки-аркозовые песчаники. Отношение 
кварц/полевые шпаты (Q/Fsp) крайне непостоянно и колеблется в пределах от 1 
до 24. Глинистый матрикс пород по составу также неоднороден, имея в среднем 
отношение иллит + каолинит/хлорит + серпентин, равное 1.2 (монтмориллонит 
отсутствует). Одна часть пород характеризуется преобладанием иллита, тогда как



другая -  существенным преобладанием хлоритовой составляющей. В совокуп
ности пород с преобладанием иллита присутствует серпентин, содержания кото
рого достигают 7.8%. Именно в этой разновидности глинисто-песчаных пород 
плагиоклаз связан положительной корреляцией с железистым хлоритом (рис. 
2.4.8). Возможно, что плагиоклаз является остаточным продуктом выветривания 
вулканитов андезито-базальтового состава. К. Конди [Condie et al., 1970], анали
зируя модальный минеральный состав граувакк группы Фиг Три, отмечал преоб
ладание кислого плагиоклаза (AN10 -  AN25). Однако в составе граувакк им были 
обнаружены обломки мафических вулканитов с кальциевым плагиоклазом, на ос
новании чего был предположен вулканический источник мафического состава 
как главный, наряду с кислой пирокластикой. В совокупности глинисто-песча
ных пород с преобладанием хлоритовой составляющей (отношение иллит/хло- 
рит <1, ILL/CHL = 0.06-0.6) появляется ортоклаз в значительных количествах 
(Огср -  11%) при незначительном его содержании или полном отсутствии в пер
вой совокупности. Итак, вторая совокупность глинисто-песчаных пород, при 
постоянной сумме кварца и полевого шпата в целом, обладает высокими содер
жаниями ортоклаза, несколько более высоким содержанием Fsp (Q/Fsp ~  2, по 
сравнению с Q/Fsp >5 -  для первой совокупности) В матриксе пород преоблада
ет хлорит. Возвращаясь к соотношению полевые шпаты/глины/ кварц (см. рис. 
2.4.7 А) , можно отметить, что тенденция роста роли полевых шпатов вверх по 
разрезу обусловлена в большей степени появлением значительных количеств ор
токлаза, источником которого, вероятно, являлись плутонические породы.

Показательно количественное изменение ассоциации таких предположи
тельно исходных минералов, как кварц, гидрооксиды железа (гетит), доломит.

Рис. 2.4.8. Соотношение плагиоклаза и мафической составляющей в граувакках группы Фнг-Три,
формация Шеба



Пелитовые компоненты

Рис. 2.4.9. Соотношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов и 
кварца в метаосадочных породах группы Фиг-Три, формация Белвыо

фосфаты. Присутствие этой ассоциации в первой совокупности пород (см. табл. 
2.4.3) и их практически полное отсутствие во второй, вероятно, можно интерпре
тировать как изменение физико-химических условий седиментации ( восстано
вительно-окислительной среды, изменение температуры и солености и т.д. К. 
Эриксон [Eriksson, 1980а] предполагает для пород группы Фиг Три морские глу
боководные условия седиментации. К. Конди [Condie et al., 1970] отмечает, что 
наличие плохо окатанных фрагментов пород и хорошая сохранность полевых 
шпатов могут свидетельствовать о том, что сносимый в бассейн обломочный ма
териал не был подвергнут интенсивному выветриванию, а источник сноса распо
лагался примерно на расстоянии 50 -  100 км от бассейна.

Песчано-глинистые породы занимают подчиненное место в разрезе форма
ции Шеба. Суммарные количества нормативных глинистых минералов составля
ют в среднем > 40% и по составу аналогичны матриксу глинисто-песчных пород, 
в котором значительно преобладает хлорит (ILL/CHL -  0.3). При этом, как и в вы
шеописанной второй совокупности глинисто-песчаных пород, в песчано-глинис
тых породах отсутствует гетит, содержания серпентина, апатита, карбонатов сос
тавляют десятые доли процента. Аналогична составу глинисто-песчаных пород 
второй совокупности и обломочная составляющая глин: количества ортоклаза 
достигают ~  7 %, отношение Q/Fsp ~ 2. По соотношению полевые шпаты/гли- 
ны/кварц песчано-глинистые породы имеют тренд развития в направлении уве
личения глинистой составляющей, вероятно, за счет роста содержаний хлорита, 
с уменьшением доли кварца при неизменном процентном содержании полевых 
шпатов { см. рис. 2.4.76). Как можно предположить, обе совокупности развива
лись в аналогичных физико-химических условиях, представляя собой различные 
фации глубинности.



2 Формация Белвыо Роул. согласно залегающая на формации Шеба, состоит из 
алевритов (siltstone), подчиненного количества граувакк, кремнистых пород и 
прослоя трахитовых туфов [Condie, 1970]. В указанной работе были проанализиро
ваны только граувакки. Содержание кремнезема в породах колеблется в пределах 
55-65 %, отмечается преобладание магния над кальцием и натрия над калием (см. 
табл. 2.4.3) Нормативный минеральный состав граувакк по соотношению полевые 
шпаты/глины/кварц идентичен составу граувакков формации Шеба (рис. 2.4.9). От
личие заключается в повышенном содержании полевошпатовой составляющей -  
плагиоклаза (в среднем ~ 27 %) и ортоклаза (в среднем ~  5%). Пелитовую состав
ляющую глинисто-песчаных пород, как и аналогичных пород формации Шеба , 
можно разбить на две разновидности: 1 -  с преобладанием иллита; 2 - е  преобла
данием хлорита. Каждая совокупность пород имеет особенности состава, описан
ные выше для пород формации Шеба. Анализ состава пород вверх по разрезу 
[Condie et al., 1970, Fig.2] выявляет изменение соотношения полевого шпата и квар
ца (за счет увеличения доли ортоклаза) и рост пелитовой составляющей за счет по
явления значительных количеств хлорита. Можно предположить, что глинисто
песчаные породы формации Белвыо Роуд составляют верхнюю часть единой гене
тической ассоциации Фиг-Три с аналогичными источниками обломочного матери
ала и едиными условиями седиментации. Значительные количества терригениой 
составляющей, в том числе преобладание кварца над полевыми шпатами, указыва
ет на низкую степень зрелости пород. Анализируя гранулометрический состав по
род формации, К. Эриксон [ Eriksson, 1980а] приходит к выводу о том, что данная 
ассоциация пород отлагалась в мелководном бассейне с крутыми склонами, чему 
не противоречат наши данные о соотношении главных минеральных фаз.

Группа Мудис. Породы группы Мудис, являясь завершающей разрез частью 
супергруппы Свазиленд, практически согласно залегают на породах группы Фиг 
Три (см. рис. 2.4.2, 2.4.3). Мощность пород колеблется в пределах 1500-3600 м.

Породы группы представлены более зрелыми, по отношению к породам 
группы Фиг Три, песчаниками, сланцами и конгломератами. Условия седимента
ции пород группы весьма разнообразны: от аллювиальных фаций до краевых фа
ций морских бассейнов [Eriksson, 1977, 1980Ь]. Возраст пород ~  3.3 млрд.лет 
[Tegtmeyer, 1981].

Группа Мудис представлена обломочными породами, характеризующимися 
существенным преобладанием калия над натрием (Na/Kcp ~ 0.36 ), что впервые 
отмечается в рассматриваемом разрезе, и магния над кальцием. Сумма кварца и 
полевого шпата постоянна и составляет в среднем -57% , при преобладании по
левого шпата (за исключение обр. 79 NC123, табл. 2.4.4). Особенностью поле
вошпатовой составляющей являются значительные количества ортоклаза (ORcp~ 
15.1%), составляющие практически половину общего содержания полевых шпа
тов (PLcp ~  16.7%). Связующая глинистая масса практически не содержит хлори
та и состоит из иллита (ILLcp ~ 23.7%) и серпентина (SRPcp~ 7.5%), при отсут
ствии как каолинита, так и монтмориллонита. Карбонаты представлены доломи
том, в значительных количествах присутствуют гидрооксиды железа (гетит ~ 
7.6%) (см. табл. 2.4.4). По соотношению полевые шпаты/глииы/кварц породы 
группы относятся к грауваккам (рис. 2.4.10).



Таблица 2.4.4
Химический и минеральный составы метаосадочных пород группы Мудис

супергруппы Свазиленд

№№ Проб 79NC123 79NC124 79NC129 79NC130 79NC131

Компоненты 1 2 *» 4 5
SiO, 61.93 59.44 58.12 61.59 55.53
T i0 2 0.36 0.38 0,55 0.47 0.43

AI2O3 11.07 13.3 15.37 14.86 15.04
FejO y 8.65. 6.67 10.22 7.17 8.15

MgO 5.19 4.97 5.45 4.7S 5.07

M11O 0.14 0.139 0.106 0.09 0.15

CaO 2.59 1.92 0.58 0.87 0.8

Na20 0.96 2.07 2.03 2.21 1.52
K20 3.59 4.62 4.71 5.94 5.49

p2o5 0.09 0.09 0.09 0.09 0.09

LOI 6.36 7.18 3.89 2.74 8.61

Сумма 100.84 100.689 101.026 100.72 100.79

Минералы

AB 8.23 18.08 18.22 17.55 13.61

AN 0.87 1.92 1.93 (.86 1.44

PL 9.1 20 20.15 19.41 15.05

OR 8.49 17.68 17.78 12.92 18.66

Q 36.88 23.S9 24.08 19.84 18.76

ILL 23.53 19.03 19.22 28.08 28.41

AP 0.22 0.2 0.22 0,22 0.21

DL 7.66 4.88 4.88 0.31 1.47

SRP 5.84 6.91 6.99 9.28 8.43

GT 7.75 6.83 6.11 9.24 8.36

PRL 0.17 0.17 0.18 0.13 0.19

RT 0.36 0.39 0.4 0.56 0.46

Сумма 100 99.98 100.01 99.99 100

Fsp 17.59 37.68 37.93 32.3.3 33.71

Pel 29.37 25.94 26.21 37.36 36.84

Carb 7.66 4.88 4.88 0.31 1.47

Генетические особенности глинисто-песчаных пород группы Мудис целесо
образно рассмотреть параллельно с аналогичными породами группы Фиг Три, 
поскольку обе группы формировались в течение единого седиментационного 
цикла, представляющего собой последовательную в геологическом времени сме
ну режима глубоководной седиментации (фации группы Фиг Три) режимом мел
ководных фаций группы Мудис [Eriksson, 1979]. Нормативный минеральный сос
тав позволяет проследить в этой стратиграфической последовательности меняю-
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Рис. 2.4.10. Соотношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов и 
кварца в мстаосадочных породах группы Мудис

щийся во времени вклад разных источников питания в формирование глинисто- 
песчаных и глинистых пород. При этом первичные глинисто-песчаные породы 
как по химическому, так и по нормативному минеральному составам отвечают в 
целом грауваккам. Следует отметить, что и породы со значительной долей гли
нистого матрикса ( содержание пелитовой составляющей > 30%) по соотноше
нию полевые шпаты/глины/кварц соответствуют грауваккам или , частично, гра- 
увакковым пелитам. Рассматривая особенности минерального состава двух вы
деленных выше ассоциаций пород, одна из которых характеризуется повышен
ными содержаниями железистого хлорита, ортоклаза, связанными, по-видимому, 
с вулканическими областями питания (хлорит) и гранитным плутонизмом (ор
токлаз), а другая -  присутствием значительных количеств иллита, гидрооксидов 
железа, серпентина, доломита и апатита, можно предположить, что седимента
ция первой группы проходила в тектонически нестабильных условиях, подверга
ясь влиянию синхронного вулканизма и интенсивного привноса выветрелого ма
териала из областей эрозии, в отличие от более тектонически спокойных седи- 
ментационных условий пород второй группы, вероятно, в большей степени под
вергшихся процессам диагеиетических преобразований .

Общие тенденции седиментации пород супергруппы Свазиленд в стратигра
фической последовательности показывают, что вверх по разрезу в глинисто-пес
чаных породах снижается содержание обломочной составляющей (кварц + по
левые шпаты). При этом соотношение кварца и полевых шпатов изменяется в 
сторону увеличения доли полевых шпатов за счет ортоклаза. Количественный и 
качественный состав глинистой составляющей вверх по разрезу тоже претерпе
вает существенные изменения. При общем увеличении глинистого матрикса, от
ношение иллит/хлорит растет от группы Оивервахт к группе Мудис . На фоне



изменения макроминерального состава в сторону роста содержания глинистого 
вещества в граувакках увеличивается роль таких второстепенных минералов , 
как гидрооксиды железа (гетит), серпентин, доломит и апатит (см. табл. 
2.4.1,2.4.3, 2.4.4). Совокупность приведенных фактов последовательного изме
нения нормативного минерального состава отражает, вероятно, эволюцию усло
вий седиментации. Осадконакоплеиие в более глубоких бассейнах с крутыми 
склонами, испытывавшее на себе интенсивное влияние вулканизма мафическо
го состава (группа Фиг Три, формация Шеба), сменяется седиментацией в более 
тектонически спокойных условиях мелководных морских бассейнов или речных 
отложений , продукты которой испытывали интенсивное преобразование при 
диагенезе.

Супергруппа Потопа. Комплекс располагается к югу от Свазиленда и предс
тавляет собой фрагменты одного из позднеархейских осадочных бассейнов Юж
ной Африки (рис. 2.4.1, 2.4.2)

Супергруппа состоит из двух стратиграфических групп (снизу вверх по раз
резу ): 1) группы Нсузе , несогласно залегающей на кристаллическом основании 
с возрастом 3.0 -  3.6 млрд.лет [Button, 1981] м; 2) группы Музан.

Группа Нсузе включает мощные толщи вулканических лав и туфов от мафи
ческого до кислого составов, с прослоями кварцевых ареиитов, аркозов, пелитов 
и строматолитовых доломитов. U-Pb возраст по циркону из кислых вулканитов 
группы был оценен в 2934±114 мли.лет [Ilegner et al.,1984].

Наличие в разрезе группы бимодальной вулканической ассоциации, присут
ствие в основании разреза конгломератов и песчаников и часто наблюдаемая из
менчивость мощностей отложений свидетельствуют о рифтогенном характере 
осадконакопления. Северная часть разреза считается континентальной, тогда как 
южная его часть несет отпечатки влияния приливно-отливных течений, что поз
воляет предполагать, что рифтовый бассейн этой части разреза был связан с оке
аном [Bickle, Eriksson,1982; Burke ct al., 1985].

Группа Музан. в отличие от более древней группы Нсузе, состоит из переме
жающихся слоев кварцевых ареиитов, пелитов, с подчиненным значением вулка
нитов, конгломератов и железистых кварцитов. Возраст пород группы -  2.94-2.88 
млрд.лет [Weilers, 1990], мощность пород группы достигает 5000м. Состав и текс
турные особенности , в частности , зрелый характер осадков позволяют предпо
ложить, что седиментация проходила в условиях медленно прогибающегося 
морского бассейна (его шельфовых частях). Параметры метаморфизма суперг
руппы Поигола отвечают нижним пределам зеленосланцевой фации (410-430°С 
и Р-2-4 кбар) [Kerrick,1968]).

По химическому составу породы представляют собой умеренно кислые до 
кислых осадки (S i02 -  56-79 % ), характеризующиеся значительным преоблада
нием магния над кальцием (содержания кальция составляют сотые процента) и 
калия над натрием (табл. 2.4.5). Породы обеих стратиграфических групп иден
тичны по химическому составу и в дальнейшем будут рассматриваться как еди
ный комплекс. Пересчет химических анализов показывает, что это могли быть 
песчано-глинистые породы с достаточно неоднородным составом глинистого 
матрикса. При колебаниях содержаний иллита от 0.4% до ~ 60% спорадически
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Рис. 2.4.11. Соотношение нормативных концентрации полевых шпатов, глинистых минералов и 
кварца в  метаосадочных породах супергруппы Понгола

А -  группа Музан, Б -  группа Нсузе

присутствует хлорит, содержания которого изменяются от 3% до 34%. В составе 
глинистого вещества, наряду с иллитом и хлоритом, определенную долю состав
ляет ассоциация монтмориллонита, серпентина и каолинита. Подобное разнооб
разие составов отражается на величине отношения иллит +  каолииит/хлорит + 
серпентин + монтмориллонит, которое колеблется от 0.6 до 68, фиксируя тем са
мым как присутствие, так или полное отсутствие пеплового вулканического ма
териала или продуктов размыва мафических магматических пород в исходном 
осадке. В обломочном материале кварц преобладает над полевошпатовой состав
ляющей (отношение кварц/полевые шпаты ~ 7). Постоянное присутствие в поле
вошпатовой составляющей ортоклаза (см. табл. 2.4.5) отражает влияние калиево-



Таблица 2.4.5
Химический и минеральный составы метаосадочных пород супергруппы Понгола

Музан Нсузе
№№ Проб Г> 2*1 3*1 P055 P059 PO60 P-41 P-47 4*' 5*' 6*' P-54 P-62 РО-ЮЗ

Компоненты 1 2____ 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
— ш , — 59.53 57.43 64.27 58.5 58.86 64.2 59.18 79.36 58.75 56.23 70.71 56.68 66.44 57.76
------ m ------- 0.75 0.08 0.57 0.82 0.7 0.66 0.6 0.62 0.76 1.19 0.46 1.01 1 1.14

> Ю О и* 16.47 19.32 15.61 21.3 21.89 16.33 14.99 9.75 20.62 24.45 13.56 22.33 18.31 23.88
----- Щ П ------ 13.19 9.87 6.06 5.95 5.07 8.75 12.92 3.71 6.57 6.22 5.59 8.39 5.87 5.73

MgO 1.86 1.79 2.97 3.19 3.22 1.2 3.28 1.71 3.26 1.11 1.58 2.46 1.59 0.01
МпО 0.07 0.25 0.11 — 0.117 0.112 0.07 0.03 0.06 0.04 0.04 0.08 0.05 0.01
СаО 0.09 0.07 0.96 — — — 0.02 0.02 0.04 0.03 0.01 0.03 0.01 0.05

------ Ш 35------ 0.58 0.32 0.07 0.83 0.18 0.86 0.27 0.14 0.19 0.36 0.35 0.38 0.58 0.27
------- 0 5 ------- 1.51 5.33 4.83 5.82 6.26 4.42 3.08 2.07 4.7 5.98 3.24 5.73 4.19 5.85

-------W s ------- 0.1 0.08 0.15 — — — 0.02 0.02 0.09 0.04 0.02 0.04 0.04 0.04

LOI 5.52 4.48 3.62 4.09 3.9 3.09 5.57 2.57 4.64 4.47 2.47 187 1.92 5.26
Сумма 99.67 99.02 99.22 100.5 100.197 99.622 100 100 99.68 100.12 98.03 100 100 100

Минералы
АВ 4.98 2.77 0.6 7.08 1.54 7.33 2.35 0.1 — 3.04 3.04 3.2 2.55 2.25
AN — 0.29 0.06 0.75 0.16 0.78 — 0.01 — — — — 0.27 —
PL 4.98 3.06 0.66 7.83 1.7 8.11 2.35 0.11 — 3.04 3.04 3.2 2.82 2.25
OR — 0.15 3.72 1.99 1.19 2.23 6.86 — — 4.72 0.62 2.51 — 33.87

Q 37.31 28.25 38.87 22.27 24.37 36.73 37.26 64.4 27.27 19.01 51.41 22.69 35.59 13.51
м м — — — _ — — — 4.61 6.86 — — — 9.71 —
ILL 16.4 58.02 45.47 59.19 65.43 43.59 21.46 22.34 51.08 55.36 34.38 56.48 44.35 0.4

CHL 33.82 — — — — — 29.44 7.29 12.87 — 8.56 11.81 3.13 —
KN 5.57 — — — — — — — 0.32 12.06 — — — 42.47
AP 0.24 0.19 0.36 — — — 0.05 0.05 0.22 0.1 0.05 0.09 0.09 0.09

ANK — — — — — — — 0.04 — — — — 0.03 —
SRI’ 0.83 1.26 2.91 3.82 3.65 0.64 — — — — — — — —
GT _ 8.67 4.81 4.08 2.82 7.9 1.86 0.5 0.54 4.47 1.43 2.11 3.24 6.27
PRL 0.09 0.32 0.13 — 0.14 0.14 0.09 0.04 0.07 0.05 0.05 0.1 0.06 0.01
RT 0.76 0.08 0.58 0.83 0.71 0.67 0.62 0.63 0.77 1.19 0.47 1.01 0.99 1.12

Сумма 100 100 97.51 100.01 100.01 100.01 99.99 100.01 100 100 100.01 100 100.01 99.99
Fsp 4.98 3.21 4.38 9.82 2.89 10.34 9.21 0.11 — 7.76 3.66 5.71 2.82 36.12
Pel 56.62 59.28 48.38 63.01 69.08 44.23 50.9 34.24 71.13 67.42 42.94 68.29 57.19 42.87

Carb — — 2.49 — — — — 0.04 — — — — 0.03 —

’ > -  средние содержания: l-n=9; 2-п=18: 3-11=6; 4—и -11; 5-n=16; 6-n=3



го гранитного плутонизма, который, как впервые было отмечено в [Anhaeusser, 
Robb, 1981], к этому времени (3.2-3.3 млрд.лет) получил широкое распростране
ние. По соотношению полевые шпаты/глииы/квард песчано-глинистые породы 
относятся в целом к субграувакковым пелитам. Однако часть из них при значи
тельной доле глинистой составляющей (Ре1>30%) обладают отношением 
Pel/Fsp+Q<l, что заставляет характеризовать их как субграувакки (рис. 2.4.11 А, 
Б). В обеих разновидностях пород терригенная часть составляет существенную 
долю, что, возможно, свидетельствует о невысокой степени зрелости поступав
шего в бассейн материала, хотя несколько более высокие содержания глинозема 
и более низкие значения суммы полевого шпата и кварца в глинистых породах 
группы Нсузе могут быть свидетельством более стабильных условий их седи
ментации по сравнению с песчано-глинистыми породами группы Музаи 
[Wronkiewicz, Condie, 1989]. Ассоциации пород, составляющие обе группы, по 
мнению [Von Brunn, Hobday, 1976], отражают флювиальные или прибрежно
морские условия осадконакопления. Грабенообразный тип бассейна, по предс
тавлениям [Hegner et al.,1981], в который поступал осадочный материал различ
ного характера, вероятно, может быть предположен для условий седиментации 
пород супергруппы Понгола. Особенностью нормативного минерального соста
ва осадков является постоянное присутствие в них гидрооксидов железа (гетит) 
(см. табл. 2.4.5).

Супергруппа Витватерсранд состоит из нижней части -  группы Вест Ранд, 
перекрывающей с несогласием породы кристаллического основания Каапвальс- 
кого кратона, и верхней -  группы Централ Ранд (см. рис. 2.4.1).

Группа Вест Ранд включает примерно равные пропорции сланцев и кварци
тов с единственным горизонтом мафических вулканитов. Мощность пород груп
пы составляет ~5000м [Phillips, 1986]. Условия осадконакопления группы Вест 
Ранд аналогичны условиям, описанным для группы Музан супергруппы Понго
ла. Это неглубокие, шельфовые части морского бассейна с подчиненными приз
наками флювиальной седиментации [Tankard et al.,1982].

Группа Централ Ранд включает субграувакки, кварциты, конгломераты и нез
начительное количество сланцев. Мощность пород группы составляет ~3000м. 
Условия седиментации пород группы изменялись от морских до субаэральных 
аллювиальных [Minter, 1978].

Возраст пород супергруппы (U-Pb метод по цирконам из фельзитовых вулка
нитов, [Armstrong et al., 1991] колеблется в пределах 3070-2720 млн.лет. Продол
жительность развития бассейна седиментации Витватерсранд, таким образом, 
составляет ~  350 млн.лет. Параметры метаморфизма: Т=350±50°С, P = l-2  kb 
[Phillips, 1986].

Группа Вест Ранд. В данное рассмотрение были включены песчано-глинис
тые и песчанистые породы, обогащенные железом (Ге20 3 ~  6 -  32%% , табл. 
2.4.6) формаций (снизу вверх) Парктауи -  Брикстон, Промис и Рудепорт. Хими
ческий состав низко-умереино-кремнеземистых железисто-песчаио-глинистых 
пород характеризуется значительным превышением магния над кальцием и ка
лия над натрием. Несмотря на преобладание калия над натрием, содержания ка
лия незначительные, достигающие максимума в породах формации Рудепорт



Таблица 2.4.6
Химический и нормативный минеральный составы метаосадочных пород супергруппы Витварсранд

Группа Централ Ранд
Формация K8 Буйсенс
\fojVo Проб MEL-14 МЕЕ-23 МЕЕ-34 MED-1 MED-7 MED-8 МЕЕ-21 МЕЕ-39 730-5 CR* МЕЕ-5

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11
SIc^ 64.26 62.31 59.36 6.3.13 64.22 64.85 58.5 62.41 51.09 54.52 55.75
ПО, 0.74 0.92 0.97 0.9 0.78 0.9 0.92 0.99 0.75 0.73 0.62

А1,03 19.58 27.15 26.1 23.64 28.09 24.89 24.48 29.44 1S.94 18.94 19.44
F e ,0 3t 6.98 0.51 6.58 3.36 0.76 2.46 6.54 1.02 10.87 9.6 6.73
MgO 2.8 0.43 1.55 0.61 0.46 0.44 1.02 0.34 7.75 6.61 6.14
MnO 0.6 — 0.03 — — — 0.3 — 0.08 0.1 0.05
CaO 0.07 0.1 0.03 0.06 0.18 0.7 0.05 0.07 0.12 0.35 0.97

0.27 1.42 0.18 0.68 0.26 0.71 0.5 0.39 0.14 0.39 1.21
к :о 1.77 2.76 0.94 4.82 0.61 1.34 4.32 0.9 1.7 1.73 3.62
р ,о 5 0.06 0.6 0.06 0.06 0.06 0.05 0.06 0.07 0.08 0.09 0.09
LOl 3.52 4.18 4.35 3.27 5.17 3.66 3.31 4.37 S.48 сс Ь. U) 4.5

Сумма 100.65 100.38 100.15 100.53 100.59 100 100 100 100 101.71 99.12
Минералы

АВ — 10.46 — 5.62 0.06 4.8 3.53 2.23 — — 10.35
AN — — — — 0.01 0.51 0.38 0.24 — — 1.1
PL — 10.46 — 5.62 0.07 5.31 3.91 2.47 — — 11.45
OR — О з — 11.4 — — — — — — 3.09
Q 34.61 17.67 24.54 24.28 25.84 29.07 22.38 23.07 25.03 24.99 23.68

ММ 9.36 4.55 6.15 — S.58 4 2.55 3.8 5.15 14.12 —
I I I 18.48 12.39 9.66 29.7 6.23 13.73 45.21 9.15 18.82 18.85 33.54

c h l 14.48 — 11.34 — — — — — 39.87 32.96 24.61
KN 20.18 43.84 45.26 25.65 57.66 43.76 19.4 59.73 9.43 7.28 —
AP 0.14 1.37 0.14 0.14 0.14 0.11 0.14 0.16 0.2 0.22 0.22
CC — — — — — — — — — 0.21 —

DL — — — — — — — — (Ш — 2.1
ANK — — — — 0.37 1.94 0.03 — — 0.46 —
RCH — — — — — — — — —• 0.17 —
SRP — — — — — — — — 0.58 — 0.62
GT 1.32 — 1.95 2.34 0.38 1.22 5.12 0.68 — —

PRL 0.72 — 0.04 — — — 0.36 — 0.1 — 0.06
RT 0.72 ш 0.93 0.88 0.74 0.86 0.9 0.94 0.78 0.74 0.63

Сумма 100.01 99.99 100.01 100.01 100.01 П5о 100 100 100.01 100 100
Fsp — 19.29 — 17.02 0.07 5.31 3.91 2.47 — — 14.54
Pel 62.5 60.78 72.41 55.35 72.47 61.49 67.16 72.68 73.85 73.21 58.77

Curb — — — — 0.37 1.94 0.03 — 0.05 (L67 2.1



Продолжение табл. 2.4.6
Группа Lie играл Ран л

Формация Ьунсенс Рудепорт
JfeJfe Проб МЕЕ-27 SJ-3-2 SJ-3-4 МЕЕ-24 SJ-3-5 MED-17 MED-18 C-75 AA 0098 AA0101 AA0097

Компоненты ------- й ------- 13 14 15 i6 17 18 19 20 21 22
S i0 2 54.01 53.64 52.4 5S.79 53.65 55.32 53.92 59.33 58.82 57.79 64.65
ТЮ2 0.5 0.61 0.6 0.55 0.64 0.53 0.6 0.78 0.9 0.97 0.78-
А12о 3 15.67 15.84 18.82 19.95 19.38 12.77 13.98 17.51 19.97 20.78 16.84
Fe30 3t 7.8 8.52 7.93 7.07 7.63 19.13 17.2 11.04 7.02 7.02 6.14
MgO 11.2 12.1 9.94 5.12 8.41 6.49 7.02 3.99 5 5.03 4.44
MnO 0.08 0.06 0.05 0.07 0.04 6.07 0.09 0.05 0.06 0.06 0.06
CaO 1.7 1.37 0.91 0.5 l.o i 0.17 0.68 0.14 022 0.2 О
Na.O 1.04 1.27 1.41 0.72 1.41 0.01 0.03 0.22 1.12 1.48 1.18

K ,0 1.05 0.74 2.4S 2.87 2.73 0.02 0.67 3.09 2.31 2.28 1.76
P: 0 5 0.09 0.09 0.09 0.1 0.1! 0.11 0.09 0.12 0.04 0.05 0.04
LOI 6.25 5.78 5.36 426 4.98 4.76 5.34 Г82 4.82 4.81 3.88

Сумма 99.39 10002 99.99 100 100 99.38 99.62 100.09 100.28 100.47 100
Минералы

AB 8.85 10.74 11.96 0.56 11.94 — — 0.01 1.8 4.56 3.72
AN 0.94 1.14 1.27 O S 1.27 — — — 0.19 0.48 0.4
PL 9.79 11.88 13.23 0.62 13.21 — — 0.01 1.99 5.04 4.12
OR — — 8.31 — 3.44 — — — — — —
Q 29.93 2R09 20.52 22.97 21.65 40.23 35.47 32.53 19.62 15.91 31. li

MM — — — г Ш — 0.36 — r a > 7.8 ST7S 33.52 2 6 l4
ILL 11.3 7.91 11.53 30.64 23 0.22 7.24 33.16 24.78 24.42 18.88
CHL O

J
СО O

' 41.93 43.26 20.2S 34.93 52.79 49.03 23.54 18.62 18.52 17.27
KN — — — — — 4.36 4.4 — — — —

AP 0.21 0.21 0.21 0.24 0.26 0.26 0.22 0.29 0.1 0.12 0.1
DL 4.61 3.36 1.77 — 2.04 — — — — — —

ANK — — — 1.38 — 6.1 1.49 0.5 044 0.39
RCH — — —  ■ — — — 0.15 — — — —

S R P 3.01 4.04 0.51 — 0.78 — — — — — —

GT 1.58 1.9 — 0.05 — 1.06 — 1.83 1.07 1.28 0.85
PRL 0.1 0.07 0.06 0.09 0.05 0.09 — 0.06 0.07 0.07 0.07
RT 0.5 Об! 0.6 0.55 0.64 0,54 0.61 0.78 0.9 0.97 0.78

Сумма 99.99 100 100 100 100 100.01 99.69 100 100.01 99.99 100.01
Fsp 9.79 11.88 21.54 0.62 16.65 — — 0.01 1.99 5.04 4.12
Pel 53.27 53.88 55.3 74.1 5S.71 57.73 61.75 64.5 75.76 76.46 62.59

Carb 4.61 3.36 1.77 1.38 2.04 0.1 1.81 — 0.5 0.14 0.39



Продолжение табл. 2.4.6
Группа Централ Ранд

Формация Рудепорт Промнс Парктаун-Брнкстон
Лк№ Проб AA0099 MED-13 MED-14 MED-15 MED-11 C-72 MED-12 MED-10

Компоненты 23 24 25 26 27 28 29 30
SiO, 58.88 44.06 48.45 42.09 47.72 54.62 65.32 57.84
ПО, 0.94 0.28 0.38 0.31 0.24 0.49 0.47 0.53

а 1,03 ” 20.51 8.48 11.11 9.61 7.25 12.04 11.71 14.02
F e j0 3r 6.68 31.84 25.15 33.24 31.7 23.96 13.4 16.51
MgO 4.69 5.12 4.69 4.23 4.02 2.33 4.36 5.33
MnO 0.06 0.38 3.44 3.44 0.47 0.11 0.1 0.03
CaO 0.24 0.91 0.94 0.57 0.12 0.02 0.02 0.02

--------Ш 5 -------- 1.29 0.4 0.27 0.06 0.13 0.19 0.02 0.05
К,О 2.35 1.3 1.5 1.65 0.16 0.42 0.86 1.49
Р;0 3 0.08 0.08 0.1 0.11 0.03 0.04 0.02 0.02
LOI 4.28 7.15 3.97 4.69 8.16 5.78 3.52 4.16

Сумма 100 100 100 100 100 100 99.8 100
Минералы

АВ 2.42 2.24 3.45 0.5 1.15 1.65 — 0.43
AN 0.26 0.24 0.37 0.05 0.12 — — —
PL 2.68 2.48 3.82 0.55 1.27 1.65 — 0.43
OR — — — — — — _ 0.52
Q 17.39 34.34 30.76 28.27 41.S8 44.58 50.58 39.71

м м 35.68 — — — — — 0.72 —
ILL 25.14 15.76 14.17 17.44 1.78 4.6 9.26 15.13

CHL 16.18 8.97 6.27 8.98 16.5 33.38 34.59 42.26
KN — — _ — — — 3.13 —
AP 0.19 0.23 0.19 0.26 0.07 0.1 0.05 0.05
DL _ 2.47 2.45 1.35 0.19 _ _ —■ —

ANK 0.32 — — — — — — —
SRP — 5.81 7.51 5.78 6.13 LSI —
GT 1.4 25.41 34.07 32.89 31.33 13.26 1.08 1.32

PRL 0.07 4.15 0.48 4.17 0.6 0.13 0.12 0.04
RT 0.94 0.37 0.29 0.31 0.25 0.5 0.47 0.53

Сумма 99.99 99.99 100.01 100 100 100.01 100 99.99
Fsp 2.68 2.48 3.82 0.55 1.27 1.65 — 0.95
Pel 77 30.54 27.95 32.2 24.41 39.79 47.7 57.39

Carb 0.32 2.47 2.45 1.35 0.19 — — —



(см. табл. 2.4.6). Еще одной особенностью пород группы Вест Ранд является их 
относительно низкая глиноземистость, также достигающая максимума в породах 
формации Рудепорт, самой молодой формации группы Вест Ранд. Глинистое ве
щество пород включает иллит (16-21%), железистый хлорит (9-27% ). Интересно 
отметить крайне неравномерное распределение по формациям смектита (монт
мориллонита). Практически отсутствуя в двух нижних по разрезу группы Вест 
Ранд формациях, монтмориллонит появляется в значительных количествах в 
верхней формации Рудепорт, составляя в среднем по формации 18%. Споради
чески появляются значительные количества серпентина, достигая максимума в 
средней по разрезу формации Промис. Для этой же формации отмечаются высо
кие содержания гидрооксидов железа (GTcp ~30%). В целом отношение ILL+KN 
/CHL+MM+SRP близко к единице для двух нижних формаций. Значительное 
преобладание железо-магниевых глинистых минералов характерно для форма
ции Рудепорт, в породах которой это отношение в среднем составляет 0.5, что 
свидетельствует, вероятно, о существенном влиянии на состав пород материала 
мафического и ультрамафического состава, поступавшего, вероятно, при вывет
ривании и переносе из областей более древних зеленокаменных поясов.

Обломочная часть рассматриваемых пород довольно стабильна и состоит из 
кварца и плагиоклаза (см. рис. 2.4.12, 2.4.13). Следует отметить двойственную 
природу плагиоклаза. Если в породах двух нижних формаций плагиоклаз имеет 
тенденцию отрицательной корреляции с железо-магниевыми глинистыми мине
ралами, то при росте их содержания в верхней формации (формация Рудепорт) 
содержания плагиоклаза тоже увеличиваются. Причиной этому могут являться 
разные по составу источники питания. Не исключена активизация вулканической 
деятельности в период отложения пород наиболее молодой формации рассматри
ваемой группы. По соотношению полевые шпаты/глины/кварц песчано-глинис
тые породы группы Вест Ранд (снизу вверх по разрезу ) изменяются от субграу- 
вакк и субграувакковых пелитов до пелитов (рис. 2.4.12 Б). Общее количество пе- 
литовой составляющей изменяется вверх по разрезу от -42%  (формация Паркта- 
ун-Брикстон) до -  68% (формация Рудепорт) за счет роста содержаний хлорита 
(см. табл. 2.4.6). Отличительной особенностью пород рассматриваемых форма
ций является появление значительных количеств гётита (-16-34% ), что, наряду с 
величиной отношения ILL+KN/CHL+MM+SRP, колеблющегося от 0.6 до -  1, от
ражает влияние выветрелого материала зеленокаменных поясов. Следует отме
тить, что выделенные особенности нормативного минерального состава пород 
характерны и для вышеописанных песчано-глинистых пород этого разреза, что 
еще раз свидетельствует о единой ассоциации, образованной за счет достаточно 
интенсивно выветрелого материала, седиментация которого проходила в услови
ях весьма обширного мелководного морского бассейна, что ранее было отмечено 
в работе [Wronkiewicz, Condie, 1987].

Группа Централ Ранд состоит из формаций ( снизу вверх по разрезу) Буйсеис 
и K8F. Песчано-глинистые породы формации Буйсеис (см. табл. 2.4.6) обладают 
нормативным минеральным составом, достаточно схожим с составом аналогич
ных пород верхней формации (формация Рудепорт) группы Вест Ранд. По-преж
нему хлорит в породах преобладает над иллитом, однако значительно снижается



Пелитовые компоненты

Рис. 2 .4 J 2. Соотношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов и 
кварца в мстаосадомпых породах супергруппы Витватсрсраид

А -  группа Централ Ранд; Б -  группа Вест Ранд

содержание монтмориллонита. Отличие состоит в возрастании содержания поле
вошпатовой составляющей за счет роста содержаний плагиоклаза и спорадичес
кого появления ортоклаза. При этом отношение глинистой составляющей пород 
к их обломочной части (Pel/Fsp+Q) остается тем же самым за счет роста содер
жаний нормативного хлорита (см. табл. 2.4.6). Ранее в работе [Wronkiewicz, 
Condie, 1987] на основании анализа гранулометрического состава осадочных по
род разреза супергруппы Витватерсранд было сделано предположение о более 
активном тектоническом режиме, сопровождавшем процесс седиментации пород 
группы Централ Ранд. Обогащение песчано-глинистых пород формации Буйсенс 
нормативным хлоритом и периодически появляющиеся заметные количества



Pl,%

8 1 у  *  0.0057Х2 - 0.3525Х + 6.0341
R  =  0.7

Рис. 2.4.13. Соотношение плагиоклаза и мафической составляющей в метаосадочных породах ipyn- 
пы Пест Ранд супергруппы Витватерсранд

а -  формации Парктаун-Брикстои; Промис; б -  формация Рудепорт

нормативного полевого шпата, наряду с полным его отсутствием в породах, ве
роятно, подтверждают это предположение.

Наиболее молодая в группе Централ Ранд формация К8 представлена песча
но-глинистыми породами, качественно отличающимися от аналогичных пород 
рассмотренной выше формации. В глинистой составляющей этих пород преобла
дает иллит, при этом хлорит в большинстве проб отсутствует (см. табл. 2.4.6). В 
значительных количествах в породах появляется каолинит, в среднем составляю
щий ~  39.4%. Эти черты, наряду с уменьшением роли полевошпатовой составля
ющей, показывают более значительную зрелость пород и, вероятно, более ста
бильные условия седиментации.

Для пород группы Централ Ранд в целом следует отметить влияние гранитного 
плутонизма, отраженного в породах периодическим появлением ортоклаза, особен
но характерного для пород формации Буйсенс. Г1о соотношению полевые шпа- 
ты/глины/кварц (см. рис. 2.4.12А) породы группы соответствуют граувакковым -  
субграувакковым пелитам. Вверх по разрезу намечается тенденция роста в породах 
пелитовой составляющей, параллельно с уменьшением роли полевых шпатов при 
постоянной доле кварца. В целом для группы можно предположить более стабиль
ный тип седиментации, при котором как переработка сносимого материала, так и 
его отложение в бассейне, размеры которого в период седиментации сокращались 
[Wronkiewicz, Condie, 1987], проходили в условиях умеренно теплого, влажного 
климата. На основании наличия в разрезе остаточных глин предполагаются [Reimer, 
1985] аридные условия седиментации, чему не противоречат наши данные, показы
вающие более разнообразные климатические особенности условий седиментации.



Пелитооые компоненты

Полевые
шпаты

Рис. 2.4.14. Соотношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов и 
кварца в метаосадочных породах суперг руппы Вентсрсдори

Супергруппа Вептерсдорп состоит преимущественно из вулканических ассо
циаций, меняющихся по составу от базальтовых коматиитов до риолит-дацитов, 
подчиненного количества кластических и химических осадочных пород. Она 
согласно перекрывает супергруппу Витватерсранд (см. рис. 2.4.1). В данное со
общение включена одна из трех групп супергруппы, группа Пнаил (формация 
Ботавилл), которая состоит из кластических осадков и вулканитов (см. рис. 2.4.2). 
Возраст группы (U-Pb метод по цирконам вулканитов) 2630 млп.лет [Armstrong 
et al., 1991].

Формация Ботавилл характеризуется наличием циклических ритмов, состо
ящих из конгломератов, кварцитов, пелитов и карбонатов [Button, 1981]. Преобла
дают аллювиальные фации пород, отлагавшихся, вероятно, в рифтовых долинах 
[Tankard et al., 1982]. Рассматриваемые здесь породы относятся к умеренно-кис
лым песчано-глинистым породам, химический состав которых характеризуется 
преобладанием калия над натрием и магния над кальцием (табл. 2.4.7). Среди 
глинистых минералов в породах преобладает иллит при значительном количест
ве хлорита (отношение ILL/CHL =1.4). Довольно высокое содержание хлорита 
отражает, вероятно, присутствие в составе пород продуктов разложения пеплово
го или другого тонкозернистого вулканогенного материала мафического состава. 
Суммарное количество глинистых минералов составляет ~  60%. Обращает на се
бя внимание высокое содержание кварца и крайне низкие содержания полевых 
шпатов, состоящих из равных долей плагиоклаза и ортоклаза, суммарное количе
ство которых не превышает 4.5%. Как и сходные породы Витватерсранда, данные 
сланцы по соотношению полевые шпаты/глииы/кзарц относятся к субграувакко- 
вым пелитам (рис. 2.4.14). Карбонатная составляющая представлена преимуще
ственно кальцитом.



Таблица 2.4.7
Химический и нормативный минеральный составы метаосадочных пород

супергруппы Вентерсдорп
Группа Пнайл

Формация Ботавнлл

№№ Проб JWS-8-9 JWS-8-11 JWS-8-12

Компоненты 1 2 3

S i0 2 58.63 63.41 75.59

T i02 0.57 0.45 0.19

a i2o 3 18.45 16.63 8.32
Ге2° 3' 8.33 5.72 3.14

MgO 5.34 5.94 3.23

Мп О 0.01 0 0,01

СаО 0.2 0.21 3.52

Na20 0.22 0.23 0.22

К ,0 3.92 3.48 1.6

Р20 5 0.14 0.13 0.07

LOI 4.19 3.8 4.11

Сумма 100 100 100

Минералы

АВ 1.88 1.96 1.85

AN 0.08 0.2 0.2

PL 1.96 2.16 2.05

OR 1.72 3.21 1.83

Q 31.09 38.21 62.53

ILL 39.22 31.68 13.69

Cl-IL 24.36 22.3 12.66

AP 0.34 0.31 0,17

cc — — 5

DL — — 1.87

RCH — — 0.02

SRP 0.73 1.67 —

PRL 0.01 — —

RT 0.58 0.45 0.19

Сумма 100.01 99.99 100.01

Fsp 3.68 5.37 3.88

Pci 64.31 55.65 26.35

Garb — — 6.89



Супергруппа Трансвааль несогласно перекрывает супергруппу Вентерс- 
дорп (см. рис. 2.4.1) и представляет главный цикл осадконакопления в услови
ях рифтообразования на северо-востоке провинции Трансвааль Каапвальского 
кратона. Мощность пород супергруппы достигает 12000м. В состав супергруп
пы входят три группы (снизу вверх по разрезу): Волкберг, Чуниспурт, Претория 
(см. рис. 2.4.2). Группа Волкберг, последняя стратиграфическая группа, относя
щаяся к верхам архея, включает две формации -  Селати и Блэк Рифф -  и дати
руется возрастом 2630-2560 млн. лет [Jahn, Condie,1995]. Мощность пород 
группы ~  2000 м. Группа состоит преимущественно из флювиальных и мелко
водных морских осадков: аркозов, пелитов и конгломератов. Седиментация по
род группы предположительно проходила в рифтогенном бассейне. Породы вы
шележащих групп, относящихся к нижнему протерозою, отлагались в стабиль
ных кратонных условиях [Songe, 1986; Schrciber et al., 1992]. Группа Претория, 
включающая формации (снизу вверх) Таймболл Хилл, Струбенкоп и Сил вер
ток, достигает мощности 6000м и состоит преимущественно из кварцитов и 
сланцев, с подчиненным количеством вулканитов и карбонатов. Седиментация 
пород проходила в мелководном морском бассейне кратонного типа [But
ton ,1975; Tankard et al., 1982]. Возраст группы -  2070±90 -  2095±24 млн.лет 
[C-rampton, 1974; Hamilton, 1977]. Первичные структуры пород сохранены, по
роды существенно не претерпели деформаций, но были подвергнуты динамо- 
термальному метаморфизму. Параметры метаморфизма: Т=110-170°С; Р >2 кб 
[Miyano, Beukes, 1984].

Группы Саутпенсберг, Вотерберг включают главным образом субаэральные 
базальтовые потоки, полевошпатовые песчаники, аркозы и конгломераты. 
Седиментация проходила исключительно в континентальных обстановках 
[Jansen,1976]. Возраст отложений -  1850-1750 млн. лет (косвенные данные).

Группа Вотерберг представлена двумя формациями (снизу вверх по разре
зу): формацией Селати и формацией Блэк Рифф. В формации Селати выделяют
ся две разновидности: первая представляет собой породу мафического состава 
(S i0 2-42% ) с 30% F e ,0 3 , в которой магний преобладает над кальцием и натрий 
над калием (табл. 2.4.8). Хлорит составляет 47.7%, практически отсутствует ил- 
лит. Из второстепенных минералов в значительном количестве присутствуют 
гидрооксиды железа (гётит =15.5%). Вероятнее всего, данный образец представ
ляет собой пример вьтветрелых базальтов, которые, наряду с кварцитами, арко- 
зами, пелитами и граувакками составляют разрез формации [Button, 1973]. Дру
гая разновидность -  умеренно кислые породы (S i02 ~  60%), с существенным 
преобладанием калия над натрием; это песчано-глинистые породы, глинистая 
составляющая которых содержит исключительно иллит (ILL=34%) с примесью 
серпентина. В полевошпатовой составляющей преобладает ортоклаз, содержа
ния которого достигают 20% при 2-4%  плагиоклаза (см. табл. 2.4.8). По соотно
шению полевые шпаты/глины/кварц породы относятся к граувакковым-субгра- 
увакковым пелитам (рис. 2.4.15). Степень зрелости пород крайне низкая. По 
данным в [Button, 1973; Clendenin et al., 1988], эти породы отлагались в интен
сивно прогибающейся троговой структуре Селати, граничащей с зеленокамеи- 
ным поясом Мачисон.



Таблица 2.4.8
Химический и нормативный минеральный составы метаосадочнмх пород

супергруппы Трансвааль

Группа Саутпенсберг- Ватерберг Претория

Формация Силвертон Струбенкор

№№ Проб С-90 С-130 С-169 D-72 D-79 D-84 CDV-1-2 CDV-1-4 CDV-1-5

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7 8 9

SiO, 62.76 80.72 45.22 59.95 69.44 57.84 56.19 66.72 54.46

ТЮ , 0.75 0.93 1.04 0.85 0.62 0.77 0.51 0.8 1

А!,Оз IS.55 7.12 37.41 21.71 13.45 21.54 12.99 19.81 24.33

Fe,O jt 7.33 7.44 0.74 7.22 5.48 7.55 23.4 7.63 10.36

MgO 1.24 0.52 0.09 2.2 2.92 1.75 1.31 1.12 1.67

MnO 0.02 0.01 0.07 0.17 0.6 0.25 0.12 0.09 0.25

CaO 0.44 0.27 0.22 1.57 2.1 0.72 0.61 0.31 0.69

N a ,0 6.08 1.99 0.17 2.84 2.53 3.28 0.69 0.66 1.82

K ,0 0.03 0.03 0.01 0.05 0.07 0.05 0.06 0.05 0.08

p 2o 5 0.05 0.05 0.27 0.07 0.15 0.05 0.06 0.08 0.18

LOI 2.75 0.92 14.76 3.37 2.64 6.22 4.16 2.73 5.16

Сумма 100 100 100 100 100 100.02 100.1 100 100

Минералы

AB 3.73 2.27 1.54 2.89 17.94 — — — —
AN 0.4 0.24 0.16 0.31 1.9 — — — —

PL 4.13 2.51 1.7 3.2 19.84 — — — —

OR 9 1 — — 6.41 — — — —

Q 30.7 68.48 — 13.54 41.04 19.8 31.08 37.5 14.44

MM — — 1.45 43.0S — 25.9 21.5 10.64 24.07

ILL 4S.76 19.32 1.84 30.05 15.72 35.5 7.32 6.S2 19.11

CHL — — — — 15.7) 1.21 15.6 16.86 11.35

GB — — 0.37 — — — — — —

KN — — 92.14 2.41 — 9.76 6.6 26.32 23.69

AP 0.12 0.12 0.65 0.16 0.36 0.12 0.14 0.18 0.42

DL — — — — 0.08 — — — —
ANK — — 0.03 0.06 — 0.72 0.15 — 0.06

SRP 0.5 0.24 — — 0.12 — — 0.02 —
GT 6.01 7.37 0.75 6.6 — 6.15 17.04 0.87 5.78

PRL 0.04 0.04 0.01 0.06 0.09 0.06 0.07 0.06 0.1

RT 0.75 0.92 1.05 0.84 0.63 0,78 0.51 0.77 0.98

Сумма 100.01 100 99.99 100 100 100 100.01 100.04 100

Fsp 13.13 3.51 1.7 3.2 26.25 — — — —
Pel 49.26 19.56 95.43 77.95 31.55 72.37 51.02 60.66 78.22

Carb — — 0.03 0.06 0.08 0.72 0.15 — 0.06



Продолжение табл. 2.4.8
Группа Претория | Волкберг

Формация Таймболл Хилл Блэк- Рифф Селати
№№ Проб D-31 MSF-2-1 MSF-2-8 CDV-1-28 MF.E-20 МЕЕ-35 С-196 D-56 D-111

Компоненты 10 11 12 13 14 15 16 17 18
S i0 2 71.78 58.81 59.18 61.82 48.46 60.14 68.76 50.44 42.35
TiO, 0.53 0.7 0.72 0.82 0.87 1 0.53 2.42 0.66

Al2°3 10.56 20.75 23.93 16.99 17.96 20.55 15.13 16.54 14.91
Fe-iO^l 11.32 8.59 6.93 4.51 5.5 5.04 2.88 10.74 30.35
MgO 1.57 2.22 1.06 3.86 5.26 2.4 2.82 7.14 2.96
MnO 0.23 0.53 0.29 0.49 5.7S 0.05 0.15 2.9 0.13
CaO 0.34 0.56 0.72 0.21 0.03 0.05 0.23 0.49 0.2

Na20 0.89 3.99 4.25 6.32 4.88 5.88 6.67 6.83 0.02

K ,0 0.06 0.05 0.06 0.01 0.4 0.02 0 0.04 0.05

P2° 5 0.14 0.16 0.14 0.27 0.13 0.05 0.12 0.55 0.13

LOI 2.58 3.54 2.72 4.7 10.73 4.82 2.71 1.91 8.24
Сумма 100 99.9 100 100 100 100 100 100 100

Минералы
Ab 2.87 — 4.99 1.83 0.26 0.43 1.97 4.01 1.76
An 022 — 0.53 0.19 0.03 0.05 0.21 0.43 —
PI 3.09 — 5.52 2.02 0.29 0.48 2.18 4.44 1.76
Or — — — 14,13 9.06 0.59 21.63 19.86 —
Q 57.27 22.89 22.46 29.14 20.53 29.42 36.25 11.69 31.59

Mm — 19.77 4.03 — — — — — —
111 9.49 42.4 44.4 43.97 36.92 63.18 33.2 34.74 0.22

Chi 27.9S 6.25 — — 19.3 — — — 47.7
Gb — — — — — — — — —
Kn — 1.75 16.9 — — — — — —
Ap 0.33 0.38 0.32 0.66 0.32 0.12 0.29 1.26 0.32
C — — — — — — — — —
Cc — — — — 8.08 — — — —
D1 — — — 0.33 3.96 — — 6.64 —

Ank — 1.22 0.01 — — — — — —
Rch — — — — 0.66 — — — —
Sd — — — _ — — — — —
Srp 0.85 — — 5.67 — 2.23 4.12 S.94 2.19
Mst — — — — — — — — —
GT 0.39 4.59 5.57 3.23 — 2.94 1.79 10.03 15.48
Pri 0.07 0.06 0.07 0.01 — 0.02 — 0.05 0.06
Pr — — — — — — — — —
Rt 0.53 0.7 0.7 0,84 0.89 1.02 0.54 2.34 0.69
HI — — — — — — — — —
Gy — — — — — — — — —
FI — — — — — — — — —

Сумма 100 100.01 99.98 100 100.01 100 100 99.99 100.01

Fsp 3.09 — 5.52 16.15 9.35 1.07 23.81 24.3 1.76

Pel 38.32 70.17 65.33 49.64 56.22 65.41 37.32 43.6S 50.11

CARB — 1.22 0.01 0.33 12.7 — — 6.64 —
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Рис. 2.4.15. Сооношение нормативных концентраций полевых шпатов, глинистых минералов н 
кварца в мстаосадочных породах супергруппы Трансвааль

А -  архей, Б -  протерозой

Расположенная выше по разрезу формация Блэк Рифф завершает архейский 
период развития Каапвальского кратона. Породы формации, аналогично породам 
формации Селати, представляют собой речные и морские отложения, в целом 
согласно перекрывающие отложения формации Селати в одноименном троге 
[Button, 1973]. Песчано-глинистые породы формации по составу схожи с анало
гичными породами ниже расположенной формации (см. рис. 2.4.15 А). Отличи
тельной чертой их является появление в составе некоторого количества карбона
тов. Карбонатные породы, как самостоятельный тип осадков в разрезе формации, 
отмечены Баттоном [Button, 1981]. Этот фактор должен фиксировать изменение



климатических условий седиментации. Тем же автором отмечается зрелость 
осадков формации.

Группа Претория открывает протерозойский этап развития Каапвальского 
кратона. Как отмечалось выше, группа состоит из трех формаций, снизу вверх со
ответственно Таймбол Хил -  Струбенкор -  Силвертон. В составе всех формаций 
преобладают глинистые породы и кварциты. Пелитовая составляющая песчано
глинистых пород содержит значительные количества как иллита, так и хлорита. 
Последний иногда преобладает, слагая ~ 30% породы (см. табл. 2.4.8). Значитель
ные содержания хлорита, наряду с практически постоянным присутствием в по
родах высоких количеств монтмориллонита (табл. 2.4.8), отражают, вероятно, 
присутствие продуктов разложения пеплового или другого вулканогенного мате
риала ультрамафического и мафического составов. В целом количество глинис
той составляющей колеблется в пределах от 31 до 75%. Необходимо отметить 
минимальные количества полевых шпатов или их полное отсутствие, за исклю
чением обр.№ D79, в котором наряду с плагиоклазом, присутствует значительное 
количество ортоклаза (см. табл. 2.4.8). В породах отмечается постоянное присут
ствие каолинита. В среднем сумма глинистой составляющей и кварца достигает 
~  90%, что, параллельно с присутствием каолинита, указывает на довольно высо
кую зрелость слагающего материала. В породах всех трех формаций присутству
ют гидрооксиды железа (гётит). Таким образом, породы супергруппы Трансвааль 
обладают многими схожими чертами, на основании чего можно сделать вывод об 
единообразных условиях их формирования. По соотношению полевые шпаты/ 
глины /кварц породы относятся к субграувакковым пелитам и собственно пели
там (см. рис. 2.4.15 Б). При этом вверх по разрезу породы постепенно «очищают
ся» от кварца, что, возможно, свидетельствует об увеличении расстояния от бе
реговой линии морского бассейна седиментации.

Тенденции в изменении состава осадков со временем

Анализ данных MINLITH-иормативного минерального состава метаседи- 
ментогенных пород, в сопоставлении с наблюдаемыми минеральными составами 
для слабо метаморфизованных разновидностей, позволяет наметить следующие 
тенденции в ходе эволюции рассмотренных бассейнов от палеоархея до палеоп
ротерозоя включительно.

1. Пелитовая составляющая пород, включающая весь комплекс слоистых 
алюмосиликатов (иллит, хлорит, монтмориллонит, каолинит), постепенно возрас
тает от палеоархея до протерозоя, что соответствует увеличению степени диффе
ренцированности этих пород в ходе эволюции бассейнов. При общей направлен
ности изменения количества пелитовой составляющей тренды изменения ее сос
тавных частей (К-содержащий иллит и Mg-, Fe-содержащие хлориты и монтмо
риллониты) показывают противоположную друг другу направленность в измене
ниях по разрезу: тренд изменения иллита повторяет общую тенденцию возраста
ния пелитовой составляющей, тогда как содержания хлорита и монтмориллони
та постепенно снижаются вверх по разрезу, что соответствует общей тенденции 
развития седиментационных процессов и, в частности, снижения роли мафичес



кого и ультрамафического материала [Мигдисов и др., 2003]. Подобно хлориту 
распределяются по разрезу содержания плагиоклаза. При более детальном ана
лизе соотношения железистых слоистых силикатов и анортитовой составляющей 
плагиоклаза выявляется четкая согласованность максимальных содержаний хло
рита с таковыми основного плагиоклаза, что, видимо, является следствием еди
ного, базальтоидного по составу, вулканического источника этих минералов. Од
нако существенным источником плагиоклаза на ранних этапах развития бассей
нов являются плагиогнейсы (ТТГ -  тоналиты, трондьемиты, гранодиориты), что 
подтверждается составом наиболее древних метапелитов Свазиленда, обладаю
щих максимальными содержаниями плагиоклаза, не сопровождающимися значи
тельными количествами хлоритов.

Распределение содержаний кварца в породах по разрезу является, наряду с 
пелитовой составляющей, еще одним показателем увеличения дифференциро
ванности изучаемых докембрийских пород в ходе развития седиментационных 
процессов. Его содержания имеют противоположный по отношению к пелитовой 
составляющей тренд распределения по разрезу, что подтверждает постепенное 
«освобождение» глинистых сланцев от грубозернистых составляющих, увеличи
вая отсортированность пелитовых осадков.

Снижение по разрезу количества плагиоклаза, Mg-, Fe-содержащих смешан
нослойных силикатов и рост от AR, к PR, калий-содержащего иллита тоже отве
чает общей направленности эволюции глинистых сланцев и свидетельствует о 
затухании влияния ультрамафического и мафического вулканогенного материала 
и материала плагиогнейсов как источников, питающих древние бассейны седи
ментации Каапвальского кратона.

2. Степень переработки в области размыва материала, поступающего в оса
дочные бассейны, является функцией воздействия климата и интенсивности эро
зии, которая, в свою очередь, может отражать уровень подъема и пенепленизации 
областей эрозии. Описанная выше «пелитизация» глинистых сланцев, обеднение 
их Fe- Mg силикатами и обогащение иллитом и каолинитом в ходе развития оса
дочных бассейнов могут служить показателями их дифференцированности на 
протяжении всего разреза -  показателями периодов максимальной пенеплениза
ции и/или изменения климатических условий как в областях эрозии, так и в об
ластях осадконакопления.

Таким образом, полученные данные позволили выявить главные тенденции 
эволюции палеобассейнов седиментации и соотнести эти тренды с основными 
изменениями тектонических и климатических условий в интервале палеоархей- 
палеопротерозой Каапвальского кратона Южной Африки.



Глава 3

ЭВОЛЮ ЦИЯ МИНЕРАЛЬНОГО СОСТАВА  
ГЛИНИСТЫХ И ПЕСЧАНЫ Х ПОРОД  

В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ КОНТИНЕНТОВ

Эволюция среднего состава глинистых сланцев и песчаников в ходе геологи
ческой истории материков (от раннего архея к мезокайнозою) рассмотрена в ви
де трендов изменения важнейших минеральных фаз параллельно изменениям 
среднего минерального состава магматических пород (коматииты. базальты, ан
дезиты, кислые эффузивы, гранитоиды) на основе обобщения огромного 
собственного и литературного материала. Использовалась программа расчета 
нормативного минерального состава осадочных пород (MINLITH). Сопоставле
ние трендов изменения осадочных и магматических пород показало согласован
ность этих изменений и снижение в ходе времени (от раннего архея к фанерозою) 
магнийсодержащих минеральных фаз. последовательный рост калийсодержащих 
минералов и, отчасти, кварца [Мигдисов и др., 2003].

Последовательное изменение средних содержаний главных минералов гли
нистых сланцев и граувакк, взаимосвязанное с изменением минерального соста
ва важнейших типов магматических пород, определялось, главным образом, из
менением пропорций и составов (в соответствии со сменой во времени преобла
дающей тектонической позиции формирования пород) основных, кислых и оса
дочных пород, слагавших область эрозии.

На основании данных о распространенности магматических и осадочных по
род и об их минеральных составах для разных этапов истории континентов рас
считано среднее содержание главных минеральных фаз в комплексе пород, сла
гавших области эрозии: в зеленокамеиных поясах и в верхней континентальной 
коре в целом.

Закономерности изменения в ходе геологического времени среднего мине
рального состава глинистых пород в большинстве случаев отвечают трендам эво
люции состава областей эрозии, представленных зеленокаменными поясами. Бо
лее слабо проявленные изменения в граувакках соответствуют, как правило, из
менениям минеральных составов всей верхней коры континентов, где преобла



дал гранито-гнейсовый комплекс. Предполагается, что причинами различных ис
точников вещества глинистых и песчаных пород могут быть следующие: (а) по
роды зеленокаменных поясов и гранито-гнейсового комплекса имеют различную 
устойчивость к выветриванию, что привело к преимущественному формирова
нию за счет первых -  глинистых пород, а за счет вторых -  песчаных; (б) в связи 
с разными скоростями разрушения пород зеленокаменных поясов и гнейсового 
комплекса их пропорции во время накопления нижнеархейских глин были ины
ми, чем в настоящее время. В связи с этим древние глины испытали на себе боль
шее влияние коматиитов и базальтов, чем это допускается современным соотно
шением пород в древнеархейском возрастном комплексе. В предыдущем разделе 
подобная эволюция описана также и в пределах одного конкретного региона -  
Каапвальского кратона.

Состояние проблемы и постановка задачи

Проблема эволюции химического и минерального составов главных типов по
род осадочной оболочки и земной коры -  одна из фундаментальных проблем гео
химии. Пытаясь продвинуть решение этой проблемы, академик А.Б. Ронов и один 
из авторов этой работы на основе данных о распространенности и химическом сос
таве пород щитов, фундаментов и осадочных чехлов Русской, Северо-Американс
кой и некоторых других платформ [Ронов, Мигдисов, 1970] обнаружили отчетли
вые тренды изменения химического состава осадочных (метаседиментогенных) и 
магматических комплексов пород в ходе геологической истории этих блоков зем
ной коры. С учетом полученных в этой работе результатов и после нескольких лет 
накопления новых систематических данных эти же авторы, совместно с А.А. Яро- 
шевским и Н.В. Бредановой, вновь вернулись к данной проблеме [Ронов и др., 
1984; Ронов и др., 1988; Ronov et al„ 1992], основываясь на более обширном и 
представительном материале. Используя оригинальные данные о глобальной (объ
емной или площадной) распространенности пород различных материков и резуль
таты обобщения более 45 тыс. литературных и собственных анализов, мы вывели 
взвешенные оценки среднего содержания не только главных компонентов (как в 
упомянутой выше статье [Ронов, Мигдисов, 1970]), но и распространенности мно
гих редких элементов в глинистых сланцах, гранитоидах, базальтах и коматиитах, 
сформированных в течение пяти крупнейших этапов геологической истории мате
риков от раннего архея до фанерозоя (AR,, AR,.,, PR,, PR,., (R,-V), Ph). Таким об
разом, была прослежена эволюция химического и микроэлементного составов оса
дочных, кислых, основных иультраосновных пород, составляющих, как предпола
гается, более 95% массы земной коры. Отличие этого исследования от предыдущих 
состояло в том, что впервые не для отдельных регионов, а в целом для континен
тов мира было рассмотрено изменение во времени средних химических составов 
наиболее распространенных типов осадочных и магматических пород земной ко
ры, причем, по возможности, рассматривались оценки, взвешенные по массам (или 
по площадям выходов). Исследованием были охвачены все главные типы геотекто
нических структур континентов. В результате для изученных пород (как для оса
дочных, так и для магматических, а из них как для коровых, так и для мантийных)



и, следовательно, для земной коры в целом были обнаружены общие, четко про
явленные тренды возрастных эволюционных изменений их средних химических 
составов. Было высказано предположение, что эти изменения в ходе геологичес
кой истории сопряжены с ростом мощности земной коры, уменьшением величи
ны теплового потока и с изменением соотношения тектонических режимов фор
мирования пород: от господства активных (геосинклиналей, т.е. подвижных поя
сов, активных окраин, а в вещественном понимании -  океанических и континен
тальных вулканических дуг) к усилению роли платформенных обстановок в ходе 
процесса стабилизации континентов [Ронов и др., 1988]. Приведенные в цитиро
ванных работах графики изменения в ходе геологического времени нормативно
го минерального состава (CIPW) коматиитов, базальтов и гранитоидов (рис. 3.1) 
наглядно демонстрируют общность тенденций изменения вещественного соста
ва магматических пород.

Несколько лет спустя после публикации наших обобщений [Ронов и др., 
1988; Ronov et al., 1992] вышли обобщающие работы К. Конди [Condie, 1993, 
1994], также посвященные проблеме изменения распространенности и химичес
ких составов главных типов магматических и осадочных пород коры континен
тов от раннего архея до фанерозоя. Для многих типов пород им были охаракте
ризованы практически те же возрастные интервалы, что и в рассмотренных вы
ше работах, а для некоторых типов пород -  интервалы более грубые. Количество 
использованных анализов химического состава, в целом, меньше, чем в наших 
публикациях. Выводились, по-видимому, средние статистические, а не взвешен
ные по распространенности средние составы пород. Тем не менее, оценки сред
них составов базальтов на разных возрастных этапах в наших работах и в работе 
К. Конди [Condie, 1993] оказались достаточно близкими. Сходным оказывается и 
характер изменений составов кислых пород: гранитоидов, рассмотренных нами 
[Ронов и др., 1988; Ronov et al., 1992], и гранитоидов и фельзических (кислых) 
эффузивов, по Конди [Condie, 1993]. Результаты этого обобщения существенно 
дополнили и расширили полученную нами ранее информацию. Особенно важны
ми являются сведения об изменении среднего состава таких образований, как ан
дезиты, кислые эффузивы (фельзиты) и граувакки. Охарактеризованы отдельные 
генетические типы гранитоидов (группа тоналитов, трондьемитов, гранодиори- 
тов и группа гранитов). В то же время малоинформативными оказались сведения 
о составе коматиитов (в отличие от нашей работы, их характеристики не диффе
ренцированы для разных этапов геологической истории: приведена лишь средняя 
их характеристика) и о составе кратонных песчаников. Мы не стали использовать 
их здесь в силу большей обоснованности и полноты нашей собственной оценки 
для первых и явного несоответствия предлагаемых К, Конди данных по кратон- 
ным песчаникам более представительным нашим оценкам по материкам [Ронов, 
Мигдисов, 1970; Ронов и др., 19906, 1996].

Рассмотреть в общем ряду вместе с магматическими породами закономер
ности изменений среднего минерального состава осадочных образований ранее 
не представлялось возможным. Данные о модальных минеральных составах, по
лученных рентген-дифрактометрическим методом, имелись в литературе, но бы
ли ограничены и несистематичны. Не существовало также общепринятого мето-



А
% Коматииты Базальты

AR, AR,.3 PR, PR,., Ph AR, AR,., PR, PR,., Ph AR, AR,j PR, PR,., Ph AR, AR,., PR, PR,., Ph

AR, AR, PR, PR, PR, Ph AR, AR,PR,PR,PR,PZMZ AR, AR..PR, PR,, Ph

Глинистые сланцы
кратонов

Рис. 3.1. Изменение в ходе дологического времени нормативною минерального состава магмати
ческих и осадочных пород

А) Коматииты, базальты, граиитоиды и глинистые сланцы всех тектонических зон континентов, по дан
ным [Ронов и др., 1988];

Б) Андезита, фельзнты, граупакки и глинистые сланцы кратонов. по данным [Condie, 1993] 
Обозначения: ОI -  оливин; Орх -  ортопнроксеп; Clpx -  клинопироксен; PI -  плагиоклазы; Or -  ортоклаз; 

О -  кварц; M i-ll -  магнетит и ильменит; /// -  налит; Chi -  хлорит; Мт -  смекгит (монтмориллонит)



да расчета минеральных фаз осадочных пород по их химическому составу, дос
товерность которого была бы доказана фактическими данными. Соответственно, 
использование нормативных оценок для выявления возрастных трендов минера
лов в осадочных толщах также было невозможно. Анализ возрастных изменений 
среднего минерального состава осадочных пород па основании нормативных 
оценок стал возможным, как нам представляется, лишь недавно. На основе раз
работанного МПЧГЛТН-алгоритма [Розен, Нистратов, 1984], А.А. Аббясов для 
среды EXCEL разработал программу расчета по петрохимическим данным нор
мативного минерального состава осадочных пород [Розен и др., 1999; Розен и др., 
2000а; Розен, Аббясов, 2003].

После опубликования А.Б. Роповым, А.А. Мигдисовым и Ки. Хане [Ронов и 
др., 1990а, 1995] систематических данных рентгено-дифрактометрического коли
чественного анализа глинистых и алевро-псаммитовых пород Русской платфор
мы и с привлечением ряда других публикаций авторам удалось провести деталь
ный анализ достоверности результатов нормативных расчетов [Розен и др., 1999,
2000]. Эта работа продолжается и сейчас. Накоплен большой материал по сопос
тавлению модальных и нормативных оценок содержаний различных минераль
ных фаз в фанерозойских осадочных породах, формировавшихся в различных ге- 
одииамических (геотектонических) обстановках, что, по-видимому, явится пред
метом отдельного сообщения.

Ниже, в дополнение к информации, обсуждавшейся в цитированных выше 
работах, мы приводим (табл. 3.1) результаты расчета M lNLlTH-иормативных ми
нералов, данные рентген-дифрактометрических анализов модальных их содер
жаний, а также оценки рекомендуемых значений в широко используемых между
народных стандартных образцах (reference samples) терригенных осадочных по
род (углистого глинистого сланца -  TS и полевошпатового песчаника -  FK). Как 
можно видеть из таблицы, расчетные оценки содержаний минералов достаточно 
близки их оценкам, рекомендуемым в сертификатах, равно как и их рентгено- 
дифрактометрическим определениям. Расхождения расчетных оценок с теми и с 
другими не превышают, как правило, 10% относительных и увеличиваются лишь 
при малых количествах минерала. Тем не менее, иногда возникают разночтения 
при идентификации железомагнезиальных фаз. Согласно сертификату, в сланце 
TS содержится 10% хлорита. Рентгеновский анализ показал 5% хлорита, плюс 5 
дополнительных (по сравнению с сертифицированными данными) процентов ил- 
лита, а также примесь гетита (0.5%). Сумма этих фаз составляет как раз 10%. Рас
четные данные показывают в этом же стандартном образце вместо хлорита -  не
которое количество серпентина и гетит (см. табл. 3.1), сумма которых также сос
тавляет ~9%.

Обоснованность данных о средних химических составах глинистых и мета- 
пелитовых пород, граувакк и песчаников, явившихся основой для получения об
суждаемых в статье оценок распространенности минеральных фаз, весьма высо
ка [Мигдисов и др., 2003]. В общей сложности они опираются почти на 50 тысяч 
химических анализов. Эти данные, а также методы их получения детально опи
саны в цитированных выше публикациях.



Таблица 3.1
Оценки минерального состава стандартных образцов, %

Минералы

Стандартные образцы

Углисто-глинистый сланец. TS Песок полевошпатовый. FK

Методы Методы

Рекоменд. Рентген Расчет Рекоменд. Рентген Расчет

PL <2 1±0.5 0.7 0 0.7 2.2

OR 0 2 ±0.5 3.3 24 20.5 22.2

Q 42 40 ± 2 38.8 71 72±1 70.1

ILL 46 51.5 ± 3 48.2 5 5.5±1 5.2

CHL 10 5±1 0 0 0.5 ±0.5 0

SRP 0 0 1.7 0 0 0.1

GT 0 0.5 ±0.5 7.3 0 0 0.1

DL+ANK 0 0 0 0 1 ±0.2 0

Сумма <100 99.0 100.0 100.0 100.2 99.9

Полевые шпаты <2 3±0.5 4.0 24 20.5 24.4

Слоистые минер. 56 56 49.8 5 6 5.2

Пол. шп. ±  сл. мин. <58 59 53.8 29 26.5 29.6

Тренды изменения среднего минерального состава терригенных осадочных 
пород в геологической истории континентов

Средний химический состав глинистых сланцев и их метаморфических ана
логов, а также граувакк и песчаников, сформированных в пределах разных мате
риков на пяти главных возрастных этапах геологической истории континентов, 
приведены в табл. 3.2 на основании наших предыдущих публикаций [Роков и др., 
1984, 1988; Ronov et al., 1992] и работ К. Конди [Condie, 1993, 1994]. По данным 
этих оценок в табл. 3.3 приводятся результаты расчета нормативного минераль
ного состава глинистых сланцев, а также песчаных отложений (граувакк) по 
программе MINLITH [Розен, Аббясов, 2003]. Принятые значения середины воз
растных этапов соответствуют: для AR,, -  3.6 млрд, лет; для AR2.3 -  2.9 млрд, лет; 
для PR, -  2.0 млрд, лет; для PR2.3 (R, -  V) -  1.1 млрд, лет; для Ph -  0.3 млрд. лет. 
На рис. ЗЛА графики изменения среднего нормативного минерального состава 
глинистых сланцев, построенные по данным табл. 3.3, сопоставляются с обсуж
давшимися ранее [Ромов и др., 1988; Ronov et al., 1992] изменениями средних 
нормативных минеральных составов (CIPW) коматиитов, базальтов и гранитои- 
дов. П арис. 3.1 Б на основании дополнительных данных [Condie, 1993, 1994] про-



Таблица 3.2
Изменение среднего химического состава (% мае.) глинистых сланцев и граувакк

в ходе геологического времени

Компо
ненты

Глинистые сланцы исех 
тектонических обстановок

Глинистые сланцы 
кратонов Граувакки

Геологический возраст, млрд, лет

AR, a r 2.3 PR. PR2-3 Ph AR PR P:l AR, AR2_3 PR, pR2.3 Ph

3.6 2.9 2.0 1.1 0.3 2.9 1.6 0.2 3.6 2.9 2.0 l.i 0.3

S i0 2 58.67 59.67 62.06 62.17 57.50 60.95 63.10 63.60 66.10 65.00 65.40 66.10 66.20

T i0 2 O.S 0.68 0.79 0.91 O.S 0.62 0.64 0.82 0.56 0.61 0.74 0.77 0.75

A120 3 16.76 16.52 16.76 17.29 16.64 17.5 17.50 17.8 15.30 15.20 15.50 15.00 15.50

Fe2C>3 1.93 1.99 2.16 2.76 3.12

FeO 7.32 5.91 5.16 4.04 2.86 7.55* 5.65* 5.89* 5.65* 5.9* 6.1* 5.8* 6.2*

MgO 5.52 4.07 2.98 2.79 2.5 3.88 2.20 2.3 3.50 3.30 2.20 2.10 2.05

CaO 1.89 2.78 2.16 1.54 2.9 0.64 0.71 1.3 2.50 2.60 2.50 2.60 2.90

Na20 1.17 1.87 2.08 1.77 1.17 0.68 1.06 1.1 2.90 3.10 3.00 2.80 2.95

k 2o 2.30 2.39 3.08 3.5 3.26 3.07 3.62 3.84 2.00 2.10 2.40 2.50 2.30

p2°5 0.11 0.12 0.14 0.17 0.17 0.10 0.12 0.14 0.12 0.14 0.15 0.14 0.14

MnO 0.14 0.1 0.14 0.12 0.11

co2 0.74 1.38 0.48 0.1 2.54 — — — — — — — —

I-I20 2.52 2.53 1.58 3.26 5.75

LOI — — — — — 5.03 5.40 3.21 1.52 2.05 2.01 2.19 1.02

Сумма 99.S7 100.0 99.57 100.4 99.32 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0 100.0

Кол.
анал.,
обр.

57 1394 1507 5940 34840 -100 -100 -100 -100 -100 -100 -100 -100

По данным [Ронов и др., 1988; Ronov et al., 1992; Condie. 1993; 1994]; * общее железо в форме FeO

ведено сопоставление минерального состава песчаных пород (граувакк) со сред
ними и кислыми вулканическими породами -  андезитами и фельзитами.

Как уже отмечалось [Ронов и др., 1988; Ronov et a l ,  1992], в магматических 
породах от древних этапов к молодым происходит: (1) увеличение средних со
держаний нормативного плагиоклаза в коматиитах и базальтах, нормативного ор
токлаза в базальтах и гранитоидах и (2) снижение средних содержаний клинопи- 
роксена во всех типах пород, ортопирокссна -  в базальтах и гранитах, плагиок
лаза -  в гранитоидах. Эти тенденции изменения от древних к молодым как раз со
ответствуют смене минерального состава продуктов кристаллизации ультраос- 
новных, основных и кислых магматических расплавов в ходе их эволюции от бо
лее примитивных к более дифференцированным [Ронов и др., 1984; Ронов и др., 
1988; Ronov et al., 1992].



Таблица 3.3
Изменение среднего минерального состава глинистых сланцев и граувакк 

в ходе геологического времени

Минерал Глинистые сланцы neex 
текто н ических обега нопо к

Глинистые сланцы 
крагонов Грауваккн

Геологический возраст, млрд, лет

AR, AR2.3 PR, PRM Ph AR PR Ph AR] AR-2-3 PR. PR2.3 Ph

3.6 2.9 2.0 1.1 0.3 2.9 1.6 0.2 3.6 2.9 2.0 1.1 0.3

АВ 4.29 15.53 17.29 14.86 9.81 3.35 8.43 9.22 23.93 25.75 24.89 23.28 24.14

AN 7.86 1.65 1.83 1.58 1.04 0.36 0.89 0.98 2.54 2.73 2.64 2.47 2.57

PL 12.15 17.18 19.12 16.44 10.85 3.71 9.32 10,20 26.5 28.48 27.53 25.75 27.9

OR 0 0 4.70 4.35 0 0 0 0.81 2.54 4.39 5.20 5.85 4.74

0 17.11 29.23 29.12 29.81 30.61 31.40 34.61 34.01 32.75 30.49 31.09 32.90 31.31

ММ 19.75 0.51 0 0 2.11 10.25 2.98 0 0 0 0 0 0

ILL 22.35 25.2S 23.85 29.25 36.33 33.01 39.42 39.23 16.26 14.09 15.77 15.68 15.07

CHL 23.41 22.55 18.29 16.12 13.02 18.74 10.56 11.73 17.72 18.26 15.31 14.50 14.60

АР 0.24 0.28 0.33 0.40 0.42 0.24 0.29 0.33 0.28 0.33 0.35 0.33 0.32

CC 1.16 3.94 2.11 1.10 3.70 0 0 0.53 2.84 3.14 2.28 2.57 3.21

D L + AN K 2.90 0.21 1.48 1.44 1.94 1.70 1.48 2.35 0 0.21 1.74 1.68 2.16

RCH 0.21 0.16 0.22 0.19 0.19 0 0 0 0 0 0 0 0

RT 0.73 0.67 0.78 0.90 0.S3 0.62 0.65 0.81 0.55 0.60 0.73 0.76 0.69

Сумма 100.00 100.01 100.00 100.0 100.0 99.67 99.31 100.0 100.0 99.99 100 100.02 100

Дополнительные данные [Condie, 1993, 1994] по основным породам и новые 
оценки по тоналитам-трондьемитам-гранодиоритам, а также по средним и кис
лым эффузивам также не противоречат трендам дифференциации. В минераль
ном составе глинистых сланцев, как видно из данных табл. 3.3, происходят пре
образования, которые в значительной степени согласованы с изменениями магма
тических пород. На рис. 3.1 А и Б можно видеть, что изменения нормативного ми
нерального состава глинистых сланцев и метапелитов также указывают на увели
чение «зрелости» (дифференцированности) этих пород по мере геологической 
эволюции континентов. Это увеличение в ходе времени концентраций калий -с о 
держащих минералов (иллит + ортоклаз), некоторый рост содержаний кварца и 
уменьшение железо- и магнийсодержащих минералов (хлорит + монтморилло
нит). Эти же тенденции проявлены еще более ярко в глинистых образованиях 
кратонов. Так, содержание калиевых фаз (ортоклаз + иллит) растет от 33% в ар- 
хсе до 40% в фаиерозое, а доля Fe-Mg- силикатов падает от 29% до <12%. Сход-
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Рис. 3.2. Изменение в геологическом времени средних содержаний MgO и FeO (А) и К 20 . Fe20^ и 
Н2О (Б) в глинистых сланцах континентов

кые тренды обнаруживаются и в изменении во времени минерального состава 
граувакк: от древних пород к молодым в них падает среднее содержание железис
то-магнезиальных фаз и увеличивается количество калиевых минералов. Все это 
свидетельствует о единой для всех терригенных осадочных пород направленнос
ти процессов эволюции минерального состава, отвечающих главным трендам из
менения состава магматических пород и пород земной коры в целом [Ронов и др„ 
1988; Ronov et al., 1992].

Остановимся на трендах изменения химического и минерального составов 
терригенных осадочных пород и их метаморфических аналогов более подробно 
[Мигдисов и др., 2003].

Наиболее значительным изменением химического состава глинистых слан
цев, соответствующим эволюции состава земной коры в целом, является сниже
ние по мере уменьшения возраста отложений содержаний MgO и FeO [Ронов и 
др., 1970, 1984, 1988; Ronov et al., 1992]. Эти тренды с высокой вероятностью 
(R2 -  0.91 -0.99) аппроксимируются для Mg показательной функцией и для запис
ного железа -  функцией линейной (рис. 3.2А). Аналогичные тренды для MgO и, 
отчасти, для общего железа (R2 -  0.67-0.61) проявляют, по данным [Condie, 
1993], глинистые сланцы кратоиов.

Для граувакк, как и для глинистых пород, характерна отчетливая тенденция 
(R2 = 0.85) к снижению концентраций MgO по показательному зако!гу (рис. 3.3), 
с переломом на границе архея и протерозоя.

Однако суммарное железо не выявляет сколько-нибудь определенных трен
дов изменения во времени, вероятно, из-за разной направленности возрастных 
изменений двух- и трехвалентных его форм. Действительно, как видно из табл. 
3.2 и рис. 3.2Б, не менее важным является увеличение в глинистых и метапели- 
товых породах от древних к молодым количеств не только К20 , но и окисного же
леза и воды, а отчасти и кремнезема. Рост в ходе времени содержаний калия и
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Рис. 3.3. Изменение в геологическом време
ни средних содержаний MgO и К2О в граувак- 
ках континентов

Рис. 3.4. Изменение в ходе геологическою вре
мени средних содержаний нормативных мапш н-же- 
лезо-кальциевых силикатов (смсктита, хлорита и 
анортита) к глинистых сланцах

окисного железа в глинистых сланцах происходит линейно (R2 = 0.82-0.92), а 
увеличение при этом содержания в них воды достаточно близко аппроксимирует
ся логарифмической зависимостью (R2 =  0.8). В кратониых глинистых и метапе- 
литовых образованиях тренды К20  и S i0 2 отчетливо проявлены, тогда как формы 
железа и формы летучих не определялись [Condie, 1993]: приводятся лишь поте
ри при прокаливании. Изменения в геологическом времени содержаний К20  в 
граувакках в полной мере соответствуют направленности их изменений в других 
породах и показаны на рис. 3.3. Видно, однако, что градиенты изменения во вре
мени в этих породах очень малы по сравнению с таковыми в глинистых сланцах.

Описанные тренды изменения химического состава определяют смену соот
ношений нормативных минеральных фаз (см. табл. 3.3). От ранних этапов раз
вития осадочной оболочки континентов к более поздним в глинистых сланцах и 
метапелитах существенно уменьшается количество нормативных железо- и маг
нийсодержащих глинистых минералов (рис. 3.4), если рассматривать их в каче
стве единственных первичных Fe- и Mg-содержащих минеральных фаз. Сумма 
Fe- Mg- слоистых силикатов изменяется во времени по экспоненциальному за
кону (у = 11.99е-а2у' :, R2 -  0.8), тогда как изменение содержаний нормативного 
хлорита описывается линейной функцией (R2 =  0.98).

Принятый в программе MINL1TH алгоритм нормативного расчета минера
лов осадочных пород [Розен и др., 1984] исходит из предположения о полном 
преобразовании всех магнезиально-железистых силикатов лито- и вулканоклас- 
тического материала в глинистые минералы, формирующие первичные осадки. 
На самом деле это -  идеальный случай. До полного преобразования материала



высокотемпературных силикатов и полного их перехода в глинистые минералы 
процесс доходит далеко не всегда, особенно при накоплении вулканогенно-оса
дочных формаций.

Как следует из результатов изучения древнейших осадочных пород (напри
мер, сланцев раннеархейских зеленокаменных поясов [Condie, 1981]), глинистые 
породы в них содержат существенное количество неразложенных обломков вул
канических пород. В осадочно-вулканогенных формациях, как известно, боль
шое количество железа и магния привносится синхронным туфогенным матери
алом. В статье [Злобин и др., 2001], посвященной расшифровке (по нормативным 
оценкам программы MINLITH) первичного состава высоко метаморфизованиых 
раннепротерозойских пород Анабарского щита, В.Л. Злобин, О.М. Розен и А.А. 
Аббясов как раз рассматривают особенности минерального состава метаосадоч- 
ных пород со значительной долей обломков вулканических пород или синхрон
ной пирокластики.

Их фигуративные точки смещены на треугольных диаграммах глинистые ми- 
нералы-кварц-полевыс шпаты (Pel-Q-Fsp) в область нормативных составов, обо
гащенных плагиоклазом.

Вполне возможно, что резкое снижение от AR, к AR, количества норматив
ного смектита в метапелитовых образованиях может интерпретироваться как 
значительное уменьшение в ходе геологической истории добавки базальтовой 
вулканокластики в глинистое вещество. Это коррелируется и с изменением сос
тава самого базальтового вещества, которое становится все менее магнезиаль
ным во времени, и со снижением от раннего к позднему архею распространен
ности ультраосновных вулканитов (коматиитов) [Ронов и др., 1988; Ronov et al., 
1992; Тейлор, Мак-Леннан, 1988].

У нас есть возможность проверить сделанное предположение и более конк
ретно. Минеральный состав вулканических пород главных геотектонических зон 
континентов [Ронов и др., 19906] был рассчитан не только по методу CIPW, как 
это принято обычно, а также, подобно метаседиментогенным породам, по прог
рамме MINLITH. Результаты расчетов приведены в табл. 3.4.

На треугольнике составов PL-CHL(+M M )-Q фигуративные точки метапели
тов раннего архея, как видно из рис. 3.5, находятся в непосредственной близости 
от поля, где располагаются точки составов вулканитов. Это с большой степенью 
вероятности подтверждает предположение о том, что значительная часть магния 
и железа в отложениях раннего архея могла быть сосредоточена в вулканокласти- 
ческом материале базитового состава. И в тех, и в других повышение количества 
железо-магнезиальных фаз сопровождается увеличением содержания плагиокла
зов.

В кратониых глинистых сланцах архея высокие содержания нормативных 
хлорита и монтмориллонита не сопровождаются сколько-нибудь значительными 
концентрациями плагиоклаза, и их фигуративная точка, как и точки, отвечающие 
более молодым кратоиным сланцам, находятся на треугольной диаграмме 
PL-CTIL(+MM)-Q вдали от поля расположения вулканитов и сдвинуты в сторо
ну фигуративных точек платформенных глинистых пород фанерозоя [Ронов и 
др., 19906]. Архейские кратониые сланцы, по К. Коиди [Condie, 1993], отличают-



Таблица 3.4
Средние нормативные минеральные составы вулканических пород континентов

и вулканомиктовых пород океана, рассчитанные но программе MINLITH

Минералы, %

Структуры

платформы орогены геосинклинали океаны

Породы

вулканические вулканические вулканические вулканомиктопые

АН 23.79 28,17 19.08 24.04

AN 2.52 2.99 2.02 2.55

PL 26.31 .31.16 21.1 26.59

OR 0 6.13 0 0

0 16.74 24.55 15.75 27.35

ММ 0 0 12.56 0

ILL 16.25 14.51 10.5 19.07

CHL 13.15 15.17 24.37 5.92

АР 0.75 0.4 0.38 0.46

c c 0 7.13 12.46 0.01

DL + ANK. 22.12 0.06 1.74 13.01

RCH 0.24 0.17 0.25 0.01

SD 2.84 0 0 0

SRP 0 0 0 0.90

GT 0 0 0 5.60

PRL 0 0 0 0.15

PR 0.06 0.0S 0.07 0

RT 1.53 0.59 0.75 0.96

GL 0.01 0.03 0.03 0

GY — 0.03 0.03 0

Сумма 100.00 100.01 99.99 100.03

Fsp 26.31 37.29 21.1 26.59

Pel 29.40 29.68 47.43 25.89

ILL 1- KN 16.25 14.51 10.5 19.07

CHL + MM + SRP 13.15 15.17 36.93 6.82

Сумма карбонатов 24.96 7.36 14.2 13.02



CHL+MM

«  мет ал влиты континентов, по 
[Роноа и др., 1988]

О мог ал влиты кратоиов, по 
[Con die, 1993]

▲ граувакхи континентов, 
поданным [Condie, 1993]

■  средние  составы  т и н и с т ы х  сл анцев 
важ ней ш их текто н и че ски х  лои 
ко нти н е н то в , п о  данны м 
[Р о н о в  и  д р., 1990; C ond ie, 1993]

♦  средние  со ста в ы  вул ка н и то в  важ нейш их 
те кто н и ч е ски х  зсн  ко нти н е н то в , по 
д анны м  [Р онов и д р ., 1990],

Рис. 3.5. Соотношение средних концентраций M1NLJTH- нормативного плагиоклаза (PL). кварца 
( 0  и суммы монтмориллонита и хлорита (C//Z.+ ММ ) в глинистых сланцах и в граувакках в сопоставле
нии с их средними содержаниями в вулканитах континентов

ся по среднему химическому составу от фанерозойских (в том числе от 
PAAS -среднего состава постархсйских сланцев Австралии, и NASC -  среднего 
состава сланцев Севере-Америкаггской платформы), а также от средних оценок 
для сланцев Русской, Сибирской, Китайской платформ [Ронов, Мигдисов, 1970, 
1996; Condie, 1993]) необычно низким содержанием N a,0 , что представляется 
мало понятным. Фигуративные точки граувакк, содержащих, по сравнению с гли
нистыми сланцами, значительно меньше железо -магнезиальных слоистых сили
катов, практически все оказываются в непосредственной близости как от поля 
распространения средних составов вулканитов континентальных платформ и 
орогеиных зон, так и от поля составов верхнеархейских -  протерозойских гли
нистых пород, занимая узкое поле между ними (см. рис. 3.5).

Резкое падение в глинистых сланцах средних содержаний анортитовой сос
тавляющей плагиоклазов от раннего архея к позднему является, по-видимому, 
еще одним подтверждением присутствия базальтсидной вулканомиктовой добав
ки в древнейших глинистых породах (см. рис. 3.4). Метапелиты кратонов, если 
основываться на оценке [Condie, 1993], не выявляют подобной тенденции. Общее 
содержание в них плагиоклаза очень мало в архее и даже несколько увеличивает
ся к фанерозою (от 3.7 до 10.2%). Тем не менее, и в них наиболее резкое измене
ние среднего содержания магнезиальных и железистых глинистых минералов 
происходит на границе архея и протерозоя (рис. 3.6).

В граувакках же, в отличие от пелитов, резких изменений минерального сос
тава не наблюдается: на протяжении всей геологической истории рассмотренные 
выше изменения составов в них достаточно сглажены и происходят очень плав
но (рис. 3.7).
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А - метапелиты континентов, поданным [Ронов и др., 1988] 
Б - метапелиты кратонов по данным [Condle, 1993]

Рис. 3.6 Основные тренды изменении среднего минерального состава мстапелитов в геологической 
истории материков

Изменение количества нормативного магнийсодержащего глинистого мине
рала в метапелитах в зависимости от геологического возраста имеет еще одну 
особенность. Как можно видеть из табл. 3.3 и рис. 3.1, 3.4, оно характеризуется 
двумя пиками. Первый, наиболее крупный, связан с древнейшими (архейскими) 
глинистыми толщами, и его вероятная интерпретация дана выше. Второй, срав
нительно небольшой пик приурочен к наиболее молодым толщам. Такая приуро
ченность объясняется неустойчивостью смектитов и смешанно-слойных минера
лов в относительно глубоких частях стратисферы. Этот факт хорошо известен: 
его достоверность была продемонстрирована А.Б. Роковым с соавторами на ог
ромном материале глинистых и алевропесчаных толщ Восточно-Европейской 
платформы и Кавказской складчатой области и Ч. Уивером на примере глин Се
веро-Американской платформы [Weaver, 1967; Ронов и др., 1965, 19906, 1995, 
19996; Розен и др., 2000].

Оценки кратонных метапелитов [Condie, 1993] не выявляют второго пика 
монтмориллонита. Не обнаруживается он и в граувакках. В то же время, по на
шим данным, в верхнепалеозойских и мезокайнозойских отложениях большин
ства древних платформ континентов и многих складчатых поясов этот пик монт
мориллонита проявляется как по данным реитгено-дифрактометрического анали-
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Рис. 3.7. Основные тренды (вменения среднего минерального состава граувакк во времени (по дан
ным (Cornlie. 1993))

за, так и по результатам нормативных расчетов [Weaver, 1967; Роков и др., 1965, 
19906, 1995, 19996; Розен и др., 2000].

При этом важно, что для метапелитов всех тектонических обстановок изме
нение количеств как модального, так и виртуального монтмориллонита одинако
во фиксируется в более молодых отложениях.

Рост в ходе времени средних содержаний нормативного кварца происходит в 
глинистых отложениях континентов, подобно изменению в них магнезиальных и 
кальциевых силикатов, между ранним и средним-поздним археем. После этого 
рубежа колебания содержаний кварца незначительны. В метапелитах кратоиов, 
судя по оценкам [Condie, 1993], также происходит некоторое накопление кварца 
во времени. В то же время в граувакках подобная тенденция полностью отсут
ствует (см. рис. 3.1 А, Б): на имеющемся материале мы не обнаруживаем по это
му показателю ожидаемого роста зрелости песчаных пород во времени.

Изменения в метапелитах содержаний суммы нормативных глинистых ми
нералов (которые, как говорилось, могут иметь различную природу) характери
зуются для общей совокупности глинистых сланцев U-образным распределени
ем (см. рис. 3.6) с отчетливо выраженным минимумом в раннем протерозое 
(~2 млрд. лет). Такое распределение, как представляется, вызвано сочетанием 
двух разнонаправленных трендов. С одной стороны -  это уменьшающиеся во



времени (по экспоненциальному закону) содержания суммы магнезиальных и 
железистых слоистых силикатов. Возможная интерпретация этого тренда как 
результата снижения доли вулканокластического магнезиально-базальтоидного 
материала и продуктов его изменения обсуждалась выше. С другой же сторо
н ы -  это последовательно увеличивающееся во времени (см. рис. 3.6) по лога
рифмическому закону (R2 =  0.95) количество калиевого слоистого силиката -  ил- 
лита. К этому следует прибавить упоминавшийся выше рост содержаний сме
шаннослойных минералов и монтмориллонита (второй его пик) в наиболее мо
лодых отложениях. В результате сумма нормативных глинистых минералов в 
«промежуточные», протерозойские этапы геологической истории (PR,; PR2.3) 
оказывается минимальной.

Полевые шпаты, %
Рис. 3.8. Соотношение средних содержаний нормативного полевого ш пата и суммы глинистых ми

нералов в метапелитах и граувакках материков

В сланцах кратонов, по К. Конди [Condie, 1993], сумма глинистых минералов 
последовательно падает во времени (рис. 3.1 Б, рис. 3.6), и этот тренд определя
ется почти исключительно распределением нормативных монтмориллонита и 
хлорита. Для граувакк же можно говорить лишь о некотором очищении этих по
род от глинистой составляющей и, соответственно, об уменьшении последней в 
ходе времени (см. рис. 3.1 Б, рис. 3.7). Это, в общем, может рассматриваться как 
своего рода показатель роста их зрелости (дифференцированности).

Распределение по геологической шкале средних содержаний плагиоклаза в 
глинистых сланцах зеркально противоположно распределению в этих породах 
суммы глинистых минералов. Это подтверждается значимой отрицательной кор
реляционной связью между ними (рис. 3.8). В нижнепротерозойских глинах вы
является, соответственно, максимумом содержаний плагиоклаза. Противополож



но направленным является распределение средних величин этих групп минера
лов и в кратонных сланцах. В граувакках же распределение суммы глинистых ми
нералов и содержания плагиоклаза между собой никак не связаны.

Заметный рост от раннего архея к фанерозою обнаруживают количества Р20 5 
(апатита). Высокие средние их значения достигаются уже в позднем протерозое 
и лишь немного увеличиваются в фанерозое. Это близко соответствует законо
мерностям распределения во времени содержаний фосфора и его осадочных мес
торождений, рассмотренным недавно В.Н. Холодовым [Холодов, 1997].

Максимумы накопления в глинистых сланцах нормативных анкерита и ро
дохрозита фиксируют, скорее всего, эпохи активного проявления в глинистых 
толщах диагенетических процессов. Между собой эти минералы связаны доста
точно сильной положительной корреляционной связью. Следует напомнить, что 
при изучении собственно карбонатных пород содержание в них марганца исполь
зуется в качестве меры интенсивности вторичных изменений [Veizer et al„ 1989]. 
В глинах кратонов прослеживается лишь общая тенденция к росту содержаний 
суммы всех карбонатных минералов во времени, и тот же тренд характерен для 
граувакк (см. табл. 3.3, рис. 3.6, 3.7).

Эволюция минерального состава терригенных пород как вероятный 
результат сочетания контрастных геотектонических обстановок

Последовательное изменение средних составов осадочных пород явилось, 
как предполагалось [Ронов и др., 1988], отражением меняющихся в ходе геологи
ческой истории геохимических особенностей важнейших типов магматических 
пород и изменения их пропорций в верхней части земной коры, обнажающейся 
на поверхности Земли в виде области эрозии. Пропорции же и состав слагавших 
область сноса основных и кислых магматических, а также осадочных пород (сос
тавлявших все большую ее долю) существенным образом менялись во времени в 
зависимости от происходившей на поверхности материков постепенной смены 
господства тектонически активных зон все большим распространением тектони
чески стабильных обстановок [Ронов, 1980; Ронов, 1993].

А.Б. Ронов считал, что эволюция составов осадочных пород в значительной 
степени обязана изменению преобладающих на земной поверхности тектоничес
ких обстановок их накопления (от активных к стабильным). В течение многих 
лет им и его сотрудниками велись параллельные систематические исследования 
как возрастных изменений осадочных пород, так и сравнительные исследования 
геохимии тектонически стабильных (платформенных) и активных зон континен
тов. Геохимические тренды, наблюдаемые в осадочных породах по пересечени
ям через тектонические профили от пассивных областей (платформ) вглубь под
вижных поясов (геосинклиналей -  океанических и континентальных вулканичес
ких дуг), оказались полностью аналогичными их возрастным трендам от моло
дых отложений к древним [Ронов, 1981]. А.Б. Ронов писал в этой связи: «Есть все 
основания утверждать, что тектонический режим в широком понимании этого 
слова, контролировавший в истории Земли вулканическую деятельность, петрог
рафический состав областей сноса и глубину разложения материнских пород,



был решающим в эволюции химического состава пород осадочной оболочки 
Земли».

К. Конди, много сделавший для познания геохимии древних толщ, особенно 
зеленокаменных поясов, также именно различием тектонических обстановок 
склонен объяснять резкие возрастные геохимические изменения в составе мета
пелитов, в том числе и преобразования, происходящие на границе AR и PR 
[Condie, 1993]. В цитируемых работах он неоднократно повторяет тезис о том, 
что для выведения обоснованного суждения о значимости крупных геохроноло
гических изменений в составе пород необходимо рассматривать отложения, од
нородные как по литологическому типу, так и по тектоническому их положению. 
Анализу сравнительной геохимии метаморфических пород, находящихся в раз
ных тектонических позициях, уделяется внимание и в его работах, выполненных 
совместно с Д.Д. Вронкевичем [Wronkiewicz, Condie, 1987,1990; Condie, 
Wronkiewicz, 1990].

Из всего комплекса этих данных следует, что для изменений во времени 
среднего состава всей совокупности осадочных пород достаточно смены пропор
ции площадей активных и стабильных тектонических зон о садко накопления. 
Проявление возрастных трендов в самих породах активных геотектонических 
зон д.чя этого не обязательно.Тем не менее проведенный нами ранее предвари
тельный анализ [Барсуков и др., 1984] позволил показать, что изменения вещест
венного состава, характерные для земной коры в целом, происходят и в отдельно 
взятых породах активных тектонических обстановок. О том же свидетельствует 
и принципиальное сходство изменений составов глинистых сланцев всех текто
нических обстановок (см. табл. 3.2) в зависимости от геологического возраста.

Несмотря на существенное различие составов осадочных пород в обоих ти
пах тектонических обстановок, характер изменения содержаний минеральных 
фаз принципиально сходный. И в тех, и в других тектонических зонах проявля
ются тренды изменения вещественного состава, отражающие общий ход разви
тия земной коры.

Эволюция минерального состава областей эрозии

На основании распределения породообразующих и редких элементов ранее 
[Ронов и др., 1988; Ronov et al., 1992] было показано, что изменение геохимичес
ких особенностей глинистых сланцев в ходе геологической истории континентов 
обязано изменению состава и пропорций выходящих на поверхность областей 
эрозии основных и кислых магматических пород и более древних осадочных 
толщ, вступающих в новые циклы седиментации.

Все рассмотренные данные свидетельствуют о том, что в ходе геологической 
истории континентов и по мере их стабилизации все большую роль при форми
ровании глинистых пород приобретали кислые магматические породы по сравне
нию с основными, а затем и осадочные по сравнению с магматическими. По этим 
данным (рассматривались средние содержания в глинистых сланцах Si, Ti, Fe, 
Mg, Ni, Со, V, Zn, Ba, Zr, Th, U и многих других элементов) были получены близ
кие оценки вклада основных пород, который составил от 65% в AR, до 25-30%  в



PR3.3. Коэффициент вариации оценок, полученных по разным химическим эле
ментам, составил 20-30% [Ронов и др., 1988; Ronov et al., 1992].

Подсчеты площадей различных типов пород, выходящих на поверхность ма
териков, проведенные X. Блаттом и Р. Джонсом [Blatt, Jones, 1975] для разных 
возрастных подразделений докембрия и фанерозоя, также выявили эволюцию со
отношения площадей метаморфических, интрузивных и осадочных пород, дос
таточно близко отвечающую приведенным выше оценкам. По этим данным, 
распространенность метаморфических пород в докембрийских областях эрозии 
составляла 68%, интрузивных -  27%, а осадочных -  5%.

Обобщение данных по изотопному составу Nd, проведенное К. Аллегром и 
Д. Руссо [Allegre, Rousseau 1984], сопоставление модельного и истинного геоло
гического возраста и полученные ими оценки коэффициентов рециклирования 
осадочных образований показали близкое сходство и этих оценок с обсужденны
ми выше данными. Эти коэффициенты равны нулю в архее, составляют 25% в 
раннем протерозое, 25-30%  в позднем протерозое и 75% в фанерозое.

Приведенные цифры находятся в хорошем соответствии со схемой изменения 
петрографического состава областей эрозии континентов, предложенной почти 30 
лет назад А.Б. Роновым, А.А. Мигдисовым и А.А. Ярошевским на основании из
мерений, проведенных по геологическим картам [Ронов и др., 19726], а затем нес
колько усовершенствованной А.Б. Роновым [Ронов, 1972]. Для докембрия рас
сматривались, главным образом, области развития супракрустальных толщ, а для 
фанерозоя использовались данные подсчетов соотношения пород по картам фор
маций мира [Ронов, 1980, Ронов, 1993]. Согласно этой схеме, соотношение преи
мущественно основных вулканитов, кислых и, наконец, осадочных пород, соотве
тственно, составляло: AR, -  65%— 15%—20%, AR-,_3 -  45% -30% -25% , PR, -  
25% -40% -3 5%, PR,.3 -  20%-40%-40%, P h -  10% -35% -55%.

Можно видеть, что совпадение этих оценок со всей совокупностью данных, 
приведенных выше, достаточно близкое.

К. Конди [Condie, 1993] измерил соотношение главных типов пород в зеле
нокаменных поясах разного возраста по картам представительных районов ряда 
континентов. В результате подсчета были получены соотношения главных типов 
осадочных и вулканических пород в областях развития зеленокаменных поясов 
(табл. 3.5).

Эти данные близки нашим оценкам, обсуждавшимся выше, но детализируют 
их. Они характеризуются также установлением для фанерозоя меньшей роли оса
дочных и большей -  основных пород, чем по оценкам наших и многих других ав
торов. Думается, что для образований неогея измерения, сделанные А.Б. Роно
вым по картам литологических формаций [Ронов, 1993], имееют более высокую 
точность, поскольку основаны на систематических глобальных данных.

Однако в целом обе системы измерений сопоставимы, что позволяет вывес
ти средние значения из обоих серий оценок. Соотношения главных типов пород 
(коматиитов-базальтов-андезитов-фельзических вулканитов и осадочных по
род) в областях развития супракрустальных толщ на важнейших стадиях геоло
гической истории континентов представлены в табл. 3.6. Полученные оценки от
ражены на графике (рис. 3.9А).



Таблица 3.5
Распространенность (в % ) главных типов пород в зеленокаменных поясах

[Condie, 1993] )

Геологический
возраст

млрд.лет Коматниты Базальты Андезиты Фсльзнты Граувакки

AR] 3.6 15 36 11 10 28

AR-2-3 2.9 6 39 16 11 28

PR 1.6 1 25 13 27 34

Ph 0.3 0 19 19 25 37

Принципиально важно, что в обобщениях К. Конди [Condie, 1993, 1994] оце
нены соотношения площадей не только супракрустальных толщ, но и плутони
ческих пород (гранитоиды + ортогнейсы), а среди последних -  соотношение пло
щади тоналит-трондьемит-гранодиоритов и плутонов посттектонических и ано- 
рогенньтх гранитов. Если роль плутонов в геологической истории отчетливо па
дает по сравнению с супракрустальными толщами (PLut/Supr -  от 2.5 в AR, к 2.3 
в AR.,.3, 1.1 в PR и до 0.55 в Ph), то соотношение гранитоидов тоналит-трондье- 
мит-гранодиоритовой формации и формации гранитной (TTG/GR), по данным 
этой работы, практически неизменно (2.3-2.3-2.2-2.5). Естественно, что петрог
рафический состав пород, экспонированных на земной поверхности и отвечаю-

j
§о.в
С

100 

80 

60

40 

20 

0
3.6 2.9 2.0 1.1 0.3 3.60 2.90 1.55 0.3

AR, AR,, PR, PR,., Ph AR, AR,., PR Ph

В е р х н я я  к о р а  к о н ти н е н то в

Геологический возраст, млрд, лет Геологический возраст, млрд, лет

Рис. 3.9. Схема изменении пропорций главных петрографических типов пород в областях эрозии
континентов в ходе их геологической истории (по [Condie, 1981; 1993; 1994; Роиов и др., 1995))
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Рис. ЗЛО. Изменение во времени содержаний железомагнезиальных минералов в областях эрозии и 
в терригенных породах материков

а) изменение средних содержаний суммы железомагнезиальных минералов в зеленокаменных поясах н 
глинах континентов; б) изменение средних содержаний суммы железо-магнезиальных минералов в верхней ко
ре континентов и в граувакках.

щих верхней коре, будет на разных этапах истории материков существенно иным, 
чем в зеленокамениых поясах. Изменение распространенности пород в восста
новленной таким образом верхней коре континентов отражено в табл. 3.7 и на 
рис. 3.9Б.

Мы использовали рассмотренные выше схемы для расчета минерального 
состава зеленокаменных поясов и верхней земной коры на разных этапах разви
тия континентов (см. табл. 3.6, 3.7). Это дает возможность сопоставления эволю
ционирующего минерального состава глинистых сланцев и песчаников с измене
нием минерального состава синхронных областей эрозии.

Различия закономерностей изменения в течение геологической истории ми
неральных составов областей эрозии и составов песчаных и глинистых пород об
ластей накопления наиболее ярко выявляются при сопоставлении уменьшаю
щейся в ходе времени суммы содержаний магнезиально-железистых силикатов 
(OL +  РХ) в областях эрозии и слоистых магнезиально-железистых силикатов 
(CHL + ММ) в осадочных породах областей накопления (рис. 3.10А, Б). Соотно
шение содержаний этих минералов в зеленокаменных поясах [Condie, 1993; Ро- 
нов, 1981; Condie et a l ,  1990] и в синхронных глинистых породах областей накоп
ления характеризуется тесной положительной корреляционной связью, а измене
ние их концентраций с возрастом описывается логарифмической зависимостью 
(R- = 0.86). В противоположность этому, железо-магнезиальные минералы грау- 
вакк (CHL + ММ) характеризуются существенно меньшими градиентами измене
ний содержаний во времени, и они в первом приближении повторяют слабые из
менения с возрастом количеств силикатов Mg и Fe (01 + Рх) в верхней коре, опи-



Таблица З.б
Изменение среднего минерального состава пород зеленокаменных поясов

в зависимости от геологи-ческого возраста
AR,

Минералы. % Породы, их распространенность, %
Комитанты, 18 Базальты. 39 Андезиты, 10 Фельзиты. 10 Осад, пор., 23 Среднее. 100

PL 13 36 51.1S 45.52 26.5 32.14
OR — 3.5 4.92 13.62 2.54 3.8

Q — 1 13.34 29.96 32.75 12.25
ILL — — — — 16.26 3.7
CHL — — — — 17.72 4.07
АР — — 0.43 0.21 — 0.06
СС — — — — 2.84 0.65
DL+ANK — — — — — —
Срх 37 30 6.57 — — 19.02
Орх 16.5 26 21.91 8.44 — 16.14
01 30 — _ _ — — 5.4
MT+ILM+RT 3.5 3.5 1.6 0.52 0.55 2.33

ARo_3

Минералы. % Породы, их распространенность, %
Коматииты, 7 Базальты. 35 Андезиты, 14 Фельзиты, 17 Осад. пор.. 27 Среднее. 100

PL 24 45 52.85 43.35 2S.48 39.89
OR 0 4 5.94 12.46 4.39 5.54

Q 3.5 4 11.94 33.75 30.49 17.29
ILL — — — — 14.09 3.8
CHL — — — — 18.26 4.93
АР — — 0.6 0.24 — 0.12
СС — — — — 3.14 0.85
DL+ANK — — — — 0.21 0.06
Срх 27 23 6.96 — — 10.91
Орх 15 20 19.87 7,34 — 12.08
01 27 — — — — 1.S9
MT+ILM+RT 4 5.5 1.S2 0.67 0.6 2.74

PR,

Минералы, % Породы, их распространенность, %
Коматииты, 2 Базальты, 24 Андезиты, 14 Фельзиты, 25 Осад, пор., 35 Среднее, 100

PL 27 46 57.24 34.45 27.53 37.84
OR — 5 7.24 22.01 5.2 9.54

Q — 4 10.59 34.01 31.09 21.83
ILL — — — — 15.77 5.52
CHL — — — — 15.31 5.36
АР — — 0.56 0.24 — 0.14
СС — — — — 2.28 0.8
DL+ANK — — — — 1.74 0.61
Срх 30 23.5 4.55 — — 6.88
Орх 20.5 13.5 18.36 6.45 — 7.83
01 13.5 — — — — 0.14
MT+ILM+RT 8 7 1.47 0.67 0.73 2.47



Продолжение табл. 3.6

PR-2-3
Минералы. % Породы, их распространенность, %

Коматинты, I Базальты, 22 Андезиты, 15 Фельзи гы, 28 Осад, пор., 34 Среднее, 100

PL 36 48.5 57.32 34.18 25.75 37.94

OR — 5.5 6.82 24.18 5.85 10.99

Q — 2.5 12.04 33.6 32.9 22.95

ILL — — — — 15.68 5.33

CHL — — — — 14.5 4.93

АР — — 0.58 0.16 0.33 0.24

СС — — — — 2.57 0.87

DL+ANK — — — — 1.68 0,57

Срх 20 21.5 4.15 — — 5.55

Орх 20 13.5 17.59 5.94 — 7.47

01 16 — — — — 0.16

MT+ILM+RT 6 9.5 1.5 0.52 0.76 2.7S

Ph

Минералы, % Породы, их распространенность, %

Коматииты. 0.01 Базальты, 12 Андезиты, 14 Фельзиты, 27 Осад, пор.. 47 Среднее, 100

PL 38.5 53 57.72 36.47 27.9 37.4

OR — 5.5 7.51 24.86 4.74 10.65

Q — 1 10.81 31.23 31.31 24.78

ILL — — — — 15.07 7.08

CHL — — — — 14.6 6.86

АР — — 0.5 0.13 — 0.11

СС — — — — 3.21 1.51

DL+ANK. — — — — 2.16 1.02

Срх 9.5 14 4.74 — — 2.34

Орх 17 13.5 17.12 5.5 — 5.5

01 30 — — — — 0.03

MT+ILM+RT 3 11 1.6 0.56 0.69 2.02

сываемые линейной функцией (R2 =  0.80). В течение времени происходит посте
пенное сближение содержаний магнезиально-железистых силикатов в глинах и в 
граувакках. Возможно, это свидетельствует о том, что влияние зелепокаменных 
поясов и входящих в них базальтов и коматиитов на состав осадков становится в 
ходе времени все меньше, а роль вещества верхней коры с преобладающими в 
ней гранитогнейсовыми комплексами -  все больше.

Последовательный и значительный рост во времени содержаний калиевых 
минералов в глинистых породах (как в глинах кратонов, так и в глинах всех тек
тонических зон континентов) также отражает изменения концентраций этих ми
нералов в зеленокаменных поясах, а менее значительное изменение количеств



Таблица 3.7
Изменение среднего минерального состава пород верхней коры в зависимости

от геологического возраста
AR,

Минералы, % Породы, их распространенность, %

Коматинты5 Базальты
11

Андезиты
3

Фельзнты
3 ТТГ 49 Граниты21

Осад, 
пор., 8

Среднее.
100

PL 13 36 51.18 45.52 52.09 32.89 26.5 42.06
OR — 3.5 4.92 13.62 14.42 29.47 2.54 14.4

Q — \ 13.34 29.96 26.09 30.92 32.75 23.31
ILL — — — — — — 16.26 1.3

CHL — — — — — — 17.72 1.42
АР — — 0.43 0.21 0.26 — 0.28 0.17
СС — — — — — — 2.84 0.23

DL+ANK — — — — — — — _

Срх 37 30 6.57 — — — — 5.35
Орх 16.5 26 21.91 8.44 6.2 4.1 — 8.49
OL 30 — — — — — — 1.5

MT+ILM+RT 3.5 3.5 1.6 0.52 0.66 0.48 0.55 1.09
a r 2.3

Минералы, % Породы, их распространенность, %

Коматииты 2 Базальты!
2

Андезиты,
5

Фельзнты
3 ТТГ. 49 Граниты

21
Осад, 
пор., 8

Среднее.
100

PL 24 45 52.85 43.35 52.09 32.89 28.48 4-4.53
OR — 4 5.97 12.46 14.42 29.47 4.39 14,76

Q 3.5 4 24 33.57 26.09 30.92 30.49 23.S7
ILL — — — — — — 14.09 1.13
CI1L — — — — — — 18.26 1.46
АР — — 0.6 0.24 0.26 — 0.33 0.19
СС — — — — — — 3.14 0.25

DL+ANK — — — — — 0.21 0.02
Срх 27 23 6.96 — — — — 3.65
Орх 15 20 19.87 7.34 6.2 4.1 — 7.81
01 27 — — — — — — 0.54

MT+ILM+RT 4 5.5 1.82 0.67 0.66 0.48 0.6 1.32
PR

Минералы, % Породы, их распространенность, %

КоматиитыО.01 Базальты
13

Андезиты,
6

Фельзнты
14 ТТГ, 35 Граниты! 5 Осад.пор.

17
Среднее,

100
PL 31.5 47.25 57.29 34.27 45.54 33.26 26.64 39.87
OR — 5.25 6.95 23.46 19.74 28.59 5.52 16.52
Q — 3.25 11.56 33.74 21.84 31.7 32 23.68
ILL — — — — — — 15.72 2.67
CHL — — — — — _ 14.9 2.53
АР — — 0.58 0.19 0.31 0.34 0.23
СС — — — — — — 2.42 0.41
DL+ANK — — — — — — 1.71 0.2
Срх 25 22.5 — — — — — 3.21
Орх 20.25 13.5 17.85 6.11 10.76 4.84 — 8.18
Ol 14.75 — — — — — — 0.01
MT+ILM+RT 7 8.25 1.49 0.57 1.02 0.54 0.74 1.81



Продолжение табл. 3.7

Ph

Минералы, %
ПородьI, их распространенность, %

Коматииты
0.01

Базальты
12

Андезиты,
12

Фельзиты
16 ТТГ, 25

Граниты
И

Осад, пор.. 
24

Среднее.
100

PL 38.5 53 57.72 36.47 46.56 35.09 27.9 41.32

OR — 5.5 7.51 24.86 19.66 28.46 4.74 14.72

Q — 1 10.81 31.23 21.96 30.64 31.31 22.79

ILL — — — — — — 15.07 3.62

CHL — — — — — — 14.6 3.5

АР — — 0.5 0.13 0.29 0.21 — 0.25

СС — — — — — — 3.21 0.77

DL+ANK — — — — — — 2.16 0.52

Срх 9.5 14 4.74 — — — — 2.25

Орх 17 13.5 17.12 5.5 10.38 4.63 — 7.66

01 30 — — — — — — 0.003

MT+ILM+RT 3 11 1.6 0.56 1.05 0.48 0.69 2.08

'ГТГ -  тоналит-трондьемит-гранодиоритовые гнейсы

калий-содержащих минералов в граувакках почти в точности повторяет их изме
нения в верхней коре континентов (рис. 3.11 А, Б).

Рост во времени содержаний кварца в глинах континентов и в кратонных гли
нах отражает увеличение его роли в супракрустальных толщах областей эрозии 
(зеленокаменных поясах), а слабо выраженные его изменения в граувакках в зна
чительной мере отвечают крайне слабо проявленным колебаниям содержаний 
кварца в породах верхней коры континентов (рис. 3.12). При этом именно в сред
нем составе зеленокаменных поясов отчетливо проявлено различие в содержани
ях рассматриваемых минералов между архейскими (особенно раннеархейскими) 
и протерозойскими областями эрозии, столь ярко отражающееся в составе глин 
областей накопления [Ронов и др., 1984; 1988; Condie, 1993; 1994]. В минераль
ном составе верхней коры и в отражающем его составе граувакк это различие 
проявляется уже в весьма ослабленном виде, либо вовсе незаметно.

В распределении плагиоклаза (рис. 3.13) наблюдавшиеся зависимости прояв
лены в ослабленном виде. Изменения его содержаний в породах зеленокамеппых 
поясов не так отчетливо отражаются в изменении состава глин и не столь значи
тельно, как это наблюдалось для других минералов, отличаясь от распределения 
плагиоклаза в породах верхней коры континентов. В распределении во времени 
плагиоклаза граувакк в ослабленном виде заметны колебания содержаний этого
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Рис. 3.11. Сопоставление изменения во времени содержаний К-минерплов в областях эрозии и в тер- 
ригенных породах материков

А. Диаграмма изменения средних содержаний суммы ортоклаза и иллита л зеленокаменных поясах и в 
глинах континентов

Б. Диаграмма изменения средних содержаний суммы ортоклаза и иллита в верхней коре континентов и в 
граувакках

Геологический возраст, млрд, лет

Рис. 3.12. Сопоставление изменения в геологическом времени средних содержаний кварца в облас
тях эрозии и в терригенных породах
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Рис. 3.13. Сопоставление изменения в геологическом времени средних содержаний плагиоклаза в 
областях эрозии и в терри ген пых породах
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Рис. 3.14. Сопоставление изменений в геологическом времени средних величин отношения кварца 
к полевому шпату (Q/PL + Or) в областях эрозии и в терригенных породах



минерала в верхней коре, не слишком отличны они и от временных флюктуаций 
плагиоклаза в породах зеленокаменных поясов. По-видимому, в этих соотноше
ниях сказывается определяющая роль гнейсового комплекса в поступлении поле
вых шпатов в эродируемый материал.

Весьма интересно распределение в геологической истории величины отно
шения кварца к полевому шпату (рис. 3.14): величины отношения Q/Fsp глинис
тых пород и граувакк имеют зеркально противоположное изменение во времени. 
Скорее всего, таким противоположным изменением они отражают процесс оса
дочной дифференциации, различным образом проявляющийся в составе глинис
того и песчаного вещества. В то же время последовательному росту во времени 
величины этого отношения в породах зеленокаменных поясов противостоит в по
родах верхней коры резкое снижение его значений от раннего к позднему архею 
и дальнейшее сравнительное их постоянство на протяжении остальной геологи
ческой истории. С тенденциями роста величины Q/Fsp в породах зеленокамен
ных поясов в известной степени сходно его распределение в глинах всех текто
нических зон континентов, тогда как распределение в глинах кратонов напомина
ет, скорее всего, изменение в верхней коре.

Источники вещества глинистых и песчаных пород: 
проявление осадочной дифференциации и рециклинга

Последовательное изменение в ходе геологической истории содержаний ми
нералов в осадочных породах, как было показано, связано с закономерной эво
люцией их содержаний в породах питающих провинций. Тем не менее мине
ральные составы глинистых пород и граувакк, находящихся в едином осадочном 
разрезе, соответствуют различным моделям областей эрозии, что требует своего 
объяснения.

Сходство изменений минерального состава песчаных пород с эволюцией 
верхней континентальной коры, где преобладающую роль на ранних стадиях раз
вития играли породы тоналит-трондьемит-гранодиоритового состава и, в проти
воположность этому, отражение минералами глин эволюции составов пород зе
ленокаменных поясов и супракрустальных толщ, в которых на ранних стадиях 
развития большую роль играли базальты и коматииты, не укладываются в обыч
ные представления об областях сноса для терригенных пород. Учитывая резуль
таты седиментологического анализа раннеархейских сланцев и граувакк Южной 
Африки, проведенного в предыдущем разделе, трудно представить себе такую ге
оморфологию областей эрозии, которая позволила бы формировать глинистые 
породы за счет размыва исключительно зелеиокаменных областей, а граувакки -  
только за счет разрушения гранито-гнейсовых пород.

На подобное расхождение результатов уже обращал внимание К. Конди в ци
тированных работах: в частности, он ввел в подзаголовок статьи [Condie, 1993] 
фразу «Различие результатов по поверхностным образцам и по глинистым слан
цам». Однако лишь распределение редких элементов, особенно хрома, позволи
ло выявить этот эффект кажущегося различия источников терригениого матери
ала для переслаивающихся в одном разрезе глин и песчаников. Fla основании



анализа распределения Cr, Ni, La, Th, Sc в глинистых сланцах и в комплексе по
род верхней коры он пришел к выводу, что верхняя кора, формировавшаяся и су
ществовавшая в раннем архее, должна была отличаться по составу от коры, восп
роизведенной в модели, построенной по соотношению пород раннеархейского 
возраста в современных областях их распространения. Это отличие, по его мне
нию, выражается в большей распространенности коматиитов и базальтов и в 
меньшей доле тоналит-трондьемит-гранодиоритового (ТТГ) комплекса в ранне
архейской области эрозии [Condie, 1994].

В самом деле, при рециклировании пород весьма вероятно, что скорость раз
рушения пород зеленокаменных поясов была, скорее всего, существенно выше, 
чем гнейсов ТТГ-комплекса, подобно тому как осадки фанерозойских активных 
окраин рециклируются на порядок быстрее, чем отложения континентальных 
платформ и более чем на два порядка быстрее, по сравнению с породами крис
таллического основания.

Напомним величины периода разрушения половины массы (по аналогии с 
полупериодом распада радиоактивных элементов [Гаррелс, Маккензи, 1974]) 
осадочных пород (Т50, млн. лет) для разных тектонических обстановок, по Я. 
Вейзеру и С. Дженсену [Veizer, 1988]:

Отложения активных окраин -  30 млн. лет.
Океанские осадки -  40 млн. лет.
Отложения пассивных окраин -  80 млн. лет.
Отложения незрелых орогенных поясов -100 (50-190) млн. лет.
Отложения зрелых орогенных поясов -380  млн. лет.
Отложения платформ -380 млн. лет.
Изменение в ходе времени соотношений разных петрографических типов 

пород в древних комплексах по сравнению с наблюдаемыми сегодня представля
ется одним из наиболее важных факторов, приводящих к наблюдаемому расхож
дению. В то же время оно оставляет за граувакками возможность отражать сос
тав гранито-гнейсового комплекса даже при условии меньшей его распростра
ненности. В свое время мы специально подчеркивали [Ронов и др., 1988], что 
«сланцы не являются единственным продуктом переработки магматических по
род, а процессы осадочной дифференциации приводят к значительному перера
спределению элементов между литологическими типами осадочных пород. При 
этом глинистое вещество чаще приобретает геохимические особенности, более 
близкие к веществу пород основного состава, а обломочные (песчаные) -  к веще
ству пород кислого состава».

С. Тейлор и С. МакЛеннаи [1988] поместили в своей хорошо известной кни
ге специальную главу, посвященную сравнению докембрийских и фанерозойских 
граувакк, где они рассматривают проблемы отражения их составом тектоничес
ких позиций седиментации и состава верхней континентальной коры. В отличие 
от фанерозойских глубоководных турбидитных граувакк, в которых плагиоклаз 
имеет главным образом вулканогенное происхождение и является одним из ми
нералов, определяющих отнесение их к определенной тектонической обстанов
ке, широко распространенные архейские граувакки имеют в качестве его источ
ника преимущественно гранито-гнейсовый (тоналит-трондьемит-гранодиорито-



вый) комплекс, что затрудняет анализ их тектонической позиции с использовани
ем относительной роли плагиоклаза.

Хорошо известна меньшая устойчивость к агентам выветривания ультраос- 
новных и основных пород по сравнению с кислыми. Она приводит к достаточно 
быстрому и полному формированию глинистых минералов и окислов (т.е. гли
нистых пород) за счет первых из них и к образованию остаточных осадков, бога
тых неразложенными обломочными минералами -  полевыми шпатами и кварцем 
(т.е. граувакк) -  за счет вторых. Вероятно, представление о высоком тепловом по
токе позволяет понять и ускоренное выветривание пород зеленокаменных поясов 
на ранних этапах их формирования. Характерно, что и изменение распространен
ности коматиитов, и изменение содержания магнезиальных минералов в глинис
тых породах и в граувакках отвечают показательной функции относительно гео
логического возраста, что может подтверждать положение о более быстром их 
уничтожении в ходе геологической истории.

Все это заставляет усомниться в очевидности вывода [Тейлор, МакЛеннан, 
1988] о том, что состав граувакк является адекватным отражением состава верх
ней коры архейских (особенно раинеархейских) континентов.

Таким образом, рассмотренный выше эффект «различных источников» ми
нералов в глинистых и песчаных терригениых породах может объясняться совме
стным действием двух взаимосвязанных факторов: а) рециклированием супрак- 
рустальных пород в геологической истории и б) разной устойчивостью к вывет
риванию минералов ультраосновных и основных пород с одной стороны, и мине
ралов гранито-гнейсового основания -  с другой.

Выводы. С помощью программы MINLITH [Розен и др., 1984; 1999; 2000а; 
Розен, Аббясов, 2003] расчитаны средние минеральные составы метапелитов [Ро- 
нов и др., 1988; Ronov et al., 1992; Condie, 1993] и граувакк [Condie, 1993] на важ
нейших этапах геологической истории: AR, AR2„3, PR, PR2_3, Ph (Pz +Mz +Kz). 
Тренды изменения минеральных составов терригениых осадочных пород сходны 
с главными особенностями изменения во времени средних содержаний породо
образующих минералов магматогенных пород. Они отвечают росту дифференци
рованности пород (их зрелости) по мере развития континентальной коры и 
уменьшения ее возраста.

На основании данных о распространенности пород в пределах архейских, 
протерозойских и фаиерозойских возрастных комплексов зеленокамеш-гых поя
сов и верхней коры континентов мира и с помощью данных об их минеральном 
составе вычислено среднее содержание главных минеральных фаз комплекса по
род в областях эрозии, представленных зелеиокаменными поясами и верхней 
континентальной корой.

Показано, что резкие изменения минерального состава глин в геологической 
истории отражают изменения особенностей главных минеральных фаз зелеиока- 
менных поясов. Те же, но весьма слабые изменения во времени минерального 
состава песчаных пород (граувакк) близко отвечают колебаниям, характерным 
для верхней земной коры в целом. Наблюдаемый эффект может быть объяснен 
рециклированием супракрустальных пород в геологической истории и разной ус
тойчивостью минералов ультраосновных и основных пород и гранито-гнейсов.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В работе рассмотрены обстановки осадконакопления стратифицированных 
толщ в кристаллических комплексах раннего докембрия (>1.8 млрд.лет), которые 
по геологической позиции могут быть отнесены к категории палеобассейнов се
диментации, метаморфизовагшых и деформированных после накопления осадоч
ных отложений. Рассмотрены методологические предпосылки и ограничения в 
палеолитологических исследованиях седиментогенных метаморфических пород 
раннего докембрия; палеобассейны в метаморфических комплексах на Анабарс- 
ком и Балтийском щитах, в фундаменте Восточно-Европейской платформы и на 
юге Африки; дан анализ геохимической и минералогической эволюции терриген- 
ного осадконакопления в истории Земли. Работа состоит из трех разделов.

В первом разделе показано, что в архейском возрастном интервале, 3.8-2.6 
млрд.лет, зеленокаменные пояса, не претерпевшие глубокого метаморфизма, со
держат осадочные породы и их ассоциации с вулканитами, которые по большей 
части не обнаруживают систематических отличий от соответствующих фанеро- 
зойских аналогов. Среди этих древнейших осадков присутствуют такие климати
чески индикаторные породы, как зрелые кварцевые песчаники и каолинитовые 
глины в ассоциации с гетитовыми скоплениями, лагунные карбонатно-гипсонос- 
иые отложения, и ряд других. Наиболее древние осадки с возрастом 3.8 млрд.лет, 
вероятно, захватили незначительную примесь метеоритного материала, посту
павшего на последней стадии бомбардировки, датированной на Луне. Серьезным 
отличием является широкое распространение полосчатых железорудных форма
ций в раннем докембрии -  в конце неоархея и начале палеопротерозоя, отсут
ствующих в позднем докембрии и в фанерозое. Однако условия их осадконакоп
ления достаточно достоверно объясняются в рамках представлений о фанеро- 
зойской окраинно-океанической седиментации (поступление в бассейн кислоро
да, углерода, накопление кремней и оксидов железа у континентального под
ножья, отложение карбонатов на мелководном шельфе и др.). В этих условиях 
причиной обильного накопления оксидов железа является, вероятно, интенсив
ное поступление Fe2+ из гидротермальных источников типа черных курильщи
ков. Это, возможно, было обусловлено особенностями дифференциации вещест
ва планеты на раннедокембрийском этапе геологического развития. Все эти дан



ные позволяют использовать известные в литологии принципы для определения 
условий осадконакопления в изученных палеобассейнах.

Для восстановления минерального состава исходных осадков и последую
щей седиментологической интерпретации использована программа MINL1TH, 
которая разработана и проверена на материале прецизионных анализов мине
рального состава осадочных пород фанерозоя и позволяет вычислять первичный 
минеральный состав отложений, претерпевших глубокий региональный мета
морфизм. Статистически определенная ошибка составляет 5-15 % отн., и только 
при содержаниях минерала менее 5% мае. она может достигать 60-70% отн.

Специально рассмотрены вопросы идентификации терминологии и вопросы 
диагностики метаморфических производных некоторых пород, таких, как грау- 
вакки, метакарбонатные породы и предположительно эвапоритовые отложения. 
При идентификации граувакковых комплексов фанерозоя применена методика 
выделения петрохимических серий, включающих ряд песчаник-алевролит-пе- 
лит. Предложена дискриминантная диаграмма, на которой тренды граувакковых 
серий пересекают тренды магматических пород, что позволяет надежно разли
чать пара- и ортокомплексы сходного химического состава. Проанализирована 
геодинамическая модель, применяемая при реконструкциях режима формирова
ния граувакк фанерозоя. Оказалось, что типоморфные граувакковые серии, выде
ленные в докембрийских комплексах, соответствуют грауваккам океанических 
островных дуг, континентальных (вулканических) дуг, активных окраин конти
нентов. Показано, что использование MINLITH-методики позволяет проводить 
упрощенные фациальные реконструкции на основе сопоставления фанерозойс- 
ких граувакковых серий с их глубоко метаморфизованными аналогами.

Карбонатные породы в регионально-метаморфических комплексах варьиру
ют по составу от чисто карбонатных до карбонатсодержащих разновидностей 
(< 5% карбонатов). Соотношение дометаморфических (MlNLITH-нормативных) 
карбонатных и терригенных минералов показывает, что карбонаты докембрия 
составляют непрерывный ряд от чисто карбонатных разновидностей (доломито
вых известняков) до карбонат-содержащих глинистых песчаников (алевролитов). 
В усредненном мраморе это первично доломитовый известняк -  69% карбонат
ных минералов (до метаморфизма было 81%) и известково-силикатной породе -  
первично карбонатная вакка -  8% (было 31%).

Показано, что по геохимическим особенностям ряд известковых метаморфи
ческих серий докембрия в целом соответствует гипсоносным отложениям эвапо- 
ритовых толщ, хотя для отдельных элементов и провинций отмечаются значи
тельные региональные различия. Такое соответствие показывает, что решение 
проблемы эвапоритов раннего докембрия лежит на пути литологических сопос
тавлений осадочных толщ эвапоритовых бассейнов с известковыми метаморфи
ческими комплексами, учитывая, что гипсы обнаружены в неметаморфизован- 
ных осадочных разрезах начиная с 3.2 млрд .лет.

На ряде примеров выделены высокоглиноземистая, ферро- магнезиальная и 
известковая серии метаседиментогенных пород раннего докембрия и дана литоло
гическая трактовка их протолитов на основании М1ЫТН-нормативных минераль
ных составов. С другой стороны, рассмотрены осадочные отложения мезозоя и



кайнозоя, сформировавшиеся в гумидных, аридных и олистостромовых (миксти- 
товых) обстановках седиментации, что позволило дать достаточно яркие примеры 
эталонных петрохимических серий с известными условиями литогенеза, соответ
ственно высокоглиноземистой, ферро- магнезиальной и известковой. Очевидно, 
что подобие в данном случае не означает тождества. Однако эти результаты отк
рывают определенные возможности для более обоснованных палеолитологичес
ких интерпретаций состава метаседиментогенных пород докембрия при описании 
палеобассейнов раннего докембрия, частично использованные в тексте.

Во втором разделе рассмотрены толщи, образующие естественные ансамб
ли и относимые к седиментационным палеобассейнам.

На Анабарском щите Сибирского кратона в раннепротерозойское время су
ществовали два разобщенных во времени и в пространстве осадочных бассейна: 
Вюрбюрский и Хапчанский. Осадконакопление в Вюрбюрском палеобассейне 
происходило в геодинамических обстановках, сходных с активными континен
тальными окраинами на фоне интенсивного вулканизма. Области питания были 
представлены континентальной корой, сходной с архейской корой гранулито- 
гнейсового террейна. Карбонатонакопление протекало в полузамкнутых эвапо- 
ритовых бассейнах. В Хапчанском палеобассейне осадконакопление происходи
ло в обстановках, отвечающих пассивным континентальным окраинам в преде
лах морского шельфа. Области питания были сложены зрелой континентальной 
корой, не наблюдаемой на современном срезе, но вполне характерной для гра
нит -зеленокаменной области, залегающей в основании Биректинского террейна. 
Здесь при тектонической активизации накапливались граувакковые серии, при 
тектонических паузах происходило накопление карбонатных осадков.

На северо-востоке Балтийского щита Восточно-Европейского кратона ран
непротерозойский Чупинский палеобассейн формировался при интенсивном раз
мыве вулканогенных образований. Последние составляли значительную часть 
нижних свит беломорской серии, среди которых были распространены отложения 
зеленокаменных поясов. Очевидно, что палеобассейн сформировался на заверша
ющей стадии эволюции архейской гранит- зеленокаменной области, развивавшей
ся в течение 140 млн.лет, от 3.00 до 2.86 млрд, лет тому назад. Лапландско-Кол- 
вицкий раинепротерозойский палеобассейн существовал между Мурманским и 
Карельско-Беломорским древними блоками. При столкновении этих блоков он 
закрылся и был сдавлен и метаморфизован. В строении бассейна участвовали гу- 
мидные карбонатные отложения лагунного типа в нижней части разреза, а подав
ляющую массу осадков составляли терригенные отложения, иногда с достаточно 
высокой степенью зрелости, источниками которых служили как мафические, так 
и фельзические магматиты, залегавшие в одном разрезе с осадками, и, вероятно, 
формировавшиеся в единой островодужной системе. Для Кейвского раннепроте
розойского палеобассейна характерна выдержанность литологического состава 
пород на большие расстояния, сочетание в разрезе каолинитовых глин с кварце
выми песками, свойственное гумидной обстановке. Эти данные, по-видимому, 
могут указывать на относительно спокойный гидродинамический режим шельфа 
и глубины порядка 150-200 м. В палеогеодииамическом отношении рассмотрен
ная обстановка соответствует осадконакоплению на шельфе пассивной окраины



континента. Появление мелководных строматолитовых доломитов и полимикто- 
вых песчаников в верхней части разреза указывает на низкую степень зрелости 
поступавшего терригенного материала и маркирует переход к аридной седимента
ции в отшнурованных лагунах. Северо-Карельский раннепротерозойский палео
бассейн, вероятно, был мелководного типа, глубина его не превышала 50-60 м, о 
чем свидетельствуют находки в метакарбонатных породах строматолитов, а иног
да седиментация происходила в условиях сероводородного заражения, когда на
капливались высокоуглеродистые пирит- содержащие терригенные отложения. 
Этот бассейн формировался на заключительной стадии развития островодужной 
или рифтогенной вулканической системы, в начальных стадиях эволюции которой 
формировались различные по составу вулканиты.

Стратифицированные комплексы дорифейского кристаллического фунда
мента запада Восточно-Европейской платформы представлены глубокомета- 
морфизованными (от гранулитовой до эпидот-амфиболитовой фации) породами, 
среди которых преобладающая роль принадлежит первично-осадочным (метасе- 
диментогенным) образованиям, которые условно (ввиду отсутствия точных дати
ровок) могут быть обозначены как ранне- и позднеархейские. Раннеархейские па
леобассейны, в зависимости от состава и количественных соотношений первич
ных осадочных и вулканогенных пород, подразделяются на три типа: 1) терри- 
генно-базитовый (.Белорусско-Прибалтийский), сложенный в основном толеито- 
выми базальтами с подчиненными пластами терригенных пород и силлами габ- 
броидов, сформировавшийся вдоль протяженной зоны растяжения и интенсивно
го магматизма; 2) терригеиный или базит-терригенный (Брагинский, Западно-Ли
товский), с резко подчиненной ролью вулканитов, свойственный областям с ре
жимом пассивных окраин; 3) карбоиат-железокремнисто-черносланцевый (Рудъ- 
мянский), накапливавшийся, по-видимому, в нестабильной тектонической обста
новке. Характерной особенностью раннеархейских палеобассейнов является од
нообразие и выдержанность на обширных территориях состава исходных вулка
ногенных и терригенных пород. Первые представлены преимущественно слабо 
дифференцированными толеитами, вторые -  тонкозернистыми алевритоглинис
тыми и глинистыми осадками. Среди часто неразличимых по минеральному сос
таву гнейсов в зависимости от соотношения расчетных глинистых минералов вы
деляются минеральные типы первичных алевритоглинистых пород: гидрослю
дистые, хлорит-гидрослюдистые, хлорит-монтмориллоиит-гидрослюдистые. Все 
они по MINLITH-нормативному реконструированному минеральному составу 
сходны с современными глубоководными пелагическими и гемипелагическими 
осадками. Прибрежно-морские фации среди исходных пород гранулитовых 
комплексов выявлены лишь за пределами исследованного региона, на юге Укра
инского щита и в Волго-Уральской области, где первичный состав глиноземис
тых гнейсов близок к гидрослюдисто-монтмориллонит-каолинитовым и гидрос- 
людисто-каолинитовым породам, образующимся за счет продуктов размыва и пе- 
реотложеиия кор глубокого химического выветривания кристаллических пород. 
Особое положение среди раннеархейских палеобассейнов занимает карбонат-же- 
лезокремнисто-черносланцевый Рудьмяиский палеобассейн, тектоническая по
зиция и условия формирования которого пока остаются не выясненными.



Позднеархейский Околовский седиментогенный железорудный палеобассейн 
отличается от раннеархейских как своими размерами (в современном эрозион
ном срезе кристаллического фундамента), так и составом слагающих его метасе- 
диментогенных пород, среди которых выявлены песчаные и глинисто-песчаные 
низкозрелые отложения типа граувакк, туфоалевролитов, туффитов, содержащие 
редкие маломощные горизонты лав и туфов толеитовых базальтов. Преобладание 
среди вулканогенных пород смешанных туфогенно-осадочных образований (туф
фитов, туфоалевролитов) свидетельствует об удаленности Околовского палеобас
сейна и от области активного вулканизма, являвшейся, по-видимому, основным 
источником сноса терригенного и вулканогенного материала. Такая область рас
полагалась, очевидно, в пределах Карельско-Курско-Криворожского зеленока
менного ареала, где в позднем архее также существовали железорудные палео
бассейны с близким типом железисто-кремнистых осадков, накопление которых 
было пространственно совмещено с проявлениями базит-ультрабазитового вул
канизма.

На примере Каапвалъского кратона, классической гранит-зеленокаменной 
области южной Африки, проанализирована эволюция осадконакопления, продол
жавшегося почти непрерывно на протяжении почти 1.7 млрд.лет, от палеоархея 
(3.5 млрд.лет) до конца палеопротерозоя (1.8 млрд.лет). Древнейшие палеобас
сейны образуют Древний Гнейсовый Комплекс (3.6-3.5 млрд.лет) и зеленокамен
ный пояс Барбертон (3.5 млрд.лет), оба дислоцированы, метаморфизованы и 
входят в основание кратона. Затем начали формироваться бассейны, имеющие 
характер платформенных чехлов. Седиментационный палеобассейн Понгола на
чал развиваться 2.94 млрд.лет назад. Он частично перекрывается более молодым 
бассейном Витватерсранд (2.7-2.8 млрд.лет), причем оба, возможно, являются 
фрагментами единого, более обширного осадочного бассейна, который непре
рывно прогибался примерно 240 млн.лет. В конце архея -  начале палеопротеро
зоя формировались бассейны Вентерсдорп (2.63-2.7 млрд.лет) и Трансвааль 
(2.6-2.1 млрд.лет), а в конце палеопротерозоя формировался наиболее молодой 
из рассматриваемых бассейнов, представленный осадочными породами стратиг
рафических групп Вотерберг-Саутпесберг (1.75-1.8 млрд.лет). Показано, что пе- 
литовая составляющая пород, включающая весь комплекс слоистых алюмосили
катов (MlNLIT-нормативные иллит, хлорит, монтмориллонит, каолинит), посте
пенно возрастает от палеоархея до протерозоя, что соответствует увеличению 
степени дифференцированности терригенного материала в ходе эволюции бас
сейнов. Тренды изменения составных частей пелитовой составляющей (К- со
держащий иллит и Mg-, Fe-содержащие хлориты и монтмориллониты) показыва
ют противоположную друг другу направленность. Тренд вариаций иллита повто
ряет общую тенденцию возрастания пелитовой составляющей, тогда как содер
жания хлорита и монтмориллонита постепенно снижаются вверх по разрезу, что 
объясняется снижением поступления в бассейн мафического и ультрамафическо- 
го материала. Содержания кварца со временем снижаются, что свидетельствует 
об усилении сортированности пелитовых осадков. Снижение вверх по разрезу 
содержаний плагиоклаза, Mg-, Fe- содержащих смешаннослойных силикатов и 
калий- содержащего иллита указывает на затухание поступления материала из



ультрамафического и мафического основания этой гранит-зеленокаменной об
ласти, хотя во второй половине этого временного интервала некоторые бассейны 
формировались в рифтогенных условиях и сопровождались мафическими вулка
нитами. В то же время периодическое обеднение глинистых сланцев Fe-Mg сили
катами и обогащение иллитом и каолинитом является показателем эпох макси
мальной пенепленизации и/или изменения климатических условий как в облас
тях эрозии, так и в областях осадконакопления.

В третьем  разделе эволюция состава глинистых сланцев и песчаников в хо
де геологической истории материков (от раннего архея к мезокайнозою) рассмот
рена в виде трендов изменения средних содержаний минеральных фаз парал
лельно изменениям среднего минерального состава магматических пород (кома- 
тииты. базальты, андезиты, фельзические эффузивы, гранитоиды) на основе 
обобщения огромного материала с использованием MINLITH-нормативных сос
тавов осадочных пород. Сопоставление трендов изменения осадочных и магма
тических пород показало согласованность этих изменений и снижение в ходе 
времени (от раннего архея к фанерозою) магнийсодержащих минеральных фаз, 
последовательный рост калийсодержащих минералов и, отчасти, кварца. Показа
но, что изменения минерального состава глин в геологической истории отража
ют изменения особенностей главных минеральных фаз зеленокаменных поясов. 
Такие же, но весьма слабые, изменения во времени минерального состава песча
ных пород (граувакк) лучше соответствуют вариациям, характерным для верхней 
земной коры в целом. Наблюдаемый эффект может быть объяснен рециклирова
нием супракрустальных пород и разной устойчивостью минералов ультраоснов- 
ных и основных пород и гранито-гнейсов. Характер функций, аппроксимирую
щих изменение во времени MINLITH-нормативных оценок минеральных фаз, ве
роятно, отражает участие этих фаз в последовательности сменяющих друг друга 
процессов формирования коры континентов и ее разрушения.

Очевидно, что изучение осадочных палеобассейнов в метаморфических 
комплексах раннего докембрия не менее интересно и важно, чем изучение зеле
нокаменных поясов. Системных данных пока недостаточно для типизации таких 
бассейнов и выявления их эволюции в геологической истории.
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