
ПРОБЛЕМЫ 
ОСАДОЧНОЙ 
ГЕОЛОГИИ 
ДОКЕМБРИЯ »

ін г а н ш ш и
Ранние стадии 
геологического 
развития Земли, 
седиментация, метаморфизм 
и металлогения докембрия



ПРОБЛЕМЫ
ОСАДОЧНОЙ
ГЕОЛОГИИ
ДОКЕМБРИЯ



A^ - 1 ?  МИЯ НАУК СССР
ИН ■ Я  ЛИТОСФ ЕРЫ

ME - Д>  Н А РО Д Н А Я  П РО ГРА М М А  
ГЕ ЭТИЧЕСКО Й К О Р Р Е Л Я Ц И И
ПРОЕКТ 91
чМЕТ ЛЛОГЕНИЯ Д ОКЕМ БРИЯ»

ACADEMY O F SC IE N C E S O F TH E  USSR
INSTITUTE OF THE LITHOSPHERE

IN TERN A TIO N A L GEOLO G ICA L 
C O R R ELA TIO N  PRO GRAM M E

THE PROJECT 91 
«METALLOGENY OF THE PRECAMBRIAN»



PROBLEMS 
OF SEDIMENTARY 

GEOLOGY OF 
THE PRECAMBRIAN

Volume 5

EARLY STAGES 
OF THE EARTH GEOLOGY EVOLUTION 
AND PRECAM BRIAN SEDIMENTATION, 

M ETAM ORPHISM , METALLOGENY

E ditor-in-chief 
academ ician A. V. S idorenko

P U B L IS H IN G  H O U SE  «NAUKA» 

M O SC O W  1979



ПРОБЛЕМЫ
ОСАДОЧНОЙ
ГЕОЛОГИИ
ДОКЕМБРИЯ
Выпуск 5

РА Н Н И Е  СТАДИИ
ГЕО Л О Г И Ч Е С К О Г О  РА ЗВ И Т И Я  ЗЕ М Л И , 
С ЕДИ М Е Н Т А Ц И Я , М ЕТА М О РФ И ЗМ  
И М Е Т А Л Л О ГЕ Н И Я  Д О К Е М Б Р И Я

Г лавны й  редактор 
академик А. В. Сидоренко

И З Д А Т Е Л Ь С Т В О  «НАУКА» 

М О С К В А  1979



Проблемы осадочной геологии докембрия. Вып. 5. Ранние стадии геологиче
ского развития Земли, седиментация, метаморфизм и металлогения докем
брия. М., «Н аука», 1979 г..

В сборнике рассмотрены современные проблемы изучения ранних ста 
дий геологического развития Земли. П риведены  подробные данны е по до- 
кембрийским корам  вы ветривания, рассмотрены геохимические и аэрофото- 
геологические методы генетических исследований кристаллических ком плек
сов, энергетические особенности м етаморфических процессов, их зависи
мость от состава исходного субстрата, особенности минерального состава 
эклогитов и кианитовых сланцев, физико-химические условия формирования 
м етаморфогенны х свинцово-цинковых месторож дений; дан  анализ м еталло- 
носности черных сланцев и генетической связи литиевы х пегм атитов с вм е
щ аю щ ими метаморфическими породами докембрия.

Редакционная коллегия:

академ ик А. В. С И Д О Р Е Н К О  (главны й р едактор),
Н. А. БО Г Д А Н О В , Ю. А. Б О Р Щ Е В С К И И , А. В. И Л Ь И Н ,
В. И. К А ЗА Н С К И Й , Д . Л . М О ЗЕ С О Н  (ответственный секретарь), 
В. М. М О РА Л Е В , О. М. Р О З Е Н  (ответственный за  вы пуск),
Св. А. С И Д О Р Е Н К О , Н. А. С О ЗИ Н О В , В. А. Т Е Н Я К О В

Problem s of sed im en tary  G eology of the  P recam b rian . Volum e 5. E arly  s ta 
ges of the earth  G eology evo lu tion  and p recam b rian  sed im en tation , m eta- 
m o.ph ism , m eta llogeny . M : N auka, 1979.

The vo lum e is devoted  to  p re sen t-d ay  p rob lem s p e r ta in in g  to  the  s tu d y  
of early  s ta g e s  of th e  geo log ical developm ent of th e  E arth . D etailed  d a ta  on 
P recam b rian  w ea th e rin g  c ru s t are  cited; th is  vo lum e tre a ts  of geochem ical 
and  aeropho togeo log ica l m ethods applied in  genetic  in v es tig a tio n s  of c ry 
sta llin e  com plexes, pow er p ecu liarities of m etam orph ic  p rocesses and  their 
dependence upon  th e  com position  of the  p rim ary  su b s tra tu m , p ecu liarities 
of m ineral com position  of eclog ites and ky an ite  sch ists, physical and  chem i
cal co n d itio n s of the fo rm atio n  of lead-zinc deposits ; m etal co n ten t in black 
sch ists w as analysed  a s  well as genetic  re la tio n s  of lith ium  p e g m a tite s  w ith 
m etam orph ic  co u n try  rocks of the  P recam b rian .

E d ito ria l B oard:

academ ician  A. V. SID O R E N K O  (ed ito r-in -ch ief),
N. A. BOG DAN OV, U. A. B O R SC H E V SK IY , A. V. ILYIN,
V. I. CAZANSKIY, D. L. M O ZE SO N  (responsib le  se c re ta ry ), 
V. M. M O RA LEV , О. M. R O ZEN  (a s s is ta n t  ed ito r) ,
Sv. A. S ID O R E N K O , N. A. SO ZIN O V , V. A. T EN JA K O V

E dito r-in -ch ief A. V. SID O R E N K O  ( /

20801—353 
0 5 5 (0 2 )— 79 360—79, кн. 2. 1904010000 И здателсьтво  «Н аука», 1979 г.



ПРЕДИСЛОВИЕ

Серия «Проблемы осадочной геологии докембрия» освещает резуль
таты исследований в области седиментологии, метаморфизма и анатек- 
сиса осадочных и осадочно-вулканогенных пород и генезиса связанных 
с ними руд, охватывая в целом те проблемы формирования континен
тальной земной коры, которые связаны с процессами возникновения и 
эволюции вещества на поверхности планеты в течение наиболее дли
тельного отрезка геологической истории — в докембрии. Ранее отдель
ные выпуски были посвящены литологии (1966 г.), литологии и рудо- 
носности (1967 г.), литологии и палеовулканологии (1971 г.), литологии, 
палеовулканологии, геохимии, метаморфизму и металлогении докем
брийских экзогенных образований (1975 г.).

К настоящему времени в нашей стране при изучении осадочной 
геологии докембрия на основе сочетания геологических, петрологиче
ских и геохимических методов исследования сложился и оправдал себя 
всесторонний, комплексный, точнее, системный подход к изучению сово
купности процессов формирования полигенетических докембрийских 
комплексов, предусматривающий исследования широкого круга вопро
сов, от мобилизации исходного вещества в корах выветривания, захоро
нения осадков и вулканитов и до метаморфизма с отделением при этом 
рудоносных флюидов и расплавов. Полученные за последние 15 лет 
результаты нашли свое отражение в докладах  на ряде специальных 
всесоюзных совещаний по отдельным проблемам экзогенеза докембрия 
и на I международном симпозиуме «Корреляция докембрия» (1975 г.). 
Они привлекли внимание ведущих исследователей докембрия, а опре
деленные аспекты этого научного направления вошли в качестве от
дельных программ в один из крупнейших проектов Международной 
программы геологической корреляции (М ПГК) — «Металлогении до
кембрия», ответственность за осуществление которого возложена на 
СССР, а руководителем проекта избран академик А. В. Сидоренко.

Статьи данного выпуска сгруппированы в четыре раздела. Первый 
раздел «Актуальные проблемы изучения докембрия» посвящен вопро
сам исследования ранних стадий геологического развития Земли на ос
нове сравнительной планетологии и геологии древнейших образований 
докембрия континентов, а такж е некоторым новым аспектам экзогенно- 
метаморфогенной геологии докембрия. Второй раздел «Первичная при
рода метаморфических пород и условия формирования исходных отло
жений» содержит подробный обзор геологических и геохимических 
данных по метаморфизованным корам выветривания; на основании



геохимических исследований рассмотрена первичная природа кристал
лических пород Алданского щита; показаны возможности аэрофотоде
шифрирования при генетических исследованиях глубокометаморфизо- 
ванных комплексов на примере восточной части Балтийского щита. 
Третий раздел «Метаморфизм стратифицированных отложений докем
брия» освещает вероятные энергетические эффекты главных метамор
фических реакций в седиментогенних отложениях, зависимость прояв
лений метаморфизма от состава исходного субстрата, особенности от
дельных минералов эклогитов и кианитовых сланцев. В четвертом 
разделе «Металлогения докембрия» рассмотрены физико-химические 
условия образования свинцово-цинковой минерализации метаморфо
генних месторождений на основе экспериментального моделирования 
и дан анализ металлоносности углеродистых отложений докембрия и ге
нетических связей пегматитовых месторождений лития с вмещающими 
метаморфическими породами.



INTRODUCTION

The volume «Problems of sedim entary  geology of the Precam brian»  
is devoted to the results  of investigations in the field of sedimentology, 
m etam orphism  and anatexis of sedim entary  and sedimentary-volcanic 
rocks and to the genesis of associated ores. In general the volume covers 
problems of the continental earth  crust formation, which are connected 
with origin and evolution of substance on the p lanet surface during  the 
P recam brian  — the longest period of the geological history. Previously 
certain  publications were devoted to lithology (1966), lithology and me- 
ta llogeny (1967), lithology and paleovolcanology (1971), lithology, pa- 
leovolcanology, geochemistry, m etam orphism  and m etallogeny of P recam 
brian  exogenic formations (1975).

At present a new approach to the study of the P recam brian  sed im enta
tion has been developed in our country and proved to be effective. It is a 
complex, comprehensive — ra ther system atic  approach to the study  of the 
combination of processes re lative to the formation of poligenic P re 
cam brian  complexes. This approach based on combined geological, 
petrological and geochemical investigation  methods, is supposed to 
embrace a wide varie ty  of questions — beginning  from the m obiliza
tion of p rim ary  substance in w eathering  crust, from the burial of se
diments and volcanites up to the separation of ore-bearing fluids and melts 
du ring  m etam orphism . The results  obtained in the course of the las t  15 
years were widely referred to at the special All-Union conferences and at 
the I In terna tional Symposium «Correlation of the P recam brian»  (1975), 
where these results  a ttrac ted  the attention of leading specialists  on the 
Precam brian , and certain  aspects of this scientific trend were included 
as individual p rogram m es in one of the la rges t  In terna tional Geology, 
Correlation P ro g ram m e (IG CP) projects — «M etallogeny of the P rec am 
brian». The project is to be carried out by the USSR. Academician 
A. V. SidtTenko w as elected leader of the project.

The articles of the volume are classified into four sections. The first 
section — urgen t  problems of the P recam brian  to be studied — trea ts  of 
investigations of early s tages  of the geological evolution of the E ar th  on 
the basis of com parative planetology and geology of ancient P recam brian  
formations on continents and it also describes some new aspects of exo- 
genetic m etam orphogenetic  P recam brian  geology. The second section — 
«prim ary n a tu re  of metam orphic rocks and the formation of p rim ary  de
posits» — gives a detailed review of geological and geochemical d a ta  on 
m etam orphosed w eathering  crust; the p rim ary  n a tu re  of the Aldan Shield 
crystalline rocks w as investigated  by geochemical methods; possibilities 
of aerial photograph differentiation in genetic investigations on deeply



m etam orphosed complexes were shown, eastern  part  of the Baltic Shield 
taken as an example. The third section — «m etam orphism  of P recam brian  
stratified deposits» — describes possible power effects of m ajor m etam or
phic reactions on sedimentogenetic deposits, the relationship between m e
tam orphism  and the composition of p rim ary  substra tum , peculiarities of 
certain  m inerals  in eclogites and in kyanite shists. The fourth section, de
voted to the m etallogeny of the Precam brian , describes physical and che
mical conditions of lead-zinc mineraliza tion  of metamorphic deposits using 
experimental modelling, gives analysis of metal content in P recam brian  
carbonaceous deposits and describes genetic relations of pegm atite  lithium 
deposits with country m etam orphic rocks.



АКТУАЛЬНЫЕ ПРОБЛЕМЫ 
ИЗУЧЕНИЯ ДОКЕМБРИЯ

СОВРЕМЕННЫЕ ПРОБЛЕМЫ ПОЗНАНИЯ
РАННИХ СТАДИИ
ГЕОЛОГИЧЕСКОГО РАЗВИТИЯ ЗЕМЛИ

А. В. СИДОРЕНКО, О. М. РОЗЕН

Семидесятые годы нашего столетия наиболее примечательны для 
геологии, пожалуй, тем, что наряду с исследованием седиментации, вул
канизма и тектоники континентов, накоплен огромный объем знаний 
по строению океанических пространств Земли, и появились в значитель
ном количестве вполне достоверные сведения о составе и структуре 
поверхности планет земной группы и Луны. Благодаря этому впервые 
открывается возможность познать главный геологический процесс — 
формирование земной коры — как определенное звено в эволюции пла
нет земной группы. Особенно важны в этом отношении, хотя и до сих 
пор они наименее изучены, ранние стадии этого процесса, начало кото
рого относится к эпохе завершения формирования Земли как  индиви
дуального космического тела, а в геологическом понимании — к наибо
лее ранним эпохам докембрия.

В этом плане изучение ранних стадий геологического развития 
Земли становится одной из наиболее актуальных задач геологии. Глав
ными направлениями исследований здесь являются: изучение древней
шего осадконакопления и экзогенеза вообще, изучение начального, 
океанического типа земной коры (проблема офиолитов в докембрии) и 
сравнительнопланетологические исследования.

Седиментогенез в докембрии
и формирование земной коры

Б лагодаря  широкому комплексному изучению осадочно-метаморфи
ческих толщ докембрия за последние 15 лет, к настоящему времени 
удалось создать ту основу, которая позволяет в дальнейшем перейти 
к исследованиям по отдельным наиболее актуальным научным н аправ
лениям. После первого широкого рассмотрения проблемы [Сидоренко, 
1963] были намечены основные, наиболее перспективные направления, 
а подведение итогов исследований спустя 10— 12 лет показало, что до
кем брий— это не только наиболее продолжительный, но и главный, 
определяющий отрезок геологической истории Земли [Докембрийские..., 
1975; Проблемы..., 1975; Сидоренко, 1976].

Примерно 80% континентальной земной коры было сформировано 
в докембрии. Есть основания предполагать, что образование коры было 
связано с накоплением преимущественно осадочных, а такж е вулкани
ческих отложений. Широкое распространение в глубь докембрия изве
стных нам в фанерозое ассоциаций осадочных пород привело к выводу
о сходстве условий экзогенеза на достоверно изученном отрезке геоло
гической истории [Сидоренко и др., 19736].

Сформулированный около 10 лет назад единый принцип изучения 
всей доступной геологической истории Земли без деления ее на «исто
рический» (фанерозой) и «доисторический» (докембрий) отрезки, в со
четании с принципом актуализма в его корректном понимании [Сидо



ренко, 1969], составили методическую основу современных исследований 
отложений докембрия.

Рассм атривая проблему формирования земной коры континентов в 
докембрии, мы сейчас можем наметить ответы на ряд  важнейших во
просов: когда в наблюдаемых геологических разрезах  появились пер
вые осадочные породы, о каких геологических явлениях свидетельству
ет состав древнейших из них, какова относительная роль отдельных 
типов пород в стратисфере, каким образом из разнообразных стратифи
цированных отложений возникает кристаллическое основание докем
брийских щитов и какое влияние на атмосферу и гидросферу оказы ва
ют процессы метаморфического преобразования осадочных отложений, 
в итоге — какие руды формировались в связи с возникновением, пере
носом, отложением, метаморфизмом и анатексисом песков, алевритов, 
глин и других осадочных отложений в течение докембрия?

Среди докембрийских пород щитов и складчатых областей сущест
венно преобладают осадочные и глубокометаморфизованные первично
осадочные и вулканогенные отложения [Сидоренко, 1963]. Хорошо изу
ченные осадки фанерозойских геосинклиналей и платформ, включают, 
по объемным измерениям ряда авторов, 42— 5 6 % — глинистых отлож е
ний, 14—4 0 % — песчаников, 18—2 9 % — карбонатов. По 'балансовым 
расчетам, которые основаны на вероятном соответствии валового хими
ческого состава размываемых исходных пород и состава возникающих 
осадков, соотношения главных типов отложений оказываются несколь
ко иными, соответственно 74— 83, 8—20 и 7— 15%. Соотношения объе
мов пород в докембрийских комплексах не обнаруживают принципи: 
альных отличий. Основную часть осадков составляют терригенные 
породы ( 8 0 % — К анада [Grout, 1938], 7 3 % — Кокчетавский массив, 
8 0 % — Кольский полуостров [Пара-..., 1972], 8 3 ,7 % — докембрийские 
щиты в целом [Ронов, Ярошевский, 1976]), а оценки распространенно
сти карбонатных пород удовлетворительно соответствуют приведенным 
выше цифрам по фанерозойским карбонатам [Сидоренко и др., 1973а].

Если в неметаморфизованных отложениях докембрия выявляются 
все известные и изученные литологами характерные типы пород, то для 
огромных площадей кристаллических пород щитов литологическая ти
пизация непосредственно не применима вследствие их метаморфизма. 
Главнейшими установленными в настоящее время палеолитологическими 
типами пород раннего докембрия являются: а — породы кор выветри
вания •— главнейший источник вещества терригенных пород, определя
ющий разделение эндогенного вещества при формировании осадочно
метаморфического слоя земной коры; б — различные глиноземистые, 
(первично-каолинитовые и гиббситовые, гидрослюдистые и песчано-гли
нистые) отложения; в — щелочно-алюмосиликатные отложения (аркозы, 
граувакки) и существенно силикатные отложения (кварцевые песчани
ки, кремни); г — железо-магнезиальные (известково-магнезиальные) 
алюмосиликатные (смешанные, карбонатные и железистые, терригенные) 
отложения; д — карбонатные, марганцовые, фосфатные отложения; 
е — графитовые, шунгитовые и другие углеродистые отложения.

Среди древнейших геологически документируемых на Земле стр а 
тифицированных комплексов (возраст более 3,76 млрд. лет, район Исуа, 
Западн ая  Гренландия) преобладают первично-терригенные породы: 
мусковитовые и биотит-гранатовые нередко графитовые сланцы с про
слоями конгломератов (с галькой кварца и гранитными фрагментами 
в карбонатсодержащ ем цементе), с которыми ассоциируются мраморы, 
известково-силикатные породы, полосчатые магнетитовые кварциты, 
амфиболиты [Bridgwater, M cGregor, 1974; Radhakrishna , 1975]. Такой 
ж е разнообразный комплекс отложений, главным образом терриген
ных, характерен и для пород Южной Африки с возрастом более 
3,2 млрд. лет [Bridgwater, Fyfe, 1975].

ю



Компонент

Граувакки
Гранодио-
рит Породы докембрийских щитов

Раннедокембрийские и их метаморфические производные Фанерозойские

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 и 12 13 14 15 16

S i0 2 62,1 62,52 66,52 5 9 ,8 70 61 5 4 ,45 64 ,43 75 ,8 63,1 51 ,95 6 4 ,2 6 5 ,5 64 ,94 66 ,30 64,5
т ю 2 0 ,6 9 0 ,7 2 0 ,5 2 0 ,5 5 0 ,6 0 ,4 0 ,8 7 0 ,6 2 0 ,5 1 ,2 2 ,5 7 0 ,5 0 ,6 1 0 ,4 7 0 ,4 7 0 ,4 8
А 1 А 13,18 2 0 ,4 8 10 ,2 12 ,9 13 ,2 18 ,4 19 ,6 15 ,48 И 1 6 ,7 17 ,44 14,1 15 ,65 15,05 15,37 16,1
Fe20 3 3 ,3 3 3 ,0 9 7 6 ,6 1 1 ,2 1 ,29 6 ,54 1 ,8 2 ,4 2 ,5 8 1 1 ,63 2 ,2 7 1,27 1 ,5
FeO 4 ,4 6 2 ,9 —, —. 3 ,9 4 ,6 7,01 -Н 1 ,2 3 ,1 6,2 4 ,2 2 ,7 9 3 ,9 9 2 ,8 5 2,9
MnO 0 ,1 2 0 ,0 5 — 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,0 7 0 ,1 0 ,1 0 ,6 7 0 ,1 0 ,0 9 0 ,0 6 8 0 ,0 7 0 ,0 8
MgO 3 ,7 7 1 ,6 4 4 ,5 4 ,4 2 ,9 4 4 ,6 9 3 ,1 2 1 ,4 1 ,9 5 ,56 2 ,9 1 ,8 6 2 ,3 2 2 ,0 5 2 ,3
CaO 4 ,8 3 1,32 2 3 ,2 0 ,7 1 ,4 1 ,1 4 2 ,2 2 2 ,1 1 ,2 0 ,9 2 3 ,5 4 ,1 2 ,8 9 3 ,9 7 3,3
Na20 2 ,5 4 2 ,5 4 1 ,8 2 ,8 4 3 ,2 2 ,3 8 3 ,7 4 2 ,5 3 ,1 2 ,2 6 3 ,4 3 ,8 4 2 ,6 2 3 ,9 7 3,3
K20 1,58 2 ,2 0 1,6 2,2 1 ,2 2 ,3 3 ,2 2 ,4 4 1 ,2 2 ,1 3 ,9 5 2 ,0 3,01 3 ,0 8 2 ,2 5 2 ,7 8
H 20 + 2 ,4 1 ,5 8 —, —, 2 3 ,6 4 ,4 5 — 2 ,5 3 ,8 4 ,3 7 2 ,1 0 ,6 9 —. 0 ,8 1 —.
H 20 ~ 0 ,4 0 ,2 —, і—. 0,1 0 ,1 о д — 0 ,1 0 ,5 —« 0 ,1 — 1 ,88 0 ,0 6 0 ,0 8
c o 2 — — —. — ■—, 0 ,1 4 — 0 ,6 0 ,2 1 ,46 1 ,6 — — 0 ,1 5 0 ,2
p 2o 5 — 0 ,0 5 — —. .—« —і 0 ,1 6 — 0 ,2 0 ,4 0 ,1 8 0 ,1 — 0 ,102 0 ,1 3 0 ,1 6
Сумма 9 9 ,4 9 9 ,4 — — 99 ,7 99 ,9 99 ,5 8 — 101,2 100,1 100,1 100 — 99,80 99 ,68 99 ,1

Примечания. 1. Помимо^указанных компонентов, в анализах (см. № колонки) обнару
жены: 2 — V20 5 =  0,04," Сг20 3 =  0,06; 9 — S =-= 0,160; 10 — Сг2Оа =  0,01, S 0,251;
11 -  с орг. =  ° .71» S =  0,39; 14 -  S 0 3 =  0,12; 15 — F *= 0,03, Сорг. =  0,01, Cl =  0,03.

2. Метаморфизованный граувакковый цемент полимиктовых конгломератов комплек
са Полмос-Порос, Кольский полуостров [Сидоренко, Лунева, 1967; Гарифулин, 1975, 
1976]: 1 — лявозерская свита (амфибол-биотитовый гнейс), 2 — вороньетундровская
серия (гранат-кианитовый сланец). Граувакки: 3 формация Шаба, среднее из 15 ана
лизов, группа Фиг-Три, Южная Африка [Condie е. а., 1970]; 4 — формация Бельвю-Род, 
среднее из 7 анализов, там же; 5, 6 — формация Тимискаминг, Канада [Macpherson,

1958]; 7 — формация Еллоунайф, там же [Henderson, Brown,^1966]; 8 — формация Май 
нерс-Дилайт, среднее из 23 анализов, там же [Condie, 1967]; 9—11 — палеозой Верхне
го Гарца, генотип граувакк [Helmbold, 1952 и др.]; 12 — средний состав [Pettijohn, 
1949, р. 250]. Средние составы кристаллических пород: 13— роговообманково-биотито- 
вого гранодиорита [Nockolds, 1954, р. 1014]; 14 — щита и фундамента Восточно-Евро
пейской платформы [Ронов, Мигдисов, 1970, с. 406]; 15 — района Квебек Канадского 
щита [Eade е. а., 1966]; 16 — района Онтарио, там же [Reilly, Shaw, 1967].

3. Особенности гранулометрии: 6, 7 — граувакковые аргиллиты, 9 — грубозернистая 
граувакка, 10 — тонкозернистая граувакка, 11 — граувакковый глинистый сланец.



Самые древние неметаморфизованные песчано-глинистые отложе
ния выявлены в Южной Африке (группа П онгола), в них достоверно 
устанавливаются трещины усыхания, знаки ряби и другие признаки 
формирования в приливно-отливной зоне с перепадом уровней моря в
12—25 м, что позволяет достоверно документировать существование си
стемы Земля — Луна уже 3 млрд. лет назад  [von Brunn, Hobday, 1976].

Наименее зрелые терригенные отложения, образующиеся при эро
зии разнообразных по составу материнских пород, например граувак- 
ки, отраж аю т состав обнаженных комплексов области сноса. О ткрыва
ется возможность реконструировать состав пород докембрийских кон
тинентов. Эта проблема геологии докембрия давно привлекла внимание 
исследователей [Nanz, 1953; Pettijohn, Bastron, 1959; Ронов, 1964; Pet- 
tijohn. 1972; и др.], однако, лишь сравнительно недавно появилось до
статочное количество аналитических данных по достоверно датирован
ным древнейшим комплексам (таблица). Изучение химического и 
минералогического состава древнейших граувакк, сформировавшихся 
в интервале 3,2—2,6 млрд. лет на Кольском полуострове и в Канаде 
(см. таблицу, колонки 1, 2, 5—8) и еще ранее — в Южной Африке (ко
лонки 3, 4), показывает, что, как  и в генотипической местности (палео
зой Верхнего Гарца, колонки 9— 11), они образуют характерную серию 
и изменяются от относительно обогащенных кварцем песчаников (ко
лонки 5, 9) через тонкозернистые песчаники (колонки 6, 10) до щелоч- 
но-глиноземистых «граувакковых глинистых сланцев» (колонки 2, 7,
11), а их средние составы удовлетворительно совпадают (колонки 8,
12). Если учесть, что граувакки Верхнего Гарца возникли в результате 
размыва граноднорнтов [Helmbold, 1952; и др.], то естественным оказы 
вается химическое сходство средних составов этих отложений с грано- 
диоритом и средним составом пород докембрийских щитов (колонки
13— 16). Это позволяет предположить, что зрелая сиалическая земная 
кора континентального типа имела региональное распространение. Ве
роятно, она слагала достаточно обширные области, при эрозии которых 
формировались полимиктовые обломочные породы. Следовательно, сиа
лическая кора существовала уж е на самых ранних стадиях геологиче
ского развития Земли, т. е. во время формирования древнейших из 
геологически документируемых отложений.

Отложения высокой степени зрелости интересны для познания до
кембрия в другом отношении: они позволяют судить об условиях вывет
ривания. Сохранность фрагментов древних профилей выветривания 
указывает на существование глубокого выветривания в раннем докем
брии в условиях, достаточно близких к современным [Корякин, 1975; 
Докембрийские..., 1975].

Органическое вещество играло принципиально важную роль в ф ор
мировании докембрийских отложений, начиная с наиболее древних. 
Г!о-видимому, уже 3 млрд. лет назад  биологическая активность, опре
делявш ая присутствие кислорода в атмосфере и органических веществ 
на границе между горной породой и атмосферой (гидросферой), в зн а 
чительной мере обусловила характерное сочетание осадочных, в  особен
ности терригенных, пород, прослеживающееся на всем обозримом от
резке истории Земли [Сидоренко, Сидоренко, 1975].

Д ля  понимания физико-химических условий докембрийского экзоге
неза важно подчеркнуть два момента. 1. В наиболее древних, доступных 
непосредственному изучению отложениях существует ассоциация и з 
вестняк (д о л о м и т)— глина — кварцевый песчаник, включающая места
ми джеспилиты, сидериты и другие осадочные отложения, аналогичная 
ассоциации главных типов пород фанерозоя. Очевидно, единая совокуп
ность этих характеристик элементов седиментации, отвечающая фаци- 
альному профилю (ряду) осадков в бассейнах фанерозоя как  целое мог
ла возникнуть лишь при наличии или подобных, или аналогичных уело-



вий экзогенеза. 2. Среди обломков встречены не только породы мест
ных толщ и основные вулканиты, но такж е и калиевые гранитоиды, что 
свидетельствует о развитии к этому времени гранитно-метаморфическо
го основания.

Особое значение имеют проведенные в последние годы систематиче
ские исследования изотопии углерода и кислорода древних и древней
ших карбонатных отложений Советского Союза (около 200 п ар ал 
лельных определений [Сидоренко и др., 1974]) и Южной Африки (более 
200 образцов [Schidlowski, 1975]). Устанавливается исключительная 
стабильность изотопных отношений 13С /12С на всем доступном исследо
ванию отрезке геологической истории Земли, что указывает на устой
чивость газового баланса атмосферы. В частности, полагают, что начи
ная с 3 млрд. лет назад  в процессе биологического фотосинтеза коли
чество выделяемого в атмосферу кислорода составляло не менее 80% 
современного уровня [Schidlowski, 1975].

Повышение температуры .и давления при погружении и складчато
сти приводит к полной перекристаллизации, потере летучих компонен
тов и частичному или полному расплавлению терригенных пород, т. е. 
к тем процессам метаморфизма и анатексиса, в результате которых 
формируется осадочно-метаморфический (геофизический «гранитный») 
слой земной коры. При этом от исходных отложений отделяются два 
ряда метаморфогенных производных (м обилизатов): ряд расплавов и 
ряд флюидов.

При анатексисе терригенных пород возникают два главных типа 
расплавов [Винклер, 1969]. Глины щелочно-глиноземистого состава 
(гидрослюдистые), наиболее широко распространенные среди терри
генных отложений, образуют эвтектоидные лейкократовые калиевые 
расплавы аляскитового состава в количестве 30—66% от исходного ве
щества. Из полимиктовых песчаников-граувакк формируются плагио- 
гранит-тоналитовые выплавки, составляющие 20—70% от исходного 
вещества. При этих процессах обособляются более тугоплавкие осадоч
ные породы (реститы). Среди них наиболее распространены породы 
основного состава, образованные по базальтоидам и некоторым седи- 
ментогенным породам. Выявление и исследование неметаморфизован- 
ных осадочных, существенно терригенных отложений этого химического 
состава [Сидоренко и др., 1968; Созинов, 1975; Розен и др., 1976] позво
лили предложить их в качестве объекта для моделирования парагене
зисов метаморфических минералов. Проведенные экспериментальные 
исследования [Ганеев и др., 1975; Розен и др., 1977] впервые показали, 
что в условиях амфиболитового и эклогитового метаморфизма из кар 
бонатных глин, обогащенных железистым компонентом в форме гидро
окислов или карбонатов железа, при метаморфизме путем перекристал
лизации твердых фаз возникают параамфиболиты и параэклогиты.

Таким образом, при метаморфизме и анатексисе наиболее распро
страненные среди осадочных отложений терригенные породы преобра
зуются различно в зависимости от состава. Щелочно-глиноземистые от
ложения (гидрослюдистые глины, песчано-глинистые породы) дают 
начало лейкократовый калиевым гранито-гнейсам и гранитоидам, ще- 
лочно-алюмосиликатные — плагиогнейсам и плагиогранитам. Ж елезо 
магнезиальные алюмосиликатные (красноцветные, сидерит- или гетит- 
содержащие доломитовые глины, существенно шамозитовые глины) — 
через серию твердофазовых реакций превращаются в амфиболиты и 
эклогиты. Они не переходят в расплав в параметрах земной коры и со
храняют твердое состояние д аж е  в условиях расплавления соседствую
щих терригенных отложений иного химического состава.

Другой вид мобилизатов возникает при высвобождении летучих 
компонентов: 1 — вследствие воздымания захороненных пластовых вод 
и отщепления кристаллизационной воды, а такж е — гидроксильных



групп главным образом глинистых минералов образуются существенно 
водные флюиды, 2 — в результате декарбонатизации и других подоб
ных процессов в хемогенних отложениях формируются углекислотные, 
сульфатные и другие флюиды, 3 — вследствие деструкции захороненно
го органического вещества выделяются существенно углеводородные 
флюиды. Расчеты показывают, что объемы этих возрожденных флюи
дов грандиозны и что они во многом определяют перемещение вещест
ва и рудогенез, связанный с метаморфизмом. Углекислые и углеводо
родные флюиды рассмотрены ранее в специальных работах [Сидоренко, 
Сидоренко, 1970; Сидоренко и др., 1973а]. Здесь целесообразно остано
виться на некоторых данных, полученных по водному метаморфогенно
му флюиду.

Д л я  преобладающих среди осадков терригенных пород нарастающий 
региональный метаморфизм представляет собой, по существу, серию 
реакций дегидратации [Van Hise, 1904]. Д ля  оценки баланса воды в а ж 
но учесть, что одновременно освобождается конституционная вода ми
нералов и поровая вода исходных пород. Используя достоверные ана
литические данные по содержанию конституционной воды в породах, 
величины объемных соотношений пород [Ронов, Ярошевский, 1976] и 
расчеты содержаний поровой воды на основе представительных оценок 
пористости, удается рассчитать среднее, близкое к минимальному содер
жание воды в исходных вулканогенно-осадочных породах, которое со
ставляет по весу 6,97%, в том числе 1,27% остается в метаморфических 
породах в виде конституционной воды (0,9%) и естественной влаж но
сти (0,37%). Вода, высвобожденная при метаморфизме из пород докем
брийских кристаллических комплексов щитов и основания континентов 
(«гранитный слой» земной коры континентов, масса 8,23Х 1024 г [Ронов, 
Ярошевский, 1976]), по своему количеству (0,388Х1024 г) составляет 
22,6% всей современной гидросферы.

Выделение такого количества воды приводило, очевидно, к двум 
главнейшим следствиям: колебанию уровня Мирового океана и интен
сивному потоку рудогенерирующего флюида в слоистых толщах докем
брия. Д л я  оценки величины 'подобного потока можно допустить, что он 
возникал в каждую из главных эпох гранитообразования и метамор
физма в докембрии (3,7; 3,2; 2,6; 1,9; 1,7; 1,4; 1; 0,7 и 0,56 млрд. лет на
зад ) .  При площади континентального сегмента земной коры примерно 
1 00Х І06 км2 (соответствующей докембрийским щитам и платформам) 
для каждой эпохи выход воды на единицу площади составит 338- 
•102 г/см2, т. е. 39 л/см2. Это огромная -величина, однако она представ
ляется реальной, если учесть, что большая часть высвобожденной воды 
удаляется в форме пластовых (гидрогеологических) вод, а такж е  если 
принять во внимание неодновременность метаморфических событий и 
длительность эпох метаморфизма, достигавшую десятков и, возможно, 
нескольких сотен миллионов лет. Очевидно, что в таких количествах, ав
тохтонный водный флюид обладал практически неограниченными воз
можностями для мобилизации гранитоидных расплавов, для переноса и 
отложения рудного вещества.

В целом исследование докембрийских комплексов приводит к в а ж 
нейшему выводу о том, что осадочные процессы наряду с вулканизмом 
приводили к формированию толщ, составляющих основу сиалического 
вещества континентальной земной коры. При этом принципиальное 
значение приобретает тот факт, что этот процесс формирования коры 
не является стационарным, однородным во времени. Он реализуется 
на фоне постепенных эволюционных изменений непосредственно через 
геосинклинальный цикл, начальные стадии которого связаны с разви
тием коры Земли океанического типа, который на геологических объек
тах фиксируется в виде офиолитовой ассоциации гипербазитов, базаль- 
тоидов и глубоководных осадков.



Проблема офиолитовых ассоциаций
в докембрии

Сейчас можно предполагать, что в перспективе наряду с исследова
нием вулканогенно-осадочных отложений, их метаморфических и ана- 
тектических производных и гранитоидов изучение офиолитов составит 
недостающее звено в познании генетического, эволюционного ряда ти
пов земной коры от исходного — океанического до конечного — конти
нентального. В геологической истории планеты выявляется связь, пре
емственность .начальных процессов эндогенеза, затем экзогенеза и ме
таморфизма. В первом приближении можно допустить, что процессы 
эндогенеза приводили к возникновению расплавов ультрамафитов и 
базальтоидов из исходного протопланетного вещества. Одновременно 
эволюционировала первичная флюидная оболочка планеты. В резуль
тате взаимодействия летучих и обнаженных на поверхности магматитов 
формировались осадки и эволюционировал состав атмосферы и гидро
сферы. Затем возникшие слоистые толщи погружались и вследствие их 
метаморфизма и анатексиса образовывался осадочно-метаморфический 
(геофизический «гранитный») слой, характерный для зрелой континен
тальной земной коры. По истечении некоторого времени, с которого, 
очевидно, начался ранний этап геологического развития Земли, эти три 
группы процессов шли в значительной мере одновременно.

Изучение офиолитов и осадков в палеобассейнах прошлого особенно 
важно для познания планетарной геологии докембрия, поскольку оно 
может дать ответ на основной вопрос эволюции осадочно-метаморфи
ческого слоя — первичны ли на нашей планете континенты и океаны, и 
какова направленность в развитии земной коры докембрия.

Во второй половине текущего столетия в связи с началом изучения 
геологии океанических пространств оказалось возможным эффективно 
использовать накопленные знания для расшифровки событий геологи
ческого прошлого и выявления новых закономерностей в распределении 
руд. Н а этой основе в настоящее время разрабаты вается модель строе
ния океанического лож а и его окраин, эволюции альпийских, мезозой
ских и, в меньшей мере, палеозойских складчатых поясов. В этом отно* 
шении много сделано академиком А. В. Пейве и его учениками [Пейве, 
1969; Пейве и др., 1971; и др.], подробно исследовавшими геологические 
аспекты проблемы океанической коры в истории Земли.

Согласованная геологами, геофизиками и океанологами упрощенная 
модель офиолитовой вещественной ассоциации для фанерозоя, отвеча
ющая современному строению земной коры океанических пространств, 
представляется в следующем виде: основание слагаю т деформирован
ные ультраосновные породы, сменяющиеся полосчатыми габбро, пла- 
гиогранитами и сериями диабазовых даек. Верхняя часть разреза  сло
жена подушечными лавами, которые часто переслаиваются или сменя
ются типичными пелагическими осадками, преимущественно яшмами 
(радиоляритами). Правильное понимание структуры (современного по
ложения и вторичного перемещения офиолитов) важно для обоснован
ной интерпретации механизма формирования складчатых зон, для про
ведения палеогеологических, палеотектонических и палеогеографиче
ских реконструкций.

Предполагается, что геосинклинальный процесс начинается возды- 
манием подкорового вещества в океанических хребтах, которое затем 
сменяется излиянием толеитовых базальтов, отложением радиоляритов 
и аспидных сланцев на коре океанического типа, лишенной «гранитно
го» геофизического слоя, а позднее этот процесс проходит через стадию 
развития островных дуг. Д л я  этой последней характерен андезитовый 
и щелочной вулканизм и связанные с контрастным вертикальным рас
членением рельефа дна турбидиты, флиш, нижняя морская моласса, г



в ядерных частях поднятий — конкордантные интрузии плагиогранитов. 
Эти комплексы формируются на коре переходного типа, когда в геофи
зическом разрезе коры появляются участки «гранитного» слоя.

Дальнейшее развитие процесса становления земной коры приводит 
к местному развитию коры континентального типа значительной мощ
ности с отчетливо выраженным разделением «гранитного» и «базаль
тового» слоев. Этот качественный скачок геологически связан с ороген- 
ным тектоническим этапом, когда формируются характерные риолито- 
вые, дацитовые, андезитовые вулкано-плутонические ассоциации, заим
ствующие материал в значительной части из уже созданной земной 
коры гранитоидного (в целом) химического состава. Этому вулканизму 
синхронична континентальная верхняя моласса, связанная с горообра
зованием и внедрением кислых, нередко аляскитовых дискордантных 
гранитоидов, формирующихся за счет вещества созданной к этому вре
мени континентальной земной коры.

Д ля  задач  данной работы важно подчеркнуть существо процесса—- 
появление более лейкократового, обогащенного сиалическими компо
нентами материала в верхних горизонтах земной коры как  основной 
фактор ее эволюции от океанической к континентальной. Роль осадко
образования в начальной стадии этого процесса, очевидно, является 
огромной и, возможно, определяющей. Осадки начальной стадии фор
мируются на океаническом дне сразу после излияния существенно ба- 
зальтоидных лав в результате подводного разложения вулканитов, их 
дезинтеграции и разноса материала. При этом, как показывают пока 
еще немногочисленные данные, выявляется определенная однозначная 
направленность изменения химического состава. В частности, известно, 
что накопление вулканомиктовых песчаников и граувакк в целом при
водит к накоплению толщ кислого состава, соответствующего гранодио- 
риту.

Наиболее существенным и фактически еще почти не изученным 
остается вопрос о закономерностях формирования осадочных пород,, 
сопровождающих офиолитовую ассоциацию. Недостаточно изучены про
цессы выветривания, переноса и отложения продуктов разруш ения 
офиолитовой ассоциации, исходных базальтоидов и гипербазитов, по
этому остаются недостаточно ясными причины главного явления — об
разования за счет офиолитовой ассоциации существенно более «кисло
го», чем исходные вулканиты, слоистого вулканогенно-осадочного комп
лекса отложений, соответствующего по химизму «среднему составу 
геосинклинали», т. е. приблизительно гранодиориту.

Особенно острым оказывается вопрос о причинах резко несогласо
ванного обогащения возникающей земной коры такими элементами, 
как калий, фосфор, уран и некоторые другие. Накопление этих некоге
рентных элементов в осадках позволяет предполагать, что причиной их 
избыточных содержаний являются определенные закономерности осад
кообразования. Очевидно, что указанные процессы, обусловливающие 
формирование и изменение химического состава коры, пока еще не по
лучили необходимой количественной оценки и требуют серьезных ис
следований в ближайшем будущем.

Рассмотренная выше в общем виде модель разработана и продол
ж ает  далее интенсивно совершенствоваться главным образом примени
тельно к фанерозою, а точнее, к альпийским складчатым областям и в 
меньшей мере к мезозоидам и палеозоидам. Немногое известно для ка- 
ледонид. Д л я  докембрийских комплексов, кроме единичных работ по 
частным вопросам, касающимся главным образом петрологии основ- 
ных-ультраосновных магматических и метаморфических пород, данных 
почти нет. Применительно к докембрию состояние знаний не позволяет 
говорить о создании какой-либо общей модели развития коры без спе
циальных комплексных исследований.



Известными сегодня специфическими признаками офиолитовых ком
плексов докембрия являются глубокий, нередко эклогитовый метамор
физм, часто особый, коматиитовый состав основных вулканитов, отсут
ствие радиоляритов и их метаморфических эквивалентов, появление 
железистых кварцитов. Огромное значение здесь имеют наряду с гипер- 
базитами массивы анортозитов, генетическое положение которых еще 
нельзя считать выясненным до конца. Очевидно, что изучение м агм а
тизма и седиментации офиолитовых комплексов докембрия открывает 
пути к познанию эволюции геологических процессов, начиная с их наи
более ранних стадий.

Проблема ранних стадий
геологического развития Земли

Данные по сравнительной планетологии позволяют ориентировочно 
наметить вероятные типы наиболее древних горных пород, закономер
ности их формирования и характерные ассоциации. В этой статье нет 
необходимости останавливаться на пока еще весьма немногочисленных 
сведениях о Меркурии, Венере, Марсе, а целесообразно обратиться к 
тем данным по Луне, которые открывают возможные пути дальнейших 
исследований в интересующем нас направлении.

Сопоставление магматитов (анортозитов и базальтов) показывает, 
что «морские базальты Луны приближаются к толеитовым базальтам 
океанов и древних платформ Земли, а лунные анортозиты, генетически 
связанные с высокоглиноземистыми базальтами и базальтами, обога
щенными калием, фосфором, редкими землями, ураном и торием 
(K R EEP — базальты лунных материков), по своему вещественному со
ставу, структуре, тесной ассоциации с базитами наиболее близки стра- 
тиформным анортозитам Земли [Богатиков, Дмитриев, 1976]. Н аряду с 
эндогенными факторами, « а  наружную оболочку интенсивно воздейст
вовали экзогенные факторы, в результате чего Л уна оказалась  покры
той плащом слоистого реголита, а коренные породы континента почти 
повсеместно превратились в брекчии [Флоренский и др., 1975]. В фор
мировании реголита определяющую роль играют перемещения мате
риала по склонам и направленные изменения химического состава. На 
основании экспериментальных исследований эти изменения так ж е  мож 
но связывать с экзогенными факторами — фракционным испарением 
при взаимодействии с метеоритным потоком [Яковлев. Косолапов, 1976]. 
Это в совокупности с другими данными позволяет предполагать, что 
первые фрагменты сиалического (гранитного) вещества в земной коре, 
возможно, возникли еще в доатмосферную (лунную) стадию геологиче
ского развития Земли [Розен, 1977]. В этом отношении интересны сооб
щения о выявлении предполагаемых крупных кольцевых структур в 
раннем докембрии Алдана [Глуховский, Павловский, 1973].

По-видимому, можно выделить доатмосферную (лунную) стадию 
геологического развития Земли  на основании сравнительных исследо
ваний. В то же время, имеющиеся в нашем распоряжении данные по 
древнейшим наблюдаемым в пределах континентов отложениям с воз
растом более 3,2 и даж е  более 3,76 млрд. лет показывают, что к этому 
времени уж е существовали атмосфера и гидросфера в параметрах, 
близких к фанерозойским, существовала система Земля — Луна, а маг
матические проявления отраж аю т уже завершенный процесс дифферен
циации протопланетного вещества на ядро и мантию. У нас нет эмпири
чески мотивированных данных о начальном процессе развития Земли, 
а именно, остаются нерешенными вопросы — как и когда шла дифферен
циация глубинного вещества с образованием пары ядро — мантия и как 
протекала вероятно синхронная этому процессу дегазация недр с выде
лением компонентов будущих атмосферы и гидросферы.



Перспективы дальнейших исследований

В последние годы было показано [Сидоренко, 1976; и др.], что науч
ная значимость изучения докембрия состоит не только и не столько в 
том, что этот отрезок времени является самым продолжительным в о б 
щей геологической истории Земл .м но в основном в том, что он является 
и главным по своей генетической роли. Именно в это время произошел 
качественный скачок от первичной протопланетной стадии к геологи
ческой стадии развития планеты. Эта последняя стадия, проявляемая 
на поверхности земных континентов, очевидно, и определяет специфику 
планет земной группы. Следует полагать, что она начиналась некото
рыми специфическими событиями, связанными с началом формирова
ния внешних газово-жидких геосфер, а затем, после формирования 
океана, протекала в рассмотренной выше последовательности — от 
океанической коры с ее офиолитами и сопровождающими их отложе
ниями невысокой степени зрелости к континентальной коре с присущи
ми ей высокозрелыми осадками и гранитоидами.

В свою очередь, изучение офиолитов открывает возможность позна
ния начальной стадии процесса преобразования земной коры океанов 
в континентальную кору — этого главного, как можно предполагать, ко
рообразующего процесса на планетах земной группы. Одновременно 
с собственно геологическим исследованием в рам ках  концепции офио
литов оказывается возможным рассмотреть параллельно геофизические 
(гравитация, магнетизм, сейсмичность) данные и представления, а т а к 
ж е  теоретические выводы планетарной петрологии о закономерностях 
эволюции вещества планеты в целом, его дифференциации, причинах и 
формах возникновения и поступления вверх, в пределы земной коры 
глубинных расплавов. Впервые открываются пути для проверки этих 
сложных, получивших сейчас большое развитие и теоретическое обос
нование гипотез с помощью непосредственного геологического наблю 
дения в области развития офиолитовых комплексов. Именно по этому 
пути синтеза и независимой проверки выводов развивается сейчас тео
ретическая геология как наука о явлениях, отраженных в горных поро
дах на земной поверхности и на доступных наблюдению глубинах.

Исследование ранних стадий геологического развития Земли о к а 
зывается в центре сложной совокупности проблем, связанных с позна
нием процессов формирования главной массы континентальной коры. 
Новизна и актуальность этих исследований обусловлена тем, что р еа
листическая, согласованная в геологических, тектонических и геохими
ческих аспектах модель эволюции земной коры в докембрии до сих пор 
вообще отсутствует, тогда как  применительно к фанерозою созданная 
в последние 15—20 лет модель, базирующаяся на новом понимании 
офиолитов, привела к появлению ряда крупных обобщений, обладаю 
щих, помимо научной, такж е и большой практической значимостью. 
Естественно, что для докембрийских регионов, обладающих чрезвычай
но высокой рудной продуктивностью, трудно переоценить роль обоб
щающей концепции формирования вещества земной коры, поскольку 
такая концепция позволит создать принципиально новые, генетические 
основы прогнозирования месторождений полезных ископаемых.

Офиолиты непосредственно связаны с осадочными комплексами 
и появлением континентальной коры на  месте океанической. Кажется 
весьма перспективным проверить предположение о том, что аномальное 
обогащение земной коры некогерентными элементами (калием, фосфо
ром, ураном и др.) обусловлено определенным сочетанием осадочного 
и офиолитового процессов. С другой стороны, проявление в офиолитах 
глубинного магматического вещества прямо характеризует степень 
дифференциации, или определенную стадию эволюции глубинного ве
щества в целом и формирования внутреннего строения Земли.



Таким образом, изучение ранних стадий геологического развития 
Земли выдвигается сейчас на одно из ведущих мест в 'исследованиях 
эволюции наружных оболочек планеты. Общей принципиальной целью 
этих исследований является установление закономерностей формиро
вания земной коры континентов в течение докембрия на основании изу
чения совокупности и взаимодействия главнейших процессов: магма
тизма, выветривания, осадконакопления и метаморфизма.

Среди возникающих задач необходимо указать  следующие:
1. Изучение геологии, генезиса и закономерностей эволюции древ

нейших глубокометаморфизованных комплексов, составляющих оса
дочно-метаморфический («гранитный») и гранулито-базитовый («ба
зальтовый») слои земной коїрьі континентов. Создание моделей осадко
накопления в бассейнах для наиболее древних отложений, ассоциирую
щихся с примитивными толеитовыми лавами.

2. Определение геологических соотношений в системе о к е а н — кон
тинент для докембрия. Выявление офиолитовых комплексов в докемб
рии, установление их соотношений с осадками, изучение специфики 
докембрийских офиолитов, исследование процессов метаморфизма и 
деформации, происходивших при формировании земной коры в докем
брии.

3. Установление геологических данных о наиболее ранних геологи
ческих событиях. Изучение древнейших анортозитовых, плагиогранит- 
ных и других комплексов в свете достижений сравнительной плането
логии с целью определения хода эволюции магматизма и вероятного 
исходного субстрата для формирования первых осадков под воздейст
вием экзогенных процессов.

4. Выявление и интерпретация геологических данных о стадии де
газации недр'И дифференциации первичного протопланетного вещества 
с формированием атмосферы, Мирового океана и отложением первых 
осадков.

ABSTRACT

PR ESEN T-D A Y  PR O B LE M S RELA TED
TO T H E EARLY STAG ES
O F T H E  G EO LO G IC A L HISTO RY O F TH E  EARTH

A. V. SIDORENKO, 0 . M. ROZEN

The analysis  of the m odern s ta te  of knowledge on Precam brian  sedi
mentation, which is m ainly based on system atic  approach to the inves
tigations, carried  out by soviet geologists, leads us to believe th a t  the bulk 
in present-day sialic m atte r  of continents is composed of sed im entary  and 
volcanic-sedim entary P recam brian  deposits, undergone deep m etam or
phism and anatexis. P rog ress  of knowledge on the ocean floor geology 
and the in terpre ta tion  of ophiolites as «oceanic crust of the geological 
past» clearly indicates the possible most s ign ifican t source of sed im en
tary  deposits th roughout the w ell-investigated period of the geological 
history. C om parative p lanetology investigated  by present-days techniqu
es permit retrospective revealing of the conditions of the E a r th ’s m antle  
formations. Owing to the comprehensive inform ation obtained at present 
on these three above-mentioned trends, we get the opportunity  to recon
struct the geological conditions of early  s tages  of the E ar th  geological 
development. This objective is recognized now to be a m ost s ignificant 
for encreasing  our knowledge on the Earth  geology.
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МАГМАТИЗМ РАННИХ ЭТАПОВ 
РАЗВИТИЯ ЗЕМЛИ

О. А. БОГАТИКОВ, М. С. МАРКОВ, И. Д. РЯБЧИКОВ

Последние десятилетия характеризуются выдающимися успехами 
теологических наук, которые позволили подойти к глобальным обоб
щениям и создать стройные модели определенных этапов развития 
Земли [Хайн, 1973; Сидоренко, 1976]. К ак  отмечалось многими исследо
вателями, этому в немалой мере способствовало интенсивное изучение 
океана, занимающ его две трети поверхности нашей планеты. Действи
тельно, изучение особенностей строения земной коры океанического 
типа и сопоставление ее с офиолитовыми ассоциациями континентов 
позволили по-новому понять сущность геосинклинального процесса и 
связать  его с определенными этапами формирования континентальной 
коры [Пейве и др., 1976].

Вместе с тем наши представления о процессах образования и самых 
ранних стадиях развития планет земной группы базируются на ограни-



ценном числе фактов и на гораздо большем количестве предположений 
и догадок. С тем большим вниманием мы должны относиться к пока 
еще скудной и далеко не систематической информации, которая каса
ется первых двух миллиардов лет жизни нашей Земли.

Замечательные достижения космических исследований, свидетелями 
которых мы являемся, уже наложили глубокий отпечаток на наши 
представления о ранних этапах  эволюции Земли. Действительно, толь
ко определение радиологического возраста метеоритов в 4,5 млрд. лет 
позволило доказать столь ж е  древний возраст Земли; только доказав  
метеоритную природу ряда лунных кратеров, мы стали широко откры
вать структуры, подобные им, на Земле.

Особое значение имеют лунные исследования. Изучение радиологи
ческого возраста лунных пород показало, что на поверхности Луны 
распространены образования с возрастом от 4,5 до 3,2 млрд. лет. Сле
довательно, здесь мы имеем геологический полигон с широким распро
странением горных пород, сформировавшихся на самых ранних этапах 
развития планет солнечной системы. Кроме того, отсутствие на Л уне 
атмосферы и гидросферы, а такж е сл аб ая  тектоническая активность 
способствовали сохранению этих пород почти в первозданном виде. 
В настоящее время является установленным фактом доминирующая 
роль магматических пород на Луне и магматизма в образовании пер
вичной лунной коры. Открытие широкого распространения на лунных 
континентах анортозитовых пород дало толчок к исследованию анорто
зитов на Земле, что привело к признанию их индикаторной роли в 
строении земной коры и возможного обнаружения на  Земле горных по
род «лунного» этапа ее эволюции. П реобладание базальтового магма
тизма на  Луне заставило исследователей внимательнее отнестись к наи
более древним земным породам основного состава, таким, например, 
как коматииты. Наконец, изучение лунного реголита, мощность которо
го на Луне местами довольно значительна, позволяет наметить связь 
магматических, метаморфических и импактных процессов эволюции 
этой планеты с ранними эпохами литогенеза Земли [Розен, 1977].

В настоящей статье авторы касаются только части вопросов, связан
ных с магматизмом ранних стадий развития Земли, отчетливо сознавая, 
что проблема стоит гораздо шире. Д етальная  ее разработка требует 
совместных усилий крупных геологических коллективов.

Например, исследования Луны, М арса, Венеры и М еркурия показа
ли, что огромное значение в строении их поверхности играют разнооб
разные кольцевые структуры — кратеры (самых различных размеров) 
и более крупные образования типа кольцевых морей Луны. Сейчас со
вершенно очевидно, что -среди этих структур имеются формы как вул
канического, так  и метеоритного генезиса. При этом генезис наиболее 
крупных метеоритных структур (лунных морей) оказывается смешан
ным — метеоритный удар возбуждает вулканическую деятельность, ко
торая затем  продолжается в течение длительного времени (до 600 млн. 
лет) [Токсоц, Джонстон, 1975]. О том, что развитие многих из таких 
структур затрагивает большие глубины недр планет, свидетельствует 
существование крупных положительных гравитационных аномалий 
(масконов) под кольцевыми лунными морями [Muller, S jorgren, 1968]. 
Подсчеты количества метеоритных кратеров на поверхности Луны, 
Марса, Меркурия и попытки их возрастной датировки неизменно сви
детельствуют в пользу существования достаточно плотного метеоритно
го потока в начальные стадии развития планет солнечной системы. От
сюда мы неизбежно приходим к выводу о том, что эти ж е  процессы 
могли иметь существенное значение на ранних этапах развития Земли. 
Эти процессы перерабатывали не только ее поверхность, но, возможно, 
играли роль «спускового крючка» для активных вулканических излия
ний и создавали ранние неоднородности в недрах планеты.



Уже давно известно, что ранним этапам развития Земли соответству
ют изометричные, округлые структуры [Павловский, Марков, 1963; С а 
лоп, 1971; и др.]. В последние годы, благодаря использованию космиче
ских снимков, на поверхности Земли выявляется все больше и больше 
кольцевых структур, многие из которых приурочены к областям разви 
тия раннего докембрия [Глуховский, Павловский, 1973; Гинтов, 1973; 
и др.]. Однако, генезис этих структур, а такж е причины их сохранности 
в условиях последующей интенсивной тектонической жизни Земли во 
многом не ясны и требуют еще дальнейших тщательных исследований. 
Несомненно, что интенсивный метаморфизм докембрийских образова
ний, наложенные процессы пластичного течения вещества должны были 
сильно видоизменить первоначальные кольцевые структуры раннего 
докембрия, но, тем не менее, попытка выделить «лунную» стадию р а з 
вития Земли, сделанная рядом исследователей [Глуховский, П авлов
ский, 1973; Сидоренко, Розен, в настоящем сборнике], несомненно, пред
ставляется плодотворной. Наконец, изучение Земли с помощью искус
ственных спутников показало  существование крупных гравитационных 
аномалий, имеющих, по всей видимости, достаточно глубинную природу 
и никак не связанных с геологическим строением поверхности нашей 
планеты. Не. исключено, что многие из них могут представлять собой 
сохранившиеся аналоги лунных масконов.

Исследования Луны и предварительные данные по изучению веще
ства поверхностей М арса и Венеры со всей очевидностью показали, что 
формирование первичных поверхностных оболочек этих планет проис
ходило в результате дифференциации протовещества, причем в этом 
процессе существенная роль принадлежала магматизму и дегазации 
недр. .Возник вопрос о ходе этой дифференциации, а такж е о составе 
протовещества планет. В этом отношении, несомненно, любопытны д ан 
ные об особенностях состава и строения пород лунных морей и матери
ков, образовавшихся на ранних этапах развития Луны. Несмотря на 
крайнюю ограниченность данных о породах Луны, общий ход диффе
ренциации вещества, в результате которой формировалась лунная кора, 
представляется уж е достаточно ясным.

Наиболее древними породами Луны, слагающими лунные материки, 
являю тся породы группы АНТ (анортозит — норит — троктолит). В не
ясных соотношениях с ними находятся немногочисленные обломки вы
сокомагнезиальных ультраосновных пород (дунитов) и шпинелевые 
лерцолиты [Виноградов, 1975; Ringwood, Kesson, 1977; Цимбальникова 
и др., 1975]. Следует отметить, что эти породы характеризуются вполне 
определенными петрохимическими параметрами и геохимическими осо
бенностями. Д л я  них типичны высокие содержания кальция, алюминия, 
стронция, европия, хрома, циркона, гафния, при очень низких сод ерж а
ниях калия, железа  и ряда других элементов [Хаббард, Родс, 1975]. 
Весьма характерной особенностью пород группы АНТ является относи
тельно резко выраженная положительная европиевая аномалия и низ
кие первичные отношения 87S r/86Sr.

Согласно представлениям многих исследователей, самая ранняя ко
ра Луны была сформирована в  результате магматической дифферен
циации, с образованием верхнего, весьма специфичного слоя с х ар ак 
терными петрохимическими и геохимическими характеристиками. Лишь 
после образования этой первичной, анортозитовой коры на Луне были 
сформированы так  называемые K R E E P -базальты, для которых х ар а к 
терно повышенное содержание калия, P 20s  и редких элементов, и лишь 
затем происходило формирование различных типов морских базальтов.

На Луне анортозиты широко распространены только среди пород 
континентальной части. Возникло предположение, что анортозиты яв л я 
ются главным типом пород лунных континентов, а возраст их должен 
быть близким возрасту Луны (около 4,5 млрд. лет). Это предположение



соответствует теории выплавления континентальной коры практически 
одновременно с аккрецией Луны за счет выделения гравитационной 
энергии. Радиологические определения возраста лунных пород показа
ли, что анортозиты действительно являются наиболее древними (4,4— 
3,9 млрд. лет), однако их возраст все ж е не соответствует возрасту Л у 
ны. Отсюда можно сделать вывод, что анортозиты образовались либо 
несколько позже формирования Луны как небесного тела, либо их воз
раст омоложен в процессе бомбардировки лунной поверхности тверды
ми телами разных размеров, пришедших с геоцентрических орбит и 
образовавших впадины и многочисленные лунные брекчии. О бразова
ние этих впадин происходило на Луне в промежутке 4,5—3,9 млрд. лет, 
поскольку возраст одной из самых молодых впадин и самой крупной — 
Моря Дождей — датируется в 3,85—3,95 млрд. лет. Но, как  бы там ни 
было, очень важным является сам  факт нахождения на Луне сущест
венно анортозитовой первичной коры, образовавшейся в процессе маг
матической дифф еренциации '.

Автономные докембрийские анортозиты в земной коре имеют гло
бальное распространение, на что указывает присутствие анортозитов в 
кимберлитовых трубках, долеритах, базальтах, а такж е обнаружение 
огромных масс анортозитов в цоколе древних платформ. Большинство 
анортозитовых массивов располагается в земной коре в виде гигантских 
поясов, иногда протягивающихся на несколько тысяч километров, и, 
как  правило, обрамляющих древние платформы. Так называемый З а 
падный пояс [Богатиков, Биркис, 1972] обрамляет с запада Восточно- 
Европейскую платформу и включает габбро-анортозитовые массивы 
Украинского кристаллического щита, Белоруссии, Восточной Польши, 
Прибалтики. Восточный пояс включает габбро-анортозитовые массивы 
Алдана и Д ж угдж ура  (Охотское побережье). В виде пояса анортози- 
товые ассоциации расположены на востоке Канады (Гренвильская про
винция), на востоке Индии (провинции Восточных Гат). Т акая  законо
мерность, конечно, не-случайна, а связана с особенностями условий 
формирования докембрийских анортозитов.

Применительно к теме статьи, наибольший интерес представляют 
анортозитовые ассоциации самых ранних этапов развития Земли, имею
щие радиологический возраст более 3 млрд. лет. Как правило, они в 
значительной степени метаморфизованы. В ассоциации с ними отсут
ствуют кислые породы (кроме мангеритов), а в составе их заметную 
роль играют мафические дифференциаты, такие как габбро, нориты 
и др. Анортозиты этих ассоциаций характеризуются относительно вы
сокой основностью плагиоклаза, повышенной магнезиальностью феми- 
ческих силикатов, ильменитовым составом железо-титановых рудных 
окислов и т. д. Именно эти анортозиты по своему геологическому поло
жению в земной коре, петро- и геохимическим особенностям коррели- 
руются с лунными анортозитами и, видимо, имеют сходный генезис [Бо
гатиков, 1973].

Все эти данные свидетельствуют о том, что одним из самых сущест
венных процессов в формировании поверхностных оболочек Луны были 
процессы магматической дифференциации. В этой связи интересно рас
смотреть особенности состава и строения и других наиболее древних 
комплексов Земли, сохранность которых, несомненно, хуже, чем на лун
ном полигоне.

Очень неясным представляется для нас этап развития Земли, близ
кий к «лунному», но характеризующийся еще дальше зашедшей диф
ференциацией первичного вещества и появлением на Земле относитель
но кислых пород (андезитов, дацитов и т. д.).

1 Единственный из известны х механизм ов, способный привести к образованию  анор
тозитов из базальтовой  магмы ,— это ф ракционирование кристаллов.



Одной из наиболее актуальных проблем геологии архея сегодняшне
го дня является проблема так  называемых древних гнейсов (серые 
гнейсы Гренландии [McGregor, 1973], древний гнейсовый комплекс Ю ж 
ной Африки [Barker, Peterm an, 1974], льюисские гнейсы Шотландии 
[Holland, Lambert, 1975], гнейсы Л абрадора  [Bridgwater е. а., 1975; 
и др.]). Это комплекс существенно кварц-плагиоклазовых гнейсов с про
слоями метаморфизированных основных пород. Возраст многих из этих 
образований древнее 3,3—3,5 млрд. лет. К ак правило, они были мета- 
морфизованы в условиях гранулитовой фации метаморфизма. И нте
ресно, что с ними часто ассоциируют массивы анортозитов, например, 
п-ове Л абрадор  [Bridgw ater е. а., 1975].

Работами ряда авторов, например, [Holland, Lambert, 1975], п оказа
но, что эти кварц-плагиоклазовые гнейсы по своей петрохимии вы пада
ют из поля осадочных пород и занимают промежуточное положение 
между кварцевыми диоритами и гранодиоритами и вообще близки со
ставу андезита и среднему составу континентальной коры Земли в це
лом. Согласно тем ж е авторам, ассоциация древнейших гнейсов пред
ставлена, скорее всего, преимущественно магматическими породами, 
связанными с ранними этапами дифференциации протовещества Земли. 
Д етальная  геохимическая характеристика этих комплексов была обоб
щена недавно Д ж . Тернеем и Б. Уиндли [Tarney, Windley, 1977]. Они 
прежде всего показали, что архейские анортозиты характеризуются 
устойчивой положительной европиевой аномалией. Породы ж е  гнейсо
вых комплексов характеризуются как  положительными, так  и отрица
тельными европиевыми аномалиями. По ряду других геохимических 
свойств (низкое содержание калия, рубидия и др.) они удивительно 
сходны с лунными породами группы АНТ. Лишь самые ранние грани
ты архея Ю жной Африки [Hunter, 1974] характеризуются отрицатель
ными европиевыми аномалиями и повышенным содержанием калия при. 
относительно низком отношении K/Rb, напоминая по своей геохимии 
лунное вещество KREEP. Любопытно, что некоторые из этих гранитои
дов обогащены барием, что делает их похожими на некоторые кислые 
породы Луны [Яковлев, 1977].

Таким образом, уж е сейчас мы можем уверенно утверждать, что на 
ранних стадиях развития Земли происходила магматическая диффе
ренциация протопланетного вещества, при этом ее ход, несмотря на не
которые различия в составе дифференциатов, геохимически был сход
ным с лунным.

М агмообразование в раннем докембрии на Земле, несомненно, под
чинялось тем ж е  физико-химическим закономерностям, что и в более 
поздние эпохи, но термодинамические параметры, контролирующие эти 
процессы, претерпели заметные изменения на протяжении геологиче
ской истории нашей планеты. Вследствие этого в раннедокембрийских 
формациях встречаются те ж е  главные типы магматических горных по
род, что и в фанерозое, но частота встречаемости их отдельных пред
ставителей и геохимические характеристики пород заметно различа
ются.

Среди важных эндогенных факторов, претерпевших существенные 
изменения в ходе эволюции Земли, следует прежде всего отметить теп
ловой режим мантии, а также, видимо, состав мантийного субстрата в 
отношении ряда летучих, петрогенных и редких (включая радиоактив
ные) элементов. Н а раннем этапе истории Земли температура в ее.нед
рах долж на была быть гораздо выше современной вследствие более вы
соких содержаний радиоактивных элементов, а такж е из-за неполной 
диссипации теплоты, возникшей за счет гравитационной энергии про
цесса аккреции.

Кроме того, первичная мантия была, по всей вероятности, значи
тельно богаче водой, впоследствии израсходованной на формирование



Мирового о к е а н а 2. Вследствие этого параметры магмообразования, со
став возникающих первичных магм и условия их последующей диффе
ренциации в раннем докембрии и в последующие геологические эпохи 
должны были 'существенно различаться. Одним из важнейших следст
вий необратимой дифференциации, которой подверглась верхняя мантия 
на протяжении геологической истории, является создание земной коры 
и гидросферы и обеднение остаточного мантийного субстрата рядом 
концентрирующихся в 'земной коре компонентов.

Средний состав континентальной земной коры близок к андезиту, и 
он не претерпел заметных изменений, начиная с раннего докембрия и 
вплоть до настоящего времени [Holland, Lambert, 1972; Ронов, Ярошев- 
ский, 1976]. Средний состав земной коры в целом близок к андезито- 
базальту [Ронов, Ярошевский, 1976]. Принимая во внимание эти данные, 
можно сделать вывод, что осадочная дифференциация и последующее 
переплавление осадочных пород или контаминация основных магм оса
дочным материалом не может быть единственной причиной возникнове
ния андезитовых или более кислых расплавов. В самом деле, если бы 
первичный, подвергающийся выветриванию материал отвечал по соста
ву основным или ультраосновным породам, то в результате поверхност
ных процессов могли бы получиться разнообразные продукты, а вало
вый состав этих пород или их метаморфизованных или переплавленных 
эквивалентов должен был бы отвечать исходному субстрату, т. е. ос
новным или ультраосновным породам в рассматриваемом примере. 
Таким образом, отказ от ювенильных механизмов влечет за собой при
знание базальтового или более основного состава земной коры, что про
тиворечит реальности, так  как земная кора в целом имеет андезито
базальтовый состав. Отсюда ясно, что расшифровка ювенильных меха
низмов генерации магм среднего и кислого состава занимает одно из 
ведущих мест в рам ках общей проблемы раннедокембрийского петро- 
генезиса.

К  настоящему времени предложен целый ряд гипотез, связывающих 
формирование андезитовых магм либо с прямым плавлением мантий
ного вещества, либо с вторичным плавлением пород базальтового со
става, являющихся, в свою очередь, результатом анатексиса ультраос
новного материала мантии.

М ожно считать доказанным, что преобладающей фазой в веществе 
верхней мантии является оливин, поэтому для обоснования возможно
сти прямого выплавления магм среднего состава из мантийного субст
рата необходимо в первую очередь выявить условия, при которых отно
сительно кислые силикатные расплавы могут находиться в равновесии 
с оливином. То, что это в принципе возможно, было продемонстрирова
но ранними экспериментальными исследованиями простых силикатных 
систем при атмосферном давлении, доказавшими инконгруэнтный ха
рактер плавления ромбических пироксенов и реакционные взаимоотно
шения оливина с кварц-нормативной жидкой фазой [Bowen, Anderson* 
1914]. Позднее эта тенденция была прослежена в целом ряде более 
сложных систем, и, в частности, на примере составов, отвечающих при
родным магмам.

В дальнейшем было установлено, что повышение давления сокращ а
ет поле первичной кристаллизации оливина [Boyd е. а., 1964] и снижает 
концентрации кремнезема в расплавах, равновесных с оливинсодержа

2 Д опущ ение об относительной обогащ енности водой первичной мантии, несомненно, 
н у ж дается  в дальнейш ей проверке, т ак  к ак  оно находится в видимом противоречии 
с развитием  в архее гранулитового  м етам орф изм а, протекавш его в «сухих» условиях. 
Одной из возм ож ны х причин пониж ения давлени я воды  при форм ировании гранули
тов является  ее удаление с анатектическими расплавам и  на более ранних стадиях , 
отвечаю щ их амф иболитовой ступени м етам орф изм а.



щими парагенезисами, в частности, с мантийными лерцолитами. Д о бав 
ление -воды оказывает противоположный эффект, т. е. приводит при 
прочих равных условиях к увеличению содержания кремнезема в вы
плавляемых магмах [Kushiro, 1969]. Н а основании этих данных были 
высказаны гипотезы о происхождении андезитов в результате прямого 
плавления мантийного вещества в присутствии избытка водной фазы 
[Kushiro, 1972; Mysen, Boettcher, 1975] или в результате кристаллизаци
онной дифференциации высококремнеземистых толеитов, возникающих 
в ходе подобных процессов [Ringwood, 1974; Green, 1976].

С целью проведения сравнительного анализа процессов мантийного 
магмообразования в разные геологические эпохи нами [Рябчиков и др., 
1978] на  основании использования наиболее надежных из опубликован
ных в литературе экспериментальных данных была построена сводная 
диаграмма зависимости содержания кремнезема от давления в сили
катных расплавах, равновесных с оливином и двумя пироксенами в 
присутствии водяного пара и в сухих условиях (рис. 1,1). Здесь ж е 
(см. рис. 1, I) приведена Р-Т  диаграмма системы мантийный лерцо- 
лит — вода с геотермобарами, относящимися к различным точкам на 
шкале геологического времени.

И з этой диаграммы видно, что современная геотермобара океаниче
ских областей пересекает кривую начала плавления частично амфибо- 
лизированного пиролита ( Р н 2о < Р 0бщ. )  приблизительно при 30 кбар, что 
согласуется с наличием верхней границы зоны пониженных скоростей3 
на соответствующих глубинах. При таких давлениях, согласно рис. 1 , 1, 
в расплаве, равновесном с оливинсодержащим мантийным веществом, 
должно содержаться менее 43% S i 0 2, т. е. он будет отвечать пикрито- 
вым, либо, с учетом присутствия С 0 2 в природных системах, мелилито- 
вым [Brey, Green, 1977] или высококалиевым щелочным ультраоснов
ным магмам [Рябчиков, Грин, 1978].

Н а ранних этапах в истории развития Земли генерация тепла была 
более высокой, чем в настоящее время из-за распада радиоактивных 
элементов и консервации части энергии аккреции. Это отраж ается в 
виде более крутых геотермических градиентов, пересекающих кривые 
начала плавления водосодержащего пиролита при менее высоких д ав 
лениях, что соответствует выплавлению более богатых кремнеземом си
ликатных жидкостей. Так, согласно оценкам И. Д. Рябчикова с соавто
рами [1978], 2,5 млрд. лет н азад  геотермический градиент в пределах 
внешней части Земли был вдвое большим по сравнению с его современ
ным значением, и если рассматривать на графике градиент для време
ни 4 млрд. лет назад, то он превышал бы наклон современной геотер- 
мобары приблизительно в 4 раза. Эти данные находятся в хорошем 
соответствии с результатами расчетов Ж . Гогеля [Gouguel, 1975], пока
завшими, что тепловой поток 4 млрд. лет назад  превышал современный 
в 4 раза. К ак  видно из рис. 1, II, эти палео-геотермобары пересекают 
кривую начала плавления водосодержащего пиролита в районе 5— 
10 кбар, а рис. 1, I, показывает, что содержание S i 0 2 в возникающих 
при этом магмах будет приближаться к промежуточным между значе
ниями для андезитов и андезито-базальтов.

Максимальное количество андезитового расплава, которое можно 
получить из мантийного субстрата в результате подобных процессов, 
можно оценить с помощью метода наименьших квадратов, используя 
оценки среднего состава мантийного вещества [Maaloe, Aoki, 1977], а 
такж е состав типичного андезита [Jakes, White, 1972] и составы синте
зированных минералов, слагаю щих мантийный лерцолит при давлении

3 Н аиболее общ епринятая интерпретация зоны  пониж енных скоростей, фиксируемой 
на основании сейсмологических данны х, предполагает наличие в ней небольш ого к о 
личества (0,5— 2 % ) интерстициального силикатного расплава.



Рис. 1. Зависим ость содерж ания кремнезема от давления в расплавах , равновесны х с 
оливином и двум я пироксенами в присутствии водяного пара, и в сухих условиях  
[Рябчиков и др., 1978] ( /)  и Р -Т  ди аграм м а плавкости системы мантийный лерцолит —  
Н 20  с нанесенными на нее геотерм обарам и (II)
А — современная геотермобара океанических областей; В — палеогеотермобара для 2,5 млрд. лет; 
С — палеогеотермобара для 4 млрд. лет *

водяного пара 15 кбар [Green, 1976]. Эти расчеты, иллюстрируемые 
таблицей, показывают, что из мантийного лерцолита можно получить 
до 15% расплава, близкого в отношении содержаний главных компо
нентов к андезиту, а твердый остаток будет представлен при этом гл ав 
ным образом оливином (около 80%) и клинопироксеном или амфибо
лом (5— 10%). Следует, однако, отметить, что при столь высоких сте
пенях частичного плавления ж идкая  ф аза будет характеризоваться 
значительно более низкими концентрациями щелочей и в первую оче
редь калия по сравнению с типичными андезитами. Это показывает, 
что в реальных условиях реститы будут включать определенное коли
чество ортопироксена, а доля генерируемой андезитовой магмы вряд ли 
превысит 2— 5% от исходного субстрата (см. таблицу, колонка 8).

Основываясь на этой весьма приближенной оценке, можно рассчи
тать, что для формирования всей массы современной континентальной 
земной коры (1,4-1019 т) потребуется слой мантийного вещества, мощ
ностью свыше 100 км, что сопоставимо и даж е  превышает мощность 
верхней мантии от раздела Мохоровичича до зоны пониженных скоро
стей в областях континента.

Изотопные и геохимические исследования последних лет обнаружи
вают гетерогенность химического состава мантии, позволившую пред
положить, что в результате процессов, протекавших 2 ± 1  млрд. лет то
му назад, ее литофильный участок был обеднен многими литофильными 
элементами, характеризующимися большими ионными радиусами, вклю
чая калий, рубидий, уран и другие [Gast, 1968; Sun, H anson , 1975]. 
Сопоставляя этот вывод с результатами проведенных выше расчетов,



Составы минералов и пород, использованные для оценки степени плавления 
мантийного вещества при формировании андезитоподобных магм, ° 'а  вес.1

Компонент і 2 3 4 5 6 7 8 9

SiOa 52 ,1 3 9 ,7 5 4 ,2 47 ,0 6 0 ,2 4 3 ,8 4 4 ,6 4 4 ,3 4 5 ,4
т ю 2 0 ,7 0 0 ,4 1,5 0 ,8 0 ,2 0 ,2 0 ,2 0 ,2
a i 2o 3 4,0 0 3 ,9 12 ,0 1 7 ,5 3 ,0 2 ,5 2 ,6 3 ,2

FeO  +  MgO 2 1 ,6 6 0 ,3 3 9 ,7 2 4 ,4 9 ,0 4 9 ,3 4 9 ,5 4 9 ,5 4 7 ,5
СаО 2 0 ,5 0 1 1 1 ,4 6 ,0 2 ,6 2 ,4 2 ,7 2 ,6
NasO 0 ,3 0 0 2 ,1 4 ,4 0 ,7 0 ,3 0 ,4 0 ,5
КоО 0 0 0 0 ,5 2 ,1 0 ,3 0 ,1 0 ,1 0 ,2
Сг20 :! 0 ,8 0 0 ,8 1 ,0 0 ,0 0 5 0 ,0 7 0 ,4 0 ,2 0 ,4

Примечание. Анализы пересчитаны к 100%. Железо представлено в виде FeO.
1—4 — минералы из фазовой ассоциации состава пиролита при Р ц го  — 15 кбар и Т =  970° С [Green, 

1976]: 1 — клинопироксен, 2 — оливин; 3 — ортопнроксен; 4 — амфибол; 5 — андезиты щелочноземельных 
ассоциаций [Jakes, W hite, 1972]; 6 — 0,08(l)-f0,77(2)-|-0,15(5); 7 — средний состав верхней мантии [Maaloe 
Aoki, 1977]; 8 — 0,07(l)-f0,68(2)+0,13(3)+0,07(4)+0,05(5); 9 — 0,05(5)+0,95(7).

іможно допустить, что причиной такого обеднения рядом элементов бы
ло выделение из мантийного субстрата части (нескольких процентов) 
андезитового расплава, израсходованного на образование континен
тальной земной коры.

Сделав такое предположение, мы можем оценить гипотетический 
исходный состав верхней мантии до начала андезигообразования, при
бавив к составу мантийного лерцолита 5% андезита (см. таблицу, ко
лонка 9). Этот гипотетический исходный мантийный субстрат содержит 
приблизительно .в 2 раза  больше калия (и, по-видимому, рубидия) по 
сравнению с лерцолитом, из которого был экстрагирован андезит, при 
близких количествах кальция (и, вероятно, стронция). Такое наруше
ние рубидиево-стронциевых отношений в результате удаления опреде
ленной доли андезитового вещества из первичного мантийного лерцо
лита может объяснить наблюдаемые различия изотопного состава 
стронция между океаническими толеитовыми базальтами, предположи
тельно возникшими за счет плавления неглубоких (порядка 30—40 км) 
участков мантии, обедненных крупноионными элементами, и щелочны
ми базальтами океанических островов. Последние, согласно современ
ным представлениям [Sun, Hanson, 1975], формируются при анатексисе 
более глубоких мантийных горизонтов, сохранивших свой первоздан
ный состав.

Допуская далее, что вода, заключенная в настоящее время в о кеа
нах и в континентальной земной коре, является, в конечном счете, про
дуктом дегазации тех ж е участков мантии, из которых был экстрагиро
ван андезитовый континентальный субстрат, мы можем оценить со
держание воды в первичном мантийном веществе в 0,5%- Такая 
концентрация превышает количество воды, необходимое для макси
мальной амфиболизации пиролита. Отсюда следует, что начало плав
ления рассматриваемого гипотетического мантийного субстрата должно 
происходить в присутствии небольших количеств существенно водного 
флюида, т. е. в условиях, когда из лерцолита могут быть выплавлены 
расплавы, наиболее обогащенные кремнеземом.

Проведенные расчеты позволяют такж е заключить, что до периода 
массового образования средних и кислых магм мантия содерж ала з а 
метно более высокие количества радиоактивных элементов (U, Th, 40К), 
значительные массы которых были впоследствии перемещены в преде
лы земной коры. Это должно было способствовать более интенсивному 
разогреву мантийного вещества в раннем докембрии, т. е. приводить к



перемещению зоны частичного плавления в область еще меньших глубин, 
где генерируемые расплавы должны были иметь еще более кислый х а 
рактер.

Таким образом, имеющиеся в настоящее время экспериментальные 
данные в сопоставлении с геохимическим материалом позволяют пред
положить, что на ранних этапах истории Земли первичная мантия была 
богаче водой и рядом крупноионных литофильных элементов по сравне
нию с подкоровыми участками современной литосферы. Начальные ста
дии плавления такого субстрата на относительно небольших глубинах 
(что, в свою очередь, связано с более крутым по сравнению с современ
ными палеотермоградиентом) могли привести к генерации значительных 
объемов первичных магм повышенной кислотности и тем самым обеспе
чить формирование континентальной земной коры.

Н аряду  с прямым плавлением мантийного лерцолита в присутствии 
значительных количеств воды, расплавы, близкие по составу к андези
там, или даж е  более кислые магмы, могут возникать за счет вторичного 
плавления погружающегося на большие глубины базальтового вещества, 
слагающего земную кору океанического типа.

В составе механизмов вторичного плавления при погружении на боль
шие глубины лежит переход сформировавшихся вблизи земной поверх
ности оливинсодержащих пород в другие минеральные ассоциации, 
включающие минералы с низким содержанием кремнезема (гранаты, 
высокоглиноземистые пироксены, амфиболы) и свободный кварц или 
ассоциации характеризующиеся активностью кремнезема, близкой к со
стоянию насыщения в отношении кварца. Причиной подобных переходов 
служит либо повышение общего давления, приводящее к превращению 
базальтов в эклогиты, либо повышение равновесного давления воды и 
связанная с этим амфиболизация исходного материала. Последующее 
плавление этих трансформированных минеральных агрегатов дает на 
начальных стадиях магмы, более кислые, чем базальты, а низкокремне
земистые минералы входят в число остаточных кристаллических фаз.

Один из вариантов механизма вторичного плавления предполагает 
появление андезитовых расплавов при анатексисе базальтового веще
ства, предварительно претерпевшего переход в кварцевый эклогит [Green, 
Ringwood, 1966]. Протекание подобных процессов в раннем докембрии 
представляется сомнительным, так как  крутые палеотермобары, отве
чающие 2,5 и 4 млрд. лет, леж ат  вне поля устойчивости эклогитовой ф а
зовой ассоциации на Р-Т  диаграмме базальтовых систем (рис. 2).

Н а ранних этапах развития Земли более вероятна генерация кислых 
расплавов при частичном плавлении амфиболитового эквивалента б азал ь 
тового состава [Green, Ringwood, 1968]. Расчеты баланса масс для этого 
процесса [Рябчиков и др., 1978] показали, что его суммарная эффектив
ность близка к оценкам количества андезитового расплава, которое мо
жет получиться при прямом плавлении мантийного в'ещества в условиях 
относительно небольших глубин. В связи с этим можно заключить, что 
экстракция из толеитовых базальтов андезитового расплава и погруже
ние твердого остатка в мантию приведет к общему изменению состава 
верхней мантии в том же направлении и приблизительно в тех же мас
штабах, как это было рассмотрено выше на примере плавления лерцолита 
в присутствии воды.

Особенности термодинамического режима в раннем докембрии нашли 
свое отражение и в характере основного магматизма. Повышенная ч а
стота встречаемости ультраосновных эффузивов (коматиитов) по срав
нению с фанерозоем, по-видимому, является следствием более высоких 
геотермических градиентов. Экспериментальные исследования показы
вают, что перидотитовые магмы внедрялись при 7 ^ 1 6 0 0 °  С и характери
зовались низкими (менее 0,2%) содержаниями воды [Green е. а., 1974]. 
Роль С 0 2 также, по-видимому, была невелика, о чем можно судить по



отсутствию производных щелочных магм среди образований раннего 
докембрия. Незначительные содержания летучих могут быть следствием 
высоких степеней плавления мантийного субстрата при формировании 
коматиитовых магм, но не исключено, что главной причиной этого явле
ния служило плавление мантийного вещества, потерявшего значительную 
часть летучих компонентов на более ранних стадиях эволюции Земли. 
В связи с этим необходимо отметить, что во всех детально изученных 
случаях проявления коматиитового магматизма в раннедокембрийских 
формациях возникают после образования пород кислого и среднего со
става [Moorbath, 1977]. Кроме того, ряд геохимических характеристик 
коматиитов показывает, что они являются производными магм, форми
ровавшихся при плавлении мантийного вещества, уж е претерпевшего 
заметную дифференциацию, хотя устанавливаемая степень неоднородно
сти архейской мантии проявлена все еще существенно слабее, чем в фа- 
нерозое {Sun, Nesbitt, 1977].

Различия термодинамического режима раннего докембрия и фане
розой, несомненно, должны были оказать за'метное влияние и на коро- 
вое магмообразование. В этой связи уместно отметить, что изотопные 
исследования позволяют выявить в отдельных случаях палингенез сиали- 
ческой коры, происходивший более 3 млрд. лет назад  [Moorbath, 1977]. 
При этом формировались высококалиевые породы, химический состав 
которых, по-видимому, отраж ает влияние предшествующих стадий оса
дочной и ультраметаморфической дифференциации.

С целью установить особенности докембрийского корового магмооб- 
разования, авторы нанесли геотермобары, отвечающие различным воз
растам, на Р -Т  проекцию ликвидуса системы гранит — вода (рис. 3). 
Кислые магмы фанерозойского возраста, как  правило, резко недосыще- 
ны водой, содержание которой составляет 1—2% [Рябчиков, 1975]. К это
му можно добавить, что современная стационарная геотермобара распо
ложена в области гораздо более низких температур по сравнению с изо
концентратами ликвидуса системы гранит — вода с 1 и 2% воды, и д аж е  
кривую водонасыщенного плавления гранита она пересекает при давле-

Рис. 2. Р -Т  ди аграм м а состояния состава
оливинового толеита с нанесенными на 
нее геогерм обарам и
Срх — клинопироксен; Р1 — плагиоклаз; L — 
лерцолит; 01 — оливин; Gr — гранат.
Обозначения геотермобар см. на рис. 1

Рис. 3. Р -Т  проекция ликвидуса системы 
гранит— вода с нанесенными на нее гео
терм обарам и
Обозначения геотермобар см. на рис. 1
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ниях, близких к 10 кбар, т. е. при условиях, отвечающих основанию 
современной континентальной земной коры. Напротив, более крутые 
палеогеотермобары, отвечающие возрастам 2,5 и 4 млрд. лет, пересекают 
поле существования силикатных расплавов в системе гранит — вода в 
области гораздо более низких давлений. Эти данные наряду с представ
лениями о более насыщенной водой архейской «эндогенной атмосфере» 
позволяют объяснить площадной характер явлений магмообразования в 
докембрийских формациях и преимущественно — в более поздние эпохи.

Одним из основных итогов совместного рассмотрения ранннх этапов 
развития Земли и Луны является то, что первичные оболочки литосфер 
этих небесных тел формировались в результате магматической диффе
ренциации их протовещества. При этом процессы магмообразования в 
раннем докембрии Земли характеризовались рядом специфических осо
бенностей, объясняемых высоким тепловым потоком и, видимо, участием 
значительных количеств воды в частичном плавлении мантийного веще
ства, в результате чего генерировались большие объемы андезитовых 
расплавов.

Специфика магматизма Луны может быть объяснена различными 
причинами: потерей Луной легколетучих элементов в период аккреции 
[Андерсон, 1975; Виноградов, 1975; и др.], различными условиями плавле
ния протовещества.

В то ж е время имеется ряд сходных ч е р т —-общих для этих космиче
ских тел, отраж аю щих общие закономерности их ранней геологической 
эволюции.

ABSTRACT

M A GM ATISM  OF T H E EARTH D E V E L O PM EN T  EARLY STAGES
O. A. BOGATIKOV, M. S. MARKOV, I. D. RYABCHIKOV

Peculiarities  of m agm atism  of the early  s tages  of the E ar th  develop
m ent are considered in the article and comparison is m ade with the Moon 
m agm atism . The article m akes evident th a t  m agm atic  differentiation of 
m atte r  in these space bodies provides the formation of their p rim ary  crust 
Moon rocks of the ANT (anorthosite-norite-troctolite) group are compared 
with autonomous P recam brian  anorthosites of the Earth . Special a ttention 
is given to the composition and the s truc tu re  peculiarities of Early  Arche
an complexes of «grey gneisses» and on the basis of experimental data  
the model is explained according to which early  protom atter  melts of the 
E arth  could aquire andesitic of andesitic-basaltic combosition.
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ПРОБЛЕМА ГЕОХИМИЧЕСКОЙ ЭВОЛЮЦИИ ЗЕМЛИ  
В СВЕТЕ ДАННЫХ ИЗОТОПНОЙ ГЕОЛОГИИ 

ДОКЕМБРИЯ

А. В. СИДОРЕНКО, Ю. А. БОРЩЕВСКИЙ

В настоящее время в геологической науке большую актуальность при
обрела проблема чрезвычайно ранней геохимической дифференциации 
Земли на подвижные оболочки: гидросферу, атмосферу, стратисферу и 
биосферу, взаимодействие которых в конечном счете определяет суще
ство геологических процессов и геологическую историю Земли [Борщев
ский, 1975а, 19756, 1977; Сидоренко, Борщевский, 1976, 1977]. Д а н 
ная проблема имеет существенное значение для создания общей теории 
геологического развития Земли и для дальнейшего развития современно
го естествознания. В решении этой фундаментальной проблемы важ ная 
роль принадлежит новому направлению в изучении начальных этапов 
геологической истории Земли, отраженной в осадочно-метаморфических 
комплексах докембрия.

Это новое направление связано с осадочной геологией, литологией и 
изотопной геологией докембрия (Сидоренко, 1963— 1976 гг.). В статье с 
позиций новейших данных изотопной геологии докембрия будут рас
смотрены вопросы времени и условий формирования гидросферы, атмо
сферы, стратисферы и биосферы.

Экзогенная геохимическая дифференциация перисферы Земли на по
движные геосферы должна была сопровождаться изотопной дифферен
циацией легких стабильных элементов, таких как  кислород, углерод, во
дород, сера и другие, физико-химические факторы фракционирования 
стабильных изотопов наиболее действенны в термодинамических услови
ях зоны гипергенеза и в биологических системах. В связи с  этим в по
следнее время особое значение приобрело комплексное изотопное изуче
ние древнейших осадочных карбонатов и сингенетичного им органическо
го вещества, в изотопном составе которых заключена важ н ая  генетиче
ская информация о характере экзогенной геохимической эволюции по
движных геосфер Земли.

Проведенные в СССР и за рубежом изотопные исследования карбо
натов и органического вещества докембрийских щитов, дали изотопно
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Рис. I. В ариации средних значений б 13С 
органического вещ ества (а ), карбонатов 
(б) и 6 180  карбонатов (в) в течение гео
логического времени

геохимические доказательства 
того, что с самым ранним пе
риодом геологической истории 
Земли было связано образова
ние гидросферы и атмосфе
ры, появление первых осадоч
ных пород, предбиологических 
структур, а затем и самой био
сферы как среды и фактора се- 
диментогенеза.

Весь известный к настояще
му времени фактический мате
риал по изотопному составу уг
лерода карбонатов и органиче
ского вещества из осадочных и 
осадочно-метаморфических от
ложений докембрия и фанеро- 
зоя приведен на рис. 1. При по
строении этих эволюционных 
кривых для докембрия исполь
зованы данные авторов [Сидо
ренко и др., 1972, 1974; Б ор
щевский, Сидоренко, 1973; Б ор
щевский, 19756] и других ис
следователей [Oehler е. а., 1972;
Галимов и др., 1975; McKirdy,
1974; Schidlowski е. а., 1975], для фанерозоя — обобщенные данные 
Е. Дегенса [Degens, 1969] и Г. Ш варца [Schwarcz, 1969].

Приведенные сведения ясно свидетельствуют об устойчивом постоян
стве среднего изотопного состава углерода карбонатного (<513С =  0,0%о) 
и органического ( 6 13С =  —25-1— 2 70/00) на всем протяжении геологиче
ского времени. Следовательно, биологический цикл углерода, контроли
рующий данное устойчивое постоянство, установился с раннего докемб
рия, т. е. 3,5 млрд. лет назад.

Так как устойчивое изотопное равновесие двух форм углерода земной 
коры устанавливается в биосфере при непосредственном участии живых 
организмов, то следует считать, что весь углерод земной коры многократ
но прошел биологический цикл и что биогенное отложение карбонатов 
в докембрии было столь же распространенным процессом, к а к и в ф а н е -  
розое, что возможно лишь при условии существования в докембрии до
статочно мощной биосферы. Вероятно, что уже в раннем докембрии 
количество биомассы могло соответствовать современному за счет р а з 
вития простейших представителей биосферы. В последующее время ин
тенсивно происходило эволюционное развитие биосферы, а именно, 
усложнение биологических форм и механизмов жизнедеятельности орга
низмов.

Отметим, что с помощью изотопно-геохимических балансовых расче
тов установлена [Broecker, 1970] закономерная биогеохимическая связь 
между величиной 6 13С осадочных карбонатов и содержанием кислорода 
в земной атмосфере. Следовательно, устойчивое постоянство среднего 
изотопного состава углерода осадочных карбонатов докембрия может 
свидетельствовать такж е об относительном постоянстве уровня биофото- 
синтетической генерации кислорода в докембрийское время и близости 
его к современному. Аналогичные свидетельства дает геохимия изотопов 
серы, которая, как известно, относится к циклическим элементам, тесно 
связанным с биосферой. Изучение изотопного состава серы осадочных 
сульфатов из раннедокембрийских образований системы Свазиленд (Ю ж 
ная Африка) и иенгрской серии Алданского щита позволило В. И. Вино-



градову с соавторами сделать вывод, что «устойчивая кислородная ат 
мосфера существует на Земле, по крайней мере, 4 млрд. лет» [Виноградов^ 
и др., 1976, с. 26].

Следует подчеркнуть, что изотопно-углеродное равновесие двух форм 
углерода земной коры создается и контролируется не только .в -процессе 
метаболизма живых организмов, но и при постседиментационном преоб
разовании органического вещества. Иначе говоря, диагенез и метамор
физм являются обязательными этапами стационарного геохимического- 
цикла углерода как органического, так и карбонатного.

Приведенные данные дали нам основание [Сидоренко, Борщевский,. 
1976] выдвинуть положение о том, что стационарная величина Д 13С =  
=  27°/оо, характеризую щая степень изотопного фракционирования меж ду 
органической и карбонатной формами углерода в земной коре, является 
важной п л а н е т  а р н о й б и о г е о х и м и ч е с к о й  к о  и с т  а н т о й ,  кото
рая приводит к ряду следствий общегеологического характера.

Во-первых, она свидетельствует о существовании уже 3, 5 млрд. лет 
назад взаимодействующей системы подвижных геосфер земной коры — 
гидросферы, атмосферы, стратисферы и биосферы; во-вторых, указывает 
на достаточно близкое к современному, стационарно-равновесное состоя
ние этой системы; в-третьих, является своеобразной мерой глобального 
действия экзогенно-метаморфогенного механизма, обеспечивающего- 
устойчивость геохимического цикла углерода в земной коре, важным 
элементом которого является углекислая и углеводородная дегазация 
осадочно-метаморфических толщ докембрия.

В то ж е  время в изотопном составе кислорода осадочных карбонатов 
отчетливо проявляется «возрастной» эффект (см. рис. 1), который, по- 
нашему мнению, обусловлен региональным метаморфизмом как  глобаль
ным процессом. Следует иметь в виду, что земная кора представляет 
собой систему, в достаточной степени открытую в отношении изотопно
легких поверхностных вод гидросферы [Сидоренко, Борщевский, 1975]. 
В связи с этим карбонаты, так же как  и другие осадочные породы стра
тисферы, приходят в той или иной мере (в зависимости от конкретных 
геологических условий) к изотопно-кислородному равновесию с изотопно
легкими водами подземной гидросферы в температурном поле земной 
коры. Именно поэтому подобный «возрастной» эффект характерен дли 
всех типов осадочных пород как хемогенных, отлагающихся в изотопно
кислородном равновесии с водой седиментационного бассейна, так  и 
кластогенных пород, изотопно-неравновесных с водной средой отложения.

Альтернативный подход к интерпретации обслуживаемого «возраст
ного» эффекта, в котором некоторые исследователи склонны видеть тен
денцию первично-осадочного утяжеления изотопного состава кислорода 
карбонатов от более древних отложений к более молодым, основывается 
на представлении об эволюции, точнее говоря, утяжелении изотопного 
состава кислорода воды Мирового океана в течение геологического вре
мени, что весьма спорно. Анализ различных временных моделей форми
рования океана с позиций возможной эволюции его изотопного состава 
[Chase, Perry, 1972] показал, что относительное постоянство объема океа
на в течение, по крайней мере, 3 млрд. лет является наиболее вероятным 
и предполагает раннее образование гидросферы и, добавим, раннюю ста
билизацию ее изотопного состава [Борщевский, 1975а]. Кроме того, пред
ставление о ранней гидросфере обосновывается сейчас и литолого-геохи- 
мическими расчетами, выполненными Р. Гаррелсом и Ф. Маккензи [1974].

Отсюда следует, что этот «возрастной» эффект не имеет никакого 
отношения к эволюции изотопного состава вод Мирового океана. Н апро
тив, есть основания считать, что литосфера и гидросфера находились в 
изотопно-кислородном равновесии уж е с раннего докембрия, поэтому 
трудно переоценить роль воды и водных растворов в геохимической и 
изотопной эволюции земной коры и ее докембрийского осадочно-мета



морфического фундамента. Здесь следует подчеркнуть, что именно вода 
оказывает определяющее влияние на изотопный состав осадочно-мета
морфических пород, тогда как температура и конкретный минеральный 
состав породы обусловливают пределы этого влияния, зависящего от 
изотопного состава и интегральной массы воды, участвующей в минера
лообразующих процессах, от характера минеральных превращений (так 
как только перестройка минеральных структур сопровождается интен
сивным изотопным обменом) и температуры минералообразования.

Однако, до последнего времени достаточно проблематичным оста
вался генезис вод, принимавших участие в формировании докембрий
ских осадочно-метаморфических комплексов и связанных с ними рудных 
месторождений. Многие исследователи [Тернер, Ферхуген, 1961; М ара- 
кушев, Перчук, 1974; и др.] считают, что региональный метаморфизм и 
гранитизация обусловлены притоком значительных масс глубинных юве
нильных водных флюидов, несущих щелочные металлы.

Относительно источника водных флюидов, вызывающих щелочной 
метасоматоз в пределах зон региональных разломов докембрийских щи
тов, высказывались различные мнения, согласно которым он имеет юве
нильное [Багдасаров и др., 1970], метаморфогенно-ювенильное [Белевцев, 
1968] и метеорно-ювенильное [Кушев, 1972] происхождение. Однако, ре
зультаты изотопно-кислородных исследований региональных щелочных 
метасоматитов [Борщевский и др., 1976] лишают оснований все эти взаи
моисключаемые мнения. Осадочно-метаморфические породы, испытав
шие глубокие преобразования, М'огут приобретать значения 6180 ,  свойст
венные гранитам, в результате процессов прогрессивного регионального 
метаморфизма, включающих ультраметаморфизм и гранитизацию, а так 
же регионального щелочного метасоматоза (рис. 2).

Это чрезвычайно важное обстоятельство указывает на то, что регио
нальные щелочные метасоматиты являются закономерным звеном взаи
модействующей системы осадки — метаморфизм — граниты, эволюция 
которой происходит с участием глобально-единого водного флюида и при
водит к образованию метаморфической оболочки Земли.

Более того, недавно проведенный авторами [Сидоренко, Борщевский, 
1975] анализ закономерностей распределения изотопов кислорода в зем
ной коре (рис. 3) и обобщение большого фактического материала по 
геохимии изотопов кислорода показали, что литосферу следует рассмат
ривать как открытую систему в отношении вод гидросферы, что изотопно
легкие поверхностные (морские и метеорные) воды принимают активное 
участие не только в процессах гидротермального рудообразования [Tay
lor, 1974] и петрогенезиса [Wenner, Taylor, 1974; Muchlenbachs е. а., 1974; 
Spooner е. а., 1974; Forester, Taylor, 1977] в приповерхностных зонах зем
ной коры, но и в глубинных процессах регионального метаморфизма, 
ультраметаморфизма, метасоматоза и гранитизации.

Изотопно-кислородные данные ясно показывают, что даж е  эти глу
бинные зоны земной коры сохраняют достаточно активную (в геологиче
ском аспекте) связь с изотопно-легкими водами гидросферы, обеспечи
вая круговорот вещества в земной коре. Именно эта связь между лито
сферой и гидросферой, которая осуществляется в результате геохимиче
ских циклов движения вещества, определяет два фундаментальных ф ак
та в геохимии изотопов кислорода:

1 — закономерное уменьшение содержания 180  в осадочно-метамор
фических породах при процессах метаморфизма и гранитизации [Taylor, 
Epstein, 1962; Донцова, Миловский, 1967; Garlick, Epstein, 1967];

2 — близость средних значений б 180  петрографически родственных 
пород (например, метапелитов), принадлежащих к одной и той же ф а
ции регионального метаморфизма, причем эта близость хорошо выдер
живается для пород разного возраста и различных регионов мира [Тей
лор, 1970].
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мененные породы, Na20  до 4%; II — породы, 
подвергавшиеся в разной степени щелочному 
метасоматозу, Na20 от 4 до 7,5%; III —щелоч
ные метасоматиты (альбиты), Na20  от 7,5 до 
11%; А — осадки и осадочные породы; Б — ме
таморфические породы (кристаллические слан
цы и гнейсы); В — гранито-гнейсы; Г — гра
ниты, гранодиориты; Д  — базальты, габбро- 
ультраосновные породы
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Рис. 3. Распределение изотопов кислорода в природны х объектах (суммированы  миро
вые данны е на 1977 г.)
1 — континентальные льды, 2 — метеорные воды; 3 — океанические воды; 4 — термальные воды; 
5 — формационные воды; 6 — магматические воды; 7 — метаморфические воды; 8 — метеориты; 
9 — лунные породы; 10 — первичное вещество Земли; 11 — ультраосновные породы; 12— базальты, 
габбро; 13 — андезиты; 14 — сиениты, трахиты; 15 — граниты, гранодиориты; 16 — гранитогнейсы; 
17 — гнейсы; 18 — кристаллические сланцы; 19 — глинистые сланцы; 20 — мраморы; 21 — кремни
стые сланцы; 22 — глинистые породы; 23 — карбонатные сланцы; 24 — кремнистые породы; 25 — со
временные океанические осадки; 26 — атмосфера

Следует отметить, что для закономерного уменьшения величины б 180  
по мере увеличения степени метаморфизма осадочных пород необходи
мо наличие двух факторов: изотопно-легкой воды и температурного гра
диента. Изотопный состав кислорода метаморфизующихся пород может 
закономерно облегчаться только при взаимодействии этих пород со зн а
чительно большими количествами воды, имеющей более легкий изотоп
ный состав, чем вода, находящаяся в изотопно-кислородном равновесии 
с этими породами.

Показательно, что уж е в первых работах по изотопно-кислородному 
изучению регионального метаморфизма [Taylor, Epstein, 1962] справед
ливо признавалось, что закономерная связь между б 180  регионально из



мененных пород и степенью их метаморфизма обусловлена непрерывным 
изотопно-кислородным обменом между метаморфизующимися породами 
и обширным внешним кислородным резервуаром постоянного изотопного 
состава, обедненного изотопом 180 .  Из характерных особенностей этого 
резервуара отмечена его обедненность изотопом 180 ,  что было продикто
вано вполне понятными соображениями об изотопном материальном ба
лансе. В то же время неоднократно подчеркивалось, что природа этого 
кислородного резервуара неизвестна. И в течение ряда лет в изотопно
кислородных исследованиях регионально метаморфизованных пород ис
пользовался геологически безликий термин — «внешний кислородный 
резервуар». Затем без каких-либо обоснований, традиционно, стали счи
тать, что таким резервуаром являются глубинные, ювенильные воды.

Однако изотопный состав таких вод, как известно, должен характери
зоваться значениями б“  О =  + 6 ,0 % , т. е. это — изотопно-тяжелые воды, 
и потому они не отвечают требованиям изотопного материального балан
са и не могут рассматриваться как фактор глобального изотопно-кисло- 
родного сдвига в метаморфической оболочке Земли. Ювенильные воды 
могли бы вызвать закономерное снижение б 180  осадочных пород со сред
ней величины +20°/оо к величинам от + 8  до +9%о, что соответствует 
бсрО метаморфической оболочки только в том случае, если бы масса 
этих вод в несколько раз превышала бы массу всей метаморфической 
оболочки — а это, безусловно, нереально.

Изотопно-кислородные балансовые расчеты показывают, что только 
постоянная связь воды, участвующей в региональном метаморфизме, 
гранитизации и региональном щелочном метасоматозе, посредством того 
или иного механизма массопереноса (инфильтрационной, капиллярно
пленочный, диффузионно-пленочный и т. д.) с основным планетарным 
резервуаром воды — Мировым океаном (б“  0  =  0,0%о) и его производ
н ы м — метеорными водами ( б с р О  от — 5 до -— 17°/оо), может обусловить 
известные закономерности распределения изотопов кислорода в земной 
коре (см. р и с .3).

Признание определяющей роли поверхностных вод (исходно-морско
го или метеорного происхождения) во всех геологических и геохимиче
ских процессах, происходящих в земной коре, не устраняет необходи
мости учитывать реальный вклад  различных генетических типов природ
ных вод (метеорных, морских, седиментогенных, формационных, мета
морфических, «магматических») в породо- и рудообразовании в конкрет
ной геологической обстановке.

Правомерность развиваемых представлений [Сидоренко, Борщевский, 
1975] подтверждается новейшими изотопными исследованиями регио- 
нально-метаморфизованных пород францисканской формации Калифор
нии [Magaritz, Taylor, 1976а], показавшими, что в условиях эвгеосинкли- 
нального развития подвижной зоны большое значение имеют морские 
воды, приобретающие в ходе активного взаимодействия с метаморфизуе- 
мыми породами достаточно высокие значения б 180 ,  отвечающие в ряде 
случаев значениям, обычно принимаемым для магматических вод. С дру
гой стороны, изотопно-кислородными и изотопно-водородными исследо
ваниями батолита Берегового Хребта в Британской Колумбии [Magaritz, 
Taylor, 1976b] и докембрийской гранито-гнейсовой серии гор Сент-Фран

сис в Миссури, США [Wenner, Taylor, 1976] установлена важ ная петро- 
генетическая роль нагретых метеорных вод.

Следовательно, изотопно-кислородное изучение глубокометаморфизо- 
ванных пород открывает принципиальную возможность устанавливать 
участие морских или метеорных вод в региональном метаморфизме, что, 
в свою очередь, позволит выяснить действительную роль регионального 
метаморфизма и гранитизации в истории развития геосинклиналей.

Разработка изотопных критериев участия различных типов природных 
вод в петрогенных и рудогеннух процессах на разных этапах геосинкли-



нального развития подвижных поясов земной коры — наиболее актуаль
ная задача современной изотопной геологии.

Таким образом, благодаря успехам литологии, изотопной геологии и 
геохронологии докембрия [Сидоренко, 1976], а такж е палеобиологии и 
эволюционной биохимии [Соколов, 1976], интервал между астрономиче
ским и геологическим этапами истории Земли сократился настолько, что 
широко распространенные представления о постепенной в течение гео
логического времени дегазации Земли с образованием гидросферы и 
атмосферы .начинают вызывать сомнения [Борщевский, 1975а, б]. Н апри
мер, постоянство среднего изотопного состава углерода морских карбо
натов в течение всего геологического времени, с одной стороны, указы 
вает на соответствующее постоянство соотношения Сорг/Скарв» 1 :4  в 
обменном резервуаре, а с другой стороны, означает, что более 80% угле
рода земной коры было вовлечено в общий биогеохимический цикл уж е
3,5 млрд. лет назад. Столь раннее вовлечение в биогеохимический цикл 
основной массы углерода земной коры трудно представить с позиций 
постепенной дегазации и поступления летучих на поверхность Земли в 
течение геологического времени. Гипотезе постепенной дегазации мантии 
Земли можно противопоставить более обоснованную концепцию изна
чального обогащения наружных зон Земли летучими, которые были хи
мически связаны с первичными гидратированными силикатами. Послед
ние были обогащены первичным органическим веществом — главным 
концентратором летучих веществ, рано принявших активное участие в 
первичном выветривании.

Современные достижения планетной космогонии и космохимии дают 
необходимый материал для построения подобной концепции. Так, теория 
конденсационно-химической и гравитационно-химической дифференциа
ции вещества протопланетного облака, развитая в трудах таких исследо
вателей, как Д ж . Лаример, Е. Андерс, Д ж .  Льюис, А. П. Виноградов, 
М. Бландер, Л. Гроссман, К. Турекьян, С. К ларк и других, создала проч
ную основу для новых представлений о дифференциации Земли на обо
лочки. Согласно этим представлениям, образование гидросферы и атмо
сферы было связано непосредственно с заключительными стадиями фор
мирования Земли как планеты [Виноградов, 1971; К ларк  и др., 1974в].

Д анные органической космохимии, в свою очередь, позволяют счи
тать, что еще в протопланетном облаке были заложены химические осно
вы жизни. Как справедливо было отмечено академиком А. И. Опариным, 
«...Земля уже при своем формировании получила «в наследство» от кос
моса значительный запас абиогенных органических веществ, в основном 
нелетучих углеродистых соединений» [Опарин, 1976, с. 57]. Эти вещества 
вместе с твердым силикатным материалом, типа углистых хондритов, 
вошли в состав поверхностных зон Земли, что существенно ускорило 
последующую весьма длительную молекулярную эволюцию предбиоло- 
гических систем уж е в земных условиях.

Первичное полимерное органическое вещество, достаточно термиче
ски и радиационно устойчивое, было, вероятно, основной химической 
формой углерода в зоне формирования планет земной группы. Можно 
полагать, что в процессе гравитационно-химической дифференциации при 
аккреции планет и астероидов, первозданное органическое вещество из
начально было сконцентрировано во внешних зонах космических тел, 
образуя так называемые карбосферы, по Г. Мёллеру.

Уже в процессе завершения аккреции и сразу же после этого органи
ческое вещество Должно было подвергаться различным видам фрагмен
тации: термолитической — за счет выделения гравитационной энергии и 
энергии адиабатического сжатия при уплотнении земного вещества, фо- 
толитической под влиянием высокоэнергетического ультрафиолетового 
излучения Солнца и гидролитической — при взаимодействии с первичной 
гидросферой. В этот период происходили своеобразный глобальный ка-



гагенез первозданного органического вещества и термокаталитическое 
образование, главным образом, метана и аммиака.

Первозданное органическое вещество — наиболее реальный источник 
ранней метаново-аммиачной атмосферы, которая является непременным 
условием положительных температур земной поверхности в период мо
лодого Солнца. Как было показано [Sagan, Mullen* 1972], аммиак явл ял 
ся единственным компонентом ранней атмосферы, который мог обусло
вить парниковый эффект и положительные температуры земной поверх
ности, без чего невозможно существование жидкой воды, а следователь
но, развитие гипергенных процессов и возникновение биосферы.

Чрезвычайно важной особенностью ранней геохимической эволюции 
являются глобальные химические преобразования в наружных зонах 
Земли под воздействием ионизирующих излучений Солнца. В первую 
очередь, они были связаны с инверсией химического состава атмосферы, 
вследствие радиационно-химической неустойчивости системы метан —- 
аммиак-— вода и сравнительно быстрой ее трансформации в радиацион- 
но-устойчивую систему углекислота — азот — вода, благодаря радиолизу 
воды и непрерывной диссипации водорода в межпланетное пространство. 
Следует отметить, что радиационно-химическое окисление метаново-ам
миачной атмосферы было довольно продолжительным процессом, так  что 
ранняя атмосфера достаточно длительное время имела переменный со
став (СН4— N H 3— С 0 2— N2) , при этом углекислый газ, так же как и 
аммиак, принимал участие в создании парникового эффекта и способ
ствовал тем самым установлению положительных температур земной 
поверхности, без чего невозможно было интенсивное и взаимосвязанное 
развитие стратисферы и биосферы Земли. Одновременно с этим происхо
дило фотохимическое окисление земного вещества, в результате которо
го в гидросфере появились в растворенном состоянии окисленные формы 
многих элементов с переменной валентностью, таких как  фосфор, желе?: 
зо, ванадий, ниобий и целый ряд других, без которых было бы невозмож
но возникновение живых клеточных структур. Можно полагать, что имен
но в такой сложной по составу, химически лабильной атмосфере и гид
росфере возникла на Земле жизнь. В этот период, в первые 500 млн. лёт 
интенсивно происходила эволюция предбиологических структур, кото
рая, вероятно, совершалась в физико-химических условиях земной, по
верхности, близких к современным.

Сравнительно быстрое преобразование ранней метановой атмосферы 
в углекислую имело грандиозные литологические последствия, так  как 
с ним было связано появление самого первого и самого мощного геохи
мического фактора глобального действия — химически сопряженной си
стемы углекислота — вода. Воздействие этого фактора на первичное 
земное силикатное вещество обусловило образование самых ранних кор 
выветривания и первых в истории Земли осадочных пород — карбонатов 
и глин.

Необходимо такж е учесть, что первозданное органическое вещество 
было носителем целого ряда летучих элементов, таких как хлор, фтор, 
бор и Другие, которые сравнительно легко освобождались при процессах 
деструкции и фотохимического окисления органических соединений и 
служили дополнительными агентами химического выветривания и седи
ментации. Все эти процессы активного химического взаимодействия пер
вичного силикатного вещества с гидросферой и атмосферой, которые 
содержали значительные концентрации углекислоты и других летучих, 
ознаменовали начало формирования стратисферы Земли, которое можно 
датировать возрастом в 4,4 млрд. лет.

Концепция ранней геохимической дифференциации внешних зон Зем 
ли, включая раннее развитие биосферы, полностью отвечает современ
ным данным изотопной геологии докембрия и приводит к ряду следствий, 
имеющих важное значение для теоретической геологии.



Во-первых, можно уверенно говорить о значительной древности оса
дочных процессов на Земле, о их первичности по отношению к м агм а
тическим, которые появляются значительно позже; этот вывод подтвер
ждает  справедливость утверждения Т. Барта  [1962] о том, что все разно
образие изверженных пород обусловлено осадочными процессами, т. е. 
глубокой осадочной дифференциацией земного вещества, предшество
вавшей магматизму.

Во-вторых, региональный метаморфизм и вулканизм следует рас
сматривать как мощные факторы стационарного состояния земной коры. 
Эти два процесса, собственно, и обеспечивают не только устойчивость 
геохимического цикла углерода, важной частью которого является угле
водородная и углекислая дегазация осадочно-метаморфических толщ 
докембрия, но и общий круговорот элементов во внешних оболочках Зем 
ли, что подтверждает справедливость идей В. И. Вернадского о геохи
мических циклах и определенной автономии земной коры.

Таким образом, следует признать, что ведущими факторами эволю
ции вещества земной коры на всем протяжении геологической истории 
Земли были экзогенные процессы.

В настоящее время изучение завершающих стадий формирования 
Земли является задачей не только планетной космогонии, но и осадоч
ной геологии докембрия, ибо сейчас становится все более ясным, что 
заверш аю щ ая стадия формирования Земли и геологическая стадия ее 
развития примерно 4,5 млрд. лет назад  во многом совпадали.

Поэтому необходимо тесное сотрудничество специалистов в области 
планетной космогонии, космохимии, развивающейся сейчас космической 
геологии, литологии и геохимии раннего докембрия. Кроме того, необхо
дима соответствующая корреляция представлений планетной космогонии 
с данными литологии и изотопной геологии раннедокембрийских образо
ваний. Это будет иметь определяющее значение для дальнейшего р аз
вития концепции ранней геохимической эволюции Земли, что приведет, 
по нашему глубокому убеждению, к пересмотру ряда фундаментальных 
представлений современной геологической науки.

ABSTRACT

PR O B LE M  ОГ G EO C H EM IC A L EV O LU TIO N
O F T H E  EARTH IN T H E  LIG H T O F DATA O F ISO T O P IC  GEOLOGY
O F T H E  PR EC A M B R IA N

A. V. SIDORENKO, YU. A. BORSHCHEVSKY

U sing  present-day da ta  on isotopic geology of the P recam brian  and 
p lanet cosmogony the article discusses early  geochemical differentiation 
of the E ar th  into spheres: hydrosphere, atmosphere, s tra tisphere  and bio
sphere, their interre lationship  defining the essence of geological processes 
on the Earth . The formation of mobile geospheres is revealed to be con
nected to the final s tages  of the E ar th  accretion and it is showed tha t  the 
isotopic (1S0 / I60 ,  13C /12C), and consequently geochemical equilibrium bet
ween enclosing geospheres of the E ar th  already existed as far back as
3,5 b. y. ago.
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О НЕКОТОРЫХ НОВЫХ НАУЧНО-ТЕОРЕТИЧЕСКИХ
АСПЕКТАХ ЭКЗОГЕННО-МЕТАМОРФОГЕННОЙ 
ГЕОЛОГИИ ДОКЕМБРИЯ

В А. ТЕНЯКОВ, Св. А. СИДОРЕНКО

В самое последнее время в серии работ А. В. Сидоренко и его сотруд
ников [Теняков, 1977; Теняков, Сидоренко, 1977; Сидоренко, Теняков, 
1977; Сидоренко и др., 1978а, б; Сидоренко А. В., Теняков, 1978; Сидо
ренко Св. А., Теняков, 1978а, б, в] был поднят целый ряд новых и, как 
нам  представляется, плодотворных аспектов развития учения о ведущей 
и определяющей роли в формировании земной коры эндогенных, биоген
ных и метаморфических процессов. Однако, разрозненность публикаций 
и недостаточно полная интерпретация этих идей затрудняют их совокуп
ное осмысливание и не дают исследователям возможности полнее ис
пользовать и применять их в дальнейших работах. В этой связи в н а
стоящей публикации авторы сочли нужным в, какой-то мере свести 
воедино эти идеи, дав возможность исследователям увидеть те новые 
пути познания докембрия, которые эти работы, как  нам кажется, от
крывают.

Глобальные эпохи накопления
высокоуглеродистых формаций в докембрии

Детальный анализ собственных материалов и обширная компиляция 
ранее известных и новейших данных о распространенности и радиогео- 
хронологическом возрасте наиболее широко и ярко проявленных высо
коуглеродистых формаций в пределах докембрия всех континентов по
зволили нам впервые выделить [Сидоренко Св. А., Теняков, 1977, 1978в; 
Теняков, Сидоренко Св. А., 1977] следующие главнейшие эпохи или, точ
нее, возрастные уровни их накопления (рисунок).

Эпоха 3,7—3,5 млрд. лет. В пределах СССР эту эпоху представляют 
углеродсодержащие породы тундровой И КОЛЬСКОЙ серий Кольского по-
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луострова, приазовской серии Украинского кристаллического щита, ар 
хейские графитовые гнейсы фундамента Сибирской платформы. З а  ру
б е ж о м — это графитовые гнейсы Миннессоты (СШ А), графитовые квар
циты серии Амитоок (Ишуа, Западная  Гренландия), углеродистые 
породы серий Фиг-Три, Тугела, Мфонгози, Крайпан (Юго-Восточная 
А ф рика),  углеродистые образования себаквайской системы Д одома (Во
сточная А фрика), графитсодержащие породы так называемой метамор
фической серии (Индия), углеродсодержащие комплексы гвианской 
системы (Ю жная Америка), графитсодержащие древнейшие гнейсы 
Калгурли (Западная  Австралия).

Эпоха 2,8—2,6 млрд. лет. В СССР к этому возрастному уровню отно
сятся широко известная серия Кейв на Кольском полуострове, каменно
дольская и аналогичные ей свиты на Урале, нельдинская свита макбаль- 
ской серии Тянь-Ш аня, конжинская и терсинская свиты Кузнецкого 
А латау и Горной Шории, мугурская свита Восточной Тувы, ортоуряхская, 
боруяхская и икабийская свиты удоканской серии и святоносская свита 
Байкальской горной области, ружинская свита иманской серии П ри
морья, ханчанская серия Анабарского щита, олекминская серия Алдан
ского щита, карская серия Горного Таймыра. З а  рубежом к этой эпохе 
относятся: формация Соудан в Миннессоте (СШ А), серия Гренвиль и 
свита Стин-Рок Канадского щита, графитовая система М адагаскара, 
формация Гондван Свазиленда, углеродсодержащие конгломераты Вит- 
ватерсранда, серия Булугве в Уганде, группа Нова-лима Бразильского 
щита, углеродсодержащие конгломераты Ж акобины.

Эпоха 2,1 — 1,7 млрд. лет. К этому возрастному интервалу относятся 
заонеж ская свита шунгитовых сланцев Карелии, серии Печенга и Иманд
р а — Варзуга на Кольском полуострове, фрунзенская и переверзевская 
серии Украинского кристаллического щита, оскольская серия Воронеж
ского массива, тейская и сухопитская серии Енисейского кряжа, кара- 
гасская серия Прибайкалья, харитоновская свита Горного Таймыра. З а
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рубежом к этой эпохе относятся верхние слои ботнийского и карельского 
комплексов Финляндии, Швеции и Норвегии, серии Кейп-Смит и Л а б р а 
дор Канадского щита, свита Бивабик серии Анимики Канадского щита 
и ряда других, свита Н ауят пояса Гренвиль Канадского щита, Кетилдий- 
ский комплекс Гренландии, серия Маридейл системы Кейс Южной Афри
ки, биррамий и суггарий Западной Африки и Сахары, кондалито-грану- 
литовый комплекс Восточных Гат Индии, система Аравалли в Австралии, 
углеродистые сланцы Суринама и серия Амана в Южной Америке.

В связи с более молодым возрастом и отсюда большей известностью 
высокоуглеродистых формаций, серий и свит, представляющих после
дующие эпохи, мы не будем их называть и перечислять, а отметим лишь, 
что все они, как  и ранее перечисленные образования — результат ярчай
ших, известнейших, мощных проявлений углеродсодержащих пород, ш и
роко развитых по площади и характеризующихся мощностями во много 
сотен и в несколько тысяч метров. В литологическом отношении — на что 
мы такж е обращаем особое внимание — это во всех случаях исходно- 
седиментогенные первично-терригенные (ныне гнейсы, различные слан
цы, кварциты), первично-карбонатные или смешанные породы (ныне — 
мрамора, параамфиболиты и т. п.). Все это — серые, черные, высокоугле
родистые породы, в которых содержание Сэлем варьирует от нескольких 
процентов до нескольких десятков процентов, составляя в среднем около 
5%. Нередко эти образования являются широкоизвестными месторожде
ниями графита.

Итак, далее отчетливо выявляются эпохи 1 млрд.— 900 млн. лет, 
750— 700 млн. лет, и, наконец, эпоха, захваты ваю щ ая, по существу, пере
ход между докембрием и кембрием,— 650—600 млн. лет.

Анализ возможных причин подобной периодичности в накоплении 
органического вещества в древнейших осадках привел нас к выявлению 
новой и исключительно важной связи этих эпох с этапами биологической 
эволюции живых организмов (см. рис.).

Так, прежде всего, фиксируется полное совпадение возрастного уров
ня возникновения фотосинтезирующих. механизмов у прокариотических 
протобионтов с периодом первого в геологической истории Земли гло
бально проявленного накопления углеродосодержащих осадков — 3,7—-
3,5 млрд. лет. Четко отражаю тся в геологических эпохах накопления 
углеродсодержащих осадков и такие принципиальные этапы биологиче
ского развития как появление эу кар и о т— 1,9— 1,6 млрд. лет; возникнове
ние митоза, мейоза, метафита и м е т а зо а — 1— 0,8 млрд. лет; широкое 
развитие многоклеточных и бесскелетных метазоа -— 0,6— 0,5 млрд. лет. 
Иначе говоря, оказывается, что все крупные эпохи повышенного накоп
ления в осадках органического вещества отвечают не просто, как пола
гали некоторые исследователи, возрастанию биомассы и, соответственно, 
массы отмирающего вещества, но, главное, эти эпохи соответствуют 
принципиальным биологическим обновлениям, биологическим револю
циям. Отсюда вытекает, что седиментогенные образования выделяемых 
эпох являются своего рода «кладбищами» сменяемых во времени био
систем, свидетелями дальнейшего эволюционного скачка в развитии ж и
вых систем. Мы считаем это чрезвычайно важным моментом.

Эпоха 2,8— 2,6 млрд. лет — крупный возрастной уровень массового 
развития углеродсодержащих формаций в докембрии, который не нахо
дит пока сколько-нибудь очевидного биологического рубикона в эволю
ции организмов. Однако, представляется, что если следовать логике 
выявленной закономерности, то такой рубикон, безусловно, должен быть; 
и биологам и палеонтологам его следует искать. С некоторым основани
ем, вероятно, можно такж е предположить, что если на возрастном уров
не 3,7—3,5 млрд. лет произошло возникновение фотосинтезирующих орга
низмов, то эпоха 2,8—2,6 млрд. лет вполне могла отвечать эпохе макси
мального развития фотосинтезирующих какого-то определенного типа.



Важный смысл мы вкладываем в совпадение, но с некоторым опере
жением периода развития самых мощных углеродсодержащих седимен- 
тогенных образований в докембрии — 2,1— 1,7 млрд. лет — и времени 
возникновения древнейших эу кар и о т— 1,9— 1,6 млрд. лет. Именно мас
совое захоронение неокислившегося органического вещества на уровне 
2,1-— 1,7 млрд. лет и является прямой причиной появления существенных 
количеств свободного кислорода в атмосфере, что вполне и могло подго
товить, согласно Б. С. Соколову [1976], возникновение первых в истории 
Земли  эукариотических организмов. Но это же объяснение ставит перед 
биологией и палеонтологией докембрия и определенную проблему: каков 
был биологический характер этих живых организмов, отмиравших 2,1 — 
1,7 млрд. лет назад? Возможно, это второй расцвет, «взрыв» фотосинте
зирующих организмов, но не исключено также, что это — неопознанный 
пока какой-то биологический этап их эволюционного развития.

Неотраженность эобиотного этапа в накоплении органйческого веще
ства в древнейших осадках, мы полагаем, связана с тем, что метаморфи
зованные осадки соответствующего возраста нами пока не обнаружены 
или, скорее всего, они еще не вскрыты эрозией и находятся стратигра
фически ниже древнейших из установленных в настоящее время осадоч
ных комплексов.

Сопоставим теперь эти два, как выяснилось, тесно связанных между 
собой явления, с некоторыми геологическими событиями, на фоне кото
рых (или в связи с которыми) эта синхронность реализовалась (см. ри
сунок). Н а рисунке хорошо видна вторая важ ная и принципиальная 
закономерность: оказывается этапы эволюции живых систем и главней
шие эпохи развития углеродсодержащих формаций в докембрии, в свою 
очередь, В возрастном отношении Н еп О С р еДСТ В Є НИ О1 отвечают основным 
и широкоизвестным глобальным эпохам регионального метаморфизма и 
тектоно-магматической активизации, соответственно, снизу вверх — Б е
лозерской, Родезийской (или ІП амваянской), Карельско-Свекофенско- 
Беломорской, Гренвильской и Катангской. Эту закономерность в еще 
большей степени подчеркивает то, что выделяющиеся в докембрии по 
целому комплексу структурно-тектонических, литологических и геохими
ческих признаков анорогенные эпохи [Казаринов, 1973], т. е. относительно 
более спокойные в тектоническом отношении отрезки геологической исто
рии, четко занимают промежуточное положение между этими эпохами — 
этапами биологической эволюции и накопления органических веществ в 
осадках.

В более сложном соотношении, как и следовало ожидать, находятся 
со всеми уже рассмотренными явлениями главнейшие эпохи развития 
поверхностей выравнивания и кор выветривания в докембрии [Сидорен
ко, Чайка, 1970; Чайка, 1975]. Как хорошо известно по фанерозою, про
цессы планации и выветривания развиваются во время крупных конти
нентальных перерывов и при определенной положительной эпейрогени- 
ческой активизации, когда одновременно создаются необходимые условия 
и для эрозионного выравнивания и для оживления . корообразующих 
процессов в связи с постепенным опусканием базиса грунтовых вод. 
Именно эти соотношения достаточно хорошо фиксируются (см. рисунок), 
довершая общую картину корреляционных соотношений между рассмот
ренными биологическими, биогенными и наиболее крупными геологиче
скими событиями, протекавшими в докембрии.

Итак, устанавливается своеобразная связь, зависимость между био
логическими и геологическими процессами, протекавшими в докембрии, 
определенная синхронность в развитии косной и живой материи на на
шей планете.

Касаясь механизма связи основных этапов биологической эволюции 
живых систем и глобальных эпох накопления в докембрии высокоугле
родистых формаций с главнейшими эпохами регионального метаморфиз



ма и тектоно-магматической активизации, следует, прежде всего, н а
звать ведущий и определяющий, с нашей точки зрения, компонент, через 
который эта связь, по всей вероятности, осуществлялась. Это — углекис
лота ( С 0 2).

Как хорошо известно, С 0 2— основной «продукт питания» жизни, глав
ное соединение, претерпевающее в живом веществе деструкционную 
трансформацию с накоплением в остатке углерода. В этой связи естест
венно полагать, что возможные изменения в содержании этого газа  в 
атмосфере могут прямым образом отражаться и на динамике роста и 
развития биомассы, и даж е  на эволюционных скачкообразных изменениях 
самого биологического устройства живых систем, биохимических меха
низмов питания. Прямо это подтверждают и многие широкоизвестные 
эксперименты по росту и продуктивности, в частности, растений в искус
ственных атмосферах с резко увеличенным парциальным давлением С 0 2.

Но, как y>fte показано [Сидоренко и др., 1973] и далее будет обсуж
дено особо (см. следующий раздел статьи), содержание С 0 2 в атмосфере 
Земли должно было периодически достаточно резко меняться. Главным 
регулятором поступления С 0 2 в атмосферу является процесс региональ
ного метаморфизма, или шире-— вообще процесс тектоно-магматической 
активизации, поскольку в результате региональных метаморфических 
изменений смешанных глинисто-карбонатных пород происходит процесс 
декарбонатизации и высвобождения из трансформирующихся пород С 0 2.

Однако в самое последнее время была высказана и диаметрально 
противоположная точка зрения об источнике С 0 2, режиме и геологиче
ском расходовании ее масс в поверхностных условиях. И хотя в извест
ной мере в обоих случаях речь идет о несколько разных сторонах вообще 
участия С 0 2 в геологических процессах, тем не менее оба представления 
сопрягаются в ряде принципиальных моментов, имеющих, с нашей точки 
зрения, существенное значение в понимании «открытости» или «относи
тельной замкнутости» круговорота С 0 2 в экзогенно-метаморфогенном 
цикле процессов.

В недавно опубликованной весьма интересной работе А. Б. Ронов 
[1976] впервые показал для фанерозоя очень тесную корреляцию в гло
бальном масштабе между изменением во времени массы вулканогенных 
пород, суммарной массы С 0 2 карбонатных пород и массы Сорг. Он сделал 
вывод о том, что «карбонатные породы и остаточное органическое веще
ство являются... двумя производными единого процесса выноса на по
верхность глубинной углекислоты» [Ронов, 1976, с. 1268]. Казалось бы, 
с этим выводом полностью согласуется и установленная нами связь 
повышенных накоплений органического вещества в осадках с эпохами 
метаморфической и тектоно-магматической активизации в докембрии.

Однако с нашей точки зрения, подобная констатация была бы явно 
неверной. Не случайно даж е  сам А. Б. Ронов в послесловии к своей р а 
боте прямо пишет, что нельзя сбрасывать со счета факт «углекислого 
дыхания» земной коры, доказанный для докембрия исследованиями 
А. В. Сидоренко и сотрудников. Поясним от себя: имеется в виду работа 
[Сидоренко и др., 1973], показавш ая весьма масштабное выделение из 
метаморфизующихся смешанных глинисто-карбонатных пород реконсер- 
вирующейся углекислоты. А. Б. Ронов далее подтверждает, что подвиж
ность углекислоты в процессах регионального метаморфизма отчетливо 
проявляется такж е при сопоставлении составов пород, представляющих 
разные фации метаморфизма на древних щитах. Она улавливается и по 
резким изменениям изотопного состава углерода докембрийских карбо
натов, синхронных с крупнейшими этапами метаморфической активности 
в докембрии, как это установлено Э. М. Галимовым, А. А. Мигдисовым и 
А. Б. Роновым.

Но мы полагаем, что вопрос этот гораздо сложнее и он отнюдь не 
альтернативен. Вероятнее всего, оба эти источника С 0 2— и ювенильный.



мантийный, и связанный с метаморфизующимися смешанными глинисто
карбонатными породами, питают и поддерживают биологический процесс 
на Земле, поскольку, как справедливо считает А. Б. Ронов, биологиче
ский процесс на Земле может осуществляться и развиваться только при 
постоянном (или периодическом?) поступлении в биосферу новых пор
ций С 0 2, как  уж е отмечалось, своего рода, «продукта питания» жизни. 
Однако очевидно, что пока нам еще не известны истинные соотношения 
между «дебитами» этих двух источников. Думается, что корреляционная 
связь массы вулканогенных пород и массы остаточного углерода в оса
дочных породах отраж ает еще далеко не генетическую связь между эти
ми явлениями, так  как и сам процесс регионального метаморфизма, этот 
второй (метаморфогенный) источник С 0 2 тоже, как  понятно, оказы ва
ется совпадающим во времени с явлением эндогенной и вулканогенной 
активизации. Так что, естественно, здесь не исключена и корреляция че
рез третий ингредиент, который формально коррелирует по временному 
совпадению генетически глубоко различающиеся процессы — метамор
физм и ювенильный магматизм.

Осадочно-метаморфические процессы
и «газовое дыхание» земной коры

К ак уж е отмечалось, развитие в последние годы наших знаний в об
ласти осадочной геологии докембрия привело к рождению, по существу, 
принципиально нового учения о ведущей и определяющей роли в фор
мировании земной коры экзогенных, биогенных и метаморфических про
цессов [Сидоренко, 1976]. Становление этого нового подхода к пониманию 
геологической истории Земли, существенно нового взгляда на главные 
процессы, приводящие к образованию преобладающей массы горных 
пород, во всяком случае верхней, сиалической части земной коры, посте
пенно, но неизбежно начало оказывать влияние на переосмысливание 
причинно-следственных и временных связей между этими главными про
цессами, созидавшими и трансформировавшими твердую поверхностную 
оболочку нашей планеты, и многими другими важными процессами и я в 
лениями в земной коре и, в частности, выделениями из земных недр не
которых газов.

В 1970 г., опираясь на доказанную [Сидоренко, Сидоренко, 1968] весь
ма широкую распространенность в докембрии первично-осадочных мета
морфических пород с заметным или даж е  значительным содержанием 
остаточного биогенного свободного углерода и на выявленное постоян
ное нахождение в этих породах такж е остаточных газообразных углево
дородов, в том числе нефтяного ряда, А. В. Сидоренко и Св. А. Сидоренко 
впервые сформулировали понятие об «углеводородном дыхании» первич
но-осадочных метаморфических толщ. Был такж е сделан вывод [Сидо
ренко, Сидоренко, 1973] о влиянии этого источника углеводородов на про
исхождение углеводородных скоплений в вышележащих осадочных тол
щах чехлов континентов. Высказано предположение о том, что эманиро- 
вание этих газообразных углеводородов из осадочно-метаморфических 
докембрийских толщ происходит не только в настоящее время, но могло 
иметь место и в докембрийское время [Сидоренко, Сидоренко, 1973; Си
доренко Св. А., Теняков, 1978а].

Одновременно с этим исследования по метаморфизму смешанных 
глинисто-карбонатных пород докембрия привели нас к выводу о рекон
сервации, освобождении С 0 2 из метаморфизующихся пород этого класса, 
что способствовало рождению понятия об «углекислом дыхании» оса
дочно-метаморфических пород и позволило высказать идею о влиянии 
этого процесса на эволюцию режима С 0 2 в докембрийской атмосфере и 
гидросфере и на некоторые рудогенные процессы, связанные с метамор



фической трансформацией первично-осадочных пород [Сидоренко и др., 
1973; Теняков, 1975, 1977].

Синтез этих новых идей, а такж е принципиальный учет отторгав
шихся и удалявшихся в процессе метаморфизма огромных масс воды 
[Овчинников, 1957], других газов атмосферного [Соколов, 1971], биоген
ного [Волынец, 1975] и иного происхождения [Соколов, 1971] и мобили
зуемых этими агентами рудных элементов дали возможность обосновать 
новое комплексное научное понятие о «жидко-газово-рудном дыхании» 
метаморфизующихся осадочных пород докембрия и о влиянии этого про
цесса не только на состав и эволюцию атмосферы и гидросферы Земли, 
но и на металлогению докембрия [Теняков, 1975, 1977].

Становилось все более очевидным, что осадочно-метаморфические 
циклы в истории Земли — это своего рода инверсионные этапы, с по
мощью которых в наружных оболочках Земли обращаются и определен
ные массы важнейших ее газов. В дальнейшем оказалось возможным 
еще шире взглянуть на проблему газоносности осадочно-метаморфиче
ской оболочки Земли и приблизиться к пониманию истинных масштабов 
и значения этого явления.

К ак известно, в области экзогенеза, наряду с дифференциацией мно
гих химических элементов при выветривании, размыве кср выветривания 
и осадкообразовании происходят и другие процессы. Так, в результате 
взаимодействия силикатного и алюмосиликатного вещества с водой по
следняя разлагается и вновь образующиеся в этой зоне минералы (раз

личны е глинистые минералы, гидроокислы железа, алюминия, марганца 
и др.) захватываю т Н + и О Н -  ионы [Шварцев, 1975]. Имеет место такж е 
поглощение широким рядом минералов неразложенной молекулярной 
воды («связанная вода», «вода в объеме» [Блох, 1969; Райтбург, Слоним
ская, 1970]), извлечение из атмосферы и связывание в окисляющихся 
продуктах и новообразованиях больших масс кислорода (окисление эле
ментов с переменной валентностью [Holland, 1962]) и С 0 2 (формирова
ние широкого ряда карбонатных и других минералов, содержащих СО« 
[Гаррелс, Маккензи, 1974]) и т. д.

О масш табах этих явлений позволяют судить следующие известные 
■сегодня данные.

Так, согласно расчетам С. Л. Ш варцева [1975] выветривание 1 т аль
бита с образованием каолинита требует участия почти 0,38 т воды (или 
'38% по весу), 1 т анортита — по той же схеме — 0,2 т воды, микроклина 
(с образованием гидрослюды) — 0,26 т воды и т. д. X. Холланд [Holland,
1962] при расчете баланса поступления и потребления кислорода атмо

сферы, показал, что весь продуцируемый в результате фотосинтеза кис
лород должен уходить на окисление F e+2->-Fe+3 и S -2- > S 0 42- в процессе 
выветривания, С и С 0 - ^ С 0 2, S 0 2- ^ S 0 3 и Н 2-> Н 20  — при выделении вул
канических газов. Если к тому же заметить, что X. Холланд не принял 
во внимание при этом количество кислорода, потребное на окисление 
-отмирающего живого вещества (даж е с учетом того, что часть послед
него захороняется в осадках и осадочных породах в неокислившемся 
состоянии), а такж е то, что породы земной коры и сейчас в основной 

своей массе являются недоокисленными, то станет ясно, что без суще
ствования какого-то механизма восполнения этих потерь мы уж е давно 
не имели бы в атмосфере свободного кислорода. Напомним здесь, что 

только само по себе увеличение биомассы на поверхности нашей планеты 
никак не может обеспечивать прогрессивного накопления свободного 
кислорода в атмосфере, поскольку согласно количественному балансу 
фотосинтеза, весь выделяющийся в этом процессе кислород эквивален

тен  по массе кислороду, необходимому для окисления отмирающего орга
нического вещества [Олейников, 1958]. Д а ж е  в настоящее время для свя
зывания всего свободного кислорода достаточно только около 4% обще- 
то  количества органического углерода [Гаррелс, 1975].

"о 0



Еще более динамичен режим оборачиваемости в наружной оболочке 
Земли С 0 2. К ак известно, масса С 0 2 в атмосфере составляет около 2,3- 
•1018 г. В процессе выветривания континентов, по данным Р. Гаррелса и 
Ф. Маккензи [1974], за один год поглощается 7 ,0 -1014 г С 0 2. Отсюда вы
текает, что не будь механизма циклического обращения С 0 2, полное уд а
ление этого газа из атмосферы при современной скорости его расходо
вания потребовало бы всего лишь (2,3-1018) / ( 7 - 1 014) ~ 3 3 0 0  лет.

Азот, безусловно, такж е имеет свой цикл обращения: он усваивается 
из атмосферы и горных пород живым веществом и при разложении и 
метаморфизме последнего частично вновь возвращается в зону гиперге
неза. Однако, судя по накопившемуся его количеству в современной ат
м осф ере— атмосферный азот — это, скорее всего, своеобразный и все 
более увеличивающийся благодаря инертности этого элемента «остаток» 
жизнедеятельности всего живого на земле за все геологическое время.

Не менее существенные процессы сопровождают захоронение и транс
формацию в осадках и осадочных породах отмершего органического ве
щества. Ведь начиная с процесса диагенеза, т. е. самых ранних процессов 
изменения осадков на пути их превращения в осадочные породы и вплоть 
до процессов регионального метаморфизма — это целая цепь биохими
ческих и химических превращений органической субстанции, главными 
продуктами которых являются твердые, жидкие и газообразные углево
дороды, в том числе и нефтяного ряда, свободный азот и некоторые дру
гие газы ( С 0 2, Н 2, С Н 4, S 0 2 и др.).

Принимая во внимание тот хорошо доказанный в настоящее время 
работами академика А. В. Сидоренко и его учеников факт, что первично- 
осадочные породы преобладают в сложении всех докембрийских щитов 
и массивов [Сидоренко, 1963] и что биогенное органическое вещество на
чало накапливаться в осадочных породах в весьма значительных коли
чествах, начиная по меньшей мере с 3,5 млрд. лет назад, следует при
знать, что все показанные эффекты — это, безусловно, эффекты глобаль
ного порядка, которые, вне всяких сомнений, оказывали значительное- 
влияние на циклическую миграцию упомянутых элементов и в сущест
венной мере определяли вещественный обмен в наружных оболочках 
земной коры.

Таким образом в поверхностной зоне, в зоне развития жизни, живого 
вещества, в области соприкосновения силикатных и алюмосиликатных 
пород с атмосферой, гидросферой и биосферой, возникающие минераль
ные новообразования извлекают, связывают, т. е. как бы «вдыхают» 
очень многие важнейшие элементы (компоненты, соединения) и уносят 
их при погружении осадков вглубь, в зоны существования условий, совер
шенно отличных от поверхностных, в зоны развития процессов, которые 
будут изменять, метаморфизовать эти осадки.

Но поглощение и «минерализация» продуктами выветривания, осад
ками и биолитами Н + и О Н -  ионов, Н 20 ,  0 2, С 0 2, S 0 2, N 2 (в составе 
органического вещества) и других элементов — это, как понятно, лишь 
часть циклических процессов, играющих в формировании и жизни зем
ной коры исключительную роль. Как нами выше показано, без воспол
нения потерь этих элементов (соединений) из воздушного и водного ре
зервуаров многие из них исключительно быстро (в геологическом пони
мании времени) оказались бы в существенной мере или даж е  полностью 
связанными в минералах осадочных пород.

Но полного или хотя бы сколько-нибудь заметного исчерпания ресур
сов этих компонентов, как известно, не происходит. Следовательно, экзо- 
генно-метаморфогенный цикл это действительно весьма эффективный 
глобальный инверсионный механизм, который наряду с минералогиче
ской (и химической) трансформацией алюмосиликатного вещества вы
свобождает из первично-седиментогенных пород и многие главные состав
ные части атмосферы, гидросферы и биосферы Земли, возвращ ая их



•определенные массы вновь в область экзогенеза. П равда, каковы соот
ношения захороненных масс этих газов и регенерируемых их количеств 
мы пока не знаем, однако, как показал еще В. Гольдшмидт, количество 
«минерализованного», бывшего свободного кислорода, на целый порядок 
превышает количество свободного кислорода, находящегося в современ
ной атмосфере. Еще более контрастны эти величины для С 0 2: масса 
захороненной С 0 2 (1,5—2,0• 1017 т) на пять порядков превышает массу 
этого газа, находящегося в современной атмосфере (2,4 -1012 т). Инте
ресно, что к такому же выводу и, в частности, что массы С 0 2 и 0 2, про
шедшие через атмосферу в течение геологического времени, во много раз 
превышают современные их массы в этом резервуаре, пришел совсем 
недавно и Р. М. Гаррелс [1975] на основании анализа разработанной им 
стационарной модели системы осадки-океан-атмосфера.

Напомним здесь, что вадозное происхождение основной массы тер
мальных вод и в областях современного активного вулканизма, и в рифто- 
вых зонах океанов (морей), и континентов уж е давно не вызывает сомне
ний у многих исследователей; в самое последнее время анализ изотоп
ных данных по сере из вулканических эманаций современных областей 
активного вулканизма привел к выводу о том (исследования В. И. Вино
градова),  что и поставляемая через эти источники сера является также, 
в основном, рециклической (вторичной), а доля ювенильной серы в этих 
выделениях совершенно ничтожна.

Таким образом, перед нами действительно грандиозная картина г а 
зового «дыхания» земной коры, когда в зоне развития экзогенных про
цессов из атмосферы, гидросферы и биосферы извлекаются и связы ва
ются в новообразованиях многие главнейшие компоненты этих систем, 
а в процессе метаморфизма возникших первично-осадочных образований 
создаются условия для их реконсервации и возвращения (эманирова- 
ния) в поверхностную зону.

К ак  известно, впервые понятие и термин «газовое дыхание Земли» 
были введены в науку В. И. Вернадским еще в начале нашего столетия. 
Этот процесс понимался, в основном, как  выделение, эманирование из 
земных недр в результате различных процессов главным образом гелия, 
водорода и азота. За  долгую историю познания происхождения газовых 
выделений и земных недр многие исследователи так  или иначе касались 
ряда процессов и явлений, привлеченных к анализу этой проблемы и ав 
торами. Но только принципиальные сдвиги в познании докембрия и в 
понимании ведущих процессов становления и развития земной коры по
зволили, как  представляется, открыть новую страницу в геохимии газов 
земной коры, по-новому взглянуть на газовую жизнь земной коры, уви
деть совершенно неожиданные пути циклического обращения и мигра
ции газов в наружных оболочках нашей планеты.

Однако возникает вопрос: как изменяется, как развивается процесс 
циклического газового обмена во времени, в ходе геологического разви 
тия земной коры?

Во-первых, очевидно, что этот процесс и интенсивность его проявле
ния прямо связаны с основными тектоно-магматическими эпохами и 
эпохами регионального метаморфизма, поскольку последние два м ега
явления земной коры (в большинстве своем совпадающие друг с дру
гом во времени) являются главными пружинами самого «механизма ин
версии», «механизма возвращения» многих газов вновь в область экзо
генеза. Однако, как показал анализ периодичности накопления в д о к ем - . 
брии высокоуглеродистых формаций во всяком случае для  углеводоро
дов, намечается и еще более существенный «контролер» периодичности 
(во времени) интенсивности (масштабности) «углеводородного д ы ха
ния» осадочно-метаморфических толщ докембрия — это само существо
вание эпох, возрастных уровней, в пределах которых находятся осадоч
ные породы, существенно обогащенные органическим веществом.



Не останавливаясь здесь на значении самого факта существования 
таких глобальных уровней накопления в докембрийских седиментоген- 
ных породах органического вещества, обратим внимание на то, что газо 
продуктивность и газоотдача таких толщ в эпохи регионального мета
морфизма и, прежде всего, их «углеводородное дыхание» будут, несом
ненно, более значительными и интенсивными, по сравнению с обычными 
осадочными толщами.

Таким образом, связав в дальнейшем эпохи глобальных биозахоро
нений и эпохи их регионального метаморфизма, мы можем подойти 
вплотную и к совершенно новому явлению в динамике углеводородного 
оборота в земной коре — периодическому усилению и интенсификации 
поступления углеводородов в перекрывающие докембрий рыхлые чехлы 
платформы. А. В. Сидоренко и Св. А. Сидоренко [1973] уже обращали 
внимание на этот источник углеводородов в земной коре; сегодня стано
вится очевидной и закономерная периодичность «работы» этого источ
ника, что, безусловно, впервые на подобной основе намечает связь неф- 
те- и газонакоплений в осадочных толщах платформ с процессами древ
нейшего седиментогенеза, биогенеза и метаморфизма.

Следует иметь в виду, что, естественно, в настоящее время далеко 
не все связи и многие важные детали в рассматриваемой проблеме оди
наково ясны, но очевидно одно: перед нами встала новая и принципиаль
ная проблема циклического обращения элементов-газов и газовых сое
динений в экзогенно-метаморфогенном механизме •— основном механиз
ме созидания твердой сиалической наружной оболочки нашей планеты. 
Решение этой проблемы имеет не только существенное научное, но и 
прикладное значение, поскольку с этими процессами, как  мы полагаем, 
во многом сопряжены нефте- и газообразование и некоторые рудообра
зующие процессы.

Развивая  настоящие представления о циклическом «газовом дыхании» 
земной коры в связи с осадочно-метаморфическими процессами, авторы 
разделяют и идеи о «ювенильном газовом дыхании Земли», «ювениль
ном дыхании мантии» в связи с процессами ее дегазации, успешно р аз
рабатывавш иеся в последние годы А. П. Виноградовым. Поэтому перед 
нами встает такж е и вопрос оценки соотношения между «газовым д ы ха
нием», порождаемым осадочно-метаморфическими процессами, и газо
выми эманациями подкоровой (мантийной) природы. Представляется, 
что это соотношение может быть познано при комплексном изучении гео
химических особенностей газовых выделений, связанных с различными 
историко-геологическими и структурно-тектоническими элементами коры 
континентального и океанического типов. Особую роль в решении этой 
проблемы соотношения должны сыграть широкие и прецезионные на
блюдения над газовыми потоками рифтовых зон океанов, а в недалекой 
перспективе — и над газовыми эманациями Луны, Венеры и М арса.

Открытие новых рециклических, регенерационных путей миграции в 
наружной сиалической оболочке Земли многих основных элементов не 
только атмосферы и гидросферы, но и биосферы, заставляет  нас в су
щественно новом свете увидеть взаимосвязь и взаиморазвитие косной и 
живой материи в созидании и эволюции наружной оболочки нашей п ла
неты. Мы начинаем думать, что геологическое развитие земной коры и 
развитие жизни не просто сопряженные и взаимовлияющие друг на дру
га процессы; это — единый биогеологический процесс и, вероятнее всего, 
только в этом единстве этот процесс и может существовать как  таковой.

Единый биогеологический процесс
созидания и развития сиаля земной коры

Хотя отдельные наблюдения и высказывания о влиянии живого и ор
ганического вещества на геологические процессы, особенно протекаю
щие в поверхностной зоне земной коры, высказывались давно, только



В. И. Вернадский обобщил, развил и поднял эти идеи до философского- 
уровня. Сегодня эти представления являются общим достижением гео
логической и естествоиспытательской мысли.

Новейшие успехи в познании докембрия [Сидоренко, 1976] позволя
ют сделать дальнейший принципиальный шаг в понимании роли и зн а
чения живого и органического вещества в геологических процессах и во
обще соотносимости и взаимосвязанности геологического и биологиче
ского начал в процессе формирования сналя 1 земной коры [Сидоренко 
и др., 1978а; Сидоренко Св. А., Теняков, і9786].

Некоторое время назад на основе твердо установленного факта о пре
обладающей роли в сложении докембрийских щитов первично-седимен- 
тогенных пород и широкой распространенности в них биогенного орга
нического вещества, была высказана мысль о том, что установление 
столь тесного и так далеко уходящего вглубь геологической истории 
«парагенезиса» косной и живой материи может привести к рождению 
нового — биогеологического — направления в понимании геологических 
процессов и способно «оформиться в новую ветвь геологии — в биогео
логию — науку, изучающую роль организмов в формировании земной 
коры» [Сидоренко, Сидоренко, 1971, с. 20]. Действительно, анализируя 
развитие представлений о природе и происхождении докембрийских по
род, нельзя не заметить, что наиболее постоянной и принципиальной тен
денцией на этом пути было обнаружение первично-осадочных образова
ний и проявлений жизни во все более и более глубоких и древних уров
нях геологической истории нашей планеты [Теняков, 1975]. В настоящее 
время, судя по находкам микроорганизмов в осадочных породах серии 
Онвервахт системы Свазиленд в Юго-Восточной Африке, нижний «ру
беж жизни» опустился до абсолютного возраста 3,4 млрд. лет и вплот
ную приблизился к возрасту древнейших осадочных пород —• метаквар- 
цйтов района Ишуа (Западная  Гренландия) — 3760 млн. лет — и к воз
расту вообще древнейших горных пород земной коры — всевозможных 
гнейсов и гранитов.

Осмысливание этого чрезвычайно важного факта, а такж е  учет хоро
шо известной высокой оборачиваемости воды и основных газов атмос
феры через живое вещество [Добродеев, 1974; Виноградов, 1959] позво
лили некоторое время назад  Св. А. Сидоренко сделать заключение о том, 
что «четвертая система (земное вещество, выходящее на дневную по
верхность, гидросфера, атмосфера, живое и органическое вещество) соз
далась  и функционировала как  взаимосвязанная система уже по мень
шей мере с 3,5 млрд. лет и имела по массе и составу примерно одинако
вый характер на всем протяжении обозримой сегодня геологической 
истории нашей планеты» [Сидоренко, 1975, с. 77]. В самое последнее вре
мя этот вывод получил и весьма серьезное подтверждение на изотопном 
уровне [Schidlowski, 1975; Сидоренко, Борщевский, 1976]: было установ
лено устойчивое постоянство среднего изотопного состава карбонатного 
<613С ср =  0,0%) и органического (б13Сср= 2 7 , 0 % ) углерода на всем про
тяжении геологического времени. Это с несомненностью свидетельству
ет, во-первых, о том, что биогеологический цикл углерода существует уж е 
со времени раннего докембрия, т. е. 3,5 млрд. лет; во-вторых, о доста
точно близком к современному стационарно-равновесном в изотопном и 
геохимическом отношении состоянии докембрийской системы «атмосфе
р а—гидросфера—стратисфера— биосфера», и, в-третьих, о действенности 
самого экзогенно-метаморфогенного инверсионного механизма миграции 
вещества в наружных оболочках Земли.

В полной мере научное и философское значение этого факта геоло
гами и естествоиспытателями до конца еще не осознано, но уже сейчас
1 П од сиалем  авторы, вслед за  многими исследователям и [Синицин, 1972], понимаю т 

верхнюю часть земной коры, слагаем ую  в основном осадочны ми и м етам орф ически
ми породами.



очевидно, что установление взаимосвязи косной и живой материи может 
самым существенным образом повлиять на наше геологическое мышле
ние и мировоззрение, на дальнейшее развитие теории происхождения 
жизни на Земле, на понимание закономерностей формирования и эволю
ции земной коры и образования месторождений полезных ископаемых.

Однако дальнейшие исследования в этой области позволили вскрыть 
еще более глубокие связи в совместной эволюции живой и неживой м а
терии на нашей планете.

Выше была показана тесная взаимосвязь и взаимозависимость в р аз 
витии косной и живой материи в геологической истории становления и 
эволюции сиаля земной коры, связь которая, вероятнее всего, осущест
вляется через такой продукт питания жизни как С 0 2, режим которой в 
атмосфере активизируется в эпохи регионального метаморфизма. Уста
новление глобального цикла обмена и оборачиваемости в наружных 
оболочках Земли определенных масс газов — С 0 2, 0 2, S, N2, Н 20  и дру
гих — убеждаю т в том, что сиаль — это в полной мере геологический 
«котел» Земли, в котором, если иметь в виду преобладающую массу оса- 
дочно-метаморфических пород его слагающих, практически невозможно 
отделить друг от друга действия чисто геологического и чисто биологи
ческого процессов. Оказывается, что и прямо, и опосредовано жизнь и 
продукты ее деятельности, отмирания и преобразования тесно связаны 
с веществом наружной сиалической оболочки земной коры, принимая 
участие в основных, ведущих процессах трансформации алюмосиликат- 
ного вещества Земли. Геологическое развитие земной коры и развитие 
жизни не просто сопряженные и взаимовлияющие друг на друга про
цессы; это единый «биогеологический» процесс.

Все вышепоказанное позволяет сделать следующие главные выводы.
1. Все наружные оболочки земной коры находятся в исключительно 

тесной генетической, исторической и эволюционной связи друг с другом.
2. Ж ивое органическое вещество является не просто особым и мощ

ным фактором формирования литосферы, а естественным и, безуслов
но, закономерным, непременным (обязательным) фактором вообще гео
логического процесса на Земле.

3. Развитие и эволюция живого вещества, жизни на Земле генетиче
ски связаны с геологической формой развития земного вещества в на
ружных оболочках Земли.

Подводя общий итог рассмотрению степени и глубины взаимовлия
ния, взаимопроникновения и определенной синхронности в эволюции 
живого и неживого вещества в верхней части земной коры, следует под
черкнуть, что значение новых фактов и выявленных закономерностей 
с  нашей точки зрения, явно переросло сугубо количественную сторону 
накопления данных по этой проблеме и, безусловно, сам а идея обрела 
совершенно новое качественное состояние. Н ам  представляется, что в 
настоящее время нельзя более говорить о геологическом и биологиче
ском процессах на Земле вне их взаимосвязи и взаимообусловленности, 
а можно и следует мыслить только категорией единого биогеологическо- 
го явления, которое и ответственно за созидание и развитие наружного 

еиалического покрова нашей планеты.

Планетогенный аспект познания экзогенных,
биогенных и метаморфических процессов

Разрабаты вая  и развивая в последние годы некоторые новые аспекты 
учения о ведущей и определяющей роли в формировании сиаля земной 
коры экзогенных, биогенных и метаморфических процессов, авторы все 
•более и более ощущали при этом необходимость взглянуть на эти же 
явления и с совершенно новой точки зрения, т. е. оценить их роль не 
столько в формировании земной коры как  таковой, сколько в общем



процессе образования и развития Земли как космического тела, к а к  
планеты в целом.

Такой, на первый взгляд, несколько неожиданный подход к земным 
процессам, к тому ж е действующим в самой поверхностной, наружной 
зоне Земли, станет намного менее необычным, если, как  этого и требует 
объективная реальность, взглянуть на эти ж е  явления, как  на явления,, 
протекающие на космическом, планетарном объекте, каким является 
наша Земля и, главное, которые ответственны за формирование одной 
из наружных ее твердых оболочек. Более того: авторы твердо убеждены 
в том, что сугубо условно выделяемая так называемая «геологическая 
стадия» в жизни Земли не только может, но и долж на рассматриваться 
и как  закономерно продолжающийся процесс эволюционного развития 
Земли как  планеты. И принятию такого взгляда никоим образом, не мо? 
жет мешать относительно небольшой (в масштабе всей Земли) объем 
этой оболочки: во-первых, потому, что в природных процессах «незначи
тельное» (по масштабу) и «несущественное» не одно и то же; и, во-вто
рых, в связи с тем, что и далее во времени геологический процесс будет 
захватывать своей переработкой все более и более значительные массы 
еще не захваченного этим процессом и более глубоко лежащ его земного 
вещества. В конечном счете, можно предполагать, каковым окажется 
объем земной коры на планете Земля в будущем, через 1—2—3 млрд. 
лет. Ведь достаточно хорошо известно, что, например, в раннем докем
брии масса геологических образований была совершенно несопоставима 
с той, которую мы видим в настоящее время. Все вышесказанное с оче
видностью свидетельствует о том, что уже давно настало время пересту
пить, наконец, психологический барьер в нашем мышлении и взглянуть 
и на земной геологический процесс как на часть общего космогоническо
го процесса организации вещества в космические тела определенной 
стадии развития.

Однако хорошо ли мы себе представляем в настоящее время объем 
геологических образований? В этой связи необходимо обратить внима
ние на то, что нижняя граница геологической стадии становления и р а з 
вития Земли фактически нами пока не установлена и, строго говоря, у 
нас нет никаких фактических (мы подчеркиваем: именно фактически) 
данных предполагать ее на каком-то определенном стратиграфическом 
или геофизическом уровне среди «гранитной» или «базальтовой» оболо
чек. То, что многие исследователи помещают эту границу в основание- 
известной нам (уточним: обнаженной в настоящее время эрозией) стра
тифицируемой «геологической колонны», не более, чем гипотеза, рожден
ная, во-первых, острым дефицитом фактических данных о более глубоко 
залегающих образованиях, и, во-вторых, существованием уже привыч
ной многим, но в высшей степени гипотетичной гипотезы о первозданном 
(догеологическом?) гранитном (без кавычек) слое, гранитной коре З е м 
ли. И поэтому сейчас, вероятно, можно лишь удивляться той легкости 
с которой когда-то геологи поставили ноль в геологической истории на 
тех образованиях, которые к нашему времени эрозия случайно (!) вы
вела на дневную поверхность.

Отсюда вытекает и еще один важный момент. Поскольку, как  это нам 
хорошо теперь известно, верхняя, более изученная часть «гранитной» 
оболочки — это главным образом не граниты, а преимущественно оса
дочно-метаморфические образования, а «базальтовая» оболочка, во вся
ком случае в своей верхней части, это тоже, вероятнее всего, «не только 
базальты», становится ясно, что о действительной роли геологического- 
процесса д аж е в формировании земной коры говорить пока рано. Н е 
безынтересно, что еще в 1956 г. Ж. Мишо (Michot, 1956], а в последнее 
время И. А. Резанов [I960, 1962а, б] предполагали, что, возможно, нема
лое значение среди образования «базальтовой» оболочки имеют еще бо
лее древние и ультраметаморфизованные первично-осадочные породы



первоначально основного или даж е  ультраосновного состава. Следует 
признать, что при отсутствии фактических данных об образованиях это
го слоя ничто не мешает принятию и такой гипотезы.

Все это, с нашей точки зрения показывает, что роль и значение гео
логического процесса (даже в нашем сегодняшнем понимании его содер
ж ания) в формировании нашей планеты как  космического тела еще до 
конца не ясны и могут оказаться намного более значительными, чем это 
представляется сейчас.

П родолж ая далее эту нить рассуждений, обратимся к тому, каким же 
jB настоящее время нам представляется земной геологический процесс 
и какие его важнейшие слагаемые должны рассматриваться и как сл а
гаемые планетогенного процесса планет «земного типа». П реж де всего 
-суммируем еще раз те факты, на которых базируется наше представле
ние о существе и условиях течения геологического процесса, факты эти 
имеют, с нашей точки зрения, фундаментальное значение для современ
ной геологии.

1. Преобладание в сложении доступных нашему изучению сиаличе- 
ских масс земной коры первично-осадочных образований [Сидоренко
1963] позволяет считать слоистые осадочные и вулканогенно-осадочные 
породы своего рода основным, главным продуктом геологического про
цесса, геологической стадии жизни Земли [Теняков, 1975].

2. Отсутствие д аж е среди самых древнейших из известных нам оса
дочных пород Земли сколько-нибудь необычных, экзотических пород 
[Теняков, 1975], которые хотя бы в какой-то мере отвечали теоретически 
допускаемым типам атмосфер самых ранних этапов становления земной 
коры [Виноградов, 1964]. Реально ж е даж е  на наидревнейшем возраст
ном уровне седиментации — 3,7—3,5 млрд. лет — среди главных типов 
осадочных пород мы видим все те же глины, пески и карбонатные поро
ды, которые, кстати, даж е  геохимически принципиально неотличимы от 
■своих аналогов фанерозойского возраста.

3. Ш ирокая распространенность в осадочно-метаморфических поро
дах даж е  самого раннего докембрия органического биогенного вещества 
[Сидоренко, Сидоренко, 1975], что дает основания констатировать, что 
практически вся известная нам история действия геологического процес
са на дометаморфической, экзогенно-седиментогенной стадии протекала 
в условиях достаточно развитой жизни, в условиях интенсивного функ
ционирования живых систем.

4. Исключительные масштаб, глубина и динамизм воздействия живо
го и органического вещества на косную материю [Добродеев, 1974; Вино
градов, 1959] — алюмосиликатное вещество, воду, газы — что в совокуп
ности с другими данными и позволило предположить сам «биогеологиче- 
ский механизм» трансформации, переработки вещества наружной части 
Зем ли  [Сидоренко и др., 19786].

5. Существование глобального циклического процесса газового обме
на, «газового дыхания» земной коры [Сидоренко и др., 1978а], что, по су
ществу, и генетически, и исторически, и эволюционно тесно связывает 
меж ду собой все наружные оболочки, сферы Земли — атмосферу, гидро
сферу, литосферу и биосферу — в единую сбалансированную систему, 
причем сбалансированную в пределах всего известного нам геологиче
ского времени [Schidlowski, 1975; Сидоренко, Борщевский, 1976; Сидо* 
ренко и др., 1978а, б].

6. Наличие определенной взаимосвязи, взаимозависимости и взаимо
обусловленности в развитии косной и живой материй на Земле; связи 
биологической эволюции живых систем и глобально-проявленных эпох 
формирования высокоуглеродистых формаций с геологическими (текто
ническими, палеогеографическими) условиями, в которых эта жизнь 
реализовалась [Теняков. Сидоренко, 1977; Сидоренко, Теняков, 19786]

Надо отметить, что еще по мере приближения к только что сформу



лированным выводам, становилось все более очевидным, что геологиче
ская наука стоит на пороге принципиального пересмотра главнейших и 
существеннейших основ понимания самого геологического процесса, са 
мого земного геологического явления как такового. Суммирование этих 
главных основ нового понимания сути геологического процесса и многих 
других данных [Сидоренко и др., 19786] позволило увидеть, что жизнь и 
продукты ее деятельности принимают участие в трансформации вещест
ва наружной зоны Земли. Стало очевидным, что только в единстве гео
логического и биологического начал геологический, а точнее биогеологи- 
ческий процесс и может существовать как таковой.

Такое понимание сути рассматриваемых явлений приводит и к выво
ду о том, что развитие и эволюция живого вещества, жизни на Земле ге
нетически связано с геологической формой развития земного вещества 
в наружных оболочках Земли и сама жизнь, вероятнее всего, тоже необ
ходимая, обязательная форма реализации эволюции земного вещества 
на такой планете земного типа, каковой является наша планета.

Таким образом, развитие планет на определенной стадии их эволю
ции с неизбежностью приводит к появлению атмосферы и гидросферы
и, как следствие этого, — к широкому развитию процессов экзогенного 
преобразования земного вещества. Возникновение и развитие жизни, ко
торая, по всей вероятности, в исключительно короткое (геологически) 
время достигает некоторого оптимального и далее, возможно, постоянно
го «объема», становится тем важным и обязательным ингредиентом, ко
торый впоследствии уже, по существу, не отделим от самого процесса 
экзогенной дифференциации алюмосиликатного вещества и всей после
дующей жизни возникших новообразований. Начинается формирование 
закономерно появившейся новой твердой оболочки Земли.

Все это позволяет обоснованно относить экзогенные (седиментоген- 
ные), биогенные и метаморфические процессы в полной мере к процес
сам планетогенным для определенного типа планет, т. е. к процессам, в 
результате действия которых возникает, растет (нарастает во времени) 
и эволюционно изменяется самая наружная твердая их оболочка (сфе
ра) .  Иначе говоря, перед нами открывается совершенно новая, неожи
данная, но реально воплощающаяся в эволюции планет роль этих про
цессов, познание которой, безусловно, составит новое направление в 
сравнительной планетологии.

Уверенность в перспективности и плодотворности этого нового, кос
могонического аспекта в познании земных экзогенных, биогенных и ме
таморфических процессов, базируется еще и на том, что именно изучение 
роли и значения этих процессов в формировании твердой наружной обо
лочки (или оболочек?) Земли будет способствовать выявлению и позна
нию подобной оболочки и на других планетах земного типа и, прежде 
всего, в пределах Солнечной системы, на Венере и Марсе. Последняя же 
задача, вне всяких сомнений, уже в сравнительно близкое время будет 
стоять как задача практическая.

В заключение авторы хотели бы сформулировать ту принципиаль
ную задачу, которая в этой связи встает в области познания планетной
и, в том числе, геологической истории планет земного типа: это вы явле
ние, изучение и познание осадочной и осадочно-метаморфической обо
лочек и слагаю щ их их комплексов на других планетах  земного типа и 
фиксация следов былой жизни в них. В целях достижения этого на п ер 
вом этапе следует развивать и совершенствовать дистанционные методы 
дешифрирования и картирования этих явлений, сравнительного анализа 
действия эндогенных, биогенных и метаморфических процессов на п ла
нетах с различной планетной историей, а такж е тектонического, водного, 
газового режимов на планетах, находящихся в настоящее время на р а з 
личных стадиях своей жизни.



ON SO M E NEW  S C IE N T IF IC  T H E O R E TIC A L  A S PE C T S
O F T H E E X O G EN ET IC  M E T A M O R PH IC  GEOLOGY
O F T H E PR EC A M B R IA N

V. A. TENYAKOV, SV. A. SIDORENKO

The article describes some new aspects of the exogenetic metamorphic 
geology of the P recam brian , appeared recently as a result of the p rogress 
in the theory confirming a leading role of exogenetic, biogenetic and m e
tam orphic processes in the formation of sial in the earth  crust.

L arge epochs of accumulation of high carbonaceous formations in the 
P recam brian  were defined; gas  exchange is discussed, the so-called «gas 
b rea th ing»  of the earth  crust resulted from cyclic recurrence of m any  g a 
ses in the system «w eathering — sedim entation  — metamorphism»; bio- 
geological n a tu re  of the m ain process of the origin and development of 
sial in the earth  crust  is proved; new planetogenetic aspect of the role of 
exogenetic, biogenetic and metam orphic processes in the formation of the 
■outer solid shell of the Earth  is elucidated.
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ПЕРВИЧНАЯ ПРИРОДА 
МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД 
И УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ 
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Л И Т О Л О Г О - Г Е О Х И М И Ч Е С К О Г О  И С С Л Е Д О В А Н И Я

М Е Т А М О Р Ф И З О В А Н Н Ы Х  К О Р  В Ы В Е Т Р И В А Н И Я

В Д О К Е М Б Р И И

А. С. КОРЯКИН, В. Т. САФРОНОВ

Достоверное суждение о процессах выветривания в докембрии долж 
но основываться на совокупности признаков, характеризующих все гл ав 
ные, доступные изучению, черты древних элювиальных покровов. Ниже 
приведены материалы по всем известным к настоящему времени регио
нам развития докембрийских кор выветривания. В наиболее изученных 
провинциях геологические и химико-аналитические данные позволяют 
рассмотреть геолого-морфологические, текстурно-структурные, минера- 
лого-петрографические и геохимические признаки, которые, взятые вме
сте, однозначно свидетельствуют о процессах выветривания в докемб
рии. П редставляется очевидным, что изучение докембрийских кор вывет
ривания необходимо проводить комплексно в каждом отдельном случае.

Сравнительно недавно, 10— 15 лет назад, мысль о существовании ме- 
таморфизованных докембрийских кор выветривания большинству иссле
дователей представлялась сомнительной. Господствовало убеждение в 
том, что при глубоком метаморфизме (казавшемся отличительным кри
терием пород докембрия) первично-генетические признаки даж е  сравни
тельно «жестких» пород будто бы полностью утрачиваются. Мнение о 
сохранении в докембрии (особенно раннем) пластичных образований в 
виде коры выветривания считалось по меньшей мере мало обоснован
ным. И, тем не менее, вопрос относительно изучения процессов докем- 
брийского выветривания и древнейших кор все-таки ставился [Frosterus, 
1902; Wilkman, 1916; Metzger, 1924; Vayrunen, 1935; Харитонов, 1938; 
Петров, 1953; Коржинский, 1955; Гинзбург, 1957]. Например, Л. Я- Х а
ритонов подчеркивал своеобразие и ценность базальных отложений сего- 
зерского отдела нижнего протерозоя Карелии для  расшифровки приро
ды древнейшего выветривания. Д. С. Коржинский отмечал важность ис
следования докембрийской коры выветривания в целом и криворожской 
в частности; «В настоящее время особенно необходимо изучение про
цессов древней глубокой коры выветривания, так  как  до последнего вре
мени роль этих процессов недооценивалась» [Коржинский, 1955, с. 268]. 
«Совершенно исключительная мощность развития древней коры вывет
ривания в Саксаганской полосе, свойственная, по-видимому, только до- 
кембрийским корам выветривания, делает этот район особенно важным 
для познания процессов их образования» [Коржинский, 1956, с. 243].

И. И. Гинзбург [1957] полагал, что допалеозойские коры выветрива
ния отличались от более поздних кор исключительным развитием и рас
пространенностью, и ориентировал исследователей на далеко идущую 
аналогию древнего выветривания с современным.



Однако к 1963 г. И. И. Гинзоург пришел к выводу о крайнем несход
стве атмосферно-климатических и биогенетических условий формирова
ния кор выветривания в допалеозое и кайнозое. Точка зрения Н. В. Л о г
виненко относительно существования древнейших кор выветривания бы
л а  более определенной: «Следы древнейшей допротерозойской или ниж 
непротерозойской коры выветривания неизвестны... Если она и сохрани
лась, то в сильно измененном виде. В настоящее время она, вероятно, 
представлена кристаллическими породами. М ожет быть, пласты некото
рых серицитовых филлитов и сланцев, слюдяных сланцев и других по
р о д — это горизонты древнейшей коры выветривания» [Логвиненко, 
1963, с. 294].

Несмотря на очевидную противоречивость мнений ряда исследовате
лей о существовании древнейших кор выветривания, многие геологи 
именно с ними связывали наличие в ряде докембрийских провинций з н а 
чительных запасов железа, меди, никеля, серебра, кобальта, урана, зо 
лота, рафинированных кварцитов [Vayrunen, 1935; Beers, Goodman, 1944; 
Коржинский, 1956; Fuller, 1958; Константинов, Куликова, I960; Derry. 
1960, 1961; Быховер, 1963; Кренделев, 1965; Чайковский, 1966].

Р яд  всесоюзных совещаний, специально посвященных экзогенной гео
логии докембрия, начатых и периодически созываемых по инициативе 
академика А. В. Сидоренко в течение последних 15 лет, способствовали 
энергичному развитию самостоятельных исследований в области докем- 
брийского гипергенеза. Важнейшие результаты в учении о древнейших 
корах выветривания были суммированы в докладе А. В. Сидоренко на 
Всесоюзном семинаре по докембрийским корам выветривания в 1975 г. 
Отмечено, в частности, следующее. Существование элювиальных покро
вов на различных стратиграфических этаж ах  докембрия в пределах всех 
его областей говорит о не случайном, а вполне закономерном характере 
их образований, подчас весьма интенсивных по глубине и широте. Глав
ное отличие докембрийских кор выветривания от постдокембрийских 
состоит в их метаморфизованности (установлено при этом, что степень 
метаморфизованности зависит не столько от возраста, сколько от кон
кретного геологического положения кор). Однако, несмотря на метамор- 
физованность, удалось выявить принципиальное сходство геолого-мор- 
фологических, текстурно-структурных и минералого-геохимических при
знаков у докембрийских и постдокембрийских профилей выветривания. 
Фиксируемое в древнедокембрийских корах выветривания преобразова
ние закисного железа  в окисное однозначно свидетельствует о существо
вании в атмосфере и гидросфере докембрия свободного кислорода. Ми- 
нералого-геохимические исследования докембрийских кор выветривания, 
продуктов их эрозии и переотложения говорят об однотипности ф акто
ров гипергенеза и существовании климатических зон в пределах обозри
мой геологической истории. Выявлено активное воздействие докембрий- 
ского живого вещества на материнские породы в зоне гипергенеза.

На семинаре было не только подчеркнуто важное значение древней
ших кор выветривания в познании докембрийского. литогенеза, страти
графических построений и палеоклиматических реконструкций: многие 
исследователи подтвердили генетическую связь ряда важных полезных 
ископаемых непосредственно с докембрийскими корами выветривания 
или их формациями. Н а прямую зависимость большинства залеж ей ж е 
лезных руд докембрия от эпох регионального развития кор выветрива
ния указывает А. М. Цехомский [1975].. Фосфориты, согласно данным 

” многих исследователей, обнаруживают определенную связь с корами 
выветривания и их формациями. К твердому убеждению относительно 
распространенности процесса бокситообразования в докембрии (даж е 
весьма раннем) пришли О. М. Розен [1967], Е. А. Кулиш [1973, 1975], 
В. А. Теняков [1975]. О металлогенетической специализации протерозой
ских кор выветривания северо-восточной части Сибирской платформы



на высокоглиноземистое сырье, золото и, возможно, алмазы говорят 
Э. А. Ш амшина и Б. Р. Шпунт [1975]. На Центральном Алдане протеро
зойскую остаточно-перемещенную кору выветривания, обогащенную апа
титом, характеризуют В. Д. Парфенов и Н. И. Юдин [1975]. По данным 
М. Н. Воскресенской [1975], образования коры выветривания и энергич
ный размыв нижнепротерозойских пород перед отложением осколь
ской серии на КМА являются важными поисковыми критериями на 
железистые кварциты. С. Ф. Борисов, Э. П. Извеков, М. И. Калганов и
Э. В. Ужгалис [1975] констатируют четкую приуроченность повышенных 
содержаний золота к горизонту конгломерато-гравелитов, являющихся 
переотложенными продуктами дораннепротерозойской коры выветрива
ния КМА. В. 3. Негруца и Т. Ф. Негруца [1975] высказали убеждение в- 
том, что на Балтийском щите докембрийские коры выветривания явл я
лись источником рудных компонентов для золотоносных кварцевых 
конгломератов и отложений черносланцевой и кварцево-доломитовой 
формаций, меденосных отложений, кобальтоносных и ванадиеносных слан
цевых толщ, высокоглиноземистых, железорудных и марганцевых фор
маций, касситеритовых и рутил-цирконовых россыпей. С. В. Левченко с 
соавторами [1975], характеризуя докембрийские коры выветривания 
Русской платформы, пришли к заключению о существовании здесь в ри- 
фее и венде необходимых условий для формирования генетически свя
занных с корами выветривания бокситов, железных руд, огнеупорных и 
каолинитовых глин и кварцевых песков. О предвендской коре выветри
вания и вендских отложениях с гематитмарганцевым месторождением в 
Большом К аратау  сообщают Л. Н. БеЛькова и В. Н. Огнев [1975], а о 
корах выветривания поздневендского возраста Малого К аратау, Средин
ного Тянь-Шаня, Улу-Тау и парагенетически связанных с ними глауко
нитах, кварцевых песчаниках, фосфоритовых, алюмофосфатных и мар
ганцевых рудах — Р. А. М аксумова [1975]. Всеобъемлющий анализ гене
тических связей архейских кор выветривания со всевозможными пласто
выми, метасоматическими и жильными месторождениями провел 
Д. П. Сердюченко [1975].

Бесспорны не только большое теоретическое значение докембрийских 
кор выветривания, но и немалая важность их с практической точки зре
ния. Однако необходимость специального исследования кор выветрива
ния в докембрии наиболее отчетливо определилась лишь >в последние 
10— 15 лет, в значительной мере благодаря исследованиям А. В. Сидо
ренко [1961, 1963, 1965, 1967, 1970, 1975]. Он писал: «Теперь коры нельзя 
считать случайно сохранившимися образованиями докембрия. Кора вы
ветривания, так  же как континентальные перерывы и континентальные 
отложения, широко распространена среди докембрийских образований 
и представляет самостоятельный весьма интересный объект для иссле
дований, который позволит не только определить условия выветривания 
в докембрии, его климатические особенности, но и косвенно судить о со
ставе атмосферы... Состав атмосферы и гидросферы докембрия — одна 
из важнейших проблем экзогенной геологии докембрия, которая может 
быть решена главным образом на основании исследования метаморфизо
ванных докембрийских продуктов выветривания и осадкообразования, а 
такж е изучения древних осадочных пород, особенно их минерального со
става» [Сидоренко, 1963, с. 20].

При стратиграфическом расчленении и корреляции осадочно-мета
морфических толщ докембрия в аж н ая  роль континентальных кор вы
ветривания в процессе древнейшего литогенеза теперь стала общепри
знанной. Терригенные образования различных классов (конгломераты, 
гравелиты, песчаники, глиноземистые сланцы) чаще всего являются про
дуктами эрозии и переотложения ранее сформированных кор выветри
вания. Поэтому, безусловно, правы те исследователи, которые вместе с 
А. В. Сидоренко полагают, что изучение древнейших кор выветривания



вместе с продуктами их переотложения в итоге даст более полную ин
формацию о палеотектонике, палеогеографии и палеоклимате докембрия 
и в известной мере поможет выявлению закономерностей металлогении 
докембрия. В связи с такой постановкой вопроса правильная диагности
к а  докембрийских метаморфизованных остаточных кор выветривания 
приобретает исключительно важное значение. Авторы неоднократно р а 
нее подчеркивали, что всякое утверждение относительно принадлежно
сти тех или иных метаморфических образований к первичной коре вы 
ветривания in situ  должно непременно основываться на совокупности 
геолого-морфологических, текстурно-структурных, минералого-петро- 
графических, геохимических, рентгеноструктурных и электронно-микро- 
скопических данных. Исследование некоторых протерозойских пород К а
релии под таким углом зрения позволяет относить определенную их 
часть к первично-элювиальным покровам.

Н а основании изучения фанерозойских кор выветривания Б. М. М и
хайлов [1975] высказал серьезное замечание многим геологам (В. А. Со
колову, К- И. Хейсканену, А. С. Корякину, А. Д. Додатко, Л. П. Гари- 
фулину, В. В. Любцову, А. А. Предовскому, В. К- Головенко и др.) от
носительно «некорректности положений», на которых они основывают 
реальность существования докембрийских кор химического выветрива
ния. В частности, Б. М. Михайлов полагает, что постепенный переход 
исходных гранитов в выш ележ ащ ие кварц-'серицитовые сланцы «не п р а 
вомочно» объяснять доятулийским выветриванием, а сами сланцы при 
этом интерпретировать как  древнейший элювий. Наши возражения 
Б. М. Михайлову, по существу дела, сводятся к следующему.

Переход каких-то кристаллических пород в метаморфические слан
цы (даж е весьма постепенный) сам по себе, действительно, еще не сви
детельствует о дометаморфическом выветривании. Например, протеро
зойский разрез, в пределах которого материнские пикриты преобразуют
ся в тальк-карбонат-хлоритовые сланцы, нет оснований рассматривать 
в качестве дометаморфического профиля выветривания, поскольку от 
пикритов к сланцам не наблюдается сколько-нибудь заметного измене
ния в распределении породообразующих химических компонентов. Это, 
по всей очевидности, говорит об автометаморфической природе сланцев 
(табл. 1).

Совсем иначе обстоит дело с кварц-серицитовыми сланцами, разви
тыми на гранитах кристаллического фундамента (и сумийско-сариолий- 
ских конгломератах) и перекрытых метаосадками ятулия, а такж е со 
сланцами серицит-хлоритового состава, в которые вверх по разрезу пре
образуются ятулийские диабазы. Поведение главных химических ком
понентов в этих разрезах  в целом соответствует тому, что наблюдается в 
истинном профиле выветривания. Но и помимо этого, целый ряд призна
ков подтверждает, по нашему мнению, их первично-элювиальный ге
незис.

Обращ ает на себя внимание, в первую очередь, строго определенно;} 
стратиграфическое положение и общая геологическая позиция кварц- 
серицитового и серицит-хлоритового горизонтов, определяемая их неиз
менной приуроченностью к контакту нижерасположенных гранитов, кон
гломератов, диабазов и перекрывающих метаосадков ятулия. Т акая  по
следовательность пород не меняется даж е  в сложных по конфигурации 
структурах, что позволяет отрицать тектоническую природу упомянутых 
сланцевых горизонтов, якобы представляющих собой, как  иногда пола
гают, зоны смятия, произвольно секущие различные комплексы. Распо
ложение изучаемых образований в разрезе, скорее, соответствует оче
редности пород в достоверном профиле выветривания: исходный
субстрат, кора выветривания, размытые и переотложенные ее продукты. 
Большое количество выходов и обнажений кварц-серицитовых и сери- 
цит-хлоритовых сланцев на территории Карелии и в сопредельных сб-



Таблица 1. Химический состав тальк-карбонат-хлоритовы х сланцев 
(обн. Л исья губа, Сегозеро, К арелия), % вес.

Компонент

Зоны профиля

I и III

Пикрит не
измененный

Серпен
тинит

* Тальк-карбонат-хлоритовый сланец

(8/64) (9/64) (12—64) (16/64) (19/64) (22/64) | (26/64) |(31 /64) | (35/64)

Si02 38 ,87 38 ,4 4 42 ,17 43 ,76 34 ,53 35 ,19 38 ,10 4 0 ,62 38 ,70
т ю 2 0 ,3 4 0 ,2 1 0 ,21 0 ,21 0 ,2 5 0 ,3 0 0 ,3 0 0 ,2 9 0 ,21
А120 3 4 ,8 6 4 ,6 7 4 ,8 7 4 ,6 4 4 ,2 2 3 ,8 4 5 ,33 4 ,5 8 3 ,3 3
F e20 3 7 ,74 4 ,8 9 3 ,8 0 4 ,4 6 6 ,2 4 3 ,5 9 3 ,3 7 6 ,12 4 ,8 3
FeO 7 ,97 6 ,99 5 ,4 4 5,71 6 ,82 7 ,6 8 7 ,0 4 5 ,8 9 5 ,99
СаО 0 ,5 8 2 ,81 5 ,03 4 ,0 6 3,71 2 ,6 5 3 ,9 3 2 ,0 7 4 ,8 4
MgO 3 1 ,48 30 ,30 27 ,16 27 ,10 27,81 26 ,67 27 ,07 26 ,97 27 ,77
MnO 0,21 0 ,2 0 0 ,1 9 0 ,1 9 0 ,2 4 0 ,2 8 0 ,1 1 0 ,2 5 0 ,31
Na20 0 ,0 5 0 ,11 0 ,0 7 0 ,0 ^ 0 ,0 7 0 ,1 0 0 ,1 0 0 ,0 5 0 ,1 0
K20 0 ,0 8 0 ,0 8 0 ,0 8 0 ,0 8 0 ,1 5 0 ,0 9 0 ,0 5 0 ,0 5 0 ,0 8
p 2o 5 0 ,0 4 0 ,1 6 0 ,0 3 0 ,0 5 0 ,0 8 0 ,0 8 0 ,0 2 Сл. 0 ,0 9
H 20 + 9 ,6 4 7 ,97 4 ,0 5 4 ,7 3 2 ,2 3 9 ,3 9 6 ,03 6 ,31 5 ,31
н 2о - 0 ,5 4 0 ,2 0 0 ,0 8 — 2 ,7 3 1 ,02 0 ,4 2 0 ,6 4 0 ,2 2
С 0 2 0 ,2 6 3 ,3 2 6 ,8 4 4 ,7 6 10,74 6 ,4 6 7 ,92 5 ,5 2 7 ,9 4
С — — — — 0 ,1 9 1 ,12 0 ,1 1 0 ,1 6 —
Сумма 99 ,66 100,35 100,02 99,82 100,70 99 ,60 99 ,90 99 ,52 100,27

Fe20 3/F e 0 0 ,5 9 0 ,7 0 0 ,6 9 0 ,7 8 0 ,9 1 0 ,4 7 0 ,4 8 1 ,0 4 0 ,8 1
S i0 2/ А120 3 7 ,9 9 8 ,2 3 8 ,6 6 9 ,43 8 ,1 8 9 ,1 6 7 ,15 8 ,8 7 11,62
Ті О2/ А120 3 0 ,0 6 9 0 ,0 4 4 0 ,043 0 ,0 4 5 0 ,059 0 ,0 7 8 0 ,0 5 6 0 ,063 0 ,0 6 3
С аО /MgO 0 ,0 1 8 0 ,0 9 2 0 ,183 0 ,149 0 ,1 3 3 0 ,7 1 4 0 ,0 4 5 0 ,0 7 6 0 ,1 7 4
Na20 / K 20 0 ,6 2 1 ,37 0 ,8 7 0 ,8 7 0 ,4 6 1,111 2 ,0 0 1 ,00 1 ,25
r 2o  +  r o 3 2 ,1 9 33 ,30 32 ,34 31,31 31 ,7 4 30,51 37 ,15 29 ,1 4 3 2 ,79

(R20 + R 0 ) /A 1 20 3 6 ,62 7,13 6 ,6 4 6 ,76 7 ,52 7 ,95 6 ,9 7 6 ,3 6 9 ,8 5
K20 /M g O , 0 ,0 0 3 0 ,003 0 ,0 0 3 0 ,003 0 ,0 0 5 0 ,003 0,001 0,001 0 ,0 0 2

Zr 40 10 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0
Ge 1 ,8 1 ,6 1 ,8 2 ,0 1 ,5 1 ,9 2 ,0 2 ,0 1 ,8
Ni 310 300 300 300 300 310 300 300 300
V 47 44 48 56 48 50 60 53 32
Co 88 55 65 64 64 81 82 80 67

Примечание. В скобках указаны номера образцов. Силикатный анализ выполнен в лаборатории ГИН АН 
СССР М. А. Канакиной. Малые элементы определены методом количественного спектрального анализа* 
ppm: Ga<3, Cr>300, Cu<20, Rb<3, Mo<0,5; в обр. 22/ н  содержание S =  0,23; в обр. 35/«* содержание 
S =  0,55. R20  =  Na20  +  К20 ; RO =  СаО +  MgO.

ластях, а такж е в пределах собственно Восточно-Европейской платфор
мы, Украинского щита, Сибирской платформы, Африканской платформы, 
Канадского щита и в других докембрийских провинциях (табл. 2—4) 
свидетельствует о первичном региональном, площадном, точнее, о гло
бальном их развитии, нежели об узко-локальном, тектоническом.

Н аблю даемые в изученных разрезах гранитные брекчии (как и сход
ные с ними в других районах Карелии и Финляндии), по общему своему 
строению, характеру смещения гранитных отторженцев и изменению их 
формы, по структурно-минеральным превращениям в обломках и цемен
тирующей массе обладают типичными чертами брекчий делювиально
элювиальных, но отнюдь не тектонических (как это может п оказаться) , 
Элювиальная природа характеризуемых брекчий подтверждается и край-
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Таблица 2. Докембрийские коры выветривания восточной части Балтийского шита (Карелия)

Исходные породы Кора выветривания Перекрывающие породы

Возрасг Состав, стратиграфи
ческое положение Состав; мощность, м Возраст Стратиграфическое поло і ение

Район обнаружения Источник

I. На породах гранитного состава

Кварцевые порфи
ры и граниты

Кварц-серицитовая поро
да

Средний проте
розой

Сариолийские отложения Озера Сиговое, Вермас, 
Вотулма

[Кратц, 1963]

/

Ятулийские отложения Остречье, Покровское, 
Маткозеро, Григозеро, 
оз. Глубокое

[Кратц, 1963]

Архей—ран
ний протеро
зое

Граниты и гнейсо- 
граниты

Кварц-серицитовый сла
нец; 1— 10

Ятулийская кварцево-пес
чаниковая толщ а

Озера Гормозеро, Сегозе- 
ро, Сундозеро

[Негруца, 1963; Соколов 
и др ., 1966; Хейсканен, 
1963; Лобанов, 1963]

Кварц-серицитовая поро
да; 4

Верхнекарельские обра
зования

Д . Остречье [Соколов, 1955]

Граниты фундамен
та

Элювиал! ная гранитная 
брекчия

Средний (?) 
протерозой

Суйсарский комплекс 
(хогландий)

Д . Красная речка [Гиляроеа, 1956]

Архей

Кварцевые керато
фиры

Полевош пат-кварц-сери- 
цитовая порода; 1 ,5

Ятулий, онеж ская серия Оз. Косозеро [Н егруца, 1963]

Среднеятулийские отло
жения

Оз. Пизанец [Негруца, 1963]

Ятулийские отлож ения Оз. Селецкое [Негруца, 1966]

Граниты и гнейсо-

Кварц-серицитовый сла
нец; 0 ,5 —23

Ранний проте
розой

Сегозерская серия (квар
цевые конгломераты и 
кварциты)

Озера Собачье, Половин
ный мост, Ватулма, д. Пе- 
явара, д. Келдоваара, 
г. Певенец, М едвежье
горск, М едвежья гора, 
Кю льмяс-ручей, оз. Пей- 
поламба, д. Гебовара, 
гора Тахковаара, р. Кум
са, р. Вичка, Свят-На- 
волок, д. Карташи, гора 
К ухиласваара, ферма 
Л ая, Л ехтомяки, Янисяр- 
ви, оз. Панаярви, оз. Че- 
бенское

[Негруца, 1963; Харито
нов, 1938, 1941, 1949, 
1963; Лобанов, 1963; 
Робонен, 1959; Тимченко, 
1950; Белицкий, 1936; 
Н еуструев, 1933]

Архей

граниты кристал
лического фунда
мента

2 , 5 - 2 5 Парандовская свита Ст. Т унгуда II, оз. Шо- 
ба, оз. Войнгозеро. 
оз. Ш уоярви, оз. Шомб- 
озеро

[Н егруца, 1963]

Большой мощности Нижнекарельские диаба
зовые эффузивы и квар
циты с кварцевыми конг
ломератами

Оз. Выгозеро, оз. Шомб- 
озеро, д. Карташи

[Харитонов, 1963]

Кварц-серицитовая поро
да

Конгломераты и кварци- 
то-песчаники в основании 
карельской формации

Р. Кубышкин, пос. П а
дун, оз. Д олгое, р. Остер, 
Парандово-Надвоицы

[Гилярова, 1957, 1962]

Кварцевые порфи
ры

Кварц-серицитовый сла
нец

Карелии (кварцито-песча
ники)

Ст. Тунгуда, оз. Куоки- 
ламби

[Гилярова, 1955, 1957]

Граниты и гнейсо- 
граниты кристал
лического фунда
мента

Красноцветная кора вы
ветривания

Карельские отлож ения Ю ж ная Карелия [К еллер, 1952]

Кварц-серицитовый сла
нец; до 4

К арельская формация 
(песчаники)

р. Суна, р. Семчи, д. Кой- 
кары, оз. Сундозеро, 
оз. Кентиламби

[Гилярова, 1948; Судови- 
ков, 1939]

Ятулий Эно-коли, оз. Суоярви [Vayrunen, 1935; M etzger, 
1924]

II. Н а конгломератах различного состава и аркозах

Средний про
терозой

Конгломераты са- 
риолийского отде
ла

Кварц-серицит-карбонат- 
ная порода

Средний * про
терозой

Ятулий, кварцито-песча- 
ники

Карельская Масельга, 
(Сегозеро)

[Соколов и др ., 1966; 
Соколов, Хейсканен, 1966]

Кварц-серицитовая поро
да

О з. Д олгое, Падун, Плак- 
коваара, оз. Пейполамби

[Кратц, 1963]

Протерозой

Гранитные конгло
мераты среднего 
ятулия (сегозер- 
ской серии)

Ранний проте
розой

Ятулий, онеж ская серия, 
(кварцевые конгломера
ты)

Пос. Падун, оз. Плоти- 
чье

[Негруца, 1963; Лобанов, 
1963]

Гранитные конгло
мераты

Ятулийские осадочные и 
осадочно-эффузивные об
разования

Д . Плакковаара, оз. Энин- 
галамби, д. Свят-наволок, 
д. Карташи, Янисярви

[Лобанов, 1963]

Гранитные конгло
мераты

Кварц-серицитовая порода 
с карбонатом; 15—20

Ятулийские отлож ения Г. Кухиласваара, Л ехто
мяки

[Лобанов, 1963]

Полимиктовые
конгломераты

Кварц-серицитовая поро
да

Карелий, осадочно-эффу
зивная толщ а второго 
цикла

Оз. Ригаламби [Харитонов, 1963]

Сариолийские конг
ломераты

0 ,5 Ятулий, сегозерская се
рия

Р . Василий-ручей (г. Ж е 
лезные ворота)

[Негруца, 1963]

Кварц-серицитовая поро
да

Ятулий, кварцито-песча- 
ники

К ряж  Кягиваара, Салва- 
ламба, оз. Долгое

[Харитонов, 1963]

Сариолийские ба
зальные конгломе
раты

Ялонварская свита, оса
дочно-эффузивные отло
жения

Р. Хатуноя [Харитонов, 1963]

Сариолийские конг
ломераты и аркозы

Ниж неятулийская оса- 
дочно-эффузивная серия

Оз. Собачье, Кялькиярви, 
Ш омбозеро, г. Энингива- 
ара

[Н егруца, 1963]

Гранитные конгло
мераты и аркозы

Карелий, ниж няя осадоч
но-эффузивная толща

Д . Святнаволок, оз. Се
лецкое, Койкары, Чумая 
гора, Столбовая гора, 
Юстозеро

[Харитонов, 1938, 1963]

III .  Н а  зеленокаменных сланцах

Ранний про
терозой

Биотит-хлорит-ам- 
фиболовые сланцы

Сильно ож елезненная ам
фибол- хлорит-серицитовая 
порода; 3

Средний * про
терозой

Ятулий, кварцито-песча- 
ники

Оз. Сегозеро (Гормозеро) [Глебова-Кульбах, Пи- 
наева, 1961; Соколов, 
Хейсканен, 1966]

Зеленекаменные
породы

Серицит-хлоритовые слан
цы, часто сильно ож елез- 
ненные

— Ш омбозеро, Ш уезеро [Робонен, 1960; 
Кратц, 1963, 1966]

Филлиты и зеле
ные сланцы

Ранний проте
розой

Карельский комплекс 
(кварцито-песчаники)

Рудник Воронов Бор, 
Святнаволок, Святой мыс, 
Салваламба, Койкары

[Харитонов, 1941, 1963]

Поздний
архей

Зеленокаменные 
сланцевые эф фузи
вы

Кварц-биотитовый сильно 
ожелезненный сланец; 20

Карелий (кварцито-песча
ники)

Парандово-Надвоицы

V

[Гилярова, 1955, 1963]

IV . На эффузивах основного состава

Средний про
терозой

Вулканиты суйсар- 
ского отдела

1 , 5 - 2 Средний * про
терозой

Бесовецкая свита (алевро
литы)

Пос. Семеновское [Кайряк, I960, 1963]

Диабазы  средней 
осадочно-эффузив- 
ной толщ и ятулия

Карбонат-серицит-хлори- 
товая порода, 4—20

Верхний ятулий, терри- 
генно-карбонатная толщ а

Оз. Сегозеро [Соколов и до., 1966; 
Соколов, Хейсканен, 
1966]

Мета диабазы Серицит-хлоритовый сла
нец

Ятулий, сегозерская серия Оз. Сиговое, Ш уезерский 
рудник

[К ратц и др., 1966; 
Кратц, 1963]

Диабазы сегозер- 
ской^серии

1 , 5 - 5 0 Ранний проте
розой

Ятулий, онеж ская серия Оз. Калькиярви (Мян- 
тю йоки), р. Тунгудский, 
о. Сондалы, д. ГЇеявара, 
оз. Пана-Ярви

[Н егруца, 1963]

Диабазы  парандов- 
ской (?) свиты

2 Я тулий, сегозерская се
рия

Оз. Войнгозеро [Негруца, 1963]

Ранний про
терозой

Диабазы  бергауль- 
ской (?) серии

3 ,5 Ятулий Оз. Совдозеро [Негруца, 1963]

Эффузивы нижне
го ссадочно-эффу- 
зивного комплекса 
Карелия

Серицитовые сланцы К арелий, верхний эф ф у
зивно-осадочный комп
лекс

Д . Койкары, оз. Рига- 
ламба

[Харитонов, 19631

Д иабазы  сегозер- 
ской (?) серии

Серицит-хлоритовый сла
нец

К арелий (кварциты и до
ломитовые мраморы)

О з. Сегозеро [Харитонов, 1963]

Протерозой Д иабазовы е эф фу
зивы

Кварц- карбонат-серици- 
товые сланцы; 10—15

Протерозой Кварциты Пана-Ярви Пана-Ярви, К укас-озеро, 
Исо-Сиэппи-Ярви, Пюхя- 
Ярви, Селькя-йоки

[Богданов, Воинов, 1962]

Архей П икриты Тальк-хлоритовы е слан
цы

Карелий Л исья Губа, К арельская 
Масельга, Топорная гора

[Тимченко, 1950]

Амфиболиты Серицит-хлоритовая по
рода

К арельская формация, 
диабазы

Оз. Больш ое Калиево [Гилярова, 1948]

* По стратиграфической схеме ИГ КФАН СССР.



не неровной, ложбинообразной „поверхностью” (для доятулийского вре
мени) гранитов, на которых они развиты.

Кроме брекчий, весьма важным морфологическим показателем пер- 
вично-элювиальности изучавшихся разрезов является наблюдаемый в 
некоторых из них процесс прогрессирующего распада пегматитовых, 
аплитовых и кварцевых прожилков. Целый, ненарушенный облик этих 
прожилков в исходном граните, все усиливающийся их распад в зонах 
гранитной брекчии и кварц-серицитовой породы с реликтовой гранитной 
структурой, и, наконец, полное (или почти полное) их исчезновение в 
слое кварц-серицитового сланца соответствуют динамике разрушения 
прожилков в любом достоверном фанерозойском профиле выветривания, 
начиная от зоны начальной дезинтеграции и вплоть до зоны гидрослюд 
(или даж е низов зоны каолинита). Этим же интересен сопровождаемый 
появлением своеобразной „теневой текстуры” и процесс постепенного 
исчезновения гранитной гальки вверх по разрезу (по мере развития на 
исходных сумийско-сариолийских конгломератах слоя ятулийских 
кварц-серицитовых сланцев).

Последовательные минеральные и текстурно-структурные преобразо
вания материнского гранита в доятулийских разрезах  оказываются 
сходными с подобными явлениями в достоверных профилях выветрива
ния постпротерозойского возраста. Так, например, процесс серицитиза- 
ции плагиоклаза в изучаемых разрезах от начальной его стадии, когда 
отдельные чешуйки серицита развиваются только по двойниковым швам 
и с краев таблиц плагиоклаза, до конечного этапа, при котором сери- 
цитовая масса замещ ает зерна плагиоклаза полностью, не оставляя даж е 
скелетообразных их реликтов, — идентичен процессам замещения поле
вых шпатов мусковитом, серицитом, гидрослюдой и каолинитом в корах 
выветривания гранитоидов, описанных В. П. Петровым [1948, 1*967],
Н. И. Бучинской [1964], Л. П. Смирновым [1965] и другими исследовате
лями. Преобразование в доятулийских разрезах первично-гранитного био
тита в хлорит, замещаемый, в свою очередь, карбонатом, эпидотом, сфе
ном, серицитом, мусковитом и кварцем (нередко с сохранением при 
этом агрегатов сагенита и выделяющихся по трещинам спайности гидро
окислов железа) — происходит по той ж е  схеме, что и в постпротерозой- 
ских корах. Например, по данным В. П. Петрова, в нижнемезозойской 
коре выветривания гранитов Урала биотит сначала преобразуется в гид
робиотит, который переходит в вермикулит. Последний в итоге транс
формируется в каолинит (в котором часто остается сагенитовая сетка), 
хотя в ряде случаев между вермикулитом и каолинитом наблюдается 
еще и этап существования хлорита. Сходным образом происходит зам е
щение плагиоклаза и амфибола в манделынтейновых диабазах  ятулия 
по мере того, как  на них развиваются серицит-хлоритовые сланцы. Су
ществующее различие в замещающих биотит минералах в случае до
ятулийских профилей объясняется как результат проявления в них ре
гионального метаморфизма.

Наблюдаемый в доятулийских разрезах  процесс коррозии и постепен
ного распада кварцевых зерен исходного гранита в серицитовой массе 
обнаруживает большое сходство с явлениями разъедания кварца гидро
слюдами и глинистыми минералами в постпротерозойских корах вывет
ривания, описанными В. П. Петровым [1948, 1967], И. И. Гинзбургом 
[1957, 1963], Н. А. Лисициной [1957, 1958], В. Н. Разумовой [1958], 
Л. И. Карякиным [1959], А. П. Никитиной [1963, 1968], Н. И. Бучинской 
[1964], Т. А. Лапинской, Е. Г. Ж уравлевым [1967].

А. П. Никитина, отмечая типичность разъедания кварца главным об
разом для кор выветривания гранитоидов, где обильно развиты гидро
слюды, констатирует в связи с этим резкое убывание общего количества 
кварца вверх по профилю. Н. А. Лисицина характеризует последова
тельный процесс растворения кварцевых зерен во всех трех зонах про-



Породы

Исходные Перекрывающие
Район обнаружения Источник

Возраст Состав, стратиграфичес
кое положение

Коры выветривания; 
мощность, м

Возраст Стратиграфическое 
положение, состав

Каолинитозые Палеозой ■— Северная часть КМА 
(М ихайловское м есторож 
дение, Бугровские, Кома- 
ричские и Осоцкие ано
малии)

[Калинин, 1960]

Архей Породы кристалли
ческого фундамента

Каолинитовые (часто 
ожелезненные); до 27

Ранний
кембрий

Гдовские отлож ения Северо-западная, север
ная, значительная область 
центральной части Р ус
ской платформы

[Копелиович, 1951; 
Пистрак, Сытова, 1951; 
Завидонова, Веселовская, 
1959, 1961; Клевцова, 
1961; Кривцов, 1959]

Каолинитовые Поздний
докембрий

Бавлинская свита Восточная окраина Р ус
ской платформы

[Трофимук, 1950]

Ж елезисты е — Ю жный У рал [Ч айка, 1963, 1966]

Ранний про
терозой

Ж елезисты е кварциты 
криворожской серии

Тонкопористые образова
ния мартитового состава; 
30— 40

Рифей ■— Галещ инское месторож
дение (Кременчуг)

[Доброхотов, 1963]

Архей Породы кристалли
ческого фундамента

Дресвяно- глинистые — Нелидово [Веселовская, 1961]

Сильно ож елезненны е 
дресвянощебенчатые 
глинистые; 2—30

Ранний ри
фей

М огилевская свита (пес
чаники)

Приднестровье [Логвиненко, 1963; 
Копелиович, I960, 1962; 
Ш ульга, 1952; Сухов, 
1952]

Г линистые Таш ковская свита У краинский кристалли
ческий массив

[Крашенинникова, I960]

Сильно перекристаллизо- 
ванные и окварцованные; 
2 ,2

Поздний
протерозой

Иотний Юлово-Ишим [Веселовская, 1959]

Ж елезисты е кварциты 
средней свиты криво
рож ской серии

Г линисто-слю дистые, 
часто ожелезненные

К риворож ская серия, 
верхняя свита

Кривой Рог [Доброхотов, 1961, 1963; 
Доброхотов и др., 1959]

Ранний про
терозой

Ранний про
терозой

К урская серия, верхняя 
сланцевая свита

КМ А, Белгородский ж е
лезорудный район

[Чайкин, 1959]
Ж елезисты е кварциты 
нижней свиты курс
кой серии Ж елезнослю дковы е К урская серия, верхняя 

свита, туфогенные обра
зования

КМА, М ихайловское 
месторождение

[Доброхотов, 1961]

Г ематит-серицит-кварце- 
вые; до 12

КМА, Ю жно-Коробков- 
ский рудник, Салтыков- 
ское и Яковлевское мес
торождения

[Глаголев, 1957; Плак- 
сенко, 1957; Извеков, 
Щ екин, 1958, 1960; 
Н икитина, 1963, 1968]

М игматизированные 
граниты и плагиогра- 
ниты

Серицитовые сланцы Н иж няя свита (метапес
чаники)

Северо-запад КМА (Ми
хайловский синклинорий)

[Воскресенская, 1959, 
1965, 1975; Никольский 
1967]

Архей

Криворожские зеле
нокаменные породы 
(амфиболиты, метаба- 
зиты)

Биотитовые и кварц-хло- 
рит-серицитовые сланцы; 
11— 100

С аксаганская серия, ниж 
няя свита (аркозовые пес
чаники и кварциты)

Кривой Рог; рудники: 
И нгулец, им. Рахмановс- 
кого

[Сироштан, 1962]*

К риворож ская серия, 
нижняя свита (метапес
чаники)

Кривой Рог; рудники: 
им. Красной гвардии, 
им. Ленина, им. О к
тябрьской Революции, 
им. Фрунзе, им. Лю ксем
бург, им. Орджоникидзе, 
Больш евик

[Каршенбаум, 1962; 
Кулишов, 1957; Бонда
ренко и др ., 1959; Гер- 
шойг, Каплун, 1970; 
Д одатко и др ., 1975]

Биотитовые сланцы; 
20—30

К риворож ская серия, 
нижняя свита

Кривой Рог, балка Гле- 
еватая

[Танатар-Бараш , 1962]

Архей

Карбонатизированные; 
биотитизированные и 
сильно серицитизирован- 
ные породы; 3— 150 Архей

К риворож ская серия, 
ниж няя свита (метапес
чаники)

Кривой Рог; рудники: 
им. Кирова, им. Д зер 
ж инского, им. Ильича

[Тохтуев, Л иско, 1962; 
Бондаренко и др ., 1959; 
Гершойг, К аплун, 1970]

Саксаганские нлагио- 
гранигы

Серицитизированная и 
сильно карбонатизирован- 
ная порода; до 30

К риворож ская серия 
(амфиболиты)

Кривой Рог, рудники: 
им. Фрунзе, им. О рджони
кидзе, им. К . Либкнехта

[Бондаренко и д р ., 1959; 
Д одатко  и др ., 1972, 
1975]



филя выветривания следующим образом. В нижней зоне только некото
рые зерна кварца трещиноват,ы и изъедены с краев; в средней зоне 
(каолинитовые глины с примесью гидросйюд) все зерна корродированы 
в той или иной степени; в верхней зоне (каолинитовые глины) встреча
ются исключительно полурастворенные зерна кварца, а общее их коли
чество по сравнению с нижней зоной уменьшается примерно на 20%. 
Если оценивать количественное распределение кварца в доятулийских 
разрезах и в профиле коры выветривания, охарактеризованном Н. А. Ли- 
сициной, то становится очевидным, что в большинстве карельских про
филей, несмотря на явления вторичного окварцевания, интервалам с 
наибольшим развитием серицитовой массы соответствует заметное со
кращение валового количества кварца (табл. 5). Степень разъедания 
кварцевых зерен и величина, на которую при этом сокращается их общий 
объем, свидетельствуют о том, что в доятулийских разрезах  мы имеем 
дело, очевидно, с нижней частью профиля коры выветривания, соответ
ствующей (до метаморфизма) зоне слабо измененных гранитов, зоне 
гидрослюд и иногда — зоне каолинитовых глин с примесью гидрослюд.

Постепенный переход гранитов и конгломератов с преимущественно 
гранитной галькой в кварц-серицитовые, а диабазов и пикритов — в се- 
рицит-хлоритовые и тальк-карбонат-хлоритовые сланцы сопровождается 
отчетливым изменением их начальной текстуры сначала в сланцеватую, 
а затем — в типичную сланцевую. При этом реликты кварцевых зерен 
(профили на гранитах и гранитных конгломератах) оказываются р аз
вернутыми в серицитовой массе по сланцеватости, а кварцевые миндали
ны (профили на диабазах) в серицит-хлоритовом веществе 1— сплю
щенными. Сланцеватая текстура современной кварц-серицитовой породы 
и линейная ориентировка в ней реликтов кварца (так же, как  и сланце
вый облик серицит-хлоритовой породы) являются, по всей очевидности, 
результатом уплотнения доятулийского (и ятулийского) пластичного 
глинистого (или гидрослюдисто-глинистого) вещества при последующем 
региональном метаморфизме. Наличие в пределах одного разреза срав
нительно небольшой мощности (15— 20 м) массивного гранита, конгло
мерата или диабаза  (т. е. пород явно „жестких” ), и постепенно возни
кающей среди них все более сланцеватой кварц-серицитовой (или сери
цит-хлоритовой) породы однозначно свидетельствует о первично-пла
стичном характере неметаморфизованного аналога последней. Об этом 
же могут свидетельствовать наблюдаемые иногда в кварц-серицитовой 
породе своеобразные текстуры сдавливания, смятия, скомкивания, или. 
наоборот, размазывания.

В кварц-серицитовой породе при электронномикроскопическом иссле
довании обнаружены реликты кристаллов каолинита в массе гидрослю
ды. Рентгеноструктурным анализом установлено присутствие почти в 
каждой из 28 проб изучавшихся пород, помимо гидрослюды (и иногда 
хлорита), некоторого количества каолинита. Электронно-микроскопиче
ские данные весьма любопытны. Характерна полуразрушенная, угнетен
ная форма кристаллов каолинита и хорошо выраженные контуры гидро
слюды, что свидетельствует не о новообразованиях, а о реликтах каоли
нита, за счет которого и развивалась гидрослюда.

Наиболее важными для выявления дометаморфической природы сов
ременных кварц-серицитовых сланцев являются факты, приведенные в 
работе П. Эскола [1967]. Так, в районе Соанлахти базальные (кварц-се
рицитовые) сланцы ятулия вверх по разрезу постепенно сменяются 
кварцитами, в нижних горизонтах которых содержатся серицит и каоли
нит, выполняющие трещины. Каолин в самых низах разреза ятулийских 
кварцитов зафиксирован в нескольких пунктах северо-восточнее оз. Оу- 
луярви, южнее оз. П аанаярви, вблизи р. Оуланка-йоки, а такж е в Л а п 
ландии. В некоторых местах (гора П ихлаяваара) количество каолина 
настолько значительно, что представляет д аж е  промышленный интерес.



Породы

Исходные Перекрывающие
Район обнаружения Источник

Возраст Состав, стратиграфическое 
положение

Коры выветривания; 
мощность, м

Возраст Состав, стратиграфическое 
положение

Архей

Комплекс глубокоме
таморфизованных кри
сталлических пород

Мартито-хлоритовые; 
до 10—12

Кембрий Известняки Ж елезорудное месторож
дение Сивагли (Ю жная 
Я кутия)

[Сердюченко, I960]

Породы кристаллическо
го фундамента

Гидрослюдистые; 5— 10 Венд Староречинская свита Анабарское поднятие [Смирнов, 1965]

Архей ■— 
протеро
зой

Метаморфические обра
зования

Ж елезисто- каолинито
вые; 10— 20

Синий У лунтуйская, голоустен- 
ская , ольхинская свиты 
и кадаликанская под- 
серия

Прибайкалье, Присаянье, 
С еверо-Байкальская гор
ная страна

[Бессолицын, Файнштейн, 
1963]

Архей

Граниты и гнейсо-грани- 
ты кристаллического 
фундамента

Глинисто-песчанистые; 
до 50

Рифей * М уку некая свита Анабарский кристалли
ческий массив (р. Котуй- 
кан)

[Чайка, 1963, 1966; 
Иванов, 1964]

Различные гнейсы фун
дамента

Каолинитовые; 0—30 Поздний
протерозой

К ельгитская свита Северо-запад Анабарско- 
го щита

[Смирнов, 1965]

Протеро
зой (?)

Пенченгинская свита Хлорит-серицитовые
сланцы

Протерозой С ухопитская серия, свита 
клю ча Оленьего (конгло
мераты)

Север Енисейского кряж а [Кренделев, 1965]

Архей Гнейсы фундамента Кварц-эпидот-хлоритовые 
и оталькованные сери- 
цит-хлорит-кварцевые 
сланцы; 2— 15

Поздний
протерозой

Образования с органичес
кими остатками

Восточные Саяны [Елизарьев, 1962]

Ранний
протеро
зой

— Кварц-серицитовые гр а
велиты и сланцы

П урпольская свита Патомское и Северо-Бай- 
кальское нагорья

[Головенок, 1960, 1963, 
1966]

Осадочно-метаморфичес- 
кие и интрузивные

Сланцеватые кварц-сери
цитовые гравелиты; до 25

Средний
протерозой

Тепторгинская серия Байкальская горная об
ласть

[Головенок, Пуш кин, 
1964]

Архей — 
протеро
зой (?)

Метаморфи чес кие Дистеновые, дистен-хло- 
ритоидные и хлоритоид- 
ные сланцы значительной 
мощности

Протерозой Серия Тепторго, мамская 
подсерия, харгитуйская 
и бирю синская свиты

Витимо-Патомское на
горье, Прибайкалье, П ри
саянье

[Бессолицын, Файнштейн, 
1963; Бессолицын, 1963]

Архей К ристаллические, основ
ного и среднего состава

Силлиманитовые сланцы 
значительной мощности

Архей Ш ары жалгайская свита Китойское силлиманито- 
вое месторождение

[Бессолицын, Файнштейн, 
1963]

Ранний
архей

Кристаллические полево
ш патовые породы фунда
мента

Кианит-силлиманит-ко- 
рундовые и барит-гема- 
титовые породы значи
тельной мощности

Иенгрская серия Ю ж ная Я кутия (Алдан) [Сердюченко, 1963; 
Кулиш , 1975]

По Г. И. Иванову [1964], эта кора выветривания досинийского возраста.



Таблица 5. Распределение породообразующих минералов в метаморфизованной доятулийской коре выветривания гранитов Центральной Карелии, %

Обнажение
Зоны
профи
ля

Характеристика породы Количество
образцов

Плагиоклаз
неизменен
ный

Плагиоклаз
серицитизи
рованный

Серицит Мусковит Биотит Хлорит Кварц Эпидот Карбонат

Л ехта-сари III
II
I

Кварц-серицитовый сланец 
Кварц-серицитовая порода 
Гранит слабо серицитизированный

2
7
5

1 ,9
3 2 ,8

1 2 ,9
2 3 ,4

74 ,8
4 0 ,4 —

—
1 ,8
3 ,5

24
4 0 ,2
3 8 ,8

1 ,2
2 ,3
1 ,5

0 ,5

Маккон-сари II

I

Кварц-серицитовая порода карбонати- 
зированная
Гранит слабо серицитизированный

7
2 4 3 ,3

0 ,3
2

60 0 ,9
2 ,5 ~ 6,1

2 ,3
3 0 ,9
4 9 ,4

— 1 ,8
0 ,5

Гоген-сари III
II
I

Кварц-серицитовый сланец 
Кварц-серицитовая порода 
Гранит неизмененный

1
3
3

2 7 ,3
5 0 ,9

15 ,6
15

5 3 .9
1 8 .9 —

— 3 ,7
3
4 ,6

4 0 ,2
3 1 ,1
2 4 ,4

2 ,2
3 ,9
4 ,6

0 ,3
0 ,5

Чапан-сари III
II

I

Кварц-серицитовая порода 
Кварц-серицитовая порода карбонати- 
зированная 
Г ранит неизмененный

7

9
3 12 ,3

5 ,5

5 ,7
2 2 ,2

4 3 ,2

3 5 ,8
9 ,8

4 ,7

3 ,9
11 ,5

-

4 ,4

3 ,2
0 ,7

4 0 .2

4 6 ,7
3 8 .2

—

2

4 ,8
5 ,3

Ахвен-ламби III
II
I

Кварц-серицитовая порода сланцеватая 
Кварц-серицитовая порода 
Г ранит серицитизированный

5
15

4
4 ,7
9 4 7 ,4

57,1
59

5 ,7 t_

4 ,9
2 ,5
5 ,1

5 .7  
2 ,9
1 .7

3 2 ,3
2 7 ,9
28

0 ,1
3 ,1

2 ,9

Остречье II
I

Кварц-серицитовая порода 
Г ранит серицитизированный

2
4 — 4 5 ,8

5 2 ,4 —
4 J

10
2

3 2 ,9
4 5 ,4

0 ,4
1 ,2

4 ,3
0 ,9

Мурдо-сари II
I

Кварц-серицитовая порода 
Г ранит серицитизированный

9
1

— 4
5 5 ,2

56
9 ,2

6 ,4
7 ,2 —

■— 32,1
2 8 ,4

— 1 ,5

Кюльмяс-ру-
чей II Кварц-серицитовая порода 4 4 ,3 2 4 ,8 3 3 ,6 — — — 3 3 ,6 - 3 ,7

Ш аеда-губа II То ж е 3 - 1 ,2 5 3 ,7 — 4 1 ,7 3 9 ,4 — —



При добыче каолина было установлено, что он образует пласт, смятый 
вместе с перекрывающими его кварцитами в антиклиналь. Каолин про
слеживается на глубину до 60 м и содержит некоторое количество квар
ца. В больших количествах, такж е интересных в промышленном отноше
нии, каолинит (вместе с пирофиллитом и кианитом) обнаружен в ниж 
них слоях ятулийских кварцитов вблизи оз. Пиэлисьярви южнее Коли. 
В том районе отмечено семь местонахождений каолина, самое значи
тельное из которых — в районе Хирвиваара. Генезис этого каолина и 
его возраст в свое время были предметом дискуссии. X. Вяюрючен {Vay- 
riinen, 1959] считал каолин первичным продуктом архейского выветрива
ния нижележащих гнейсов. Фростерус [Frosterus, 1902] полагал невероят
ным сохранение каолина в толще осадков, подвергшейся интенсивной 
складчатости.

Согласно исследованиям В. П. Петрова [1948], Д. С. Белянкина и 
К. М. Феодотьева [1949], В. П. Ананьева и Е. Г. Куковского [1956], кри
сталлическая решетка каолинита в процессе термического обезвожива
ния начинает разруш аться только при 570° С. Основываясь на довольно 
высокой термоустойчивости каолинита, П. Эскола допускает вероятность 
того, что он мог сохраниться при складчатости, во время которой песча
ники были преобразованы в кристаллобластические ятулийские кварци
ты. Таким образом, при благоприятных условиях первично-глинистые 
минералы оказываются неизменными на протяжении исключительно дли
тельного времени. Во всяком случае, существование в ряде пунктов 
Финляндии залежей каолина, непосредственно перекрываемых ятулий- 
скими кварцитами, является прямым аргументом в пользу первично
элювиального происхождения характеризуемых метаморфических обра
зований.

Среди конечных остаточных продуктов разложения кор выветрива
ния одними из наиболее характерных реликтовых первичных минералов 
являются циркон и рутил [Poldervaart,  1955; Гинзбург, 1957; Кренделев, 
1965; Калюжный, 1968; Сердюченко, 1968]. Эти минералы, будучи устой
чивыми в ходе физического и химического выветривания, сохраняются в  
толще формирующейся коры и постепенно накапливаются на фоне од
новременного выноса больших масс подвижных компонентов. Согласно 
данным ряда исследователей [Poldervaart,  1949; M cLachlan, 1951; Mur- 
thy, 1964; Ляхович, 1967], циркон и, вероятно, рутил [Сердюченко, 1968] 
оказываются устойчивыми в условиях амфиболитовой и д аж е  гранули
товой стадий регионального метаморфизма. В доятулийских разрезах, 
начиная от материнских гранитов и гранитных конгломератов до непо
средственного контакта кварц-серицитовых сланцев с перекрывающими 
их кварцитами, циркон сохраняет присущую ему призматическую форму. 
При этом общее количество Z r 0 2 в кварц-серицитовой породе, по срав
нению с исходной, возрастает местами почти двукратно. Увеличивается 
количество Z r 0 2 и в некоторых разрезах на основных породах. Рутил в 
характеризуемых профилях присутствует в форме волосовидно-игольча
тых агрегатов сагенита, возникающих в хлорите при замещении им пер
вичного биотита. Сагенит фиксируется такж е в мусковите и кварце, ко
торыми, в свою очередь, замещ ается хлорит, вплоть до наиболее верхних 
частей профилей. Вполне вероятно, что сагенит в рассматриваемых р аз 
резах образовался еще при доятулийском выветривании и уцелел в ходе 
последующего зеленосланцевого метаморфизма. В. П. Петров, например, 
отмечал сохранение сагенитовых сеток в конечных псевдоморфозах као 
линита по первичному биотиту в профиле нижнемезозойской коры вы
ветривания гранитов. Увеличение содержания ТЮ 2 снизу вверх по дояту- 
лийским разрезам  объясняется не столько наличием в них устойчивого 
сагенита (он занимает слишком незначительный объем от общей массы 
породы), сколько скоплениями зерен сфена, развивающегося по биотиту



и хлориту; количество последнего в некоторых разрезах  снизу вверх не
сколько возрастает.

Распределение породообразующих химических компонентов по ис
следованным профилям кислого и основного ряда в делом соответствует 
характеру фанерозойского профиля выветривания (табл. 6—8). В кварц- 
серицитовой и серицит-хлоритовой породе, по сравнению с исходными 
гранитами, конгломератами и диабазами, наблюдается обычно уменьше
ние содержания N a20 ,  S i 0 2, FeO, МпО, иногда CaO, германия, никеля 
кобальта и, наоборот, увеличение А120 3, ТЮ 2, Z r 0 2, галлия, Fe20 3, Р 20 5, 
хрома, ванадия, конституционной воды и свободного углерода. Однако 
количество К20  (отчасти СаО) и M gO  не только не уменьшается снизу 
вверх, что характерно для известных профилей выветривания, а, напро
тив, даж е  увеличивается.

Если рассматривать фанерозойские коры выветривания, то оказы ва
ется, что уменьшение количества К 20  по сравнению с материнским суб
стратом наблюдается только в самых верхних частях полностью прора
ботанных профилей выветривания, в зонах каолинита и охр. В проме
жуточных же интервалах, соответствующих каолинит-гидрослюдистой 
зоне или зоне каолинизированного гранита, содержание КгО обычно воз
растает {Гинзбург, 1957; Кобелев и Сахацкий, 1959; Бучинская, 1964; 
и др.]. Содержание К20  в кварц-серицитовой зоне наиболее представи
тельных карельских разрезов оказывается сходным со значениями К20  
для средних зон некоторых фанерозойских профилей выветривания. 
С другой стороны, высказываются соображения [Чайка, 1975] об удер
жании калия в древнейших корах и почвах в форме органических соеди- 
нений-комплексообразователей, являющихся следствием деятельности 
примитивных форм жизни в докембрии, которые, каїк предполагается, 
обладали исключительной способностью к накапливанию этого биофиль- 
ного элемента.

Повышенное в ряде доятулийских профилей содержание СаО и M gO 
является результатом их повышенной карбонатности, что нередко свой
ственно и для типичных кор выветривания [Гинзбург, 1957], в особенно
сти для их нижних горизонтов. Линзовидные тела доломитов и кремней, 
перекрывающие с эрозионным контактом кварц-серицитовую породу и 
содержащие ее отторженцы, по-видимому, свидетельствуют о некоторой 
аридности климатической обстановки ятулия 1 в период разрушения 
доятулийских кор выветривания. Они формировались подобно тем к а р 
бонатным и кремневым покровам, которые, по описанию ряда исследова
телей [Полынов, 1934; Сидоренко, 1956, 1958; Перельман, 1957; Гинзбург. 
1957, 1963; Страхов, 1960], развиваются в степных и полупустынных об

ластях при сезонном увлажнении и высыхании выветривающейся поверх
ности. Подтверждением периодического ограничения влажности в ягу- 
лии, очевидно, можно считать трещины усыхания (глубиной подчас до 
30 см и более) в прослоях кварц-карбонат-слюдистых сланцев среди 
толщи кварцитов.

Сопоставление данных химического анализа пород исследованных 
доятулийских разрезов с химическим составом неизмененных и преоб
разованных гранитов некоторых постпротерозойских кор выветривания 
[Гинзбург, 1957; Кобелев, Сахацкий, 1959; Бучинская, 1964; Лапинская, 
Ж уравлев, 1967; Бойко, 1969] выявляет сходство между ними не только 
в накапливании одних и выносе других элементов: часто даж е  количе-

1 И сследования Т. Ф. Н егруца [1974] свидетельствую т о том, что метаглинистые об
р азован и я  карельского ком плекса ф орм ировались в условиях ж аркого  клим ата  с 
чередованием  дож дей  и засух. Н ам ечается направленное изменение от ж аркого  в л а ж 
ного клим ата  в предятулийское врем я до ж ар ко го  и засуш ливого к позднеятулийско- 
му периоду. О развитии предкейвской (средний протерозой) коры  вы ветривания на 
К ольском полуострове в обстановке ж аркого  и влаж ного  клим ата, которы й затем  
сменился более аридны м, делаю т вы воды  Н. Б. Б екасова, Д . Д . М ирская, Г. Ю П уш 
кин [1975].



Местонахождение выхода коры выветривания, зона ее профиля

Компонент Лехта-сари Маккон-сари Гоген-сари Чапан-сари Ахвен-ламби Остречье Мурдо-сари

I II III I И I п  I III I И I и  1 III I и I II

S i0 2 72 ,15 68 ,43 63,87 70 ,84 5 9 ,32 72 69,41 67 ,37 73 ,48 60 ,92 67,13 6 4 ,58 63 ,44 73 ,27 66 ,38 69 ,22 68 ,07
т ю 2 0 ,3 2 0 ,3 5 0 ,7 3 0 ,3 3 0 ,7 5 0 ,4 0 ,3 6 0 ,4 6 0 ,2 9 0 ,3 2 0 ,4 9 0 ,5 8 0 ,6 6 0 ,2 0 ,7 2 0 ,4 2 0 ,4 2
А120 3 14 ,38 15,05 18,95 14 ,15 15 ,85 13,73 15,36 18,37 12,96 13,85 14,94 15,41 1 7 ,92 13,88 15,38 15,32 15,22
Fe20 3 0 ,7 8 1 ,4 1,79 1,81 2 ,1 6 0 ,63 0 ,4 5 0 ,7 5 1 ,19 0 ,8 7 1,99 2 ,4 5 2 ,6 0 1,98 2 ,0 8 1,35 1,22
FeO 0 ,8 5 0 ,8 6 0 ,9 4 0 ,9 8 1,72 1 ,58 1 ,0 8 1,11 0 ,7 4 0 ,9 5 1,63 1,01 0 ,6 9 0 ,5 2 1 ,66 1,11 0 ,5 6
MnO 0 ,0 3 0 ,0 4 0,01 0 ,6 5 0 ,0 9 0 ,0 3 0 ,0 5 0 ,0 2 0 ,0 2 0 ,0 7 0 ,0 7 0 ,0 4 0 ,0 1 0 ,0 3 0 ,0 5 0 ,0 3 0 ,0 3
CaO 1 ,6 2 2 ,41 0 ,81 0 ,5 2 4 ,6 4 2 ,4 9 2 ,6 4 0 ,7 2 2 ,3 4 5 ,9 6 2 ,4 5 2 ,7 8 0 ,9 9 1,62 2 ,61 2 ,4 3 2 ,4 9
MgO 1 ,0 3 1 ,56 2 ,1 6 1 ,7 6 2,81 0 ,8 0 ,6 4 1 ,1 7 0 ,6 4 ,2 7 2 ,1 6 2 ,2 8 3 1,27 2 ,9 8 1 ,0 9 1,56
Na20 2 ,7 0 1 ,37 0 ,2 2 2 ,41 0 ,7 7 3 ,51 2 ,5 9 0 ,1 6 3 ,1 9 0 ,9 5 3 ,9 0 2 ,7 7 0 ,7 9 0 ,1 8 0 ,1 6 4 ,5 1 2 ,4 3
K20 3 ,5 2 4 ,5 4 6 ,77 3 ,6 7 4 ,8 1 2 ,1 3 ,3 6 6 2 ,3 8 3 ,5 5 3 ,0 9 4 6 ,1 0 4 ,4 7 4 ,6 8 2 ,5 2 4 ,1 9
p 2o 5 0 ,1 3 0 ,1 8 0 ,2 5 — 0 ,0 5 0 ,3 6 0 ,2 6 0 ,3 2 0 ,1 4 0 ,11 0 ,2 6 0 ,2 4 0 ,2 9 0 ,1 2 0 ,1 9 0 ,1 1 0 ,11
H 20 + 1 ,23 1 ,96 2 ,8 3 1,51 2 ,9 8 1,31 1 ,74 2 ,8 7 0 ,7 6 3 ,0 7 1 ,1 8 1 ,9 8 2 ,8 9 1 ,64 1 ,88 1 ,02 2 ,1 2
H 20 ~ 0 ,1 6 0 ,1 5 0 ,1 8 0 ,1 7 0 ,3 7 0 ,1 3 0 ,1 3 0 ,1 2 0 ,1 4 0 ,1 4 0 ,1 4 0 ,1 3 0 ,2 2 0 ,0 8 0 ,1 1 0 ,1 0 ,0 9
C 0 2 0 ,8 6 1 ,3 4 — 0 ,6 6 2 ,6 6 0 ,9 7 1 ,5 6 0 ,0 8 1,74 4 ,8 3 0 ,3 8 1 ,36 0 ,0 9 0 ,6 8 1 ,23 0 ,3 2 1,13
С 0 ,0 1 0 ,0 1 — — — — 0 ,0 4 0 ,11 0 ,0 8 0 ,0 7 0 ,1 0 ,0 7 0 ,1 0 ,0 2 0 ,0 4 — 0 ,01
Сумма 9 9 ,7 9 99 ,66 99 ,5 9 9 ,44 9 8 ,98 100 ,05 99 ,6 7 99 ,63 100,05 9 9 ,82 99,91 99 ,69 99 ,7 8 99 ,95 100,16 99 ,55 99 ,65
Fe20 3/F e 0 1 ,4 8 1 ,72 3 ,1 6 1 ,9 1 ,3 8 0 ,5 9 0 ,9 4 0 ,6 8 1 ,74 1 ,0 9 1 ,2 2 2 ,8 5 3 ,9 6 1,25 4 1 ,22 2 ,56
S i0 2/A l20 3 5 ,0 2 4 ,5 7 3 ,3 9 5 ,01 3,71 5 ,2 6 4 ,5 4 3 ,6 7 5 ,6 7 4 ,4 1 4 ,5 5 4 ,2 3 ,5 6 5 ,2 8 4 ,3 5 4 ,5 2 4 ,4 8
T i0 2/A l20 3 0 ,0 2 2 0 ,023 0,039 0 ,0 2 3 0 ,047 0 ,0 2 9 0 ,0 2 3 0 ,0 2 5 0 ,022 0 ,0 2 3 0 ,0 3 3 0 ,0 3 8 0 ,0 3 7 0 ,014 0 ,0 4 7 0 ,0 2 7 0 ,0 2 8
CaO/M gO 1 ,57 1 ,55 0 ,3 8 0 ,3 1 ,65 3 ,11 4 ,1 3 0 ,6 2 3 ,9 0 1 ,4 1 ,13 1 ,22 0 ,3 3 1 ,28 0 ,8 8 2 ,2 3 1 ,6
Na20 / K 20 0 ,7 7 0 ,3 0 ,0 3 0 ,6 6 0 ,1 6 1 ,67 0 ,7 7 0 ,0 3 1,34 0 ,2 7 1 ,26 0 ,6 9 0 ,1 3 0 ,0 4 0 ,0 3 1 ,79 0 ,5 8
R20  -f- RO 8 ,8 7 9 ,8 8 9 ,9 6 8 ,3 6 13,03 8 ,9 0 9 ,2 3 8 ,0 5 8 ,51 14 ,73 11 ,60 11,83 10 ,88 7 ,54 10,43 10,55 10,67
(R20 + R 0 ) /A 1 20 3 0 ,6 2 0 ,6 6 0 ,5 3 0 ,5 9 0 ,8 2 0 ,6 5 0 ,6 0 0 ,4 4 0 ,6 6 1 ,06 0 ,7 8 0 ,7 7 0 ,6 1 0 ,5 4 0 ,6 8 0 ,6 9 0 ,7
K20 /M g 0 3 ,4 2 2 ,91 3 ,1 3 2 ,0 9 1,71 2 ,6 3 5 ,2 5 5 ,1 3 3 ,9 7 0 ,8 3 1 ,43 1 ,75 2 ,0 3 3 ,5 2 1 ,5 7 2 ,3 1 2 ,6 9
Zt 230 260 330 160 240 190 190 360 200 200 260 250 290 250 330 250 240
Ga 21 23 31 22 23 22 22 35 20 21 23 24 29 22 24 23 23
Количество ана
лизов 5 9 2 2 7 3 3 1 3 6 4 16 5 4 2 1 9

Примечания. 1. Минеральный состав зон: I — гранит слабо серицитизированный, II — 
кварц-серицитовая порода, III — кварц-серицитовый сланец; для 4<апан-сари и Маккон- 
сари: I — гранит неизмененный, II — кварц-серицитовая порода карбонатизированная.
2. Силикатный анализ выполнен в лаборатории ГИН АН СССР Г. Ф. Галковской,

К. С. Гориной, А. Н. Зарубицкой, М, А. Канакиной, М, И. Степанец, Е. А. Шурыги- 
ной, Е. В. Черкасовой, % вес. Zr и Ga определены методом спектрального количест
венного анализа, ppm.



Компонент

Местонахождение выхода коры выветривания, зона ее профиля, компоненты породы

Канус-ниеми

ill
Цемент

S i0 2 64,27

т ю 2 0,85

А12о 3 15,90

Fe20 3 3,25

FeO 1

MnO 0,03

СаО 1,17

MgO 3,74

Na20 0,75

K20 4,47

H 20 + 3 ,3

н 2о - 0,67

Р 20 6 0,23

С 0 2 _

Сумма 99,63

Fe20 3/F e 0 3,25

Si О2/ a i 2o 3 3,79

т і о 3/ а і 2о 3 0,05

CaO/M gO 0,31

Na20 / K 20 0,17

R , 0 + R O 10,13

(R20 + R 0 ) /A 1 20 3 0,64

K20 /M g 0  • 1,2

Zr не обн.

Ga 23

Ge 0,6

Cr 170

Ni 55

V 160

Co 26

68,22* 55,67
58,44 53,58
0,42 1,03
0,85 1,19

14,96 22,05
21,62 23,31

3,85 4,07
3,4 4,48
0,72 0,72
0,65 0,57
0,01 0,03
0,03 0,03
1,11 1
0,94 1,35
1,9 3
2,45 2,57
0,24 0,18
0,21 0,15
5,23 8,25
7,91 8,81
2,94 3,99
3,23 3,84
0,02 0,26
0,12 0,12
0,16 0,05
0,13 0,05

99,78 100,30
99,98 100,05

5,34 5,65
5,23 7,85
4,56 2,57
2.7 2,29
0,03 0,05
0,04 0,05
0,58 0,33
0,38 0,53
0,05 0,02
0,03 0,02
8,46 12,43

11,51 12,88
0,57 0,56
0,53 0,55
2,75 2,71
3,23 3,43

100 90
150 200
23 26
24 24
0,5 0,5
0,5 0,6

62 153
110 153
50 39
35 33
135 197
195 200
11 11
10 И

I III

Г алька

73,82

0,04

13,39

1.76 

0,4 

0,02 

1,72 

1,49

3.76 

1,1 

1,65 

0,16 

0,03

0,26 

99,6 

4,4 

5,51 

не обн. 

1,15 

3,42 

8,07 

0,6 

0,74 

не обн. 

15 

0,5 

3 

20 

40 

7

71,62 65,10
71,02 58,88
0,59 0,6
0,36 1,02

14,01 18,62
13,69 21,17
2,7 3,35
2,55 3,06
0,57 0,65
1,01 0,72
0,01 0,03
0,03 0,03
1,17 1
і , 17 1
1,51 2,31
2,26 2,57
2,15 0,15
0,21 0,18
3,93 5,77
4,79 7,45
1,02 2,31
1,76 3,81
0,37 0,44
— 0,22
0,05 0,11
0,46 0,13

0,50 —
99,7 100,44
99,81 100,24
4,73 5,15
2,52 4,25
4,11 3,49
5,18 2,78
0,04 0,03
0,03 0,05
0,78 0,43
0,52 0,39
0,55 0,03
0,04 0,02
8,76 ' 9,23
8,43 11,2
0,63 0,5
0,62 0,53
2,6 2,5
2,12 2,9

200 120
100 190

12 18
23 24
0,5 0,5
0,5 0,5

29 52
28 75
29 39
53 33
68 137

150 183
5 10

18 11

Падун

III

Цемент

53,49

0,97

20,57

5,51

2,1

0,05

1,47

4,20

1,87

5,97

2,7

0,12

0,59

99,61 

2,63 

2,6 

0,05 

0,35 

0,31 

13,51 

0,66 

1,42 

30 

29 

14 

197 

42 

125 

19

62,84

0,68

14,44

5,38

0,99

0,04

2,83

2,28

0,21

5,72

2,37

0,06

0,16

1,68

99,68

5,48

4,35

0,05

1,24

0,04

11,04

0,77

2,51
не
обн.

21

1

210

43

120

И

Карельская Масельга

* 11 Ш і п Ш І 1 п Ш

Г алька Цемент Г алька

75,37
74,19
64,87 69,9 73,55 58,99 43,72 73,55 65,55 67,57

0,08
0,21
0,72 0,34 0,17 0,3 0,26 0,17 0,21 0,3

13,75
13,25
13,82 15,26 11,97 9,94 8,34 11,97 11,40

0,93
1,63
3,25 2,67 1,47 1,99 1,03 1,47 2,32 1,87

0,42
0,43
1,64 0,43 0,51 0,57 2,07 0,51 0,50 0,36

0,01
0,02
0,05 0,01 0,02 0,26 0,17 0,02 0,09 0,05

1,22
1,60
3,55 1,47 2,54 8,58 15,88 2,54 7,15 5,77

0,26
0,7
0,63 0,97 1,07 4,50 10,26 1,07 1,82 1,48

5,14
3,38
1,59 0,18 0,12 0,46 0,18 3,22 2,31 0,11

1,79
3,15
4,22 5,85 5,99 3,98 0,93 2,97 3,19 4,7

0,63
0,82
1,48 2,00 2,49 2,24 3,73 0,92 0,33 2,14

0,02
0,06
0,1 0,08 0,08 0,4 0,08 0,04 0,81 0,04

0,11
0,13 
0,59 0,92 0,16 0,16 0,16 0,03 0,04 0,11

0,34 0,48
1,12 — 1,52 7,84 18,25 1,24 4,72 4,06

100,07 100,05
99,63 100,08 100,21 100,11 100,06 99,72 100,44 100,03

2,21 3,79
1,98 6,21 4,01 3,49 0,5 2,88 4,04 5,19

5,48 5,59
4,69 4,58 3,72 5,93 5,25 6,14 5,75 5,86

0,01 0,02
0,05 0,02 0,01 0,03 0,03 0,01 0,02 0,03

4,69 2,29
1,35 1,52 2,37 1,91 1,55 2,37 3,93 3,9

2,90 1,07
0,38 0,03 0,02 0,12 0,19 1,08 0,72 0,02

8,41 8,83 
11,99 8,47 9,72 17,52 27,85 9,80 14,47 12,06

0,61 0,67
0,87 0,56 0,81 1,76 3,27 0,82 1,27 1,05

6,89 4,50
1,61 6,03 5,6 0,88 0,09 2,78 1,75 3,18

не
обн.

ЗО 
не обн.

не
обн. 10 не

обн.
не
обн.

не
обн.

не
обн.

не
обн.

17 19
22 29 18 60 8 15 9 16

1 1
1 1 1 1 1 0,8 1 1

7 8
62 75 142 38 ЗО 9 6 13

15 24
43 40 45 26 21 19 19 23

43 64
76 140 72 ЗО 17 41 29 44

3 4
20 5 6 3 17 3 3 3

* Верхнее значение— для нижней части зоны, нижнее — для верхней части. 
Примечания. I. Минеральный состав зон: I — цемент — кв рц-серицитовая порода мас
сивная, галька — слабо серицитизированная гранитная, II — цемент — кварц-серицито- 
вая порода сланцеватая, галька — серицитизированная гранитная, III —цемент — кварц- 
серицитовый сланец, галька — сильно серицитизированная гранитная.

59,49
69,9

1.27 
0,34

17,21
15,26
5.16 
2,67 
1,5 
0,43 
0,04 
0,01 
1,72
I,47
3.16 
0,97 
0,84 
0,14 
5,97 
5,85 
2,31
2.3 
0,22 
0,1 
0,59 
0,59

0,18

99,66
99,74

3.44
II ,03
3.45
4.28 
0,07 
0,02 
0,54 
1,52 
0,14 
0,02

11,69
8,43
0,68
0,55
1,89
6.03 

150
не обн. 

25 
25 

1 
1 
3

48
41
41

109
117
20

5

2. Силикатный анализ выполнен в лаборатории ГИН АН СССР Г. Ф. Галковской, 
М. А. Канакиной, И. В. Шумихиной, % вес. Малые элементы определены методом 
спектрального количественного анализа, рргп: Си <  20, Мо ^  0,5, РЬ <  3.



Таблица 8. Химический состав ятулийской метаморфизованной коры выветривания 
на основных породах

Компонент

Местонахождение выхода коры выветривания, зона ее профиля

Маккон-сари Огму-сари Сондалы

I II III I И III I II III

Si02 5 3 ,44 39 ,31 39 ,9 5 45 ,9 9 44 ,23 39 ,59 46 52 ,32 52 ,39
т ю 2 1 ,36 1,87 2 ,3 8 1 ,53 1 ,54 1 ,54 1 ,49 1 ,15 1 ,1 5
А120 3 12 ,79 14,13 2 1 ,9 4 14 ,78 14,58 17 ,34 16,49 24 ,25 2 4 ,2 9
Fe20 3 8 ,2 7 6 ,6 7 ,93 6 ,7 8 7 ,5 7 ,85 5 ,11 5 ,11 5 ,4 9
FeO 4 ,3 8 5 ,2 6 2 ,6 6 ,5 4 4 ,2 6 3 ,6 8 11,96 0 ,6 4 0 ,4 9
СаО 4 ,8 2 2 ,7 6 0 ,5 8 7 ,39 2 ,81 4 ,4 5 0 ,8 3 0 ,5 4 0 ,3 9
MgO 7 ,6 8 18 ,66 11 ,48 9 ,7 7 14,17 12,13 6 ,7 2 ,4 4 2 ,3 4
MnO 0 ,1 3 0 ,1 7 0 ,0 4 0 ,1 5 0 ,0 9 0 ,0 9 0 ,1 6 0 ,0 1 0 ,0 1
р 2о 5 0 ,1 4 0 ,1 8 0 ,2 3 0 ,1 4 0 ,1 4 0 ,1 4 0 ,2 7 0 ,0 4 0 ,0 4
Na20 3 ,71 0 ,1 0 0 ,1 9 2 ,21 0 ,31 0 ,1 2 5 ,07 0 ,1 9 0 ,1 9
К 20 0 ,1 2 0 ,8 4 6 ,8 6 0 ,0 9 2 ,1 5 3 ,1 5 2 ,0 6 9 ,1 5 9 ,1 5
Н 20 + 2 ,8 6 7 ,06 4 ,9 9 4 ,2 4 6,61 6 ,6 4 ,1 3 ,8 7 3 ,7 8
НоО - — 0 ,2 0 ,2 7 .—. — — — і 0 ,0 8
с б 2 0 ,1 6 2 ,5 0 ,1 6 _ 1 ,18 3 ,4 — ---. — і

Сумма 99 ,86 99 ,64 9 9 ,6 99,61 99 ,57 100,44 100,24 99,71 99 ,79
Fe2O o/FeO 0 ,9 0 1 ,25 3 ,0 5 1,03 1,76 2 ,1 3 0 ,4 3 7 ,98 11,12
Si02/Al20 3 4 ,1 7 2 ,7 8 1 ,8 3 ,11 3 ,0 4 2 ,2 8 2 ,7 8 2 ,1 5 2 ,1 5
Ті0 2/А120 3 0 ,1 1 0 ,1 3 0 ,1 1 0 ,1 0,11 0 ,0 9 0 ,0 9 0 ,0 5 0 ,0 5
CaO/M gO 0 ,6 3 0 ,1 5 0 ,0 5 0 ,7 6 0 ,2 0 0 ,3 7 0 ,1 2 0 ,2 2 0 ,1 7
Na20 / K 20 30 ,92 0 ,1 2 0 ,0 3 24,5а 0 ,1 4 0 ,0 3 2 ,4 6 0 ,0 2 0 ,0 2
R 20  -j- RO 16,33 22 ,36 19,11 19 ,46 29 ,44 20,21 14 ,66 12,32 12 ,07
(R20  +  R0)/A120 3 1 ,28 1 ,58 0 ,8 7 1,32 2 ,0 2 1 ,17 0 ,8 9 0 ,5 1 0 ,5
K20 /M g O 0 ,0 2 0 ,0 5 0 ,6 0 0 ,0 9 0 ,1 5 0 ,2 9 0 ,3 1 3 ,7 5 3 ,91
Zr не обн. 50 210 не обн. 70 10 190 180 , 170
Ga 12 Ю 19 17 16 15 21 23 22
Ge 1,1 1 1 ,1 1 ,6 1 1 ,1 1 ,1 0 ,5 0 ,8
Cr 110 85 165 122 113 101 96 137 185
Ni 84 87 72 88 87 80 73 64 63
V 140 133 260 137 220 270 182 222 220
Co 41 69 32 43 58 42 39 16 15

Примечания. 1. Минеральный состав зон: для Маккон-сари I—диабаз неизмененный, II— диабаз хлорити- 
зированный, III — серицит-хлоритовый сланец; для Огму-сари и Сондалы, I—мандельштейн неизмененный, 
II — мандельштейн хлоритизированный, III — серицит-хлоритовый сланец. 2. Силикатный анализ выполнен 
В лаборатории ГИН АН СССР И. J1. Бирюковой и М. А. Канакиной, % вес. Малые элементы определены 
методом количественного спектрального анализа, ррш: Си =  20, РЬ =  3, Мо =  0,5.

ственные значения большинства породообразующих компонентов, не
смотря на огромную разницу во времени образования сравниваемых 
объектов, оказываются весьма близки между собой (табл. 9, 10). О бна
руженная общность в поведении породообразующих компонентов у до 
ятулийских и ятулийских разрезов и сравниваемых профилей достовер
ных молодых кор выветривания позволяет говорить о том, что изучаемые 
доятулийские разрезы представляют собой низы профиля коры вывет
ривания каолинитового типа, соответствующие, в случае наибольшей 
сохранности, зоне неизмененного материнского субстрата, зоне гидро
слюд и нижней части каолинит-гидрослюдистой зоны.

Ассоциация метаморфических минералов в доятулийских и ятулий
ских профилях (хлорит, серицит, мусковит, эпидот, сфен, новообразован
ный кварц) соответствует зеленосланцевой ступени регионального ме
таморфизма. Согласно существующим данным [Кузнецов, 1956; Бетех- 
тин, 1956; Викулова, 1957; Файф и др., 1962], глинистые образования,



адсорбируя щелочные и щелочноземельные элементы, в начальный этап 
метаморфизма преобразуются в серицит и хлорит. По всей вероятности, 
серицит и хлорит, наблюдаемые сейчас в изучавшихся разрезах, пред
ставляют собой продукты метаморфизма каолинита и монтмориллонита, 
возникших при древнейшем выветривании кислых и основных исходных 
пород. Калий, обеспечивший в процессе зеленосланцевого метаморфизма 
преобразование доятулийского каолинита в серицит, мог накапливаться 
двояко. Частично он, несмотря на высокую миграционную способность, 
насыщал формирующийся каолинит еще при формировании доятулий
ского профиля выветривания (возможно, вследствие своей высокой, но 
не реализованной биофильности). Помимо того, каолинит мог обога
щаться калием уж е после погребения коры выветривания под осадками 
ятулия, за счет просачивающихся поверхностных (и грунтовых) вод, по
вышенная щелочность которых была следствием некоторой засуш ливо
сти ятулийского климата.

Развитие доятулийской коры выветривания началось после заверш е
ния раннепротерозойской (раннекарельской) складчатости и продолж а
лось до начала ятулийского седиментогенеза. В процессе среднепроте
розойской (позднекарельской) складчатости возникшая в доятулии на 
гранитах и конгломератах, а в ятулии — на диабазах  кора выветрива
ния была метаморфизована, в результате чего первичные гидрослюды 
и каолинит были преобразованы в диоктаэдрическую гидрослюду муско- 
витового типа (полиморфная модификация 2М.г) , а гидробиотит и монт
мориллонит — в хлорит. Высвободившийся при выветривании первич
ных минералов аморфный кремнезем был раскристаллизован, а гидро- 
слюдисто-глинистый слой претерпел рассланцевание с одновременной 
переориентировкой в нем остатков первично-гранитного кварца. Р езуль
таты  пересчета по методу Т. Барта  показывают, что существовавшая ,в 
доятулийских профилях выветривания тенденция к уменьшению снизу 
вверх содержания одних элементов (натрий, кальций, кремний, двух
валентное железо, марганец) и увеличению других (алюминий, трех
валентное железо, магний, калий, фосфор) при зеленосланцевом мета
морфизме в принципе не изменилась.

Перечислим основные факты, позволяющие рассматривать изучав
шиеся доятулийские и ятулийские разрезы в качестве профилей древней 
коры выветривания.

1. Многочисленность на территории Карелии и Финляндии обнаж е
ний характерной ассоциации исходных пород и развитых на них специ
фических метаморфических сланцев, что свидетельствует о бывшем 
площадном, региональном распространении рассмотренных образо
ваний.

2. Существование зон начальной дезинтеграции материнских грани
тов (элювиальные и элювиально-делювиальные брекчии).

3. Постепенно усиливающиеся разрушения в зоне брекчий гранита и 
в слое кварц-серицитовой породы пегматитовых, аплитовых и кварце
вых жил, которые в исходном граните сохраняются совершенно не нару
шенными; процесс своеобразного „таяния” гранитной гальки в кварц- 
серицитовой породе по мере ее развития на исходных конгломератах.

4. Возрастание вверх по разрезам степени серицитизации плагиокла
за, хлоритизации биотита и амфибола, коррозии кварца, постепенного 
рассланцевания возникающей кварц-серицитовой и серицит-хлоритовой 
породы с переориентировкой в ней реликтов кварца и расплющиванием 
миндалин.

5. Наличие реликтов каолинита в массе серицита, подтвержденное 
электронно-микроскопическими и рентгено-структурными исследова
ниями.

6. Сохранность призматической формы у кристаллов циркона по все
му разрезу от исходного гранита до верхних частей зоны кварц-серици-



Таблица 9. Химический состав метаморфизованных доятулийских и неметаморфизованных фанерозойских кор выветривания, развитых на породах 
гранитного состава, % вес.

Зона профиля выветривания SiO, ТЮ2 АЦОя Fe20; FeO MnO СаО MgO Na20 к2о P20 , H.O+ н2о- so3 co2 П.п.п. Сумма S i0 2/
/ а і2о 3

Fe20.,/
/FeO

Метаморфизованные доятулийские коры выветривания

I. К арелия, район Сегозера, обнаж ение Л ехта-сари, кора выветривания на гранитах кристаллического фундамента
Неизмененные граниты 
Кварц-серицитовая порода 
с реликтовой структурой

72,86 0 ,4 2 14,19 0 ,2 4 1,92 0 ,0 4 1,34 1 ,27 3 ,5 3 2 ,7 5 0 ,1 6 1,01 0 ,0 2 — 0 ,0 2 — —1 99,79 5 ,13 0 ,1 3

гранита 68 ,43 0 ,3 5 15,05 М 0 ,8 6 0 ,0 4 2 ,41 1,56 1,37 4 ,5 4 0 ,1 3 1,96 0 ,1 5 1,34 0 ,0 1 — 99 ,6 6 4 ,5 7 1,72
Кварц-серицитовый сланец 61 ,52 0 ,9 6 19 ,88 2 ,2 5 0 ,7 0 ,0 1 1,06 2 ,3 4

СОCSJо

7 ,24 0 ,3 2 2 ,31 0 ,2 2 — — — — 99,04 3 ,0 9 3 ,2 !

II. К арелия, район Сегозера, обнаж ение Каннус-ниеми, кора выветривания на сумийско-сариолийских конгломератах

Неметаморфизованные постпротерозойские коры выветривания 

III. У краина, кора выветривания кайнозойского (?) возраста на коростеньских гранитах  [Бучинская, 1964]

IV. Средняя Азия, Зирабулакские горы, нижнемезозойская кора выветривания (Т  — .1,) 
на карнабских гранитах верхнекарбонового возраста, по данным Е. К . Подпориной, 1967 г.

Неизмененные граниты 

Каолинитовая зона

V. С редняя Азия, Кызыл-кумы, нижнемезозойская кора выветривания (Т — J х) 
на алтынтаусских гранитах, по данным Е. К- Подпориной, 1967 г.

Г а льк а
Неизмененная гранитная 73,82 0 ,0 4 13,39 1 ,76 0 ,4 0 ,0 2 1 ,72 1,49 3 ,7 6 1 ,1 0 ,0 3 1,65 0 ,1 6 0 ,2 6 9 9 ,6 5,51 4 ,4
Серицитизированная гра
нитная 71,62 0 ,5 9 14,01 2 ,7 0 ,5 7 0 ,0 1 1,17 1,51 2 ,1 5 3 ,9 3 0 ,0 5 1,02 0 ,3 7 9 9 ,7 5 ,11 4 ,7 3
Сильно серицитизирован
ная гранитная 58 ,88 1 ,02 21 ,1 7 3 ,0 6 0 ,7 2 0 ,0 3 1 2 ,5 7 0 ,1 8 7 ,4 5 0 ,1 3 3 ,81 0 ,2 2 100,24 2 ,7 8 4 ,2 5
Цемент
К варц-серицитовая порода 
массивной текстуры 64,27 0 ,8 5 1 5 ,9 3 ,2 5 1 0 ,0 3 1,17 3 ,7 4 0 ,7 5 4 ,4 7 0 ,2 3 3 ,3 0 ,6 7 99 ,63 3 ,7 9 3 ,2 5
Кварц-серицитовая порода 
сланцевой текстуры 58,44 0 ,8 5 21 ,62 3 ,4 0 ,6 5 0 ,0 3 0 ,9 4 2 ,4 5 0 ,2 1 7,91 0 ,1 3 3 ,2 3 0 ,1 2 99 ,9 8 2 ,7 5 ,2 3
Кварц-серицитовый сланец 53 ,58 1,19 23,31 4 ,4 8 0 ,5 7 0 ,0 3 1 ,35 2 ,5 7 0 ,1 5 8 ,81 0 ,0 5 3 ,8 4 0 ,1 2 — — — 100,05 2 ,2 9 7 ,8 5

Слабо измененные граниты 
Г идрослюдисто-каолини-

72,36 0 ,4 13,39 0 ,9 2 2 ,5 0 ,0 3 1 ,4 0 ,8 4 3 ,0 3 4 ,8 6 0 ,0 4 0 ,1 8 0 ,1 5 0 ,0 9 0 ,1 8 — — 100,38 5 ,4 0 ,3 7

товая зона 68,71 0 ,2 7 17,44 1,17 0 ,3 9 0 ,0 1 0 ,1 4 0 ,5 0 0 ,5 9 7 0 ,0 3 2 ,8 8 0 ,4 0 ,5 0 0 ,4 - — 100,4 3 ,9 4 3
Каолинитовая зона 64 ,40 0 ,7 6 23 ,19 0 ,8 7 0 ,1 1 0 ,0 1 0 ,1 0 ,9 2 0 ,1 4 0 ,1 0 ,0 6 8 ,51 0 ,8 1 0 ,3 0 100,28 2 ,7 8 7,91

73 ,56 0 ,2 1 13 ,93 0 ,7 2 1 ,61 0 ,0 4 1 ,56 0 ,2 2 3 ,2 8 4 ,1 7 — 0 ,5 2 не — _ —. —, ооо"О 5 ,2 8 0 ,4 5
опр.

66,81 0 ,5 2 20 ,0 5 0 ,6 0 ,3 9 Сл. 0 ,81 0 ,8 5 0 ,1 4 3 ,2 — 4 ,5 8 0 ,2 4 — — — — 98 ,7 9 3 ,3 3 1,54

Неизмененные граниты 69 ,35 0 ,2 8 15 ,97 0 ,6 8 1 ,6 5 0 ,0 3 1 ,82 0 ,9 4 3 ,5 5 4 ,4 9 — , 0 ,9 5 не _ . — , 99 ,6 9 4 ,3 4 0 ,4 1
опр.

Зона дезинтеграции 71,87 0 ,1 9 13 ,95 2 ,2 8 0 ,3 9 0 ,0 1 1 ,6 5 0 ,9 6 3 ,7 6 4 ,0 1 — 0 ,8 6 0 ,1 6 .— — — 100,09 5 ,1 5 5 ,84
Каолинитовая зона 61 ,64 0,41 21 ,0 8 2 ,4 7 0 ,7 1 0 ,0 3 1 ,56 1 ,0 8 1,76 3 ,4 2 — 4 ,8 2 1 ,6 — — — 0 ,9 1 99 ,8 3 2 ,9 2 3 ,4 7

VI. Приазовье, кора выветривания мезозойско-кайнозойского (К 2 ■— Р) возраста
на докембрийских гранитах, по данным Т. Ф. Б ойко , 1968 г.

Разрез по скв. 169
Неизмененные граниты 70,64 0 ,5 6 14 ,08 1 ,09 2 ,2 7 0 ,0 4 1 ,48 0 ,3 3 3 ,4 4 4 ,8 2 0 ,1 6 0 ,6 6 0 ,2 4 — — — . -  ■ 99,81 5 ,0 2 0 ,4
Каолинизированные гра
ниты 66,64 0 ,7 6 15,42 5 ,51 0 ,9 3 0 ,0 3 0 ,2 8 0 ,2 0 ,4 7 5 ,5 8 0 ,1 2 3 ,6 2 0 ,3 2 — — — 99 ,8 8 4 ,3 2 5 ,92
Каолинитовая зона 65 0 ,8 7 22 ,64 1 ,8 0 ,5 0 ,0 1 0 ,1 5 0 ,3 0 ,0 6 0 ,4 7 0 ,0 9 7 ,22 0 ,4 2 — — 0 .8 2 100,35 2 ,8 7 3 ,6
Разрез по скв. 04 /0730
Неизмененные граниты 73,46 0,-1 14 ,25 0 ,5 2 1,00 0 ,0 1 0 ,4 0 ,3 7 4 ,2 4 3 ,8 2 0 ,0 3 1 ,02 0 ,3 8 — — — 9 9 ,6 5 ,16 0 ,5 2
Каолинизированные гр а
ниты 72 ,9 6 0 ,1 14 ,96 0 ,8 0 ,9 1 0 ,0 1 0 ,4 0 ,4 4 3 ,0 8 4 ,21 0 ,0 7 1 ,36 0 ,4 8 — — < — , — 99 ,77 4 ,8 8 0 ,8 8
Каолинитовая зона 71 ,76 0 ,1 9 17 ,25 0 ,2 4 1 ,2 0 ,0 1 0 ,6 8 0 ,8 1 0 ,1 9 1 ,49 0 ,9 8 5 ,24 0 ,1 6 — — — — 100,15 4 ,1 6 0 ,2

2  Fe2o 3
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Компонент

Метаморфизованные ятулийские коры выветривания Неметаморфизованные постпротерозойские коры выветривания
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S i0 2 45,99 44,23 39,59 53,44 39,31 39,95 46 52,32 52,39 50,56 46,30 33,68 50,69 53,37 49,38 45,64
т ю 2 1,53 1,54 1,54 1,36 1,87 2,38 1,49 1,15 1,15 1,24 1,43 0,19 0,8 0,38 0,4 0,84
А12о 3 14,78 14,58 17,34 12,79 14,13 21,94 16,49 24,25 24,29 14,6 15,46 23,64 19,15 20,09 26,44 19,84
Fe20 3 6,78 7,5 7,85 8,27 6,6 7,93 5,11 5,11 5,49 5,71 15,64 19,12 9,12 11,49 11,42 19,28
FeO 6,54 ' 4,26 3,68 4,38 5,26 2,6 11,96 0,64 0,49 7,2 0,42 0,84 1,2 1,65 не обн. не обн.
CaO 7,39 2,81 4,45 4,82 2,76 0,58 0,83 0,54 0,39 8,8 1,27 0,80 2,5 3,88 0,74 0,49
MgO 9,77 14,17 12,13 7,68 18,66 11,48 6,7 2,44 2,34 5,38 3,77 1,38 5,08 1,56 1,69 1,62
MnO 0,15 0,09 ‘ 0,09 0,13 0,17 0,04 0,16 0,01 0,15 0,15 0,14 0,06 0,05 0,06 0,25 0,015
P2O5 0,14 0,14 0,14 0,14 0,18 0,23 0,27 0,04 0,04 0,11 0,11 0,12 .— — —. —
Na20 2,21 0,31 0,12 3,71 0,1 0,19 5,07 0,19 0,19 2,63 — __ 1,86 1,4 1,45 0,3
K20 0,09 2,15 3,51 0,12 0,84 6,86 2,06 9,15 9,15 0,41 — — 2 1,22 1,78 1,07
H 20 + 4,24 6,61 6,6 2,86 7,06 4,99 4,10 3,87 3,78 2,2 7,28 10 4,58 4,12 5,2 8,82
h 2o - — — не обн. не обн. 0,2 0,27 .— не обн. 0,08 1,2 7,25 3,42 2,48 0,48 1,2 1,88
c o 2 нет 1,18 3,4 0,16 2,5 0,16 — — не обн. —* — 0,12 0,1 0,16 0,12
Сумма 99,61 99,57 100,44 99,86 99,64 99,6 100,24 99,71 99,79 100,43 100,19 100,71 99,23 100,72 Ю0,18 99,33
Fe20 3/F e 0 1,03 1,76 2,13 0,9 1,25 3,05 0,43 7,98 11,12 0,79 37,24 22,76 7,6 6,96 ,—» —
S i0 2/ A120 3 3,11 3,04 2,28 4,17 2,78 1,8 2,78 2,15 2,15 3,46 2,99 1,42 2,65 2,66 1,87 2,3
Cr20 3 0,36 0,33 0,29 0,32 0,25 0,48 0,28 0,40 0,54 0,05 0,08 0,05 — —- —
NiO 0,11 0,11 0,11 0,11 0,11 0,09 0,09 0,08 0,08 0,19 0,58 0,11 — * — — —
s o 3 -— ■ ■ ■ — — —* —■ ■— ■— — —* — ---

Примечание. 1 — Огму-сари, 2 — Маккон-сари, 3 — Сондалы, 4 — Щилекта, Ю кный Урал [Гинзбург, 1957], 5 — Учалы, Южный Урал [Гинзбург, 1957].



товых сланцев, сопровождаемая одновременным увеличением содерж а
ния Z r 0 2.

7. Характер распределения по разрезам породообразующих химиче
ских компонентов, соответствующий в целом их распределению в досто
верных посткембрийских профилях выветривания.

8. Существование карбонатных и кремневых образований на контак
те кварц-серицитового горизонта и толщи кварцитов (с трещинами усы
хания в карбонат-слюдистых сланцах), что, по всей очевидности, свиде
тельствует о периодическом дефиците влажности в эпоху разрушения 
доятулийских (и ятулийских) кор выветривания.

Таким образом, есть все основания утверждать, что кварц-серицито- 
вые сланцы на архейско-нижнепротерозойских гранитах и сумийско-са- 
риолийских конгломератах в основании ятулийской толщи Карелии, а 
так ж е  серицит-хлоритовые сланцы на диабазах  ятулия, представляют со
бой остатки древних мощных площадных кор выветривания. Эти коры 
формировались в обстановке жаркого и влажного климата, а разруш а
лись в условиях периодической аридизации. Позднее реликты этих кор 
вместе с весьма значительными по зрелости и объему продуктами их пе- 
оеотложения были метаморфизованы в фации зеленых сланцев.

В целом сравнение протерозойских и фанерозойских кор выветрива
ния по комплексу признаков свидетельствует об их геологическом, тек
стурном и геохимическом подобии. Общее сходство в распределении хи
мических компонентов по профилям метаморфизованных протерозойских 
и неметаморфизованных постдокембрийских кор выветривания под
тверждает изохимический характер регионального метаморфизма. От
четливое увеличение вверх по доятулийским (и ятулийским) профилям 
количества Fe20 3 с одновременным уменьшением доли FeO указывает 
на присутствие в атмосфере протерозоя значительных количеств свобод
ного кислорода — активнейшего агента химического выветривания. П о
скольку в протерозое продукты выветривания исходных пород остава
лись теми же, что и в более поздние периоды, есть основания считать ф и
зико-химическую основу процессов континентального выветривания в ин
тервале протерозой-кайнозой принципиально не изменявшейся.

Академик А. В. Сидоренко неоднократно отмечал важнейшую роль 
изучения кор выветривания для познания ранней истории Земли. Оче
видно, что комплексный подход к исследованию кор выветривания и про
дуктов их переотложения, установление региональных и глобальных 
уровней выветривания станет в дальнейшем одним из главных методов 
при стратиграфическом расчленении докембрия, осуществлении палео- 
тектонических и палеогеографических реконструкций.

ABSTRACT

E X PE R IE N C E  ON C OM PLEX
LITH O LO G IC A L -G E O C H EM IC A L  IN V E ST IG A T IO N S
O F M E T A M O R PH O SE D  PR EC A M B R IA N  W E A T H E R IN G  C R U STS
A. S. KORYAKIN, V. T. SAFRONOV

A combination of geological, m ineralogical-petrographical and geo
chemical features allows to regard  certain metamorphic Proterozoic for
mations of Karelia as relicts of oldest continental w eathering  crusts. 
Among these formations we can distinguish quartz-sericitic schists, deve
loped on gran ites  of the crystalline basem ent and on Sum ian-Sario litic  
conglomerates, and chloritesericitic schists, genetically re lated to Yatulian  
basic effusives. The comparison of m etam orphosed Yatulian w eathering  
crust  with unm etam orphosed Post-P recam brian  crust sugges ts  their geo
chemical similarity, this fact being indicative of small change of the n a 



tu re  of physical-chemical w eathering  in the period between the P ro tero- 
zoic and the Cenozoic. S im ilar d istribution of chemical components in 
Pre-Y atulian  and P ost-P recam brian  w eathering  sections indicates to the 
preservation by the deposits during  the m etam orphism  of their prim ary 
chemical composition. General increase of Fe20 3 content in the inves t iga
ted m etam orphosed sections in the upw ard  direction and the sim ultaneous 
decrease of FeO content sugges ts  the presence of considerable am ount of 
free oxygen in the atm osphere of the Middle Proterozoic.
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ЗНАЧЕНИЕ НОРМАТИВНЫХ МИНЕРАЛЬНЫХ СОСТАВОВ 

ДЛЯ ИССЛЕДОВАНИЯ
СЕДИМЕНТОГЕННЫХ МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД
(на примере докембрия Улутау)

Т. Г. ПАВЛОВА

Выяснение первичной природы метаморфических комплексов пород, 
условий их седиментации и генезиса представляется интересной з а д а 
чей, когда ее решение основано на «связи с числом». Одно из таких 
решений открывается при использовании силикатных химических ан а
лизов. В случае удачно выбранной системы пересчетов, мы сможем 
приблизиться к оценке состава природных осадочных отложений на 
стадии раннего эпигенеза. Такой метод содержит много возможностей 
для дальнейшей интерпретации.

Подобные пересчеты основаны на представлении об изохимичности 
.метаморфизма, без учета изменений содержаний С 0 2, Н 20  и других 
летучих компонентов. Возможность такого подхода при подобных расче
тах неоднократно обсуждалась ранее [Предовский, 1970; Розен, 19756].

Д ля  выяснения первичного состава седиментогенных метаморфиче
ских пород был использован метод пересчета силикатных анализов на 
нормативные минералы осадочных пород. В основе метода лежит оцен
ка распределения щелочей по отношению к глинозему между щелочно
глиноземистыми нормативными минералами и полевыми шпатами. П ро
изводится последовательный расчет минералов группы полевых шпатов, 
глин, карбонатов и окислов. Среди полевых шпатов прежде всего р ас
считывается нормативный альбит, при этом 0,2 N a20  включаются в по
следующий расчет анортитовой составляющей. Такие соотношения 
альбита и анортита соответствуют плагиоклазу типа альбит-олигоклаза 
№  18. Предполагается, что более основные плагиоклазы в условиях эпи
генеза — раннего диагенеза легко замещ аю тся карбонатами, цеолитами 
и не сохраняются как обломочные компоненты [Розен, 1975а, 1977]. 
В зависимости от соотношений глинозема и суммы щелочей К20  вклю 
чается в состав нормативного калиевого полевого шпата или в состав 
.гидрослюды (иллита). Глины рассчитываются на гидрослюду (иллит) 
2K20 -M g 0 -F e 0 -6 ,5 A 1 20 3- 16S i02-5H20 ,  монтмориллонит N a20 - 2 M g 0 -  
•3Al20 3-2 4 S i0 2-6H20 ,  хлорит &1-M g0 -&2F e0 -£!,-Al203-£4Si02-2H 20,



каолинит Al20 3-2 S i0 2-2H20  и при избытке M gO  — нормативный сер
пентин. Коэффициенты ki— £4 в хлорите зависят от коэффициента желе- 
зистости (/) хлорита.

Карбонаты рассчитываются на доломит, анкерит и кальцит. Фор
мульное количество железа, оставшееся после вычисления гидрослюды 
и хлорита, пересчитывается на гетит, сидерит и пирит, марганец — на 
пиролюзит. Кремнезем, оставшийся после проделанных расчетов, со
ставляет нормативный кварц.

Особый интерес представляет анализ составов нормативных глини
стых минералов, так  как они варьируют от высокоглиноземистых (као
линит) и щелочно-глиноземистых (иллит и монтмориллонит) до желе- 
зо-магнезиальных (хлорит) минералов и отраж аю т генетические осо
бенности осадкообразования.

Содержание нормативных минералов приводится к 100% и для ос
мысливания полученных пересчетов их значения наносятся на диаграм 
му «минеральный состав — содержание кремнезема» [Розен, 1975а].

Такой пересчет, правда, весьма трудоемкий, позволяет произвести 
седиментологическую интерпретацию химизма кристаллических пород 
докембрия, сравнение вещественного состава и дает возможность сде
лать  некоторые выводы об условиях формирования исходных отло
жений.

Д л я  расчета были привлечены многочисленные силикатные анализы 
пород докембрия Улутау (западная часть Центрального Казахстана) 
кварцито-сланцевой серии, слагающей области Майтюбинского и Улу- 
тауского антиклинальных поднятий, а такж е нижней и верхней ж ел е
зорудных серий Карсакпайского синклинория. В пересчете анализов 
участвовали Н. Д . К аряка и К. Л. Дмитриева, которым автор выражает 
большую благодарность.

Разрез кварцито-сланцевой серии в нижней части состоит из чере
дования графитистых и кварц-полевошпатовых кварцитов, пара- и орто
амфиболитов, местами кварц-тремолитовых, кварц-диопсидовых пород 
и кварц-полевошпат-слюдяных сланцев. Последние резко преобладают 
в средней и верхней части разреза, чередуясь с хлорит-альбит-кварце- 
выми, слюдяно-плагиоклазовыми сланцами и кварцито-сланцами. Р а з 
резы с существенным распространением кварц-тремолитовых и кварц- 
диопсидовых пород являются одной из фациальных разновидностей 
кварцито-сланцевой серии [П авлова, 1964]. В разных частях структуры 
Улутау метаморфизм пород варьирует от зеленосланцевой до амфибо
литовой фаций. Мощность серии около 2000 м.

По имеющимся аналитическим данным (табл. 1—4), изученный ряд 
пород представляет по отношению к кремнезему почти полную серию, с 
вариациями от 20 до 75% в правой части диаграммы и от 43 до 85% в 
левой (рис. 1). При большом количестве анализов для построения д и а
граммы были использованы усредненные содержания нормативных ми
нералов по близким типам пород, объединенных по содержанию крем
незема (в % вес.). Они обозначены на рисунках римскими цифрами. 
Фланги диаграммы отвечают мономинеральным осадочным породам — 
карбонату и кварцу, соответствующим мраморам и кварцитам, описан
ным в разрезе кварцито-сланцевой серии, но не представленным ан а
лизами.

Три основных типа пород кварцито-сланцевой серии (анализы пред
ставленных разновидностей которых приведены в табл. 1— 3). на д и а 
грамме отображаю т характерные комплексы исходных отложений с в а 
риациями первичных нормативных минералов. Существенно карбонат
ные породы варьируют от известковых кварцевых песчаников или алев
ролитов 1 (I, см. рис. 1) до песчанистых слабожелезистых доломитовых

1 Д ал ее  использован термин «песчаник» без учета возм ож ной меньш ей разм ерности 
обломочного м атериала.

4 Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5 97



Рис. 1. Д и аграм м а «М инеральный состав — содерж ание кремнезема» для  пород квар* 
цито-сланцевой серии
1 — кварц; 2 — полевые шпаты; 3 — глины; 4 — карбонаты; I—XIV — усредненные составы пород, 
см. табл. 4

известняков (I I I ) .  Первые содержат лишь 20% нормативных карбонат
ных минералов, но 70% кварца и полевых шпатов. Небольшое количе
ство глинистых минералов (10— 15%) рассчитано во всех типах карбо
натных пород. При возрастании содержания карбонатов до 74%. кон
центрации кварца и полевых шпатов убывают до 15%. Однако послед
ний тип мало распространен в разрезе, а наиболее характерны песча
ные слабо железистые доломиты, состоящие из 40—45% железистого 
доломита, 36—40% кварца, 8— 12% полевых шпатов и 10— 15% глини
стых минералов (I I) .  В этой группе пород содержится 55—60% вес. 
кремнезема.

С близким содержанием кремнезема (45—60% ), но с иными соот
ношениями нормативных минералов, известна другая группа пород, ко
торая может быть определена как ассоциация известково-глинистых 
песчаников (IV, VI, VIII,  IX). Содержание нормативных карбонатных 
минералов здесь не превышает 30%, в то время как содержание гли
нистых увеличивается до 30% и заметно возрастает количество полевых 
шпатов. Существенно появление среди глинистых минералов норма
тивного хлорита с коэффициентом железистости до 0,66.

Третья группа представлена глинистыми песчаниками (X—XIV) с 
незначительным количеством карбонатных минералов. Содержание гли
нистых минералов не превышает 20—24% (главным образом иллит и 
каолинит, в меньшем количестве монтмориллонит). Большую роль иг
рают полевые шпаты (25—40% ),  среди которых нормативный калиевый 
полевой шпат такж е рассчитан почти во всех анализах. Эта группа х а 
рактеризуется высоким содержанием кремнезема (67— 87% вес.).

Три основных типа пород кварцито-сланцевой серии не уклады ва
ются в один седиментационный ряд; они дополняют друг друга как два 
фациальных ряда седиментации. В первом (I— III, см. рис. 1) широко 
распространены карбонатные породы с той или иной долей кремнезема 
и незначительной примесью глин, что позволяет полагать высокую сте
пень зрелости обломочного материала. Второй ряд слагают терриген- 
ные породы (глинистые песчаники) с различными соотношениями гли-



Таблица 1. Химический состав карбонатных пород кварцито-сланцевой серии Улутау, 
%  вес.

Компонент 16/60 Т5г 5/60 г 93 б 284/59

S ;0 2 74 ,54 60 ,32 57 ,66 55 ,0 9 19 ,08
Т Ю 2 0 ,4 4 0 ,2 7 0 ,3 1 1 ,2 7 0 ,2 4
А12о 3 6 ,0 4 7 ,89 3 ,4 4 8 ,3 9 4 ,4 3
Fe2Os 1 ,0 2 0 ,2 6 1 ,0 0 0 ,8 5 1 ,4 4
FeO 2 ,1 1 .5 4 5 ,22 5 ,7 8 1 ,7 8
МпО 0 ,0 8 — і .— 0 ,2 0 0 ,3
MgO 5,63 1 0 ,6 11,93 7 ,32 15 ,29
СаО 6 ,1 4 16 ,64 18,21 16 ,46 22 ,05
Na20 0 ,3 2 1 ,1 0 ,6 3 1 ,45 0 ,1 6
к 2о 2 ,1 4 0 ,9 4 ' 0 ,6 6 1 ,2 8 0 ,9 4
Р 20 6 — — — 0 ,0 9 —.
н 2о - 0 ,3 1 0 ,2 3 0 ,0 6 0 ,3 0 ,0 2
Н 20 + 1 ,55 0 ,2 5 0 ,2 2 0 ,6 5 _
с о 2 — 0 ,0 6 0 ,4 0 ,8 5 _ .
П .п .п . 0 ,3 4 0 ,1 5 0 ,0 8 _ 34 ,12
Сумма 100,65 100,25 99 ,82 99 ,9 8 99 ,85

Примечание. См. примечание к табл. 4.

Таблица 2. Химический состав некоторых типовых параамфиболитов кварцито-сланцевой 
серии Улутау, % вес.

Компонент 93 a 5/60 ж Т,ж T 218/52

S i0 2 58,21 58 ,04 51 ,9 6 47 ,6 9 4 3 ,0 4
TiOo 1 ,28 0 ,7 2 1 ,49 1,63 3 ,3 9
А12о 3 9 .13 8 ,0 8 17 ,67 12,32 13 ,58
Fe20 3 1,67 0 ,8 5 3 ,1 0 3 ,8 6 8 ,9 8
FeO 6 ,7 5 6 ,7 2 5 ,9 5 8 ,5 7 10 ,45
МпО 0 ,1 4 — 0 ,2 2 0 ,1 0 ,2 3
MgO 8 ,2 4 11 ,96 3 ,8 2 11 ,79 5 ,4 3
СаО 10,45 10 ,07 7,92 9 ,4 9 ,9 3
N a20 1 ,40 1,25 3 ,0 6 1 ,33 2 ,5 3
K20 1 ,17 0 ,8 4 2 ,4 4 1,25 0 ,1 9
P A 0 ,1 1 — 0 ,6 6 —< —
H 20 + 0 ,6 8 0 ,2 1 ,2 4 И 1,72
h 2o - 0 ,2 6 0 ,7 5 0 ,1 4 — 0 ,2
C 0 2 — — ■ 0 ,1 6 — —-
П .п .п . — — —. _ —і
Сумма 99,61 99 ,59 99 ,83 98,92 100,07

Примечание. См. примечание к табл. 4.

нистого и кварц-полевошпатового компонентов и известково-глинистые 
песчаники с большой ролью нормативного хлорита среди глинистых 
минералов ■—• менее зрелый тип осадков. Присутствие нормативного к а 
лиевого полевого шпата в тех разновидностях пород, которые отлича
ются большим 'содержанием кремнезема (X—XIV), может свидетель
ствовать о размыве исходных пород, богатых калием, и о минералогиче
ской зрелости обломочной ассоциации [Граувакки, 1972].

Сравнение известково-глинистых песчаников (IV— IX, рис. 2) с к а р 
бонатными породами ( \ — III, см. рис. 2) позволило предположить, что



Таблица 3. Химический состав некоторых типовых метаморфических пород 
кварцито-сланцевой серии Улутау (кварц-слюдяно-плагиоклазовых гнейсов и сланцев), 
% вес.

Компонент 1311/142 1478/422 2562 a 1669 6 1379/214

S i0 2 85,61 76,98 76 ,56 70 ,68 66 ,6 8
Т Ю 2 0 ,2 0 ,2 9 0 ,1 8 0 ,6 2 0 ,5 7
А120 3 7,95 11 ,8 12,71 14,36 17,15
Fe20 3 0 ,3 6 0 ,9 2 0 ,7 2 0 ,5 1 2 ,1 2
FeO 0 ,8 7 1,31 1 ,15 3 ,1 6 0 ,8
MnO — — 0 ,0 2 0 ,0 9 —
MgO 0,01 1,25 0 ,2 2,01 0 ,7
CaO 0 ,9 0 ,4 5  - 0 ,8 5 2 ,1 9 0 ,6 4
Na20 3 ,3 9 4 ,3 6 4 3 ,7 2 1,96
K 20 0 ,4 0 ,7 3 2 ,61 2 ,8 3 4 ,3 4
П .п .п . .0 ,2 2 0 ,8 6 0 ,2 6 — —
H 20 *0 ,1 0 ,2 4 — 0 ,8 3 4 ,5 3
Сумма 100,01 99 ,19 99 ,26 100,50 99 ,49

Примечание. См. примечание к  табл. 4.

увеличение содержания глинистого (с магнезиальным хлоритом) и по
левошпатового компонентов — явилось следствием привноса вулкано
генного материала. В отдельных разностях содержание полевошпато
вого компонента достигало 55% (V II).

Существование двух фациальных рядов седиментации пород квар- 
цито-сланцевой серии позволяет связать их с разной расчлененностью 
рельефа. В участках относительных поднятий при незначительном при- 
вносе терригенного материала накапливались существенно карбонатные 
отложения с примесью кварца, что может быть сопоставлено с условия
ми мелководного шельфа {Петтиджон и др., 1976]. Отложения второ
го — существенно терригенного ряда приурочены к относительно про
гнутым участкам, характеризующимся накоплением терригенных слоис
тых песчанистых полимиктовых осадков.

Эти результаты хорошо согласуются с геологическими данными. 
Ранее [П авлова, 1964] было показано, что различия фаций, наблю дае
мые 'в разрезе этой серии, были обусловлены тем, что антиклинали и син
клинали развивались конседиментационно. В разрезах положительных 
структур преобладают кварц-тремолитовые и кварц-диопсидовые поро
ды, а такж е лейкократовые кварцитовые гнейсы, в то время как  в р а з 
резах отрицательных структур — широко распространены разнообраз
ные хлорит-кварцевые, хлорит-альбит-кварцевые, мусковит-кварцевые 
сланцы или амфибол-плагиоклазовые гнейсы, амфиболиты и слюдяно- 
плагиоклазовые сланцы.

В целом следует подчеркнуть, что седиментационные ряды пород 
кварцито-сланцевой серии содержат, главным образом, щелочно-глино
земистые и железо-магнезиальные нормативные глинистые минералы. 
Такой высокоглиноземистый минерал, как гиббсит совсем не участвовал 
в расчетах, а каолинит очень редок (см. табл. 4).

Рассмотрение составов основных типов пород кварцито-сланцевой 
серии в трехкомпонентной диаграмме Ф. Петтиджона «полевые ш п а
ты — глины •— кварц» (рис. 3) позволяет отметить, что породы первого 
ряда — существенно карбонатные отложения — образуют поле, сме
щенное в область кварцевых пород, положение которых отраж ает отно
сительно высокую степень зрелости этих образований.
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Рис. 2. Д и агр ам м а  «М инеральный состав — содерж ание кремнезема», для  карбонатсо
держ ащ их  пород (а) и амф иболитов и ам ф ибол-полевош патовы х гнейсов (б)
I — кварц, 2 — полевые шпаты, 3 — глины, 4 — карбонаты; I—IX — усредненные составы пород, 
см. табл. 4

Рис. 3. Д и агр ам м а  «П олевы е ш паты  (Fsp) — глины (Pel) — кварц  (Q )»  [П етгидж он 
и др., 1976] составов пород кварцито-сланцевой серии
Фигуративные точки: 1 — карбонатных пород, 2 — параамфиболитов, 3 — кварцито-сланцевых по
род, 4 — порфиробластовых гнейсов; поля: I — глины, II — граувакки, III — субграувакки, IV — ар- 
козы, V — полевошпатовые кварциты, VI — кварциты (кварцевые песчаники)
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Породы второго ряда первоначально были представлены аркозовы- 
ми песчаниками и глинистыми полимиктовыми песчаниками (граувак- 
ками, по ГІеттиджону и др. [1976]). Это наряду с приведенными выше 
данными свидетельствует о размыве в областях сноса существенно 
вулканогенных пород кислого и среднего состава или гранодиоритов; 
последнее характерно для граувакк генотипической местности [Розен, 
1977].

Породы нижней и верхней железорудных серий, рассматриваемые 
как  единый мощный комплекс, выполняющий Карсакпайский синкли- 
норий, образуют принципиально иные седиментационные ряды (табл. 5, 
6). Эти серии представлены контрастными по составу комплексами 
порфиритоидов и порфироидов и сопровождающих их разнообразных 
хлоритовых, серицитовых сланцев с кварцем и плагиоклазом, в различ
ных количественных соотношениях. В разрезе на разных уровнях рас
пространены горизонты железистых кварцитов и сланцев, прослои из
вестняков и кварцитов. В отдельных частях структуру Улутау развиты 
плагиоклазовые порфиробластовые гнейсы и сланцы. Суммарная мощ
ность железорудных серий 600— 700 м.

Контрастность состава проявляется на диагностических диаграммах. 
Широко представлена здесь ассоциация глинистых пород, которые при 
содержании кремнезема от 70 до 40% вес., состоят на 30—55% из нор
мативных глинистых минералов (I—V, рис. 4). Содержание обломоч
ных полевых шпатов не превышает 18%, карбонатов — 20%. Норматив
ный кварц составляет от 45 до 18%. Это серия отложений, варьирующих 
от глинистого песчаника (I) ,  к песчаному глинистому сланцу (II) —■ 
известковистому песчаному глинистому сланцу (III) — известковому 
песчаному глинистому сланцу (IV, V). Однако существенная роль хло
рита, возрастаю щ ая в отложениях с уменьшением кремнезема, позво
ляет предположить, что отложению этой группы пород сопутствовал 
вулканический процесс.
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Обломочный Кварц 64,1 3 8 ,6 3 9 ,6 3 6 ,5 3 8 ,2 12 ,4 35 ,1 3 5 ,5 3 5 ,3 2 2 ,8 2 0 ,1 2 0 ,9 2 0 ,5 8 ,5 2 0 ,2 23 2 1 ,6 2 7 ,5 15 ,5 2 1 ,5
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Обломочный К варц 71,1 5 2 ,4 6 1 ,8 51,1 5 1 ,5 3 9 ,9 4 5 ,7 4 6 ,2 4 4 ,1 4 1 ,4 3 9 ,8 53 4 4 ,6 3 1 ,4 43 ,1 39 3 7 ,5 3 7 ,8
Плагиоклаз
О ртоклаз

19 ,6
2 ,7

2 9 ,7 ]  
2 ,1  J

2 7 ,0
2 7 ,2 2 9 ,5 49,71

3 ,3 / 41 ,2
3 9 ,7 18 ,7

26
3 8 ,5
11 ,3

2 6 ,2
2 6 ,8

11,1
} з9 ,7

37 ,2
7 ,7

2 0 ,6 2 5 ,3
5 ,3

2 0 ,3
7 ,5 і .

Сумма 9 3 ,6 84 ,1 8 8 ,8 78 ,3 81 92 ,9 8 6 ,9 8 5 ,9 8 8 ,8 91 ,2 9 2 ,8 64,1 8 4 ,3 76 ,3 6 3 ,7 69 ,7 6 5 ,3 6 8 ,6
Глинистый Каолинит 0 ,7 1 3 ,7 1 ,6 6 ,8 4 ,7 0 ,5 3 ,6 4 ,1 5 ,2 — 2 ,7 — 2 ,3

высокоглино Иллит ___ --- 3 ,1 6 ,1 __ 6 ,1 4 ,6 6 ,1 — 12,1 12 ,8 2 2 ,5 2 0 ,8 2 8 ,9
земистый —
щ елочно-гли Монтморил __ __ 15 ,6 3 ,4 __ _ _ __ — 8 ,8 — _ — —
ноземистый лонит —
магнезиально- Хлорит __ 0 ,2 __ 7,1
железистый Серпентин --- --- .—. --- — — 1 ,5 — 1 ,1

Сумма 0 ,7 13 ,7 7 ,2 2 0 ,5 1 6 ,3 4 ,7 1 0 ,5 13 ,7 8 ,2 6,1 4 ,1 26 ,1 11,1 14,3 2 5 ,3 2 1 ,9 3 1 ,2 2 3 ,2
Железистый Гетит — 0 ,9 0 ,5 1 1 ,7 1 ,9 1 ,8 __ 1,2 2 2 ,9 1 1 ,8 3 ,6 2 ,2 4 ,8 1 ,4 3
Карбонатный Доломит — — 0 ,2 — — 4 ,1 4 ,1 2 ,1 —

Анкерит 4 ,7 1 — 0 ,7 — — 1 ,5 0 ,2 — 8 ,5 — 3 ,9 — 1 ,2
Кальцит 0 ,8 — — — — — —
Сумма 5 ,6 1 3 ,3 .— 0 ,7 — 0 ,4 — 1 ,5 0 ,4 — 8 ,5 2 ,6 4 ,1 8 2 ,1 1 .2 3 ,9

Прочие 0 ,1 0 ,2 0 ,2 0 ,2 0 ,3 0 ,3 0 ,3 0 ,3 0 ,2 0 ,2 0 ,2 0 ,3 0 ,2 1 ,6 0 ,6 1 ,4 0 ,6 1,1
S i0 2, %вес. 87 ,34 85,61 86 ,47 81 ,15 79 ,28 77,68 78,48 76 ,98 76,81 76 ,56 76,13 75 ,86 76,34 70 ,68 68,80 68 ,48 66 ,68 68

Примечание. 16/60 — кварц-тремолитовая порода, Южный Улутау (западнее горы Кере
гет), аналитик Е. В. Черкасова; Т6г — кварц-диопсидовая порода, Южный Улутау (ре
ки Тумурза — Сарысай), аналитик А. Н. Зарубицкая; 5/60г — кварц-тремолитовая порода, 
Южный Улутау (западнее горы Керегет), аналитик В. Б. Рачкова; 936 — кварц-тремо- 
лнтовая порода, Северный Улутау (гора Айгержал), аналитик Н. П. Калашникова, 
ГИН АН СССР; 284/59 — кварц-доломитовый мрамор [Петрография. . 1967]; 93а — ам
фиболит, Северный Улутау (гора Айгержал), аналитик Н. П. Калашникова; 5/60ж — 
амфиболит, Южный Улутау (западнее горы Керегет), аналитик В. Б. Рачкова; Те* — 
амфиболит, Южный Улутау (гора Майтюбе), аналитик Е. С. Шишова, ГИН АН СССР; 
250/54 — амфиболит, 1196/86 — гранатовый амфиболит, 210/59 — альбитовый амфиболит, 
1169/94 — порфиробластовый амфиболит [Петрография. . ., 1967]; Т9а — амфиболит. Юж
ный Улутау (гора Майтюбе), аналитик А. Ф. Колчанова, ГИН АН СССР; 914/59 —

альбитовый амфиболит, 218/52 — альбитовый амфиболит [Петрография. . ., 1967]; 1311/145 
1311/145, 1478/425 — слюдяно-плагиоклаз-кварцитовые сланцы [Филатова, 1962]; 778/59 —» 
альбит-гранат-двуслюдяной сланец, [Петрография. . ., 1967]; 1033/224, 1478/422 — слюдя- 
но-плагиоклазовые сланцы [Филатова, 1962]; 645 — лейкократовый микрогнейс, 2562а, 
23896 — полевошпатовые кварциты, Тгж — двуслюдяной сланец, 16696 — кварц-биотито- 
вый сланец [Павлова, 1964]; 1480/428 — плагиоклазовый сланец [Филатова, 1962]; 7/52 — 
гранат-биотит-мусковитовый сланец, 1379/214 — альбит-слюдяной сланец [Петрогра
фия. . ., 1967]. Усредненные составы пород, использованные при построении диаграммы 
(см. рис. 1): I—III — карбонатные породы (I — известковый кварцевый песчаник, II — 
песчаный железистый доломит, III — песчанистый слабожелезистый доломит); IV—IX — 
известково-глинистые песчаники; X—XIV — глинистые песчаники.



Рис. 4. Д и агр ам м а  «М инеральный состав —  содерж ание крем незем а» д л я  пород нижней 
и верхней ж елезорудны х серий
1 — карбонаты; 2 — глины; 3 — полевые шпаты; 4 — кварц; I—IX — усредненные составы пород, 
см. табл. 6

Другой седиментационный ряд резко отличается по отношениям гли
нистых и полевошпатовых минералов (VI— IX, см. рис. 4). Количество 
обломочных полевых шпатов так велико, что д аж е кварц в составе по
род находится в меньшем количестве, чем в ранее рассмотренном ряду 
отложений. По усредненным данным, полевые шпаты слагают от 45 
до 55% породы и представлены, главным образом, плагиоклазом и в 
небольшом количестве калиевым полевым шпатом. Эта группа пород 
состоит из глинистых песчаников (V III— IX). Глинистые минералы не 
превышают 12— 16% и содержат иллит, но при уменьшении кремнезе-

Таблица 5. Химический состав некоторых типовых седиментогенных метаморфических 
пород нижней и верхней железорудных серий Улутау, %  вес.

Компонент 273 8316 831а 231 1248/3=7 4846 2319/55

S iG 3 72 ,26 5 3 ,5 50 ,55 41 ,2 4 70 ,50 55 ,8 5 4 6 ,6 6
т ю 2 0 ,6 0 1,19 1 ,38 1,77 0 ,7 5 1 ,7 2 ,9 3
АЦО:. 16 ,94 16 ,80 18,16 18 ,86 13,83 12,65 12 ,35
F ^ o , 0 ,5 0 3,41 1 ,33 6 ,60 2 ,0 0 4 ,7 9 9 ,1 3
FeO 1 ,1 6 5 ,7 8 ,3 5,61 1 ,52 7 ,7 6 8 ,8 5
МпЭ — 0 ,1 7 0 ,1 8 0 ,1 8 — 0 ,2 3 0 ,1 3
MgO 0 ,7 6 5 ,0 4 6 ,87 12,51 1 ,14 3 ,4 3 7 ,6 0
СаО 1,14 7 ,39 3 ,5 5 6,21 2 ,6 0 6 ,6 4 4 ,2 9
Na20 2 ,9 4 2 ,8 0 4 ,4 3 0 ,6 1 3 ,6 3 4 ,9 7 4,9:1
к 2о 2 ,0 8 0 ,2 5 0 ,3 4 0 ,6 5 2 ,22 0 ,4 2 1,30
Р20 5 0 ,2 2 0 ,3 2 0 ,3 9 1 ,15 — 0 ,3 6 _
Н 20 + 1 ,17 3 ,0 7 4 ,3 3 3 ,3 3 0 ,61 3 ,7 6
Н 20 ~ 0 ,2 8 0 ,2 4 0 ,2 2 0 ,0 7 0 ,1 8 0 ,0 8
с о 2 0 ,2 8 — 0 ,1 6 0 ,11 — ■—і 0 ,2 3
Сумма 100,33 99 ,88 100,19 99 ,90 98 ,19 99 ,59 100 ,23

Примечание. См. примечание к табл. 6.



Рис. 5. Д и агр ам м а  «Полевые 
ш паты  — глины — кварц» со
ставов пород ж елезорудны х се
рий
Фигуративные точки: 1 — порфири-
тоидов и зеленых сланцев, 2 — лей- 
кократовых сланцев; остальные ус* 
ловные обозначения см. на рис. 3

ма, так же как  и в первом ряду, появляются rtfL
нормативные хлорит и серпентин.

Д л я  отложений обоих седиментацион- 
ных рядов железорудных серий так  же, как 
и для осадков кварцито-сланцевой серии, 
характерно широкое распространение ще- 
лочно-глиноземистых и железо-магнезиаль- 
ных глинистых минералов и незначительное 
развитие таких высокоглиноземистых мине
ралов, как  нормативный каолин. Очевидно, 
физико-химические условия формирования 
исходного материала в области сноса во 
всех изученных сериях были сходными.
Однако тектоническая активность во время 
формирования железорудных серий, по-ви
димому, была интенсивнее, судя по меньшей 
зрелости отложений, большой роли норма
тивных обломочных компонентов с преобла
данием полевых шпатов над кварцем (веро
ятно, частично кислые туфы) или глин с 
магнезиальным хлоритом (частично основ
ные туфы) и широкому распространению таких пород, как граувакки. 
Эти граувакки, судя по трехкомпонентной диаграмме (рис. 5), отлича
лись относительно малым количеством кварца. Как отмечают Ф. Пет- 
тиджон с соавторами [1976], присутствие граувакк указывает на особую 
тектоническую обстановку. Они обычно приурочены к геосинклинальным 
областям, ассоциируют с основными вулканитами, что и характерно для 
рассмотренных серий, и часто бывают морскими турбидитами. Граувак
ки с низким содержанием кварца связаны с вулканическими областями 
питания. Т акж е беднее кварцем группа аркозовых пород железорудных 
серий по сравнению с аркозами кварцито-сланцевой серии. Очевидно, 
большая тектоническая активность не способствовала вызреванию оса
дочных отложений.

Сопоставляя седиментационные ряды изученных серий, можно ви
деть, что дополняющие друг друга фациальные ряды кварцито-сланце
вой серии представляют гармоническую систему, в то время, как  ряды 
железорудных серий образуют дисгармоничное, контрастное сочетание 
седиментационных рядов, характеризующих различные области пита
ния и, по-видимому, связанные с резким омоложением рельефа и про
явлением вулканизма.

Отложения кварцито-сланцевой серии представляют более зрелые 
в минералогическом отношении образования, чем осадки более моло
дых железорудных серий, и характеризуют более спокойную тектони
ческую обстановку условий, близких к шельфовым.

Таким образом, благодаря проведенному исследованию удалось су
щественно дополнить понимание генезиса докембрийских толщ Улутау. 
В результате интерпретации химизма через нормативный минеральный 
состав можно выделить характерные ряды осадочных пород с конкрет
ными вариациями исходного минерального состава. Анализ этих вар и а
ций позволяет реконструировать возможные условия осадконакопления. 
При хорошем соответствии геологическим данным выделяются шель
фовые и глубоководные отложения, различаются осадки с примесью 
вулканического материала. Терригенные породы удается классифици
ровать на полевошпатовые (аркозы) и глинистые полимиктовые (гра
увакки), глинистые кварцевые (субграувакки), песчаники и (или) алев
ролиты и расчленить по составу глинистой связующей массы, устано
вить относительную степень зрелости отложений, обусловленную 
интенсивностью выветривания или скоростью эрозии в областях сноса.



Расчетный
нормативно
минеральный
состав

I II Ш IV
Вероятный компо
нентный состав 
исходных пород 273 291/59 среднее 289/59 94 среднее 8316 109 831а среднее 1129/645 1129/648 среднее

Обломочный Кварц 4 1 ,1 4 9 ,2 4 5 ,2 3 2 ,8 3 2 ,9 3 2 ,8 1 0 ,9 2 8 ,6 7 ,8 1 5 ,8 1 2 ,5 2 4 ,2 18 ,4

Плагиоклаз 2 8 ,6 4 ,6 18 ,7 2 ,6 9 ,3 6 ,0 14 ,9 5 ,2 3 5 ,5
}21 ,5

7 ,7 1 6 ,4 12

О ртоклаз — 4 ,3 — — — 9,1 — —
4 0 ,6 3 0 ,4Сумма 6 9 ,7 58 ,1 6 3 ,9 3 5 ,4 4 2 ,2 3 8 ,8 2 5 ,9 4 2 ,9 4 3 ,3 3 7 ,3 2 0 ,2

Г ЛИНИСТЫЙ Каолинит 9 ,8 5 6 ,1 17 ,7

высокоглино Иллит 1 6 ,4 33 3 9 ,3 3 1 ,2 1 ,4 16 ,3 13 ,4 1 ,3 2 ,4
земистый
щ елочно-гли Монтморил — — — — 3 4 ,3 — — 3 3 ,2 —
ноземистый лонит
магнезиально Хлорит 2 ,1 — * 17,1 25 8 ,4 3 5 ,2 2 4 ,5 2 6 ,8 14,1
железистый Серпентин 2 ,7 0 ,3 3 ,6 —■

34 ,2 4 7 ,7Сумма 2 8 ,3 3 5 ,7 3 2 ,0 5 6 ,7 56 ,2 5 6 ,5 49 ,2 5 1 ,5 4 7 ,6 4 9 ,4 6 1 ,3

Ж елезистый Гетит .— 2 ,7 1 ,4 5 ,3 — 2 ,6 0 ,3 0 ,3 — 0 ,2 —■ — —
Карбонатный Доломит 2 ,2 1 ,8 — 9 0 ,6 7 ,6 — 2 ,9

Анкерит 0 ,6 — — — 14,5 1 ,6 — 12 4 ,3

Кальцит 0 ,8 — — 0 ,7 5 16 ,7
2 0 ,5Сумма 1 ,4 2 ,2 1 ,8 1 ,8 0 ,7 1 ,2 2 3 ,5 2 ,2 7 ,6 11,1 17 2 3 ,9

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

S i0 2 72,26 70,76 71 ,6 58 ,22 57 ,54 57 ,88 53 ,5 53 ,28 50 ,55 52 ,44 49 ,2 6 48 ,9 8 4 9 ,1 2

V VI VII VIII IX

Вероятный компо
нентный состав 
исходных пород

нормативно
минеральный
состав 231 234/54 1248/357 среднее 1250/380 3987/22 4816 694/59 среднее 688/59 145/52 2319/55 среднее

Обломочный К варц
П лагиоклаз
О ртоклаз
Сумма

1 9 ,9
5 ,2

2 5 ,1

3 8 .2
16 .3  
3 1 ,7  
8 6 ,1

3 8 .8
3 4 .8  

2 ,3
75 .9

3 8 ,5

]4 2 ,5

81

2 7 .9  
3 9 ,4

8 ,7
7 5 .9

2 5 .7  
43

6 8 .7

2 0 ,2
4 2 ,6

6 2 ,8

3 ,0
6 6 ,1

69 ,1

16 ,3
5 0 ,5

6 6 ,8

6 ,4
4 6 ,4

5 2 ,8

1 9 ,7
3 7 .3  

3 ,4
6 0 .4

5 ,2
5 2 ,7 ]

5 ,0 /
62 ,9

1 0 ,4

4 8 ,3

8 ,7

Глинистый
высокоглино
земистый
щ елочно-гли
ноземистый
магнезиально-
железистый

Ж елезисты й
Карбонатный

Прочие
S i0 2

Каолинит
И ллит

Монтморил
лонит
Хлорит
Серпентин
Сумма
Гетит
Доломит
Анкерит
К альцит
Сумма

4 ,4

2 ,1

4 5 ,5

52
0 ,3

14,1
6 ,6

2 0 ,7
1 ,9

41 ,2 4

7 ,5

0 ,6
8 ,1
5,1

0 ,7
73 ,18

14,0

14
2 ,3
4 .9  
2

6 .9  
0 ,8

70,50

11,0
3 ,7

3 ,5
0 ,8

71 ,4

17 .3

17 .3
2 ,6
3 ,3
0 ,2

3 ,5
0 ,6

67 ,60

1 ,4

7,1
0 ,8
9 ,3
7

13.2

13.2 
1 ,8

59,54

2 ,8

7 ,0

9 .8
6 .9  

1 0 ,8
7 .8

1 8 ,6
1 .9  

55 ,85

1 ,5

14 ,0
5

2 0 ,5
4 .7
4 .3

4 .3
1 .8  

54 ,34

13 ,2
6 ,2

12
1 ,8

56 ,58

8 ,2

9 ,2
6 ,8

24 .2  
8 ,1

1 1 .2

11 ,2
3 ,7

4 8 ,5

2

2 ,0

3 1 ,2
1 ,8

33
4 ,6

47 ,1 6

5 ,2

13 ,4
18 ,6
2 ,1

12 .9

1 2 .9  
3 ,5

46 ,66

14 ,9
3 ,4

19
4

47 ,4 4
Примечание. 273 — порфироид по туфу [Марков, 1962]; 291/59 — карбонат-хлорнт-квар- [Розанов, 1976]; 4846 — амфибол-плагиоклазовыи сланец, белкудукская свита. Северный
цевый сланец. 289/59 — мусковитовый сланец, 94 — серицитовый сланец [Петрогрл- Улутау (с. Тьемойнак), аналитик И. В. Бирюкова, ГИН АН СССР; 694/59 — порфи-
фия. . ., 1967]; 8316 — эпидот-хлоритовый сланец, белкудукская свита, Южный Улутау ритоид, 688/59 — актинолит-эпидот-альбиювый сланец, 145/52, 2319/53 — хлорит-актино-
(верховья р. Кумола). аналитик — Г. Ф. Галковская, ГИН АН СССР; 109 — серицит- литовый сланец [Петрография. . ., 1967].
хлоритовый сланец [Петрография. . ., 1967], 831а — альбит-хлоритовый сланец, белку- Усредненные составы пород, использованные при построении диаграммы (см. рис. 4);
дукская свита. Южный Улутау (верховья р. Кумола), аналитик Г. Ф. Галковская, I — глинистый песчаник, II — песчаный глинистый сланец, III — известковистый песча-
ГИН АН СССР; 1129/645 — зеленый сланец [Филатова, 1962]; 1129/648 — зеленый ела- ный глинистый сланец, IV—V — известковые песчаные глинистые сланцы; VI—VII —
нец, 231. 234/54 — порфиритоид [Марков. 1962]; 1248/357 — эпидот-кварц-альбитовый ела- глинистые песчаники, VIII—IX — глинисто-известковистые песчаники,
нец, 1250/380 — серицит-кварц-альбитовый сланец [Филатова, 1962]; 3987 — порфиритоид



Рассмотренный пример свидетельствует о ряде возможностей в ис
следовании первичного состава и условий седиментации метаморфиче
ских пород и может служить для сравнения с другими районами на 
основе конкретных количественных данных по нормативным минера
лам. Накопление данных в этой области является важным для позна
ния процессов осадкообразования в докембрийское время [Сидоренко, 
1975].

ABSTRACT

T H E IM PO R TA N C E O F M IN ER A L NORM S
FO R STU D Y IN G  OF SE D IM E N T O G E N E  M E T A M O R PH IC  ROCKS

T. G. PAVLOVA

The recalculation of silicate analyses of U lutau  P recam brian  rocks in 
term s of norm ative  m inera ls  formed by sedim entary  processes enabled us 
to establish  two types of sedim entogenetic associations. One of them ref
lects the formation of heterofacial deposits under shelf conditions, the 
other — appearance of con tras ting  rock series related to tectonically ac ti
ve area  with m anifesta tions of volcanism.
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ГЕОХИМИЧЕСКОЕ РАЗГРАНИЧЕНИЕ АМФИБОЛИТОВ 
И НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ
ЭФФУЗИВНО-ОСАДОЧНОГО ЛИТОГЕНЕЗА В ДОКЕМБРИИ

О. В. ГОРБАЧЕВ

Д альнейш ая разработка принципов диагностики глубокометамор
физованных пород основного состава и в частности амфиболитов яв л я 
ется одной из главных задач при изучении породо- и рудообразования 
в докембрии.

Очевидно, что с амфиболитами различного генезиса (пара- и орто
амфиболиты, амфиболиты эффузивно-осадочного происхождения) мо
гут ассоциировать различные виды рудных и нерудных полезных иско
паемых. В этой связи представляет несомненный теоретический и прак
тический интерес изучение геохимических особенностей амфиболитов 
перечисленных генетических групп и разработка геохимических критери
ев для выявления их первичной природы.

Ср Ni, Со, Sc

Рис. 1. Х арактер концентраций групп эл е
ментов-примесей в амф иболитах различных 
генетических типов

Рис. 2. Разграничение основных групп ам 
фиболитов восточной части Балтийского щ и 
та по соотнош ению  элементов-примесей (ко 
эф фициенты накопления, по Д . Ш оу [1969])
Пунктиром обозначены границы полей: I — орто
амфиболитов, II — параамфиболитов, III — мета- 
туффитов; 1 — ортоамфиболиты; 2 — параамфибо
литы; 3 — метатуффиты; 4 — магматические поро
ды основного состава, по А. П. Виноградову 
[1962); 5 — номера выборок

R. 20 40 60 80 R ,,гт и

рьди.вд
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Таблица 1. Содержание элементов-примесей в амфиболитах различных генетических 
типов, ppm

Эле
мент

Параамфиболиты (по типам разрезов)

ОртоамфиболитыКремнисто-глино
земистый

Магнезиально
карбонатный

Железисто
кремнистый

T еррнгенно-эффу
зивный

1 2 3 4 5

X s X s X s X s X s

РЬ 13 ,6 16 13 ,2 15 9 6 13 10 17 8
Zn 144 38 170 49 122 53 360 260 170 84
Sn 16 14 11 13 12 6 12 7 12 60
Си 51 32 124 84 39 41 253 189 111 399
Ni 86 31 123 35 57 52 75 52 154 161
Со 40 17 56 20 17 24 53 20 66 33
Сг 271 108 194 93 90 79 46 54 279 379
V 272 86 301 115 101 120 255 160 331 164
Sc 26 12 35 9 15 20 29 11 43 13
В 26 19 105 295 108 234 20 20 15 31
Li 22 14 34 16 22 17 24 7 22 12
Rb 106 24 • 21 17 111 81 20 10 10 19
Ва 538 103 226 175 424 248 139 57 162 158
Sr 424 228 128 94 118 90 238 188 291 254
Zr 132 19 104 115 121 45 221 99 121 86
Ga 13 11 16 5 16 6 22 12 19 5
Nb 5 ,3 1 ,6 —, — _ _ — — 7 6
Та 1 ,0 0 ,4 — —. —i —. — 0 ,5 —
Be 1 0 ,1 0 ,3 0 ,1 0 .8 0 ,7 1 0 ,4 0 ,4 . —•
H g * 5 ,9 4 ,2 16 12 15 14 6 4 — —■

• Hg =  n lO -*% .
Примечание. Выборки: 1 — К-1, Л-14, С-26, И-37, 34 пробы; 2 — К-19, С-23, № 45, 40 проб; 3 — Г-9, 13 проб; 
4 — П-1, П-5, П-6, Л-15, 24 пробы; 5 — П-2, П-7, Г-11, К-21, С-24, К-31, 85—109 проб.

Среди нижнепротерозойских отложений Кольского полуострова и 
Карелии в процессе их комплексного геолого-петрографического и ли- 
толого-геохимического изучения были выделены три основные группы 
амфиболитов: параамфиболиты, ортоамфиболиты и амфиболиты оса-
Таблица 2. Коэффициенты накопления фемафильных, фельсифильных и вулканофильных 
элементов в амфиболитах (верхняя цифра — абсолютное значение, нижняя — относитель
но суммы коэффициентов, %)

Параамфиболиты Метату
Коэф
фициент

K-l Г-9 Л-14 K-19 C-23 C-26 № 45 П-І П-5

Rfm
0 , 6

10
1 ,1

22
3

58
2 ,8

51
3 ,2

57
2 ,9

47
2

20
2 ,1

32
2

29

%
2 ,1

33
2

39
1

19
0 ,8

15
1 ,1

20
2 ,1

34
6 ,7

68
0 ,9

14
1 ,1

12

3 ,6
57

2
39

1 ,2
23

1 ,9
34

1 ,3
23

1 ,2
19

1 ,2
12

3 ,6
56

4
59

Примечание. R fm  =  ^  (Сг. № . С о, V , Sc) , %  =  _  Y.KK (В, U , Rb, Ва, S r. РЬ , R^ K K ( Си, Zn.

п — число элементов в группе.



дочно-эффузивного генезиса (метатуфы, метатуффиты). Принципы р аз
граничения амфиболитов по группам и критерии их первичной природы } 
были рассмотрены автором и другими исследователями ранее [Пара-..., 
1972; Горбачев, 1973, 1975; Розен, Горбачев, 1977].

По характеру и химизму ассоциирующих пород разрезы, включаю
щие параамфиболиты, подразделяются на три основных типа: терриген- 
ный, или элювиально-остаточный (кремнисто-глиноземистый), терри- 
генно-карбонатный (кальций-магниевый) и терригенно-хемогенный (ж е
лезисто-кремнистый) (табл. 1). Д л я  амфиболитов этой группы х ар ак 
терны ассоциации с первично-седиментогенными породами, отраженные 
в названиях типов разрезов, и геохимические особенности (характер 
корреляционных связей, повышенная концентрация специфических эле
ментов-примесей и др.), присущие первично-осадочным породам. Орто
амфиболиты массивной и сланцевой, реже миндалекаменной текстур 
слагают обычно пластовые тела значительной мощности в различных 
частях (чаще всего в нижних) разрезов метаморфических комплексов 
нижнего протерозоя Карелии и Кольского полуострова. Все амфиболи
ты этой группы обладают четко выраженной геохимической спецификой 
(высокое содержание элементов-фемафилов, корреляционные связи 
«магматического типа» и т. д .), указываю щ ей на их первично-извержен
ное происхождение.

Амфиболиты осадочно-эффузивного происхождения, как  правило, 
переслаиваются в разрезах с первично-осадочными породами, вклю ча
ющими пластовые тела ортоамфиболитов, несущих признаки эффузив
ного происхождения (миндалекаменные и овоидные текстуры ). По боль
шинству геохимических параметров эти породы имеют промежуточные 
значения между пара- и ортоамфиболитами.

Сопоставление перечисленных групп амфиболитов по содержанию в 
них элементов-примесей показало, что намечается четкая группировка 
рудных элементов, указываю щ ая на металлогенетическую специфику 
каждого из выделенных типов амфиболитов (рис. 1).

Наличие характерных парагенезисов элементов-примесей в амфибо
литах трех перечисленных генетических групп позволяет провести гр а 
фическое разграничение этих групп на тройной диаграмме, где в каче
стве координат могут быть использованы значения коэффициентов на
копления (по Д. Шоу [1969]) элементов, входящих в указанные п ар а
генезисы: R fm — фемафильных элементов для ортоамфиболитов; R n —■ 
фельсифильных и гомеофильных элементов для параамфиболитов и R v, 
условно названных «вулканофильными» (рис. 2, табл. 2).

На диаграмме ортоамфиболиты и метатуффиты образуют достаточ
но компактные группы с малым разбросом фигуративных точек, в отли-

ффиты Ортоамфиболиты Среднее 
по основ
ным поро
дамП-6 Л-15 П-2 П-7 Г-11 Л-18 К-12 С-24

2,2 1 ,6 3 3,4 4 4,2 4,1 3,6 2,5
35 26 61 52 59 64 60 56 53

0,6 1,3 0,75 0,8 0,4 0,7 0,7 0,9 0,6
10 22 16 12 6 10 10 14 13

3,5 3,1 1 ,1 2,3 2,4 1,7 2 3,6 1,6
55 52 22 35 35 26 30 54 34

где 2К К  _  сумма кларков концентраций элементов (кларки, по А. В. Виноградову [1962]),
п



чиє от пара  амфиболитов, которые образую т более обширное поле, что 
связано со значительным разнообразием их состава. Т акая  диаграмма, 
построенная для конкретного региона, может быть использована в каче
стве диагностической при решении вопросов о первичной природе ам 
фиболитов.

Таким образом, генетическое разграничение амфиболитов, проведен
ное с учетом фациального состава и формационной принадлежности 
вмещающих их осадочно-метаморфических комплексов, находит свое 
подтверждение в особенностях их минерального и химического состава, 
а такж е в комплексе геохимических признаков, фиксирующих их опре
деленное положение на соответствующих классификационных диаграм
мах.

При анализе парагенезисов элементов-примесей обращ ает на себя 
внимание сходство ряда типоморфных элементов, присущих амфиболи
там эффузивно-осадочного типа с набором типов руд, приводимых
Н. М. Страховым [1965] для характеристики подводно-морских вулка
ногенно-осадочных накоплений меди, цинка, свинца, железа, марганца, 
фосфора. По-видимому, источником перечисленных рудных компонентов 
явились процессы вулканизма, синхронного с процессом седиментации 
пород, послуживших протосубстратом для амфиболитов. Повышенная 
концентрация этих элементов в осадках основного по химизму состава 
свидетельствует о металлогенетической специфике эффузивно-осадоч
ного литогенеза, что, во-первых, позволяет уверенно диагностировать 
эти породы в ряду осадочно-метаморфических пород, а во-вторых, яв 
ляется указателем на возможность нахождения среди этих пород руд
ных концентраций данных элементов.

Описанный спектр рудных элементов [Страхов, 1965], характеризу
ющий подводно-морской вулканогенно-осадочный тип литогенеза, вы
делен в результате изучения осадочно-вулканогенных формаций фане
розоя. Существование практически того же спектра элементов в эф ф у
зивно-осадочных породах нижнего протерозоя подтверждает, что прин
ципиальных отличий в формах вулканогенно-осадочного литогенеза как 
в докембрии, так  и в фанерозое нет.

ABSTRACT

G E O C H EM IC A L  D IST IN C T IO N  OF A M PH IB O L IT E S
AND SO M E PR O B LE M S
O F V O LC A N IC -SED IM EN TA R Y  L IT H O G E N E S IS  IN T H E PR EC A M B R IA N

О. V. GORBACHEV

The trea tm ent of extenseve geochemical da ta  contributed to the con
sideration of the peculiarities of concentrations of elements — adm ixtures 
in amphibolites (1) — of sed im entary  origin, (2) — m agm atic  origin and 
(3) of effusive — sedim entary  origin. Certain  groups of elements are d i
stinguished, wich prevail in each of the tree m ain  genetic types of am phi
bolites. I — chrome, nickel, cobalt, vanadium , scandium  have m aximum 
concentrations in ortoamphibolites; II — boron, lithium, rubidium, barium, 
s trontium, lead and some others are predom inautly  concentrated  in para- 
amphibolites; I I I —c o p p e r ,  zinc, t itanium, m anganese , phosphorus, n io
b iu m — have maxim al concentration in paraam phibolites,  with tuffoge- 
nenic m ateria l and m ixture also present. To find out the n a tu re  of am phi
bolites, whose genesis is not clear, a t r iang le  d iagram e is prepared, built 
up on the basis of the comparison of accum ulation coefficients of the three 
mentioned groups of elements.

It  is shown, the d istribution na tu re  of elements adm ixtures in amphibo
lites m ay serve as basis for defining m etallogenic peculiarities of m e ta 
morphic complexes, com prising amphibolites of various genetic types.
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ПЕРВИЧНАЯ ПРИРОДА КРИСТАЛЛИЧЕСКИХ СЛАНЦЕВ
ОСНОВНОГО СОСТАВА
(на примере иенгрской серии архейского алданского комплекса
в центральной части Алданского щита)

Л. Б. БЕЛОНОЖКО, Г. Б. ГИММЕЛЬФАРБ, О. В. ГОРБАЧЕВ

Одним из наиболее сложных и актуальных вопросов осадочной гео
логии докембрия является определение первичной природы метаморфи
ческих пород, составляющих большую часть объема кристаллических 
щитов [П ара- ..., 1972]. При этом такие породы, как кварциты, конгло
мераты, высокоглиноземистые сланцы и гнейсы, мраморы, кальцифиры 
часто несут достаточное количество признаков первично-осадочного про
исхождения, позволяющих делать не только определенные выводы об 
их первичной природе, но и проводить реставрацию фациальных и па
леогеографических условий их формирования. Д ля  кристаллических 
сланцев основного состава при глубоком метаморфизме (в гранулито
вой или амфиболитовой фациях), как правило, утративших внешние 
признаки происхождения, выявление первичной природы вызывает зн а 
чительные трудности. Д л я  успешного решения этого вопроса необходи
мо применение комплекса геологических, литолого-петрографических и 
геохимических методов '{Пара-..., 1972], что и было выполнено автора
ми при изучении основных кристаллических сланцев иенгрской серии 
архейского алданского комплекса на Алданском щите.

Были проведены составление детальных геологических карт участ
ков, описание и корреляция разрезов и т. д. Специфической особен
ностью исследований по установлению первичной природы глубоко ме
таморфизованных пород является постоянная необходимость отбраков
ки и исключения при опробовании разностей пород, затронутых про
цессами диафтореза, гранитизации, гидротермальной проработки.

Всего в центре Алданского щита было исследовано 13 участков рас
пространения пород архейского алданского метаморфического комп
лекса (рис. 1). Было подсчитано относительное количество кристалли
ческих сланцев основного состава в общей массе метаморфических по
род. Соотношение пород в каждой свите высчитывалось следующим



Рис. 1. Схема располож ения участков исследования
Участки: 1 — Чугинский, 2 — Среднеалданский, 3 — Перекатненский, 4 — Колынский, 5 — Суон-Тиит- 
ский, 6 — Кускангринский, 7 — Курумканский, 8 — Ороченский, 9 — Колыконский, 10 — Усть-'Гимп- 
тонский, 1Ь— Хатыминский, 12 — Канкунский, 13 — Окурданский

образом: по каждому частному разрезу устанавливалось процентное 
соотношение в нем определенных типов пород. Затем высчитывалось 
среднеарифметическое (в %) отношение этих типов пород по свите, 
серии, комплексу в целом.

Петролого-петрографическое изучение позволило в соответствии с 
задачам и  работ отделить регионально-метаморфизованные образова
ния от претерпевших различные изменения. Петрографическому изуче
нию подверглись все разновидности кристаллических сланцев основного 
состава и ассоциирующих с ними метаморфических пород.

Д л я  изучения вещественного состава кристаллических сланцев ос
новного состава были отобраны 354 пробы из самих кристаллических 
сланцев и вмещающих их пород. Все пробы подверглись полному си
ликатному анализу, который производился в лаборатории Бронницкой 
геолого-геохимической партии И М ГРЭ (руководитель И. Н. Гусельни
ков). Кроме того, для всех отобранных проб проведено определение сле-



Эле
мент Метод определения Чувствительность 

метода, %

Относительная 
средняя квад
ратичная 
ошибка, %

Лаборатория

Li Фотометрирование пламени 0 ,00005 1 5 - 3 0 ВИМС
Rb То ж е 0,001 10—20 БГГП
Cs То ж е 0 ,0005 1C—20
В Спектральный 0 ,0005 30—50 БГГП
Be Спектральный 0 ,00005 10—20 к
Си Спектральный 0,0001 1 5 - 5 0 БГГП
Sr Спектральный 0 ,0 0 3 10—20 БГГП
Ва Спектральный 0,01 10—20 Б ГГП
Sc Спектральный 0,001 30—40 Б ГГП
Ga Спектральный 0,0001 20—30 БГГП
Zr Спектральный с химической под

готовкой 0 ,0002 2 0 -  30 БГГП
Hf То ж е 0,0001 20—30
V Спектральный 0 ,0003 10—20 БГГП
Cr Спектральный 0 ,0 0 0 3 10—30 БГГП
Ni Спектральный 0,0001 10—*20 БГГП
Co Спектральный 0,0001 10—20 БГГП
Pb Спектральный 0,0001 10—20 БГГП
Zn Спектральный 0,001 10—20 БГГП
Mo Спектральный 0,00001 1 0 - 2 0 БГГП
Sn Спектральный 0,0001 10—20 БГГП
Bi Спектральный 0,0001 1 0 - 2 0 БГГП
Nb Спектральный с химической под

готовкой 0,0001 20—30 К
Ge Химический 0,00005 20—30 БГГП
F Спектральный с химической под

готовкой 0 ,0 0 5 20—30 ВИМС

Au Нейтронная активизация 0,00000001 20—30 Т

Примечание. БГГП — Бронницкая геолого-геохимическая партия (ИМГРЭ), К — Северо-Казахстанское тер
риториальное геологическое управление (Караганда), Т — ЦНИГРИ (Тульское отделение).

дующих элементов-примесей (табл. 1). Все анализы выполнены коли
чественными методами. Методика определений, чувствительность и точ
ность использованных методов анализа, а такж е лаборатории, где про
изводились определения, приведены в табл. 1. Всего было произведено 
12 390 количественных определений.

Все основные типы пород охарактеризованы группами проб (выбор
ками). Аналитические данные для выборок обработаны статистически 
в ВИМС на ЭВМ —222 по программе «Матрица» (X  — среднеарифме
тическое, 5  — среднеквадратическое отклонение, г — коэффициент пар
ной корреляции). Критическое значение коэффициентов корреляции 
взято из таблиц и соответствует 9 5 % -ному уровню значимости. Коли
чество проб в выборках в целом пропорционально широте распростра
нения и значимости каждого типа пород и достаточно для  объективной 
характеристики всех основных геохимических параметров.

При интерпретации аналитического материала были использованы 
данные по основным параметрам распределения петрогенных элементов 
в выделенных группах кристаллических сланцев. Кроме средних содер
жаний и дисперсий распределения, были рассчитаны наиболее показа
тельные первые отношения, проведен корреляционный анализ для всех



анализированных элементов. Выявленные параметры сравнивались с 
аналогичными данными по магматическим и осадочным породам, име
ющим сходный с кристаллическими сланцами состав петрогенных эле
ментов.

При сравнении с магматическими аналогами использованы средние 
данные по основным породам [Виноградов, 1962], а такж е данные из 
литературных сводок по распределению отдельных элементов и их групп 
в базальтоидах различных регионов мира [Glikson, 1971; Gunn, 1971; 
и др.]. Данные по осадочным, породам подбирались из литературных 
источников, а 26 анализов любезно предоставлены Н. А. Созиновым. 
Значимость различий проверялась с помощью критерия Стъюдента. 
При анализе особенностей метаморфических пород авторы использова
ли с некоторыми изменениями геохимические параметры, применявшие
ся при предыдущих исследованиях |[Пара-..., 1972].

Наиболее важными параметрами, указывающими на первичную при
роду метаморфических пород, являются не абсолютные концентрации 
отдельных элементов и не их отношения, многие из которых могут, по- 
видимому, меняться в процессе метаморфизма, а характер их корре
ляционных связей, являющийся наиболее устойчивым и закономерным, 
поскольку отраж ает процессы химической дифференциации при эндо
генных и экзогенных процессах. Среди таких закономерных тенденций 
наиболее хорошо изучены соотношения титана, магния, хрома, никеля 
для магматических пород основного состава (положительная корреля
ция между імагнием, хромом и отрицательная между магнием и ти та 
н о м — [Нокколдс, Аллен, 1958; Leake, 1964; Белоусов и др., 1974]).

Корреляционный анализ для столь большого количества элементов 
для метаморфических пород Алданского щита проведен впервые, при 
этом важно отметить, что авторами этот анализ проводился с целью 
выяснения первичной природы кристаллических сланцев, для чего про
водились сопоставления с характером геохимических связей в породах 
определенного генезиса.

Характеристика кристаллических сланцев основного состава
и ассоциирующих с ними метаморфических пород

Геологическое положение. Схема стратиграфического расчленения 
алданского комплекса была предложена Д. С. Коржинским [1936, 1939, 

-и др.]. В архее Алданского щита им были выделены иенгрская, тимп- 
тонская и джелтулинская серии. П озж е эта схема 'бы ла детализирована 
в процессе многочисленных геолого-съемочных, поисково-разведочных и 
тематических исследований. Серии были подразделены на ряд свит, 
разделяемых в свою очередь на подсвиты.

Представленная схема стратиграфии (рис. 2) была взята за основу 
при изучении авторами метаморфических пород алданского комплекса, 
который большинство исследователей считают древнейшими стратиф и
цирующимися образованиями земной коры. Определения свинцовым 
методом возраста кристаллических сланцев основного состава верхне- 
алданской свиты иенгрской серии [Рудник и др., 1969] показывают зн а 
чения 3300+200 млн. лет (среднее по 6 определениям). В той ж е рабо
те приводятся данные по определению свинцовым методом возраста 
кальцитов и магнетитов из кальцифиров федоровской свиты, образую 
щих согласные прослои в кристаллических сланцах на флогопитовом 
месторождении Горелое. Совокупность данных указывает на возраст 
этих пород 3100+200  млн. лет. Э. П. Герлингом с соавторами [1970] 
были получены следующие значения возраста мраморов иенгрской се
рии: по соотношению 207РЬ/20вР Ь — 3200 +  400—600 млн. лет, 2oeP b /238U — 
3120 +  240 млн. лет и по 207P b /235U — 3180 +  240—420 млн. лет. Аналогич
ные данные приводят В. А. Рудник с соавторами [1970] в работе, по

и в



священной свинцово - изо
хронным отношениям как ос
нове периодизации докемб
рия. Таким образом, можно 
считать время образования 
кристаллических сланцев и 
ассоциирующих с ними по
род иенгрской серии не поз
же 3200 млн. лет. Такая схо
димость данных изотопного 
свинцового и урано-свинцо- 
во-ториевого методов позво
ляет с большой долей уве
ренности полагать, что в иен
грской серии представлены 
одни из наиболее древних 
метаморфических пород ос
новного состава земной 
коры.

Кристаллические сланцы 
основного состава распреде
лены по разрезу алданского 
комплекса (мощностью бо
лее 20 км) неравномерно и 
занимаю т в нем вполне оп
ределенное положение, что 
хорошо видно на сводной 
стратиграфической колонке 
(см. рис. 2) и из табл. 2. Эта 
таблица отраж ает результа
ты подсчетов мощностей по 
многочисленным частным 
разрезам, приводимым в л и 
тературе [Фрумкин, 1961; В е
ревкин и др., 1966; Кицул 
и др., 1966; Гиммельфарб, 
1975; и др.]. Подсчитано, что 
кристаллические сланцы ос
новного состава слагают 
главным образом только 
тимптонскую серию (73,8% 
от общего количества мета
морфических пород), меньше

Рис. 2. С водная стратиграф ическая 
колонка алданского  ком плекса 
центральной части А лданского 
щ ита, по Н. И. В еревкину и др. 
[1966] с учетом данны х В. К. Ру- 
сановича
Кристаллические сланцы: 1 — амфибо-
ловые, 2 — амфибол-пироксеновые, 3 — 
диопсидовые, 4 —пироксеновые (гипер- 
стеновые), 5 — биотитовые, 6 — высоко
глиноземистые; кварциты: 7 — мономи- 
неральные, 8 — с турмалином, 9 — по
лосчатые, 10 — с биотитом, И  — с сил
лиманитом; 12 — гнейс биотит-гранато- 
вый; 13 — мрамор; 14 — кальцифир Щ9



Таблица 2. Соотношение метаморфических пород в строении алданского комплекса, 
%об. (центральная часть Алданского щита)

Стратиграфическое подразделение 
(мощность, м)

Кристалличес
кие сланцы 
основного 
состава

Мраморы,
кальци
фиры

Высокогли
ноземистые
кристалли
ческие
сланцы

Гнейсы Кварциты

Д ж елтулинская  серия, сутамская 
свита (3500) 3 ,5 5 0 ,2 3 5 ,8 10 ,5
Кю риканская свита (1800) 47 5 ,9 1 1 ,7 11 ,9 2 3 ,5
Верхнесуннагинская свита (1300) 8 3 ,3 — 1 6 ,7 __ —.
Н ижнесуннагинская свита (1100) 100 — __ _ __і .—
Улунчинская свита (1400) 79 1 15 5 —.
Тимптонская серия (5600) 73 ,8 2 ,1 1 1 ,4 5 ,1 7 ,6
И дж акская  свита (3000) 3 0 ,2 __ 2 8 ,4 4 1 ,4
Федоровская свита (3000) 7 3 ,9 25 1,1 __ —
В ерхнеалданская свита (5000) 15,1 __ 20 5 ,5 5 9 ,4
Чекнейская свита (10 000) 80 __ _ __ 20 __
Иенгрская серия (12 000) 39 6 ,2 15 ,7 14 ,3 2 4 ,8
Алданский комплекс (в целом) 
(21 100) 4 2 ,3 1 2 ,5 1 7 ,9 11 ,2  1 16,1

их в иенгрской серии (39%) и незначительное количество (3,5%) в 
джелтулинской. Таким образом, д а ж е  оперируя крупными стратиграфи
ческими единицами, можно уловить четкую стратиграфическую приуро
ченность тех или иных разностей пород алданского комплекса и, в част
ности, кристаллических сланцев основного состава. Эти крупные страти
графические единицы (серии) прослеживаются на обширных террито
риях на сотни километров. В строении серий, слагающих алданский 
комплекс, кристаллические сланцы распределены такж е неравномерно: 
ими преимущественно сложен ряд свит. Так, они преобладают в чекчей- 
ской (80% ), федоровской (73,9%), улунчинской (79% ), нижнесуннагин- 
ской (100%) и верхнесуннагинской (83%) свитах. Мощность, протяжен
ность, характер соотношения с ассоциирующимися породами всех вы
деленных кристаллических сланцев чрезвычайно близки, неоднократно 
между ними наблюдались взаимные постепенные переходы. Они слагают 
преимущественно два горизонта верхнеалданской свиты, а такж е н иж 
нюю и верхнюю подсвиты федоровской свиты (см. рис. 2).

Горизонты и подсвиты в целом четко прослеживаются по простира
нию на расстояние до нескольких десятков километров. При этом под
свиты и горизонты имеют неоднородное строение, представляют собой 
чередующиеся в разрезе различные кристаллические сланцы, гнейсы, 
кварциты, карбонатные породы. Свиты и подсвиты выделяются и к а р 
тируются по преобладанию тех или иных разностей метаморфических 
пород и по наличию отдельных маркирующих горизонтов. Таковыми в 
разных частях разреза верхнеалданской и федоровской свит являются 
карбонатные породы (мраморы, кальцифиры), кварциты, кристалличе
ские сланцы.

Кристаллические сланцы основного состава слагают пласты, слои 
различной мощности и протяженности. Отдельные пласты кристалли
ческих сланцев основного состава, залегающие в толще кварцитов и 
высокоглиноземистых метаморфических пород, имеют мощность 1—20 м 
и более, их протяженность — десятки и сотни метров. Сами горизонты, 
пласты и слои описываемых кристаллических сланцев по вертикали не
однородны, не монолитны, а представляют, как правило, чередующиеся 
прослои кристаллических сланцев с различным минеральным составом. 
При этом скопления отдельных минералов (обычно биотита, граната 
и др.) ориентированы по слоистости и подчеркивают ее. Кроме того,



слоистость подчеркивается наличием внутри 
пласта кристаллического сланца тонких про
слоев кварцитов (в верхнеалданской свите), 
кальцифиров и мономинеральных диопсидовых 
кристаллических сланцев (в федоровской сви
те) .  Мощность этих прослоев от нескольких 
миллиметров до 10 см. Изучалось соотношение 
в разрезах  кристаллических сланцев основно
го состава с различными типами метаморфиче
ских пород алданского комплекса. С кварцита
ми контакты кристаллических сланцев основ
ного состава, как  правило, четкие, резкие, что 
проиллюстрировано одним из составленных 
разрезов (рис. 3) и зарисовкой (рис. 4). На 
разрезе отображено чередование слоев кри
сталлических сланцев и кварцитов различ
ной мощности, имеющих между собой со
гласные контакты без переходных разностей 
пород.

Контакты основных и высокоглиноземистых 
кристаллических сланцев почти всегда рас
плывчатые, постепенные, нечеткие. В случаях 
чередования в разрезах  кристаллических слан
цев основного состава с карбонатными порода
ми (мраморами, кальцифирами) и мономине- 
ральными диопсидовыми кристаллическими 

сланцами переходы постепенные, расплывча
тые, либо резкие, четкие. Примером четкого че
редования пород федоровской свиты может 
служить разрез, составленный в верховьях 
р. Хатыми (рис. 5). Мощность отдельных слоев 
на приводимом разрезе от долей сантиметра 
до  нескольких метров. В чередовании пород 
улавливается определенная закономерность: 
диопсидовые кристаллические сланцы, как пра
вило, располагаются между двупироксеновыми 
кристаллическими сланцами и карбонатными 
породами. Специальное изучение соотношения 
разностей пород в федоровской свите проводил 
В. Л. Ройзенман [1973]. Им статистически уста
новлено, что в разрезах  флогопитоносных толщ 
федоровской свиты Центрального Алдана кри
сталлические сланцы основного состава зани
мают вполне определенное закономерное по
ложение в осадочных ритмах. Выявленная н а
иболее часто встречающаяся последователь
ность чередования пород в этих ритмах выгля
дит следующим образом: биотит-гиперстен-ам- 
фиболовый кристаллический сланец, двупиро- 
ксен-амфиболовый кристаллический сланец,

Рис. 3. Р азр ез  верхнеалданской свиты по правом у берегу 
р. А лдан на участке Суон-Тиитский (составили Л . Б. Б е 
ло н о ж ко  и Г. Б . Гим м ельфарб)
Условные обозначения см. на рис. 2



диопсидовый кристаллический сланец, кальцифир, кварцсодержащий 
диопсидовый кристаллический сланец.

Резюмируя данные по геологии кристаллических сланцев основного 
состава, необходимо отметить, что они слагают горизонты, пласты, слои 
различной мощности и протяженности, занимают в разрезе алданского 
комплекса четкое стратиграфическое положение, всегда имеют соглас
ные контакты с ассоциирующими метаморфическими породами (выео- 
коглиноземистыми кристаллическими сланцами, кварцитами, м рам ора
ми, кальциф ирам и), с которыми совместно образуют складчатые струк
туры.

Рис. 4. З арисовка  обнаж ения на участке П ерекатненский (составил Л. Б. Б елонож ко) 
/  — биотит-гранатовые гнейсы; 2 — кварциты; 3 — кристаллические сланцы основного состава

Вещественный состав. Крист аллические сланцы  основного состава. 
Среди кристаллических сланцев основного состава, слагающих иенгр- 
скую серию, выделяются семь разновидностей, различающихся между 
собой по характеру темноцветных минералов: это разновидности с а м 
фиболом, пироксеном, биотитом и гранатом в различных сочетаниях.

Наибольшим распространением пользуются амфибол-пироксен-пла- 
гиоклазовые кристаллические сланцы, т. е. породы основного состава. 
Породы бесплагиоклазовые, состоящие в основном из диопсида или дио- 
псида и гиперстена, ультраосновные по составу, распространены гораз
до меньше. Диопсидовые породы встречаются только в пределах фе
доровской свиты, где они чередуются с кальцифирами, диопсид-гипер- 
стеновые — образуют маломощные прослои по всему разрезу. Все основ
ные кристаллические сланцы плагиоклазсодержащие. Кроме того, в 
районе участка Перекатного встречаются биотит-пироксеновые, иногда 
с гранатом и ортоклазом гнейсы. Кристаллические сланцы основного со
става в процессе высокотемпературного регрессивного метаморфизма 
предположительно раннепротерозойского возраста, проявленного не по
всеместно, а лишь на отдельных участках, претерпели интенсивную 
амфиболизацию. Новообразованный амфибол заместил более ранний, а 
такж е пироксен и биотит; возникла вторичная порода амфибол-пла- 
гиоклазового состава, отвечающего понятию «амфиболит».

Несмотря на богатство минеральных разновидностей, основные кри
сталлические сланцы — близкая по химическому составу группа каль- 
ций-магний-железосодержащих пород (табл. 3). Все эти породы со
ставляют основу толщ иенгрской серии алданского комплекса и по 
суммарной мощности значительно преобладают над всеми другими по
родами.

Амфибол-пироксеновые (диопсидовые, реже гиперстен-диопсидовые) 
разности пород, наиболее распространенные, развиты в составе иенгр
ской серии повсеместно. Столь же широко развиты амфибол-биотитовые 
кристаллические сланцы. Гранатсодержащие разности в небольших ко
личествах распространены по всему разрезу, но особенно много их на 
севере района, в окрестностях пос. Перекатного. Здесь выделяются дву- 
пироксен-гранатовые, диопсид-гранатовые, амфибол-гранатовые, био-



тит-гранатовые, биотит-двупироксен-гранато- 
вые кристаллические сланцы. В этом ж е райо
не развита и редкая разновидность пород — 
биотит-ортоклаз-двупироксеновые кристалли
ческие сланцы.

Кристаллические сланцы о с н о е н о г о  соста
ва — среднезернистые, иногда крупнозернистые 
породы, сложенные изометричньши округлыми 
зернами составляющих их минералов. Тексту
ры пород массивные, в биотитовых и амфибо- 
литовых разностях иногда полосчатые и неяс
но полосчатые. Структуры кристаллических 
сланцев чаще всего гранобластовые. В биоти
товых разностях лепидогранобластовая струк
тура; в гранатовых — порфиробластовая. З е р 
на граната не имеют правильных кристалло
графических очертаний и наполнены включе
ниями пироксена, плагиоклаза.

Из главных свойств минералов кристалли
ческих сланцев следует отметить постоянно вы
сокое содержание анортитовой составляющей в 
плагиоклазе-— от 45 до 85%, гиперстены всег
да  отличаются отчетливыми плеохроизмом и 
угасанием, отклоняющимся от прямого на 4— 
6°. Д л я  роговой обманки и биотита характер
ны красно-бурые цвета плеохроизма.

Из акцессорных минералов в кристалличе
ских сланцах постоянно присутствуют магне
тит, титаномагнетит, которые ’ распределены 
равномерно, реже обогащают отдельные про
слои пород. Встречаются апатит, сфен, а в био- 
тит-гранат-ортоклаз-пироксеновых разностях— 
циркон. Вообще кристаллические сланцы бед
ны акцессорными минералами.

Метаморфизм пород иенгрской серии про
текал в несколько этапов, один из которых — 
прогрессивный, в условиях гранулитовой ф а
ции и по крайней мере два регрессивных — в 
условиях фаций амфиболитовой и зеленых 
сланцев.

Изученные метаморфические породы под
верглись гранулитовому метаморфизму алдан- 
ской, по А. А. М аракушеву [1971], фации глу
бинности. Р-Т  условия метаморфизма этого 
типа определялись на Алданском щите неод
нократно- и получены результаты с хорошей 
сходимостью. Так, В. И. Кицул и соавторы 
[1973] для сходных с изучаемыми кристалличе
ских сланцев амфибол-двупироксенового со
става с гранатом путем расчета важнейших

Рис. 5. Р азр ез средней подсвиты  федоровской свиты в 
верховьях р. Х аты ми (составили Л . Б. Белонож ко, 
Г. Б . Гим м ельфарб)
Условные обозначения см. на рис. 2



Компо
нент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17

11,02 48,76 91,77 45,4 49,54 47,7 54,24 50,2 53,45 53,18 49,84 51,6 54,3 51,25 66,48 62,17 70,4
S i0 2 6,82 2,35 5,6 2,83 0,81 6,91 5,79 8,35 7,03 7,88 5,22 1,18 0,19 6,08 6,74 8,45 15,06

Т І0 2
0,09 0,47 0,15 0,65 1,52 1,16 1,03 1,25 1,54 1,22 1,57 1,18 1,17 1,25 0,72 0,84 0,98
0,08 0,78 0,17 0,39 0,46 1,12 0,36 0,46 0,75 0,73 0,56 0,16 0,42 0,22 0,27 0,27 0,23
3,08 7,84 3,39 12,9 13,65 16,74 16,79 15,7 15,78 16,91 13,44 13,9 12,7 14,87 13,92 13,9 8,88

а і20 3 3,43 2,24 2,95 7,9 0,65 2,96 0,99 1,18 1,35 2,16 3,32 0,73 0,35 2,32 2,45 1,71 3,99
0,27 1,93 0,65 2,42 6,48 3,14 2,73 2,21 3,62 1,29 3,3 8,6 5,24 4,41 4,28 3,02 3,56

Fe20 3 0,47 1,19 0,74 1,98 1,8 0,98 1,5 2,02 3,52 1,56 2,27 10,9 5,99 3,22 1,74 3,36 2,03

FeO
0,67 3,01 1,23 3,72 7,23 5,6 6,5 9,58 10,59 10,54 7,75 9,31 6,55 8,11 5,24 3,93 4,3
0,5 1,48 1,52 1,4 0,42 1,25 1,67 2,68 2,26 6,09 2,6 12,63 5,5 5,99 2,46 2,29 1,98
0,06 0,12 0,01 0,12 0,2 0,14 0 , 1 0,16 0,09 0,09 0,18 0,22 0,18 0,17 0,13 0,08 0,1

MnO 0,05 0,77 0,014 0,07 0,02 0,04 0,39 0 , 1 0,07 0,08 0,07 0,07 0,29 0,08 0,15 0,07 0,09

MgO
18,43 14,49 0,44 13,7 7,81 7,57 4,69 8,45 5,04 6,17 10,3 6,52 4,04 7,33 3,06 5,1 3,42
4,13 2,25 0,69 6,39 2 ,11 6,87 3,12 6,4 1,82 3,16 6,84 0,81 3,47 4,84 2,64 4,57 2,54

CaO
29,28 19,29 0,89 17,3 8,56 10,76 7,07 8,43 3,99 4,6 9,05 9,07 7,91 8,33 3 5,44 3,37
5,48 2,26 0,84 1,3 1,98 3,1 1,69 3,6 2,62 1,36 2,39 1,28 3,27 2.78 0,75 3,22 4,39
0,14 0,86 0,55 1 2,77 3,71 3,76 2,76 2,04 2,20 2,4 2,29 2,79 2,72 2,67 2,6 1,73

Na20 0,12 1,1 0,55 0,98 1,4 1,27 0,51 0,45 1,29 1,40 0,38 0,98 0,84 0,54 1,11 1,11 0,61
0,46 0,52 0,79 0,39 0,66 1,17 1,48 0,6 1,86 2,38 1,17 0,85 0,72 1,13 2,75 1 ,6 [1,41

K20 0,64 1 0,91 0,2 0,25 0,59 1,33 0,27 1,52 1.18 0,61 0,29 0,35 0,84 1,1 0,92 1,08
0,29 0,77 0,03 0,06 0,23 0,067

H20 + 0,77 0,4 — 0 ,01 --- --- -- - --- -- 0,04 -- 0,34 --- --* 0,06
1,48 0 ,6 0,51 0,36 0,23 0,15 0,76 0,36 0,37 0,19 0,28 0,43

H20 .1,57 0,57
-

0,04 i0,29 0,29 0,14 0 ,8 6 0,47 0,36 0,28 ' 0 ,2 1 0,55
0,07 0,09 0,04 0,063 0,15 0,4 0,24 0,17 0,16 0,13 0,15 0 ,1 2 0,15 0,18 0,09 0,25 0,09

P2O5 0,07 0,36 0,063 0,26 0,06 0,15 0,06 0,05 0,05 0,03 0,05 0 ,0 2 0,295 0,13 0,06 0,23 0,05
0 ,21 0 ,1 0,16 0,19 0,16 0,18 0,15 0,103 0,13 0,09 0 ,1 2

s 0,23 0 ,1 1 0,14 0,31 0,19 0,19 0,19 0 , 1 0,17 0 ,1 1 0,15

29,04
c o 2 12,72 --- --- ' ‘ " — --* -- ' -- *-- --

2,62 1 ,8
ГІ.п.п. *-- 1,77 -- 2,19 1 — — ” “ '—* -- --- -

0 ,0 1 2 0,051 0,16 0,09 0,34 0,38 0,13 0,029 0,16 0 ,11
F 0 ,0 2 0,3 --- 0,106 --- 0,09 0,06 0 12 0,28 0,052 0 ,1 2 -- 0 ,1 - 0,17 0,18 -- -

3 38,5 22 17,3 142,5 18 37 156 60,5 153,8 318,6 98 163 124,48 79,17 135 72,5
Ni 3,55 4,52 24,45 2,95 60 7,4 17,5 156 40,4 75,88 336,84 29 213,6 163,25 105,70 127 37,85

2,82 19,45 8,3 15,3 74,2 34 32 61 59 59,6 98,9 75 66,3 64,35 29,75 33 42,5
Co 7,12 5,59 17,52 4,13 6 ,6 2 18 16 9,7 35,34 69,32 37,8 40,57 28,31 28,31 30 25,36

34,1 34 54 406,3 112 60 170 70 228 521,6 152 34 202,65 199,5 278 30,5
Cr 64,74 6,5 27,8 39,5 405 250 50 164 75 163,16 566,5 142 43,7 296,01 205,88 210 11,09

14 65 29 74,3 288 222 242 311 302 360 330 340 293 298,76 156,5 178 270
V 18,8 31,8 44,1 45,4 184 61 113 93 45 178,4 88,3 86 88,5 122,49 58,1 48 140,7

Cu
2 2 ,8 41 61 33 188 118 138 118 166 159,6 20 2 ,8 165 210 157 42,8 65 150
36 5,3 44,4 2,3 46 130 75 59 148 120,4 151 86 41,3 102,77 29,8 23 79,8
0,9 18 1,5 2 2 ,8 1,7 1 ,6 2,4 2 ,6 3,9 2 ,6 1 ,6 2 2 ,1 2 2 ,1 2 ,8 1 ,1

MO 4,5 1 ,1 0 ,8 1 ,2 0,9 0 ,6 1 ,1 1,1 2,3 3,1 1,3 0,9 1 ,2 1,41 1 1,9 1 ,2
5,2 22,5 11 17,6 31 18 11 16 22 26,8 16,3 24 22 20,15 42,6 34 11 ,2

Pb 10,3 4,2 8,7 7,1 5,7 5,4 2,9 6 44 18,3 6,9 14 9,4 11,43 15,3 24 7,7

Zn
138 190 18 390 140 113 119 130 192 164 162 152 167 145,69 108 114 117

51 20 548 45 20 33 35 34 35 30 47 41 41,58 29 17 38
7,5 14,2 16 16 24 14 8 ,2 23 23 16,8 18,2 19 12,3 16,58 11 ,2 13 14,8

Sn 10,4 2,7 14,9 10 13 12 2 ,2 22 18 13 2 ,6 8,3 11 ,8 12,43 3,3 6 ,2 3,8

Zr
59 135 179 203 122 143 214 136 188 326 171 122 167 160,14 310 214 170

73,7 9 105 65 50 68 75 59 66 267 82 70 41 105,9 100 64 57
2 ,8 15,3 9,9 12 ,8 11 14 14 45 23,8 16,2 19 12,9 18,66 14,9 15 15 14

Ll 2 ,6 3,8 8 7,4 3 6 ,8 11 3,6 57 10,1 7,3 14 4,2 18,63 5,6 3,4 4,7
10 ,6 21 ,1 29 6 ,6 20 26 54 69 154 170 86 26 28 58,44 123 66 10

Kb 14,7 — 44,2 2,9 8 18 69 146 188 146 84 34 38 91,62 63 32 —
Cs 0,4 1,4 0,25 0,75

2 ,1 18,4 1 17,6 23 27 35 27 31,4 28,4 28,6 34,12 12 ,1 15 23
Sc 3,4 4,2 1 ,6 6,5 52 9 ,0 12 12 15 17,5 11,1 4,3 8,3 12,55 4 ,9 3,1 13

Ge 0,15 0 ,8 6 0,55 — — 1,12 1,3 1,56 _ 1 ,6 _ 1 , 5 1,64 _ 1,43

Гіа 5,1 12,8 5,7 22,6 19 22 21 19 22 21,8 18,9 14 22,6 18,93 17,9 18 11,2
5,6 2,8 4,5 11,8 11 4,7 3,7 2 7 3,1 2 5,4 2,4 5,78 2 2 0,9
121 217 51 267 116 1100 898 448 694 263 308 267 173,3 475,69 309 290 120оГ 91 19 107 366 87 641 439 276 1004 258 236 186 70,8 478,81 150 128 118
170 375 502 133 162 533 888 328 787 700 495 240 333 454,58 857 660 1550
259 31 925 111 269 961 180 500 291 614 160 236 478,28 664 297 1037 1037
23,6 31,2 20 19,3 22 231 13 15,2 20,4 14,5 32 29,2 22 ,84 17,2 17 32,5 32,5
21,3 5,2 25 2,3 5 2,4 4,4 6,8 5,4 11,9 5,9 15 43,3 13,62 9 4,5 5
335 1264 156 1803 1010 3400 1358 987 2150 1522 1784 798 1803 1517,47 1530 774 667

Г 170 42 321 217/ 1J64 1690 1126 1016 1771 1108 1506 961 1882 1456,46 1551 291 689
12 15 13 21 16

Nb 2,2 ‘ ' ' 7 -- 4,6 6,5 7,6 10,6 — — ~

Hg — — — — — — — — — — 6,807 — 0,0117 — — — —

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

5,7 7,6 5 6 4
Au 12 4,5 8,1 0,44 7,3 2 7,4 6 6 4,6 9,5 5,7 ~ 2 ~ 2

Примечание. Типы пород: 1 — кальцифир (количество проб — 17), 2 — мономинеральный 
диопсидовый кристаллический сланец (20), 3 — кварцит (20), 4 — гиперстен-диопсидовый 
бесполевошпатовый кристаллический сланец (3), 5 — амфиболовый кристаллический сла
нец (4), 6 — амфибол-пироксеновый кристаллический сланец (9), 7 — амфибол-биотито- 
вый кристаллический сланец (8), 8— пироксен-гранат-амфиболовый кристаллический сла
нец (7), 9 — биотит-лироксенэвый кристаллический сланец (4), 10 — биотит-гранатовый,

двупироксеновый биотит-гранатовый кристаллический сланец (5), 11 — амфибол-пирок
сеновый кристаллический сланец (10), 12 — амфибол-диопсидовый кристаллический сла
нец (12), 13 — биотит-двупироксеновый кристаллический сланец (3), 14 — кристалличес
кие сланцы основного состава — среднее (72), 15 — биотит-пироксен-гранатовый гнейс 
(12), 16 — кварцито-гнейс с пироксеном (5), 17 — кварцито-гнейс (4). Верхнее число — 
среднее арифметическое, нижнее — среднее квадратическое отклонение.



минеральных равновесий определяют температуру метаморфизма в 
780—810° и давление в 8,3—9,3 кбар.

Кристаллические сланцы основного состава, несмотря на разнооб
разие минеральных ассоциаций, имеют довольно постоянный состав 
петрогенных элементов. Весь аналитический материал представлен (см. 
табл. 3) по семи выборкам (6, 7, 8, 9, 10, 11, 13), за основу которых 
взят минеральный состав кристаллических сланцев. Д л я  всех разно
видностей пород вычислены средние содержания и среднеквадратичные 
отклонения с учетом того, что аномальные содержания для петрогенных 
элементов отсутствуют. Колебания в пределах выделенных семи групп 
невелики, так по SiO, от 47,7 до 54,3%; наибольшие колебания отме
чены для содержаний К20 — от 0,60 до 2,38%. Закисное железо всегда 
преобладает над окисным. В биотитовых разностях содержание S i 0 2 
не опускается ниже 50%> наиболее меланократовыми являются амфи- 
бол-пироксеновые породы, но при этом может быть довольно высокой 
сумма щелочей (4,88% в выборке 6). Содержание К20  прямо не сказы 
вается на минеральном составе породы, например разности с биотитом 
и ортоклазом содержат всего 0,76% К20 ,  а амфибол-пироксеновые по
роды — 1,17%.

Диафторированные разновидности основных кристаллических слан
цев (выборки 5, 12) характеризуются повышенным содержанием окис
ного железа, а в выборке 12 велико суммарное количество ж елеза  — 
17,9%.

Д ве разновидности пород (выборки 15, 16) распространены лишь в 
районе пос. Перекатного, они имеют более кислый состав, близкий к 
гранодиориту. Они объединены в группу гнейсов и характеризуются со
держаниями S i 0 2 62,1— 66,5%, суммы щелочей — 4,2—5,42%, более низ
кими содержаниями фемических элементов.

Н аряду с близкими абсолютными величинами в содержаниях боль
шинства петрогенных окислов, в кристаллических сланцах основного со
става часто наблюдается постоянство отношений содержаний. Так, 
C aO/M gO  (табл. 4) близко к 1 с небольшим преобладанием СаО и 
приближается к 2 только в биотит-гранат-пироксеновых с ортоклазом 
кристаллических сланцах. Содержание S i 0 2 в 3—3,5 раза превышает 
содержание А120 з, в гнейсах оно несколько выше — 4,05—4,2. Постоян
ство S i 0 2/Al20 3 свидетельствует, видимо, о генетической близости по
род, имеющих один параметр кремне-алюминиевого распределения.
О сходных условиях метаморфизма, в частности, стабильном потенциа
ле кислорода свидетельствуют в целом близкие F e 0 /F e 20 3. При диафто- 
резе сланцев происходит окисление железа  и F e 0 /F e 20 3 падает до еди
ницы. Близкими величинами характеризуются и А120 3/ Т Ю 2. Таким об
разом, большинство содержаний породообразующих окислов связаны 
между собой прямой пропорциональной зависимостью.

Наиболее низкие содержания хрома, никеля и кобальта имеют ам 
фибол-пироксеновые, биотит-пироксеновые и амфибол-биотитовые кри
сталлические сланцы (см. табл. 3, выборки 6, 7, 9, 13). Содержание 
хрома в них не превышает 112 г/т. Наиболее высокие содержания этих 
элементов (Сг =  522, Ni — 318, С о— 99 г/т) отмечаются в амфибол-пи- 
роксеновых кристаллических сланцах района пос. Перекатного (выбор* 
ка 11). Содержания скандия и ванадия во всех выборках близки к сред
нему уровню. Содержание титана в большинстве выборок ниже и лишь 
в двух выборках: амфибол-пироксеновых (выборка 11) и биотит-пирок- 
сеновых (выборка 9) сланцев — выше среднего уровня.

Д л я  цинка, молибдена, свинца, галлия содержания во всех типах 
кристаллических сланцев чрезвычайно близки (S  —  0,5—0,3). Некото
рые отклонения от среднего уровня, наблюдаемые для меди (выбор
ки 13, 11), олова (выборки 8, 9) и циркония (выборка 10), как прави
ло, не превышают величины S и не могут считаться аномальными.



Таблица 4. Некоторые характерные отношения содержаний в метаморфических породах 
иенгрской серии

Порода

Са
О

/M
gO

Ca
O

/S
r

Sr
/B

a

Ni
/C

O

ос
s

оСиа.j-
О0Jи.

о:
<

о
<уц.
+О<иЬ

о
<
о
55

оCJи*
О
tu

Кальцифир 1,59 2440 0,8 1,1 15,6 10,3 3,5 2,5
Кварцит 2,0 178 0,10 2,6 188 12,5 27 1,9
Кварцито-гнейс 
Биотит-пироксен-гранатовый

0,98 278 0,08 1,7 76,6 7,8 8 1,2

гнейс
К ристаллические сланцы

1,06 187 0,44 4,1 87 8,3 4,4 1,3

Мономинеральный диопсидовый 1,21 1620 0,37 0,6 41 10,5 6,2 1,5
Гиперстен-диопсидовый беспо- 
левошпатовый

1,25 66,5 2 0,71 5,11 9,3 3,5 1,5

Амфиболовый 1,1 738 0,71 1,9 68,5 9,02 3,6 1,11
Амфибол-пироксеновый 1,42 97,8 2,06 0,56 62,4 7,53 2,7 2,7
Амфибол-биотитовый 1,5 80 1,01 1,15 92,3 9 3,2 2,3
Пироксен-гранатовый, амфи- 
бол-гранатовый

1,0 188 1,3 2,5 74,3 9,4 3,2 4,3

Биотит-пироксеновый 0,8 57,5 0 ,9 1,03 158 19 3,4 2,9
Биотит-гранатовый и двупи- 
роксен-биогит-гранатовый

0,74 174 0,37 2,6 131 9,7 3,15 8,1

Амфибол-пироксеновый 0,9 301 0,6 3,2 61,4 7,04 3,7 2,3
Биотит-пироксен-гранатовый 1,0 100 0,36 3,7 50,1 9 4,05 4,4
А мфибол-диопсидовый 
Биотит-двупироксено-орток-

1,4 339 1,11 1,3 81,4 15,2 3,7 1,08

лазовый 1,94 457 0,52 2,5 65,5 10 4,2 1,2

Закон распределения перечисленных элементов близок к нормальному. 
Тенденция распределения, рубидия, лития, бария, стронция, бора, фто
ра в значительной мере определяется поведением щелочей — калия и 
натрия. Д л я  рубидия, лития и бария определяющим является калий, для 
стронция и отчасти бора и фтора, по-видимому, большее значение име
ет их связь с натрием. Этим объясняется особенность распределения 
элементов по типам пород.

Рубидий, литий и барий в большинстве типов кристаллических слан
цев имеют содержания, близкие к среднему значению. Несколько повы
шены содержания этих элементов в биотит-пироксеновых и биотит-гра- 
нат-пироксеновых (выборки 9, 10), а бария, кроме того, в амфибол-био- 
титовых (выборка 7) разностях кристаллических сланцев. Д л я  строн
ция отмечаются резкие колебания содержания в различных типах кри
сталлических сланцев, а такж е отсутствие устойчивой корреляции строн
ция с каким-либо из петрогенных элементов. Величина Sr/Ba колеблет
ся в различных типах пород от 0,4 до 2 и в среднем для группы неди- 
афторированных кристаллических сланцев равна 1.

Содержание бора в кристаллических сланцах достаточно равномер
но и характеризуется малой дисперсией (5  =  0,1— 0,5 X )  за исключе
нием биотит-двупироксеновых кристаллических сланцев (выборка 13), 
где среднее содержание бора и стандартное отклонение резко повыше
ны. В целом параметры распределения бора в кристаллических сланцах 
близки к параметрам, характеризующим нормальный закон. С одерж а
ния фтора в различных типах кристаллических сланцев в целом близки 
к среднему уровню, за исключением амфибол-пироксеновых сланцев 
(выборка 6), где оно более чем вдвое выше среднего значения.



Таблица 5. Значимые корреляционные связи между химическими элементами 
в породах иенгрской серии

Эле
мент

Знак
корре
ляции

Кварциты Кальцифиры Диопсидовые
сланцы

Основные кристал
лические сланцы

+ Со, V , Rb, G a, F Co, Pb, Rb, Ga, F Со, Сг, V , Z r, F Co, Cr, V , Cu, Sn
Ni Rb, F

— Sr

+ Ni, V , Zn, L i, N i, C r, Mo, L i, Sc Ni, C r, V , Zr N i, Cr, V , Cu, Mo
Rb, Ga, F Zn, Sn, Rb, Sc, В

Со F
— S r, Ba

Pb, Ba Co. Li, Sc Ni, Со, V , Zr Ni, Co, Sn, Rb, F
Сг

+ N i, Co, Pb , Rb, Zn, Z r, Rb, Sc, Sr, Ni, Co, Cr, Cu, Ni, Co, Cu, Mo,
V Ga, Ba Ba, F Zr, F Sc, В

— Ga, Sr, Ba

+ Li Sn, Li V, Mo, L i, В Mo
Си

+ Co, Sn, Li, В Cu, L i, Sc, Ba Со, V, Cu, Zn, Sn
Мо Z r, Li, Rb, Ba

РЬ + Сг, V, Sn, Rb, Ba Ni, Sn, F  
Sr

Sn, В

+ Co, Zn, Sc, Ga, V , Z r, Rb, Sc, Ga, Sn, Ga Co, Mo, L i, Rb
Zn B, F Ba

+ Pb Cu, Mo, Pb, В Zn, Sc, Ba, F Ni, Co, Cr, Mo,
Sn Pb, Rb

Li + Co, C u, Rb Co, Cr, Gu, Mo, Sc Cu, Mo, В Mo, Zn, Rb

+ Ni, Со, V , Pb, N i, V , Zn, Ga, Ba, Cu, Mo, В Ni, Co, Cr, Mo, Zn
Rb

Li, Ga, Ba F Sn, Z r, Li, Ga,
Ba, F

+ Zn, Ga, B, F Co, Cr, V , Zn, Zr, Mo, Sn, Ba, F Со, V
Sc L i, Ga, Ba

— Rb, Ga, Sr, Ba, F

+ N i, Со, V, Zn, Ni, Zn, Z r, Rb, Sc, Zn, Zr Rb, S r, Ba, F
Ga Z r, Rb, Sc, B, F Ba, F

— V, Sc

С _ + V Ga, Ba, F
оГ — Pb Ni, Со, V, Zn, Sn,

Sc

+ Сг, V , Pb, Z r, V, Zn, Z r, Rb, Sc, Mo, Sn, Sc, B, F Со, V , Mo, Z r, Rb
Ba Rb Ga, F Ga, S r

— Sn, Sc

В + Zn, Z r, Sc, Ga, F Mo, Sn Cu, L i, Ba, F Со, V , Pb

+ Ni, Co, Zn, Sc, Ni, V, Pb, Ga, Ba N i, V, Sn, Sc, Ba, Co, Cr, Mo, Rb,
F

Ga В Ga, S r
■— Sc
+ A l, Fe+2, Fe+3, Ni, Co, Cu, Mo Li Т і, Mg, N i, Co, Cr

P , N i, Co, Cu, Sn, Rb
Cr, V , Z r, Rb, Sc,

Si Ga, F
■_ Ті, A l, F e 1"3, Т і, Ca, C 0 2 A l, Mg, Ga Al

Mg, Ca



Эле
мент

Знак
корре
ляции

Кварциты Кальцифиры Диопсидовые
сланцы

Основные кристал
лические сланцы

-j- Al, Fe+2, Fe+3, Al, Na, К, H 20 + , V Fe+2, Na, N i, Co, Si, Mg, к, Ni. Co,
Ті Mg Zn, Z r, Rb, Sc, Ga Cr, V, Ga, Sr Mo, Zn, Rb

— Si Si, Ca Mg Ca Ca

+ Si, Т і, Fe+3, Mg. Si, Т і, Na, K, H 20 , Mo Zn, Zr, Ga, Sr Sc, Ga, Sr, Ba

Al Na, K, Z r, Sc, P20 5, V, Zn, Zr,
Ga, B, F Rb, Sc, Ga, Ba, F

— c o 2 Si, Ca Si, Mn, Mg, Ni, Co,
Cr, V, Zn, Sz, Zr

+ Ті, A l,F e + 2, Mg. Si, Fe+2, H „ 0 - Zn, Sn, S r, Ga Mn, H 20 “
р е+з Zn, Ga, B, F H 20 + , N i, Co, Cr

— Si C 0 2, Sr Sr Fe+2, Ga, Sr, Ba
T

~ r Ті, Fe+3, Mg, Si, Fe+2, P20 5, Ni, Т і, Ca, Zr
Fe+2 P20 5, Co, Cr, Co, Cr, V , Sn, L i,

V , Cu, Mo Sc
— C 0 2 F e+3, Mn

+ Т і, A l, Fe+3, Sr S i, Т і, N i, Co, Cr,

Mg
Fe+3, Sc, Ga, V, Mo, Rb, Sc, F
B, F

— Si Ca Si, Т і, Na, P20 5 Al, Na

Ca
+ H 20 + , V Mo Ga, F Mn, Mo
— Si, Mg Si, Ті Т і, Al, Fe+2, Na, Т і, Na, K, N i, Co,

к, Ni, Cr, V, Zr, Cr, V, Zn, Z r, Li,
Sc, Ba Rb, Sc, Ba

+ K, Ba Ті, A l, К , Zn, Zr, Т і, P A -  Zr, Sc, Sr
Na Rb, Sc, Ga. Ba, F

— Si, Al Mg Ca Mg, Ca, Cr

+ A l, Na, Cr, V, Т і, A l, P A , ,  V, Zn, Mo Sn, Ga, Ba, F Т і, Mn, Mo, Zn, Zr,
Pb, Ba Zr, Rb, Sc, Ga, L i, Rb, Ga, Ba, F

Ba, F
— Si Ca Ca, Sc

Д л я  кристаллических сланцев основного состава иенгрской серии 
были определены парные коэффициенты корреляций для 32—35 эле
ментов в каждой из выделенных разновидностей пород и средние д ан 
ные по типам пород (табл. 5). Сходными корреляционными связями 
обладают кремний, титан, и в меньшей мере, магний.

По характеру распределения большинства элементов-примесей кри
сталлические сланцы основного состава образуют единую достаточно 
гомогенную группу. В целом для них характерно значительное количе
ство положительных связей между элементами-примесями.

Д вупироксеновы е и диопсидовые [бесполевошпатовые] крист алличе
ские сланцы. Мономинеральные диопсидовые кристаллические сланцы, 
развитые в основном в составе федоровской свиты — светло-серые, свет
ло-зеленые, средне- и крупнозернистые породы, состоящие из диопсида, 
иногда со шпинелью, оливином. Обычно имеется небольшая примесь 
кальцита. Структура пород гранобластовая, текстура массивная. Д иоп
сид бесцветный, с низким показателем преломления (N s =  1,704), геден- 
бергитовая составляющая отсутствует. Шпинель изотропна, в проходя
щем свете темно-зеленая. М ежду диопсидом, оливином, шпинелью и 
кальцитом отсутствуют коррозионные взаимоотношения. По существу, 
эта порода является разновидностью кальцифира с низким содержани
ем кальцита.

Описываемые породы обладают довольно стабильным составом, низ
ким содержанием кремния и высоким содержанием магния и кальция.



Кальций-магниевое отношение в них всегда постоянно, около 1,4. За- 
кисное железо преобладает над окисным, натрий над калием. Прочие 
парные отношения такж е сопоставимы с таковыми для кальцифиров и 
кристаллических сланцев основного состава.

Двупироксеновые меланократовые кристаллические сланцы распро
странены повсеместно в разрезах  иенгрской серии в виде маломощных 
(до 10 см) прослоев, по составу во многом сходных с мономинераль- 
ными диопсидовыми сланцами. Те и другие — ультраосновные, сущест
венно кальций-магниевые породы, CaO/M gO составляет 1,3. По многим 
химическим параметрам (см. табл. 3, 5) эти два типа пород являются 
промежуточными между кристаллическими сланцами основного состава 
и кальцифирами, т. е. между силикатной и существенно карбонатной 
породой.

По общему уровню содержания магния и железа, а такж е по содер
жанию большинства элементов мономинеральные диопсидовые кристал
лические сланцы чрезвычайно близки к двупироксеновым кристалличе
ским сланцам. Содержания циркония, цинка, галлия, фтора в них не
сколько ниже, а бария и бора — выше, чем в этих породах, что в общем 
ближе к уровню содержания перечисленных элементов в карбонатных 
породах данного района (кальцифирах), с которыми диопсидовые слан
цы тесно ассоциируют. Характерен низкий уровень содержания щелочей 
как  и в кальцифирах. По степени окисленности ж елеза они такж е близ
ки к кальцифирам.

Корреляционные зависимости в диопсидовых породах во многом 
роднят их с основными кристаллическими сланцами, с одной стороны, 
и кальцифирами — с другой (см. табл. 5). И здесь диопсидовые породы 
проявляют себя как  промежуточные между силикатными и карбонат
ными образованиями.

Двупироксеновые кристаллические сланцы обладают резко повы
шенным содержанием M gO  (13,7%) и характеризуются чрезвычайно 
низким уровнем содержания хрома, кобальта, никеля, ванадия, скандия 
и титана (см. табл. 3). Содержания меди, олова, лития, бария и строн
ция в них такж е ниже среднего уровня этих элементов в основных кри
сталлических сланцах. Концентрация циркония, молибдена, олова, бора 
и фтора в них близка к средним цифрам для основных кристаллических 
сланцев. Заметно повышены в двупироксеновых кристаллических слан
цах содержания цинка и галлия. По соотношению групп перечисленных 
элементов двупироксеновые кристаллические сланцы занимают проме
жуточное положение между группой кристаллических сланцев основно
го состава и кальцифирами.

Характерной особенностью этих пород является чрезвычайно низ
кий для кристаллических сланцев данного района уровень содержания 
щелочей (см. табл. 3 ,4 ) .

Кальциф иры . Это — белые, светло-розовые, светло-зеленые нерав
номернозернистые породы, отчетливо полосчатые за счет неравномер
ного распределения силикатных минералов. Разности без этих мине
ралов, мраморы, отсутствуют. Наиболее контрастные прослои в каль 
цифирах, местами с раздувами до 3 см и пережимами, сложены ярко
синей шпинелью, агрегатами флогопита.

Силикатные минералы, образующие округлые вкрапления либо 
листоватые выделения, представлены форстеритом, диопсидом, шпи
нелью, флогопитом, скаполитом, гранатом. Наиболее часто встречают
ся форстерит и диопсид. Форстерит обычно сохраняется лишь в релик
тах в центральных частях зерен среди агрегата серпентина.

Кальцифиры характеризуются выдержанным химическим составом 
на всей исследованной территории. Во всех случаях остается постоян
ным кальций-магниевое отношение — около 1,5. В ряде случаев в каль 
цифирах федоровской свиты отмечаются повышенные содержания Р 20 5
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(верховья р. Хатыми). Соотношения породообразующих элементов в 
кал.ьцифирах (см. табл. 4) сопоставимы с таковыми и в кристалличе
ских сланцах, и в других породах иенгрской серии. По сравнению с 
осредненными данными для осадочных карбонатных пород в них по
вышены содержания следующих элементов: Si (в 2 р аза ) ,  А1 (3),  
Fe (2), Na (2), Со (28), Сг (2), Си (6), Мо (2), Sn (10), Zr (3), Rb (3), 
Sc (20), Ba (17), Au (2) и других — понижены: Ni (0,2), V (0,7), Pb (0,5,) 
Li (0,5), Sr (0,3). Содержания Zn, Ga, B, F совпадают.

Калицифиры характеризуются большим разнообразием значимых 
корреляционных связей (см. табл. 5). Характерной особенностью этих 
пород является обилие значимых положительных связей, выраженных 
коэффициентами парной корреляции (22% общего количества связей), 
и малое количество значимых отрицательных (2% ), причем все отри
цательные связи отражаю т соотношения кальция, магния и С 0 2 с ос
тальными компонентами. Поэтому можно утверждать, что кальций и 
магний полностью фиксировались в карбонатной форме и не связаны 
с алюмосиликатной и железистой составляющей. Остальные макро- и 
микроэлементы тесно взаимосвязаны друг с другом и, по-видимому, по
ступали в бассейн в виде тонкой глинистой фракции, сорбировавшей на 
себе такие элементы, как  бор, фтор и др.

Кварциты. Эти породы верхнеалданской свиты, среди которых р аз 
личаются мономинеральные, полевошпатовые, силлиманитовые, биоти
товые, магнетитовые, кордиерит-гранатовые, турмалиновые, виридино- 
вые разновидности, подробно описаны Е. А. Кулишом [1964] с деталь
ной петрографической и химической характеристикой слагающих их 
^минералов. Однако данных по составу пород в целом в литературе 
очень мало. Весь комплекс проведенных нами аналитических исследо
ваний дает представление о среднем фоне и разбросе содержаний 35 хи
мических элементов. Кварциты имеют выдержанный химический состав, 
содержания породообразующих элементов колеблются незначительно.. 
Анхимономинеральные кварциты состоят более чем на 95% из крем
незема, в полевошпатовых и биотитовых разностях количество кремне
зема снижается до 80%. Кварциты с высоким содержанием минералов- 
примесей встречаются редко. Закисное железо обычно преобладает над 
окисным, кальций над магнием. Характерно, что в составе щелочей пре
обладает калий. Несмотря на большую разницу в абсолютных величи
нах содержаний окислов в кварцитах и прочих породах иенгрской серии, 
отношения содержаний большинства из них выдержаны. Исключение 
составляет S i 0 2/Al20 3.

Содержание хрома, никеля, кобальта, ванадия, цинка, свинца, строн
ция и бария в кварцитах несколько выше, чем среднее содержание этих 
элементов в песчаниках '[Turekian, Wedepohl, 1961]. Содержание меди 
и олова в этих породах выше, чем в глинах среднего состава. Высокая 
дисперсия содержаний большинства перечисленных элементов указывает 
на неравномерность их распределения в кварцитах и возможность по
ступления в кластогенной форме.

Основные корреляционные зависимости элементов кварцитов х ар ак 
теризуются отрицательными связями кремния с другими элементами, 
остальные значимые связи — только положительные (13% общего ко
личества). Это прежде всего корреляционные связи титана, алюминия, 
железа, магния между собой, натрия и калия с алюминием. Выделяется 
группа: скандий, галлий, бор, фтор, коррелирующая с алюминием, ти
таном, магнием, железом. Со щелочами коррелирует барий. Д л я  к а л ь 
ция характерно отсутствие корреляционных зависимостей.

Биотит-двупироксеновые гнейсы. Эти породы тесно связаны с рас
смотренными выше. В них постоянно присутствует кварц (до 10— 15% ), 
плагиоклаз с ортоклазом слагают до 50% породы. Гнейсы образую т 
прослои среди сланцев и кварцитов в районе пос. Перекатного. Это



светло-серые среднезернистые породы. Текстура их полосчатая за счет 
чередования прослоев с разным содержанием цветных минералов. По 
сравнению с кристаллическими сланцами основного состава биотит- 
двупироксеновые гнейсы (см. табл. 3, выборки 15, 16) обладаю т пони
женным содержанием M gO  и FeO. В них такж е  понижено содержание 
ванадия, скандия и титана. Содержание хрома и никеля в этих породах, 
тем не менее, достаточно высоко и приближается к среднему уровню 
концентрации этих элементов в основных кристаллических сланцах. Вы 
сокая дисперсия хрома, никеля и кобальта в гнейсах позволяет пред
полагать, что их распределение не отвечает нормальному закону.

Первичная природа
основных кристаллических сланцев

Первые предположения относительно первичной природы кристал
лических сланцев Алданского щита были сделаны в 30-е годы Д . С. Кор- 
жинским [1936, 1939]. Они рассматривались как  парасланцы. К подоб
ному ж е выводу о генезисе кристаллосланцев пришли и другие иссле
дователи [Сердюченко, 1959, 1968; Сердюченко, Леонова, 1960; Сердю
ченко, Глебов, 1964]. Специальных исследований по этому вопросу не 
проводилось, но в последние годы большее распространение получила 
гипотеза, рассматриваю щ ая кристаллосланцы как  метадиабазы [Верев
кин и др., 1966; Мокроусов, 1968]. Основанием для нее послужила к а 
ж ущ аяся близость химического состава сланцев и диабазов. В то же 
время состав осадочных пород обычно при сопоставлениях не рассмат
ривался. Объясняется это, по-видимому, традиционным подходом к ин
терпретации основных метаморфических пород, а такж е тем, что петро- 
химия осадочных пород как  наука делает первые шаги, представляя 
лиш ь отрывочные сведения о химическом составе осадков, и чащ е всего 
экзотических, а не наиболее распространенных. Вследствие этого в на
стоящ ее время отсутствует достоверный, легко доступный материал по 
осадочным породам для сопоставления его с данными по интрузивным 
и метаморфическим породам.

Кристаллические сланцы основного состава иенгрской серии в про
цессе метаморфизма высоких ступеней претерпели столь глубокие из
менения, что состав их минералов, структуры отраж аю т условия мета
морфизма. В условиях гранулитовой фации метаморфизма наиболее 
устойчивы минералы изометричного габитуса — полевые шпаты, пиро
ксены, гранаты, оливин, шпинель и др. Текстура пород обычно массив
ная. Лиш ь при наличии в породе биотита или роговой обманки могут 
возникать полосчатые текстуры.

Геологические признаки, свидетельствующие о происхождении кри
сталлических сланцев основного состава, следующие.

1. Приуроченность отдельных пачек, пластов к определенным стра
тиграфическим уровням, горизонтам общего разреза алданского комп
лекса.

2. Тонкое переслаивание их в разрезах  с кварцитами, карбонатными 
породами, высокоглиноземистыми кристаллическими сланцами.

3. Постепенные переходы по вертикали в разрезах кристаллических 
сланцах основного состава в седиментогенные карбонатные породы 
(кальцифиры).

4. Выдержанность мощностей и состава изученных кристаллических 
сланцев и ассоциирующих с ними пород по простиранию.

5. Послойное распределение некоторых минералов (в том числе и 
породообразующих) в основных кристаллических сланцах, вследствие 
чего наблюдается совпадение полосчатости изученных пород с их на
пластованием.



6. Закономерное положение основных кристаллических сланцев ь  
осадочных ритмах, наблюдавшееся в некоторых частях разреза ал д ан 
ского комплекса, в частности в федоровской свите.

7. Отсутствие каких-либо иных, кроме согласных, контактов основ
ных кристаллических сланцев с ассоциирующими с ними метаморфиче
скими породами алданского комплекса.

Таким образом, по геологическим предпосылкам можно с большой 
долей уверенности говорить о том, что изученные кристаллические слан 
цы не являются метаморфизованными интрузивными породами основ
ного состава, а могут быть метаморфизованными карбонатно-глинисты
ми осадочными породами либо осадочно-вулканогенными образова
ниями.

Fe20j+ Fe 0, °/о вес. Fe2D + FeO, % вес.
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Рис. 6. Соотнош ения петрогенных окислов в м етаморфических породах иенгрской серии
Точки на диаграммах: 1 — кальцифиры, 2 — мономинеральные диопсидовые кристаллические слан
цы, 3 — гиперстен-диопсидовые бесполевошпатовые кристаллические сланцы, 4 — кристаллические1 
сланцы основного состава, 5 — гнейсы, 6 — кварциты; пунктиром показана линия регрессии

К ак уже отмечалось, в кристаллических сланцах основного состава 
наблюдается постоянство соотношений между парами породообразую
щих окислов. Замечено также, что такие соотношения характерны не 
только для этих, но и для всех других пород, слагающих иенгрскую се
рию (см. табл. 4). Иными словами, такие разные (породы, к а к  кальци
фиры, кварциты, основные кристаллические сланцы, гнейсы, слагающие 
единую серию, имеют взаимосвязанный, взаимозависимый состав. Это 
видно из диаграмм, основанных на соотношениях некоторых пар окис
лов (рис. 6). Н а них показан характер распределения в различных по
родах окислов алюминия и кремния, титана и железа, кальция и м аг
ния, кремнезема и железа. Положение на всех диаграммах кристалли
ческих сланцев основного состава в одном ряду с такими породами, 
как кальцифиры, кварциты свидетельствует в пользу их осадочного 
происхождения.

Д ля  проверки этого вывода пришлось обратиться к рассмотрению 
химических составов заведомо осадочных пород фанерозоя. И сследова
ния, проведенные на более чем 20 000 анализов осадочных пород разно
го возраста и тектонической приуроченности [Докембрий..., 1978], пока
зали, что формирование осадочных пород происходит в строгом соот
ветствии с законом детерминизма. Выявилось несколько систем осадоч
ных пород, принципиально отличающихся друг от друга. Породы же в 
пределах одной системы имеют взаимосвязанный состав. По результа
там исследований были составлены сводные диаграммы соотношений 
окислов в породах магматических и осадочных. Признано, что наиболее 
информативной для определения генезиса пород является диаграмма
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соотношений С аО —MgO (рис. 7). На диаграмме вдоль сторон треуголь
ников располагаются точки, соответствующие анализам осадочных по
род выявленных систем [Докембрий..., 1978] — кальдитовой, доломито
вой и магнезитовой; магматические породы располагаются вдоль полей, 
ограниченных кривыми (породы нормальной щелочности и щелочные). 
Из рис. 7 видно, что все точки средних составов пород иенгрской серии 
расположились в поле осадочных пород доломитовой системы.

Такие метаморфические породы, как мономинеральные диопсидовые 
и двупироксеновые кристаллические сланцы, попадают на отрезок пря
мой, удаленной от кривых магматических пород. Близкое положение то
чек составов кристаллических сланцев основного состава и габбро-ба
зальта не позволяет исключить возможности первично-эффузивной при
роды сланцев. Д ля  окончательного вывода необходимо использование 
дополнительных геохимических данных. Так, известно [Докембрий..., 
1978], что в процессе образования осадков пород доломитовой системы 
происходит обособление элементов, слагающих карбонатные и силикат
ные минералы. Соответственно обособляются и малые элементы. Основ
ная их часть связана положительными корреляциями с элементами си
ликатной группы (фельсиф илы — с кремнием, щелочами; фемафилы — 
с железом). В магматических породах корреляционные взаимоотношения 
иные — кремний, щелочи, фельсифилы выступают антагонистами ж еле
за, магния, фемафилов. Если в процессе метаморфизма эти коренные от
личия магматического и осадочного процессов сохраняются, то должна 
сохраняться и корреляционная матрица одного из этих процессов. Соот
ветствие кальцифиров иенгрской серии по составу доломитам позволя
ет предположить именно такой первичный состав кальцифиров. Но при 
метаморфизме доломитов магний из карбонатной группы переходит в си
ликатную, и потому носителем кода (первичной природы мож ет быть толь
ко кальций. В кристаллических сланцах основного состава кальций свя
зан отрицательно со щелочами, титаном, фемафильными и фельсифиль- 
ными элементами-примесями, что однозначно свидетельствует в пользу 
первично-осадочного происхождения кристаллических сланцев основно
го состава. По содержанию большинства петрогенных компонентов эти 
породы сопоставимы со смешанными глинисто-карбонатными породами 
[Докембрий..., 1978].



Изложенные геологические особенности кристаллических сланцев 
основного состава позволяют считать вероятным их первично-осадочный 
генезис. Кроме того, химический состав этих пород, опробованных авто
рами на значительной территории, очень стабилен, что не характерно для 
регионов с широким развитием эффузивных и эффузивно-осадочных по
род. В подобных регионах [Дзоценидзе, 1969] крайняя изменчивость со
става пород по простиранию связана с наличием определенной зональ
ности в распределении элементов вокруг очагов поступления магмы. На 
примере кристаллических сланцев иенгрской серии с их высокой сте
пенью гомогенности как по простиранию, так  и по всему вертикальному 
разрезу не находится признаков зональности, свойственных эффузивным 
толщам, что позволяет предполагать иную генетическую природу иссле
дованных метаморфических пород.

Анализ концентраций элементов-примесей в кристаллических слан
цах проводился в сравнении с концентрациями их в магматических поро
дах основного состава и осадочных породах, главным образом глинах. 
Это объясняется отсутствием в литературе аналитических данных по 
геохимии смешанных глинисто-карбонатных пород. Поскольку в осадоч
ных породах доломитового состава основная масса элементов-примесей 
сосредоточена в силикатной составляющей, такое сопоставление право
мочно.

По содержанию хрома и никеля (табл. 6), концентрация которых в 
основных магматических породах в целом выше, чем в рассматриваемых 
глинистых осадках, основная группа кристаллических сланцев ближе к 
глинистым породам, чем к магматическим основного ряда. Содержание 
титана в сланцах ниже его уровня в основных породах и по величине кри
терия t ближе к этому уровню, чем к уровню в глинистых породах. По 
содержанию скандия и ванадия, концентрация которых в глинистых 
осадках выше, чем в основных магматических породах, сланцы занимают 
промежуточное положение и по величине критерия t ближе к глинистым 
породам. Содержания кобальта в глинах и основных магматических по
родах близки и не могут служить указанием на первичную природу кри
сталлических сланцев.

Содержание циркония, меди, цинка, молибдена, свинца, олова повы
шено в глинистых осадках по сравнению с основными магматическими 
породами. Средние концентрации всех этих элементов в кристаллических 
сланцах основного состава заметно повышены по сравнению с кларком 
основных пород, причем для Zr, Си, Pb, Sn — они ближе к уровню со
держаний в глинистых породах, а для Zn и Ga — к кларку основных маг
матических пород.

Содержание рубидия, лития, бария, стронция, бора, фтора такж е в 
целом повышено в глинистых осадках по сравнению с основными м агм а
тическими породами. Концентрация рубидия, бария, фтора и бора в кри
сталлических сланцах выше среднего уровня для основных магматиче
ских пород, а для бария и рубидия приближается к уровню его содерж а
ния в глинистых породах. Содержание бора и фтора в кристаллических 
сланцах резко повышено (для бора в 4, а для фтора в 5, а в отдельных 
выборках в 10 раз) по сравнению с уровнем его содержания как  в основ
ных магматических, так  и в осадочных (для фтора) породах. Стронций, 
концентрация которого в основных магматических породах выше содер
жания в глинистых осадках, присутствует в кристаллических сланцах в 
количестве, значительно превышающем кларк для основных магматиче
ских пород.

Определяя в целом характер концентраций перечисленных элементов- 
примесей в кристаллических сланцах, следует отметить, что среднее со
держание большинства из них находится между средним содержанием 
этих элементов в глинистых осадках и их кларком в основных магмати-



Таблица 6. Сравнение содержаний элементов-примесей в кристаллических сланцах, магматических и глинистых породах, близких по составу к основным 
по критерию Стъюдента

Тип породы Параметр ТЮ2 Ni Со Cr V Си Mo Pb Zn Sn Zr Sc Ga Sr Ba в Li Rb

Кристаллические X 1,21 85 47 117 273 141 2 ,2 18 138 15 ,7 190 2 8 ,3 21 675 606 20 18 75
сланцы основно
го состава

S 0 ,6 6 68 17 144 95 97 1 ,3 3 31 12 92 12 3 ,8 464 403 8 ,8 13 92

Глинистые поро X 0 ,3 133 53 163 419 173 6 ,7 236 6,1 148 29 15 ,3 324 523 40 90 50 64
ды, близкие по 
составу к 
основным поро
дам

S 8 ,2 7 66 27 76 310 59 6 ,3 14 223 3 ,2 36 6 ,7 3 ,5 223 567 13 11 32

Основные магма
тические породы 
[Виноградов, 
1962]

X 1 ,5 160 45 200 200 100 1 ,4 8 130 1 ,5 100 24 18 440 330 5 15 45

Основные магма
тические породы 
— глинистые 
породы

h 2 ,6 2 ,5 1 ,5 2 ,5 3 ,7 6 ,3 3 ,8 7 ,7 6 ,6 6 ,6 5 ,6 4 ,0 3 ,8 2,6 1,1 13 14 3 ,5

Кристаллические 
сланцы—основ
ные магмати
ческие породы

ti 2 ,1 6 ,8 0 ,7 3 ,5 4 ,9 2 ,6 3 ,7 7 ,7 1 ,5 4 7,1 5 ,9 2 ,1 5 5 ,0 3 ,1 4 ,6 10 1 ,46 2 ,8

Кристаллические 
сланцы— глини
стые породы

h 3 ,4 2 ,8 0 ,9 1 ,5 2 ,2 1 ,6 3 ,6 4 ,7 2 ,8 4 ,6 2 ,9 0 ,3 6 ,3 3 ,9 0 ,6 6 ,6 18 0 ,7

Примсчание. X—среднее арифметическое, г /т  (ТЮ2 %вес.); S —среднее квадратическое 
отклонение. Глинистые породы, по данным Н. А. Созинова; Li, Rb — по данным Н. А. 
Созинова, а также Т. Ф. Бойко (1973). Число проб для основных кристаллических слан

цев 36, для глинистых пород: 19 для Pb, Mo, Zn, Sn, 36 для Li, Rb, Для остальных 
элементов 26; t1<2 3--значения критерия Стъюдента для 5%-ного уровня значимости—1,96.



ческих породах, что не по
зволяет использовать эти ве
личины для диагностических 
целей.

При рассмотрении гене
тической природы кристал
лических сланцев основного 
состава особого внимания з а 
служивают такие соотноше
ния между химическими эле
ментами, для которых уста
новлен характер их корреля
ционной взаимосвязи в маг
матических породах основ
ного состава. В частности, 
это соотношения между эле
ментами в группе титана, 
магния, хрома, никеля, ко
бальта, ванадия [Нокколдс, 
Аллен, 1958; Leake, 1964; 
Gunn, 1971; Белоусов и др., 
1974].

Надо отметить, что для 
кристаллических сланцев не 

выявляется четкой тенденции увеличения хрома, никеля, кобальта и в а 
надия с ростом магнезиальности пород, характерной для магматических 
пород основного состава. Значимая положительная корреляция между 
магнием и хромом фиксируется лишь для диафторированных разностей 
и амфибол-пироксеновых сланцев района пос. Перекатного. Важным для 
рассмотрения представляется такж е характер вариаций содержания ти
тана с возрастанием магнезиальности пород. В ряду основных — ультра- 
основных магматических пород наблюдается четкая тенденция уменьше
ния содержания титана с ростом магнезиальности пород [Leake, 1964; 
Gunn, 1971; Белоусов и др., 1974]. На диаграмме соотношения 
ТЮ 2—M gO (рис. 8) в базальтоидах [Gunn, 1971] видно, что для  основ
ных кристаллических сланцев наблюдается тенденция, обратная наблю 
даемой для базальтоидов. Это же подтверждается и величиной коэффи
циента корреляции для пары T i 0 2—MgO, который для кристаллических 
сланцев основного состава имеет положительную значимую величину 
( +  0,33* при критическом значении г0=--= 0,23).

Таким образом, по соотношению элементов в группе титана, магния, 
хрома, никеля, кобальта и ванадия кристаллические сланцы основного 
состава изученного региона не выявляют тенденций, присущих магмати
ческим породам основного состава.

По совокупности геологических, петрохимических и геохимических 
признаков можно с большой долей уверенности полагать, что изученные 
кристаллические сланцы основного состава не могут рассматриваться в 
качестве метаморфически преобразованных интрузивных образований 
габбрового ряда. Более'вероятно их первично-осадочное происхождение.

В пользу подобного заключения свидетельствует приуроченность 
преимущественного развития основных кристаллических сланцев к оп
ределенным частям разреза алданского метаморфического комплекса и 
отдельных его свит; согласные контакты, тонкое чередование, иногда по
степенные переходы с первично-седиментогенными породами — кварци
тами, кальцифирами, высокоглиноземистыми сланцами; наблюдаемое 
иногда закономерное чередование кристаллических сланцев в единых

Мд0 , %  в е с .

Рис. 8. Соотнош ение СаО, ТЮ 2, M gO  в кри 
сталлических сланцах основного состава и б а 
зальтах
1 — базальты [Gunn, 1971]; 2 — кристаллические
сланцы основного состава



осадочных ритмах с карбонатными породами; послойное распределение 
некоторых минералов, в результате чего образовались полосчатые тек
стуры, совпадающие, вероятно, с первичной слоистостью толщ.

В кристаллических сланцах наблюдается постоянство отношений т а 
ких пар окислов, как M gO — СаО, С аО — S i 0 2, А120 3— S i 0 2, T i 0 2— (FeO +  
+  Fe20 3) и величины отношений совпадают с отношениями этих окислов 
в кварцитах, кальцифирах и других метаморфических породах иенгрской 
серии. Установление первично-осадочного генезиса кварцитов и кальци- 
фиров позволяет предполагать подобный же генезис и для кристалличе
ских сланцев, связанных с кварцитами и кальцифирами общностью ряда 
петрохимических признаков.

Как было установлено, для химических составов всех осадочных по
род свойственно явление детерминизма. Вследствие этого, в определен
ных условиях отлагаются осадочные породы, состав которых взаимоза
висим. Все метаморфические породы, слагающие иенгрскую серию, по 
особенностям своего петрохимического состава являются аналогами оса
дочных пород доломитовой системы. Так, кристаллические сланцы основ
ного состава несут признаки этой системы, главным из которых является 
наличие отрицательной корреляционной зависимости между кальцием и 
щелочами, титаном, большинством элементов-примесей.

Проведенный корреляционный анализ для кристаллических сланцев 
основного состава и близких по составу осадочных пород с использова
нием данных по магматическим породам базальтового ряда позволил 
выявить основные корреляционные зависимости. Сравнение корреляцион
ных признаков, присущих кристаллическим сланцам, кварцитам и каль- 
цифирам, показало, что имеется много сквозных корреляций, свойствен
ных всей этой группе пород. Таким образом, большинство петрохимиче
ских признаков основных кристаллических сланцев свидетельствует об 
их сходстве с осадочными породами. Анализ корреляционных соотноше
ний между химическими элементами в основных кристаллических слан
цах изученного района показал, что целый ряд тенденций, характерных 
для основных магматических пород, в этих породах отсутствует.

Совокупность приведенных данных свидетельствует о том, что по 
большинству из рассмотренных петрохимических и геохимических п ара
метров изученные кристаллические сланцы иенгрской серии существен
но отличаются от магматических пород габбро-базальтового ряда и 
сходны с глинисто-карбонатными осадочными породами.

Кристаллические сланцы основного состава распространены в пре
делах Алданского, Анабарского, Украинского, Канадского щитов, ряда 
глыб и складчатых областей, слагают основания многих докембрийских 
метаморфических комплексов практически на всех континентах. Обыч
но при палеотектонических реконструкциях основные кристаллические 
сланцы большинством исследователей без достаточной аргументации 
интерпретируются как метаморфические производные вулканитов основ
ного состава. Поэтому полученные данные о первично-осадочной породе 
кристаллических сланцев алданского комплекса могут в значительной 
мере изменить общепринятые взгляды на процесс формирования земной 
коры в докембрийский этап.



PRIM ARY NATURE O F B A SIC CR Y STA LLIN E SC H IST S  
(D EM O N ST R A T E D  ON Y ENG RIAN SE R IE S  
OF T H E ARCH EA N ALDAN C O M PLEX , SITU A TED  
IN T H E CENTRAL PART O F T H E ALDAN S H IE L D )

L. B. BELONOZHKO, G. B. GIMMELFARB, О. V. GORBACHEV

The article is aimed at revealing the prim ary  na tu re  of basic crysta ll i
ne schists from the Archean Yengrian series of the Aldan complex (more 
than 3,5 b. y.). In regu la rly  a r ranged  sections an alteration of a series of 
crysta lline schists with quartzites, calciphyres, high-aluminiferous rocks 
and gneisses w as recorded; thin bedding in the s tructure  of basic c ry s ta l
line schists w as revealed. The chemical composition of all the mentioned 
rocks w as found to be in accordance with the determ ination law, es tab li
shed for Phanerozoic sed im entary  rocks. That m eans th a t  basic c rys ta ll i
ne schists, ju d g in g  by the content of petrogenic oxides in them, are in the 
sam s line with associated m etam orphic rocks, which prim arily  had the 
sedim entary  origin. The content of petrogenetic and small elements in b a 
sic crysta lline schists w as compared with tha t  in basic effusives, gab- 
broids in clayey and carbonaceous-clayey sed im entary  rocks. The combi
nation of features sugges ts  sedim entary  origin of the m ajority  of basic 
crystalline schists of the Yengrian series of the Aldan complex.
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АЭРОМЕТОДЫ ПРИ ГЕНЕТИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЯХ  
ГЛУБОКОМЕТАМОРФИЗОВАННЫХ КОМПЛЕКСОВ  

ДОКЕМБРИЯ
(на примере дешифрирования аэроснимков 
метаморфических образований гранулитовой 
и амфиболитовой фаций метаморфизма 
Кольского полуострова)

С. А. СИДОРЕНКО

Когда процессы метаморфизма накладываются на осадочные, эффу
зивные и интрузивные породы, тогда ослабевают, стираются или совсем 
исчезают те признаки структур, текстур и минерального состава, кото
рые позволяют отчетливо выделить исходные, первичные породы. Вос
становление первичной природы метаморфических пород докембрия 
представляет одну из важнейших задач в познании процессов образова
ния коры Земли. Важным инструментом восстановления первичной при
роды кристаллических пород щитов являются аэрометоды и в особен
ности дешифрирование аэроснимков и снимков земной поверхности из 
космоса. В данной работе на конкретных примерах изложены результа
ты применения аэрофотодешифрирования при изучении складчатой 
структуры и первичной природы наиболее глубинных зон земной коры, 
обнаженных в пределах восточной части Балтийского щита.

Основные направления в современном 
геологическом дешифрировании аэрофотоснимков

Опыт конкретного дешифрирования аэрофотоматериалов для докем
брийских метаморфических комплексов изложен в ряде обобщающих 
работ. В частности, сделано [Аэрометоды..., 1971] широкое обобщение ис



пользования аэрометодов при геологической съемке, в том числе и для 
метаморфических комплексов. Рассмотрены такж е вопросы комплекси- 
рования аэрофотодешифрирования и геофизических методов. Кроме того, 
проведено обобщение приемов использования аэрометодов при изучении 
метаморфических зон [Методическое..., 1974].

Основы современного дешифрирования аэрофотоматериалов докем
брийских отложений были заложены в 60-е годы нашего столетия. Ц е
лесообразно остановиться на отдельных наиболее характерных исследо
ваниях. З а  рубежом к числу основополагающих можно отнести публика
ции Д ж . Аллума [Allurn, 1961, 1963; Аллум, 1962], рассматривающие ме
тодики дешифрирования метаморфических образований и основывающие
ся на его исследованиях в Африке с 1954 г. в районах развития регио
нального метаморфизма. Д ж .  Аллум считает, что современная оценка 
значения этого метода при исследовании метаморфических и извержен
ных пород должна быть пересмотрена. Одним из основных его положений 
является то, что дешифрирование аэрофотоснимков в определенных усло
виях может служить самостоятельным методом исследования. Одновре
менно, помимо прямого использования аэрофотоснимков для составле
ния и уточнения геологических карт, разрабатывались  общие принципы 
дешифрирования.

В конце 60-х годов А. В. Сидоренко ввел представление о качествен
ном изменении характера информации при изменении масштаба иссле
дований с переходом от наблюдений в ш лифах и обнажениях к наблюде
ниям на аэрофотоснимках [Сидоренко, Ожогин, 1968].

В частности, было обращено внимание на стратификацию не только 
осадочно-метаморфических пород, но и достаточно хорошо выраженные 
в гранитах линейные структуры, совпадающие с общим залеганием вме
щающих их метаморфических толщ. В связи с этим было высказано 
предположение, что при благоприятных условиях при помощи аэроме
тода можно выявить реликты первичной структуры горных пород, под
вергшихся метаморфизму. Особенно интересно применение аэрофотоме
тодов для изучения строения и выяснения генезиса глубокометаморфизо
ванных горных пород. При этом следует исходить из представления, что 
те реликты первичных текстур, которые не проявляются при изучении 
образца и шлифа или даж е  отдельного обнажения, могут быть обнару
жены при изучении и дешифрировании аэрофотоснимков. Главным ф ак 
тором, определяющим возможность дешифрирования, как обычно пола
гают [Аэрометоды..., 1971], является морфологическая выраженность 
объектов, определяющаяся различной степенью воздействия условий вы
ветривания и распределения растительности.

В аридных районах Сомали и Адена [Sabet, 1962; Creenwood, 1963] 
отмечено различие в степени дешифрируемости комплексов пород, под
вергшихся воздействию температурного (термального) или химического 
выветривания. По устойчивости к процессам термального выветривания 
(в порядке от менее к более устойчивым) приводится следующий ряд 
горных пород: граниты, сиениты, диориты, габбро, мономинеральные ду- 
ниты и пироксениты, андезиты и базальты, риолиты, кварциты (моно
минеральные и равномернозернистые), мраморы.

Важно отметить, что степень реакции различных пород на химическое 
и температурное выветривание не совпадает, а в случае магматических 
пород является противоположной. Кислые породы обычно более устой
чивы, чем основные. Здесь этот ряд будет выглядеть так: вулканические 
породы, интрузивные, метаморфические (среди них наиболее устойчивы 
кварциты). Очевидно, что на практике приходится иметь дело с налож е
нием обоих видов выветривания. Изучение результатов их общего воз
действия позволяет яснее понимать дешифрировочные признаки отдель
ных типов пород.



Усиление метаморфизма до высоких степеней, как отмечают некото
рые исследователи [Stephens, 1963а; и др.], значительно уменьшает воз
можности их дешифрирования. В некоторых случаях данные дешифриро
вания могут свидетельствовать о характере первичных пород, подверг
шихся метаморфизму, позволяют высказать предположения о происхож
дении доломитовых мраморов, кварцитов, гнейсов.

В районах развития регионального метаморфизма идентификация и 
корреляция отдельных типов горных пород сложнее и менее точны, чем 
при дешифрировании неметаморфизованных отложений. Это обусловле
но тем, что региональный метаморфизм снижает литологические р аз 
личия между глинистыми и песчанистыми типами пород, уменьшает их 
дифференцированное отношение к процессам выветривания. С этим так 
ж е  связано и уменьшение различий в распространении растительности. 
Отмечается, что при метаморфизме твердость и устойчивость к эрозии 
мономинеральных пород (известняки, кварциты) изменяются гораздо 
меньше, чем у песчанистых и глинистых пород при их преобразовании в 
гнейсы и кристаллические сланцы. Возможности экстраполяции в мета
морфизованных толщах гораздо меньше, чем при изучении осадочных 
пород, так как  слабое изменение степени метаморфизма, невидимое на 
аэрофотоснимках, может дать совершенно другой набор пород.

Результаты дешифрирования используются в качестве основания для 
выяснения происхождения пород. Так, например, структуры, выявленные 
при дешифрировании гранито-гнейсов и гнейсофицированных гранитои- 
дов в Забайкалье , позволяют предположить, что при картировании к со
ставу этих комплексов могли быть частично отнесены глубоко перера
ботанные парагнейсы протерозоя.

Дешифрировать среди метаморфических пород отдельные петрогра- 
фо-стратиграфические разновидности удается довольно редко. Наиболее 
часто дешифрируются мраморы и кварциты. Приводимые в некоторых 
работах дешифрировочные признаки отдельных типов горных пород, ко
торые удалось выделить, имеют чисто местное значение [Беляевский, Коз
лова, 1964; Юшкина, 1964]. В некоторых случаях удается дешифрировать 
и прослеживать отдельные пачки, реже горизонты [Вишневский, Каменев, 
1961; Долгих, 1964].

Отмечают, что граниты часто невозможно отличить от метаморфиче
ских пород. Но в ряде случаев они дешифрируются по рисунку фотоизо
бражения, присутствию характерных для них типов трещиноватости, от
сутствию полосчатости [Гальперов, 1966; Беляевский, Козлова, 1964; 
Долгих, 1964].

Е. Стефане [Stephens, 1963b] отмечает, что в некоторых случаях дан 
ные дешифрирования могут говорить о характере первичных пород, под
вергшихся метаморфизму. Делаю тся предположения о происхождении 
доломитовых мраморов, кварцитов, гнейсов. Вместе с тем автору оче
видно, что по одним только результатам дешифрирования нельзя дать 
характеристики более точные, чем «вероятные парагнейсы» или «веро
ятные ортогнейсы».

Нередко противопоставляют два основных метода геологического д е 
шифрирования. Наиболее распространен метод «фотогеологических клю
чей». Метод заключается в том, что исследуемые аэрофотоснимки срав
ниваются с альбомом эталонных снимков на наиболее типичные участ
ки, которые должны быть проверены полевыми работами. Расстояние 
между «ключами» зависит от сложности геологического строения райо
на. Основное значение имеет подбор «фотоключей» для иллюстрации 
различных горных пород в самых разнообразных условиях рельефа, кли
мата, растительности и др.

В то ж е  время нередко отмечают [H artm an, Isaacs, 1958; Allum, 1961], 
что в случае сложного геологического строения, которое характерно для 
районов развития регионального метаморфизма, этот метод оказывается



несостоятельным: нужен систематический анализ аэрофотоизображения, 
синтез всей информации, полученной при дешифрировании.

По мнению большинства геологов, использование аэрофотометодов 
является лишь одним из методов, которые должны применяться для изу
чения метаморфических измененных пород в комплексе с другими ме
тодами [Петрусевич, 1962]. Оптимальные условия такого комплексирова- 
ния могут быть существенно различными и сильно зависят от географи
ческих и геолого-структурных условий, характерных для изучаемой ме
стности и от целей проводимого исследования. С учетом этого метод «фо- 
тогеологических ключей» подвергается серьезной критике. Указывается 
на необходимость творческого синтеза всех полученных при дешифри
ровании данных по геологии, а не механического сравнения с отдельными 
изученными участками. Надежность метода «фотогеологических ключей» 
оказывается тем меньшей, чем более разнообразны природные условия 
в пределах изучаемого района.

Представляет интерес использование аэрофотоматериалов разного 
типа. Обычно при дешифрировании используются черно-белые снимки. 
Применение цветных и спектрозональных аэрофотоснимков для дешиф
рирования метаморфических образований, по мнению большинства гео
логов, целесообразно только в том случае, если породы достаточно разли
чаются по цвету. Д ля  объективного выбора оптимальных пленок нужно 
изучение коэффициентов спектральной яркости горных пород [Зайцев, 
Мухина, 1966; Методическое..., 1974].

Таким образом, в целом необходимо отметить, что дешифрирование- 
аэрофотоснимков в районе развития метаморфических комплексов до
кембрия применяется достаточно широко, однако принципы использова
ния аэрофотоснимков для установления структуры и первичной приро
ды наиболее глубокометаморфизованных горных пород остаются все 
еще недостаточно разработанными. Не ясны пути использования цвето
вых характеристик пород в этих целях, по-видимому, мало применим р ас
пространенный метод «фотогеологических ключей».

Переходя к рассмотрению аэрофотодешифрирования глубокомета
морфизованных пород восточной части Балтийского щита, надо отме
тить, что здесь такж е в течение 60-х годов были проведены первые целе
направленные исследования. Работами ряда исследователей по приме
нению фотодешифрирования на Кольском полуострове и в Карелии в 
60-х годах было констатировано расхождение данных о структуре реги
онов, выявленной только геологическим способом без применения аэро
методов и установленной с применением аэрометодов. При этом большой 
группой геологов при помощи аэрофотодешифрирования была выявлена 
существенная роль разрывных нарушений, изменились представления о- 
ряде пликативных структур, была отмечена недостаточность чисто петро
логического метода исследования метаморфических пород. Эти исследо
вания проводили А. А. Бездетнова с сотрудниками (1967 г.), Г. Б. Дехтя- 
рев, А. В. Доливо-Добровольский, Б. И. Кошечкин (1964 г.), А. Л. Ку- 
лаковский, Н. Д . Палицын (1963 г.), Ю. В. Подольский, В. С. Погожева, 
Л. Н. Рожков, Е. Б. Яковлев (1962— 1964 гг.).

Одновременно для Кольского полуострова был получен первый опыт 
совместной интерпретации аэрофотоснимков и геофизических карт, осу
ществленный Доливо-Добровольским А. В., Кошечкиным Б. И., Палицы- 
ным Н. Д., Подольским Ю. В., Бездетновой А. А. и другими (1967 г.); 
Палицыным Н. Д., Доливо-Добровольским А. А., Кошечкиным Б. И. 
(1962 г.).

Существенно подчеркнуть, что дешифрирование в пределах Кольского- 
полуострова во многом определяется характером растительности. Спе
циальные исследования по выявлению связи признаков дешифрирования 
в различных растительных зонах с составом коренных пород, проведен
ное В. М. Будько, А. В. Доливо-Добровольским, Б. И. Кошечкиным, по



казали, что для тундровой зоны характерно развитие лишайниковых, ку- 
старничковых и моховых типов растительности. Следует отметить, что 
характерной чертой фотоизображения участков, находящихся в тундро
вой зоне, является однородный серый тон, постепенно переходящий от 
светло-серого к более темному в зависимости от соотношения в расти
тельных сообществах лишайников (светлый тон) и мхов (темно-серый 
тон). В этой зоне четко дешифрируются особенности рельефа. В юго- 
восточной части Кольского полуострова преобладают кустарничковые 
тундры (ерниковые и вороничные), на аэрофотоснимках они характери
зуются ровным и серым тоном. Лишайниковые тундры, приуроченные к 
повышениям рельефа, имеют светлый тон фотоизображения. Отчетливо 
дешифрируются по своеобразному струйчатому рисунку к темному тону 
долины рек и ложбины стока, занятые ивняковыми зарослями и боло
тами. Зона лесотундры характеризуется большим разнообразием расти
тельного покрова, так как  здесь могут одновременно существовать р а з 
личные жизненные формы (деревья, кустарнички, мхи и лишайники). 
Изменения жизненных условий среды в сторону улучшения водного ре
жима, питательных свойств почвы вызывают развитие древесной расти
тельности (ельников, березняков), большую сомкнутость крон древо
стоя, кустарничковые и лишайниковые тундры занимают значительные 
площади там, где условия существования более суровы. Болота разви
ваются при повышенной влажности. Разнообразие растительного покрова 
определяет перспективу характера фотоизображения, что является бла
гоприятным фактором дешифрирования. Растительность непосредствен
но зависит от состава почвы и, таким образом, от состава коренных по
род [Аэрометоды..., 1971]. Она является компонентом, непосредственно 
определяющим характер аэрофотоизображения. Минеральный состав 
материнской породы, ее физические и механические свойства, гидроло
гические условия определяют характер почв, через него — особенности 
растительного покрова, а от положения в рельефе зависит распростране
ние тех или иных растительных сообществ. Так например, гнейсы отли
чаются развитием на них сосняка, кустарничково-зеленомошника с елью 
и березой, тогда как на гиперстенсодержащих гнейсах произрастают 
ельники с кустарничками.

В пределах полей развития стратифицированных осадочно-метамор
фических образований д аж е  при значительной мощности четвертичных 
отложений обычно более или менее четко выражены линейные формы ме- 
зо- и микрорельефа (увалы, понижения, гривки, лож ки), ориентирован
ные в соответствии с простиранием коренных пород.

В. М. Будько, А. В. Доливо-Добровольским, Н. А. Радзевич, А. А. Без- 
детновой, Н. С. Бискэ, В. Г. М ожаевым в 1970 г. при анализе дешифри
руемых линейных элементов в пределах толщ разной степени метамор
физма отмечено, что для осадочно-метаморфических пород текстурная 
однородность в различных направлениях (изотропность) увеличивается 
по мере усиления степени метаморфизма: количество максимумов роз- 
диаграмм ориентировки текстурных элементов изменяется соответственно 
от одного, характеризующего исходную слоистость, до четырех и более, 
а различие в относительной величине максимумов при этом уменьшается. 
Однако для большинства метаморфических пород все же оказывается 
возможным выделить основной исходный максимум, отвечающий ориен
тировке слоистости, сланцеватости и гнейсовидности, для этой цели це
лесообразно привлекать такж е данные аэромагнитной съемки. С уве
личением степени метаморфических изменений плотность линеаментов 
вначале увеличивается, а для пород, измененных в условиях высших ф а
ций, вновь уменьшается. Показано, что проводить какие-либо сопостав
ления плотностей линеаментов или величин максимумов роз-диаграмм 
для участков с различным составом и мощностью четвертичных образо
ваний бесполезно, так как полученные данные не будут отвечать дейст
вительным особенностям структуры коренных пород.



Позднее, в 1968 г., Г. Б. Дехтярев, А. Л. Кулаковский, Е. Б. Яковлев, 
П. И. Рожков разработали некоторые систематические дешифровочные 
признаки отдельных докембрийских образований в пределах ряда участ
ков Кольского полуострова и Карелии. В результате изучения различных 
типов пород удалось выявить и описать дешифрировочные признаки, 
установить степень их изменчивости в пространстве. Д л я  уточнения гео
логических карт Кольского полуострова исследования были проведены в 
пределах развития гнейсов беломорской серии, архейских интрузий пре
имущественно кислого состава, габбро-анортозито-диоритового комп
лекса и гранулитов, сланцево-эффузивных толщ, гнейсов и сланцев тунд
ровой и кейвской серий, эффузивно-сланцевых образований печенгской 
серии и среднепротерозойских щелочных гранитов. Сопоставление геоло
гических карт и результатов дешифрирования показало связь между мел
кими, недешифрируемыми интрузиями основного и ультраосновного со
става и разломами.

Специальные исследования были проведены с целью установления 
первичной природы щелочных кварц-полевошпатовых пород юго-востока 
Кольского полуострова [Сидоренко, Ожогин, 1968]. Показано, что изу
чение аэрофотоснимков и дешифрирование в сочетании с наземными по
левыми исследованиями на местности щелочных гранитов и вмещающих 
их пород отраж ает структуру первично-осадочных гнейсовых и сланце
вых толщ, преобразованных в щелочные граниты. В подтверждение этого 
приведены согласующиеся данные по минералогии и петрохимии.

В целом к настоящему времени для территории восточной части Б а л 
тийского щита установлены соотношения между распределением расти
тельности, составом пород и обводненностью в различных природных зо
нах, показана существенная роль аэрофотодешифрирования для пра
вильного составления геологических карт кристаллических комплексов 
докембрия в условиях различной интенсивности озерно-болотных и лед
никовых отложений. Отмечено, что с нарастанием степени метаморфизма 
линейный рисунок слоистых толщ сначала усиливается (количество от
дельных линейных элементов возрастает), а затем существенно ослабе
вает (количество линеаментов сниж ается) . Впервые поднят вопрос о ге
нетическом дешифрировании аэрофотоснимков с целью установления 
первичной природы глубокометаморфизованных пород и показана высо
кая перспективность этого направления исследований.

Гранулитовый комплекс

Геология и метаморфизм. Гранулитовый комплекс Кольского полу
острова (комплекс Лапландских гранулитов по П. Эскола) является 
типичным представителем ассоциации пород, возникших в условиях глу
бинного метаморфизма. В свое время он послужил генотипом гранулито- 
вой фации [Escola, 1939].

В ряде работ советских исследователей достаточно широко освещены 
вопросы стратиграфии, тектоники и метаморфизма этого комплекса. Как 
в ранних работах Е. Н. Володина [1953, 1958], Л. Я- Харитонова [1955, 
1958], В. В. Ж данова  [1966], так  и в более поздних— К- Д. Беляева [1971], 
Л. А. Прияткиной [1971], Л. А. Виноградова [1974], А. И. Ивлиева [1977], 
Е. В. Ш аркова [1974, 1975] содержится обширный материал по геологии 
и метаморфизму этих кристаллических пород. Одни авторы полагают, 
что гранулитовый комплекс представляет собой сложную интрузию, диф 
ференцированную на месте, а другие относят этот комплекс к стратифи
цированным, слоистым, супракрустальным образованиям. Противоречия 
очевидны и до сих пор не разрешены окончательно.

Отмечена сложность переслаивания пород в разрезе и выделяют 
крупные группы [Виноградов, 1974], зоны [Другова и др., 1972] или лито- 
лого-стратиграфические единицы — толщи [Беляев, 1971; Ивлиев, 1977].



Наиболее обоснованной представляется схема стратиграфического рас
членения гранулитового комплекса, предложенная К- Д . Беляевым и 
Е. Д . Чалых [Беляев, 1971], согласно которой выделяются следующие тол
щи по разрезу снизу вверх: лувенгская, кандалакш ская, белогубская, 
колвицкая, плоскотундровская, яуриокская, порьегубская. Эти толщи 
представлены различными типами пород, либо различными их сочета
ниями, но все они слагают общую структуру, известную под названием 
Сальнотундровского синклинория, являющегося частью Сальнотундро- 
Колвицкой синклинорной зоны [Харитонов, 1958] или же частью Л ап л ан д 
ского блока, входящего в Беломорско-Лапландскую зону [Другова и др.,. 
1972]. В рассматриваемом в данной работе районе Сальных тундр выде
ляются следующие из упомянутых выше толщ: кандалакш ская, белогуб
ская, колвицкая, плоскотундровская.

К андалакш ская толща мощностью около 600—900 м состоит из сред
не- и крупнозернистых амфиболитов, гранатовых амфиболитов с просло
ями гранат-амфибол-биотитовых гнейсов. Среди них встречаются так ж е  
мигматиты и граниты. Амфиболиты имеют гранобластовую, иногда не- 
матогранобластовую, порфиробластовую структуру, массивную тексту
ру. По данным А. И. Ивлиева [1977], в составе кандалакшской толщи на 
юго-западе Сальных тундр обнаружены биогермы строматолитовых во
дорослей, что дало возможность, принимая амфиболиты за метаморфи- 
зованные базальты, считать эту толщу вулканогенно-осадочной. К ан да
лакш ская толща отделяет поле развития беломорского комплекса от гра- 
нулитов вдоль юго-западной и северо-восточной окраин Сальных тундр. 
В отличие от юго-западной полосы выходы пород кандалакшской свиты 
на северо-востоке сильнее мигматизированы. Наиболее полный разрез 
неизмененных процессами гранитизации амфиболитов представлен на 
юго-западе Сальных тундр ,в районе горы Вуим и верховьев р. Печи.

Белогубская толща мощностью 200—600 м состоит из диопсид-грана- 
товых, амфибол-диопсид-гранатовых меланократовых кристаллических 
сланцев, с прослоями амфиболитов, гранатовых амфиболитов, эклоги- 
топодобных пород, иногда диопсид-гиперстеновых сланцев. Главным от
личием белогубской толщи является наличие пород с клинопироксеном. 
Наибольшее распространение породы роговообманковых гранулитов 
имеют на юго-западе Сальных тундр, они неразрывно связаны с ниже
лежащими амфиболитами.

Колвицкая толща мощностью 150—250 м состоит в основном из пи
роксен-гранатовых плагиоклазитов с прослоями эклогитоподобных (гра- 
нат-диопсидовых) пород. Иногда в ней отмечаются прослои гранатовых 
амфиболитов (на контакте с нижележащей амфиболитовой толщей) и 
двупироксеновых кристаллических сланцев (на контакте с породами 
плоскотундровской толши). По данным дешифрирования аэрофотосним
ков, породы колв.ицкой толщи прослеживаются на юго-западном и се
веро-восточном участках Сальных тундр на всем их протяжении.

Нужно отметить, что сходство внешнего облика и состава пород с 
анортозитами позволяет многим исследователям [Володин, 1958; Ш ар- 
ков, 1974, 1975; Ивлиев, 1977] считать их метаанортозитами. Однако 
колвицкой толще присущи черты строения, обычные для литолого-стра- 
тиграфических комплексов-— ритмичное чередование прослоев плагио
клазов и эклогитоподобных пород, четко выдержанная линейность внут
ри толщи и согласность ее границ с простиранием крыльев окружающих 
складок, постепенные переходы плагиоклазитов к основным кристалли
ческим сланцам и их перемежаемость на границе контактов.

Плоскотундровская толщ а мощностью 2000—2500 м слагает централь
ную часть Сальнотундровской структуры и постоит главным образом из 
двупироксеновых, амфибол-двупироксеновых, клинопироксен-гранат- 
плагиоклазовых (гранулиты в узком смысле слова) кристаллических 
сланцев. Вместе с тем встречаются прослои амфибол-диопсид-гранат-



плагиоклазовых кристаллических сланцев, линзы двупироксеновых и 
эклогитоподобных пород. Разрез плоскотундровской толщи представля
ет собой чередование преимущественно двух типов пород — амфибол- 
двупироксеновых и клинопироксен-гранатовых кристаллических слан
цев. По виду контактов между ними устанавливается три типа соотно
шений: 1 — границы контактов четкие, 2 — постепенные, 3 — снорф иро- 
бластами граната в двупироксеновых кристаллических сланцах. Поро
ды плоскотундровской толщи находятся в разрезе между кислыми грану- 
литамй яуриокской толщи, развитой западнее Туадаш-тундры, и основ
ными кристаллическими сланцами нижележащих пород. По химическо
му составу их можно сопоставить с базальтоидами [Ивлиев, 1977].

Общей особенностью всего гранулитового комплекса является наличие 
хорошо выдержанных по простиранию пачек пород, ритмичного чередо
вания пород внутри отдельных толщ и, в целом, повторение разреза на 
крыльях. Последнее позволяет считать данную структуру синклинорной.

Метаморфизм комплекса в целом соответствует гранулитовой фации. 
Д л я  пород, богатых кальцием, понятие гранулитовой фации определя
ется полем устойчивости двупироксеновых гнейсов [Добрецова и др., 
1972]. В то же время У. Файф с соавторами [1962] считают, что гранули- 
товую фацию нужно подразделять на две субфации, одна из которых — 
субфация роговообманковых гранулитов — отвечает области перекры
тия амфиболитовой и гранулитовой фаций при некотором повышенном 
давлении воды, в то время как  субфация пироксеновых гранулитов от
вечает гранулитовой фации П. Эскола или фации двупироксеновых гней
сов Н. Л. Добрецова. Такого же мнения придерживаются и многие дру
гие исследователи: Т. М. Д ругова с соавторами [1972], В. А. Глебовицкий 
[1973] и В. А. Глебовицкий с соавторами [Термо- и барометрия..., 1977]. 
Они принимают в качестве низкотемпературной границы гранулитовой 
фации реакцию преобразования граната, роговой обманки и кварца при 
умеренных давлениях и роговой обманки и кварца при низких и высо
ких давлениях в диопсид, гиперстен и плагиоклаз. Учитывая сказанное, 
можно предварительно отнести породы кандалакшской толщи в объе
ме, определяемом стратиграфической схемой К- Д . Беляева [1971], к ам 
фиболитовой фации метаморфизма, породы белогубской и колвицкой— 
к  субфации роговообманковых гранулитов, а породы плоскотундровской 
толщи — к субфации пироксеновых гранулитов (или собственно грану
литовой фации). Ранее Л. А. Прияткиной [1971] в гранулитах были вы
делены три зоны: амфибола, клинопироксена и гиперстена, которые яви
лись основой для приведенного выше петрологического расчленения. Тем
пература метаморфизма изменяется вверх по разрезу от 580 до 780° С 
[Прияткина, 1971].

Дешифрирование аэрофотоснимков типичных участков. М етаморфи
ческие породы гранулитового комплекса относительно хорошо дешиф
рируются. Отдельные геологические элементы, являющиеся непосредст
венным объектом дешифрирования черно-белых аэрофотоматериалов, 
устанавливаются на основе выделения, во-первых, по фотогону, вари а
ции которого обусловлены различиями в цвете пород и распространения 
тундровой растительности и, во-вторых, по характеру поверхности релье
фа и микрорельефа.

Район наблюдения расположен в возвышенной части юго-запада 
Кольского полуострова, где граница между зонами тайги и тундры р ас
полагается на высотах от 250 (склоны северной экспозиции) до 400 м 
(склоны южной экспозиции) и характеризуется резко расчлененным 
низкогорным рельефом (с максимальными отметками 997,5 м — гора 
Элгорас) и столообразными вершинами, отражающими поверхность 
древнего пенеплена. М аксимальные отметки превышают 900 м, поверх
ности древнего пенеплена располагаются на высотах 600—700 м. В по
нижениях таеж ная растительность в значительной степени маскирует



коренные породы вследствие значительном сомкнутости крон древесной 
растительности. Различие между таежной и тундровой зонами проявля
ется по фототону: светлому, светло-серому, серому для тундры и темно
серому, темному для тайги (рис. 1).

По фототону в пределах тундровых пространств (светло-серый тон 
на рис. 1) возможно выделение и прослеживание отдельных пачек пород. 
Это обусловлено развитием определенного типа растительности (мхи, 
лишайники, мелкий кустарничек) либо по контакту между двумя пласта
ми, либо по одному из пластов. Таким образом, можно прослеживать 
контакты на сотни метров, а иногда и на несколько километров. В слу
чае различия физико-механических свойств контактирующих пород на
блюдается образование уступов на склонах или гривок и гряд на днев
ной поверхности, состоящих из более устойчивых к выветриванию р аз 
новидностей. Типичным примером может служить отчетливая вы раж ен
ность на аэроснимках прослоев гранат-полевошпат-кварцевых кристал
лических сланцев («кислых гранулитов») в юго-западной части района, 
показанного на рис. 1. Здесь ряд пластов этих пород образует п ар ал 
лельную серию с пологими падениями слоистости на северо-восток. 
Вследствие высокого содержания кварца они отличаются повышенной 
устойчивостью к выветриванию и образуют грядообразные выступы или 
куэсты на склонах. В обводненных участках по краям гряд или около- 
уступов куэст тундровая растительность более интенсивна и на снимках 
контакты гранулитов оказываются более темными.

В целом изменение фототона растительности подчеркивает наличие 
куэстообразных уступов или гривок, однако в случае однородного расти
тельного покрова или его отсутствия микрорельеф удается уловить толь
ко с помощью стереоскопического изучения и наземных исследований. 
Наличие куэстообразных форм позволяет прослеживать отдельные р аз
новидности пород (например, гранулиты кислого состава) и использо
вать их как фотомаркирующие.

При тонком переслаивании близких по составу пород (плоскотундров- 
ская свита в ядре синклинали (см. рис. 1) и в однородных породах (тол
ща гранулитов на том же участке) сочетание изменения растительности,, 
уступов и гривок дает линейный рисунок на аэрофотоснимках. При этом 
удается наблюдать мелкие линейные элементы («штрихи»), которые в 
совокупности образуют более крупные линейные формы. Н а фоне более 
крупных форм, сложенных на местности отдельными пачками пород, тон
кое переслаивание отдельных разновидностей обусловливает появление 
мелкого линейно-штрихового рисунка на аэрофотоснимках. При возра
стании мощности пород неизмененного состава до нескольких десятков 
метров и более рисунок на аэрофотоснимках приобретает монолитность, 
заметно уменьшается количество мелких линейных образований.

В качестве примера тонкослоистого строения метаморфических по
род можно привести описание фрагмента разреза, составленного в пре
делах южной части района, показанного на рис. 1. При этом важно от
метить, что переслаивание носит не случайный, а закономерный, ритмич
ный характер. Наблюдается тонкая слоистость в гиперстеновых гнейсах 
(мощность слоев 1—5 или 10— 15 см).

Последовательность слоев по разрезу и их мощность в обнажении 
таковы:

Мощность, см Элемент 
ритма

1. П ереслаивание двупироксен-плагиоклазового кристалличес
кого сланца и ам ф ибол-двупироксенового гиперстенового
кристаллического сланца. М ощ ность прослоев 1 см 8 3 и 4

2. Л ейкократовы й, кварцитовидны й гнейс 7 1
3. Д вупироксен-плагиоклазовы й, кристаллический

сланец 13 2
4. П ереслаивание амф ибол-двупироксенового кри

сталлического сланца и лейкакратового  к в ар 
цитового гнейса 2 ,5  3



0 ,5
1 ,5

1 ,2
1 ,4

1 ,6
11 ,5 4
3 4

12,5 4
1 ,3 1
0 ,4 1
1,1 1
0 ,3 1
6 ,7 1

5 ,5 2
14 3

1 4
6 4
7 1
5 ,5 2

1 3 и 4
6 ,5 »
0 ,8 »
7 Д »
4 ,5 1

■Фрагмент этого слоя описан более детально:
4.1) лейкократовы й гнейс
4.2) амф ибол-двупироксеновы й кристаллический 

сланец
4.3) лейкократовы й гнейс
4.4) амфибол-двупироксеновы й кристаллический 

сланец
4.5) лейкократовы й гнейс
4.6) двупироксен-плагиоклазовы й кристалличес

кий сланец
5. Амфибол-гиперстеновый гнейс
6. Л ейкократовы й кварцитовидны й гнейс
7. Амфибол-гиперстеновы й гнейс
8. К варцитовидны й гнейс
9. Амфибол-гиперстеновы й гнейс

10. К варцитовидны й гнейс
11. Амфибол-гиперстеновы й гнейс
12. К варцитовидны й гнейс
13. А мф ибол-двупироксеновый кристаллический 

сланец
14. П ереслаивание типа слоя 4
15. Л ейкократовы й кварцитовы й гнейс
16. Амфибол-гиперстеновы й гнейс
17. К варцитовидны й гнейс
18. А м фибол-двупироксеновый кристаллический 

сланец
19. К варцитовидны й гнейс
20. Амфибол-гиперстеновы й гнейс
21. К варцитовидны й гнейс
22. Амфибол-гиперстеновы й гнейс 
.23. К варцитовидны й гнейс

Выделяются следующие элементы ритмичности, помещенные в опи
сании разреза справа: 1. кварцитовидный гнейс, 2. амфибол-двупироксе
новый и двупироксен-плагиоклазовый кристаллический сланцы, 3. пере
слаивание амфибол-шперстенового кристаллического сланца и кварци
товидного гнейса, 4. амфибол-гиперстеновый гнейс.

Граница между 1 и 2 элементами ритмов резкая, прямолинейная, ос
тальные границы либо постепенные, либо через переслаивание. В целом 
наблюдается переход через переслаивание от амфибол-двупироксенового 
кристаллического сланца к кварцитовидному гнейсу. Мощность одного 
ритма колеблется от 30 до 50— 60 см.

Описанное для плоскотундровской толщи переслаивание нередко 
встречается такж е и во всех других толщах гранулитового комплекса. 
В целом, прочностные свойства пород этого комплекса, обусловливаю
щие дешифрируемость его слоистой структуры, определяются распреде
лением минералов по слоям и отдельным прослойкам, а такж е ориенти
ровкой минералов и их агрегатов в плоскостях слоистости.

Н а пенепленизированной поверхности столовых вершин пачки пород 
дешифрируются на аэрофотоснимках по простиранию как  линейно-па- 
раллельные формы, а на расчлененных склонах отчетливо проявляется 
наклонное залегание пластов по зависимости между формой выхода 
пласта на поверхность и рельефом («пластовые треугольники»). Это 
явление четко выражено в юго-западной части района, показанного на 
рис. 1 (падение в сторону склона), и в восточной части участка, пока
занного на рис. 2 (падение по склону).

Таким образом, различные элементы слоистости рассматриваемого 
метаморфического комплекса достаточно определенно устанавлива
ется на среднемасштабных черно-белых аэрофотоснимках. К числу явле
ний, осложняющих слоистое строение комплекса, относятся: линейность, 
минерализованные трещины кливажа, серии поверхностей милонитиза- 
ции, разломы, сопровождаемые минералообразованием, системы трещин 
и отдельные крупные трещины без существенного смещения крыльев и 
брекчирования (послеледниковая трещиноватость).

Минерализация зон разломов и кливажа, представленная наложен

и е



ными биотитом и амфиболом, обусловлена диафторитическим метамор
физмом в условиях амфиболитовой фации, более поздним чем главный 
гранулитовый этап метаморфизма рассматриваемого комплекса. Эти но
вообразования отчетливо выделяются на местности. Разломы, а такж е 
зоны послеледниковой трещиноватости прослеживаются на аэроснимках, 
но, как очевидно из приводимых примеров (см. рис. 2), не скрывают 
полностью первоначального слоистого строения изученных метаморфи
ческих пород. Специфической особенностью этих пород является линей
ность, вообще характерная для гранулитов различных регионов. Она 
обусловлена присутствием линзовидных обособлений цветных минералов 
и кварца шириной 0,5 мм при длине 10— 15 мм, располагающихся в пло
скости слоистости и ориентированных обычно параллельно шарниру 
складок (см. рис. 1, 2). Другой отличительной особенностью является 
отдельность, по которой породы разделяются на плиты толщиной от 5 до 
50 см, обычно совпадающие со слоистостью и поэтому не показанные в 
большинстве случаев на приводимых примерах дешифрирования. О дна
ко в зонах разломов направления отдельности резко варьируют, отра
ж ая  специфику деформаций и минералообразования. В качестве приме
ра на схему дешифрирования вынесена серия замеров отдельности 
вдоль зоны разлома, проходящего в центральной части района (см. 
рис. 1). Общее строение центральной части Сальнотундровского синкли- 
нория вырисовывается в виде системы сопряженных складок: централь
ной синклинали (см. рис. 1) и осложняющей ее севернее антиклинали 
(см. рис. 2). Осевые части складок осложнены продольными разломами, 
сопровождаемыми будинажем и проявлениями минералообразования в 
условиях амфиболитовой фации.

Комплекс Кейв

Отложения комплекса Кейв, слагающие одноименную возвышенность 
в центральной части Кольского полуострова, метаморфизованные в ус
ловиях амфиболитовой фации, являются характерным примером седи
ментогенных отложений в докембрии и для данной работы представляют 
интерес в качестве материала для сопоставления аэрофотодешифриро
вания пород гранулитовой и амфиболитовой фаций. Дешифрирование 
аэрофотоснимков этого региона в геологических и методических целях 
проводилось рядом исследователей, упомянутых в начале данной статьи. 
С целью выяснения первичной природы амфиболитов здесь проводились 
специальные работы, включающие использование аэрофотоснимков [П а
ра-..., 1972]. Результаты этих работ представляют определенный методи
ческий интерес для решения поставленных задач.

Одним из наиболее изученных и хорошо обнаженных участков явл я
ется район Песцовых тундр в западной части возвышенности Кейв [Бель
ков, 1963]. Фрагмент западного замыкания Песцовотундровской синкли
нали показана на рис. 3. Здесь выделяются все стратиграфические еди
ницы комплекса Кейв. Крылья синклинали сложены гнейсами лебяжин- 
ской свиты, на которых без видимого несогласия залегают гранатовые, 
ставролитовые и другие сланцы, кварциты, гранатиты и линзы амфибо
литов базальной части гервуртской свиты. Они сменяются кианитовыми 
сланцами. Выше располагаются кварциты, затем ставролитовые сланцы 
выхчуртской свиты, на них леж ат  породы песцовотундровской свиты: 
сланцы, доломиты, гранатовые и ставролитовые сланцы, амфиболиты по 
манделыптейнам.

Амфиболиты района Песцовых тундр, как  образованные по мандель- 
штейнам, так и лишенные признаков миндалекаменного строения, зал е
гают во вмещающей толще совершенно согласно, образуя тонкие про- 
пластки мощностью менее 1 м (тремолитовые амфиболиты) и тела мощ
ностью до 100 м (полевошпатовые амфиболиты и метаманделынтейны).



Картирование, результаты которого подтверждены геологическим 
дешифрированием, показывает, что южное крыло Песцовотундровекой 
синклинали имеет нормальное и относительно пологое (40—60°) падение 
на север, западное — крутое, северное опрокинуто на юг и запад. Вдоль 
южного крыла проходит серия продольных разрывных нарушений, хоро
шо дешифрирующихся на аэрофотоснимках и прослеженных на мест
ности по смещению пластов, рассланцеванию и другим признакам. П о
верхности сместителей наклонены по падению пластов и имеют характер 
крутых надвигов, поэтому мощности, замеренные по южному крылу, к а 
жутся резко заниженными по сравнению с теми, которые определены по 
северному крылу. Н аряду  с продольными разломами имеются попереч
ные (или диагональные) нарушения сплошности пород, которые вызы ва
ют смещение пластов по горизонтали на десятки метров. На северном 
крыле некоторые соли повторяются в разрезе, что создает впечатление 
мелкой складчатости, «нагнетания» материала, удвоения разреза [П а
ра-..., 1972]. Отложения комплекса Кейв обладают хорошей выразитель
ностью на аэрофотоснимках. Кианитовые сланцы червуртской свиты об
разуют в рельефе куэстообразные гряды, оконтуривающие ядро синкли- 
нория и ограничивающие в рельефе наиболее приподнятую часть Кейв- 
ской возвышенности. Отчетливо наблюдается разница в фотоизображе
ниях поверхности сланцев и гнейсов. Сланцы образуют тонкий парал
лельный рисунок, растительность лесного и кустарникового типов 
отсутствует. Амфиболиты выделяются как  невысокие узкие хребтики, 
залегающие согласно с общим простиранием. Характерный тонкий глад
кий рисунок и незначительное количество кустарниковой растительности, 
а такж е общий светлый фон существенно отличают сланцевую часть 
разреза — червуртскую и выхчуртскую свиты (см. рис. 3). Подошва слан
цевого комплекса четко проводится по появлению древесной раститель
ности и менее четкому, относительно более грубому рисунку поверхности, 
присущему гнейсам лебяжинской свиты. Амфиболиты при значительной 
мощности в пределах сланцевого комплекса выделяются как плосковер
хие пологие возвышенности, покрытые древесно-кустарниковой расти
тельностью. Они залегают без видимого несогласия со структурой пород 
сланцевого комплекса [Пара-..., 1972].

Приведенные примеры дешифрирования пооод в условиях амфибо- 
литовой фации, как и многие другие известные по литературным данным, 
показывают, что при достаточной разнице между отдельными слоями 
пород аэрофотоснимки непосредственно выявляют слоистую природу 
метаморфических комплексов. Вместе с тем сопоставление аэрофото
снимков (см. рис. 1, 2, 3) показывает, что строение комплекса Кейв де
шифрируется значительно лучше, отчетливее, чем строение гранулитового 
комплекса. При прочих равных условиях, если отвлечься от различий в 
литологии, представляется справедливым положение о лучшей дешифри- 
руемости менее метаморфизованных комплексов докембрия. Совершен
но очевидно, что при существующих противоречиях в понимании гене
зиса глубинных пород гранулитовой фации метаморфизма дешифриро
вание аэрофотоснимков представляет собой эффективный метод генети
ческих исследований. Таким образом, проведенное рассмотрение показы
вает большую перспективность этого направления в изучении докембрия, 
однако методика подобных исследований все еще остается неразработан
ной. В этой связи представляется целесообразным введение понятия о 
генетическом дешифрировании комплексов пород, охваченных явления
ми петрогенетической конвергенции, при метаморфизме сливаются и 
делаются неразличимы признаки осадочного, эффузивного и иного про
исхождения исходных пород. Результаты проведенного исследования по
казывают, что значение дешифрирования существенно возрастает при 
переходе к изучению более древних и более глубокометаморфизованных 
пород докембрия. В этом случае дешифрирование может быть использо-



Рис. 1. Пример деш иф рирования пород граиулитового комплекса в зам ы кании оп 
рокинутой синклинальной складки, ослож ненной разры вны м и наруш ениями 
1 — современные отложения (торфяники, озерные пески, ледниковые валунные и валунно
галечные супеси и пески; породы гранулитового комплекса; 2 — лейкократовые гиперстено- 
вые гнейсы и двупироксен-плагиоклазовые, амфибол-двупироксеновые кристаллические слан

цы, 3 — прослои гранат-полевошпат-кварцепых кристаллических сланцев-гранулитов и их гра
ницы; пласты пород, отдешифрированные на аэрофотоснимках и частично прослеженные на 
местности: 4 — двупироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы с гранатом, 5 — гипер- 
стеновые (лейкократовые) гнейсы; разрывные нарушения: 6 — зоны разломов, сопровождае
мые будинажем и значительными смещениями крыльев, 7 — разломы с незначительным сме

щением крыльев, сопровождаемые брекчиями, 8 — крупные трещины без существенного сме

щения крыльев и брекчирования; элементы залегания: 9 — слоистости (а — нормальное,
б — опрокинутое), 10 — кливажа и поверхностей милонитизации, сопровождаемых метамор
фическим минералообразованием (а — наклонное, 6 — вертикальное), 11— ориентировка наи
более совершенной системы отдельности (а — наклонная, б — вертикальная), 12 — ориенти
ровка линейности



Рис. 2. Пример деш иф рирования пород гранулитового комплекса опрокинутой антикли
нальной складки
Условные обозначения см. на рис. 1 -

Рис. 3. П ример деш иф рирования гнейсов, кристаллических сланцев и амф иболитов в з а 
мыкании опрокинутой синклинальной складки
/ — геологические границы свит; 2 — отдешифрированные линии простирания; 3 — дешифрируемые 
на аэроснимках и частично прослеженные на местности амфиболиты; 4 — разрывные нарушения 
со смещением пород; 5 —крупные трещины без смещения пород; 6 —элементы залегания: а — нор
мальное, б — опрокинутое. Породы: I — биотитовые и биотит-мусковитовые гнейсы лебяжинской
свиты, И — ставролит-слюдяные и ставролит-кианит-слюдяные сланцы с прослоями мусковитовых 
и гранатовых кварцитов, карбонатные породы червуртской, выхчуртской и песцовотундровской 
свит, III — миндалекаменные и полевошпатовые амфиболиты песцовотундровской свиты, I V —гра- 
нат-ставролитовые сланцы песцовотундровской свиты



вано в качестве инструмента исследования происхождения древнейших 
образований земной коры.

ABSTRACT

A E R O M ET H O D S IN G E N E T IC  IN V E ST IG A T IO N S 
ON D EEPLY  M E T A M O R PH O SE D  PR EC A M B R IA N  C O M PL EX ES 
(D EM O N STR A TED  BY D E C IP H E R IN G  A ERIAL PH O T O E S 
O F  M E T A M O R PH IC  ROCKS B E LO N G IN G  TO G R A N U LITE 
AND A M PH IB O L IT E  FA C IE S OF M E T A M O R PH ISM  
IN TH E KOLA PE N IN S U L A )

S. A. SIDORENKO

The m ajor t rends of m odern geological deciphering of aerial photoes 
a re  discussed on the basis of the da ta  taken from literature. Special a t ten 
tion is given to genetic deciphering relative to rock complexes, under pet- 
rogenetic convergence, when the features of sedim entary, effusive or other 
orig in  of prim ary  rocks ca n ’t be distinguished during  m etam orphism . Some 
concrete examples are given, ind icating  tha t  the role of deciphering consi
derably increases in the study of older and more deeply m etam orphosed 
Precam brian  rocks and that  deciphering can be used for the inves tiga
tion of the origin of the E ar th  crust oldest formations.
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МЕТАМОРФИЗМ
СТРАТИФИЦИРОВАННЫХ ОТЛОЖЕНИЙ 
ДОКЕМБРИЯ

К П Р О Б Л Е М Е  И С Т О Ч Н И К О В  Т Е П Л А

В П Р О Ц Е С С Е  М Е Т А М О Р Ф И З М А

Р. П. КОТИНА, И. Г. ГАНЕЕВ

Проблема источников тепла при метаморфизме и палингенезе в пре
делах  земной коры — важнейшая в теоретической петрологии. Одним из 
наиболее интересных вариантов ее решения представляется тот, в кото
ром в качестве источников тепла рассматриваются экзотермические ре
акции, протекающие при метаморфизме осадочных пород. Вероятность 
существования таких процессов вытекает из некоторых общетеоретиче
ских представлений [Белов, 1952; Лебедев, 1954; и др.]. Д л я  разработки 
этого варианта необходимо выделить класс реакций, являющихся ши
роко распространенными и сопровождающихся в определенных Т-Р 
условиях экзотермическим тепловым эффектом. С этой точки зрения 
представляется интересным рассмотреть некоторые особенности разви
тия поясов метаморфизма.

Петрологические наблюдения в последние 10— 15 лет позволили уста
новить основные закономерности пространственно-временного развития 
процессов регионального метаморфизма в геосинклинальных структурах 
(П. Эскола, Д. С. Коржинский, А. Миясиро, X. Г. Ф. Винклер, А. А. Ма- 
ракушев и др.). Пространственная сопряженность и преемственность 
процессов баро- и термометаморфизма являются важнейшими чертами 
развития регионально-метаморфических поясов, которые прослеживают
ся как в наиболее молодых структурах, так и в достаточно древних [Mi- 
ashiro, 1961; Миясиро, 1976]. Многообразие типов метаморфических, маг
матических и метасоматических пород, слагающих пояса, и соотношения 
их с тектоническими структурами описаны и широко обсуждаются в 
литературе [Маракушев, 1973; и др.]. Показано, что парное расположе
ние поясов не случайно, оно отраж ает закономерности в развитии процес
са регионального метаморфизма в геосинклинальных структурах, обу
словленные перемещениями блоков земной коры. Петрологические на
блюдения в фанерозойских регионально-метаморфических комплексах 
указывают на приуроченность поясов высокого давления (барометамор
физм) к областям максимальных погружений, для которых характерен 
мантийный магматизм (офиолитовая формация), в то время как мета
морфизм при низких давлениях (термометаморфизм) развивается в тек
тонически сопряженных областях устойчивых геоантиклинальных подня
тий (типа островных д у г ) , для которых типичен коровый андезитовый и 
гранодиорит-гранитный магматизм.

Пояса барометаморфизма характеризуются низкими температурными 
градиентами, минеральными ассоциациями зеленосланцевой и глауко- 
фан-лавсонитовой фаций; среди глаукофановых пород наблюдаются про
слои и блоки пород, относящихся к низкотемпературным зонам эклоги- 
товой фации.

В тектонических сопряженных поясах термометаморфизма высокий 
геотермический градиент фиксируется в виде смены минеральных ассо



циаций от амфиболитовой до гранулитовой фаций с зонами локальной 
мигматизации. Резкое различие геотермических градиентов — характер
ная черта сопряженных метаморфических поясов. Петрологические на
блюдения указываю т на отчетливую пространственную связь явлений 
метаморфизма с магматическими образованиями: в зонах барометамор
ф и з м а — с интрузиями основных и ультраосновных пород, в зонах тер
мометаморфизма — с батолитовыми формациями гранодиоритов и гра- 
нитоидов. В этом различии геотермических градиентов сопряженных ме
таморфических поясов, из которых наиболее низкотемпературный форми
руется при участии мантийных магм, а более высокотемпературный —• 
при участии коровых (гранитных) магм, заключено противоречие, со
ставляющее сущность проблемы теплового источника при термометамор
физме и автохтонном магмообразовании в земной коре. Из сопоставле
ния геотермических градиентов следует, что повышенный тепловой поток 
при региональном термометаморфизме не может быть связан с внедре
нием мантийных магм.

Наиболее вероятным теплоносителем в процессах регионального тер
мометаморфизма является высокотемпературная флюидная фаза. Сле
довательно, тепловой источник в метаморфических и магматических ко
ровых процессах должен быть связан либо с источником флюидной ф а 
зы, либо с реакциями взаимодействия флюидной фазы, либо с реакциями 
взаимодействия флюидной фазы с породами в зоне миграции (в метасо- 
матических процессах). Таким источником флюидной фазы в процессах 
регионального прогрессивного метаморфизма в земной коре являются 
реакции дегидратации и декарбонатизации минералов осадочных пород 
при преобразовании их в минералы метаморфических пород.

Максимальный объем выделившейся флюидной фазы можно ожидать 
при образовании минеральных ассоциаций низкотемпературной эклоги- 
товой фации в осадочных породах барометаморфических поясов, где 
протекание реакций дегидратации обусловлено увеличением литостати
ческого давления Р 3> Р н2о при незначительном увеличении температуры. 
Следовательно, на тектонической границе зоны высокого литостатиче
ского давления в начальные этапы метаморфизма возможно образова
ние потока флюидной фазы. Его перемещение в пространстве определя
ется градиентом литостатического давления и контролируется зонами 
максимальной проницаемости. Объем и состав флюидной фазы при этом 
зависит от особенностей исходных осадочных пород в зоне высокого д ав 
ления, температуры флюидной фазы в зоне реакции — от температуры 
начального состояния системы, теплого эффекта реакции дегидратации 
и скорости теплого оттока, обусловленного выносом тепла с флюидной 
фазой.

Флюидная фаза, образую щ аяся їв реакциях дегидратации, может вы 
полнять роль теплоносителя только при условии, что реакции сопровож
даются экзотермическим тепловым эффектом. Как показали расчеты, 
проведенные ранее, экзотермический тепловой эффект реакции в системе 
твердые фазы +  ф лю ид— при определенных соотношениях величин ки
нетических параметров (коэффициента температуропроводности, ско
рости фильтрации флюидной фазы, скорости реакции) — является при
чиной образования зоны повышенной температуры («температурный м а
ксимум»), смещенной по отношению к зоне максимального протекания 
реакции в направлении движения потока флюидной фазы [Котина, 
Френкель, Ярошевский, 1969].

Рассмотрим более подробно вопрос о тепловом эффекте реакции де
гидратации. Изменение теплосодержания в результате необратимого про
текания реакции дегидратации равно [Orvill, Greenwood, 1965]:

A H T,ps  =  АН°Т +  0 , 2 W S  (Ps  -  1 ) ,  ( 1 )

где АНГ р3кал  — изменение теплосодержания в реакции при Т  и P s;



АН т° кал — изменение теплосодержания в реакции в стандартном состо
янии (Т , P s =  1 атм.); A V S, см3— изменение объема твердых фаз в реак
ции.

Из термодинамических данных по реакциям дегидратации [Мараку- 
шев, 1968] следует, что для большинства реакций характерны положи
тельная величина ДН т°; может иметь как положительный, так  и от
рицательный знак; при A Fs < 0  знак теплового эффекта реакции опреде
ляется соотношением величин |AKs (Ps— 1)| и А Н Т° | , при достаточно 
больших величинах P s реакция дегидратации может стать экзотермиче
ской (AH Tps  < 0 ) .  Представляется интересным оценить минимальную ве
личину P s этого перехода с точки зрения реальности его в условиях зем
ной коры. Из условия |А Я Г° [ ^  |A V sP s | следует, ЧТО P S(min) должно быть 
больше 41,3 A H TA V S (41,3 — числовой параметр перехода от отношения: 
калория на кубический сантиметр к атмосферам). Принимая порядок 
величин АН т° и AVS равным соответственно п • 103 кал  и т - 10 см3, имеем: 
-Ps(m m )^41,3-n- 103/ m - 10 или P S(m<п), тыс. атм. ^ 4 , 1  п/т . При величине 
отношения t i/m <  1 минимальное значение P s, при котором реакции де
гидратации могут стать экзотермическими, ниже 4 тыс. атм., при вели
чине отношения п / т ^  1, минимальное P s равно или выше 4 тыс. атм.

Действительно, при 7’^ 5 0 0 ° С  нижняя граница низкотемпературных 
цоизитовых эклогитов располагается в области значений P s ^ 4  кбар 
(при Р Н2о  =  Ю О О  бар и Рсо2= 5 0 0  бар) [Маракушев, 1973]. Минимальная ве
личина P s, при которой тепловой эффект конкретной реакции, пройдя 
через нуль, становится отрицательным, может быть оценена из экспери
ментальных данных о зависимости In /Й2о от 1/Т, так  как  у  In / Н!о/ 
/у  17Т P s = —AH Tps , 2,303R (уравнение Клаузиуса-Клапейрона).

Влияние члена A FsPs на условия равновесия в реакциях дегидрата
ции очевидно из рассмотрения уравнения

AZT'P$ =  АН°т — Т  А5°г +  AVS (Ps  — 1) =  — In /н2о, (2)

где AZT ps  кал — изменение термодинамического потенциала Гиббса при 
Т и P s', A S T° кал — энтропийный эффект реакции, /Н2о— фугитивность во
ды при Т и Рд2о.

Условие 'самопроизвольного протекания реакции дегидратации при 
A F s < 0  определяется как: | rA S T0+ A y sP s |  >  | АЯт0 +  Р Г 1 п /И2О|, следова
тельно, протекание реакции дегидратации может быть обусловлено либо 
вкладом T A ST° (при A S / > 0 )  — при относительно высоких температурах 
и «низких» литостатических давлениях, либо вкладом A V sP s — при вы
соких литостатических давлениях и относительно низких температурах. 
Повышение давления воды способствует смещению равновесия в реак
ции в направлении гидратации, т. е. увеличению равновесных значений 
Т и Р.в.

Повышение литостатического давления P s при P H2o =  const. и Т =  
=  const. способствует смещению равновесия в реакции в направлении 
дегидратации, т. е. образования «высокотемпературных» ассоциаций фаз 
с меньшим суммарным объемом.

Таким образом, среди реакций дегидратации могут быть выделены:
1 — реакции Г-дегидратации, суммарный объемный эффект для твер

дых фаз в которых положителен (AVs > 0 )  и самопроизвольное протека
ние может быть обусловлено только вкладом члена Т A S /  в изменение 
изобарно-изотермического потенциала; тепловой эффект таких реакций 
эндотермический;

2 — реакции P s -дегидратации с A1-/S< 0 ,  самопроизвольное протекание 
которых может быть обусловлено либо температурой — в области «низ
ких» литостатических давлений (Ps ) или высокого давления воды ( Р н 20 =  
=  P S), либо высоким литостатическим давлением (P g) при Р Н2о < Р з -  

В этом случае самопроизвольное протекание реакций Р я-дегидратации



может сопровождаться экзотермическим тепловым эффектом. Характер
ной чертой реакций /^-дегидратации является отрицательный наклон ли
ний равновесия на диаграммах Т— P s. Такого типа реакции широко рас
пространены на низко- и среднетемпературных стадиях метаморфизма, 
как это следует из обзора данных по реакциям дегидратации и декарбо- 
натизации, приведенного в работах А. А. М аракуш ева [1968, 1973]. Под
черкнем, что они, очевидно, в особенности должны быть характерны для 
карбонатно-терригенных осадочных пород геосинклинальных формаций.

Таким образом, при метаморфизме такого типа пород в условиях 
высоких давлений при благоприятных соотношениях кинетических па
раметров процессов можно ожидать образования на фоне потока флюид
ной фазы зоны (или зон) повышенной температуры, вызывающих явле
ния термометаморфизма. Пространственно-временные соотношения 
между баро- и термометаморфизмом при данной модели источника 
тепла контролируются соотношением скоростей погружения (возраста
ния P s) и притока тепла в реакциях (скоростью реакции, определяю
щей мощность источника тепла) и скоростью выноса его с потоком 
флюидной фазы (скоростью фильтрации).

Существование связи между характером процессов метаморфизма 
и составом исходных пород является логическим выводом из исследо
ваний особенностей метаморфизма в докембрии [Сидоренко, 1975]. 
Предложенная модель позволяет проследить более конкретно форму 
этой связи. Действительно, процессы экзогенеза (выветривания, осадко
накопления) приводят к формированию толщ осадочных пород, среди 
которых количество глинистых составляет от 50 до 70%. Именно эти 
породы содержат наибольшее количество конституционной воды. М ета
морфизм глинистых и глинисто-карбонатных пород на стадии низко
температурных эклогитов приводит к выделению максимальных коли
честв флюидной фазы, что создает предпосылки для выделения тепла 
при реакциях минералообразования. Существует большое число реак
ций дегидратации и декарбонатизации, протекающих при метаморфиз
ме осадочных пород, для которых очевидна принципиальная возмож
ность смены знака теплового эффекта и переход к экзотермическим 
реакциям при достижении некоторых величин литостатического д авле
ния (в условиях, когда литостатическое давление выше давления флю
идной ф азы ). Задача  дальнейших исследований — выявить конкретные 
типы таких реакций и условия их протекания в земной коре.

ABSTRACT

ON T H E PR O B LE M  O F HEAT SO U R C E S
IN T H E  P R O C E S S  O F M E T A M O R PH ISM

R. P . KOTINA, I. G. GANEEV

The article considers thermo-dynamic basis of the model, reflecting 
space-time relationship of the processes of thermo- and barom etam orphism  
through the flow of the fluidal phase, appeared during  dehydration (decar- 
bonatization) reactions a t an early  s tag e  of barom etam orphism  at the 
tectonic boundary  of the compression zone.
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ВЛИЯНИЕ ИСХОДНОГО СОСТАВА ПОРОД  
НА ОСОБЕННОСТИ МЕТАМОРФИЗМА 
ГРАНУЛИТОВОГО КОМПЛЕКСА  
КОЛЬСКОГО ПОЛУОСТРОВА

В. П. АНДРЕЕВ

Эволюция минералообразоваиия в областях развития метаморфиче
ских пород обусловлена совокупностью физико-химических процессов, 
связанных с изменениями внешних параметров равновесия системы: 
температуры, давления, химических потенциалов вполне подвижных 
компонентов, которые считаются решающими факторами метаморфи
ческих преобразований. Вместе с тем в работах А. В. Сидоренко неодно
кратно подчеркивалось влияние исходного первичного состава пород на 
особенности процессов метаморфизма [Сидоренко, Лунева, 1952; Сидо
ренко, 1969, 1975]. Накопленный материал свидетельствует о том, что 
в метаморфических системах при постоянстве внешних факторов равно
весия происходит эволюция вещества в зависимости от особенностей 
метаморфизующихся пород. Целью работы является показать на при
мере гранулитового комплекса в районе Сальных тундр (восточная 
часть) возможность реакций минералообразоваиия в зависимости от 
градиентов химических потенциалов компонентов в переслаивающихся 
толщах пород.

Характеристика минеральных ассоциаций

Гранулитовый комплекс Сальных тундр входит в состав Л ап л ан д 
ского блока, геология и условия метаморфизма пород которого рас
смотрены в работах ряда исследователей. Было показано, что это, по- 
видимому, метаморфизованные вулканогенно-осадочные отложения 
[Escola, 1952; Тугаринов и др., 1968; Сидоренко и др., 1971; Беляев, 1971; 
Горощенкб, 1975; Богданов, Ефимов, 1976; Ивлиев, Пожиленко, 1976; 
и др.]; высказано такж е предположение о магматическом происхожде
нии этих пород [Володин, 1953; Ж данов, 1966; и др.]. Условия метамор
физма рассмотрены в работах Г. М. Друговой с соавторами [Гранулито- 
вая..., 1972], В. А. Глебовицкого [1973], Л. А. Виноградова [1974] и дру
гих исследователей. Л. А. Прияткина [Гранулитовая..., 1972] в районе 
Сальных тундр выделила три зоны метаморфизма: 1 — гранат-гиперсте- 
новых сланцев, 2 — эклогитов, 3 — гранатовых амфиболитов. В той ж е 
работе, а такж е  в работах В. А. Глебовицкого [1973] и В. А. Глебовиц
кого с соавторами [Термо-..., 1977] были установлены поля устойчивости 
метаморфических пород в координатах Т-Р, и показаны возможные



реакции минералообразования в соответствующих зонах метаморфизма. 
В настоящей статье рассматриваются минеральные парагенезисы и осо
бенности метаморфизма пород в зоне гранат-гиперстеновых сланцев 
для условий установившегося постоянства главных термодинамических 
параметров (7, Р в . п . г 1) .  Эта зона соответствует субфации пироксено
вых гранулитов [Файф и др., 1962] или собственно гранулитовой фации 
[Добрецов, 1972].

В гранулитовом комплексе выделяются амфибол-двупироксен-пла- 
гиоклазовые, клинопироксен-гранат-плагиоклазовые, клинопироксен- 
гранат-плагиоклаз-кварцевые кристаллические сланцы. В центральной 
зоне сланцев Сальных тундр названные породы составляют не менее 
80% общего количества горных пород. Амфибол-двупироксеновые кри
сталлические сланцы представляют собой среднезернистые породы с 
полосчатой или тонколинзовидно-полосчатой текстурой и гранобласто- 
вой структурой. Минеральный состав и параметры элементарной решет
ки минералов этих кристаллических сланцев приведены в табл. 1 и 2. 
Амфибол, составляющий до 3—5% породы, представлен гастингситом, 
который образует мелкие зерна и чаще всего развит на контактах пи- 
роксенов и плагиоклаза. Присутствие гастингсита позволяет отличить 
амфибол-двупироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы от дву- 
пироксен-плагиоклазовых. По остальным признакам эти породы не р а з 
личаются. Наличие амфибола следует учитывать при проведении пара- 
генетического анализа минералов. В совокупности двупироксеновые и 
амфибол-двупироксеновые кристаллические сланцы составляют не менее 
60% от общего количества пород в разрезе.

Клинопироксен-гранат-плагиоклазовые кристаллические сланцы — 
породы с полосчато-свилеватой текстурой и порфиробластовой грано- 
бластовой структурой. Количественно-минеральный состав пород при
веден в табл. 1, параметры элементарных решеток минералов—в табл. 2. 
Гранат образует крупные зерна, имеющие характерные для метамор
фических пород аллотриоморфные очертания. Плагиоклаз и диопсид 
преобладают в породе, причем последний иногда концентрируется в 
виде линз и цепочек, которые обусловливают появление гломеробласто- 
вых структур. Форма зерен пироксена, в отличие от субизометричного 
плагиоклаза, угловатая. Разновидностью клиноиироксен-гранат-плагио- 
клазовых кристаллических сланцев являются гранат-плагиоклаз-квар- 
цевые сланцы, в которых наблюдается уменьшение содержаний клино- 
пироксена и плагиоклаза и увеличение граната и кварца. В отдельных 
случаях встречаются д аж е  трехминеральные ассоциации, состоящие из 
граната, плагиоклаза, кварца (диопсида менее 2 %) ,  причем содержание 
граната иногда достигает 90% (гранатиты ).

В разрезе рассматриваемого комплекса наблюдается чередование 
прослоев амфибол-двупироксен-плагиоклазовых и клинопироксен-гра- 
нат-плагиоклазовых кристаллических сланцев. Амфибол-двупироксено
вые (и двупироксеновые) разновидности обычно преобладают, и мощ
ность их прослоев, как  правило, увеличенная. Н а всем протяжении 
разреза они не изменяются по составу и текстурно-структурным особен
ностям, в то время как  клинопироксен-гранат-плагиоклазовые сланцы 
имеют три различные формы нахождения, последовательно сменяющие 
друг друга. С севера на юг появляются цепочки крупных порфиробласт 
граната, вытянутых согласно гнейсовидности в двупироксеновых кри
сталлических сланцах. Размер их достигает местами 5— 7 см. С ними 
ассоциируют минералы, характерные для  клинопироксен-гранат-плагио- 
клазового парагенезиса. При дальнейшем движении в том же направ
лении цепочки сменяются прослоями клинопироксен-гранатовых пород

1 Цв.п.к.— химический потенциал вполне подвиж ны х компонентов.



Минерал
Амфибол-
двупирок-
сен-плаги-
оклазовые
сланцы

Двупирок
сен-плаги
оклазовые
сланцы

Клинопи-
роксен-
гранат-
плагиокла-
зовые
сланцы

Клинопи-
роксен-
гранат-
плагиоклаз-
кварцевые
сланцы

Двупирок-
сеновые
ультрама-
фиты

Гранат-дву- 
пироксено- 
вые ультра- 
мафиты

Плагиоклаз 65,1 6 5 ,3 4 3 ,6 2 9 ,3 _ —.
Г иперстен 14,1 14 ,7 — — 3 4 ,8 1 6 ,8

Диопсид 17 ,9 18 ,8 1 8 ,8 2 ,6 5 8 ,5 5 9 ,7

Роговая обманка 2 + — — 4 ,3 2 ,2

Г ранат — — 3 5 ,2 3 3 ,7 — 2 0 ,1

Кварц — — 1 ,8 3 4 ,4 —
Рудный 0 ,9 1 ,2 + + 2 ,4 1 ,2

Сфен — + 0 ,6 + — —

Апатит + — + + — —

Примечание. В изученных породах ромбический пироксен относится к промежуточным членам ряда 
энстатит—гиперстен.

Таблица 2. Параметры элементарной решетки минералов гранулитового комплекса Саль
ных тундр

\ъ
Минерал

Параметры решетки, А Породы, из кото
обр. а Ь с

Р рых анализирова
лись минералы

А-10-4 Энстатит 18 ,27± 0 ,02 8 ,8 5 3 ± 0 ,0 3 0 5 ,2 0 0 ± 0 ,0 0 5 Двупироксено-
А-10-4 Диопсид 9 ,7 0 + 0 ,0 1 8,86+ 0 ,01 5 ,2 5 + 0 ,0 1 1 0 5 °5 1 + 0 ,1 ' вые кристалли

А-26-7 Энстатит 1 8 ,2 7 + 0 ,0 2 8 ,857± 0 ,002 5 ,2 0 2 ± 0 ,0 0 2 ческие сланцы

А-26-7 
А 16-1

А-21-1

Диопсид 
Г ранат

Г ранат

9,710
11,573±0,003

11,645+0,002

8,873 5,621 1 0 6 °0 2 '± 0 6 ' То ж е
Клинопироксен- 
гранат-плагиок- 
лазовые кристал
лические сланцы 
Клинопироксен- 
гранат-плагиок- 
лаз-кварцевые 
кристаллические 
сланцы

Примечание. Определения параметров выполнены М. Б. Марковниковой (ВИМС).

с более мелкими и равномерно распределенными зернами граната. Осо
бенностью этих прослоев является отсутствие резких границ с амфибол- 
двупироксеновыми сланцами. Н а контактах гранат распределен спора
дически и в направлении к двупироксеновым парагенезисам постепенно 
исчезает совсем. Третья форма нахождения клинопироксен-гранатовых 
кристаллических сланцев — прослои с резкими контактами. П ереслаива
ние такого типа гранатсодержащ их пород с двупироксеновыми разно
стями характерно для центральной и южной части Сальных тундр 
(рис. 1).

Рассмотрим соотношение минеральных фаз на контакте амфибол- 
двупироксеновых и клинопироксен-гранатовых сланцев для случая 
контактов, где наблюдается постепенный переход. В этой зоне зерна 
граната разобщены и в промежутках между ними располагаются диоп- 
сид, гиперстен, плагиоклаз, кварц. Зерна граната представляют собой 
новообразования ярко выраженной аллотриоморфной формы. Вместе с 
тем они могут образовывать реакционные каемки вокруг магнетита. 
Практически отсутствуют контакты граната с гиперстеном. Д л я  послед-
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него характерны реликтовые формы. 
Роговая обманка из амфибол-двупи- 
роксеновых кристаллических слан
цев исчезает полностью. Диопсид и 
плагиоклаз являются «сквозными» 
минералами, поскольку они встре
чаются и в амфибол-двупироксено- 
вых, и в клинопироксен-гранатовых 
кристаллических сланцах, а такж е в 
рассматриваемой переходной зоне. 
В ходе перекристаллизации эти ми
нералы меняют свой состав. В гр а 
натсодержащей ассоциации плагио
клаз становится более кислым, а 
клинопироксен — более магнезиаль
ным и менее кальциевым. Измене
ния состава клинопироксена нахо
дятся в пределах точности химиче
ского анализа, поэтому можно гово
рить лишь о предположительной на
правленности процесса. Х арактер
ным новообразованным минералом 
является такж е кварц. Очевидно, 
что в зоне контакта происходит об 
разование минералов клинопирок' 
сен-гранатового парагенезиса по ми
нералам амфибол-двупироксеновых 
(или двупироксеновых) кристалли
ческих сланцев.

Менее распространены амфибол- 
гиперстен-диопсидовые ультрамафи- 
ты. Они слагают линзы и пластооб
разные тела, которые залегают со
гласно во вмещающих толщах. П о
роды равномернозернистые (крупно- 
и среднезернистые), но иногда в них 
встречаются значительные по разм е
ру зерна граната, выделяющиеся на 
общем фоне пироксеновой основной 
массы. В некоторых породах отме
чены биотит и калиевый полевой 
шпат в качестве наложенных мине
ралов, связанных с процессами гра
нитизации.

Рис. 1. С тратиграф ическая колонка пород 
гранулитового ком плекса С альны х тундр 
(район р. Печа)

Кристаллические сланцы: 1 — амфибол-двупироксен-плагиоклазовые с порфиробластами граната,
2 — амфибол-двупироксен-плагиоклазовые и клинопироксен-гранат-плагиоклазовые с постепенными 
контактами, 3 — амфибол-двупироксен-плагиоклазовые и клинопироксен-гранат-плагиоклазовые 
с резкими контактами, 4 — амфибол-клинопироксен-гранатовые; 5 — клинопироксен-гранатовые 
плагиоклазиты; ультрамафиты: 6 — гиперстен-клинопироксеновые, 7 — гранат-двупироксеновые,
6 — амфибол-гранат-клинопироксековые (эклогиты); 9 — необнаженная поверхность; переслаивание 
амфибол-двупироксен-плагиоклазовых и клинопироксен-гранат-плагиоклазовых кристаллических 
сланцев: 1 - е  резкими контактами, II — с постепенными контактами; III — зона амфибол-двупи- 
роксен-плагиоклазовых кристаллических сланцев с порфиробластами граната



Физико-химический тип системы
в условиях равновесия

Все разнообразие минеральных парагенезисов обусловлено наличием 
восьми минералов: плагиоклаза, калиевого полевого шпата, кварца, мо
ноклинного и ромбического пироксенов, роговой обманки, граната, био
тита. Калиевый полевой шпат и биотит не будут рассматриваться при 
анализе природных ассоциаций, поскольку они не связаны с интересую
щими нас процессами метаморфизма. Такие минералы, как  скаполит, 
магнетит, сфен, циркон, существование которых связано с присутствием 
«обособленных» компонентов — серы, окисного железа, титана, цирко
ния, такж е не будут влиять на общие закономерности соотношений 
минералов в изучаемой группе парагенезисов. Можно полагать, что все 
разнообразие минеральных ассоциаций метаморфической системы 
обусловлено соотношением шести фаз: плагиоклаза, кварца, ромбиче
ского и моноклинного пироксенов, роговой обманки, граната. Породы, 
состоящие из шести минералов не обнаружены. Известны лишь пятими
неральные парагенезисы из плагиоклаза, амфибола, граната, моноклин
ного пироксена и кварца, а такж е из моноклинного и ромбического пи
роксена, граната, плагиоклаза и кварца. Обычным среди гранулитов 
Сальных тундр являются четырехминеральные парагенезисы: амф и
бол — гиперстен — диопсид — плагиоклаз, кварц — диопсид — гранат — 
плагиоклаз, ам ф и б о л —-гр а н а т —■ гиперстен — диопсид и т. д. Такие 
ассоциации обнаруживают равновесные соотношения, в то время как в 
пятиминеральных парагенезисах отчетливо наблюдаются реакции зам е
щения одних минералов другими.

Рассмотрихм поведение главных минералообразующих компонентов в 
системе. Шесть фаз, приведенных выше, слагаются следующими ком
понентами: S i 0 2, А120 3, CaO, MgO, FeO, N a20 ,  Fe20 3, H 20 .  Из них, как 
считают многие исследователи, только Н 20  может вести себя вполне 
подвижно и ее химический потенциал является независимым интенсив
ным фактором равновесия, влияющего на природные системы извне. Это 
условие неоднократно использовалось при анализе природных образо
ваний [Коржинский, 1957, 1973; М аракушев, 1965, 1973]. В данной работе 
принимаем Н 20  за вполне подвижный компонент.

F e20 3 входит в состав породообразующих минералов в количестве 
сотых долей формульной единицы. Его присутствие не влияет на соот
ношение фаз в системе. Инертным поведением Fe20 3 может опреде
литься лишь существование магнетита, и F e20 3 можно считать обособ
ленным компонентом. Остальные шесть компонентов — FeO, MgO, CaO, 
N a20 ,  S i 0 2, A120 3 — можно считать инертными.

Допустим, что все шесть компонентов в рассматриваемой системе 
ведут себя инертно. Рассчитаем реакцию, проходившую в процессе ме
таморфизма между минералами двупироксен-плагиоклазовых и клино- 
пироксен-гранат-плагиоклазовых кристаллических сланцев.

Д л я  расчета реальных составов построим матрицу (табл. 3).
Рассчитаем безамфиболовую моновариантную реакцию. Уравнение 

реакции будет иметь вид:
1,0 Дих +  0,5 Гип +  0,5 Плх =  0,1 Кв +  0,3 Гр +  1,3 Ди2 +  0,3 Пл2.

Таким образом, мы получаем распределение минеральных фаз 
(табл. 4), аналогичное природным образованиям. Используя широко 
применяемый в минералогии метод пересчета молекулярных весов на 
количество молей вещества [Булах, 1967], попробуем выразить получен
ные соотношения минеральных фаз в процентах по объему. Ход расчета 
будет выглядеть следующим образом: количество молей умножаем на 
молекулярный вес минералов, получаем относительные весовые количе
ства, которые в свою очередь, разделим на удельный вес и получим
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Минерал А101,5 S i02 FeO MgO CaO NaO0,5

Г иперстен 0 ,2 1 ,9 0 ,8 1 ,2 ____

Диопсид1 0 ,2 1 ,9 0 ,3 0 ,7 0 ,9 0 ,0 2
П лагиоклаз! (№  50) 3 5 .— 1 1
П лагиоклаз2 (№  33) 4 8 —* — 1 2
Диопсид2 0 ,2 1,85 0 ,2 0 ,7 0 ,8 0 Д
Г ранат 2 3 1 ,2 1,1 0 ,6 —

Роговая обманка 2 6 ,4 1 ,2 2 ,9 2 0 ,3
Кварц — 1 — — — —

Таблица 4. Средний химический состав минералов гранулитового комплекса Сальных 
тундр, % вес. (А) и формульные ед. (Б)

Компонент
Гиперстен ДИОПСИД! Диопсид2 Роговая обманка Гранат

А Б А Б А Б А Б А Б

S i0 2 50 ,49 1 ,8 6 49 ,7 7 1 ,88 49 ,35 1 ,86 43 ,1 5 6 ,4 7 39 ,73 2 ,9 6
T i0 2 0 ,3 8 0 ,4 7 0 ,0 1 1 ,1 0 ,0 3 2 ,3 3 0 ,2 6 0 ,2 2 0 ,0 2
A120 3 4 ,3 6 0 ,1 8 3 ,2 0 ,1 4 4 ,2 0 ,1 9 11 ,42 2 ,0 2 22 ,17 2
Fe20 3 2 ,82 0 ,0 9 2 ,2 2 0 ,0 6 2 ,2 9 0 ,1 3 ,2 0 ,3 8 0 ,7 9 0,С4
FeO 20 ,1 8 0 ,6 3 8 ,5 0 ,2 7 7,12 0 ,2 2 9 ,81 1 ,83 19 ,36 1 ,24
MnO 0 ,2 8 0 ,0 1 0 ,2 1 0 ,0 7 0 ,0 6 0 ,6 6 0 ,0 4
MgO 2 1 ,17 1 ,1 6 13 0 ,7 3 12,67 0 ,7 1 13 ,02 2 ,1 9 9 ,1 8 1 ,04
CaO 1,07 0 ,0 5 21 ,3 8 0 ,8 7 20 ,2 3 0 ,8 1 12 ,25 1 ,9 7 7 ,9 7 0 ,6 4
N a20 0 ,0 4 0 ,0 1 0 ,4 7 0 ,0 3 1 ,4 4 0 ,1 1 ,7 0 ,4 9
K20 0 ,0 2 0 ,0 1 1,3 0 ,2 7
H 20 0 ,1 3 0 ,1 1 0 ,9 5 1 ,9
Сумма 100,94 99 ,39 9 8 ,48 9 9 ,1 9 100,08
Количество 8 5 2 2 7
анализов

Примечание. 1. Диопсид!— из двупироксен-плагиоклазовых кристаллических сланцев, диопсид2 — из квярц- 
клинопироксён-гранат-плагиоклазовых сланцев.

2. Средние составы минералов приведены пэ данным автора (гиперстен— 3 анализа, диопсид— 4, 
гранат — 4, аналитики Н. Н. Кузнецова, А. А. Колотвинова), по Л. А. Прияткиной [1971] (гиперстен — 1 
анализ, роговая обманка — 2, гранат — 1), по Б. А. Шлафштейну, 1968 г. (гиперстен — 4 анализа,* 
диопсид — 3, гранат — 1), по Л. А. Виноградову, 1974 г. (гранат—1).

относительные объемные количества. Полученный результат приведем 
к  100% (табл. 5). Из таблицы 5 видно, что если допустить инертность 
всех шести компонентов, то получаются минеральные ассоциации с не
существующими в природе соотношениями минералов. Это ставит под 
сомнение правильность выбранной системы. Добавление в левую часть 
акцессорного сфена и в левую и в правую ильменита, магнетита в коли
чествах до 1% (как это наблюдается в природных образованиях) не 
изменит коренным образом полученных соотношений. С другой стороны, 
если считать, что порода, состоящая из минералов правой части урав
нения, при изменении факторов равновесия полностью переходит в по
роду, состоящую из минералов левой части, т. е. если реакция изохи- 
мична, то выравнивание в них всех шести инертных компонентов д о л ж 
но привести к рассчитанному выше количественному минеральному 
составу пород.

Рассмотрим левую и правую части уравнения, исходя из реальных 
количественно-минеральных составов метаморфических пород. Д л я  это-



Таблица 5. Пересчет мольных количеств фаз в теоретически рассчитанной реакции 
на вероятные содержания их в породах

Минерал
Молеку
лярное ко
личество

Молеку
лярный
вес

Относи
тельное 
весовое ко
личество

Удельный
вес

Относи
тельное
объемное
количество

Объемное
содержание

Гиперстен 0 ,5 232 ,2 116,2 3 ,4 34 ,1 23,1
Диопсид 1 ,0 21 6 ,5 216 ,5 3 ,4 63 ,7 43 ,1
П лагиоклаз! (№  45) 0 ,5 270 ,2 135,1 2 ,7 50 ,0 3 3 ,8
Сумма 147 ,8
П лагиоклаз2 (№  33) 0 ,3 26 7 ,4 8 0 ,2 2 ,7 2 9 ,7 19 ,4
Кварц ОД 60,1 6 ,0 2 ,7 2 ,2 1 ,4
Диопсид2 1 ,3 2 16 ,5 281 ,5 3 ,3 8 5 ,3 5 6 ,3
Г ранат 0 ,3 497 ,8 149,3 4 ,3 3 4 ,7 2 2 ,9
Сумма 151,9

Таблица 6. Пересчет объемных содержаний минеральных фаз в природных ассоциациях 
на молекулярные количества

Минерал
Объемное 
содержа
ние, о/о

Удельный
вес

Относите
льное весо
вое количе
ство

Весовое 
содержа
ние, %

Молеку
лярный вес

Молеку
лярное
количество

Гиперстен 15 3 ,4 51 1 7 ,5 232 ,3 0 ,7 5
ДИОПСИД! 20 3 ,3 66 2 2 ,6 2 16 ,5 1 ,04
П лагиоклаз! (№  45) 65 2 ,6 9 174 ,9 5 9 ,9 27 0 ,2 2 ,2
Сумма 29 1 ,9
П лагиоклаз2 (№  33) 44 2 ,6 6 117 35 2 6 ,7 4 1 ,3
К варц 2 2 ,6 5 5 ,3 1 ,6 60 ,1 0 ,2 7
Диопсид2 19 3 ,3 62 ,7 1 8 ,8 21 6 ,5 0 ,8 7
Гранат 35 4 ,2 5 148 ,8 4 4 ,5 4 9 7 ,8 0 ,9
Сумма 33 3 ,8

го возьмем из табл. 1 средние объемные содержания минералов для дву
пироксеновых и клинопироксен-гранатовых кристаллических сланцев 
(в % ), умножим на соответствующие удельные веса и, получив значе
ния относительных весовых количеств минералов, приведем их к 100%. 
Далее, разделив значения относительных весовых количеств на молеку
лярный вес минералов, получаем молекулярные количества каждого из 
них, т. е. ту часть молей всех реагентов, которая вступает в реакцию при 
условии, что все вещество из одной части уравнения полностью расхо
дуется на образование минеральных фаз другой части. Результаты  рас
чета приведены в табл. 6. На их основе запишем уравнение реакции:

1,0 Ди -f- 0,75 Гип -|- 2,2 Пл^ =  0,3 Кв -j- 0,9 Гр —f— 0,87 Ди2 -j- 1,3 Пл2.

Зная  реальные составы всех минералов (см. табл. 4 и 7), попробуем 
рассчитать, для каких компонентов эта реакция изохимична. Расчеты 
приведены в табл. 8. В ней даны абсолютные значения содержаний ком
понентов левой и правой частей уравнения, а расхождения этих значений 
выражены в процентах. Как видно из таблицы 8, компоненты можно 
разделить на две группы. Первую составляют кремнезем, глинозем, 
кальций и магний, максимальная разность значений достигает 9 (для 
кремнезема) и 7,3% (для кальция). Если учесть при расчете содерж а
щийся в клинопироксен-гранатовой ассоциации кальциевый акцессорный 
минерал — сфен, то, несомненно, относительная разность значений каль-



Элемент
Плагиоклаз № 45 

0,55 NaAlSi30 8 • 0,35 CaAl2Si20 9
Плагиоклаз № 33 

0,67 NaAlSi3Os • 0,33 CaAl2Si20 8

А1 1 ,4 5 1 ,33
Si 2 ,5 5 2 ,6 7
Са 0 ,4 5 0 ,3 3
Na 0 ,5 5 0 ,6 7

Таблица 8. Сравнительная характеристика содержаний элементов в левой (А) 
и правой (Б) частях  уравнений реакции Гнп+ Д И і- f  Плх — Пл2+ К Ь + Д и 2+ Г р ,  ат. кол.

Элемент A Б Сходимость значений, %

А1 3 ,5 4 3 ,7 4 ,3
Si 8 ,9 8 ,1 9
Са 1 ,8 9 1 ,75 7 ,3
Mg 1 ,6 1 ,6 0
Fe 0 ,7 5 1 ,28 4 1 ,5
Na 1 ,23 0 ,9 5 23

ция и кремнезема уменьшится. Сходимость значений левой и правой 
частей уравнения не может быть идеальной, поскольку возникают мно
гочисленные ошибки при подсчете минерального состава пород, усред
нения состава минералов и т. д. Тем не менее, общ ая тенденция поведе
ния компонентов с помощью таких расчетов может быть установлена 
достаточно достоверно.

Вторую группу составляет железо и натрий, у которых разность со
держаний в левой и правой части уравнения — 41,5 и 23% соответст
венно. Что касается натрия, то в уравнении учтены все натрийсодержа
щие минералы, и попытка выравнивания его содержаний приведет к 
изменению минерального состава пород. Ж елезо обнаруживает макси
мальную разность содержаний. Это можно было бы объяснить тем, что 
в обеих частях уравнения не учтены рудные минералы — ильменит и 
магнетит (см. табл. 1), которые не были включены в уравнение, во-пер- 
вых, чтобы была возможность прямого сравнения теоретически рассчи
танного уравнения с таковым для реальных содержаний минералов в 
породах; во-вторых, потому, что взяв д аж е  самый критический случай— 
наличие магнетита в левой части уравнения — для выравнивания содер
жания железа  его необходимо более 5%. Рудный компонент в природ
ных образованиях иногда достигает содержаний 3—4% [Горощенко, 
1971], но в среднем оно меньше 1%. Введя в уравнение магнетит и иль
менит, мы можем до некоторой степени уменьшить разность содерж а
ний, но она останется неустранимой.

Систему с шестью компонентами, которая была рассмотрена выше, 
можно считать термодинамически равновесной, с наличием внутренних 
степеней свободы. Возникновение внутренних степеней свободы, по пра
вилу фаз, обусловлено тем, что число фаз меньше, чем число компонен
тов при условии Т, Р =  const. Это, в свою очередь, вероятно, объясняется 
тем, что в природных метаморфических системах возможна связь: 
соотношение концентраций компонентов — число компонентов — число 
фаз. Очевидно, что реальное число фаз будет зависеть не только от чис
ла, но и от соотношения концентраций компонентов. З а  счет первичных 
соотношений концентраций из общей группы инертных компонентов



Минерал А1°1 ,5 Si 0 2 MgO CaO FeO NaaO Н20

Гиперстен 0 ,2 1,9 1 2 0,05 0 ,6
Диопсид 0 ,2 1,9 0,7 0 0,3 0 ,0 2 _
Плагиоклаз 4 8 — 1 1 0,02
Г ракат 2 3 1 0 ,6 1 ,2 _ _
Роговая обманка 2 6,4 2,9 2 2 ,2 0,25 0,9

(в метаморфической системе) могут выделяться такие, концентрация 
(химический потенциал) которых, как было показано выше, может обус
ловливать тот или иной тип парагенетических ассоциаций. Таким обра
зом, в поле одной концентрации (или химического потенциала) данного 
компонента могут возникать минеральные парагенезисы, соответствую
щие одному полю устойчивости на диаграммах в интенсивных парам ет
рах или одной триангуляции на диаграммах «состав — парагенезис». 
При изменении концентрации данного компонента возможно возникно
вение других «взаимоисключающих» ассоциаций, запрещенных в первом 
случае. Количество фаз при этом не меняется. В силу этого на границе 
раздела двух сред при наличии градиента химического потенциала ком
понентов второго типа возможно их перемещение — диффузия (термо
динамически необратимый процесс), что, в свою очередь, должно влиять 
на течение реакций минералообразования.

Как было показано выше, железо и натрий в гранулитах Сальных 
тундр относятся ко второму типу компонентов и обусловливают появ
ление в системе внутренних степеней свободы (т. е. число независимых 
интенсивных параметров, которые имеет система, по В. А. Ж арикову  
[1976]), поэтому, рассматривая их химические потенциалы как интенсив
ные факторы равновесия и зная содержание алюминия, кремния, каль
ция и магния виртуальных инертных компонентов, можно построить 
соответствующую пучковую диаграмму и диаграммы «состав — параге
незис» для проведения физико-химического анализа минералов.

Определив виртуальные инертные компоненты (й =  4), построим си
стему из шести минералов. Она будет состоять из одной нонвариантной 
точки и шести нонвариантных линий [Коржинский, 1973]. Д л я  графиче
ской интерпретации соотношений фаз в системе необходимы данные по 
их химическому составу (см. табл. 4). Основываясь на этих результа
тах, составим матрицу пучка (табл. 9).

В связи с отсутствием химических анализов плагиоклаза и для про
стоты расчета соотношение компонентов взято для олйгоклаза №  33 
(средний наиболее распространенный состав для кристаллических слан
цев района). Д ля  построения диаграммы необходимо принять, что 1 — 
составы минералов постоянны, поэтому на диаграмме все моновариант- 
ные линии — прямые и 2 — система находится при постоянных Т-Р 
условиях.

Последнее, по-видимому, имело место, если учесть данные по термо
метрии гранулитового комплекса, которые показывают близость темпе
ратур на всем интервале геологического разреза [Виноградов, 1974].

Метод расчета диаграмм подробно разработан [Коржинский, 1957, 
1973; Годлевский, 1965] и поэтому здесь не приводится. В основе расчета 
леж ат следующие положения: 1— угол наклона моновариантных линий 
определяется из уравнения смещенного равновесия, например АшНоо* 
*|LtH2o+ANa2o'!LiNa2o =  0; 2— для построения системы рассчитывается один 
пучок; 3 — диаграмма в параметрах химических потенциалов имеет к а 
чественный характер, поэтому выбор положения нонвариантной точки 
не имеет значения.



Рис. 2. Зависим ость парагенезисов гранулитового ком плекса С альны х тундр от химиче
ских потенциалов Н 20  и N a20  (Л) и Н ?0  и FeO  (5 )
Гип — гиперстен; Ди — диопсид; Рог — роговая обманка; Гр — гранат; Кв — кварц; Пл — плагио
клаз

Н иже приводятся уравнения химических реакций, полученные при 
расчете пучка. Д ля  устранения громоздкости уравнений минералы з а 
писаны в сокращенном виде:

(Гип) 2,2Na20  +  2,8Н20  +  4,8Ди +  5,7Гр +  5,7Кв =  1,5Пл +  3,1Рог +
+  6,9FeO

(Ди) 5 ,lFeO  -f- 4,8Гип -{- 3,1Пл -f* 0,5Рог =  7,2Гр -J- 15,6Кв -f- 3,2Na20  ~f~ 
+  0,5Н2О

(Пл) 1,7Н20  +  0,4Na20  +  1,5Гип +  3,1 Ди +  1,4Гр =  1,9Рог +
+  0,8Кв +  l ,2FeO

(Гр) 3,5Н20  +  5,7Гип +  7,2Ди +  1,4Пл =  3,9Рог +  10,5Кв +
+  0,6 Na20 +  0,9Feo

(Рог) 2,7FeO +  3,1Гип +  0,5Ди +  1,9Пл =  3,9Гр +  10,1Кв +  2,0Na2O
(Кв) 9,1Н20  3,0Na2O -f- 5,7Гип -f- 15,0Ди -j- 10,5Гр =  0,8Пл -f-

+  10,lPor +  8,6Fe.

На основании проведенных расчетов были построены две диаграммы 
в координатах 1 Н2о — 1 н 2о  и IFe0— 1н2о, которые приведены на рис. 2.

Рассмотрим собственно гранулиты (пироксеновые и пироксен-грана
товые породы), т. е. парагенезисы, устойчивые при низких значениях 
химического потенциала воды. Как видно на рис. 2, в левых частях д и а 
грамм расположены три дивариантных поля, разделяющихся между со
бой лучами (Кв) и (Рог). Поля, разделенные бескварцевой монова- 
риантной линией, имеют общие черты — наличие широко распространен
ного в природе парагенезиса Гип — Ди — Пл, который в поле 1а ассо
циирует с роговой обманкой, а в поле 16 — с гранатом. При возрастании 
потенциала Н 20  он разлагается на амфибол и кварц, а уменьшение 
N a20  или возрастание FeO приводит к разложению на гранат и кварц. 
Д ля  лучшей наглядности для каждого дивариантного поля составлены 
диаграммы «состав — парагенезис» (рис. 3). Н а тетраэдрах видно, что 
для поля 1а возможен еще один парагенезис — Рог — Гип — Гр — Пл,



а для поля 16 — парагенезис Рог — Ди — Гип — Гр. Переход минераль
ных ассоциаций одного поля в ассоциации другого возможен как при 
изменении химического потенциала Н 20 ,  так и FeO, N a20 .  Переходную 
реакцию от первого поля I к полю II мы уже рассматривали выше. 
В данном случае она выглядит следующим образом: Гип +  Д и  +  Пл =  
=  Гр +  Кв. Реакция зависит лишь от потенциалов железа  и натрия. 
С увеличением значений N a20  и уменьшением FeO становятся устойчи
выми фазы левой части уравнения, а при обратных соотношениях — 
правой.

В поле II характер связей между минералами меняется. Появляется 
кварц, который устойчив с гранатом, гиперстеном и диопсидом, а такж е 
с гранатом, диопсидом и плагиоклазом. Кроме того, в этом поле возмож
ны парагенезис Гип — Ди — Р о г — Кв. При возрастании потенциала Н 20  
осуществляется переход гранатсодержащих гранулитов к полю устойчи
вости амфибола с кварцем.

Таким образом, из рассмотренного соотношения фаз в полях устой
чивости пироксеновых и гранат-пироксеновых гранулитов можно заклю 
чить: 1 — в поле I устойчивой ассоциацией является Гип — Ди — Пл, 
которая может включать четвертую фазу — гранат или роговую обман
ку в зависимости от концентрации ж елеза и натрия; 2— присутствие в 
ассоциации граната с кварцем исключает устойчивость гиперстена, 
диопсида и плагиоклаза при определенных заданных для системы извне 
интенсивных факторах равновесия.



Выше были рассмотрены основные минеральные парагенезисы гра
нулитов, а такж е построена вероятная теоретическая система, отвечаю
щ ая природным образованиям. Как известно из теории физико-химиче
ской петрологии, инертные компоненты определяют количество фаз и 
особенности минерального состава в данной минеральной фации, в то 
время как  вполне подвижные компоненты не влияют на число фаз, но 
вариации их значений изменяют фазовые соотношения в системе [Кор
жинский, 1973; Ж ариков, 1976]. Устойчивость тех или других взаимо
исключающих ассоциаций будет зависеть от интенсивных факторов рав
новесия— температуры, давления, химических потенциалов вполне под
вижных компонентов и, вероятно, как следует из предыдущего рассмот
рения, соотношения концентраций компонентов в системе. Анализ при
веденных выше диаграмм свидетельствует, что образование кварц-кли- 
нопироксен-гранат-плагиоклазового парагенезиса возможно при пониже
нии химического потенциала N a20 и повышении химического потенциала 
FeO. В то же время в глубинных условиях эта ассоциация возникает 
при повышении давления.

Геологические наблюдения показывают, что давление не является 
причиной наблюдаемых соотношений пород, так ж е как и любой другой 
«произвольный и определенный» фактор равновесия. Переслаивание в 
разрезе взаимоисключающих парагенезисов, наличие градиента химиче
ских потенциалов ж елеза  и натрия на границе раздела пород, наличие 
в амфиболит-двупироксен-плагиоклазовых и клинопироксен-гранат-пла- 
гиоклазовых кристаллических сланцах одинакового количества фаз и 
фиксируемые в настоящее время следы реакции между минералами из 
данных парагенезисов позволяют предполагать, что возникновение этих 
пород обусловлено различным первичным соотношением концентраций 
компонентов в слоях метаморфизуемой системы и реакции вызваны по
током вещества, направленного на выравнивание градиента химических 
потенциалов железа и (или) натрия. Приведенный анализ соотношений 
минеральных парагенезисов в гранулитах Сальных тундр показал, что 
более оправданным является предположение о наличии на границе двух 
сред потока N a20 ,  а не FeO (или обоих вместе).

Поскольку амфибол-двупироксен-плагиоклазовые (поле 1а, см. 
рис. 2) и двупироксен-плагиоклазовые (поля 1а и 16) кристаллические 
сланцы характеризуются более высоким значением химического потен
циала N a20 ,  чем кварц-клинопироксен-гранат-плагиоклазовые, то реак
ции между минералами на контактах этих пород должны быть направ
лены в сторону уменьшения N a20 ,  т. е. в сторону образования гранат
содержащих пород. В процессе диффузии, т. е. при уменьшении 
концентрации и химического потенциала N a20  в зоне двупироксен-пла- 
гиоклазовых ассоциаций, при достижении последними значений соот
ветствующих кварц-клинопироксен-плагиоклазовых парагенезисов, д о л ж 
ны возникнуть зерна граната и сопровождающих его минералов. Н а ли
нии моновариантного равновесия в системе возможно совместное суще
ствование граната, диопсида, гиперстена, плагиоклаза и кварца. Этот 
пятиминеральный парагенезис характеризует, как было показано выше, 
переходные зоны между распространенными типами пород.

Д л я  второго типа соотношений изученных пород (резкие контакты 
слоев) имеющиеся данные позволяют лишь предположить, что градиент 
химического потенциала компонентов, обусловленный различиями в хи
мическом составе пород, не мог вызвать диффузию вещества либо она 
происходила, но значения химических потенциалов не достигли того 
уровня, когда в породах могло начаться образование новой фазы.

В данной работе автором предпринята попытка рассмотреть на осно
вании полевых наблюдений и термодинамических расчетов соотношения



минеральных парагенетических ассоциаций в метаморфических системах 
в зависимости от состава исходных пород.

В целом полученные данные и предложенная термодинамическая 
модель для особенностей метаморфизма гранулитового комплекса Коль
ского полуострова позволяют показать, что существуют определенные 
Р-Т  параметры метаморфизма, в том числе и наиболее глубинного, когда 
разнородные слоистые отложения не взаимодействуют, однако при до
стижении некоторого состояния возможна диффузия определенных ком
понентов между слоями. Этот процесс определяется содержаниями ком
понентов в исходных отложениях. Можно сделать вывод о том, что 
исходный состав отложений определял не только минеральные ассоциа
ции метаморфических пород, но и особенности диффузии элементов 
между слоями, возникновение и интенсивность которой непосредственно 
зависели от разницы составов соприкасающихся слоев. Д альнейшие 
исследования в этом направлении, вероятно, позволят теоретически 
рассмотреть устойчивость слоистых систем при метаморфизме в зависи
мости от исходного состава и отделить явления переслаивания как с 
резкими, так и с постепенными седиментогенними контактами от реак
ционных соотношений слоев разного состава в глубинных условиях. 
Это, в свою очередь, приведет к уточнению и существенной детализации 
палеогеологических, палеотектонических и в особенности палеогеогра
фических реконструкций в глубокометаморфизованных толщах раннего 
докембрия.

ABSTRACT

TH E IN FLU EN C E  OF THE PR IM A RY  M ATTER OF ROCKS
ON TH E M ETA M O RPH ISM  P E C U L IA R IT IE S
OF TH E G R A N U L IT E  C O M PLEX
OF TH E KOLA P EN IN SU LA

V. P. ANDREEV

The article describes a possible physical-chemical model of m etam or
phism with variab le  chemical potentials of mobile components under tem 
pera tu re  and pressure  being permanent. Theoretical explanation is given 
to certain metamorphic reactions, caused by g rad ien t potentials  of com
ponents in a l te rn a t in g  rock beds. The Obtained model helps to explain the 
regularities  observed in w estern  p ar t  of the G ranu lite  complex of the Kola 
P en insu la  (Lapland  g ranu lite  complex of P. Escola).
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ОСОБЕННОСТИ СОСТАВА МИНЕРАЛОВ-ПРИМЕСЕЙ  
И УСЛОВИЯ ОБРАЗОВАНИЯ ЭКЛОГИТОВ 
В СЕВЕРНОМ КАЗАХСТАНЕ

О. М. РОЗЕН, А. А. ЗАЯЧКОВСКИЙ,
Ю. И. КЛЮЕВ, В. И. СМИРНОВ

Типизация эклогитов 
и их геологическое положение

В стратиграфическом разрезе докембрия эклогиты приурочены к 
двум стратиграфическим уровням (свитам). Они образуют будиниро- 
ванные пластообразные залежи в седиментогенных гранат-дистен (сил
лиманит)-слюдяно-кварцевых сланцах и слюдяных гнейсах [Розен, 1969]. 
По форме и размерам эти залеж и  не отличаются от тех, которые сл о ж е
ны здесь кальцифирами, кварцитами и другими породами. Эклогиты 
участвуют в общей складчатой структуре зерендинской серии, которая 
характеризуется нелинейностью и относится к типу гнейсово-купольных



дислокаций [Розен и др., 1974]. Петроструктурный анализ показывает, 
что минералообразованне, в частности возникновение омфацита эклоги- 
тов, протекало, по-видимому, синхронно складчатым деформациям [Ви
ноградов, Кушев, 1967].

Эклогиты рассматриваемого региона представляют собой одну из 
характерных разновидностей этих горных пород. Среди метаморфиче
ских комплексов по геологическим ассоциациям обычно выделяются 
следующие их типы: 1— округлые будинообразные тела среди пород 
амфиболитовой фации: существенно калиевых слюдяных сланцев и 
гнейсов в ассоциации с карбонатными отложениями; 2 — пластообраз
ные будинированные тела среди натриевых, главным образом глауко- 
фановых сланцев различного состава; 3 — различной мощности слои и 
прослои среди сланцев гранулитовой фации; 4 — отдельные обособления 
в гипербазитах [Smulikowski, 1962; Coleman et al., 1965; Розен, 1969]. 
Первые два типа широко развиты в складчатом комплексе основания 
срединных массивов в геосинклиналях, третий — среди метаморфических 
пород щитов и фундамента древних платформ, четвертый чаще всего 
является частью древних офиолитовых ассоциаций. Особую группу со
ставляют эклогиты в кимберлитах, которые тяготеют по составу и к ба- 
зальтоидным эклогитам первых двух типов, и к гипербазитовым эклоги- 
там четвертого типа.

Изученные эклогиты относятся к первой группе, и по поводу их про
исхождения высказаны почти все гипотезы генезиса эклогитов вообще. 
Как полагает ряд исследователей, эти породы являются магматически
ми и подвергались метаморфизму [Абдулкабирова, 1949; Перчук и др.,
1969] или внедрялись в виде расплава, застывшего в условиях сверхвы
соких давлений [Добрецов, Соболев, 1970]. С другой стороны, существует 
гипотеза осадочного происхождения эклогитов в результате метамор
физма карбонатно-глинистых пород [Трусова, 1956; Розен, 1969]. Пред
полагают, что эклогиты являются отторженцами глубинного вещества, 
возможно, верхней мантии, но несостоятельность этих высказываний 
показана ранее [Добрецов, Соболев, 1970]. Важно подчеркнуть, что оста
ются два варианта возможной кристаллизации этого эклогитового п ара
генезиса: за  счет сверхвысоких давлений при внедрении магмы основ
ного состава и за счет метаморфизма различных исходных пород. В обо
их возможных случаях общим является то, что процесс породообразо- 
вания протекал, по-видимому, в условиях земной коры, мощность кото
рой здесь составляет более 40 км [Морозов, 1969].

Особенности минералов-примесей

По составу эклогиты достаточно однообразны, характеризуются 
ассоциацией гранат +  клинопироксен +  кварц и соответствуют по химиз
му базальтам  (табл. 1). Постоянная ассоциация акцессорных минера
лов: рутил +  апатит +  пирротин +  графит +  алмаз. Более поздними, воз
можно, являются пирит, молибденит и ряд других. Присутствие среди 
акцессорных минералов алмаза, установленное достаточно давно [Розен 
и др., 1972, 1973], позволяет предполагать особые условия глубинности 
формирования сингенетичных пород или специфику флюидного режима 
при их образовании. Однако до сих пор не было данных по минералоги
ческим особенностям и физическим свойствам алмаза в этих эклогитах, 
хотя такие данные раскрывают параметры породообразования, в силу 
чего целесообразно остановиться на этом более подробно.

Как ранее было показано, образование дефектов в кристаллической 
решетке алм аза  с участием примесных атомов происходит при опреде
ленных Р-Т  условиях роста кристалла [Клюев и др., 1973] при неизмен
ности химического состава среды кристаллизации. Из этого следовало, 
что можно получить важные сведения о генезисе алмазов в различных



Компонент
Обр. 242/50 
[Трусова, 1956]

Обр. 244/50 
[Трусова, 1956]

Обр. л -018
[Лутц, 1974]

Гранат Пироксен Порода Гранат Пироксен Порода Г ранат Пироксен Порода

Si02 41 ,4 4 53 ,60 50 ,03 40 ,4 8 53 ,09 51 ,04 39 ,7 4 52 ,08 47 ,2 6
т ю 2 0 ,4 9 0 ,3 3 1 ,6 8 0 ,6 0 2 ,1 5 0 ,3 9 0 ,3 8 0 ,3 4 1 ,28
А Ш 3 18,06 12 ,15 11,67 17,09 7,27 11,13 21 ,09 10 ,27 14 ,98
Fe20 3 4 ,2 3 2 ,2 8 5 ,62 6 ,38 7 ,35 6 ,7 6 1,71 2 ,1 9 2 ,0 5
FeO 18,44 3 ,8 6 9 ,12 22,91 3 ,81 13,96 23 ,43 6 ,26 14 ,26
MnO 0 ,3 9 0 ,0 6 0 ,1 8 — 0 ,0 6 0 ,2 8 0 ,4 2 0 ,1 0 0 ,3 5
MgO 6 ,1 9 8 ,5 5 7,17 4,11 7 ,3 4 4 ,1 0 5 ,05 9 ,6 8 6 ,1 9
CaO 9,90 15 ,56 12 ,22 8 ,2 7 13,81 8 ,5 2 8,51 14,95 9 ,8 8
Na20 0 ,3 9 2 ,5 6 1,48 0 ,2 5 3 ,2 3 2 ,0 8 — 3 ,8 6 2 ,11
K20 0 ,1 2 0 ,3 1 0 ,1 7 0 ,3 1 0 ,5 8 0 ,2 7 — 0 ,2 4 0 ,6 7
H 20 + 0 ,61 0 ,4 7 —. не обн. 0 ,4 2 0 ,3 5 _, __, 1,10
H 20 ~ 0 ,3 4 0 ,0 6 _ не обн. не обн. 0 ,0 8 _ _г _,
П. n. n. не обн. 0 ,4 3 1,21 не обн. 0 ,9 2 1,56 -- —, __
Сумма 100 ,60 100,22 100,55 100,40 100,03 100,52 100,33 100,07 100,37*
* Включая P20s=0,24.

Таблица 2. Типы вмещающих пород, габитус и наибольшие размеры алмазов из эклогитов

Порода >0,5 мм <0,5  мм

Выветрелые эклогиты

Современные озерные 
отложения

Современный речной 
аллювий
Прибрежно-морские отлож е
ния эоценового возраста

Обр. Э-1-А, октаэдр, 1,6 мм 
Обр. Э-3, октаэдр, 0 ,5  мм

Обр. 2000а, октаэдр, 3 мм

Обр. 5696, обломок непра
вильной формы, 2 мм 
Обр. 7, облом ок октаэдра, 
1,0 мм

Обр. Э-1-Б, октаэдр, 0,1 мм 
Обр. СТ-2, сросток, 0,15 мм 
Обр. Э-2-А, неопределенной 
формы обломок, 0,25 мм 
Обр. Э-2-Б, куб, 0,175 мм 
Обр. 20006, кубы -0,1-0,4 мм 
(всего 32 кристалла); окта- 
эдры-0,1-0,4 мм (4 кристалла); 
неопределенной формы облом
ки, 0 ,1 —0,1 —0,4 мм (6 кри
сталлов)

регионах, изучая содержание и особенности объехмного распределения 
в кристаллах структурных примесных дефектов [Клюев и др., 1974], 
успешно регистрирующихся обычно методами спектрального поглоще
ния в оптическом (И К  и УФ-вид) и радиочастотном (Э П Р) диапазо
нах, фотолюминесценцией (ФЛ) и другими методами. Структурные не
совершенства кристалла — блочность, текстурированность, дислокации 
и т. д., определяемые рентгенодифракционными методами, являются 
следствием кинетических особенностей его роста или результатом д е 
формирующих нагрузок после его образования и потому характеризуют 
динамическую обстановку роста и последующей деформации кри
сталлов.

К настоящему времени изучен ряд кристаллов, большей частью весь
ма мелких (менее 0,5 мм), которые были извлечены из выветрелых 
эклогитов, а такж е из современных речных и озерных отложений и из



Рис. 1. Ф ормы граней относительно 
более крупны х (более 0,5 мм) кри 
сталлов алм аза
а, б — октаэдрические грани алмаза, обр. 
Э—3: а  — X 120, б — другая грань, Х160;
в — характерное треугольное углубление 
на грани октаэдра, обр. 2000а

древних (эоценовых) прибрежно-морских отложений (табл. 2). В таб 
лице показано, что по разм еру изученные алмазы  можно подразделить 
на две группы — более 0,5 мм и более мелкие — мельче 0,5 мм. Иссле
дования показывают, что между ними есть определенные различия по 
морфологии, окраске и некоторым другим признакам. Однако переход 
одной группы к другой вполне постепенный, и установить четкую гра
ницу невозможно.

Кристаллы размером более 0,5 мм представлены обычными, про
зрачными, бесцветными или имеющими небольшой сероватый нацвет 
разновидностями (Э— 1—А; Э—3; 2000а; 5696 и 7, см. табл. 2). Это — 
комбинационные плоскогранно-кривогранные кристаллы октаэдриче
ского габитуса или обломки размером 0,5—3,0 мм. Кристаллы и их 
обломки имеют пластинчатое строение октаэдрических граней и разви
тые округлые поверхности. Они не имеют ярко выраженных следов 
аллювиального износа (рис. 1). Н а  алмазе Э— 1—А отмечается матиров
ка граней, что, вероятно, обусловлено коррозией [Розен и др., 1972, 
с. 675]. Эти алмазы найдены в эклогитах, в речном аллювии и прибреж- 
но-морских отложениях эоценового возраста.

Кристаллы размером менее 0,5 мм, главным образом 0,1— 0,4 мм, 
найдены в современных отложениях озер (обр. 20006) и в выветрелых 
эклогитах (обр. Э—2—А, Б; СТ—2). Это мелкие окрашенные кристаллы 
желтого, зеленого, серого вплоть до черного цвета, кубического (80%) 
и, в подчиненном количестве, октаэдрического габитуса ( 10%) с бугри
стой, сильно корродированной поверхностью (рис. 2). Грани октаэдри-



ческнх алмазов покрыты специфической полупрозрачной кавернозно
ноздреватой оболочкой.

Спектры И К  поглощения регистрировались в диапазоне длин волн 
1— 15 мкм на двухлучевом призменном спектрофотометре Лейтц III — G  
с призмой NaCl и микроосветителем 6: 1. Были получены спектры всех 
более крупных образцов (рис. 3), а из мелких — лишь одного наиболее 
крупного желтого куба из пробы 20006 размером 0,27X0,3 мм (рис. 4).

Э П Р  спектры измерялись с помощью анализатора ЭПА—2М, рабо
тающего на длине волны 3,2 см, мелкие алмазы  исследовались в навесках 
из небольших кристаллов. Спектры ФЛ записывались на установке со 
спектрометром И С П —51. Вещественный состав мелких алмазов разм ер
ностью менее 0,3 мм исследовался методом рентгенофазного анализа по 
Дебаю. Совершенство кристаллического строения некоторых алмазов 
оценивалось по лауэграммам. С помощью дифрактометра У РС —50 ИМ 
измерялись параметры решетки алмазов.

Результаты исследований приведены в табл. 3. В колонках 2, 3 кон
центрации общего количества атомов примесного азота и числа атомов 
азота в парамагнитной дисперсной форме (С-центр), измеренные спек
тральными методами [Kaiser, Bond, 1959; Smith е. а., 1959]. В колонках 
4—6 даны интенсивности основных полос поглощения оптически актив
ных дефектов (центров) А, В ,  и В 2, которые пропорциональны содер
жанию соответствующих центров в кристалле. Интенсивности вычисля
лись аналитически из оптических спектров [Клюев и др., 1974].

В настоящее время можно считать доказанным, что А и С-центры 
обусловлены вхождением азота. Если С-центр — одиночный атом азота, 
изоморфно замещающий атом углерода в решетке алм аза  [Алма-
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Рис. 4. ИК-спектр поглощения 
для мелкого (0,27X0,30 мм) 
желтого кубического кристалла 
алмаза, обр. 20006
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зы..., 1973], то о природе Л-центра можно с уверенностью сказать, что в 
его образовании принимают участие несколько атомов азота [Evans, 
1973; Клюев и др., 1977].

Природа центра В  4 окончательно не установлена. В  2-центр приписы
вается пластинчатым дефектам типа дефектов упаковки, декорирован
ных атомами азота [Evans, 1973]. Именно по причине неоднозначной ин
терпретации природы центров концентрация их оценивается в данной р а 
боте по интенсивности главных полос в спектрах каждого типа центра, 
полученных в результате проявления нескольких центров, имеющихся в 
кристалле. В последних колонках таблицы приводятся результаты рент
генодифракционных исследований и анализа спектров ФЛ.

Среди более крупных алмазов (см. табл. 2) октаэдры из эклогитов и 
эоценовых прибрежно-морских отложений (первые три в табл. 3) содер
ж ат  центры А, В і и В 2 в концентрациях, не отличающихся от большин
ства природных алмазов отечественных проявлений. Кристалл из речно
го аллювия (обр. 5696) содержит только азотный Л-центр, а кристалл из 
озерных отложений (обр. 2000а) практически без примесных дефектов, 
т. е. принадлежит к безазотным алмазам. Подобные кристаллы сравни
тельно редко встречаются среди природных алмазов.

В спектрах Всех пяти образцов более крупных алмазов (см. рис. 3) 
отчетливо наблюдаются полосы с максимумами вблизи 6 и 7 мкм и так-
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же увеличено поглощение в длинноволновой части спектра с выражен
ным максимумом ~ 1 0  мкм. Эти полосы авторы приписывают структур
ным нарушениям алмазной решетки [Клюев и др., 1972 б], обусловлен
ным либо специфическими условиями роста, либо повреждениями кри
сталла под внешними воздействиями.

В более крупных алм азах  концентрация атомов азота в парамагнит
ной форме (С-центр) не превышает 1016 ат/см3, что характерно для ал 
мазов первой разновидности, по классификации Ю. Л. Орлова [1973]. В 
мелких алмазах  (окрашенные кубы и объединенная навеска из несколь
ких кристаллов из озерных отложений, обр. 2000 б) содержание С-цен- 
тра резко увеличивается вплоть до 1019 ат/ем3. Такие высокие концен
трации изоморфного примесного азота встречаются, как правило, в син
тетических алм азах  или реже в алмазах  второй разновидности, по клас
сификации Ю. Л. Орлова.

ИК-спектр желтого кубического алмаза из обр. 2000 б (см. рис. 4) 
следует обсудить отдельно. Отличительными особенностями его являет
ся наличие системы из трех полос с максимумами вблизи 6,1; 6,5; 
6,95 мкм и сильно развитого поглощения с максимумами 8,8 и 9,7 мкм 
по сравнению с интенсивностью полосы 7,8 мкм Л-центра; замечено т а к 
же усиление собственного поглощения решетки алмаза с максиму
мом ~ 3  мкм. Поглощение 8,8 мкм относится к С-центру и удовлетво
рительно согласуется с концентрацией центра, составляющей



9 x 1 0 і8 ат/см3, определенной из Э П Р  измерений. Усиление полос коле
баний алмазной решетки (3 мкм) и полоса 7 мкм могут быть объяснены 
присутствием включений связанной Н 20  или иона С 0 32_. Подобные по
лосы наблюдались в спектре оболочки кубического алмаза. Развитие по
лос спектра вблизи 6 и 9,8 мкм может быть вызвано структурными нару
шениями под действием деформаций [Клюев, Дуденков и др., 1972] или 
облучений [Hardy, Smith, 1960]. Слабые полосы 3,3 и 4,25 мкм не отно
сятся к алмазу.

Рис. 5. Спектры фотолюмине
сценции кристаллов алмаза, 
обр. 2000а и 5696

Д л я  изученных алмазов характерна сл аб ая  фотолюминесценция с 
белесым оттенком свечения, который может вызываться наличием допол
нительного бесструктурного свечения в желто-красной области и обычно 
наблюдается в азотных кристаллах, подвергавшихся деформациям. 
В спектрах наиболее сильно светящихся алмазов замечены бесфононные 
полосы центров №  3 и 490,5 нм, в структуру которых входит азот, что со
ответствует вышеприведенным данным ИКС. Появление в спектре а л 
маза (обр. 569 б) центра 5 1; производного от С-центра, можно объяс
нить необратимыми деформациями 'алмаза с образованием вакан
сий (рис. 5).

Съемка лауэграмм производилась в камерах РКО П , РК С О  при мед
ном излучении таким образом, что о сь ( 110) образца совпадала с осью 
вращения камеры, а падающий пучок шел по направлению (111). При 
такой геометрии на лауэграмме получается три отражения от плоско
стей (111). Структура рефлексов отраж ала  несовершенства решетки об
разца. По методу Л ауэ  снимались два крупных кристалла из эклогита 
озерных отложений ( Э — 1- А ) ,  крупный октаэдр (обр. 2000а) и м а
ленький черный куб (из пробы 20006). Лауэрефлексы черного куба 
(рис. 6, а) однородной интенсивности, хорошо сформированные, свиде
тельствуют об относительной совершенной структуре. Крупные кристал
лы (обр. Э — 1 — А, 2000а, рис. 66 и 6в соответственно) имеют блочное 
строение, причем разориентировка блоков достигает нескольких граду
сов. Эти кристаллы такж е пластически деформированы, так  как  на рент
генограммах наблюдается астеризм рефлексов.

Переходя к обсуждению полученных данных, необходимо в первую 
очередь отметить, что алмазы  в первичном (коренном) залегании среди 
эклогитов и алмазы  во вторичном залегании (в обломках среди речных, 
озерных и прибрежно-морских отложений) обладают совершенно одина
ковыми характеристиками, за исключением одного кристалла безазот- 
ного алм аза  (обр. 2000а) из современных озерных отложений, который 
в коренных породах встречен не был и по своему типу вообще являет
ся редким. Следует полагать, что эклогиты служили источником алмазов 
в обломочных, терригенных отложениях данного региона.

Отличительными особенностями алмазов размером более 0,5 мм явл я
ются: 1— преобладание октаэдрических бесцветных или слабоокрашен- 
ных кристаллов; 2— наличие в кристаллах структурных примесных де
фектов А, В и В 2 и С, а такж е № 3, S i  и других, свойственных большин
ству природных алмазов; 3 — несовершенства кристаллической решет
ки алмазов, проявляющейся в блочности кристаллов и следах пласти
ческой деформации (по этому признаку безазотный алмаз (обр. 2000а) 
относится к первой группе); 4— характерные для алмазов изломы, а так 
же округлые поверхности, замещающие ребра кристаллов и свидетель-



Рис. 6. Лауэграмма кристаллов алмаза
а — маленький черный куб, обр. 20006; б — октаэдр, обр. Э—1—А; в — октаэдр, обр. 2000а



мм
Рис. 7. Частота встречаемости кристаллов алмазов различного размера (в мм) и формы 
1 — октаэдры; 2 — кристаллы неопределенной формы; 3 — кубы

Рис. 8. Соотношение размеров кристаллов и концентраций атомов азота, находящихся 
в парамагнитной дисперсной форме (С-центры) в алмазах Северного К азахстана и в 
алмазах различных генетических типов
Данные для алмазов Северного Казахстана: 1 — отдельные значения, 2 — возможные интервалы
колебаний (пунктир — предполагаемое соотношение концентраций и размеров); поля алмазов 
различных генетических типов: I — распределения преобладающих значений, характерных для ал
мазов первой разновидности, по Ю. JI. Орлову [1973], составляющих около 98% от всех кимберли- 
товых и россыпных алмазов, I I — значений в желтых кубах второй разновидности, по Ю. Л. Ор
лову, составляющих менее 2% от кимберлитовых и россыпных алмазов, I I I — редких (менее 0,5%) 
природных алмазов типа 1в, выявленных Ю. И. Клюевым и В. И. Смирновым; поля синтетических 
алмазов [Безруков и др., 1976]: IV — обычных, V — легированных бором, алюминием и др.

ствующие о деформациях и процессах коррозии, которые претерпевали 
кристаллы. Вторая и третья особенности этих алмазов, несомненно, сви
детельствует о сильных стрессовых воздействиях на кристаллы.

Д л я  мелких алмазов характерно: 1— преобладание кубоидных форм 
(до 80%) окрашенных кристаллов, главным образом зеленых, реже ж ел 
тых и черных с различными оттенками и своеобразный характер повер
хностей граней, обусловленный интенсивной коррозией, что сближает их 
с описанными выше более крупными алмазами; 2— повышенное содер
жание атомов азота в дисперсной парамагнитной форме (С-центр) при 
подчиненном развитии агрегированных азотных образований в виде 
Л-центров.

В целом характеристики крупных и мелких алмазов достаточно раз
личны. Однако полученные данные показывают, что между обеими груп
пами нет резкой границы как по морфологии и окраске кристаллов, так 
и по их физическим свойствам. На приблизительной гистограмме 
(рис. 7) видно, что мелкие кристаллы преобладают, и в них главенст
вующую роль играют кубические формы, а октаэдры встречаются во 
всех градациях размерности, причем большая часть всех октаэдров 
такж е содержится среди мелких кристаллов.

Связь кристаллов разного размера интересно проследить на одной из 
наиболее ярких среди выявленных особенностей — на вариациях концен
траций атомов азота, находящихся в парамагнитной дисперсной форме 
(С-центр). Выше отмечалось, что по выявленным исключительно высо
ким концентрациям С-центров мелкие алмазы сопоставляются только с 
искусственными. Однако имеющиеся данные позволяют полагать, что в а 
риации концентраций определенным образом связаны с размером кри
сталлов, что очевидно из диаграммы (рис. 8). Действительно, как пока
зано на диаграмме, более крупные кристаллы по этому параметру близ
ки к первой разновидности, по Ю. Л. Орлову [1973], тогда как мелкие 
алмазы второй разновидности, в которых концентрации значительно
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выше, встречаются редко и пока в этом отношении не изучены. Существу
ют еще более редко встречающиеся алмазы  с более высокими концен
трациями, но соответствующая размерность их такж е еще не изучена. 
В то же время поле синтетических алмазов удовлетворительно совпадает 
с полем мелких исследованных алмазов.

Существование среди изученных алмазов постепенного перехода по 
физическим свойствам между мелкими и крупными при едином их источ
н и к е— эклогитах — позволяет предполагать, что различия алмазов свя
заны с вариациями температур, давлений и концентраций компонентов 
флюида в процессе роста кристаллов.

Рис. 9. И К -спектры  поглощ ения алм азов песчаных отлож ений Украины

Мелкие алмазы, подобные вышеописанным, в настоящее время доста
точно подробно изучены на Украине [Алмазы..., 1973], однако там неиз
вестен их коренной источник. Сопоставляя исследованные авторами мел
кие алмазы с алмазами песчаных отложений Украины, необходимо в 
первую очередь отметить сходство в морфологии — резкое преобладание 
кубических форм — и в  структуре поверхности, обусловленной интенсив
ной коррозией.

Сравнение ИК-спектров (см. рис. 4) и данных ЭПР-измерений иссле
дованных мелких алмазов с результатами изучения отдельных украин
ских алмазов (рис. 9) показывает определенное сходство дефектности 
решетки и тех, и других алмазов, что видно из рассмотрения области 
поглощения 6—7 и 11 — 11,3 мкм. Среди украинских алмазов A-центр р аз 
вит относительно сильнее, что согласуется с известными данными [Собо
лев, Квасница, 1973]. В целом, можно все эти факты трактовать как 
сходство условий образования изученных мелких алмазов и алмазов пес
чаных отложений Украины.

Таким образом, в заключение этого раздела статьи можно высказать 
несколько предположений: 1— исследованные алмазы размером 0,5—
2,0 мм, найденные преимущественно в эклогитах, образовались в усло
виях, близких к условиям роста кимберлитовых алмазов, а с изменени
ем геологической обстановки все они подвергались сильным стрессовым 
воздействиям; 2— алмазы менее 0,5 мм в поперечнике из современных 
обломочных отложений, а такж е кубические кристаллы, обнаруженные в 
эклогитах, возникли в специфических условиях, возможно, сходных с ус
ловиями возникновения алмазов песчаных отложений Украины; 3 — су
ществует постепенный переход по важнейшим признакам между первой и 
второй группами кристаллов.



Целесообразно рассмотреть Р-Т  
параметры моделирования эклогито- 
вого парагенезиса и синтеза алмаза.
Остановимся вначале на анализе со
временных данных по условиям об
разования алмаза. Обычно эти усло
вия полагают весьма глубинными, 
подкоровыми, хотя существуют пред
посылки считать возможным образо
вание природного алмаза в метаста- 
бильной Р-Т  области [Розен, 1974].
Широкое рассмотрение этой пробле
мы показало, что углеродсодержа
щие толщи в условиях глубокого ме
таморфизма могут преобразовывать
ся в алмазсодержащ ие породы [Си
доренко и др., 1976]. В последнем об
зоре условий синтеза алмаза вслед 
за О. И. Лейпунским отмечено, что 
в области термодинамической ста
бильности графита для процесса ал- 
мазообразования решающее значе
ние приобретают кинетические соот
ношения [Безруков и др., 1976, с. 17].

Экспериментальный синтез кри
сталлов алмаза в настоящее время 
проводится (рис. 10): 1 — в области 
термодинамической стабильности 
методом ударного сж атия или в ста
тических условиях, когда происходит 
прямое превращение гр аф и т — ал 
маз [Bundy, 1962; Верещагин и др.,
1965]; 2 — методом кристаллизации 
из раствора-расплава графита в ме
талле-катализаторе (марганец, ж е 
лезо, хром, платина, никель, ко
бальт и др.) вблизи кривой равнове
сия [Bundy е. а., 1961; Литвин, Б у 
тузов, 1968; и др.]; 3 — методом эпи
таксиального наращ ивания из газо
образных соединений углерода при 
температуре до 1000° и давлении от 
вакуума до 2 кбар при использова
нии окиси углерода [Giardini, Ty
dings, 1962; Дерягин, Федосеев,
1970; Прихна и др., 1972; и др.].
Вполне очевидно, что термодинами
ческие параметры синтеза алмаза 
разнообразны, но подобия между 
природным и синтетическим процес
сами алмазообразования нет по следующим причинам: 1— в природе 
алмаз служит рассеянной примесью сложных силикатных химических 
систем, тогда как в эксперименте углерод, составляя около 30% [Giar
dini, Tydings, 1962], является избыточным; 2 — химические системы, изу
ченные в лаборатории, не подобны тем, которые ассоциируют с естест
венными алмазами, за исключением металлических метеоритов. Хотя

Рис. 10. С водная Р -Т  ди аграм м а поли
морфных превращ ений углерода, крем не
зема и базальта
Системы: 1 — графит — алмаз — расплав [Bun
dy, 1962а], 2 — базальт — эклогит — расплав
[Green, Ringwood, 1966], 3 — кварц — коэсит,
стишовит [Бойд, Ингленд, 1963; Островский. 
1965]; поля алмаза (штриховка): I — синтез
алмаза без катализаторов [Bundy, 1962а], II — 
синтез алмазов с катализаторами [Bundy е. а., 
1961; Giardini, Tydings, 1962], III — синтез ал
маза в метастабильных условиях [Giardini, Ty
dings, 1962]; поля эклогита (расчетные данные 
Л. Л. Перчука [1970]): IV — эклогиты из ким
берлитов и базальтов, V — эклогиты метамор
фических комплексов. Номера точек: 1—6 — 
синтез алмаза с помощью ударного сжатия 
[Bundy, 1962b], 7 — графит — алмаз — расплаЕ
[Bundy, 1962b], 8—11 — графитизация алмаза-
8 — [Титова, Футергендлер, 1962], 9—11 —
[Bundy, 1962а])



яри сверхвысоких давлениях алмаз и образуется спонтанно в области тер
модинамической стабильности, но в значительной Р-Т  области (см. 
рис. 10). Выше кривой равновесия с ним может ассоциироваться мета- 
стабильный графит [Bundy, 1962а], тогда как ниже этой кривой алм аз  
ассоциируется с графитом как метастабильный минерал и может обра
зовываться при относительно небольших давлениях.

Область перехода базальт — эклогит (см. рис. 10) располагается в 
поле предполагаемого метастабильного алмазообразования, где, судя по 
расчетам [Перчук, 1970], находятся как эклогиты из кимберлитов и ба
зальтов, так  и эклогиты метаморфических комплексов. Эти данные поз
воляют предполагать, что алмаз мог возникать в эклогитах как метаста
бильный минерал.

Характерным репером Р-Т  условий являются полиморфные модифи
кации кремнезема. Соотношения с кварцем, исследованные эксперимен
тально, показывают, что искусственный алмаз, образующийся в присут
ствии кремнезема, оказывается заключенным в массе коэсита [Giardini, 
Tydings, 1962; Cannon, Conlin, 1964] или при более высоких д ав л ен и я х —• 
соответственно — стишовита [Bundy, 1962]. При понижении давления и 
температуры в условиях земной коры стишовит не устойчив при 
7’> 5 0 0 °С  и переходит в кварц [Dachille е. а., 1963], тогда как коэсит, су
дя по имеющимся данным, должен сохраняться. И хотя кварц может об
разовываться метастабильно в поле устойчивости коэсита, авторы д о лж 
ны констатировать определенное затруднение в увязке имеющихся д ан 
ных.

Действительно, если алмаз в ксенолитах эклогита образовался в ус
ловиях термодинамического поля устойчивости, то свободный кремнезем, 
как вытекает из уравнения состояния стишовита [Калинин, Паньков, 
1973], должен был бы быть представлен коэситом или стишовитом. Судя 
по тому, что ассоциации алм аза  с коэситом в природных парагенезисах 
не обнаружено [Соболев и др., 1975], за исключением возможного сона- 
хождения в метеоритах и импактитах [Масайтис, 1973; и др.], а кварц не 
только ассоциируется с алмазом кимберлитов, но и образует в нем вклю 
чения [Wys, 1971; Trueb, B arrett ,  1972], причем содержание S i 0 2 иногда 
достигает 0,13% по весу [Cannon, Conlin, 1964], надо признать справед
ливым допущение, что алмазоносные эклогитовые включения могут об
разоваться в Р-Т  поле образования эклогита (см. рис. 10).

Особый интерес представляет исследование включений в алмазе, 
извлеченном из эклогита в кимберлите, что позволяет рассмотреть Р -Т  
параметры, исходя из парагенезисов минералов. Не останавливаясь здесь 
на двух главных минеральных ассоциациях «ультраосновной» и «ба- 
зальтоидной», или собственно эклогитовой [Соболев и др., 1971], необхо
димо подчеркнуть, что алмазоносные эклогиты кимберлитов нередко 
весьма близки к эклогитам метаморфических комплексов по главным ми
нералам, отражающим Р-Т  условия — гранату и клинопироксену 
(табл. 4.). Специальные исследования нодуля такого алмазоносного эк
логита трубки «Мир» показали, что включения граната и клинопироксе- 
на в алмазе, оказались тождественными минералам, слагающим вмещ а
ющий эклогит. В этом случае «...сингенетичность образования алмаза и 
эклогита не вызывает никаких сомнений» [Соболев и др., 1972, с. 165]. 
Сопоставление данных, приведенных в табл. 4, показывает, что как кли- 
нопироксены, так  и гранаты алмазоносных «базальтоидных» эклогитов 
из кимберлитов практически тождественны гранатам эклогитов мета
морфических комплексов, в том числе и изученным эклогитам Северного 
Казахстана, и резко отличаются от таковых из эклогитов с «ультраос
новной» ассоциацией минералов, которые в кимберлитах наиболее 
распространены. Следует прийти к выводу, что алмазообразование 
происходило в Р-Т  параметрах возникновения эклогитового парагене
зиса.



Минерал
Эклогиты

і 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

К л и н о п и р о к с е н ы  

Ж адеит N aA lSi20 6 6 ,8 5 5 .0 0 4 0 ,5 0 4 1 ,5 1 2 9 ,48 28,55 31 ,9 2 4 4 ,9 3 33 ,11 2 8 ,1 4 15,79
Эгирин N aFe+3Si20 6 5 ,7 4 3 ,6 8 6,9В 6 ,4 5 9 ,1 9 15 ,14 6 ,9 7 2 ,31 0 ,2 2 4 ,7 6 7,47
Диопсид C aM gSi*06 79 ,86 7 8 ,93 41 ,9 0 41 ,51 4 6 ,6 5 43 ,4 7 4 6 ,3 2 42 ,13 4 4 ,7 4 5 3 ,02 46,81
Геденбергит CaFeSi20 G 5 ,3 4 7 ,8 6 7 ,9 4 7 ,2 5 5 ,3 5 9 ,1 9 10,97 6 ,3 2 1 0 ,63 7 ,1 9 14,22

М олекула Чермака (CaM g)Al2S i0 6 2 ,3 2 4 ,0 8 — — 6 ,7 6 3 ,7 0 3 ,7 2 4,31 11,30 3 ,0 4 15,61

M g-силикат Mg2Si20 6 —< 0 ,4 5 2 ,7 0 3 ,2 8 2 ,5 7 — — — ■— 3 ,8 5 —

Г р а н а т ы  

Пироп Mg3A l2S i30 12 59 ,7 7 0 ,0  * 3 3 ,4 4 3 7 ,01 4 0 ,7 2 39,6** 28 ,28 31 ,84 5 0 ,8 6 25 ,29
Альмандин Fe+2A l2S i30 12 2 2 ,5 15,6 4 2 ,7 4 38 ,0 5 36 ,1 8 38 ,7 — 4 7 ,0 0 37 ,3 2 31 ,93 4 2 ,2 3
Спессартин Mn3A l2S i30 i 2 0 ,4 0 ,6 1 ,06 0 ,9 0 0 ,7 4 0 ,9 — 0 ,5 0 0 ,7 4 0 ,4 0 0 ,9 0
Гроссуляр CaAl2S i30 12 1 0 ,3 4 ,0 21 ,5 9 2 1 ,50 15 ,19 17 ,2 — 16 ,08 29 ,83 10,10 18 ,50
Андрадит Ca3Fe23Si30 12 4 ,2 4 ,5 1 ,2 0 2 ,3 4 7 ,1 7 3 ,5 — 8 ,1 4 0 ,2 6 6 ,71 1 3 ,08
Уваровит Ca3Cr2Si30 12 2 ,2 4 ,8 0 ,0 6 0 ,2 0 — 0 ,1 — — — — —

* Данные для гранатов гипербазитов. ным В. С. Соболева и соавторов [1972], 5 — составляющие эклогитовые включения
** Данные для гранатов эклогитов различных метаморфических комплексов без подраз- [Соболев и др., 1969], цитируется по Л. Л. Перчуку [1971, табл.VIII, № 175]; минералы
деления. эклогитов метаморфических комплексов: 6 — в глаукофановых сланцах, 7 — в гнейсах
Примечание. Минералы эклогитов магматических комплексов (пироксены [Добрецов, (пироксены [Добрецов, 1970], гранаты [Соболев, 1970]); минералы эклогитов метамор-
1970], гранаты [Соболев, 1970]): Г — в кимберлитах; 2 — в гипербазитах; минералы глма- фических комплексов: 8 — Уралтау [Ленных, 1966], цитируется по Л. Л. Перчуку [1971,
зоносных эклогитов (баз’альтоидного состава) в кимберлитах: 3 — включенные в алмаз, табл.VIII, № 34]; 9 — 10 — Польша [Smulikowski, 1964], 11 — Северный Казахстан
4 — составляющие вмещающий эклогит (3,4 — для одного образца, пересчитано по дан* [Трусова, 1956, обр. 242/50].



Совокупность приведенных данных позволяет сделать вывод о том, 
что изученные эклогиты образовались в период глубокого метаморфиз
ма древнего слоистого комплекса, когда в породах определенного исход
ного состава возникали эклогитовые минеральные ассоциации. М еха
низм этого процесса, по-видимому, регулировался несколькими ф актора
ми. Учитывая необходимость ничтожной концентрации свободного угле
рода для образования минералогических проявлений алмаза, можно 
предположить, что графит исходных пород или углерод в составе лету
чих,— при переменном флюидном режиме, создании локальных «сверх
давлений» и перепадов парциального давления кислорода,— могли слу
жить источником образования алм аза  в отдельных участках метаморфи- 
зующегося слоистого комплекса.

В целом состав ассоциации акцессорных минералов эклогитов ру
т и л — пирротин — графит ±  алмаз при избытке железа  в силикатной 
форме определенно указывает на специфику флюидного режима. Эта 
ассоциация позволяет предполагать, что флюид был буферирован по 
кислороду при пониженном содержании как свободного кислорода, так 
и, вероятно, воды. Это позволяет высказать предположение о том, что на 
определенных этапах метаморфизма флюид обладал существенно угле
водородным составом, захороненные реликты которого позднее претер
пели деструкцию в период диафтореза амфиболитовой фации, протекав
шего в условиях существенно водного флюида.

ABSTRACT

PE C U L IA R IT IE S  O F TRAC E-M IN ER A LS C O M PO SIT IO N  
AND T H E  C O N D IT IO N S O F  T H E  FO RM ATION 
OF TH E  NORTH KAZACHSTAN EC LO G ITES

O. M. ROZEN, A. A. ZAYACHKOVSKY,
YU. A. KLYUEV, V. I. SMIRNOV

The association of m inera ls  of m etam orphic eclogites is considered 
here and the description is given to accessory m inerals: rutile, diamond, 
apatite, pyrrhotite. It is shown tha t  the pa ragenes is  of m etam orphic eclo
gites is a lmost s imilar to the paragenes is  of eclogites derived from kim- 
berlites, hav ing  basaltic  composition. These data, in addition to the a n a 
lysis of therm odynamic param eters  and mineral synthesis, lead us to con
clude tha t  the mentioned association of m inera ls  w as formed during  the 
m etam orphism  of the earth  crust.
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ХИМИКО-МОРФОЛОГИЧЕСКАЯ эволюция 
ИЛЬМЕНИТОВ и слюд 
В ПРОЦЕССЕ МЕТАМОРФИЧЕСКОЙ 
И ГИДРОТЕРМАЛЬНОЙ ПЕРЕКРИСТАЛЛИЗАЦИИ  
КЕЙВСКИХ УГЛЕРОДИСТЫХ СЛАНЦЕВ

Д. П. СЕРДЮЧЕНКО, Н. К. ДМИТРЕНКО

Кейвская метаосадочная серия в пределах массивов Шуурурта, Цыц- 
ныкура-Боллоурта и Колокольной слагается двумя комплексами пород. 
Нижний комплекс представлен мелкозернистыми биотитовыми и реже 
гранат-биотитовыми гнейсами лебяжинской свиты, которые в прикров- 
левой части становятся конгломератоподобными и чередуются с квар- 
цито-песчаниками, содержащими порфиробласты граната; верхний слан
цевый комплекс червуртской свиты характеризуется присутствием 
глиноземистых углеродисто-титанистых пород. Эти комплексы являются 
разноформационными образованиями, на что указывают большие разли 
чия в их литологическом составе, наличие углового несогласия [Бельков, 
1963; Харитонов, 1966] и перерыв в осадконакоплении, соответствующий 
периоду образования коры выветривания на отложениях лебяжинской 
свиты [Головенок, 1971]. Сланцевый комплекс червуртской свиты 
представляет собой переотложенные продукты этой коры выветри
вания.

В составе червуртской свиты двуслюдяно-гранатовые сланцы пачки А 
залегают непосредственно на гнейсах и во всех изученных разрезах  
(рис. 1) имеют довольно выдержанный состав и мощность в пределах от
7 до 20 м, причем в наиболее мощной части разреза, на юго-восточном 
склоне горы Колокольной (точка 5) между подстилающими гнейсами и



Рис. 1. Геологическая схема района 
тундр  Ш уурурта— К олокольная
Сланцы: /  — ставролит-кианитовые, 2 — слю- 
дяно-гранатовые; 3 — гранат-биотитовые 
гнейсы; 4 — габбро-амфиболиты и гранато
вые ортоамфиболиты; 5 — точки отбора 
эбразцов

сланцами пачки А наблюдается постепенный переход, имеющий призна
ки разных слоев метаморфизованной коры выветривания.

Высокоглиноземистые породы свиты кейв — уникальные концентра
ции глинозема в докембрийских толщах, а их главный рудный мине
р а л — кианит, по данным И. В. Белькова, представлен очень разнообраз
ными морфогенетическими типами. Он образует тонкопризматические и 
волокнистые агрегаты, крупные идиобласты в зоне контактов с метабази- 
тами, сложные сочетания по форме и размерам на участках перекристал
лизации, нередко — параморфозы по раннему андалузиту и, в свою оче
редь, замещается поздним силлиманитом при формировании кварцевых 
ж ил  или гранитоидных инъекций.

Кианитовые сланцы пачки Б мощностью до 100 м повсеместно на 
изученном участке слагают вершинные части гор. Снизу вверх их мине
ральный состав меняется от кианитовых до ставролит-кианитовых и ме
стами кианит-ставролитовых разностей.

Содержание кианита в этих высокоглиноземистых сланцах достигает 
50% , остальное приходится на мелкозернистый кварц, слюду и ставро
лит, который в нижней части пачки Б в отдельных прослоях составляет 
до 30% объема породы. Здесь же наиболее обычны ильменит и другие 
титанистые минералы (рутил, сфен, анатаз, лейкоксен), унаследовавшие 
титан от материнских кор выветривания. Они, как правило, сопровожда
ются графитистым веществом, которое тонко распылено не только в киа
ните, ставролите, кварце, но такж е в плагиоклазе, цоизите, цирконе и пи
рите. Этот дисперсный углеродистый материал («графитоид») имеет 
признаки органического происхождения [Сидоренко, Сидоренко, 1968], и 
его преобразование в условиях амфиболитовой фации не достигает, по- 
видимому, в своей массе собственно графитовой стадии, хотя имеются 
данные [Бельков, 1963] о присутствии графита в кианитовых рудах. Хи
мические анализы кианитовых сланцев показывают значительное коли
чество титана (1 — 1,2% ТЮ 2), а его тесная геохимическая связь с угле
родом свидетельствует о существовании между ними (С орг.— Ті) био
генных отношений, подобно тому, как это имело место в докембрии Ти- 
мана, Таймыра, Патомского нагорья и др. В дальнейшем биогенно-оса
дочные концентрации титана в результате диагенеза и метаморфизма 
приобретали в основном ильменитовую минеральную форму [Сердючен- 
jko, 1973].

Хотя обычным второстепенным слюдяным компонентом ставролит-ки
анитовых сланцев является мусковит, на отдельных участках пластов, 
д а ж е  вне соседства с габброидами и кварцевыми жилами, можно наб
лю дать мелкочешуйчатый, главным образом интерстиционный, разно
ориентированный биотит в ассоциации с ильменитом.
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Рис. 3. В заимоотнош ения кварцевы х ж ил и 
вмещ аю щ их кианитовы х сланцев
1 — кианитовые сланцы с мелкими рассеянными и 
крупными плоскими кристаллами ильменита вбли
зи контакта с жилой; 2 — кварцевая жила; 3 — 
отсрочка биотитового слюдита с крупными крис
таллами ильменита; 4 — оторочка мусковитового 
слюдита с обильной вкрапленностью крупных 
кристаллов ильменита

Рис. 2. Р азр ез отлож ений в районе тундр 
Ш уурурта— К олокольная
1 — гнейсы мелкозернистые с порфиробластами 
граната и полевого шпата; 2 — кварц-мусковитовые 
сланцы; 3 — гранатиты; 4 — кианитовые и ставро- 
лит-кианитовые сланцы; 5 — кианитовые сланцы с 
крупными кристаллами ильменита; 6 — габбро-ам
фиболиты и ортоамфиболиты с гранатом, прорван
ные диабазами; 7 — кварцевые жилы; 8 — отороч
ки слюдитов вдоль кварцевых жил и вокруг ос- 
танцов вмещающих пород в жилах

Среди пород слюдяно-гранатового и кианитового горизонтов распо
лагаются согласные и полого секущие их слоистость интрузии габбро- 
амфиболитов и гранатовых ортоамфиболитов, в свою очередь, прорван
ных габбро-диабазами и диабазами, и сопровождаемые согласными и 
полого секущими мощными гидротермальными кварцевыми жилами. 
Под влиянием этих внедрений кианитовые сланцы в результате окисле
ния углерода часто осветляются, при этом кианит частично переходит в 
силлиманит, в породах увеличивается количество кварца и слюды.

По полевым наблюдениям и лабораторным исследованиям авторов 
(1970— 1975 гг.), под воздействием габбро подстилающие ильменитсо
держ ащ ие кианитовые сланцы на прогрессивном этапе контактного ме
таморфизма испытали значительную собирательную перекристаллиза
цию: на юго-восточном и южном склонах горы Колокольной наблю да
ются зоны с крупными, длиной до 10 см кристаллами кианита и лепеш
ковидными до 1 см в поперечнике таблицами ильменита (рис. 2, обр. 33). 
На ретроградном этапе мелкозернистая кварц-кианит-слюдистая основ



ная масса ильменитсодержащих сланцев гидротермально изменена в 
каолинит-пирофиллитовый агрегат.

Н а этой ж е территории широко развиты мощные парагенные с габ- 
бро-амфиболитами кварцевые жилы, внедрение которых вызвало еще 
большее перераспределение вещества вмещающих толщ. Эти жиЛы со
держ ат  слюды, ильменит, в меньших количествах гранат, ставролит и 
графитоид.

Ж ильные образования лежачего бока всего жильного комплекса 
представлены кварц-мусковитовыми и гранат-биотитовыми слюдитами 
и образовались по слюдяно-гранатовым сланцам пачки А (точка 3). Вы
ш ележащие части жил оторочены или содержат полосы графит-грана- 
тового и графит-ставролитового состава, причем крупнозернистый став
ролит включает множество микроскопических зерен граната и чешуек 
графитоида.

В точке 9 на западном склоне горы Колокольной, среди ставролит- 
кианитовых сланцев, содержащих мелкие (до 1 мм) пластинчатые кри
сталлики ильменита, наблюдаются кварцевые жилы (см. рис. 2, 3) мощ
ностью 3— 5 м, содержащие ксенолиты ослюденелых вмещающих кианит- 
ставролитовых сланцев (с мелким ильменитом в самых крупных ксено
литах). В зальбандах  жил расположены биотитовые, мусковитовые и 
двуслюдяные слюдиты. Биотитовый слюдит (обр. 56) мощностью 8— 
10 см представляет собой крупнолистоватую сланцеподобную породу, 
содержащую крупные, до 7 мм, но редко встречающиеся пластинки иль
менита. Интерстиции между листочками биотита заполнены кварцем, 
микроструктура породы лепидобластовая, переход от сланцев к слюдиту 
происходит в пределах интервала 0,5—1 см.

Мусковитовый слюдит (обр. 55), имеющий мощность от 8 см до 
30 см, развивается по биотитовому слюдиту в основном псевдоморфно, 
с сохранением размеров (0,8— 1,2 см) и формы отдельных пластинок, 
а такж е общего текстурного облика слюдяной породы, нередко с нали
чием реликтовых пятнистых участков биотита їв мусковитовых чешуях. 
М ежду мусковитовыми и биотитовыми слюдитами имеется значительная 
по мощности (8—20 см) переходная зона; иногда отдельные тонкие по
лоски мусковитового слюдита псевдоморфно развиваются далеко внутрь 
биотитового слюдита.

,,Мусковитит“ , представляющий собою наиболее интенсивно преоб
разованный материал первичных сланцев, содержит больше крупных 
пластинок ильменита, чем биотитовый слюдит, соответствующий пре
дыдущей стадии метасоматического преобразования материнских высо
коглиноземистых пород. В связи с близостью кварцевых жил и увели
чением роли кварца, который, по-видимому, представлен несколькими 
последовательными генерациями, структура породы становится преиму
щественно гранобластовой с элементами лепидобластовой. Переход от 
мусковитового слюдита к жильно-кварцевой зоне постепенный, и от
дельные листочки слюды видны, особенно на трещиноватых участках 
жилы, глубоко внутри кварцевых зерен и агрегатов. В зоне выклинива
ния мусковитовый слюдит и отторженцы его в самой кварцевой зоне 
ильменита не содержат. В развалах  мощных кварцевых жил во внут
ренних частях глыб наблюдаются ксенолиты вмещающих сланцев; при 
этом мелкие ксенолиты сильно переработаны и представлены уже цели
ком мусковитовыми слюдитами, а крупные, размером более 30 см, со
храняют в ядрах  реликтовые участки ставролит-кианитовых сланцев с 
мелким метаморфогенным ильменитом и снаружи последовательно по
крыты маломощной оторочкой хлоритизированного биотита и затем 
мусковитом. И зредка в этих слюдяных оторочках встречается иерекрис- 
таллизованный крупнопластинчатый ильменит.

Таким образом, связанные с гидротермальной стадией габброидных 
внедрений щелочные растворы и кварцевые жилы обусловили последо-



Таблица 1. Химический состав биотитов и мусковитов из титаноносного горизонта 
червуртской свиты, % вес.

Компонент
56 Б 7 55Д 55 Б

[Бельков, 1963] [Бельков, 1963]

S i0 2 3 6 ,6 36 ,74 4 6 ,4 5 4 6 ,6 46 ,1 1
т ю 2 1 ,5 1,26 0 ,4 5 0 , 6 2 0 ,4 1
Сг20 3 — — — 0 ,2 —
А130 3 19,54 20 ,68 35 ,2 2 3 3 ,9 5 38 ,3 9
V20 3 — — — 0,045 —
F e ,0 3 4 ,1 6 1 ,8 4 1,39 2 ,06 0 ,55
FeO 15,95 12 ,82 0 ,4 0 ,6 2 0 ,1 1
МпО 0 ,1 2 0 ,0 6 0 ,0 3 0 ,0 2 нет
MgO 8 13,13 0 ,4 3 1 ,08 нет
BaO 0 f24 — — —
CaO 0 .5 0-04 0 ,5 0 ,5 2 0 ,1 8
N a ,0 0 ,3 2 0 ,7 2 1 ,3 2 0 ,9 6 3 ,0 5
K20 10,25 7 ,63 10 ,25 9 ,1 8 6 ,5 1
R b ,0 0 ,1 1 8 — — 0 ,056 —

Cs20 0,016 — — 0 ,0 0 2 —

F 1,17 1,53 0 ,4 9 0 ,3 4 нет
H 20 +
h 2o -

2 ,3 5
0 ,15

3 ,5 3
0 ,1 3

3 ,2 3 ,7 4 ,6 3

Сумма
f 2= - o

Сумма
Ng

100,744
0 ,4 9

100,254
1,668

100,38
0 ,6 2

99 ,76

1 0 0 , 1 3

0 ,2
99 ,9 3
1 ,582

99,953
0 ,1 3

99,823
1,586

100,06

Примечание. Образцы: 56 — биотит из слюдяных оторочек вокруг кварцевых жил, секущих ста
вролит- кианитовые сланцы, содержит TR20 3—0,002%; Б—биотит из кианитового радиально-лучистого кварца; 
7—мусковит из слюдяно-гранатовых сланцев, 55Д—мусковит, замещающий биотит в слюдяных оторочках вок
руг кварцевых жил, содержит также Р20 5—0,05; Nb20 5—0,014; Та20 6—0,02 и TR20 3—0,001 %; 55Б—мусковит 
натровый из контактного сланца, гора Колокольная. Определения обр. 56, 7, 55Д выполнены в ИМГРЭЛ, 
аналитик М. Е. Казакова.

вательную биотитизацию и мусковитизацию углеродистых ставролит- 
киаиитовых сланцев, а такж е собирательную перекристаллизацию иль
менита.

По химическому составу мусковит из слюдяно-гранатовых сланцев 
пачки А (обр. 7) немного отличается от мусковита из оторочки кв ар 
цевой жилы (обр. 55), в котором несколько повышенное содержание 
железа и магния, вероятно, связано с обычным наличием биотитовых 
реликтов (табл. 1). Образец 55 отличается по составу от натрового 
мусковита И. В. Белькова [1963], отобранного такж е из контактной 
зоны сланца вблизи от изученного района, обычным (низким) содер
жанием натрия. Структурные формулы мусковитов (и биотита) рас
считаны авторами по кислородному методу (на 11 атомов кислорода):

обр. 1 . ( ^ , 87̂ 30,17)1,04 (Са0>0зМ§0.04рб0і02Ре0,07ТІ0.02 ' А1і,8з)г,01 (А1о,9з5Ідіоз)401дХ
* (OHlt41F0il0o 0,3i)i,83;

обр. 55Д . (Ko.78Na0,1!!Ca0t4)o,94 (М^о.ііГ^о.озР^о.юСго^і • Тіо,озА1і.77)2,05 х
*  (АІО,90313,10)4 (OH li64F0>07 0 o,2l)l,92>

обр. 54 Б. (Ко,54̂ а 0,з9Са0і0і)0>94 (Si3>0iА10і99)4 ■ (Аіі^Рєо^ТІо.оі^Ою (ОН)2і0і.
Результаты расчета дифрактограмм мусковитов и одного биотита 

приведены в табл. 2.
В сосуществующем с мусковитами (обр. 7 и 8) гранате 2 7 7 ?=  1600 г/т,



7 8 55 56

d/n / d in 1 djn I djn 1

10,08 10 10,02 10 9 ,9 2 10 10 ,09 10
7,.17 2 7 ,12 1 ,5 7,01 2
5 ,49 2 5 ,49 2 5 ,4 6 2
4 ,9 9 4 4 ,9 7 4 4 ,9 8 4 4 ,9 7

4 ,6 7
4
8

3 ,6 6 2 3 ,6 6 2 3 ,6 6 2 3 ,6 9 3
3 ,5 8 1 3 ,5 8 1 3 ,5 2 1
3 ,4 9 1 3 ,4 8 1
3 ,3 2 10 3 ,3 3 10 3 ,3 3 10 3 ,3 5

3 ,31
8
4

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

2 ,4 2 1
22,309 2 2 ,3 1 2 ,302 1

Примечание. Образцы: 7,8 — мусковиты из слюдяно-гранатовых сланцев; 55 — мусковит, замещающий 
биотит в слюдяных оторочках кварцевых жип; 56 — биотит из слюдяных оторочек вокруг кварцевых жил, 
секущих ставролит-кианитовые сланцы.

а относительное содержание TR  составляет, %: La — 4,54; Се — 8,61; 
Р г — 1,64; Nd — 7,30; Sm — 4,07; E u — 1,09; G d — 12,09; Tb — 3; D y — 
19,41; Ho — 5,14; Er — 13,70; Tu — 2,18; Yb — 14,79; Lu — 2,45. (опре
деления сделаны в лабораториях И М Г РЭ ).

Биотит из слюдита, развившегося по кианитовым сланцам (обр. 56), 
имеет формулу

( K o , 9 9 ^ 2 0 l o 5 ) l , 0 4  ( C a o io 4 M g o , 9 o F s 1>o i F e o i j 4 T i o , 0 8 A . l o i 5 l ) 2 , 7 8  *

X А І !  ,24^12,76)4 О 1 0 ( О Н х ,18 F  0,2вОо ,40)1,86-

По сравнению с мусковитами он заметно богаче литием, рубидием 
и цезием.

Биотит (см. табл. 1, обр. Б) из имеющихся сланцев с радиально
лучистым кианитом имеет формулу

(Ко,7(№ о,1оВао,оі)о,81 (F e 0i80F e o iloM g i i4oTi0io7AloJ48)2,85 ( S i j j o A l j ^ ^ O m  Х

х (Ре0і3вОН1ів4)2,оо • 0,08Н,0.
Биотит из слюдита заметно богаче калием и имеет большую желе- 

зистость по сравнению с биотитом из вмещающих сланцев, показывая 
тем самым зависимость не только от состава вмещающих пород, за  счет 
которых он образовался, но и от других условий минералообразова- 
ния — щелочности и температуры. Например, нахождение скандия в 
биотитах можно связывать с уровнем (фоном) общего содержания эле
мента в породе [Петров и др., 1965], а такж е и с влиянием температу
ры при слюдообразовании [Oftedal, 1943], при повышении которой в 
контактно-гидротермальных условиях происходит мобилизация рассе
янных во вмещающих породах элементов и повышается изоморфная 
емкость слюды. Содержание скандия 15 г/т в биотите слюдита евиде-



Компонент 75 94 9 33 55

Nb20 5 0 ,0 1 2 0 ,0 2 0 ,0 4 0 ,0 7 3 0 .2 2 0
Т а20 5 0 ,0006 0 ,0006 0 ,0029 0,0052 0 ,0 4 2

Примечание. Образцы: 75, 94—из кианит-ставролитовых сланцев, не затронутых вторичной перекристалли
зацией; 9 —из таких же сланцев вблизи зоны гидротермального воздействия; 33— из приконтактно изме
ненных сланцев; 55—из мусковитового слюдита.

тельствует, по-видимому, об относительно повышенной температуре р ас
творов, формировавших кварцевые жилы в связанные с ними слюдиты, 
так к а к  во вмещ аю щих породах приближенно-количественный при спект
ральном анализе скандий не обнаружен. Здесь же необходимо отме
тить, что в этих породах наблюдается ниобий в количестве 12— 16 г/т.

Нагляднее всего собирательная перекристаллизация видна на при
мере ильменитов, которые, как  было показано выше, образуют все бо
лее крупные кристаллы по мере приближения к габброидным телам и 
кварцевым жилам, т. е. к участкам с наиболее сильным нагревом и 
активной деятельностью гидротермальных растворов. Собственно ки
анитовые сланцы содержат в среднем около 2% рутила, причем ильме
нит почти всегда образуется в их контактно измененных зонах, чаще 
всего в ставролит-кианитовых разностях пород.

Н а удалении от интрузивных тел количество видимых мелких зерен 
ильменита невелико: в крупнозернистых ставролитовых и ставролит- 
кианитовых сланцах наблюдаются выделения пластинок биотита и 
ильменита до 3 мм (обр. 75). Более сильное ослюдение с появлением, 
помимо 'биотита, еще и рассеянного мусковита приводит к формирова
нию более крупных (3—5 мм) кристаллов ильменита и крестообразных 
двойников ставролита (обр. 94). Эти ильмениты из неперекристаллизо- 
ванных пород характеризуются самыми малыми содержаниями ниобии 
и тантала (табл. 3).

Вблизи контактов с интрузиями и кварцевыми ж илами содержание 
этих элементов повышается как  в ильменитах из малоизмененных п ер 
вичных сланцев (обр. 9), так и особенно в ильменитах из перекристал- 
лизованных пород приконтактной зоны (обр. 33). Максимальное коли
чество ниобия и тантала находится в перекристаллизованных ильмени
тах из слюдитов (обр. 55).

Ильменитизация сланцев, очевидно, происходила при поступлении 
титана из „графитоидного11 (органического) и силикатного материала 
сланцев, а также при участии мельчайших иголочек рутила, которым 
обогащены многие высокоглиноземистые прослойки. Избыточное коли
чество окиси титана очень значительно и образует в ильмените, по-ви
димому, твердый раствор (табл. 4, 5), отчасти реликтовые механиче
ские включения и экссолюционные продукты. При микроскопическом 
исследовании полировок почти всегда видны плосколинзовидные выде
ления гематита, образовавшиеся в результате распада твердого р ас
твора; они отмечались и И. В. Бельковым.

Почти все проанализированные авторами чисто отобранные фракции 
ильменита содержали 1—3% кремнезема и значительные количества 
глинозема. Однако включений кианита в ильменитах нигде не удалось 
наблюдать, а кристаллизация кианита, как  правило, проходила в обста
новке автолизии и практически исключала появление в  нем сростков 
ильменита, поэтому кремнезем в анализах ильменитов авторы относили 
к механическим примесям кварца и исключили из пересчитанных затем 
анализов.



Компонент 33 59 94 Б [Бельков, 1963]

т ю 2 50 ,32 51 ,36 50 ,02 52,81
А120 3 3 ,4 7 1,43 ,1 ,6 8 0 ,2 3
v 203 0 ,8 5 — — —
Fe203 8 ,6 6 ,6 7 ,02 7 ,23
FeO 36 ,7 3 39 ,8 4 39 ,3 8 39 ,1 7
M nO 0 ,8 8 0 ,7 8 0 ,3 3 0 ,6 7
MgO нет нет 1,22 0 ,3 2
Cao нет сл. 0 ,2 3 0 ,0 2
Nb20 6 0 ,0 7 3 і 0 ,0 2 —
T a20 5 0,0052 — 0 ,0005 —
Сумма 100 100,0 100 ,06 100 ,45

Примечание. Образцы: 33 — контактно-перекристаллизованный сланец; 59 — прослой сланца
в кварцевой жиле; 94 — вмещающие кианит-ставролитовые сланцы. Определения выполнены 
в ИМГРЭ, аналитик В. Н. Архангельская.

Таблица 5. Пересчет химических анализов ильменитов на миналы

Образец FeTi03 MgTiO, МпТЮ3 FeV20 4 FeAl20 4 Fe.O , т ю 2 FeNbaOa

33 76,83 нет 2 1 4,44 4,34 11,33 0,06
59 86,23 нет 1,80 — 1,80 3,25 6,29 —

94 85,18 4,85 0,81 — 1,45 3,48 4,21 0,02
Б 85,8 1,2 1,60 — — 3,6 7,8 -

О бращ ает на себя -внимание закономерное, по мере повышения тем
пературы ильменитообразования, возрастание в его составе „свобод
ной” ТЮ2, шпинелевой и пирофанитовой составляющих и одновремен
но с этим явное снижение гейкилитового и ильменитового компонентов; 
однако магнетитовый компонент всюду отсутствует (см. табл. 3).

Н аправленные изменения состава происходят, очевидно, и в ставро
литах. В ставролит-кианитовых сланцах ставролиты содержат включе
ния кварца. По мере приближения к контактам с габброидной интру
зией кристаллы ставролита несколько укрупняются и появляются крес
тообразные двойники. При этом количество включений в них возрастает 
и агрегаты биотита, мусковита и силлиманита занимаю т до половины 
объема кристаллов, а на поверхности возникает своеобразная импренья- 
ционная блестящая оболочка из одинаково ориентированных индиви
дов этих минералов.

Анализы двух образцов (табл. 6) тщательно отобранных под бино- 
куляром из вмещающих и приконтактных кианитовых сланцев, свиде
тельствуют об их существенных отличиях. Наиболее достоверно они 
проявляются в  железистости минералов, так как  нельзя исключить не
которого загрязнения ставролита в одном случае ильменитом и квар 
цем [Бельков, 1963], а в другом — слюдами.

Кристаллохимические формулы ставролитов рассчитаны на 11 ато
мов кислорода:

обр. 5 9 Д  : (F e 0,e8Mgo.ieMno,oiCa„.04NaotoiKo,o2)o.»5Al3.ee ( S i 0 4)2 х 

х 0 2 (Oo.6O H 0(8) i,4;

обр. Б : (Feo,7oA\go>11Mno1oiCa0io6Alo l6)ljo3Al1 (Si0i9SAlo,o404)2 х
X 0 2 (Oo,720Ho,55)l,27.

7 Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5 193



Компонент Б [Бельков, 1963] 59Д

S i0 3 28 ,5 3 3 0 ,3
т ю 2 0 ,6 2 1 ,0 8

А120 з 5 3 ,2 51
F e 20 3 5 ,71 нет
FeO 8 ,0 8 12,40
MnO 0 ,0 8 0 ,28
MgO 1,1 1,99
CaO 0 ,6 5 0 ,5 9
Na20 — 0 ,0 9
K20 — 0 ,1 9
H 20 + 1,63 —
h 2o - 0 ,6 3 1 ,9

Сумма 100,28 9 9 ,8 2
Ж елезистость,
м ол. % 8 6 ,5 77,6

Примечание. Образцы: Б — из конкреционного кианитового сланца; 59Д -  из ставролит-кианитового
прослоя в кварцевой жиле; N g =  1.746; Np =  1,735. Определения выполнены в ИМГРЭ, аналитик
В. Н. Архангельская.

Таким образом, иод влиянием контактно-метасоматических и гидро
термальных воздействий, происходивших при внедрении габброидных 
тел и кварцевых жил на метаосадочные сланцы кейвской серии в их 
отдельных слоях произошла кристаллизация и дальнейшее укрупнение 
ильменита, кианита, ставролита, графитоида и их очистка (автолизия), 
полная или частичная, от изоморфных и механических примесей. При 
этом генетически связанный с углеродисто-минеральным веществом 
материнских осадков титан вошел в состав ильменита, кристаллы кото
рого от регионально-метаморфической к контактно-метасоматической и 
далее — к гидротермальной стадиям укрупнялись; при этом происходи
ли изменения в количественных соотношениях слагаю щих ильменит 
миналов, что наблюдается и в других районах [Сердюченко и др., 
19/4]. Определенная закономерность наблюдается такж е в изменении 
содержания ниобия и тантала  в ильменитах разных генераций: мини
мальное для неизмененных сланцев, оно существенно повышается на 
контактах габброидных внедрений и достигает максимума в мускови- 
товых зонах, вблизи кварцевых жил, при гидротермально-метасоїмати- 
ческой переработке углеродисто-высокоглиноземистых сланцев. Если 
процесс биотитизации сопряжен в основном с воздействием на сланцы 
габбро-амфиболитов, то более широкая мусковитизация материнских 
пород и биотитов связана, отчасти, с затухающими этапами становле
ния этих интрузий, а главным образом — с активностью поздних щелоч
ных гидротерм, вызвавших образование кварцевожильных штокверков. 
Н аблюдения показывают, что оптимальные условия для собирательной 
перекристаллизации ильменита связаны с фазой метасоматического 
мусковитообразования. Вследствие этого наиболее крупные выделения 
ильменита (в среднем около 1 см в поперечнике) приурочены к отно
сительно мощным, главным образом срединным участкам слюдитов.

В описанном районе Кольского' полуострова механизм и последо
вательность образования различных слюд по термодинамическим усло
виям и характеру  природных реакций очень близки, например, к гео- 
лого-геохимическим параметрам образования этих минералов в кри



сталлическом комплексе архея Приазовья: там гранитно-кварцевые 
тела внедряются в параамфиболиты и вызывают за их счет эволюцион
ное, последовательное слюдообразование (флогопит, биотит, мусковит) 
с  формированием прекрасных параморфоз мусковита по биотиту [С ер
дюченко, 1971].

ABSTRACT
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AND H Y DROTHERM A L RECRY STA LLIZA TIO N
O F KEYVOYAN CA R B O N A C EO U S SH A LES

D. P. SERDYUCHENKO, N. K. DMITRENKO

M etam orphic ilmenites and micas of the Keyvoyan m etasedim entary  
form ation underw ent recrystallization  caused by gabbro-amphibolites and 
therm al solutions. As a result of this process ilmenite and mica crystals 
increased in size and m argins , enriched in these minerals , were formed. 
The composition of m inerals  of the enclosing shales and mica m arg ins  is 
given.

T an ta lum  and niobium trace elements considerably enrich la rges t  ilme
nite crystals. Mica and ilmenite crysta ls  formed from cyanite schists p r i 
m ary  material.
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МЕТАЛЛОГЕНИЯ ДОКЕМБРИЯ

ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ 
ОБРАЗОВАНИЯ СВИНЦОВО-ЦИНКОВОЙ  
МИНЕРАЛИЗАЦИИ МЕТАМОРФОГЕННЫХ 
МЕСТОРОЖДЕНИЙ

И. Г. ГАНЕЕВ, Л. Д. ГАНШИНА,
И. А. ТУГАРИНОВ

В последние годы значительно возрос интерес к проблемам метамор
фогенного рудообразования в докембрийских комплексах. По различ
ным подсчетам большая часть запасов железа, меди, урана, золота, 
свинца, цинка и ряда других металлов сконцентрирована в пределах 
древних щитов [Сидоренко, 1963].

Под метаморфогенными месторождениями авторы понимают такие 
рудные скопления, которые интенсивно изменены или возникли в усло
виях регионального метаморфизма. Подобный тип месторождений фор
мировался на протяжении длительного времени, включая этапы накоп
ления рудного вещества при осадочном и вулканогенном процессах 
его перераспределения в результате метаморфизма, и нередко приобре
тал облик типичных эндогенных месторождений. Древний возраст и 
сложные геологические условия формирования метаморфогенных место
рождений затрудняют исследования физико-химической обстановки 
миграции, накопления и кристаллизации минерального вещества.

В условиях регионального метаморфизма осадочные и осадочно-вул
каногенные толщи пород в результате минеральных превращений -выде
ляют большое количество ранее связанной воды, которая по своим свой
ствам не отличается от типичных гидротермальных растворов. Геологи
ческие данные свидетельствуют, что возникновение метаморфогенных 
растворов происходит в условиях закрытых систем и к их анализу при
ложимы наши основные представления о термодинамическом режиме 
глубинного минералообразоваиия, обусловленные параметрами: дав
ление, температура, температурный градиент, плотность растворов 
и т. п: При образовании метаморфогенных месторождений, как и в 
условиях эндогенного минералообразоваиия, происходит формирование 
жильных, вкрапленных и пластовых тел в  результате растворенйя, пе
рекристаллизации и переотложения первичного' рудного вещества. 
Именно поэтому исследования включений в минералах ряда месторож
дений полигенного и полихронного типов продемонстрировали наличие 
непрерывного перехода термодинамических условий от экзогенных до 
эндогенных в пределах одной рудной минерализации [Тугаринов, 1977].

Практически постоянное присутствие минералов свинца и цинка во 
всех типах сульфидных месторождений обусловил выбор свинец- и цинк
содержащих систем в качестве первых объектов систематических экспе
риментальных исследований в области высоких температур и давлений.

При теоретическом и экспериментальном изучении поведения ионов 
металлов в водных растворах при высоких температурах из-за отсутст
вия необходимых данных, как  правило, не учитываются процессы гид
ролиза. Известно, что повышение температуры значительно усиливает 
процессы гидролиза катионов. Кроме того, рассматриваемая ниже ,,гра



диентная модель” эндогенного рудообразования отводит гидроксокомп- 
лексам и гидролизованным комплексам других лигандов важную роль в 
формировании рудной минерализации. Поэтому целью настоящей рабо
ты являлось экспериментальное определение констант гидролиза ионов- 
свинца и цинка в водных растворах при температуре до 350° С.

Исследования проводились методом изучения растворимости трудно
растворимых соединений свинца и цинка и последующим физико-хими
ческим анализом экспериментальных данных. Описание методики изу
чения свинецсодержащих систем приводится в работах с участием авто
ров настоящей статьи [Тугаринов и др., 1975а, 19756; Тугаринов, 1976]. 
Термодинамические свойства гидроксокомплексов свинца, полученные 
методом изучения растворимости окиси и титаната свинца >в воде и рас
творах NaOH, приводятся в табл . 2.

Д ля  получения термодинамических характеристик гидроксокомп
лексов цинка была изучена растворимость цинкита (ZnO) в воде и 
растворах H N 0 3 и NaOH. .Использовались монокристаллы цинкита 
размером 1—3 мм, выращенные гидротермальным способом1. Чистота 
кристаллов проверялась спектральным анализом. Наиболее значитель
ными оказались примеси железа (0,1) и кремния (0,4% по весу). Р а с 
творы H N 0 3 и N aO H  были получены из свежих фиксаналов методом 
последовательного разбавления дважды дистиллированной водой. Б и 
дистиллят получали в кварцевом дистилляторе, а затем в течение 1,5—- 
2 ч кипятили в кварцевой системе для удаления углекислого газа. Чисто
та воды до кипячения и после него контролировалась кондуктометри- 
ческими измерениями. Вода и растворы для каждой серии эксперимен
тов приготавливалась непосредственно (перед заливкой ампул, так как 
даж е кратковременное хранение (1-—2 сут) в специальной полиэтиле
новой посуде существенно влияло на электропроводность, вероятно, из- 
за растворения углекислоты воздуха. Загрузка  платиновых ампул про
изводилась в герметизированном боксе в атмосфере азота. Ампулы по
мещались в автоклавы, которые нагревались до рабочей температуры 
в сушильных шкафах. Температура в ш каф ах поддерживалась постоян
ной при помощи автоматического регулирования с точностью ± 3 ° С .

Д л я  изучения растворимости окиси цинка был использован модифи
цированный метод закалки  с разделением фаз, суть которого заклю ча
ется в том, что исследуемый раствор отделяется от кристаллической 
фазы за счет быстрого понижения уровня жидкости при закаливании. 
При этом использовалась система из двух платиновых пробирок, встав
ленных одна в другую. Одна пробирка по диаметру и высоте вдвое 
меньше другой (рис. 1). В малую пробирку на дно помещались кри
сталлы цинкита. Коэффициент заливки наружной пробирки выбирался 
так, чтобы уровень раствора после закалки  стал ниже верхнего конца 
внутренней пробирки (пунктир на рис. 1). В режиме опытов растворы 
в пробирках в результате увеличения объема сообщались.

После загрузки малой пробирки и заливки раствора внешняя ам 
пула заваривалась. Опыты проводились при температурах 275 и 350° С. 
Давление паров в системе при рабочей температуре приблизительно со
ответствовало упругости насыщенного пара чистой воды. После з а к а л 
ки и вскрытия наружной ампулы внутренняя пробирка извлекалась и 
промывалась раствором соляной кислоты и водой с  внешней стороны, 
а большая изнутри. Раствор, оставшийся в маленькой пробирке, не изу
чался, так как  невозможно определить количество цинка, осевшего при 
закалке  на кристаллы цинкита.

Д л я  атомно-абсорбционного определения цинка использовался рас
твор из внешней пробирки, к которому добавлялся раствор соляной кис

1 А вторы  признательны  М. М . Л укиной и В. Е . Х одж и за  лю безно предоставленны е 
кристаллы .



лоты (1 : 1), использованный для растворения осевших при закалке  на 
стенках ампул соединений цинка, а такж е бидистиллированная вода, 
которой ампулы ополаскивались после промывания кислотой. Затем  во 
всех растворах создавалась концентрация 1 моль/л соляной кислоты и

они анализировались на атомно-абсорбционном 
спектрофотометре Хитачи-207.

Время, необходимое для достижения состоя
ния равновесия в системе при температуре экспе
римента устанавливалось по постоянству кон
центрации цинка в растворах из опытов различ
ной длительности. Равновесие в системе достига
лось за 14 сут. при температуре 350° С и за 30 сут. 
при температуре 275° С. Д л я  надежности в основ
ных сериях экспериментов эти сроки увеличива
лись в 1,5 раза. Кинетическая кривая представле
на на рис. 2.

Полученные экспериментальные данные при
водятся в табл. 1 и представлены на рис. 3, на 
котором нанесена такж е кривая растворимости 
цинкита для 25° С, построенная по литературным 

Рис. 1. Схема эксперимен- [Ходаковский, Елкин, 1975] данным. Как видно из 
тальной ячейки по опре- рисунка, механизм растворения окиси цинка в 
делению  растворимости исследуемом диапазоне температур и значений
цинкита методом закалки  раствора остается таким же, как  при 25° С
с разделением  ф аз , ,  r  > гґ  (форма кривои сохраняется) и определяется сле

дующими реакциями:

Z n O (K )  +  Н А * )  =  Z n O H ( p - p )  - f -  О Н ф - р ) ,  ( 1 )

ZnO(K) +  Н А * ,  =  Zn (OH)j(p-p), (2)
Zri(K) +  2Н20 (ж) =  Н(р_р) -f- Zn (ОН)з(р_р). (3)

Исходя из одновременного протекания указанных реакций, методом по
следовательных приближений на ЭВМ ИСКРА-125 по эксперименталь
ным данным были рассчитаны константы равновесия реакций растворе
ния окиси цинка (уравнения 1—3). При расчетах учитывались коэффи
циенты активности ионов, определяемые по одночленному уравнению 
Дебая-Хюккеля. Константы равновесия реакций и данные справочника 
[Наумов и др., 1971] позволили получить значения свободных энергий 
образования гидроксокомплексов цинка, которые приводятся в табл. 2.

Таким образом, для случая преобладания в растворе гидроксокомп
лексов можно рассчитать растворимость любого минерала свинца и 
цинка, термодинамические характеристики которого известны. Н а и 
больший интерес представляют, несомненно, сульфиды этих элементов, 
являющиеся важнейшими рудными минералами. На рис. 4 приведены 
кривые растворимости галенита и сфалерита для температуры 350° С, 
полученные с помощью термодинамического расчета на базе экспери
ментальных данных. Н а рис. 5 представлены кривые растворимости г а 
ленита и линии концентраций различных комплексов свинца, находя
щихся в равновесии с галенитом. Термодинамические характеристики 
хлоридных, карбонатных и гидросульфидных комплексов свинца, необ
ходимые для расчета этих графиков, получены на основании критиче
ского анализа литературных материалов, проведенного авторами сов
местно с И. Л. Ходаковским. Д анны е по смешанным гидроксохлорид- 
ным, гидроксокарбонатным и тому подобным комплексам свинца в л и 
тературе отсутствуют и не позволяют оценить долю этих комплексов в 
растворимости галенита [Тугаринов, 1976].

Представленные графики дают возможность на более высоком уров
не, чем это было возможно ранее, рассмотреть процессы растворения и



Растворы HN03
•

Растворы NaOH

pH - l g  Mzn pH - l g  MZn

275° С

1 ,25 1,43 10,33 3 ,3 3
1 ,49 1,73 10,03 3 ,5 2
1 ,6 4 1,91 9,83 3 ,6 2
1,82 2 ,0 3 9 ,6 3 4 ,1 5
2 ,0 8 2 ,3 7 9 ,0 3 4 ,1 0
2 ,3 5 2 ,57 8 ,6 3 4 ,9 0
3,01 3 ,1 2 7 ,6 3 5 ,0 0
3,31 3 ,8 7 5 ,6 7 (Н 20 ) 5 ,2 5
3 ,4 9 4 ,1 2 — —
3 ,7 0 4 ,6 4 — —
4 ,0 1 4 ,9 5 — —
4 ,3 0 5,11 — —

350° С

1 ,5 4 2 ,11 10 ,60 3 ,0 0
1 ,7 5 1,82 9 ,9 0 3 ,7 4
1 ,88 2 ,0 8 9 ,6 0 4 ,0 8
2 ,0 4 2 ,7 2 9 ,1 0 4 ,1 9
2 ,5 0 2 ,8 5 8 ,9 0 4 ,3 4
2 .6 4 2,81 8 ,6 0 4 ,3 6
3 ,0 7 3,81 7 ,6 0 4 ,3 4
3 ,7 2 4 ,3 4 5 ,8 0 (H 20 ) 4 ,3 2
4 ,0 1 4 ,1 7 --- —

переотложения сульфидов высокотемпературными растворами. В каче
стве примера рассмотрим два крайних случая эндогенного минералооб- 
разования: изометрические условия и условия градиентного строения 
теплового поля вокруг рудного тела.

Наличие температурного градиента предопределяет неравновесный 
характер процесса гидротермального минералообразоваиия и возник
новение в результате этого эффектов, которые не могут быть предска
заны в рам ках традиционных представлений. Одним из таких эффектов 
оказалось явление пространственной дифференциации химического со
става водных растворов. Механизм формирования описанного явления 
заключается в гидролизе солей в более горячей зоне с образованием 
менее плотного, чем водный раствор, подвижного продукта ( С 0 2, НС1, 
H 2S, H F ) ,  который в результате гравитационной дифференциации на
капливается в верхних частях автоклавов, а в природных условиях — 
в верхних частях жил.

В рассматриваемых условиях глубокому гидролизу подвергаются 
д аж е такие не гидролизующиеся или слабо гидролизующиеся в изотер
мических реж им ах соли, как NaCl, NaF, N a2C 0 3. Смещение равновесия 
происходит в результате постепенного вывода подвижного продукта 
гидролиза за сферу протекания реакции:

NaCl +  H20 = N a 0 H  +  HClf (4)
NaF +  H20 = N a O H  +  HFf (5)
Na2S + H 20 = N a 0 H  +  H2Sf (6)
Na2C 0 3 +  H20 = 2 N a 0 H  +  H 20 - C 0 2t.  (7)



~Ц  /77,„J L.W

Рис. 2. К ривая и экспериментальны е точки зависим ости растворимости окиси цинка от 
времени
Раствор NaNC>3 0,1 г/кг НгО, Г = 350°С , т — концентрация, г/кг НгО

-LgMzn

to fZ  p H

< 1 2 1 г

Рис. 3. К ривы е растворим ости цинкита в растворах  электролитов
Растворимость при температурах, “С: /  — 350, 2 — 275, 3 — 25; М — концентрация, моль/кг Н20

Приняв градиентную модель строения теплового поля, неизбежно 
приходим к признанию формирования и в природных высокотемпера
турных метаморфогенных системах контрастных по химическому составу 
и свойствам зон, между которыми наблюдается переходная по кислотно
сти-щелочности область. Из экспериментально установленного явления 
[Ганеев 1968, 1974, 1976] следует ряд важных следствий. При наличии 
температурного градиента в строении теплового поля комплексные 
соединения, характеризующиеся высокой устойчивостью в изотермиче
ских условиях, подвергаются гидролизу с пространственным разделе
нием продуктов разложения. Следовательно, современные представле
ния о формах миграции минерального вещества в природных гидротер
мальных растворах, базирующиеся на результатах изучения комплек- 
сообразования в равновесных условиях, в рамках предлагаемой модели 
формирования рудных тел требуют определенной переоценки.

Общ ая тенденция, вероятно, такова: при наличии температурного 
градиента в корневых частях жилы падает роль хлоридных, карбонат
ных, фторидных, сульфидных и гидросульфидных комплексов и возрас-



Таблица 2. Константы равновесия реакций растворения окислов и свободные энергии 
образования гидроксокомплексов свинца и цинка при температуре 250—350 °С

Реакция
-lg к.реакции

250° 275° 300° 350!

д о °Т  Ме (ОН)п (рП_ р )

250° 275° 300° 350°

Z n 0 K+ H 20 (1K)-  

Zn (О Н )р _ р+  

+ о н р - р  
2п0 (кл+Н20 ((ж)
Zn (ОН)2° (р_ р) 

2пО(К)+2Н20(Ж)-- 
~ Z n  (О Н )-(р_ рГ

*^Н(р—Р)
РЬО(к) + н 2о (ж) =  
=РЬ (О Н )+_р) +  

+ о н ( р -р )  

РЬ0(К)+Н2°(>К) =
=РЬ  (ОН) °2(р_ р) 

РЮ (к)+ 2 Н 20 (ж)= 
=РЬ ОН)3ф _ р)+

+ Н (Р -Р )

11,27

5,12

13,61

11,32

4 ,3 5

13 ,55

4 ,2

3 ,8

1,48

-4,6

3 ,0 5

1 ,83

— 70,89

-105 ,46

-131 ,68

— 50,14

—81 .2 5

-106 ,47

6 1 ,9

-10 1 .6 3

— 120.41

—49 ,2 8

-9 7 ,6

тает значение гидроксокомплексов и частично гидролизованных комп
лексов других лигандов. Однако необходимо оценить масштабы этого 
явления. Это в первом приближении можно сделать традиционными 
методами термодинамического анализа, рассматривая отдельные участ
ки градиентной системы в качестве изотермических, и учитывая в то же 
время градиент концентраций основных анионов, являющийся следст
вием явления пространственной дифференциации.

Обычно отложение минералов связывают с изменениями термодина
мического режима, взаимодействием с вмещающими породами. Однако, 
чтобы выявить роль температурного градиента, надо обратиться к си
стеме, в принципе возможной в 'природных условиях, когда другие ф ак 
торы менее существенны (отсутствует литологический контроль, рудное 
тело перекрыто толщей водоупорных пород и т. д.).

Состав исходного раствора в первый момент заполняющего трещину 
примем следующий: 2 a s= 1 0 ~ 4 моль/кг Н 20 ,  2 а Сі =  Е а Соз= 1 моль/кг Н 20 ,  
что в целом отвечает современным представлениям о составе гидротер
мальных растворов. В результате пространственной дифференциации 
состава раствора через некоторое время появляется градиент концентра
ций анионов по длине жилы и в нижних ее частях формируются щелоч
ные растворы.

Так как равновесия в растворах устанавливаются очень быстро (доли 
секунды), образование того или иного комплекса металла в растворе оп
ределяется концентрацией соответствующего лиганда в рассматривае
мом участке системы. А концентрация лигандов в нем задана  исходным 
составом раствора и эффектом пространственной дифференциации.

Авторы не рассматривают здесь конкретное месторождение и темпе
ратурные условия его формирования. Это задача дальнейшей детализа
ции и конкретизации модели. Д л я  анализа условий и возможных форм 
миграции свинца выбираются два уровня по высоте рудного тела, х ар ак
теризующиеся температурами 150 и 300° С. Считается также, что кон-



Рис. 5. К онцентрации комплексов свинца, 
равновесны е с галенитом 
а — Т — 300° С, Sag  =  10-в моль/кг Н20 ,

2aCi =  o q o 3 — Ю~6 моль/кг Н20 , 
б — Т — 150° С, 2 я$  =  10-6 моль/кг H2O t

Sac i = 2аС03 = моль/кг Н20 
в — Т ~  150° С 2 ^5  =  10~4 моль/кг Н20 ,

2 ас1 =  2aQQ3 — 10~2 моль/кг Н20 ; 
г — Т — 150° С 2 а5  =  10~2 моль/кг Н20 ,

2 aCi =  2 o!q q 3 =  1 моль/кг Н20 ;

1 — суммарная концентрация иона свинца РЬ2+
Р~Р

и гидроксильных комплексов свинца; 2 — концен
трации карбонатных, хлоридных и гидросульфид
ных комплексов свинца; 3 — растворимость гале
нита
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Рис. 4. Равновесны е концентрации 
гидроксокомплексов свинца и цинка 
(тем пература 350° С, 2 a s =  10~6моль/ 
/кг Н 20 )
При растворении: 1 — галенита, 2 — сфале
рита

Z Ч 6  8 -10 pH 2 Ч 6 8 -10 p H



центрация свинца в исходном растворе составляет 10-s моль/кг Н 20 ,  
так как по оценке ряда исследователей [Барнс, Чаманский, 1970; Ра- 
фальский, 1973] именно указанная концентрация является минимально 
необходимой для образования рудных месторождений. Наблюдающийся 
в экспериментах [Ганеев, 1974] градиент pH  — в среднем около 2 еди
ниц p H — 'позволяет говорить и об изменении концентраций анионов 
такж е на два порядка. Изменение концентраций именно в 100 раз при
нимается только по соображениям удобства расчетов, так как отклоне
ния принципиального значения не имеют. З а  некоторый средний примем 
уровень с температурой 150° С, следовательно, состав раствора в руд- 
ном теле должен отвечать принятым выше значениям.

В зонах, расположенных выше этого уровня, концентрации анионов 
будут выше средних значений в результате пространственной диффе
ренциации, а на более низком уровне, характеризующемся температу
рой 300° С, концентрации анионов будут пониженными, в нашем при
мере:

S as =  Ю~в моль/кг Н20 ,  2 аСі =  2асо3 =  Ю-4 моль/кг Н 20 .

Из данных по анализу газово-жидких включений в минералах выте
кает, что нередки случаи, когда катионы щелочных и щелочноземель
ных металлов компенсируют ионы НСО~ р_р) и, вероятно, H S” _р). Вели
чины pH  таких растворов очень близки значениям первых констант 
диссоциации угольной и сероводородной кислот. Так как при 300° С 
pKi Н 2С 0 3 =  8,26, a pKi H,S =  8,22 [Наумов и др., 1971], то можно пола
гать, что величины pH  этих растворов не очень значительно отличаются 
от 8 (по-видимому, в пределах 1—2 единиц pH) .  С еще большей долей 
уверенности можно говорить о значении pH  =  7, которое мы возьмем в 
нашем примере для уровня 300° С. Напомним, что для температуры 
300° С это — щелочной раствор, так как нейтральная точка имеет 
p H  =  5,7.

Н а уровне 150° С раствор будет более кислым, так к а к  для этой 
температуры pK iH 2C 0 3=6,71, a pKiH2S =  6,63, а такж е и потому, что 
процессы пространственной дифференциации, выводящие в верхние го
ризонты легколетучие кислотные продукты гидролиза, будут способст
вовать еще большему подкислению раствора, чем это следует из рас
смотрения реакций диссоциации без учета этих явлений. Н а основании 
сказанного принимается, что раствор имеет рН  =  5 на уровне 150° С.

Как видно из рис. 5, а, в  растворе, находящемся на уровне 300° С, 
растворимость галенита определяется концентрациями гидроксокомп- 
лексов и, таким образом, гидроксокомплексы являются здесь основной 
формой миграции свинца. Хлоридные, карбонатные, гидросульфидные 
комплексы находятся в растворе в резко подчиненных количествах. При 
данном значении pH  раствора преобладающим, согласно расчету, явл я
ется комплекс РЬ(ОН)о(р_р) и раствор способен переносить свинец в ко
личестве 10~6 моль/кг Н 20 .  При более высоких тем пературах раствор 
такого состава может удерживать в растворенном состоянии большее 
количество свинца. Поэтому принятая исходная концентрация свинца 
10~6 моль/кг Н 20  без изменений сохранилась бы до уровня 300° С при 
движении из более глубоких и горячих зон.

Однако дальнейшее падение температуры и pH  с высотой и одно
временное повышение концентрации серы понижает равновесную с га 
ленитом концентрацию РЬ (ОН)°(р_р) и избыточное количество свинца 
выделяется в твердую ф а з у — галенит. Механизм кристаллизации га 
ленита представляется как кислотный гидролиз ранее устойчивых гид- 
роксокомплексов свинца:

РЬ (ОН)2(р-р) -Ь H2S(p_p) -}- Н(р-р) =  PbS(K) -f- 2Н20(ж). (8)



На пути от уровня 300 до уровня 150° С в результате изменения соста
ва раствора (в основном за счет роста концентрации сульфидной серы) 
и температуры произойдет смена преобладающего комплекса РЬ(ОН)°(р р, 
комплексом pb (HS)“(p-p), причем общая способность удерживать сви
нец в растворенном состоянии (т. е. растворимость галенита) постоян
но падает, и на уровне 150° С раствор способен удерживать лишь 
2 ,5-10-9 моль/кг Н 20  (рис. 5, в ),  а если учесть не только изменения 
состава анионов, но и изменения pH  раствора, то 10-8 моль/кг Н 20  
(рис. 5, в ).  Таким образом, в зоне между 300 и 150°С в виде галенита 
отложится около 99% свинца, первоначально переносимого раствором в 
нижних частях системы. Окончательные изменения можно выразить сум
марной реакцией:

300-150 °С

2Pb (ОН&р-р) +  3H2S?p_p)= P b S (K); + P b  (HS)°2(P_P) +  4Н20 (ж). (9)
100 0/6 Pb 99 «о 1%

При дальнейшем движении и, соответственно, при повышении кон
центрации анионов раствор, вероятно, смог бы удерживать и концентра
ции свинца больше, чем 1 % исходного количества, за счет образования 
различных комплексов, однако основная масса его уже выделилась из 
раствора на определенном участйе жилы.

Если же перенос вещества будет происходить при практически посто
янной температуре, то для переноса свинца, например, при температуре 
150° С окажутся необходимыми несколько большие содержания анионов 
в растворе. Чтобы концентрация свинца достигла геохимически значи
мой величины 10~с моль/кг Н 20 ,  необходимо иметь'концентрацию анио
нов не менее, чем

2  as =  Ю~2 моль/кг Н 20 ,  2  aCi =  2  асо3 =  1 моль/кг Н 20 .

К ак видно из рис. 5, перенос свинца в растворе данного состава,осу
ществляется в виде комплексов Pb (HS) “(рр) и Pb (H S )~ p_p) , а осаждение
свинца может произойти в результате различных процессов, п ониж аю 
щих концентрацию сероводорода в растворе, или вызывающих подще- 
лачивание раствора (выше рН  =  7). При переносе свинца в виде хлорид- 
ных комплексов изменение pH  раствора от слабо кислой до слабо щ е
лочной также вызывает осаждение большей части свинца. Это объясняет 
широко известные данные по геологии полиметаллических месторожде
ний о том, что осаждение галенита приурочено в большинстве месторож
дений к карбонатным и карбонатсодержащ им породам, которые создают 
на пути движения свинецсодержащих растворов геохимический барьер 
повышенной щелочности из-за образования карбонатного буфера. К т а 
кого рода месторождениям относятся известные промышленные залеж и 
Л едвилл (Колорадо), Бингем (штат Юта, СШ А), Миссисипские, Эль- 
Потоси (Мексика), К атанга (Конго), многие месторождения Казахстана 
и Восточного Забайкалья .

Однако имеется ряд  месторождений, в которых образование сульфид
ной минерализации (в том числе и галенитовой) наблюдается при з а 
мещении не карбонатных, а глинистых толщ. Главное рудное тело зн а 
менитого месторождения Сулливан (К анада) отлагалось в результате 
замещения аргиллит-алевролитовых пластов, причем преимущественно 
именно аргиллитовых слоев. В то же врем я (в районе месторождения 
широко развиты карбонатные толщи, содержащие галенит, свинец ко
торого имеет одинаковый возраст со свинцом второго рудного тела. 
Это позволяет предположить мобилизацию свинца из карбонатных толщ 
района и отложение его при реакции с  глинистым веществом аргилли- 
то-алевролитовой толщи, а в качестве форм переноса — карбонатные
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или гидроксильные комплексы, которые (см. рис. 4 и 5) способны осаж 
дать галенит не при подщелачивании, как  хлоридные и гидросуль
фидные, а при подкислении раствора. Эти же формы переноса, вероят
но, применимы и для месторождений Филизчай, К адаг (К авказ) ,  кото
рые локализуются среди песчано-сланцевой толщи. Известны и другие 
месторождения, приуроченные к силикатным породам.

Таким образом, наши данные позволяют выявить по крайней мере 
три возможных механизма образования галенитовой минерализации. 
В изотермических условиях: а — перенос в виде гидросульфидных и 
хлоридных комплексов и осаждение при подщелачивании раствора (ре
акция с карбонатными толщ ам и); б — перенос в виде карбонатных 
комплексов и осаждение при подкислении раствора (реакция с глини
стым материалом).

В градиентных условиях: перенос в виде гидроксокомплексов и 
осаждение галенита при понижении температуры, сопровождающемся, 
согласно градиентной модели рудообразования, подкислением раствора 
и увеличением содержания анионов .(решающее значение имеет увели
чение концентрации сульфидной серы). Вероятно, аналогичные меха
низмы действуют и при образовании сфалеритовой минерализации.

Полученные данные позволяют такж е оценить возможность мобили
зации свинца и цинка из захороненных осадочных толщ. Значения кон
центраций гидроксокомплексов, равновесных с минералами, являются 
минимально возможными значениями растворимости этого минерала и 
демонстрируют его способность к растворению в наименее химически 
активном растворе. Как видно из рис. 4, уже при 350° С в практически 
чистой воде { p H— 6, т. е. нейтральная точка —а н+ =  аон-  для  данной 
температуры, а концентрации серы, хлора и углекислоты настолько 
малы, что комплексы этих лигандов практически не образуются) гал е 
нит имеет растворимость порядка 10~6 моль/кг Н 20 ,  т. е. дает геохими
чески значимую концентрацию свинца в  растворе. Растворимость сф а
лерита еще выше. Любое изменение p H  или увеличение концентрации 
анионов (кроме увеличения концентрации сульфидной серы) в раство
ре лиш ь увеличат растворимость сульфида. Наличие воды и высокой 
температуры приводят к полному растворению зерен таленита и сф але
рита при любых p H  раствора и концентрациях его компонентов, и все 
погруженные в область высоких температур толщи окажутся очищен
ными от сульфидов циркулирующими растворами. Это дает дополни
тельное подтверждение для существующей теории извлечения металлов 
из осадочных толщ в рудоносные растворы. М обилизация свинца и цин
ка из захороненных толщ может не произойти только в двух случаях: 
во-первых—-при отсутствии необходимых количеств воды (а это доста
точно редкий случай для длительных периодов времени геологического 
м асш таба),  во-вторых — при нахождении металлов в виде изоморфной 
примеси (например, свинца в калиевых полевых ш патах), что, однако, 
не характерно для захороненных осадочных толщ. Условия мобилиза
ции металла в последнем случае определяются условиями растворения 
минерала-,,хозяина“ .

Таким образом, проведенные исследования показали, что рассмотре
ние процессов мобилизации, миграции и отложения рудных компонен
тов в условиях повышенных температур и давлений невозможно без 
учета явлений гидролиза, а гидроксокомплексы металлов наряду с хло- 
ридными, карбонатными и гидросульфидными формами переноса могут 
играть значительную роль в процессах эндогенного метаморфогенного 
минералообразования.



PH Y SIC A L-C H EM IC A L  C O N D IT IO N S
UNDE R  W H IC H  LEAD-Z1NS M IN ER A LISA T IO N
IS FO R M ED  IN M E T A M O R PH O G E N E  D E P O S IT S
I. G. GANEEV, L. D. GANSHINA,
I. A. TUGARINOV

Possib le  ways of Pb and Zn m igration  and therm odynamic conditions 
of sulphide crysta lization were defined by experimental s tudy ing  of lead- 
and zinc-bearing system s with variable  tem perature  and pH of .solutions. 
A model of grad ien t s truc tu re  of the hea t field around ore bodies w as su g 
gested. On the basis of this model the processes of sed im entary  rocks me- 
tam orphic transfo rm ation  and sulphide redeposition w as discussed.
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О МЕТАЛЛОНОСНОСТИ 
УГЛЕРОДИСТЫХ ФОРМАЦИЙ 
ДОКЕМБРИЯ

Н. А. СОЗИНОВ, Св. А. СИДОРЕНКО,
А. А. ДЕРЯГИН

В последние годы большой интерес к углеродистым формациям про
является со стороны геологов, занимающихся изучением рудных место
рождений. Этот интерес обусловлен весьма своеобразными металло
носными особенностями углеродистых формаций, обычно содержащих



в повышенных концентрациях комплекс элементов — фосфор, марганец., 
ванадий, серебро, золото, молибден, уран, редкие земли, стронций и 
ряд других. В этом отношении формации углеродистых сланцев могут 
рассматриваться в качестве уникальных геохимических аккумуляторов 
указанных элементов. При вторичных преобразованиях осадков некото
рые элементы могут вступать в миграционный цикл и формировать 
рудные месторождения.

В пределах многих металлогенических провинций подмечена эмпи
рическая связь стратиформных, а такж е жильных рудных месторожде
ний с площадями распространения повышеннометаллоносных ф орм а
ций углеродистых сланцев. При этом формации углеродистых сланцев 
рассматриваются как возможный источник рудных компонентов, моби
лизованных под воздействием тепловых потоков из глубин 'При регене
рации нижних частей земной коры. Основанием для такого рода 
утверждения являются: а) тесная пространственная сопряженность 
рудных месторождений с областями развития формаций углеродистых 
сланцев, для которых перечисленные элементы являются характерными 
и находятся в резко повышенных концентрациях; б) площади (Металло
генических провинций, в пределах которых выявлены рудные место
рождения, ограничены площадями распространения „подстилающих" 
углеродистых сланцев. Кроме того, мобилизационная природа рудного 
вещества в месторождениях подтверждается расчетами его баланса и 
изотопными данными.

Вопросам металлоносности фанерозойских углеродистых формаций 
или формаций так  называемых „черных сланцев" посвящена обширная 
литература, в которой приводятся сведения о распределении элементов 
в углеродистых отложениях, об их связи с месторождениями фосфора, 
полиметаллов, меди, золота, ванадия, марганца и др. [Альтгаузен, 1966; 
Анкинович, 1968; Ведеполь, 1964; Гецева, Дерягин, 1963; Давыдова, 
Гольдштейн, 1970; Коченов и др., 1970; М анская, Д роздова, 1964; Сер- 
дюченко, Созинов, 1975; Созинов, 1969; Холодов, 1973; Vine, Tourtelot, 
1970 и др.]. Д анны х о металлоносности углеродистых формаций до
кембрия значительно меньше.

Вместе с тем, если исходить из факта биогенного происхождения ме- 
таморфизованного углеродистого вещества и в докембрии, то это д о л ж 
но предопределять и металлоносные особенности образующихся соедине
ний, связанных главным образом с жизнедеятельностью древнейших 
морских организмов. В процессе жизнедеятельности и после захороне
ния органическое вещество способно сорбировать из морских вод ряд 
малых и рассеянных элементов. Изучение накопления элементов совре
менными живыми организмами показывает, что в ряде случаев кон
центрируется вполне ощутимое количество ванадия, молибдена, фос
фора, никеля, меди, цинка, серебра, золота, урана и др. П одтвержде
нием этого является био- и геохимические особенности ряда элемен
тов — их способность входить в состав водных организмов. Данные о 
способности элементов, таких как уран, молибден, ванадий, фосфор и 
др'угих, входить в состав водных организмов хорошо известны и не тре
буют специального обсуждения [Вернадский, 1940; Виноградов, 1964; 
М анская, Дроздова, 1964; и др.]. Вместе с тем, сравнительное изучение 
состава и содержаний -малых элементов в высокоуглеродистых отлож е
ниях докембрия и фанерозоя является крайне привлекательным для 
выяснения эволюционной направленности изменения состава ископае
мого органического вещества в течение геологической истории Земли.

Д ля  сравнительного изучения, кроме литературных, были использо
ваны и данные авторов по распределению малых элементов в высоко
углеродистых (Сорг.> 1 0 % )  формациях широкого возрастного интерва
ла — от современных осадков, обогащенных углеродистым веществом, 
до архейских с абсолютным возрастом более 2,6—3 млрд. лет (рису-
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Схема распределения элементов в ф орм ациях углеродисты х сланцев докем брия и фане- 
розоя
Кларки концентрации: 1 — 2—5, 2 — 5—10, 3 — > 1 0 ; цифры на рисунке: 1 — современные осадки
[Батурин и др., 1S67], 2 — Грин-Ривер [Vine е. а., 1970], 3 — купфершифер (ФРГ и ГДР) [Веде-
поль, 1964], 4 — фосфория [Vine е. а., 1970], 5 — Чаттануга [Vine е. а., 1970], 6 — кольм Швеции
[Bain, 1960], 7 — свита яндок Сино-Корейского щита [Созинов, 1969], 8 — свита шинсай. Северный 
Казахстан, 9 — Алтае-Саянская область, 10 — Нансач [Vine е. а., 1970], 11 — серия Винхья. Индия, 
12 — Айрон Ривер [Tyler е. а., 1957], 13 — нагорье Сангилен, Тува [Боровская и др., 1966],
14 — Оутокумпу, Финляндия [Peltola, 1960], 15 — тимская свита района КМА, 16 — ольханская се
рия Прибайкалья [Остапенко и др., 1970], 17 — серия Соудан, Канада [Cloud е. а., 1965]

но'к). К ак  видно из приводимых данных, ряд  элементов содержится в 
повышенных концентрациях. Уровень концентрации элементов варьи
рует в весьма широких пределах и зависит от условий формирования, 
вещественного состава и степени вторичных изменений. Зависимости 
изменения содержания элементов от геологического возраста и геотек
тонического положения формаций не устанавливается. В неметамор- 
физованных формациях фанерозоя содержание отдельных элементов, 
таких как  ванадий, уран, серебро, молибден и ряд других обнаружи
вает количественную взаимосвязь с органическим веществом, что поз
воляет говорить о накоплении элементов органическим веществом.

Первое, на что обращ ает внимание анализ приводимого рисунка,— 
это постоянство спектра элементов, находящихся в повышенных кон
центрациях, вне зависимости от возраста формаций. В формациях угле
родистых отложений докембрия и фанерозоя, как правило, отмечается 
один и тот же набор элементов. Все элементы, которые характерны для 
фанерозойских формаций, типичны и для докембрийских и даж е для 
раннедокембрийских формаций с абсолютным возрастом более 3 млрд. 
лет. Абсолютные содержания элементов могут значительно варьировать 
в зависимости от условий накопления и последующей метаморфической 
истории жизни формаций, но, тем не менее, характерный состав эле
ментов остается постоянным. Эти данные свидетельствуют в пользу вы
сказываний В. И. Вернадского [1940] о постоянстве химического со
става живых организмов в течение геологической истории Земли.



Заметное влияние на изменение состава и содержания элементов в 
углеродистых отложениях оказывают факторы, определяющие вторич
ные изменения и метаморфизм органического вещества. Кларки кон
центраций свинца, мышьяка, германия, урана, фосфора, стронция, б а 
рия, цинка, молибдена для метаморфизованных докембрийских фор
маций оказываются значительно ниже, чем для неметаморфизованных 
формаций фанерозоя. Более того, для формаций, прошедших амфибо- 
литовую и гранулитовую фации метаморфизма, отмечаются минималь
ные концентрации указанных элементов. Заметное повышение содер
жания элементов в углеродистых отложениях отмечается в осадках, 
прошедших лишь зеленосланцевую фацию метаморфизма, и максималь
ное — в неметаморфизованных формациях фанерозоя. Эти данные мо
гут, очевидно, свидетельствовать о том, что в процессе вторичного пре
образования осадков элементы разделяются с органической составляю
щей. Метаморфизм приводит к разрушению металлоорганических 
соединений и сорбционных связей при трансформации органического ве
щества.

Другие элементы (никель, кобальт, хром, медь, серебро, ванадий) 
оказываются более консервативными по отношению к метаморфическим 
преобразованиям осадков. В углеродистых отложениях в повышенных 
концентрациях эти элементы прослеживаются по вертикали стратигра
фической колонны от архея 3— 3,2 млрд. лет до современных осадков 
обычно без заметных изменений концентраций.

Вместе с тем, в конкретных формациях отдельных районов отмеча
ются и весьма значительные отклонения от такой закономерности. П о
пытаемся на ряде элементов проследить некоторые особенности их по
ведения и распределения в докембрийских формациях, привлекая в 
сравнительных целях данные по распределению элементов в фанеро- 
зойских формациях.

В а н а д и й .  Широко известно, что ванадий концентрируется пре
имущественно в углеродистых сланцах. В древнейших слоях земной 
коры, обогащенных углеродистым веществом с возрастом свыше 
2,6 млрд. лет, очень часто отмечаются повышенные концентрации этого 
элемента.

Таковы, например, формации углеродистых сланцев в архейских 
отложениях Центрального П рибайкалья [Остапенко и др., 1970]; 
углеродистые сланцы Соудан [Cloud е. а., 1965] и графитовые сланцы 
архея из Северной Манитобы и Саскачевана на Канадском щите [Rose,
1970]; углеродистые сланцы толщи Ривертон района Айрон-Ривер и 
другие. Обогащены ванадием углеродистые сланцы протерозоя района 
Оутокумпу [Peltola, I960; Marmo, ,1960], ятулийские шунгиты Карелии 
[ Крыжановский, 1931], а такж е многочисленные верхнедокембрийские 
углеродистые формации Алтае-Саянской области и Кузнецкого Алатау, 
Казахстана, Киргизии, Узбекистана и др.

Содержание ванадия в докембрийских формациях углеродистых 
сланцев колеблется в весьма широких пределах  от 100 до п-1000 г/т 
[Остапенко и др., 1970; Cloud е. а., 1965; Vine, Tourtelot, 1970; Rose, 
1970; и др.]. Максимальные концентрации ванадия отмечаются в кр ем 
нисто-углеродистых и вулканогенно-углеродистых формациях. При этом 
содержание ванадия прямо зависит от содерж ания органического веще
ства или его метаморфизованных производных. Как правило, макси
мальное содержание ванадия совпадает с областями максимального на
копления органического вещества. Коэффициенты корреляции между 
ванадием и Сорг. обычно составляю т 0,7— 0,9, что, безусловно, свиде
тельствует о глубокой статистической связи между ними [Созинов, 
1969]. Это, очевидно, объясняется тем, что ванадий обладает  способ
ностью образовывать малоподвижные комплексные соединения с орга
ническим веществом и выпадает в осадок.



У р а н .  Повышенная ураноносность некоторых формаций углероди
стых сланцев известна давно. Вопросам распределения урана в этом 
типе осадочных образований посвящены многочисленные работы [Альт
гаузен, 1956; Суонсон, 1958; Гецева, Дерягин, 1963; Vine, Tourtelot, 
1970; Ж данова, 1971; и др.]. Содержание урана в углеродистых слан 
цах варьирует весьма широко-— от еубкларковых значений довеличин , 
превышающих кларк урана для глинистых, кремнистых и карбонатных 
сланцев на 2—4 порядка.

Повышенные концентрации в углеродистых сланцах в наиболее древ
них образованиях отмечаются в отложениях Соудан оз. Вермильон 
(СШ А), которые имеют возраст свыше 2,7 млрд. лет [Cloud е. а., 1965], 
в графитовых сланцах архея из Северной Манитобы и Саскачевана 
[Rose, 1970]. Они отчетливо фиксируются в протерозойских углеродис
тых сланцах Финляндии [Peltola, 1970], в Австралии в районе Рам- 
Д ж ан гл  [McKirdy, 1974] и в других районах.

Необходимо отметить, что не все формации углеродистых сланцев 
докембрия оказываются повышенноураноносными. Анализ материала 
по ураноносности формаций углеродистых сланцев докембрия показы- 

^ вает, что содержание его зависит от геохимических условий формиро
вания осадков. Углеродистые осадки, накопившиеся в бассейнах с се
роводородным заражением придонной его части, оказываются более 
зараженными ураном, чем о-садки, накопившиеся в условиях свободно 
аэрируемой среды. В этом отношении осадки карбонатно-углеродистой 
формации обычно бывают неурано'носными. Кроме того, ураноносность 
углеродистых сланцев зачастую связана с органическим веществом са 
пропелевого, а не гумусового типа. Тесная прямая корреляционная 
связь органического вещества с ураном отмечается во многих ф орма
циях углеродистых сланцев, что позволяет считать органическое вещест
во, определяющее восстановительную среду в бассейне седиментации, 
ведущим фактором, контролирующим концентрацию урана в осадке и 
распределение его при диагенезе.

Имеющийся фактический материал минералогического, петрографи
ческого и геохимического изучения разновозрастных не одинаково 
преобразованных метаморфическими процессами формаций углероди
стых сланцев показывает, что уран в процессе вторичного преобразова
ния осадков разделяется с органической составляющей. Метаморфизм 
приводит к разрушению металлоорганических соединений и сорбцион
ных связей при трансформации органического вещества. Определенная 
часть урана  обособляется в виде тончайших выделений урановой смол
ки (?), становится в определенных термодинамических условиях под
вижной и способной к миграции [Гецева, 1963; Гецева, Дерягин,
1963].

М о л и б д е н .  Значительные концентрации молибдена (до 400 и бо
лее г/т) отмечаются во многих формациях углеродистых сланцев. Н а 
пример, в углеродистых карбонатсодержащ их пермских сланцах куп- 
фершифер и купфермергель содержание молибдена достигает 200— 
500 г/т [Ведеполь, 1964]. Наиболее высокие концентрации молибдена 
отмечаются в кремнисто-углеродистых и вулканогенно-углеродистых 
формациях позднедокембрийского и раннепалеозойского возраста. В до- 
кембрийских глубокометаморфизованных углеродистых сланцах отме
чается некоторое снижение содержания молибдена до 10— 100 г/т 
[Остапенко и др., 1970; Чистяков и др., 1971; Peltola , 1960; Marmo, 
1960; Tyler е. а., 1957]. Вполне вероятно, что относительно пониженное 
содержание молибдена в докембрийских кремнисто-углеродистых и 
вулканогенно-углеродистых формациях обусловлено более высокой 
степенью их метаморфизма и характеризует не первично сингенетиче
ские его накопления, а вторичные, т. е., вероятно, молибден из этих фор
маций был частично вынесен.



Молибден в пределах каж дой  конкретной формации распределен 
весьма неравномерно. Это можно, по-видимому, объяснить тем, что 
молибден входит в сульфиды, рассеянные в углеродистых сланцах.

З о л о т о .  Формации углеродистых сланцев докембрия иногда бы
вают обогащены золотом [Чистяков и др., 1971; Palto la ,  1960; M armo, 
1960]. По данным Е. Пелтола [Peltola, 1960] и В. Мармо [Marmo, 
I960], содерж ание золота в докембрийских углеродистых сланцах Фин
ляндии составляет 0,1— 0,9 г/т. Наибольшие содержания золота отме
чаются в кремнисто-углеродистых и вулканогенно-углеродистых фор
мациях. Максимальные концентрации золота в этих формациях встре
чаются или в стяжениях сульфидов, или в конкрециях, но такж е обо
гащенных сульфидами железа.

Повышенное содержание золота в кремнистых сланцах углеродис
тых формаций позволяет рассматривать их как  возможный источник 
золота при формировании жильных месторождений. Действительно, 
тесная ассоциация золотого оруденения с углеродистыми породами ха
рактерна для многих докембрийских и фанерозойских золотоносных 
районов. При этом отмечается, что наиболее 'богатые руды золота при
урочены к участкам максимального содержания углеродистого веще
ства [Моралев, 1973; Сердюченко, Созинов, 1975 и др.].

М е д ь ,  ц и н к .  В распределении этих элементов отмечаются общие 
особенности. Они накапливаются в некоторых разновидностях карбо
натно-углеродистых и терригенно-углеродистых формаций. Примером 
неметаморфизованных формаций фанерозоя, содержащих аномально 
высокие концентрации меди и цинка ( я - 1000 г/т и более), являются ме
дистые сланцы цехштейна верхней перми Ф РГ [Ведеполь, 1964], а в 
древнейших осадках высокие концентрации отмечаются в углеродистых 
сланцах протерозоя района Оутокумпу [Pelto la , 1960; M armo, 1960] 
свиты Нансач области Уайн-Пайн (США) и др. В породах других ф ор
маций содержание меди и цинка колеблется в пределах кл ар ка  или не
сколько выше [Vine, Tourtelot, 1970; Tyler е. а., 1957].

Р е д к и е  з е м л и .  Исключительное внимание, которое в последние 
годы уделяется редкоземельным элементам при решении различных 
геолого-геохимических задач, обусловлено своеобразием их химических 
и физических свойств [Ahrens, 1964; Хэскин и др., 1968; Балаш ов и др.,
1964]. Кроме того, сравнительное изучение состава и содержание ред
коземельных элементов в углеродистом веществе осадочных формаций 
докембрия и фанерозоя имеет принципиальное значение для выяснения 
эволюционной направленности изменения состава ископаемого органи
ческого вещества в течение'геологической истории Земли, а такж е может 
способствовать решению ряда прикладных задач.

Д л я  сравнительного изучения были использованы данные по рас 
пределению редкоземельных элементов в формациях высокоуглероди
стых сланцев широкого возрастного диапазона от нижнесилурийских 
углеродистых сланцев Центральной Европы до нижнепротерозойских 
углеродистых пород района КМА. Анализ состава редкоземельных эле
ментов в углеродистом веществе выполнялся рентгеноспектральным 
методом из выделенной методом весового химического анализа суммы 
их окислов [Вайнштейн и др., 1956].

Как видно из приводимых в таблице данных, редкоземельные эле
менты в углеродистых сланцах содержатся в повышенных концентра
циях. Уровень концентрации варьирует в весьма широких пределах и 
зависит от условий формирования, вещественного состава и степени 
вторичных изменений. Зависимости изменения содержания редкозе
мельных элементов от геотектонического положения углеродистых фор
маций не устанавливается. В неметаморфизованных формациях фане
розоя содержание S77? обнаруживает количественную взаимосвязь с 
органическим веществом.
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Формация (число проб)
Содержание

2 TRCe
2TR La Се Рг Nd Sm Gd Tb Dy Er Yb Y

Ce/La Nd/Pr Nd/La 2 TRY

Углеродистые сланцы 
Центральной Европы (14) 320 48,6 74,9 8,6 64 11,8 9,4 14,4 11,5 6,4 6,7 69,8 1,5 7,4 1,3 2,94
Диктионемовые сланцы Прибалтики (2) 138 27 72 5,1 33 5,5 5,5 — — 2,4 3,6 2,3 6,4 1,2
Углеродистые сланцы Киргизии (1) 102 18 22 2 16 0,3 0,8 — 0,05 _ 43 1,2 8 0,9 1,37
Углеродистые сланцы Казахстана, 179 36 62 6,8 39 1 4,8 0,9 4,4 1,89 1,3 66,8 1,7 5,7 1 1 2,23

2,47

У лутау (6)
Углеродистые сланцы Сино-Корей 222 43 60 6,3 46 2,8 3,4 2,3 63 M 7,3

,

1,1
ского щита (4)
Углеродистые сланцы У збекистана (7) 19,3 1,8 4,2 3 1,1 10,2 2 .3

1 .5

1 .5
1 .3

2,5
6 ,9

4,2
6

1,7 
1,2

1
1,1

1,1
1,04Углеродистые сланцы Северного 124 17,6 27,3 3 20,7 1,8 1,2 _• 3 2,0 3,6 66

Казахстана (4)
Шунгиты Карелии (7)
Углеродистые сланцы района КМА, 
курская серия (1)

69
63

16
7,5

24
12,6

3,8
1,4

16
8,4

1,0
1,6

1
1 ,6

1 1 1
1,5

0,8
1,6

Фосфатные углеродистые сланцы 
района КМА, тимская свита (1) 240 55 91 9 ,1 73 3,7 2,7 1,8 3,7 1 6 8 1,3

0,6
2

Осадочные породы [Виноградов, 1962] — 40 50 5 23 6,5 6,5 0,9 4,5 2,5 3 30 1,2 4 6 3,8
2,1Хондриты [Виноградов, 1962] — 0,3 0 ,5 0,1 0,6 0,2 0,4 0,05 0,35 0,2 0,2 0,8 1,6

,
6



Д ля углеродистых сланцев нижнего силура Центральной Европы 
коэффициент корреляции между Сорг. и отдельными элементами редко
земельной группы колеблется от + 0 ,65  до +0 ,8 , что свидетельствует о 
статистической связи между ними. При этом положительная корреля
ция Сорг. отмечается лишь с элементами нттриевой группы. Д л я  некото
рых элементов цериевой группы, например для неодима, характер связи 
отрицательный. Не отмечается корреляционных связей между Сорг. и 
редкоземельными элементами в углеродистых сланцах, хотя бы частич
но преобразованных процессами метаморфизма. Очевидно, метамор
физм приводит к разрушению металлоорганических соединений и сорб
ционных связей при трансформации органического вещества. Кроме 
того, в целом отмечается такж е некоторое снижение содержания "ZTR 
в органическом веществе более древних докембрийских формаций угле
родистых сланцев по сравнению с менее метаморфизованными углеро
дистыми сланцами фанерозоя.

В формациях углеродистых сланцев в. составе редкоземельных эле
ментов в основном преобладают элементы цериевой группы. Во всех 
изученных формациях углеродистых сланцев ведущая роль принадле
жит двум соседним четным элементам — церию и неодиму. Часто их 
содержания близки друг к другу, иногда неодима в 1,5—2 раза  меньше, 
чем церия. Отличительной особенностью состава редкоземельных эле
ментов в углеродистом веществе является то, что неодим всегда преоб
ладает  над лантаном, т. е. N d / L a > l ,  что отличает углеродистые сл ан 
цы  как от большинства осадочных, так и от магматических пород .[Ви
ноградов, 1962; Балаш ов и др., 1964]. Анализ приводимого материала 
показывает, что в углеродистом веществе редкоземельные элементы об
разуют три максимума: цериевый, неодимовый и иттриевый. При этом 
иттриевый максимум всегда превышает цериевый или неодимовый. 
Y/Ce и Y/Nd всегда больше единицы, что, вероятно, свидетельствует о 
селективном накоплении иттрия в углеродистом веществе.

В формациях углеродистых сланцев, генетически связанных с ф ос
фатными отложениями, отмечается обычно более высокое содерж ание 
суммы редкоземельных элементов. Хорошо известна генетическая связь 
фосфатных отложений с формациями углеродистых сланцев. Часто 
формации углеродистых сланцев по латерали фациально замещаются 
фосфатными отложениями. Кр'оме того, многие формации углеродистых 
сланцев, особенно фанерозойские, содержат фосфатизированные остат
ки нектона с суммарной концентрацией Р 20 5 в несколько процентов. 
Однако эта связь с фосфатными осадками не всегда обязательна. Д ля  
углеродистого вещества формаций, фациально связанных с фосф атны
ми осадками, характерно часто на порядок более высокое содержание 
HTR  по сравнению с их содержанием в органическом веществе ф орм а
ций, не связанных с фосфатными осадками. Это можно иллюстрировать 
приводимыми примерами. Д л я  нефосфатных углеродистых сланцев 
Узбекистана и углеродистых сланцев курской серии КМА содержание 
2 77?=  19—33 г/т, для углеродистого вещества других формаций, в той 
или иной степени связанных с фосфатными накоплениями — сотни 
граммов на тонну. Тем не менее характер распределения редкоземель
ных элементов остается аналогичным распределению этих элементов в 
бесфосфатных углеродистых сланцах. Это обстоятельство, очевидно, мо
жет свидетельствовать в пользу того, что органическое вещество б ас
сейнов, в которых происходило осаждение фосфатов, было способно 
накапливать элементы в больших 'количествах, чем в бассейнах, в ко
торых не происходило осаждение фосфатов. Это может служить допол
нительным критерием при оценке фосфоритности формаций углероди
стых сланцев.

Ф о с ф о р .  Хорошо известна связь месторождений фосфоритов с 
углеродистыми формациями. Обычно слои, сложенные фосфоритами



геосинклинального типа, по латерали переходят в слои, сложенные 
углеродистыми сланцами, или очень тесно ассоциируют с ними [Анки- 
нович, Анкинович, 1968; Бушинский, 1969; Сердюченко, Созинов, 1975; 
Созинов, 1969; Холодов, 1973; Юдин, 1965; McKclvey е. а., 1959; и др.]. 
К ак  указывает Г. И. Бушинский [1969], с развитием жизни от раннего 
к позднему докембрию связано неуклонное нарастание фосфатоносно- 
сти в осадочных толщах. Очевидно, появление в докембрии благопри
ятных палеогеографических условий для огромных скоплений биомас
сы привело к формированию месторождений фосфоритов почти на всех 
континентах и во многих регионах (Австралия, Африка, Северная и 
Ю ж ная Америка, Индия, Тува, Монголия, Средняя Азия и др.). Очень 
часто в докембрийских фосфоритах обнаруживаются высокие содерж а
ния углеродистого вещества. Так, например, в рифейских толщах Тувы 
темно-серые или черные кремнисто-карбонатно-углеродисто-фосфатные 
образования содержат до 21% Р 20 5 и более 34% Сорг. [Юдин, 1965].

Недавно авторами в пределах Воронежского кристаллического мас
сива в районе КМА были выявлены фосфориты и повышеннофосфат
ные отложения с содержанием Р 20 5 до 12,5% и Сорг. до 16— 18%, при
уроченные к углеродистым отложениям тимокой свиты нижнего проте
розоя. Терригенно-углеродистые иовышеннофосфатоносные и повышен
номарганцовистые (Мп до 9 % ) отложения тимской свиты выявлены в 
пределах Тим-Ястребовской и Рыльской грабен-синклинальных струк
тур, удаленных друг от друга на 160 км. Кроме того, аналогичные от
ложения, очевидно, развиты и в других районах Воронежского кристал
лического массива. Все это наряду с большой мощностью фосфорито
носных отложений позволяет полагать, что накопление повышенно
фосфоритоносных отложений происходило в едином крупном бассейне, 
контуры которого еще полностью не определены, но, вероятно, размеры 
его достигали многих тысяч квадратных километров. Конечно, на дан 
ной стадии изученности еще пока нельзя сделать вывод о практической 
значимости выявленных проявлений фосфоритов, но несомненно, что 
повышеннофосфоритоносные отложения тимской свиты или ее анало
гов являются перспективным объектом для постановки поисковых и по
исково-оценочных работ на фосфориты. Наличие повышеннофосфатных 
пород протерозойского возраста в пределах Воронежского массива поз
воляет высказать соображение о возможном их нахождении в пределах 
других массивов Восточно-Европейской платформы — Украинском и 
Балтийском, в аналогичных по составу, и возрасту отложениях. Тесная 
ассоциация углеродистых отложений тимской свиты с фосфоритами еще 
раз подтверждает высказывание о большой роли углеродистого веще
ства в накоплении фосфора в раннем и позднем докембрии [Буш ин
ский, 1969; Сидоренко, Сидоренко, 1975; Сердюченко, Созинов, 1975; 
и др.] и заставляет обратить внимание на углеродистые формации как 
возможные концентраторы многих видов полезных ископаемых.

В заключение необходимо отметить, что приведенные краткие све
дения о металлоносности углеродисты х. формаций докембрия свиде
тельствуют о влиянии углеродистого вещества на накопление элемен
тов еще на ранних стадиях формирования земной коры.

ABSTRACT

ON M ETA L CONTENT IN CARBON-BEARING
PREC A M BR IA N  FORM ATIONS

N. A . SOZINOV, SV. A . SID O R EN K O .
A. A . D ER Y A G IN

C arbon-bearing  formations of the P recam brian  usually  concentrate  a 
wide spectrum  of elements: vanadium , molybdenum, silver, copper, gold, 
u ranium , phosphorus, ra re  earth  elements etc. The concentration density



depends on the composition, the conditions of formation and degree of 
secondary transfo rm ations in rocks.

It is shown that during  the early  s tages  of the earth  crust development, 
the organic  m atte r  played an im portan t role in the accumulation of ele
ments, and the perm anent composition of elements in the carboniferous 
substance of P recam brian  and Phanerozoic formations suggests  a u n i
versal, single accumulation mechanism.
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ОРГАНИЧЕСКОЕ ВЕЩЕСТВО И ЭВАПОРИТЫ  
ПРИ ФОРМИРОВАНИИ МЕТАОСАДОЧНЫХ 
МЕСТОРОЖДЕНИЙ ЦВЕТНЫХ МЕТАЛЛОВ И ЗОЛОТА

Д. П. СЕРДЮЧЕНКО

Процессы кислородного выветрива,ния на поверхности материков 
протекали с раннего архея (катархея),  когда добиогенный этап разви
тия Земли с богатой С 0 2 .и почти бескислородной атмосферой перешел, 
очевидно, постепенно в биогенный этап развития сначала морской и 
прибрежной (лагунной >и озерно-болотной), а потом и наземной жизни, 
что явилось причиной формирования атмосферы, более бедной С 0 2 н 
обогащенной кислородом.

При этом все возрастающее количество кислорода и прогрессирую
щее усиление окислительных процессов в поверхностной и приповерх
ностной зонах Земли сопровождалось такой качественной эволюцией 
биосферы, которая обеспечивалась (компенсационно) совершенствова
нием у организмов их восстановительных функций в отношении кисло
родных соединений углерода, азота, водорода, серы, а такж е  железа, 
меди, никеля «  других металлов. От архея до кайнозоя восстановитель
ные процессы шли при все более высоких значениях Eh, в частности, в 
связи с формированием засоленных водоемов и накоплением соленосных 
илов и осадков, количество общей биомассы Земли резко возрастало и 
ежегодно в плах  «  почвах накапливалось до 1011 т органических веществ 
[Бойченко и др., 1969; Вернадский, 1965; Страхов, 1963а].



Таким образом, помимо мощной дифференцирующей и рудошроизво- 
дящей роли кор кислородного выветривания, почти синхронно с ними 
быстро развивалась жизнь и накапливалось косное органическое ве
щество, т. е. в условиях .биосферы и наличия плохо аэрируемых водое
мов, в итоге жизнедеятельности и создания восстановительных оред, при 
наличии масс тонкозернистых терригенных осадков, благоприятных для 
энергичного сорбирования, возникли концентрации и месторождения 
бора и титана, редких и радиоактивных элементов, марганца, железа  « 
фосфора, золота и цветных металлов. Эти проявления оказались связан 
ными с обогащенными органическим веществом илами и  глинисто-песча
нистыми и известково-доломитовыми углеродистыми осадками,'соседст
вующими обычно и геохимически взаимодействующие с солеродными 
(бораты, сульфаты, растворимые соли) бассейнами и переходящими 
потом (в результате эпигенеза и метаморфизма) в «черные сланцы», 
графитовые или графитсодержащие гнейсы и мраморы и т. д. [Laitakari,  
1925; Сердюченко, 1930, 1956; Marmo, 1960; Vine, 1966].

Еще В. И. Вернадский [1926] отмечал, что геохимическая роль живо
го вещества в зонах морских «донных пленок» существенно влияет на 
концентрацию и распределение не только кислорода, азота и углерода, 
но и таких элементов, как  кремний, алюминий, железо, марганец, фос
фор, сера (с образованием H 2S), барий, ванадий, стронций, уран, медь, 
свинец, серебро, никель, гао-видимому, кобальт и, может быть, других, 
более редких элементов.

В настоящее время накопилось множество новых сведений, характе
ризующих живое и косное органическое вещество к а к  мощный фактор 
рудообразования в осадочной и метаосадочной (метаморфической) обо
лочках земной коры. Среди главных и наиболее характерных литологи
ческих составляющих «черных сланцев» обычно выделяют: а — обломоч
ную, сильно варьирующую но содержанию фракций разной крупности; 
б — карбонатную — известняковую или доломитовую с очень изменчи
вой ролью хемогенных или биогенных компонентов, нередко со значи
тельной примесью обломочного раковинного материала; в —■ сульфид
ную; г — органическое вещество, состоящее из битуминозного или гуму
сового материала, или из их смесей.

Нередко к этим компонентам добавляются хемогенные и органоген
ные фосфаты, син- и диагенетические кремневые образования, концент
рации железистых или марганцовистых минералов, иногда — сульфаты 
(барит, ангидрит, целестин и др.), д аж е  галит и флюорит — в связи с 
подстилающими или * покрывающими соленосно-лагунными сериями. 
Последнее говорит о рудоотложении в осолоняющихся прибрежных во
доемах. Количественная роль особенно главных конституентов у  различ
ных представителей черных сланцев сильно колеблется, вплоть до пре
обладания одного из них (черные глинистые алевролиты, битуминозные 
доломиты, горючие мергелистые сланцы, пиритовые углистые глины).

Большой научный и практический интерес представляют исследова
ния сингенетических стратиформных месторождений полиметалличе
ских руд, сопряженных с более или менее обильным распределением во 
вмещающих породах органического углерода. Часто с ними (в изгибах 
и зам ках  складок, в трещинных зонах) непосредственно связаны эпиге
нетические (линзовидно-пластовые и жильные) месторождения, не 
имеющие никакой генетической связи с интрузиями или гидротермаль
но-магматическим привносом.

Борная (аксинитовая) и свинцово-цинковая с мышьяком, медью и 
флюоритом минерализация, например, в осадочно-метаморфических 
породах докембрия и нижнего палеозоя в Приаргунье (Восточная С и
бирь) генетически и пространственно связана с двумя этапами седимен
тации, на заключительных стадиях осложненных значительной вулкани
ческой деятельностью. Однако распределение цветных металлов и ред



ких элементов подчинено явному литолого-стратиграфическому контро
лю. В отложениях -первого этапа (макроцикла) свинец, цинк и мышьяк, 
а такж е бор приурочены к пачкам перемежающихся известняков графи- 
тистых, кремнистых, графитистых и серицито-хлоритовых сланцев. По
лоса этих пород (из биркинской свиты) прослежена от пос. Кличка до 
пос. Талман-Борзя на протяжении около 150 км [Сердюченко, 1956]; 
она содержит несколько руднЫх линз мощностью 100—300 м и протя
женностью до 8 .км.

В отложениях второго этапа повышенные концентрации тех же эле
ментов (в нижних частях кадаинской и алтачинской свит) тесно связа
ны с переслаивающимися доломитами, известняками, углистыми слан
цами и пестр оцвета-ми; в основании каждого цикла отложений залегаю т 
пестроцветные (мелководные) алевролиты, аргиллиты и мергели, сме
няющиеся углистыми сланцами и карбонатами; ірудная минерализация 
нигде не выходит за их пределы. Многоярусное -распределение связано 
с повторными тектоническими движениями.

Таким образом, по условиям залегания Приаргуньские полиметал
лические месторождения относятся к  стратиформному типу и являются 
биогенно-осадочными; однако здесь индикаторами рудообразо-вания 
служат не только доломитовые (и другие карбонатные) породы, но и 
богатые Сорг. слои и связанная с ними метаосадочная борная минерали
зация. В слюдисто-хлорит-углистых филлитах, кроме обычного кальци
та, местами — граната, диопсида и эпидотовых минералов, автор и дру
гие геологи на-блюдали значительные, хотя -и варьирующие количества 
сингенетичного аксинита (4—5% В20 3), который, подобно сингенетич- 
ным турмалинам на  других метаосадочных месторождениях, свидетель
ствовал, по нашему убеждению [Сердюченко, 1956; Сердюченко, П а в 
лов, 1962] о наличии лагун и об эвапоритовом процессе при формирова
нии забайкальских полиметаллических -руд.

Большой интерес представляют исследования вмещающих пород и 
пирит-с-фалерит-галенитовых руд стратиформных (месторождений -на 
площади З авар  (Zawar) в Раджи-стане, Индия [W adhaw an, Koonwai, 
1977]. Здесь в многопласто-вой доломитовой серии среднего протерозоя, 
помимо чистых доломитов, доломитовых кварцитов, графитовых и арко- 
зовых доломитов имеется мощный «центральный доломитовый пласт», 
который включает слоистые богатые согласно залегающие полиметал
лические руды. Они многократно чередуются с  -серицитовыми, мускови- 
товыми, турмалиновыми и пиритсодержащими -пр-опластками. Аутиген- 
ные призмочки шерла расположены строго вдоль слоистости, а рассеян
ные мелкие зерна дравита тесно ассоциируют с микроскопическими 
зернами доломита. Пирит, турмалин и серицит образуют тесную ассоциа
цию, причем призмочки турмалина нередко включены в агрегатах фрам- 
боидального пирита. Совместное нахождение в околорудных слоях до
ломита и кварца говорит о зеленосланцевой фации метаморфизма. 
Кристаллы турмалина росли здесь in s itu , а материалом для них послу
жили богатые бором осадки. Таким образом, необходимо сделать вывод, 
что формирование свинцо-во-цинковых руд  и пирит-турмалин-серицито- 
вых прослоек в  доломитах З а в а р а  происходило в эвапоритовом м ел 
ководном бассейне при участии органики и, в частности, сульфатредуци- 
рующих бактерий.

В генетическом аспекте важно, в частности, отметить, что явно син
генетичний метаосадочный турмалин образует порфиропласты в бога
тых органическим углеродом и сульфидами «черных сланцах» на место
рождении Оутокумпу в Финляндии [Peltola, 1968].

Подобные ж е  стратифицированные (не имеющие никакой генетиче
ской связи с интрузиями) свинцово-цинковые рудопроявления и место
рождения осадочного происхождения, приуроченные к мелководным 
континентальным водоемам или -к шельфовым впадинам, начиная с се



редины 1960-х годов, изучены и описаны из девонских отложений Тянь- 
Ш аня в ряде работ (Е. А. Абрамович, М. Д. Троянова, К- Асаналиева, 
Е. С. Зорина и др.)- Все эти данные полностью подтверждают и допол
нительно аргументируют фактическим геологическим материалом кон
цепцию о первично-осадочном происхождении полиметаллических руд 
этого типа [Константинов, 1963; Попов, 1962].

Н ачиная с 1951 г. М. М. Константинов в результате собственных на
блюдений и анализа обширных литературных материалов последова
тельно разрабаты вал  и обосновывал представления (и вытекающие из 
них поисково-разведочные мероприятия) о стратиформных месторож
дениях меди, свинца я  цинка как о седиментогенных стратифицирован
ных образованиях, подвергшихся потом диагенезу, эпигенезу, метамор
физму и частичному гидротермальному перемещению с образованием 
рудных жил. Он считал вполне возможным их широкое распространение 
в докембрийских толщ ах подобно осадочным рудам Стерлинга и Ф ранк
лина в США и рудоносным «черным сланцам» Фенноскандии. Базируясь 
на анализе девонских, пермско-триасовых и иных по времени палеогео
графических условий Европы, Азии, Америки, М. М. Константинов спра
ведливо относил к условиям, необходимым для стратиформного полиме
таллического рудообразования, наличие эпиконтинентальных мелковод
ных бассейнов, прибрежно-морских тектонических донных депрессий и 
лагун, заливов и проливов; существование островных дуг и подводных 
прибрежных валов; переходы от влажного к  засушливому климату 
вместе со значительным повышением соленосности вод; наличие или 
обилие животных и растительных остатков, впоследствии создающие 
рассеянные или пластообразные углеродистые (углистые, графитовые) 
концентрации. В настоящее время его исследования и выводы, объеди
ненные в посмертно изданной под редакцией Н. М. Страхова моногра
фии 1963 гл, находят все больше подтверждений и дополняются новыми 
важными уточнениями и деталями.

По данным В. М. Попова [1968, с. 127], «...подавляющее большин
ство стратиформных месторождений свинца и цинка в карбонатных то л 
щах почти во всех районах мира характеризуется избирательной при
уроченностью их к седиментационным и седиментационно-диагенетиче- 
ским доломитам и доломитизированным известнякам, обычно обогащен
ные органическим веществом, обусловливающим темную, до черной, о к 
раску  рудовмещающих пород». Доломиты, лишенные примеси органи
ческого (животного и растительного) материала, т. е. не представлявшие 
собою изначально углеродисто-доломитовых прибрежно-мелководных 
илов, как правило, не содержат рудных компонентов. Сорбционное н а 
копление в этих илах ионов тяж елы х металлов происходило в резко вос
становительной среде в стадию диагенеза и весьма усиливалось при 
переходе их в сульфидную форму, в связи с разложением органического 
вещества, развитием бактериальной сульфатредуцирующей деятель
ности и сероводородного заражения. В результате сорбционная емкость 
доломитового ила восстанавливалась, и по принципу своеобразного н а 
соса шло многократное дальнейшее извлечение (стягивание) этим же 
путем свинца, цинка, меди и других металлов из иловых растворов и 
придонных вод [Temple, Roux, 1964; Рожкова и др., 1968]. При этом 
возникавший дефицит рудных компонентов в водах впадины или полу- 
изолированного мелководного бассейна пополнялся (в связи с законо
мерным выравниванием концентраций) в результате миграции раство
ренных металлов из соседних участков водоема.

Следует отметить, что проявления сульфатредуцирующего бактери
ального процесса с образованием очень мелких глобуль (0,004 мм) сер
нистого ж елеза в современных и древних отложениях Черного моря 
наблю дал А. Д. Архангельский [1934]. П озж е «бактериальными пири- 
тами» (пиритосферами) занимались С. К. Кропачева [1967] и др.



Г. Ю. Бутузова [1969] вслед за Н. М. Страховым [1963] исследовала 
аутигенно-минералогические фермы сульфидного железа, распределение 
и диагенетическая генерация которых в обогащенных карбонатами со
временных и древних осадках  Черного моря с его сероводородным з а 
ражением, микробиологическим окислением H 2S и интенсивной редук
цией сульфатов четко контролируется содержанием в донных осадках 
Сорг, Ею подтверждены и получены новые данные о том, что, во-первых, 
имеются постепенные переходы от коллоидального моносульфида через 
ряд  промежуточных фаз :к пириту; во-вторых в этих ииритах в процессе 
диагенеза интенсивно концентрируются мыш ьяк (в среднем 876 г/т, при 
200 г/т во вмещающих осадках), свинец (307 и 26), медь (186 и 37), 
кобальт (173 и 17), никель (143 и 79), Co/NЇ =  1,21, концентрации цинка 
не происходит, вероятно, в связи с высокой растворимостью его сульфи
да; в-третьих, помимо многочисленных псевдоморфоз по органическим 
остаткам, часто встречаются сульфиды железа в форме округлых и ш а
рообразных микроконкреций

Среди современных шельфовых осадков у юго-западных берегов А ф 
рики выделяют богатые органикой диатомовые илы, карбонатные пески 
и супеси. В них содержание опала достигает 85, С а С 0 3—90, Сорг—26%, 
причем содержание элементов-примесей, пропорциональное количеству 
органики, составляет: С и — 18— 129, Ni—35—455, РЬ—3— 32, Z n — 18—  
337 г/т [Calvert,  Price, 1970].

Широкое развитие пиритформирующих «оруденелых бактерий» 
(фрамбоидальных пиритов) доказывается сейчас в грантолитовых биту
минозных сланцах Блявинского и других месторождений Южного У ра
ла, в нефтеносных сланцах Шотландии, в Раммельсберге (Ф РГ) и  
М ансфельде (Г Д Р ) ,  Рио Тинто (Испания), а такж е  в современных илах 
Тихого океана [Скрипченко, 1969, 1970]. Бактериальная деятельность 
отмечается и на нижнепротерозойско^ (1,7— 2,0 млрд. лет) Удоканском 
месторождении (Олекмо-Витимская горная страна); здесь изотопный 
состав серы (34S) колеблется от + 1 ,35  до —2,18%о с резким преоблада
нием легких изотопов (78 из 97 случаев); при сопоставлении с изотоп
ным составом серы из более молодых осадочных месторождений это 
свидетельствует об их генетическом сходстве и о близости характера и 
масштабов бактериальной сульфатредукции в процессе их формирова
ния [Богданов, Голубчина, 1969].

Источником меди в Удоканском и других месторождениях (типа 
медистых сланцев и песчаников) в Сибири, Казахстане и Средней Азии 
были медьсодержащие размывавш иеся породы из областей питания. 
Богатые медью коры выветривания на некоторых месторождениях А л
дана размывались и сносились на юго-запад, в Удоканскую котловину 
[Бакун и др., 1964; Попов, 1959; Наркелюн, Юргенсон, 1968].

Минерализацию раковин автор наблюдал в темных, слабо битуми
нозных среднедевонских глинистых сланцах на Южном Тимане, где 
внутренние полости L in g u la  инкрустированы пиритом, сидеритом или 
вивианитом [Сердюченко, 1963], а сами створки наполовину состоят из 
фосфата кальция.

Черные битуминозные сланцы, образующие пласты и пропластки в 
карбонатной толще Юго-Восточного Миссури (СШ А), часто имеют бо
гатую свинцовую минерализацию с тонкослоистой текстурой руд. Кри
сталлы галенита, по наблюдениям В. М. Попова [1968], нередко обрас
тают пиритом и огибаются снизу и сверху тонкими слойками вмещ аю 
щего сланца, не оставляя никаких сомнений в том, что они образовались 
в стадию диагенеза в еще неотвердевшем осадке.

1 П одобно бактериальном у сульф ндообразованию , органическое вещ ество и м икро
организм ы  (гетеротроф ы  и ж елезны е бактерии) принимаю т, по-видимому, активное 
участие в формировании сидерита в диагенетических условиях [Iw aschow , 1968].



Сульфидоносные слюдисто-амфибод-графитовые, кварц- или карбо
натно-графитовые (метаеалропелитовые) тонкополосчатые докембрий- 
ские сланцы давно уже известны и эксплуатируются в Восточной Фин
ляндии (Оутокумпу) и в Северной Швеции (Скелефт); они содержат 
сингенетическую рассеянную вкрапленность пирита, пирротина, халько
пирита, отчасти галенита, сфалерита, блеклых руд, арсенопирита, а 
такж е  золото, тухолит. Под влиянием метаморфизма, палингенного 
плавления и гранитных внедрений произошла мобилизация этих первич
ных рудогенных компонентов и они гидротермально переотложились в 
зонах продольной и секущей трещиноватости и пластового расслоения, 
образовав крупные жилы и гнездовидно-линзовидные эпигенетические 
тела кондиционных и богатых комплексных руд.

Положительная корреляция содержаний углерода и сульфидов (пи
рита, пирротина), высокие содержания типичных биофильных элемен
тов, в частности ванадия, и изотопный состав углерода (13С =  24,6°/оо), 
низкое Co/Ni (0,13) — указывают на резко восстановительные (мор
ские) условия седиментации в Оутокумпу [Peltola, 1968].

В протерозойских черных рланцах Пайн-Лейк (Онтарио, Канада)
пирротин и пирит характеризуются 34S =  4-Ю---- ЬЗЗ,9%о, т. е. в морских
биогенных условиях происходит изотопное фракционирование такж е и 
серы [Kulp е. а., 1956].

В относительно молодых (цехштейн) медистых сланцах, карбонат
ных породах и песчаниках из Нижней Силезии (Польша) содержание 
меди (0,1—63,75%) коррелируется с органическим углеродом (0,51 — 
10,95%), причем в сланцах их концентрации наиболее высоки. Общее 
содержание и количество растворимых в хлороформе битумов соответ
ственно колеблются в пределах 0—3,4 и 0,07—1,77%. С последними 
элементы-примеси (хром, никель, молибден, олово, галлий, серебро) об
разуют, по-видимому, химические соединения; пиролиз показывает на 
смешанный (сапропелево-гумусовый) характер органического вещества 
[Szczepkowska-Monzarczyk, 1969]. Следует при этом сделать вывод, 
что многие халькофильные и сидерофильные элементы (в том числе г а л 
лий) концентрируются главным образом в связи с органикой сапропе
левого типа [M armo, 1960], но германий накапливается почти исключи
тельно в гумусовых (углистых) образованиях [Ломашов, 1963].

Темно-серые или черные углеродисто-фосфатные отложения в рифей- 
ских толщах Тувы содержат до 21% Р 20 5 и 'более 34% С орг. [Юдин, 
1965]; именно фосфор и органический углерод в породах углисто-крем
нистой формации являются «компонентами-осадителями», сорбентами 
редких и малых элементов из 'морских вод эпиконтинентального бассей
на в начальные циклы трансгрессии; при этом с фосфором связываются 
уран, никель и молибден, а с кремнисто-глинисто-органическим вещест
вом — ванадий и серебро.

Построенные по литературным данным на основе повторных лабо
раторных определений и надежного геологического материала кривые 
изотопного состава серы: а) почти из 100 стратиформных сульфидных 
месторождений и б) из сульфатов, осадившихся в морях, с кембрия до 
неогена [S angster ,  1971], показали явный параллелизм обеих кривых, 
т. е. наличие генетической зависимости сульфидообразования от раство
ренных в океанических водах .сульфатов. Это свидетельствует о широко 
и повсеместно развитых процессах биогенной сульфат-редукции. Подоб
ная ж е закономерность, т. е. заимствование серы из океанического ис
точника, обнаруживается и для сульфидов из вулканитов, отлагавшихся 
в морских бассейнах. Таким образом, независимо от источника металли
ческих ионов, их концентрация и формирование стратиформных суль
фидных рудных тел в фанерозое происходили в условиях седимента- 
ционного процесса и при непосредственном участии живых (сульфат- 
редукция) и отмерших (энергетическая база и продуцирование С 0 2)



организмов. В основном этим же путем протекало седиментационно- 
пластовое сульфидообразованпе и в докембрии, так как биогенные про
дукты и прежде всего в разной степени графитизировавный органичес
кий углерод, сульфаты кальция, бария, сульфиды железа и другие об
наруживаются во все более и более древних отложениях, имеющих аб 
солютный возраст более 3 млрд. лет и нередко датируемых д аж е  3,5— 
3,8 млрд. лет. К этим катархейским метаосадкам относятся, в частнос
ти, и кварц-плагиоклазовые графит-гранат-биотитовые с силлиманитом 
и кордиеритом гнейсы и кварциты — типичные и наиболее ранние пред
ставители глубокометаморфизованиых прибрежно-терригенных осадков, 
известные в районах Юго-Западной Гренландии и Л абрадора ,  в Южной 
Африке, Южной Якутии.

Применение новейших аналитических методов, связанных с р а з р а 
боткой критериев для распознавания в метаосадках сингенетического и 
эпигенетического органического вещества, позволило установить, что 
наличие в раннедокембрийских породах нерастворимого керогена я в л я 
ется наиболее убедительным свидетельством сингенетичности и биоген- 
но-сти углерода, находящегося, в зависимости от степени метаморфизма 
на разных стадиях «углефикации-графитизации» [McKirdy, 1974].

Колебания 834S в сульфидах нижнепротерозойских стратифицирован
ных месторождений Олекмо-Витимского плоскогорья составляют: район
Красное + 1 0 ,8 ------ 9,7; Бурпала — 10,2-------15,2; Удокан + 1 3 ,5 —
—21,8%0 [Богданов, Голубчина, 1969], По данным этих же авторов, в 
верхнепалеозойских медных рудах Д ж езказган а  (Центральный К азах 
стан) 834S варьирует от + 9 ,7  до —40,2%0 подобно рудам такого типа в 
Заире  и в Колорадо. Широкий разброс значений 834S и возрастание роли 
легкого изотопа (32S/34S =  22,2) говорят в пользу осадочного происхож
дения этих месторождений, что вполне согласуется с геологическими 
данными. Отсутствие зависимости изотопного состава серы сульфидов 
от литологии и минералогии медных руд  свидетельствует об едином ис
точнике серы в первичных^садках..

В наиболее древних и сходных меж ду собой архейских разрезах  
(Свазиленд в Южной Африке, иенгрская серия Алдана в Восточной Си
бири), где по ряду минералов удалось получить «реликтовые» значения 
абсолютного возраста в 3,7—3,8 млрд. лет, изотопный состав сульфатной 
и сульфидной серы (при очень незначительном разбросе S34S и 32S/34S) 
оказался  очень близким и для обоих типов практически почти не отли
чающимся от состава метеоритной серы. Это обосновывает вывод о том, 
что в раннеархейский геологический этап сульфаты в морской воде на
капливались в результате непосредственного окисления «первично-ко- 
ровых» сульфидов [Виноградов и др., 1976]. В дальнейшем, с течением 
геологического времени, разброс значений 634S для сульфидных и суль
фатных минералов нарастал  вследствие повторения и наложения много
кратных биогенных и абиогенных циклов восстановления и окисления 
серы. В связи с этим генетическая интерпретация долж на контролиро
ваться геологическими данными [Овчинников, Рябова, 1975].

Широко проявлена пиритовая и пирротиновая вкрапленность во вме
щающих парагнейсах и в архейских магнетитовых рудах Алдана; часто 
эти минералы присутствуют вместе и почти всегда сопровождаются 
халькопиритом. Количественно господствует пирротин, присутствующий 
не только вместе с пиритом, но и образующий мономинеральные преры
вистые жилки до 4 ом и линзовидные выделения, согласные с общей сло
истостью магнетитовых и боковых метаосадочных пород. Местами эти 
прожилки косые или явно секущие. Некоторые магнетито-силикатные 
пачки (мощностью в несколько метров) содерж ат до 15% пирротина в 
виде согласных или секущих прожилков, интерстициовных заполнений 
или цементирующей массы, в которую погружены остаточные, часто ок
руглые зерна магнетита и обрывки силикатов. Чащ е всего зернистые 
агрегаты пирита — более ранние, они с краев и по трещинам зам ещ а



ются пирротином, в котором видны иногда реликты раннего пирита. О д
нако, агрегаты и прожилки пирита поздней генерации нередко секут 
пирротин, который, к ак  и магнетит, представлен несколькими генерация
ми в этих породах, прошедших долгий и сложный путь тектоно-метамор- 
фических преобразований. Наличие пирита и пирротина (с халькопири
том) в магнетито-силикатных и магнетито-людвигитовых пластах  Ал
дана, соседствующих с бИотит-графптовыми и гранат-графитовыми 
слоями [Сердюченко, 1960] следует, очевидно, рассматривать как  про
явление сульфат-редукционного биогенного процесса в древних морях и 
лагунах на возрастном уровне около 3,5 млрд. лет. Эта концепция под
тверждается и многочисленными находками в мраморах, кальцифирах, 
гнейсах федоровской свиты алданского архея сульфатных или сульфат
содержащих минералов (ангидрита и других) и широкой зар аж ен 
ностью SO i-ионами карбонатных (и силикатных) метаосадочных пород. 
Больш ая распространенность скаполитовых пачек, прослоев и пластов, 
концентрирующих кальций, натрий, хлор, калий , S 0 4, С 0 3 и другие соле
родные компоненты, дисперсного или линзовидно-пластообразного ан
ги др и та— свидетельствуют о распространенности в алданском раннем 
архее лагунного реж им а и об обильном накоплении эвапоритовых осад
ков [Сердюченко, 1972]. Это относится и к  лазуритовым месторожде
ниям З абайкал ья  и к бороносным метаосадкам Восточной Сибири 
[Чухров и др., 1968], для которых метаосадочное происхождение и не
посредственные генетические связи с древними лагунными фациями 
подтверждаются не только изотопными данными по сере, но и геолого
литологической и фациально-форманионной характеристиками вмещаю
щих и согласно залегающих с ними толщ.

П ридавая большое рудогенерирующее значение жизнедеятельности 
сульфатредуцирующих бактерий в благоприятных экологических усло
виях с  устойчивой восстановительной слабокислой — среднещелочной 
средой, наличием необходимого для их функционирования органическо
го углерода и достаточным поступлением металлов, П. А. Трудингер с 
соавторами [Trudinger е. а., 1972] многие фанерозойские стратиформ- 
ные месторождения мира относят к категории биогенных сульфидных 
руд. Они считают вполне возможным такое же биогенное сульфидообра- 
зование в докембрии, например, для стратифицированных медных и 
свинцово-цинковых с серебром руд Маунт-Айза и М ак’Артур-Ривер в 
северной части Австралии. Вмещающие породы здесь представляют со
бой «черные сланцы» — богатые органическим углеродом, рассеянными 
сульфидами и сорбированными металлическими ионами. Это был гро
мадный фонд для рудообразования, т. е. биогеохимическая обстановка 
благоприятствовала обильному и быстрому накоплению органического 
углерода и H 2S и связыванию последнего металлами. Кроме того, у к а 
занные среднепротерозойские месторождения, относящиеся к крупней
шим в мире, были, очевидно, связаны с протяженными эвапоритовыми 
бассейнами, о чем говорят, в частное™, несколько полос скаполитсодер
жащ их пород протяженностью в 7— 8 км только в районе Маунт-Айзы 
[Ramsay, Davidson, 1970]; при этом рудогенерирующие сильноминера
лизованные рассолы заполняли лагуны и перераспределялись в них в 
условиях тектонических катаклизмов и активного синхронного вулканиз
ма [M athias, Clark, 1976; Тугаринов, 1977].

Основная роль в седиментогенном сульфидном процессе принадле
жит геолого-геоморфологической и геохимической системам: материк — 
море — лагуны, сульфаты; жизнь и органическое вещество — биогенная 
сульфатредукция — генерирование H 2S и С 0 2 — материковый снос ме
таллических ионов и выпадение сульфидов — формирование карбона
тов. В связи с этим представляет интерес исследование в зоне Медного 
пояса Заира п Замбии [Garlick, 1972; Annels е. а., 1974], где метаосадоч- 
ные отложения среднего рифея (1100— 1050 млн. лет) связаны с разм ы 



вом древнего Кибаридского складчатого пояса. Они заполняют изолиро
ванные лагунообразные бассейны, вытянутые с северо-запада на юго- 
восток, к ним приурочены все значительные стратиформные месторож
дения меди и полиметаллов. Некоторые из этих бассейнов -содержали 
хемогенные осадки (доломит, магнезит, ангидрит), в осадках других — 
сохранилось в виде графита органическое вещество, третьи -несут в своих 
многослойных пачках явные признаки диагенетического (при участии 
захороненных рассолов или межпласт-овых и интерстиционных соленых 
вод) перераспределения и концентрации первоначально рассеянного 
рудного вещества. На месторождении Нкана взаимоотношения ангид
рита, карбонатов и сульфидов свидетельствуют о карбонатизации ан
гидрита с освобождением при этом серы (и образованием H 2S) в связи 
с бактериальной или неорганической (с участием углеводородов) суль
фат-редукцией. Привнос металлов водотоками сопровождался сорбцией 
их -на глинистых и углеродистых частицах, а повышение соленосности в 
бассейне приводило к десорбции металлических ионов железа, меди, 
свинца, цинка и к образованию сульфидов.

Сходны с месторождениями Медного пояса Замбии медно-колчедан
ные и серебряно-полиметаллические стратиформные руды района Оами- 
тес в Намибии [Lee, Glenister, 1976]. Здесь на позднедокембрийских 
конгломератах трансгрессивной -серии залегают продуктивные кварци
ты, конгломераты и доломиты регрессивной серии, богатые сульфидами 
железа  и цветных металлов. Литологический характер пород и рудных 
зон, -вытянутых вдоль восстановительных (углеродисто-карбонатно- 
сульфидных) лагунных фаций на их границе с окислительными (вблизи 
рифов и палеоотмелей), говорят о древнем депрессионном бассейне про
тяженностью до 700 м. Свинец и цинк отлагались выше по разрезу, 
медь — ниже, реки очевидно сносили с материка рудный материал в л а 
гуну с высокой соленостью вод, что вызвало альбитизацию калиевого 
полевого шпата в рудных слоях.

Нередко в районах развития темно-серых или черных кварцитов хо
рошо проявляется вынос гидротермальными растворами из углеродис
того вещества и глинистых минералов молибдена, ванадия, хрома, нике
ля, кобальта, меди, цинка, серебра, которые в виде сульфидов или суль- 
фоарсенидов накапливаются на границе углеродистых (неизмененных) 
и обезуглероженных (светло-зеленоватых) материнских пород.

Описанные Д ж . Д. Вайном с соавторами [Vine е. а., 1969] верхнеде- 
вонско-нижнекаменноугольные черные глинисто-алевролитовые сланцы, 
мощностью около 4 м, с прослоями доломитов и кремнистых пород, пред
ставляют небольшое по площади лагуно-подобное обособление, фациаль- 
но эквивалентное и одновозрастное более широко распространенной 
сланцевой серии «Чаттануга» на площади мидконтинента. Черные сланцы 
этого типа существенно обогащены медью, кобальтом, -никелем, молиб
деном, свинцом, титаном, цинком, ванадием — в -связи с медленной седи
ментацией в спокойном мелководном континентально-платформенном 
море; выпадение металлов происходило здесь в условиях сероводород
ного заражения.

В этих сланцах в среднем Сорг. > 5 % ,  S =  7%, причем органика, час
тично сохранившаяся в виде продуктов разложения гумусового мате
риала, тесно ассоциирует с сернистым железом, количество которого в 
среднем достигает 12%, местами возрастая до 25%. Породы, особенно в 
их известковистой верхней части, содержат .много замещенного пиритом 
обломочного раковинного материала (брахиопод, криноидей и др.); 
обильны копролитовые нодули, часто окаймленные снаружи пиритом, а 
внутри выполненные апатитом; много оболочек спор и других расти
тельных остатков (желтых, просвечивающих), конодонтов и т. д.

В сколах кремней — запечатанные Tasm anites, а в полосках — халце
дон. В сланцах серии Хауи очень высоко содержание малых элементов



La =  48, Mo =  76, Ni =  490, Pb =  52, Sr =  230, V = 2 1 0 ,  Y = 4 9 ,  Zn =  920! 
Все эти элементы показывают очень хорошую положительную корреля
цию как с углеродом, так и с серой. Они, скорее всего, были адсорбиро
ваны разлагавш ейся органикой из морской воды с низкой или умерен
ной минерализацией (высокое содержание при токсичности многих м а
лых элементов, противоречило бы обилию в водоеме органической ж и з 
ни) или адсорбция малых и редких элементов из поровых и трещинных 
вод произошла уже после отложения и захоронения осадков.

Соизмеримый, большой по длительности накопления тип представ
ляют «черные сланцы» серии Чероки (Канзас, Оклахома, США);  в их 
состав входят углеродистые глинистые сланцы, содержащие фосфати- 
зированные нодули и морские окаменелости, а такж е илистые сланцы 
с обломками обуглившихся растений. Среднее содержание в них 
С0Рг . < 3 % ;  с ним и с карбонатами хорошо коррелируются повышенные 
количества никеля (100 г/т), серебра (3,7), ванадия (220), хрома (260), 
цинка (500), галлия (35), свинца (46), молибдена (8) и меди (130). Все 
эти элементы (кроме части галлия и свинца, связанных с обломками) 
сконцентрированы путем адсорбции органическим веществом или путем 
формирования элементоорганических комплексов в зоне континенталь
ного шельфа с неровностями дна и впадинами, выступами суши, зали 
вами и другими особенностями, в условиях трансгрессивного отложения 
мелководных морских осадков.

Однако в Центральном Колорадо темно-серые и черные аркозовые 
алевролиты (Belden Shale) позднекарбонового возраста — главным об
разом обломочные породы с примесью кальцита и глины (мощностью 
до 150 и даж е  1100 м) содержат мало (около 1,3%) органического ве
щества и еще меньше пирита, в связи с чем количество большинства 
элементов-примесей в них низкое или незначительное. Это объясняется 
тем, что отложение осадков происходило в быстро прогибавшихся гео- 
синклинальных трогах [Vine е. а., ’1969]. Здесь только наблюдается 
повышенное содержание бора (130 г/т) и в 36 образцах из 43 изучен
ных качественно был установлен литий. В подобных же геосинклиналь- 
ных верхнепалеозойских сланцах в Арканзасе и Оклахоме развит ауто
генный барит, местами накапливающийся вдоль мелкой складчатости, 
что указывает на его вторичное перераспределение в породах.

Докембрийские эвапоритового происхождения стратиформные аль- 
бититы, турмалиниты, скаполитсодержащие (местами сильно углеро
дистые) породы в метаосадочных толщах Кило-Мото в Заире  простран
ственно и генетически связаны не только с хемогенно-биогеннымй 
карбонатными породами и приуроченными к ним согласными кремнис
то-железистыми пачками, но и с терригенными, жильными и штоквер- 
ковыми месторождениями и концентрациями золота [Sorotchinsky,
1953].

Подобно другим металлам, у золота все более отчетливо и наглядно 
выявляются (особенно в течение последнего десятилетия) его геохими
ческие связи не только со скоплениями отмерших организмов, но и с 
живыми микроорганизмами. К ак показали наблюдения на месторож
дениях и приисках, а такж е  специальные эксперименты, целый ряд 
плесневых грибов и бактерий (автотрофных и гетеротрофных) принима
ет участие в растворении, биохимической миграции, осаждении и к о н 
центрации золота в разнообразных природных условиях [Минеев, 
1976].

Золото, растворенное в морских и озерных водоемах с p H — 7, мо
жет накапливаться в пиритсодержащих глинистых и аспидных сланцах, 
песчаниках и кварцитах осадочным путем в результате адсорбции гли- 
нисто-органическими илами, особенно в условиях придонного сероводо
родного зараж ения (при понижении pH)  в неглубоких эпиконтинен-

1/ 2 8 Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5 225



тальных бассейнах. Пиритизированные сланцы местами имеют в Своем 
составе сингенетический пирит. Вне пиритсодержащих сланцев кварце
вые жилы практически не золотоносны, метаморфизация же глинисто
песчанистых пород вызывает собирательную перекристаллизацию дис
персного золота и образование его видимых вкраплений.

Концентрация золота в кварцевых ж илах  хорошо объясняется л ате
ральным процессом растворения щелочными водами и перемещением 
из вмещающих толщ (глинисто-песчанистые пачки, кварциты, сланцы, 
роговики и др.) в трещины и кремнезема, и распыленного золота. При 
этом, как отмечает С. Т. Бадалов  [1965], содержание золота в близпо- 
верхностных участках таких жил увеличивается из-за отгонки его вверх 
из более глубоких зон, где раньше начинается кристаллизация кварца. 
Расчеты баланса золота показывают, что суммарное количество его в 
боковых, породах вполне достаточно для образования жильных место
рождений.

Таким образом, «черные сланцы» часто содержат вкрапленный золо
тосодержащий пирит и, вероятно, являются главным коренным источ
ником золотых россыпей и иногда используются как поисковый при
знак и основа для прогнозирования. Количество золота часто не зави
сит от содержания в породе сульфидов железа, а самородное золото 
срастается с кварцем, хлоритом, серицитом и другими минералами 
сланцев. В пользу первично-осадочного (кластогенного или хемоген
ного) происхождения золота говорят литолого-стратиграфический 
контроль оруденения, корреляционная связь золота в сланцах с углис
то-графитовым веществом, пространственная и возрастная (а следова
тельно, и генетическая) независимость золотоносности от гранитоидов 
и других магматических пород района. В зонах тектонических р азло
мов, но в пределах сланцевых толщ встречаются кварцево-золоторуд
ные жилы, минеральный состав которых полностью отраж ает состав 
вмещающих сланцевых пород.

Нередко распределение золота подчинено песчано-сланцевым тол
щам с циклически повторяющимися породами: песчано-алевролитовы-
ми, глинистыми и кремнисто-карбонатными. При этом в пределах поле- 
вошпат-кварцевых песчаников залегаю т слабометаморфизованные 
черные углисто-кварцевые алевролиты и углистые песчаники, неравно
мерно содержащие рассеянный пирит и арсенопирит; именно к этим 
«черным сланцам» обычно приурочена золотоносность, большей частью 
осадочно-сингенетичная и в меньшей мере — связанная с согласными 
или секущими кварцевыми или кварц-пирит-арсенопиритовыми ж и л 
ками, . .

Экспериментальные исследования показали, что золото растворяет
ся в воде при повышенных температурах. Из этого следует вывод: зо 
лото, диспергированное при седиментации в осадочных породах, может 
при метаморфизме этих пород растворяться и переноситься разбавлен
ными водными растворами. В докембрийских высокоглиноземистых 
(кианитовых) породах нейтронно-активационным методом устанавли
вается, что в гидротермально-метаморфогенных (метасоматических) 
обособлениях кварца вблизи контакта пирротиновых прожилков с гра- 
фитизированными сланцами содержание золота на два — три порядка 
выше,; чем во. вмещающих углеродно-сульфидных слоях. Это объясня
ется метаморфической миграцией золота из первично-осадочной суль
фидно-углеродистой ассоциации и вторичным его отложением из тио- 
сульфатных растворов под влиянием органического углерода в условиях 
«водусодержащей» амфиболитовой фации метаморфизма.

Интересны в генетическом отношении пластообразные концентра
ции золота в Южной Родезии, приуроченные на ряде месторождений к 
докем'брийским полосчатым железистым кварцитам, чередующимся с 
лавами и туфами основного состава и переслаивающимся с сульфидно



карбонатными глинисто-сульфидными и глинисто-карбонатными слоя
ми. Отложение этой толщи произошло, по-видимому, в полузамкнутых 
бассейнах эвапоритового типа. Золото, связанное главным образом с 
арсенопиритом, концентрируется в пластах и пачках, содержащих суль
фиды железа. Ж елезорудные минералы (гематит, магматит, сидерит, 
железистый доломит, анкерит, пирротин, пирит, марказит, грей- 
гит, мельниковит, арсенопирит, гриналит, шамозит, стильпномелан) 
соответствуют ассоциации, обычной для древних метаосадочных желе* 
зорудных месторождений [Fripp, 1976], хотя этот исследователь отме
чая синхронность железорудных отложений, сульфидов и золота, скло
нен генетически связывать их с фумарольной деятельностью на дне во
доемов.

Золоторудные проявления в железистых кварцитах известны в р аз 
личных регионах мира. Золото содержится в магнетите и кварце, Н О  

главным образом на участках с сульфидной (пирит, пирротин, халько1 
пирит) минерализацией.

В заключение отметим, что наличие на довольно обширных площ а
дях в составе литологических (в том числе докембрийских) серий био~ 
генно-хемогенных и метаэвапоритовых осадков является уже, безуслов
но, положительным, сигнализирующим признаком на возможность об
наружения в этих толщ ах различных полезных ископаемых. Однако 
древние эвапоритовые бассейны, карбонатно-сульфатно-соленосные на
копления и их метаморфические производные (слюдяные, скаполито
вые, турмалиновые и другие породы), а такж е рассеянные или сконцент
рированные стратифицированные углеродистые залежи и, в частности, 
«черные сланцы» с громадными скоплениями органического вещества 
сами по себе еще не служат гарантией наличия рудных концентраций в 
этих толщах редких, малых, радиоактивных, благородных металлов или 
других (в том числе нерудных) полезных ископаемых.

Накопление в таких бассейнах прежде всего должно быть длитель
ным, что необходимо для проявления редуцирующей роли органическо
го вещества, масса которого' вместе с глинисто-доломитовым илом и 
другими дисперсными осадками обладает очень большой сорбционной 
емкостью.

Д ля  активных биологических процессов (в частности сульфат-ре- 
дуцирующих или окислительных химических и бактериальных), играю
щих решающую роль в накоплении и осаждении из иловых и при
донных растворов рудных элементов и в переводе их в устойчивую суль
фидную (медь, свинец, цинк) или окисную (железо, марганец) форму, 
такж е необходимо время.

Таким образом, длительно существующие платформенные мелко
водные бассейны, лагунообразные и далеко врезающиеся заливы, ост
ровные дуги, отшнуровывающие от открытого моря участки прибреж
ного моря, участки шельфа с депрессиями-ловушками, в общем ровный 
(теплый и достаточно влажный) климат, обеспечивающий вместе с гео
морфологической обстановкой лагунный режим, но предотвращающий 
широкое и полное площадное засолонение водоемов,— все это создает 
благоприятные условия для формирования металлогенически продук
тивных карбонатных, глинисто-карбонатных, углеродисто-мергелистых 
осадков, «черных сланцев» и ассоциирующих с ними пород.

В сильно разбавленных растворах (истинных и коллоидных) и в 
виде тонкой взвеси и обломочного материала приносились рудные и ас 
социирующие с ними компоненты из области питания. Они накаплива
лись в донных депрессиях и водоемах лагунного типа в сфере физико
химического влияния живого и косного органического вещества в пери
од седиментации богатого органикой слоя или (и) после его захороне
ния. В течение десятков, сотен тысяч и д аж е нескольких миллионов лет 
при медленном накоплении осадка образовывались значительные син-



генетичные концентрации, потенциально способные д а в л ю  впоследст
вии и крупные эпигенетические месторождения.

Другим необходимым условием является наличие продуктивного 
источника питания. Таковыми могли быть главным образом продукты 
гипергенного (химического и механического) разрушения более древних 
месторождений и широко развитые от раннего архея до мезокайнозоя 
коры выветривания, охватывавшие мощные толщи осадочно-метамор
фических. и изверженных пород на громадных пространствах; в них шло 
разложение пород и дифференциация кристаллического вещества на 
элементы; именно отсюда поступил обильный материал, пригодный и 
подготовленный не только к гидродинамическому переносу и накопле
нию, но и для физико-химической фиксации в богатых тонкодисперсны
ми фракциями и органическим веществом прибрежно-морских или внут- 
риконтинентальных водоемах. Роль вулканических продуктов в ранние 
периоды геологического развития земной коры была очень значитель
ной, но в дальнейшем она становилась все более скромной и локальной, 
да и материал, выносимый вулканами (особенно в фанерозое), часто 
генетически тесно связан с перемещением рудных и сопровождающих 
компонентов, седиментационно накопленных в морских осадочных тол
щах, вмещающих вулканические аппараты.
... Третье необходимое условие, весьма важное для формирования от

носительно богатых эпигенетических концентраций (рудных зон, место
рождений) в результате перераспределения рассеянного во вмещающих 
породах сингенетичного рудного вещества, состоит в вовлечении этих 
исходных осадочных и метаосадочных пород в сферу тектонических, 
гидротермальных, метаморфических и магматических (инъекционных и 
палингенных) воздействий [Сердюченко, 1972].

ABSTRACT

O R G A N IC  M ATTER AND E V A PO R IT ES
IN T H E FO R M A TIO N  OF M ETA SED IM EN TA R Y  D E P O S IT S
O F BASE M ETALS AND GOLD

D. P . SERD Y U C H EN K O

The genetic role of biogenic and non-biogenic organic  m atter,  i l lu s t ra 
ted by sedim entary-m etam orphic P recam brian  and Early  Paleozoic depo
sits of lead, zinc, copper, gold and re lated elements, is shown in the a r t ic 
le. P r im ary  biogenic sed im entary  ore concentrations — whether s tra ta -  
bound or epigenetically. involved into hydrothermal assim ila tion-m agm a- 
tic or m etam orphic and paligenic p ro c esse s—-possess (especially in tecto- 
nically active zones) different m anner and conditions of deposition and 
moreover they can. often be moved far away from their original location. 
The availability  of the depression da ta  is another factor, defining orefor- 
mation, in addition to the presence of lagoons, half-landlocked or com m u
n ica ting  with the open sea, which provide the evaporation m echanism  for 
the deposition of ore components.
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ПРОБЛЕМЫ СВЯЗИ
РЕГИОНАЛЬНО-МЕТАМОРФИЗОВАННЫХ ПОРОД  
И ЛИТИЕВЫХ ПЕГМАТИТОВ
(анализ зарубежных месторождений)

А. М. ЗАСЕДАТЕЛЕВ

Изучение, а такж е практика поисков и разведки литиевых пегмати
тов показывает, что вмещающие породы заметно влияют на закономер
ности размещения месторождений литиевых пегматитов в земной коре 
[Бабаев, 1959; Беус, 1960; Боровиков, 1961; Власов, 1955, 1965; Гинз
бург, Родионов, 1960; Заседателев, 1974, 1975, 1977; Ивенсен, 1960;
Внутреннее..., 1951; Никитин, 1959, 1960; Солодов, 1962, 1965; Ферсман, 
1940; M ulligan, 1965, Rowe, 1954].

При стремлении вскрыть причины влияния вмещающих пород на 
размещение литиевых пегматитов исследователи, как правило, исходят 
из гипотез о генетической связи пегматитов с магматическими интру
зиями и формировании пегматитов из остаточного расплава или пост- 
магматических растворов. При этом обычно рассматриваются лишь 
физико-механические, минералогические и химические свойства вме
щ аю щ их пород, их структурно-тектоническое положение, характер ме
таморфических изменений. Однако почти не учитывается важность 
.литологических исследований и выявления фациально-формационных и 
палеогеографических условий формирования древних первичных осад
ков, из которых при региональном метаморфизме произошли породы, 
вмещающие пегматиты.

Проведенные в последние годы литолого-геохимические исследова
ния на некоторых докембрийских пегматитовых полях с литиевыми пег
матитами позволили установить, что вмещающие породы могут являть
ся метаморфизованными литиеносными осадками. Геологические усло
вия образования последних сходны с условиями образования кайнозой
ских литиеносных отложений, формирующихся в районах с аридным 
или субаридным климатом и в мелководных, часто пересыхающих и 
закрытых в гидрогеологическом отношении континентальных бассей
нах, обогащенных литием и другими редкими элементами в связи с вод
но-солевым питанием этих бассейнов подземными литиеносными водами 
[Заседателев, 1974, 1977].

Принципиальная возможность отнесения толщ, вмещающих литие
вые пегматиты, к метаморфизованным древним литиеносным осадкам 
позволяет предполагать, что такие пегматиты могут иметь метаморфо- 
генный генезис и возникать путем переотложения редких и породообра
зующих компонентов пород в трещины и пустоты различного происхож
дения, а такж е при замещении отдельных участков пород газово-жидки- 
ми растворами и расплавам и(?),  сформированными в метаморфизован- 
ной толще литиеносных осадков. Отсюда видно, какое большое значе
ние в развитии теории пегматитообразования и выявлении закономер



ностей распространения месторождений редкометальных и, в частности, 
литиевых пегматитов могут иметь литологические исследования в мета- 
морфизованных осадочных толщах, вмещающих такие пегматиты.

Н иже приводятся сведения по вмещающим породам зарубежных 
месторождений литиевых пегматитов, а такж е отмечаются присутст
вующие в районах их развития месторождения других полезных иско
паемых, совместное нахождение которых с литиевыми пегматитами 
представляется характерным. В результате оказалось возможным выя
вить ряд  специфических условий первичного образования вмещающих 
пород и подчеркнуть закономерную связь с ними литиевых пегматитов.

Ссылки на использованный литературный материал даются при его 
изложении, за исключением обобщающих сводных работ [Колотухина 
и др., 1964, 1968, 1974, 1975; Москевич, 1966; Тугаринов, Войткевич, 
1966; Schneiderhohn, 1961], на которые, во избежание многократных 
повторений, в дальнейшем автор не ссылается.

Европа

В Европе литиевые пегматиты известны во многих местах, но эконо
мическое значение их невелико.

В Финляндии пегматиты с литиевыми минералами находятся на 
юго-западе страны: в провинции Южного и Центрального Похьянмаа; 
около г. Тампере в Ериярви; в провинциях Тамелла и Сомеро и на о-ве 
Кимито.

В Южном Похьянмаа пегматиты Хаапалуома, К аатиала , Хуннэко со 
сподуменом, лепидолитом, монтебразитом приурочены к приконтакто- 
вым зонам метаморфизованных вулканогенно-осадочных толщ и интру
зий, одновременных со свекофенской складчатостью [H aapa la ,  1966]. 
Среди вулканогенно-осадочных пород преобладают слюдяные сланцы и 
гнейсы, вместе с которыми преимущественно в низах стратиграфичес
кого разреза  в подчиненном количестве встречаются лептиты, амфибо
литы, амфиболовые гнейсы и порфириты. Интрузивные породы пред
ставлены кварцевыми диоритами и гранодиоритами, значительно реж е 
встречаются горнблендиты, габбро, диориты, граниты. Пегматиты с ли
тиевыми минералами располагаются и в слюдяных гнейсах, и в грано- 
диоритах. Слюдяные гнейсы и сланцы в основном состоят из плагио
клаза  (№ 15—25) и биотита; второстепенные и акцессорные минералы 
представлены микроклином, серицитом, апатитом, гранатом, цирконом; 
местами встречается графит, кальцит, обыкновенная роговая обманка, 
кумминггонит и турмалин. В слюдяных сланцах наблюдаются прослои 
со скоплениями порфиробластов андалузита, граната и ставролита. 
Кварцевые диориты и диориты сложены плагиоклазом (№ 2 0 —25), 
кварцем, биотитом, калиевым полевым шпатом, образующим порфиро
видные выделения, и роговой обманкой; второстепенные и акцессорные 
минералы: хлорит, апатит, серицит, циркон, рудные.

В большом пегматитовом поле Ериярви литиевые минералы (амбли- 
гонит, литиофилит, лепидолит) известны лишь в пегматите Виитание- 
ми, для которого характерно уникальное развитие разнообразных фос
фатов [Volborth, 1954, 1956]. Пегматит приурочен к биотитовым слан
цам эффузивно-осадочной свиты Тампере, абсолютный возраст которой, 
по А. И. Тугаринову и Г. В. Войткевич [1966], равен 2240 млн. лет. К ро
ме биотитовых сланцев, распространены филлиты, серицитовые и а м 
фиболовые сланцы, лептиты. Характерной геохимической особенностью 
сланцев является высокое содержание бора, местами достигающее 1%.

В провинциях Таммела и Сомеро еще с прошлого века известны мно
гочисленные и крупные пегматиты, но литиевые минералы встречены в 
немногих ж илах  [Aurola, 1963; Neuvonen, Vesasalo, 1960]. Пегматито
носная территория сложена образованиями свекофенского горного со



оружения (амфиболовые и слюдяные сланцы, порфнрнты), которые 
прорваны интрузиями основного и среднего состава (габбро, диориты, 
гранодиориты и кварцевые диориты), а такж е микроклиновыми грани
тами. Главная пегматитовая ж ила на участке Гирвикаллио с петалитом 
и сподуменом сечет уралит-плагиоклазовый порфирит и слюдяные 
сланцы. Порфириты имеют тонкополосчатую текстуру и сложены мелко
зернистыми агрегатами роговой обманки и плагиоклаза с небольшим 
количеством биотита и карбоната, среди которых находятся фенокрис- 
ты уралита и плагиоклаза. Слюдяные сланцы состоят из кварца, поле
вых шпатов, биотита и мусковита; местами в них наблюдаются крупные 
порфиробласты андалузита. Д ругая  небольшая пологопадающая пег
матитовая ж ила Л уоламяки сечет диориты. В ней, кроме сподумена, 
имеется небольшое количество петалита, эвкриптита и поллуцита. Д и о 
риты являются частью сложного комплекса основных пород в ядре син
клинальной структуры, крылья которой состоят из сланцев. Главные 
минералы диорита: плагиоклаз (обычно андезин), биотит, роговая об
манка; акцессорные: сфен, апатит, циркон, эпидот, хлорит, рудные ми
нералы.

В пегматитах о-ва Кимито лишь в жиле Лемняс заметно накопле
ние лепидолита с монтебразитом, и эта ж ила находится в габбровом 
массиве, который согласно залегает среди вулканогенно-осадочной леп- 
титовой формации свекофенид [Pehrm an, 1945].

В Швеции литиевые пегматиты известны на побережье и на остро
вах Ботнического залива. Севернее г. Скелефтео, недалеко от золото
рудного месторождения Болиден, находится известное месторождение 
пегматита Варутреск; южнее г. Стокгольма на о-ве Утё залегаю т не
большие тела литиевых пегматитов, в которых в прошлом веке впервые 
был открыт элемент литий. В этих ж е  двух районах находится еще ряд 
более мелких пегматитовых тел со сподуменом и лепидолитом.

Из пегматитовой жилы Варутреск добыто несколько тысяч тонн пе
талита, сподумена, амблигонита, поллуцита и танталита. В районе мес
торождения распространены докембрийские филлитовидные сланцы с 
пропластками и линзами амфиболитов. Последние возникли при мета
морфизме основных лав, туфов и мергелистых осадков. Пегматит В ару
треск приурочен к линзе амфиболита, образованной при метаморфизме 
осадочных пород [Quensel, 1957].

Литиевые пегматиты на о-ве Утё содержат петалит с лепидолитом 
и небольшое количество сподумена и монтебразита. Пегматиты р аз 
виты в исключительно своеобразной геологической обстановке и зал е
гают среди магнетит-гематитовых кварцитов, располагающихся в силь- 
нометаморфизованной толще архея, в нижних частях которой находят
ся слюдяные сланцы и гнейсы, а в верхней — геллефлинты, карбонатные 
и кварцитовидные породы, лептиты [Holmquist,  1910]. Залеж и  магне
тит-гематитовых кварцитов приурочены к перемежающимся слоям мра- 
моризованного известняка и геллефлинт с преобладанием последних. 
Геллефлинты состоят из кварца и полевых шпатов с примесью слюды и 
местами постепенно переходят в крупнозернистые лептиты, содержащие 
ставролит. Известняки сильно раскристаллизованы и, кроме кальцита и 
доломита, содерж ат большое количество примеси различных алюмоси
л и к а т о в — диопсида, роговой обманки, граната, турмалина, а такж е 
сульфидов и магнетита. Количество роговой обманки иногда настолько 
велико, что в известняках можно выделять прослои амфиболовых 
сланцев.

Магнетит-гематитовые кварциты обладаю т характерной тонкопо
лосчатой текстурой и слагают почти вертикально падающие пластооб
разные тела, мощностью около 25 м с раздувами до 70 м. В их лежачем 
боку находится прослой черных геллефлинт с примесью пирита (3%) и 
аморфного пылевидного углерода (2,5%). В 500—800 м от железных
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руд в том ж е стратиграфическом горизонте геллефлинт с прослоями 
известняков находятся участки, обогащенные сульфидной минерализа
цией (халькопирит, пирит, галенит, сфалерит, пирротин с небольшой 
примесью арсенопирита, самородного серебра и других минералов). 
Интрузивные породы обнаж аю тся в 2 км от месторождения и представ
лены массивами диоритов, гнейсо-гранитов и гранит-порфиров.

В Норвегии пегматиты с лепидолитом встречены на юге в долине 
Хейдален и на горе Скарс в периферических частях габбровых и амфи- 
болитовых пород, залегающих на телемаркских гранитах [Oftedal,. 
1942]. Габбро и амфиболиты вместе с прослоями порфиров, лептитов, 
кварцитов и гнейсов, в которых местами наблюдается силлиманит, а 
такж е со своеобразными роговообманковыми брекчиями входят в со
став формации Нисседаль. Последняя сопоставляется с верхними час
тями формации Телемарк, сложенной менее метаморфизованными по
родами («кварциты», аркозовые песчаники, филлиты, карбонатные отло
жения, а такж е лавы и туфы кислого и основного состава и вулканичес
кие брекчии) [Хольтедаль, 1957]. Д л я  отдельных участков осадочных 
пород характерно присутствие турмалина, силлиманита и широкое р ас
пространение волноприбойных знаков, свидетельствующих о мелковод- 
ности бассейна.

В Румынии пегматиты с монтебразитом, лепидолитом и сподуменом 
известны в горах Себеж-Циндрель и Лотру, а такж е в районе Терегова, 
провинции Банат  [Maieru е. а., 1968]. Пегматиты приурочены к ам ф и
болитам и слюдисто-дистеновым сланцам докембрия, образующим про
слои среди биотитовых гнейсов и гранат-слюдяных сланцев древнего 
основания Карпатских гор. Интересно, что в некоторых пегматитах это
го района отмечается золото (1— 3 г/т), связанное с золотоносным пи
ритом.

В Австрии небольшие жилы литиевых пегматитов, содержащих спо
думен, известны в районе Ш питталь в бассейне р. Д равы, около Вилд- 
баха в Штирии и в Сант-Радегунде около г. Грац. Пегматиты залегаю т 
в толщах гранат-слюдяных сланцев с прослоями кварцитов на контак
те с гранитными массивами.

Пегматиты с литиевыми минералами известны во многих местах 
Центрально-Европейского массива кристаллических пород на террито
рии Чехословакии, Ф РГ и ГД Р . Они не имеют особого экономического 
значения, и лишь в Рожене (Чехословакия) в заметном количестве 
добывался лепидолит. Интересно отметить залегание сподуменсодержа
щего пегматита в Сушице среди мрамора, богатого магнием. Н а терри
тории Баварского и Оберфальского лесов из пегматитов Хагендорф 
Норд, Хагендорф Зюд, Плеуштейн, Хюнеркобель попутно с полевым 
шпатом и кварцем извлекался трифилин. Эти пегматиты приурочены к 
темным биотитовым парагнейсам с прослоями слюдяных сланцев и лин 
зами роговиков и амфиболитов.

Н а о-ве Эльба в Италии пегматиты с небольшим количеством лепи
долита, петалита и поллуцита находятся в граните около контакта по
следнего с мраморами и изучались еще А. Е. Ферсманом [1952]. Грани
ты среднезернистые и порфировидные, местами обогащены биотитом и 
турмалином. В мраморах находятся линзы кристаллических сланцев, 
амфиболитов, серпентинитов; около контакта с гранитами мраморы 
обогащены кварцем.

Пегматиты с лепидолитом, амблигонитом, сподуменом известны в 
Галисии на северо-западе Испании (провинция Понтеведра) и на севе
ре Португалии (провинция Бейра) ,  где они, по-видимому, образуют пег
матитовый пояс, приуроченный к слюдисто-ставролитовым сланцам с 
линзами амфиболитов, предположительно кембрийского возраста [Раг- 
ga-Pondal,  Cardoso, 1948]. Сланцы подстилаются гнейсами и прорыва
ются гранитом.



Пегматитовые жилы Кацерас с касситеритом и небольшим количест
вом амблигонита на западе Испании, по существу, являются кварцевы
м и  жилами, содержащими полевые шпаты. Они залегают среди силу
рийских сланцев и кварцитов, в которых местами наблюдаются значи
тельные скопления турмалина [Weibel, 1955].

В Испании и Португалии литиевые пегматитовые жилы сопровож
даются пегматитами с бериллом и многочисленными кварцевыми ж и л а 
ми с касситеритом и вольфрамитом, разработка которых осуществляет
с я  периодически в сравнительно небольшом объеме.

Литиевые пегматиты в районе Центрального плато Франции в 20-х 
и 30-х годах текущего столетия являлись относительно крупными источ
никами лепидолита (до 1500 т/год) и монтебразита (до 200 т/год), до
быча которых в основном велась на месторождениях Монтебро и Шеде- 
вилль; сподумен в небольшом количестве извлекался в Эк-Сюр-Вьенне. 
Более мелкие тела литиевых пегматитов известны в Лимузине, Крозан- 
те, Шантелубе. Пегматиты приурочены к гранулитам, двуслюдяным 
гнейсам и слюдяным сланцам и залегаю т недалеко от контактов с дву
слюдяными гранитами, возникшими в герцинскую орогеническую 
эпоху.

Канада

Литиевые пегматиты в К анаде весьма многочисленны и сравнитель
но хорошо изучены [M ulligan, 1965]. К анада занимает первое место в 
капиталистическом мире по запасам  литиевых руд — до 6 млн. т LiaO 
[Москевич, 1966]. Пегматиты характеризуются высоким содержанием 

•сподумена, в некоторых наблюдаются крупные концентрации лепидоли
та и амблигонита. В противоположность высоким концентрациям л и 
тиевых минералов, содержание в пегматитах Канады танталита, ко
лум бита  и берилла, как  правило, ниже, чем в литиевых пегматитах дру
гих стран. Поллуцит встречен лишь в одной жиле Монжери у Берник- 
Лейк (провинция М анитоба), но зато развит он там в уникальном коли
честве (150 000 т поллуцитовой руды). Почти все пегматиты приурочены 
к древнеархейской вулканогенно-осадочной формации Киватин. Лишь 
небольшие месторождения в районе Херб-Лейк (Манитоба) находятся 
в несколько более молодой, но такж е архейской формации Атабаска- 
Черчилл, и ряд незначительных пегматитовых жил с литиевой минера
лизацией известен в гренвильской формации протерозоя (Н овая Ш от
ландия) и в породах палеозоя (Кордильеры).

Главные провинции с литиевыми пегматитами: Квебек — районы
Прейсек-Лакорн, оз. Ассиника; Онтарио — районы Нипигон, Дриден, 
Л акруа, Рут, Фалькон, Сулливан, Форт Хоуп; Манитоба — районы Кет 
Л е й к  — Виннипег Ривер, Херб Лейк, Восточный Браин Три — Западный 
Хаук; Северо-Западная Территория.

В районе Прейсек-Лакорн в провинции Квебек литиевые пегматиты 
залегаю т в вулканогенно-осадочной формации Киватин, сложенной 
метаморфизованными лавами и туфами основного состава и песчано
глинистыми осадками с прослоями конгломератов. В отдельных про
слоях кварц-биотитовых сланцев, образованных при метаморфизме пес- 
чано-глинистых осадков, отмечаются скопления ставролита, кианита, а 
такж е мелких кристаллов турмалина. Последний особенно развит в 
участках распространения золоторудных кварцевых жил. Литиевые пег
матиты обычно располагаются около контактов с многофазными интру
зиями, в строении которых, кроме биотитовых и мусковитовых гранитов 
и  биотитовых гранодиоритов, принимают участие горнблендиты, монцо- 
ниты и сиениты. Д л я  некоторых массивов характерна альбитизация. 
Изредка литиевые пегматиты располагаются в эндоконтактных зонах



более ранних интрузивных фаз, но в таких случаях литиевая минерали
зация чаще всего имеет ограниченное развитие.

В провинции Онтарио пегматитоносные районы расположены на 
значительном удалении друг от друга, но почти все они такж е при
урочены к породам формации Кнватин. Около оз. Нипигон литиевые 
пегматиты залегаю т преимущественно в биотитовых кварцитах и в 
кварц-биотитовых сланцах, среди которых находятся граниты и пласто
образные тела основного состава с жилами диабазов. Метаморфизм 
сланцев увеличивается по направлению к гранитам; при этом в сланцах 
появляются узловатые скопления мелкозернистого амфибола, порфиро- 
бласты граната и ставролита с кордиеритом. В районе озер Фалькон и 
Зиг-Заг пегматиты встречаются в полосе сильно окремненных зеленп- 
каменных пород, ограниченных с севера и юга гранито-гнейсами. 
Н а площади Форт Хоуп пегматиты с литиевыми минералами залегаю т 
среди лав основного состава, излияние которых сопровождалось 
внедрением сложных интрузий гранитов, порфиров и т. д. У оз. Сулли- 
ван пегматиты приурочены к древним гнейсовидным гранитам и 
измененным осадочным породам серии М арш ал Лейк, в которые 
внедрены граниты. В Дридене и у оз. Рут пегматиты находятся в зелено
каменных породах и в хлорит-слюдяных сланцах недалеко от контакта 
с гранитами, а у оз. Л акруа  в кварц-слюдяных сланцах, переслаиваю
щихся с парагнейсами.

В провинции Манитоба главный пегматитоносный район располага
ется между оз. Кет Лейк и Виннипег Ривер. В геологическом строении 
его принимают участие нижнеархейские вулканические (андезиты,, 
базальты) и осадочные (граувакки, аркозы, сланцы) породы группы 
Раис Лейк, измененные при региональном метаморфизме в различные 
зеленокаменные породы, кристаллические сланцы, гнейсы и кварциты. 
Местами породы сильно смяты и окремнены. Наиболее ранние интрузии 
габбро и перидотитов образуют небольшие массивы. Следующие за «ими 
крупные интрузии (лаврентьевские) сложены гнейсовидными и массив
ными гранитами и диоритами, среди которых, преимущественно в 
центральных частях, встречаются розовые и серые микроклиновые и 
более молодые альбитовые граниты. Последние имеют пегматоидные 
структуры и полосчатые текстуры, образованные чередованием тонких 
прослоев аплита с крупнокристаллическими полосами, обогащенными 
мусковитом или гранатом. В гранитах с большим количеством кварца 
иногда встречается берилл. Многие исследователи, в частности Р. Рой 
[Rowe, 1954] и Р. М эллиган [Mulligan, 1965], -подчеркивают приурочен
ность литиевых пегматитов (абсолютный возраст пород 2500 млн. лет) 
в подавляющем количестве к измененным вулканогенным породам 
основного состава. Литиевые пегматиты, если и встречаются изредка в 
гранитах, то лишь вблизи контакта с вулканогенными породами. 
В восточной части провинции Манитоба (район Херб Л ейк),  сложенной 
осадочно-вулканогенными породами группы Мисси и Амиска с интру
зиями кварцевых диоритов и более молодых биотитовых гранитов, 
пегматиты сопровождаются золотоносными кварцевыми жилами и зал е 
гают в зеленых сланцах, граувакках и в кварцевом диорите около кон
тактов с биотитовыми гранитами.

На Северо-Западной Территории литиевые пегматиты (абсолютный 
возраст их около 2200 млн. лет) располагаются в толще вулканогенно
осадочных пород серии Йеллоунайф (возраст древнее 2340 млн. лет),  
прорванных интрузиями гранодиоритов, мусковитовых и турмалиновых 
пегматоидных гранитов и дайками диабазов. Большую часть страти
графического разреза занимают лавы основного состава, туфы, грау
вакки и песчано-глинистые отложения, перешедшие при метаморфизме 
в зеленокаменные породы, кварц-биотитовые гнейсы, кварц-слюдяные 
сланцы и кварциты. Степень метаморфизма пород увеличивается по



направлению к контактам с массивами гр ан о д и и р ти в  и гранитов. 
Метаморфические изменения проявляются в развитии биотита по 
хлориту и серициту, исчезновении карбоната, перекристаллизации 
обломочного кварца и альбита с увеличением размеров их зерен и в 
возникновении узловатых скрытокристаллических агрегатов кордиерита, 
реже андалузита или ставролита. Литиевые пегматиты преимущественно 
развиты в полосе метаморфизованных осадочных пород, в которых 
такж е встречаются золотоносные кварцевые жилы с турмалином. 
В основных породах интересно отметить присутствие шеелита. На неко
торых участках (у озер Росс и Редут) хорошо выражена зональность в 
распределении различных типов пегматитовых жил: в гранитном 
массиве находятся пегматиты без минералов редких элементов, в при- 
контактовой зоне — пегматиты с бериллом и танталит-колумбитом, 
а пегматиты со сподуменом — в некотором удалении от гранитов.

В Новой Ш отландии на северном окончании крупных палеозойских 
и архейских структур, протягивающихся из США, литиевые пегматиты 
не имеют заметного развития. В районе Нью-Росс они приурочены к 
мусковитовым, реже к биотитовым гранитам, прорывающим ордовик
ские кварциты формации Гольденвил и шиферные сланцы формации 
Галифакс, в которых известны золотоносные кварцевые жилы. В Кор
дильерах присутствие небольшого количества лепидолита отмечалось в 
жилах среди гнейсов из группы Монаши палеозойского возраста.

Соединенные штаты Америки

Литиевые пегматиты в США изучены, пожалуй, лучше, чем в других 
частях земного шара. Они сосредоточены в пяти провинциях: Северо- 
Восточные Аппалачи — штаты Мэн, Нью-Гемпшир, Массачусетс, Кон
нектикут; Ю го-Западные Аппалачи — штаты Вирджиния, Северная и 
Ю жная Каролина, Д ж ордж иа; Ю ж ная Д акота; Скалистые горы — 
штаты Монтана, Айдахо, Вайоминг, Колорадо, Нью Мексико, Аризона, 
Юта; Калифорния.

Северо-Восточные Аппалачи отличаются обилием мусковитоносных 
пегматитов, известны такж е крупные тела пегматитов с бериллом 
(рудник Бумпус). Литиевые пегматиты небольшие, но многочисленные 
и иногда содержат поллуцит. Периодически из них в незначительных 
количествах добывали лепидолит, амблигонит, сподумен, поллуцит и 
полудрагоценные камни (турмалин, берилл). В настоящее время они не 
представляют особого интереса для добычи литиевых минералов [Hess, 
Raston, 1938; Schainin, 1946; Sundelius, 1963].

Наибольшее количество литиевых пегматитов сосредоточено в штате 
Мэн — месторождения Ньюри, Маунт Майк, Румфорд, Геброн, Бук- 
филд, Гринвуд, Уоррен, Л орд Хилл, Пег Клаймс, Старрет-Сподумен. 
Характерно разнообразие литиевых минералов: лепидолит, сподумен, 
амблигонит, гебронит, литиофилит, трифилин. В пегматитах Ньюри, 
Маунт Майк, Румфорд, Геброн, Гринвуд известен поллуцит. Вмещ аю
щие породы представлены кварц-слюдяными сланцами (Маунт Майк, 
Уоррен) с многочисленными линзами амфиболитов (Пег Клаймс, 
Старрет-Сподумен). Местами в сланцах ведущая роль принадлежит 
лишь мусковиту, биотиту и актинолиту, а кварц встречается в незначи
тельном количестве (Ньюри). В Гринвуде пегматит залегает в хлорит- 
пироксеновых гнейсах, в Букфилде между биотитовым гнейсом и грани
том, а в Л орд Хилле в диоритах. Среди кристаллических сланцев, 
по-видимому, встречаются как докембрийские, так и, несомненно, 
палеозойские породы (силур — девон), что доказывается находками 
остатков фауны и подтверждается определениями абсолютного воз
раста.



В штате Нью-Гемпшир пегматит с крупными кристаллами трифилина 
находится в светлом турмалинсодержащем гнейсовидном граните, кото
рый совместно с гранодиоритом находится в карбоновых сланцах и 
филлитах.

В штате Массачусетс распространены преимущественно сподумено- 
вые пегматиты (Гошен, Честерфилд, Честер, Хантингтон); в пегматитах 
Лития и Стерлинг, кроме сподумена, в небольших количествах известен 
амблигонит, а такж е поллуцит. По-видимому, все пегматиты залегают 
в серых серицитовых сланцах с небольшими гнездами биотита или 
андалузита и примесью графита.

В Коннектикуте немного сподумена и лепидолита отмечено в пегма
тите Коллинс Хилл около Портленда; в пегматите Бренчвилл, кроме 
сподумена, местами наблюдается литиофилит. Пегматиты залегают
з докембрийских породах свиты Болтон, которая сложена слюдяными 
и роговообманковыми сланцами с кварцитами и амфиболитами, 
темноцветными гнейсами туфогенного происхождения, и гранито-гней- 
сами.

Юго-Западные Аппалачи являются основным районом развития 
литиевых пегматитов в США. Наиболее крупные их тела сосредоточены 
в районах Кинг Маунтин и Бивэрдэм в пределах так называемого 
касситерит-сподуменового пояса, который при ширине в 3—4 км про
тягивается на 45 км в северо-восточном направлении примерно от 
северной границы штата Ю жная Каролина до г. Линкольнтона в штате 
Северная Каролина [Kesler, 1942; Griffits, 1954]. Д лина пегматитовых 
жил достигает 1600 м, мощность — нескольких десятков метров. 
Извлекается сподумен и попутно мелкокристаллический берилл, колум
бит и монацит, а такж е полевой шпат и мусковит. Запасы  только до 
глубины 90 м составляют свыше 4500 тыс. тонн LizO при содержании в 
руде 1,31% L i ,0  и 128 800 т ВеО при содержании в руде 0,04—0,05%. 
Пегматиты приурочены к толще кристаллических метаморфизованных 
эффузивно-осадочных пород. В составе их различные сланцы (биотито- 
вые, мусковитовые, серицитовые, роговообманковые, силлиманитовые и 
пирофиллитовые), в которых иногда отмечаются значительные кон
центрации турмалина, а такж е гнейсы и кварцевые монцониты, образо
ванные из аргиллитов, песчаников, туфов и лав  [Кинг, 1961]. Характерно 
развитие сравнительно небольших линзообразных тел основных пород 
и крупных массивов кислых интрузий, многие из них изменены в гнейсы. 
С молодыми девонскими гранитами связывают образование золото
носного пояса, протягивающегося в Аппалачской горной системе от 
штатов Д ж ордж и я и Алабамы до Новой Ш отландии в Канаде. В районе 
касситерит-сподуменового пояса месторождения золота Кинг Маунтин, 
Хаиль, Бревер, Эммонс и другие 'находятся главным образом в пирити- 
зированных участках серицитовых сланцев и кварцитов.

В Ю жной Д акоте литиевые пегматиты известны в районе Блек — 
Хиллс на площади около 700 км2 [Page, 1953; Norton, 1964]. Несмотря 
на большое количество тел, они не представляют сейчас промышленного 
интереса ввиду того, что литиевые минералы в пегматитах сосредото
чены в пределах сравнительно небольших зон. Главным минералом 
лития является сподумен, несколько меньшее значение имеют амбли
гонит с лепидолитом; в ограниченном количестве встречаются фосфаты 
лития. З а  1875— 1943 гг. извлечено около 24 932 т сподумена, а за 
1943— 1958 гг. еще 34 545 т; кроме того, добыто 2681 т берилла. 
В небольшом количестве на месторождении Тин Маунтин извлекался 
поллуцит. Литиевые пегматиты встречаются в докембрийских метамор
физованных осадочных и вулканогенных породах, окружающий гранит
ный массив Харни Пик. Стратиграфический разрез снизу вверх пред
ставляется в следующем виде.



1. Каарц-слюдяные сланцы с акцессорным турмалином и гра
фитом .......................................................................................................  более 1950

2. Амфиболитовая пачка из амфиболитов, известково-силикат
ных пород с кордиеритом, биотитом, диопсидом, кордиерит- 
биотитовых сланцев, микроклин-биотитовых, кварц-мускови- 
товых сланцев и кварцитов. Из акцессорных минералов в 
амфиболитах встречаются турмалин, гранат; в известково
силикатных породах — кордиерит: в кварц-мусковит^вых
сланцах наблюдаются прослои с кианитом и силиманитом, а
в кварцитах — прослои, обогащенные графитом . . . .  45—450

3. Кварц-слюдисто-полевошпатовая пачка с небольшими про
слоями кварц-елюдяных и гранат-ставролитовых сланцев . более 300

Все породы смяты в изоклинальные складки и обычно имеют крутые 
падения. Несогласно залегающие амфиболиты считаются измененными 
основными интрузиями, а согласно залегающие, обогащенные графитом-, 
относятся к параамфиболитам. Н аибольш ая степень метаморфизма 
отмечается в южной части, где в породах распространен силлиманит. 
Н а севере пегматитоносного района метаморфические изменения слабее, 
и вместо силлиманита в породах присутствует ставролит.

Л ейкократовые граниты Харни Пик имеют неясно развитую полос
чатость со сменой мелкозернистых слоев грубозернистыми с пегматоид- 
ной структурой. Мелкозернистые слои сложены плагиоклазом и квар
цем, а грубозернистые— плагиоклазом, кварцем и пертитом. По свинцо
во-изотопному определению возраст крупного пегматитового тела Боб- 
Ингерсол равен 1620 млн. лет.

В районе развития литиевых пегматитов известны небольшие золото
носные кварцевые жилы, преимущественно залегающие в амфиболитах 
[Lang, Redden, 1953].

В Скалистых горах литиевые пегматиты распространены в пределах 
прерывистого субмеридианального пояса, общее протяжение которого 
превышает 1000 км [Hanley е. а., 1950]. В северной его части, в штате 
Вайоминг, в основном развиты пегматиты с бериллом, а литиевые 
пегматиты имеют ограниченное распространение в Фремонте и Нагроне 
среди докембрийских роговообманковых сланцев, прорванных интру
зиями красного гранита [McLaughlin, 1940]. Роговообманковые сланцы 
черного цвета сложены роговой обманкой и небольшим количеством 
лабрадора с примесью кварца, магнетита, хлорита, актинолита и цир
кона. Сланцы в отдельных участках сильно окремнены и серицитизиро- 
ваны. Одни исследователи относят их к измененным диоритам и базаль
там, другие — к метаморфизованным осадочным породам. В тех же 
толщах, где находятся пегматиты, встречаются и небольшие золото
рудные месторождения.

Южнее, в штате Колорадо, такж е преимущественно развиты берил
ловые пегматиты. Литиевые пегматиты с небольшим количеством 
лепидолита, сподумена, амблигонита и литиофилита с трифилином 
известны в Кристалл Маунтин, Эйт М айл П арк  и в районе Кварц Крик 
среди метаморфизованных докембрийских осадков с прослоями эффузи- 
вов. Более всего распространены кварциты, слюдяные сланцы, иногда 
содержащие силлиманит, амфиболиты, гнейсы. Изверженные породы в 
основном представлены грубозернистыми порфировидными кварцевыми 
монцонитами с характерным красноватым оттенком и роговообманко- 
выми кварцевыми диоритами и ортогнейсами [Heinrich, 1948]. Крупное 
пегматитовое тело Браун Дерби, абсолютный возраст которого — 
1360— 1540 млн. лет, находится в сланцеватых метадиоритах, возраст 
которых 1400 млн. лет.

В штате Нью-Мексико в литиевых пегматитах наибольший интерес 
представляет лепидолит, которого добыто около 1900 т; сподумен и 
амблигонит имеют меньшее развитие [Montgomery, 1950; Jahns, 1953].



Крупный пологопадающий пегматит Гардинг в округе Таос пересекает 
амфиболиты и кварциты с мусковит-кварцевыми сланцами. В амфибо- 
литовых породах распространены пегматиты с лепидолитом в округе 
Моро.

В штате Аризона в большом пегматитовом поле Уайт Пикачо юго- 
западнее Колорадского плато довольно много литиевых пегматитов 
зонального строения. Основное значение в них имеет сподумен, отчасти 
лепидолит, изредка встречается амблигонит, литиофилит, трифилин, 
циннвальдит [Jahns, 1952]. Наиболее интересные в промышленном 
отношении жилы чаще всего залегаю т в темных кристаллических слан
цах формации Д ж авапай , которая сложена кварц-слюдяными сланцами 
с прослоями роговообманковых, а такж е гнейсами, амфиболитами, 
мигматитами. Прорывающие их граниты Б агдад  (абсолютный возраст 
1400 млн. лет) характеризуются крупными (до 8 см) выделениями 
ортоклаза.

В штате Калифорния давно известны небольшие тела литиевых 
пегматитов зонального строения в округе П ала, в 130 км южнее Лос- 
Анжелоса {Jahns, 1951]. Из литиевых минералов главное развитие имеют 
сподумен с лепидолитом, встречаются такж е амблигонит, литиофилит, 
трифилин, сиклерит. В некоторых ж илах  присутствуют микролит, поллу
цит, минералы висмута. Пегматиты имеют пологое залегание и сосредо
точены на небольшой (14 км2) площади, сложенной крупным Южно- 
Калифорнийским батолитом (время внедрения — после ранней юры до 
мела).  Среди пород, слагающих батолит, находятся габбро, тоналиты, 
гранодиориты и граниты. Почти все пегматиты с литиевыми минера
лами встречаются в габбро.

Южная Америка

Наиболее крупные месторождения литиевых пегматитов в Южной 
Америке находятся в восточной части Бразилии, менее крупные — в 
центральной части Аргентины и небольшие, но, по-видимому, весьма 
богатые амблигонитом, разрабатывались  в йоркан ри ке  (Суринам). 
Кроме того, небольшие тела пегматитов с трифилином известны в 
Боливии.

В Бразилии главное значение имеют пегматиты с бериллом и тан та
литом, а такж е с мусковитом, по добыче которых страна занимает одно 
из первых мест в мире. Литиевые пегматиты разрабатываю тся слабо, 
но представляют потенциально крупную сырьевую базу [Гимаранш, 
Белецкий, 1955; Колотухина и др., 1978]. Размеры пегматитовых тел 
сравнительно небольшие, однако общее количество их велико. Боль
шинство жил обладает зональным внутренним строением с четко р аз 
витым кварцевым ядром и имеет крутое (до вертикального) падение. 
Пегматиты приурочены к крыльям крупного, протягивающегося свыше 
чем на 2000 км синклинорного прогиба, в ядре которого развиты отложе
ния палеозоя и кайнозоя, а по периферии — архея и протерозоя. 
Известно пять пегматитоносных провинций.

Ш тат Сеара — пегматиты со сподуменом и амблигонитом; штат Рио- 
Гранди ду Норте — месторождения Моримбондо, Бокуэро, Мулунгу и 
другие в основном такж е со сподуменом и амблигонитом; штат Пара- 
иба — главным образом месторождения сподуменсодержащих пегма
титов: Серидозинхо, Педрас-Претас, Барбарема, Сьера-Бранка; штат 
Б а й я —: пегматитоносные районы Итамбе и Итинге; ш тат Минас- 
Ж ераис — месторождения Волта-Гранди, Ж ерминал, Рио-Дочи, Ара- 
суам, Фазан-да-Велья и др.

Литиевые пегматиты залегаю т только в породах докембрия и чаще 
всего на некотором удалении от гранитных интрузий, абсолютный воз



раст которых в штате М инас-Ж ераис (граниты Итабира и др.) состав
ляет около 550—450 млн. лет.

Пегматиты в штатах Сеара, Рио-Гранди ду Норте и П араиба при
урочены к нижнепротерозойским породам серии Сеара. Сверху вниз в 
ней выделяют три формации: Сериду, Парельяс, Эквадор. Формация 
Сериду сложена разнообразными слюдяными сланцами, богатыми поле
выми шпатами; формация Парельяс — аркозами, конгломератами, 
известняками и мергелями, нередко превращенными в скарны, и слан
цами; формация Эквадор — кварцитами, богатыми мусковитом и поле
выми шпатами.

В штате Байя пегматиты в основном приурочены к породам серии 
Ж акобина, образованной мощной толщей кварцитов, конгломератов и 
филлитов с прослоями итабиритов. В конгломератах крупные место
рождения золота и урана, напоминающие месторождения Витватер- 
сранда в Ю жной Африке.

В штате М инас-Ж ераис литиевые пегматиты встречаются в про
терозойских (абсолютный возраст моложе 1350 млн. лет) сланцах серии 
Минае, к которой приурочены такж е месторождения железа, золота и 
других металлов. Отложения серии Минае снизу вверх разделяются на 
три формации: К араса — базальные конгломераты, кварциты, филлиты, 
сланцы; И табира — метаморфизованные железистые кварциты, доло
миты; П ирасикаба — филлиты, кварциты, доломиты, кремнистые 
породы, граувакки, метаморфизованные эффузивы и их туфы. Д ля  
многих пород характерна хорошая отсортированность минеральных 
зерен.

В Аргентине, как  и в Бразилии, большее значение имеют пегматиты 
с бериллом и танталитом, чем пегматиты с литиевыми минералами. 
Последние все приурочены к породам позднего докембрия и встречаются 
в трех провинциях: 1— провинция Сальто, месторождения Эль-Квемадо 
с лепидолитом и амблигонитом; 2 — провинция Кордова, месторожде
ния Бланко де Таити с трифилином и литиофилитом и урановое место
рождение Серро Бланко с небольшим количеством сподумена; 3— про
винция Сан Луис, месторождения Джоде-Агуа, Пуэрто дона Юлия и др.

В провинции Сальто в основном распространены филлиты, граувакки 
и лишь на юге среди таких же, но в большей степени метаморфизован- 
ных пород, появляются различные межпластовые интрузии.

В провинциях Сан Луис и Кордова пегматиты приурочены к толщам 
кристаллических сланцев, в составе которых — гнейсы, слюдистые 
сланцы, амфиболиты и кварциты, прорванные интрузиями гранитов, 
гранодиоритов и серпентинитов.

В целом создается впечатление, что как  в Аргентине, так и в Б р ази 
лии, среди пород, вмещающих литиевые пегматиты, нет широкого про
явления вулканизма.

В Боливии некоторые пегматиты содержат небольшое количество 
трифилина и редкие кристаллы сподумена и лепидолита. Наиболее 
крупное пегматитовое тело с литиевыми минералами — Ф абулоза — 
залегает недалеко от гранитного батолита Сората в метаморфизованных 
породах, среди которых находятся андалузитовые роговики и узловатые 
сланцы. Граниты содержат участки с пегматоидной структурой и грей- 
зены с касситеритом.

Африка

Африка весьма богата литиевыми пегматитами, сосредоточенными 
главным образом в ее южных районах, на участках, сложенных древ
ними докембрийскими породами. Известно семь провинций с литиевыми 
пегматитами: Родезийско-Трансваальская (ЮАР и Ю ж ная Родезия); 
Центрально-Африканская (Уганда, Заир, Руанда, Бурунди); Юго-



Западная  (Ю го-Западная Африка, Ю А Р); М озамбикская; М адагаскар
ская; Нигерийская; Малийская.

Литиевые пегматиты в Родезийско-Трансваальской провинции при
урочены к докембрийским породам Булавайской системы (Ю жная 
Родезия) и системы Свазиленд (Трансвааль в Ю А Р), образующих 
небольшие островки среди гранитов и гнейсов [Heinrich, 1953; Дю-Тойт, 
1957].

В Южной Родезии сйльногрейзенизированные пегматиты с большим 
количеством лепидолита встречаются восточнее форта Виктория и около 
Солсбери. В районе форта Виктория находится одно из наиболее круп
ных в мире месторождений лития, бериллия и цезия ■— Бикита. Здесь 
с 1952 по 1960 г. добыто (в т ) : лепидолита — 356 450, петалита — 
160 540, сподумена — 21 870, амблигонита — 4540, звкриптита — 1810, 
берилла — 513, танталита — 26, микролита — 8; неизвестно количество 
извлеченного поллуцита. Запасы  до глубины 40 м оцениваются в 
175 000 т Li20 ,  но в действительности они, по-видимому, намного больше, 
запасы поллуцита составляют около 100 000 т. Литиевые пегматиты 
Солсбери (Агастас, Коза-Венчура, Хотспа, Поп, Мув, Гленфорест и др.) 
находятся в районе развития золоторудных месторождений. Пегматиты 
разрабатываю тся на берилл и лепидолит; в них такж е встречаются 
сподумен, циннвальдит, танталит-колумбит, микролит, касситерит.

Литиевые пегматиты в Южной Родезии приурочены к зеленокамен
ным породам Булавайской системы, абсолютный возраст которых — 
2830—3040 млн. лет. Стратиграфический разрез, сложенный пре
имущественно вулканогенными породами, начинается конгломератами, 
перекрывающими эффузивно-осадочные отложения Себаквийской 
системы. Вышё находятся лавы — базальты, андезиты, а такж е дациты, 
перешедшие в различные зеленокаменные породы. Эффузивы пере
слаиваются с джеспилитами, кварцитами, яшмами и прорываются 
ультраосновными массивами. Иногда среди лав и джеспилитов встреча
ются тонкие прослои графитовых сланцев и известняков. Образования 
Булавайской системы несогласно перекрыты более молодыми 
(2650 млн. лет) отложениями системы Шамвай, представленными 
конгломератами, песчаниками, аркозами, граувакками с подчиненными 
прослоями филлитов, сланцев и, местами, доломитов.

В Южно-Африканской Республике (Трансвааль) небольшие тела 
литиевых пегматитов известны в Летабо и Ошоека в сланцах системы 
Свазиленда, абсолютный возраст которых более 3500 млн. лет. Среди 
сланцев распространены роговообманковые, тремолит-хлоритовые и 
биотитовые разновидности; в них встречаются прослои метаморфизован- 
ных песчаников, конгломератов и эффузивов, измененных в различные 
зеленокаменные породы. Интрузивные породы представлены Ройватер- 
ским комплексом основных пород и роговообманковыми гранитами.

Центрально-Африканская провинция литиевых пегматитов является 
частью более обширной оловоносной провинции, в которой наблюдается 
такж е значительное развитие золотоносной минерализации. Пегматито
носная территория протягивается в субмеридиональном направлении из 
Уганды (Анколе, Кигези) на юг в восточные провинции З аир а  (Киву, 
Маньема, К атанга) ,  захваты вая Руанду и Бурунди [Казн, 1958; П егма
титы..., 1958; Редкометальные..., 1958].

В Уганде пегматиты преимущественно разрабатываю тся на берилл 
(946 т в 1962 г.); местами добывается амблигонит (М бале), лепидолит 
(Линья, М ’Бейл, Нампейо Хилл). Пегматиты в основном приурочены 
к слюдистым сланцам и к полосчатым гнейсам серии Карагве-Анколе. 
Эта серия пород, мощностью в 1500—2000 м, сложена кварцитами, 
конгломератами, песчаниками, сланцами и филлитами. В южном 
направлении наблюдаются фациальные замещения кварцитов, песча
ников и конгломератов сланцами. Абсолютный возраст системы Карагве-



Онколе несколько превышает 1150 млн. лет, по своим структурно-гео- 
логическнм особенностям она сопоставляется с отложениями систем 
Кибара и Урунди, в которых залегают литиевые пегматиты Заира, 
Руанды и Бурунди.

В Заире  с пегматитами связано образование многочисленных рос
сыпных месторождений танталит-колумбита, а из самих пегматитов 
добывают берилл, касситерит, вольфрамит и литиевые минералы: 
сподумен, литиевые слюды, амблигонит, лепидолит.

В провинции Киву выделяют пегматитовый пояс Северного Лугулу 
(месторождения Ниамбембе, Ниабези, Эзес, Чонка, Кибугири, Ниетебу 
и др.) и пегматитовые пояса Кабунга, Кобо-кобо (Лузунгу), Мигамба. 
Пегматитовый пояс Северного Лугулу протягивается в широтном 
направлении на 100 км при ширине в 10 км. Пегматиты провинции Киву 
дают до 90% всей добычи берилла в Заире; кроме берилла, извлекается 
танталит-колумбит, сподумен и вольфрамит.

В провинции Маньема (месторождения Калима и Кама-Кампече) 
пегматиты с литиевыми слюдами содержат танталит-колумбит, касси
терит, вольфрамит и золото. Недалеко от пегматитовых жил встречаются 
залежи железистых кварцитов (итабиритов).

В провинции Катанга среди большого количества литиевых пегмати
тов (Бусанга, Митваба, Мунка и др.) резко выделяется одно из крупней
ших в мире пегматитовых месторождений — Мононо, которое, кроме 
касситерита и сподумена, дает половину всего производимого в Заире 
танталит-колумбитового концентрата. Месторождение состоит из двух 
жил, длиной в 5 км при мощности от 200 до 700 м. Ж и лы  залегают среди 
слюдистых сланцев и биотитизированного долерита.

Руанда (месторождение Катумба) и Бурунди (месторождение 
Ронжи) занимают одно из первых мест в мире по добыче амблигонита 
(в 1959 г.— 2690 т, в 1961 г.— 1963 т), вместе с которым извлекается 

танталит-колумбит, берилл и касситерит.
Редкометальные пегматиты в Заире, Руанде и Бурунди приурочены 

к нижнерифейским породам серий Кибара и Урунди (абсолютный воз
раст 850— 1150 млн. лет, возможно, несколько древнее), которые явл я
ются частями одной и той ж е  региональной геологической структуры.

Серия Кибара состоит из двух частей: нижней (Нзило) и верхней 
(Лубуди). Нижняя сложена филлитами, слюдяными сланцами, кварци
тами, местами появляются лавы. Верхняя состоит из разнообразных 
сланцев с подчиненными им кварцитами; в верхах ее наблюдаются 
окремнелые известняки со строматолитами.

Серия Урунди, мощностью около 1000 м, разделяется на две группы 
пород: филлитовые сланцы с небольшим количеством кварца и слюди
стые сланцы, более богатые кварцем и содержащие коричневато- 
красный турмалин. В слюдистых сланцах наблюдаются прослои песча
нистых и гематитовых пород, хлоритовых сланцев, кварцитов и ам фибо
литов, местами содержащих кварц; мощность амфиболитовых прослоев 
достигает 200 м.

Следует подчеркнуть наличие ассоциации литиевых и вообще редко
метальных пегматитов в Заире с месторождениями и рудопроявлениями 
олова, вольфрама, золота и ж елеза  (итабириты), которые распростра
нены на значительно большей территории, чем пегматиты. Эти металлы 
нередко концентрируются и в редкометальных пегматитах, в том числе 
и золото, содержание которого в пегматитах составляет около 0,1 г/т и 
местами даж е  больше. Однако главные золотоносные участки (Ками- 
туга, Кабукира) не совпадают непосредственно с районами развития 
месторождений редкометальных пегматитов. Золотоносные кварцевые 
жилы образовались раньше редкометальных пегматитов и сопро
вождаются турмалинизированными породами и турмалиновыми ж и 
лами.



В Юго-Западной провинции литиевые пегматиты наиболее развиты 
в Д амарленде; в пегматитах Н амакваленда основной экономический 
интерес представляет берилл.

В Д ам арленде литиевые пегматиты встречаются в Карибиб-Омаруру, 
О кангава-0ст  и Свакопмунд-Виндхук [Дю-Тойт, 1957]. Литий в них 
(около 200 тыс. т Li20 )  связан в основном с лепидолитом и петалитом; 
сподумен и амблигонит встречаются в ограниченных количествах. 
Добыча литиевых минералов достигала в 1958 г. 8150 т; кроме того, 
добывался берилл (около 200—250 т/год), танталит-колумбит 
(3—4 т/год), самородный висмут и поллуцит. Запасы  поллуцита значи
тельны и составляют около 50 тыс. т. Во многих пегматитах встречается 
касситерит, а такж е шеелит и золотоносный пирит.

Пегматиты приурочены к кристаллическим сланцам, кварцитам и 
мраморизованным известнякам. Литиевая минерализация особенно 
интенсивна в пегматитах, залегающих в участках переслаивания мрамо
ров с кристаллическими сланцами, роговиками и породами, обогащен
ными эпидотом. Все эти породы относятся к протерозойским отложе
ниям системы Д ам а р а  (абсолютный возраст древнее 800 млн. лет) и 
сопоставляются с отложениями системы Кибара и Урунди. Снизу вверх 
выделяют четыре свиты: кварцитовая, начинающаяся базальными
конгломератами и в основном сложенная светлыми и красноватыми 
кварцитами; мраморная — мраморизованные известняки с доломитом и 
с прослоями филлитов, биотитовых сланцев и амфиболитов (на кон
тактах с гранитами мраморы превращены в алюмосиликатные породы с 
тремолитом, волластонитом, скаполитом, диопсидом и другими минера
лам и); тиллитовая, по простиранию переходящая в биотитовые сланцы 
и известняки с валунами различных пород; сланцевая, размещ аю щ аяся 
в осевой части синклинальной структуры и сложенная биотитовыми и 
Мусковитовыми сланцами с прослоями хлоритовых, амфиболовых, 
гранатовых сланцев, кварцитов, граувакк и мраморов.

Отложения системы Д ам а р а  располагаются на отложениях системы 
Абабис, среди которых много различных эффузивов, и перекрываются 
слоями Отави, в которых находится всемирно известное месторождение 
германия — Цумеб. Пегматиты развиты в экзоконтактах Салемских 
гранитов (абсолютный возраст 800—900 млн. лет), перемежающихся 
послойно со сланцами, и гранитов Эронго палингенного происхождения.

В Н амакваленде пегматиты образуют крупный пояс (длиной 240 и 
шириной 25 км) и разрабатываю тся на берилл (в 1949— 1956 гг. добыто 
2930 т) и касситерит. Местами добывают сподумен и в небольших 
количествах танталит и минералы висмута. Кроме сподумена, в пегма
титах встречаются лепидолит, амблигонит, литиофилит (месторождения 
Сподумен Коп, Норрабис, Ноумас, Кокербумрад и др.). Литиевые 
пегматиты приурочены главным образом к роговообманковым и биоти- 
товым сланцам системы Кейс, в составе которой — кварциты, различные 
сланцы, граувакки и измененные лавы и туфы, преимущественно основ
ного состава, с прослоями железистых кварцитов и сланцев, обогащен
ных силлиманитом, ставролитом и кианитом. Образование отложений 
происходило более 1100 млн. лет назад, т. е. примерно одновременно с 
образованием отложений Кибара-Урунди, в которых находятся литие
вые пегматиты Уганды, Заира , Руанды и Бурунди. Сложно смятые 
породы системы Кейс слагают отдельные участки среди Намакваленд- 
ского гранитного батолита. Различные типы пегматитов по отношению 
к гранитам располагаются зонально: литиевые по сравнению с берил- 
лиевыми удалены на большие расстояния; еще далее от гранитов 
находятся кварц-турмалиновые жилы с шеелитом.

В Мозамбикской провинции литиевые пегматиты заметно развиты 
лишь в пегматитоносном районе Альто-Лигонья. Пегматиты Альто- 
Лигонья богаты бериллом (в 1957— 1960 гг. добывалось до 1400—



1500 т/год), танталит-колумбитом и самородным висмутом. Из литиевых 
минералов в небольшом количестве извлекали лепидолит (100 т/год) и 
амблигонит; сподумен встречается редко, он сильно каолинизирован. 
Пегматиты зонального строения и напоминают пегматиты Блэк-Хиллса, 
Новой Англии и П ала  в США. Абсолютный возраст их колеблется в 
пределах 550—425 млн. лет. Литиевые минералы встречаются в пегма
титах, которые залегают в амфиболитовых сланцах Мозамбикской серии 
докембрия. В составе Мозамбикской серии широко распространены 
разнообразные кварц-биотитовые и кварц-мусковитовые сланцы, гнейсы, 
порфироиды. Породы слагают ряд синклинальных структур, которые 
прорваны несколькими интрузивными фазами гранитоидов.

М адагаскарская провинция редкометальных пегматитов хорошо 
известна благодаря работам А. Л акруа  [Lacroix, 1922]. Тела пегматитов 
имеют сравнительно небольшие размеры и представляют некоторый 
интерес лишь на берилл, которого с 1950 по 1959 г. было добыто около 
3100 т. В незначительном количестве извлекается танталит-колумбит, 
урансодержащие и редкоземельные танталониобаты, минералы висмута, 
циркон, бастнезит, тортвейтит. Литиевые пегматиты преимущественно 
разрабаты вались  на драгоценные разности сподумена, турмалина и 
берилла. Главные районы их развития находятся в центральной части 
острова (Амбанадрана, Беваондрана, Теинжирифири, Анкиперати, 
Сахатани и т. д .).  Среди литиевых минералов наиболее распространен 
лепидолит, реже встречаются амблигонит и сподумен. Пегматиты имеют 
зональное внутреннее строение. А. Л акруа  подчеркивал связь литиевых 
минералов с натриевыми пегматитами, берилла — с калиевыми, 
.а такж е приуроченность литиевых пегматитов к сланцево-кварцито
известняковым отложениям древней (абсолютный возраст 2170 млн. лет) 
системы Вагиборн, в составе которой основное развитие имеют гнейсы, 
амфиболиты, загрязненные различными примесями мраморы (циппо- 
лины), серицитовые, хлоритовые и тальковые сланцы. Интересно 
отметить золотоносную минерализацию в отложениях системы Вагиборн 
восточнее района развития литиевых пегматитов.

В Нигерийской провинции редкометальные пегматиты зонального 
строения с танталит-колумбитом, касситеритом, литиофилит-трифили- 
ном, амблигонитом, бериллом и тапиолитом известны в северной части 
плато Д ж ое среди пород метаморфической толщи, сложенной пре
имущественно гнейсами и разнообразными сланцами с небольшим 
количеством прослоев кварцита и мраморизованного известняка. 
Сланцы преимущественно слюдистого состава, местами содержат гранат 
и силлиманит.

М алийская провинция литиевых пегматитов располагается на 
границе М али с Сенегалом. Запасы  литиевых руд лишь до глубины 
20 м оцениваются в 1,3 млн. т. Пегматиты приурочены к нижнепро
терозойскому (абсолютный возраст 1950—2200 млн. лет) Биримий- 
скому вулканогенно-осадочному комплексу. Метаморфизованные пер
вично-осадочные породы представлены сланцами, аркозами, кварцитами 
и линзами кристаллических известняков.

Австралия

Пегматиты Австралии известны своими танталовыми минералами. 
Литиевые минералы — петалит, амблигонит, лепидолит, реже споду
мен — встречаются вместе с танталитом, бериллом и касситеритом 
обычно в небольших количествах. П равда, промышленное значение 
литиевой минерализации начало выясняться лишь в последнее время, 
и возможность открытия крупных литиевых пегматитов не исключена 
[Noakes, 1949; Вопросы..., 1965]. Главные районы развития литиевых 
пегматитов — Калгурли и Пилбара — располагаются на западе Австра-



лии; небольшие пегматитовые жилы преимущественно с амблигонитом 
известны на севере юго-восточнее г. Дарвин, на юго-востоке около- 
Брокен Хилла в провинции Новый Южный Уэлс и на о-ве Тасмания.

Многочисленные литиевые пегматиты Западной Австралии в районе 
Калгурли (пегматиты Убини, Гросмонт, Тантал Хилл, Лондондерри, 
Уиджилмулта, Равенсторп, Ялгу) и в районе Пилбара (Воджина, Пил- 
гангура, Табба-Табба, Стрэллей) располагаются в поясах зеленокамен
ных пород вулканогенно-осадочных серий Калгурли и Варравуна, среди, 
которых находятся и всемирно известные золоторудные месторождения 
Западной Австралии. В литолого-стратиграфических разрезах  этих наи
более древних образований Австралии (абсолютный возраст 2700—- 
2900 млн. лет) преобладают излияния подводных «подушечных» лав, 
спилитов, среди которых встречаются пропластки агломератов, туфов, 
граувакк, кварцитов, джеспилитов и силлы кварцевых диоритов и 
габбро.

На севере Австралии литиевые пегматиты в районах Феникс Ривер и 
Маунт-Айтгфилд приурочены к блоку Кимберли, сложенному протеро
зойскими вулканогенно-осадочными породами, которые сопоставляются 
с формацией серии Москито. В стратиграфических разрезах здесь 
наблюдается переслаивание основных лав и хлорит-карбонатных слан
цев, среди которых встречаются турмалинизированные породы и полос
чатые железистые кварциты.

Индия

В Индии пегматиты с литиевыми минералами известны во многих 
местах, но они не представляют особого экономического интереса и 
специального освещения в литературе не получили. Наиболее крупными, 
по-видимому, являются пегматитовые тела с лепидолитом в Раж гархе  
около изумрудных месторождений Аджмера, примерно в 250 км юго- 
западнее Дели. Лепидолит известен такж е в пегматитах штатов Бихар, 
Орисса, Уттар-Прадеж, Бастар; сподумен встречен в пегматитах М ай
сура и Кашмира; в пегматитах Кашмира есть и амблигонит [Кришнан,
1954].

Пегматитовые жилы Аджмера, залегающие в породах Делийской 
системы и аравалийских кристаллических сланцах, характеризуются 
высокой слюдоносностью, местами сильно обогащены турмалином и 
иногда содержат берилл, а такж е лепидолит, уранинит, самарскит, 
и другие минералы редких элементов. Их абсолютный возраст- 
580—740 млн. лет. В составе Делийской системы (абсолютный возраст 
около 1500 млн. лет) главное участие принимают кварциты, тонко- 
пелитовые осадки и загрязненные примесями известняки с прослоями 
магматических пород основного состава, измененных в амфиболовые, 
биотитовые, тальковые и хлоритовые сланцы, и кислых — риолитов и 
порфиров. В нижележащ их аравалийских кристаллических сланцах 
много ставролита и кианита. А. И. Тугаринов и Г. В. Войткевич [ 1966} 
указывают, что делийские породы, возможно, являются аналогами 
более молодых нижневиндийских отложений, часть которых (серия 
Рева) образовалась в лагунно-континентальных условиях.

В штатах Бихар, Орисса, Бастар и Майсур пегматиты с лепидолитом 
и сподуменом приурочены к сохранившимся в отдельных синклинориях 
среди архейских гранитов и гнейсов зеленокаменным породам наи
древнейшей в Индии Д арварской системы (абсолютный возраст 
2900 млн. лет). В составе отложений Д арварской  системы основные и 
кислые эффузивы и их туфы, а такж е пелитовые, песчанистые, кар бо 
натные и кремнисто-железистые отложения, превращенные при регио* 
нальном метаморфизме в зеленокаменные породы, кристаллические 
сланцы, мраморизованные известняки, кварциты и гнейсы с силлимани-



том, кианитом и андалузитом. В породах Д арварской системы встреча
ется большое количество разнообразных полезных ископаемых, среди 
них широко распространены месторождения золота и железистых 
кварцитов.

Афганистан

Крупные месторождения литиевых пегматитов известны в северо- 
восточной части страны, где, главным образом в Нуристане, выявлено 
24 пегматитовых поля [Россовский и др., 1975, 1976]. Пегматитовые поля 
■объединяются в пегматитовые пояса — Нуристанский, Бадахшанский, 
Гиндукушский и Гельмендский — длиной 150—400 км при ширине 
5 —50 км. Пояса в целом протягиваются в северо-восточном направле
нии вдоль выступов докембрийскош фундамента и сопровождаются 
сильно удлиненными межформационными массивами гранитоидов 
(гранодиориты, диориты, порфировидные грубозернистые биотитовые 

граниты, средне- и мелкозернистые биотитовые и двуслюдистые 
граниты), возраст которых датируется от раннего мела до палеогена.

Наиболее крупные пегматитовые поля — Парнуское, Ишкашинское, 
Нилау-Куламское, Дарай-Пичское, Тагавлерское и другие насчитывают 
до  нескольких тысяч пегматитовых жил с минералами редких элемен
тов: сподуменом ,лепидолитом ,поллуцитом,бериллом,танталитом.

Среди пегматитов с минералами лития выделяют:
1— альбитизированные микроклиновые с гнездами голубого клеве- 

ландита, лепидолита, сподумена и полихромного турмалина — место
рождения полудрагоценных камней: кунцита, воробьевита, турмалина, 
горного хрусталя;

2— альбитовые с гнездами лепидолита, танталита, сподумена,, поллу- 
ц и т а — танталовые руды;

3— сподумен-микроклин-альбитовые и сподумен-альбитовые (споду- 
меновые пегматиты) — литиевые руды;

4— лепидолит-сподумен-альбитовые с полихромным турмалином, 
танталитом, поллуцитом — цезиевые и тантал-цезиевые руды.

Морфология редкометальных пегматитовых жил разнообразна, но 
преобладают плитообразные тела, жилы с раздувами и линзы, длина 
которых достигает 5 км, а мощность 60 м.

П одавляю щ ая масса литиевых пегматитов находится в углистых, 
кварц-мусковит-биотитовых и гранат-ставролитовых сланцах с про
слоями кварцитов и мраморизованных известняков серии Кашмунд, 
которые образованы при метаморфизме песчано-глинистых осадков 
пермско-триасового возраста. Породы серии Кашмунд слагают грабен- 
синклинальные структуры среди нижнепротерозойских отложений 
■серии Нуристан (гранат-биотитовые, гранат-силлиманит-биотитовые 
гнейсы и кристаллические сланцы с прослоями амфиболитов, кварцитов, 
мраморов), а такж е останцы кровли среди массивов гранитоидов комп
лекса  Лагман.

Значительно меньше пегматиты распространены в габбро-диоритах 
я  диоритах нижнемелового комплекса Нилау. Д ля  пегматитов в этих 
породах характерны крупно- и гигантоблоковые структуры с крупно
кристаллическим бериллом, сподуменом и пустоты с драгоценными 
камнями, а такж е промышленные концентрации тантала.

Рассмотренные в общем виде особенности пород в районах распро
странения литиевых пегматитов за рубежом, несмотря на большую 
схематичность, обусловленную недостатком фактического материала, 
позволяют все же наметить ряд моментов, в какой-то мере отражающих 
связь между литиевыми пегматитами и геологическими условиями 
формирования вмещающих пород.



Месторождения литиевых пегматитов в основном находятся в архей
ских и протерозойских породах; в породах фанерозоя их меньше. Литие
вые пегматиты не известны среди пород, не измененных в той или иной 
степени региональным метаморфизмом.

Чащ е всего литиевые пегматиты размещаются в разнообразных 
литолого-петрографических разновидностях пород из метаморфизован- 
ных осадочных и вулканогенно-осадочных толщ; в породах интрузив
ного происхождения они встречаются значительно реже. В настоящее 
время во многих районах мира породы, ранее считавшиеся магматиче
скими, по новейшим данным, являются первично-осадочными, изменен
ными в процессах метаморфизма, ультраметаморфизма и метасоматоза. 
Этот факт заслуживает внимания. Возможно, что при приме
нении современных методов литологических исследований метаморфи
ческих пород будет установлено первично-осадочное происхождение 
многих «магматических интрузий», в которых залегаю т литиевые 
пегматиты.

Наибольшее количество месторождений литиевых пегматитов 
известно в разновидностях кристаллических сланцев, содержащих 
слюды и высокоглиноземистые минералы: кианит, ставролит, силли
манит. Д л я  пегматитов характерны относительно высокие содержания 
берилла и танталит-колумбита. Значительные месторождения литиевых 
пегматитов в таких кристаллических сланцах известны в штате Ю ж ная 
Д акота  (СШ А), в Бразилии, Африке (многочисленные пегматиты 
Заира, Руанды, Бурунди), Афганистане и в других местах.

Однако наиболее ценные в промышленном отношении месторожде
ния литиевых пегматитов чаще всего приурочены к метаморфизованным. 
осадочным и магматическим комплексам с повышенной химической 
основностью (амфиболиты, амфиболовые и различные зеленокаменныа 
сланцы, а такж е габбро, долериты, диориты и т. п.). В таких породах 
находятся наиболее крупные месторождения Канады (районы Прейсек- 
Лакорн в провинции Квебек, Кэт Лейк — Виннипег Ривер в провин
ции М анитоба), США (месторождение Кингс Маунтин в Аппалачских: 
горах), Африки (месторождение Бикита и другие в Южной Родезии), 
а такж е многочисленные более мелкие пегматитовые жилы ЮАР,. 
Мозамбика, Австралии и Индии.

Пегматиты с литиевыми минералами встречаются и среди карбо
натных толщ (Ю го-Западная Африка и М адагаскар).  Карбонатные 
породы там сильно перекристаллизовапы и содержат значительное 
количество доломита, кремнезема и различных алюмосиликатов.

В гранитах и гнейсах крупные месторождения литиевых пегматитов 
встречаются относительно редко, если принять во внимание значитель
ную распространенность гранитов и гнейсов по сравнению с кристалли
ческими сланцами. При этом, если в гнейсах иногда и встречаются 
богатые по содержанию литиевых минералов пегматиты (например, на 
Центральном плато во Франции), то в гранитах, по крайней мере в их 
внутренних частях, где отсутствуют участки с осадочными и вулкано
генно-осадочными породами — литиевые пегматиты, представляющие 
значительный экономический интерес, вообще неизвестны.

Несмотря на недостаточную литологическую изученность и глубокие 
метаморфические изменения осадочных и вулканогенно-осадочных 
толщ в районах распространения литиевых пегматитов, можно выделить 
ряд характерных особенностей их формирования. П режде всего необхо
димо подчеркнуть характерное присутствие во многих метаморфических 
толщах с литиевыми пегматитами продуктов вулканической деятель
ности, представленных лавами, туфами и агломератами разного состава. 
Вулканогенные образования в одних местах почти целиком слагаю т 
пегматитовые поля, как это, например, наблюдается на многих место
рождениях Канады, США, Африки (Ю жная Родезия), Индии, Австра



лии; в других же местах они практически совершенно отсутствуют 
(Бразилия, Заир, Аргентина).

Исследованиями последних лет установлены высокие концентрации 
во вмещающих породах лития, рубидия и цезия, которые либо рассеяны 
в породообразующих и второстепенных минералах, либо сконцентри
рованы в специфических минералах (гольмквистит или литиевый 
амфибол, цезий-рубидиевый протолитионит, цезий-рубидиевый биотиг 
и т. д . ) . Количество лития, рубидия и цезия во вмещающих породах 
может во много раз превышать количество их в пегматитах, а время 
накопления большей части этих элементов оказывается более ранним, 
чем в пегматитах, что противоречит распространенному мнению о кон
центрации лития, рубидия и цезия в породах лишь в результате выноса 
из пегматитов [Заседателев, 1974; Овчинников и др., 1976].

Не менее характерны давно известные почти на всех месторождениях 
литиевых пегматитов накопления в отдельных участках вмещающих 
толщ бора (турмалин), концентрации которого могут достигать целых 
процентов (например, район месторождения Виитаниеми, Финляндия).

Во многих случаях высокие локальные обогащения вмещающих 
первично-осадочных пород литием и бором, скорее всего, связаны с 
деятельностью термальных источников, сингенетичных осадконакоп- 
лению. Д л я  таких источников, особенно в районах вулканизма и около 
крупных региональных расколов земной коры, весьма типичен значи
тельный вынос бора, лития и многих других редких элементов (Бойко, 
1964, 1973; Горбов, 1960; Крайнов, 1964, 1973].

Вероятность существования выходов подземных термальных вод во 
время древнего осадконакопления следует из хорошо установленного 
факта формирования пегматитоносных отложений на территориях р аз
вития региональных разломов (линеаментов), к которым тяготеют 
месторождения литиевых пегматитов [Колотухина и др., 1964, 1968, 
1974, 1975].

Характерно присутствие в геологических разрезах пегматитоносных 
толщ кварцитов в виде прослоев, линз и залежей неправильной формы, 
а такж е различных окварцованных пород. Главная масса их, несом
ненно возникла из терригенных отложений, богатых кварцем, но 
какая-то часть, возможно, была отложена в виде кремнистых осадков 
из термальных источников, о чем свидетельствует их обычная ассоци
ация с вулканогенными образрваниями и в ряде случаев — появление в 
кварцитах железорудной минерализации вулканогенно-осадочного про
исхождения. Присутствие железистых кварцитов в районах развития 
литиевых пегматитов отмечается в Бразилии, Африке, Австралии, 
Индии. Иногда пегматиты с минералами лития находятся д аж е в самих 
железорудных телах (о-в Утё, Ш веци я).

Частое залегание литиевых пегматитов в толщах пород, содержащих 
продукты вулканической и гидротермальной деятельности, позволяет 
считать вулканогенно-осадочные формации благоприятными для форми
рования в них литиевых пегматитов.

С позиции гипотез о генетической связи пегматитов с магматическими 
интрузиями и формировании пегматитов из остаточного расплава или 
постмагматических растворов, наблю даемая довольно типичная при
уроченность литиевых пегматитов к вулканогенно-осадочным форма
циям непонятна, но с позиции гипотезы метаморфогенного их про
исхождения, по-видимому, удовлетворительно объясняется условиями 
древнего осадконакопления и метаморфизма. Действительно, интенсив
ная деятельность одновременных с древним осадонакоплением термаль
ных источников, богатых литием, бором и другими редкими элементами* 
при благоприятных геологических условиях могла приводить к кон
центрации лития в древних осадках, аналогично тому, как это наблю
дается р кайнозойских литиеносных отложениях. Накопление в древних



•осадках высоких концентраций лития способствовало метаморфоген
ному формированию литиевых пегматитов в процеессах последующего 
лереотложения веществ при региональном метаморфизме.

Весьма важно, что большинство пород, при метаморфизме которых 
произошли различные кристаллические сланцы пегматитоносных толщ, 
представляли.собой отложения, богатые пелитовым материалом: глини
стые осадки, туфы, мергели и т. д. Возникшие из них высокоглино
земистые метаморфические породы со слюдами, кианитом, ставролитом, 
силлиманитом, а такж е параамфиболиты являются типичными членами 
тех литолого-стратиграфических подразделений, к которым в основном 
приурочены литиевые пегматиты. В то же время хорошо известно, что 
концентрация лития, рубидия, цезия и отчасти бора, т. е. элементов, 
которые характерны и для литиевых пегматитов, наблюдается главным 
образом в глинистых осадках.

Следует иметь в виду, что обогащенные глиноземом кристаллические 
сланцы с прослоями кварцитов могли возникнуть при региональном 
метаморфизме глинистых и богатых кварцем отложений, сформирован
ных при размыве и переотложении древних кор выветривания в усло
виях снивелированного рельефа.

В геологических разрезах  многих пегматитовых полей (особенно в 
Африке, Канаде и Южной Америке) среди осадочных пород наблю
даю тся косослоистые текстуры, а такж е прослои и линзы конгломератов 
и агломератов, что может свидетельствовать о мелководных условиях 
древнего осадкообразования и возможности их континентального про
исхождения.

Следующие соображения позволяют предполагать, что метаморфи- 
зованные осадочные породы пегматитоносных толщ произошли из осад
ков, образовавшихся в условиях ж аркого климата.

1. Накопление во вмещающих породах лития, бора и магния, высо
кие концентрации которых в осадках показательны для районов с арид
ным или субаридным климатом.

2. Вероятность образования амфиболитов, амфиболовых сланцев и 
многих других пород, обогащенных амфиболами, при метаморфизме 
глинистых отложений с палыгорскитом или сепиолитом [Пустовалов, 
1956], а такж е  при метаморфизме красноцветных глин с примесью 
карбонатов [Сидоренко и др., 1968], формированию которых благо
приятствует жаркий и засушливый климат.

3. Интенсивное развитие на некоторых пегматитовых полях во 
вмещающих породах мраморизованных известняков, причем появление 
в них значительных количеств доломита может указывать на веро
ятность формирования осадков в аридных и субаридных палеоклимати- 
ческих зонах.

4. Возможность происхождения богатых глиноземом кристалличе
ских сланцев с прослоями кварцитов при метаморфизме глинистых и 
существенно кварцевых отложений, возникших при переотложении кор 
выветривания, чему способствует влажный и жаркий тропический и 
субтропический климат.

Формирование в условиях жаркого климата фанерозойских пород, 
вмещающих литиевые пегматиты, в общих чертах хорошо выявляется 
по палеогеографическим картам, на которых эти породы в соответствии 
с их возрастом располагаются в областях с низкими палеоширотами. 
По предварительным данным с использованием региональных палео- 
магнитных измерений, аналогичная приуроченность к низким палео
широтам, по-видимому, присуща и докембрийским вмещающим породам 
[Заседателев, 1977].

Исследования А. Б. Ронова с сотрудниками [1970] показали, что 
климат оказывает определяющее воздействие на распределение лития
ч осадках и что для концентрации лития наиболее благоприятен жаркий



влажный (тропический или субтропический) и жаркий сухой (аридныи 
и субаридный) климат. Следовательно, намечающиеся палеоклимати- 
ческие условия формирования древних отложений, слагающих метамор- 
физованные осадочные толщи в районах с месторождениями литиевых 
пегматитов, были благоприятными для концентрации в них лития. 
Поэтому широкое распространение литиевой минерализации в породах, 
вмещающих литиевые пегматиты, более оправдано связывать с накоп
лением лития при образовании древних осадков и его перераспределе
нием в процессах литификации и метаморфизма литиеносных отло
жений, чем привносом постмагматических растворов или пегматитовых 
расплавов из глубинных магматичееских очагов. Как показывают рас
четы, лишь очень небольшое количество лития во вмещающих породах 
может быть обусловлено выносом из пегматитов в процессах биметасо
матоза с обменом вещества между пегматитом и приконтактовыми 
участками боковых пород в результате изменения термодинамических 
условий после образования литиевых пегматитов [Заседателев, 1974].

В аридных и субаридных климатических зонах наблюдаются наи
высшие в осадках концентрации лития, возникающие вследствие 
дополнительного привноса подземными водами. Можно предполагать, 
что в отдельных участках аридных и субаридных зон способность к 
особо высокому концентрированию лития выше, чем в зонах с тропиче
ским и субтропическим климатом. Поэтому в параамфиболитах, амфи- 
боловых сланцах и метаморфических породах основного состава,, 
образующихся при региональном метаморфизме отложений аридных и 
субаридных палеоклиматических зон, возможны наиболее высокие 
содержания лития. Этим, по-видимому, и объясняется преимуществен
ная приуроченность к указанным породам наиболее крупных место
рождений литиевых пегматитов, если допускать метаморфогенное их 
происхождение.

Литиевые пегматиты часто находятся в районах развития железной, 
золотой, борной, бериллиевой, оловянной и вольфрамовой минерализа
ций, площадь распределения которых обычно намного шире площади 
месторождений литиевых пегматитов. При этом интенсивное развитие 
месторождений одного из указанных элементов снижает масштабы 
проявления других.

Бериллиевая, оловянная, вольфрамовая и борная минерализация 
связана более тесно с литиевыми пегматитами, чем золоторудная и 
железорудная. Минералы бериллия, олова и вольфрама нередко 
встречаются непосредственно в самих литиевых пегматитах и являются 
объектами промышленной добычи.

Золоторудные месторождения, как правило, несколько удалены от 
месторождений литиевых пегматитов, что позволяет при металлогени- 
ческих исследованиях выделять пояса с золоторудной и редкометальной 
минерализациями. Соответственно этому золото в пегматитах встреча
ется сравнительно редко, главным образом лишь там, где редкометаль
ный пояс накладывается на золоторудный.

Основной причиной близкого пространственного расположения 
месторождений литиевых пегматитов, бериллия, олова, вольфрама, 
золота и накоплений бора является, по-видимому, генетическая связь их 
с вулканогенно-осадочными формациями, а раздельное залегание обус
ловливается различным составом рудообразующих подземных термаль
ных источников, выходящих в бассейны осадконакопления, различными 
условиями концентрации элементов на поверхности и последующим 
перераспределением при диагенезе, литификации и метаморфизме.

Несколько в ином плане представляется близкое нахождение литие
вых пегматитов и железных руд. Ж елезные руды в районах с литиевыми 
пегматитами, как правило, не имеют широкого распространения, а в 
пегматитах, залегающих вблизи или в самих железорудных телах,



литиевая минерализация не имеет большого экономического значения. 
Обогащенность кварцитов, вмещающих железорудные тела, амфибо
лами щелочного состава и повышенная литиеносность железных руд на 
участках с литиевыми пегматитами, по-видимому, связаны с первичными 
условиями рудо- и осадконакопления, в частности, с возможной гидро
геологической изоляцией бассейна рудонакопления, участием в его 
питании литиеносных вод и некоторой аридизацией палеоклимата. 
Последнее подавляет процесс осадочного железорудного накопления и 
увеличивает в осадках долю материала, привнесенного в бассейн под
земными термальными водами.

Итак, в большинстве случаев намечается зависимость размещения 
литиевых пегматитов от геологических условий образования древних 
осадков, из которых возникли метаморфические породы, вмещающие 
пегматиты. Чащ е всего осадки, по-видимому, принадлежали континен
тальным мелководным бассейнам и формировались в вулканических 
областях и районах развития глубинных тектонических разломов в 
условиях аридного или тропического палеоклимата. Такие особенности 
осадкообразования способствуют накоплению лития, концентрация 
которого в районах с тропическим климатом происходит в глинах кор 
выветривания, а в районах с аридным климатом — в глинах засолонен- 
ных бассейнов, причем особенно интенсивно в бассейнах, питаемых под
земными литиеносными водами.

Намечаю щаяся зависимость в размещении литиевых пегматитов от 
геологических условий формирования осадков позволяет предполагать 
возможность метаморфогенного происхождения литиевых пегматитов в 
процессах регионального метаморфизма литиеносных осадочных пород.

Д л я  доказательства такого интересного не только в теоретическом, 
но и в практическом отношении предположения в районах нахождения 
литиевых пегматитов необходимы углубленные литологические исследо
вания с фациально-формационным анализом условий образования 
осадочных пород. Исследования в этом направлении до недавнего 
времени были затруднены из-за отсутствия методик изучения сильно- 
метаморфизованных пород. Сейчас с развитием в геологической науке 
нового направления — учения об осадочной геологии докембрия — 
стало возможным выявлять многие особенности древнего осадконакоп- 
ления даж е  в интенсивно метаморфизованных отложениях [Сидоренко, 
Лунева, 1961; Пара-и ортоамфиболиты..., 1972; Сидоренко, 1975; Розен, 
1970, 1975].

Учение об осадочной геологии докембрия открывает огромные 
перспективы для познания процессов осадочного и метаморфогенного 
рудообразования, в том числе и процессов метаморфогенного пегматито- 
образования. Изучение процессов метаморфогенного пегматитообразо- 
вания позволит существенно уточнить поисковые критерии и расширить 
прогнозирование месторождений редкометальных пегматитов.

ABSTRACT

PR O B LEM S  OF TH E R ELA T IO N SH IP
OF REG IO N A L M ETAM O RPH O SED  ROCKS
AND L IT H IU M  PEG M A T IT ES
(A N A LY S IS  OF FO REIG N  D EPO S IT S )

A. M. ZA SED A TE LEV

The article considers the peculiarities of metamorphic rocks, which 
comprise lithium pegam ites deposits abroad. One can observe the conne
ction of the deposits with regionally  m etam orphosed old, more often P r e 
cambrian , sedim entary  and volcanic sed im entary  formations, rich in clayey



and pilite m ateria l (clay shale, tuff, m arl etc.). The formation of sediments 
took place under arid and tropical paleoclimate. S im ilar sediments are 
favourable for lithium accumulation during  exogenetic processes. In T ro
pical areas  lithium is concentrated in clay of w eathering  crust and in arid 
zones — in clays of saline basins, the lithium concentration being most 
intensive in the basins, recharged from lithium -bearing ground waters.

The observed dependance between the location of lithium pegm atites  
and  the geological conditions of the formation of ancient sediments con
firms the possibility of m etam orphogenetic genesis of lithium pegmatites 
d u r in g  the regional m etam orphism  processes from the solutions and melts, 
genera ted  in the m etam orphosed layer of lithium sediments.
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Современные проблемы познания ранних стадий геологического развития Земли. С и д о р е н 
к о  А. В.,  Р о з е н  О. М.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: Наука, 
1979, с. 9—21.

Анализ состояния знаний в области докембрийского осадконакопления, определяющегося 
в значительной мере системным подходом в исследованиях советской школы геологов, по
зволяет предполагать, что основу современного сиалического вещества континентов состав
ляют осадочные и вулканогенно-осадочные отложения докембрия, подвергшиеся глубокому 
метаморфизму и анатексису. Успехи в познании геологии океанического дна и их геологиче
ская интерпретация в форме представлений об офиолитах как «океанической коре геологи
ческого прошлого» определенно указывают на вероятный наиболее важный первоисточник 
осадочного материала на всем достоверно изученном отрезке геологической истории. Сравни
тельно-планетологические исследования на сегодняшнем научном уровне открывают возмож
ность ретроспективного восстановления условий формирования оболочек Земли. Благодаря 
совокупности получаемой в настоящее время информации по указанным направлениям от
крывается возможность реконструкции условий на ранних стадиях геологического развития 
Земли. Эта задача выдвигается сейчас на одно из ведущих мест в познании геологии пла
неты.

Табл. 1. Библ. 50 назв.

УДК 523.3+552.11
Магматизм ранних этапов развития Земли. Б о г а т и к о в  О. А., М а р к о в М.  С., Р я б ч и 
к о в  И.‘ Д .— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 21 — 
34.

Рассматриваются особенности магматизма ранних этапов развития Земли и проводится 
их сравнение с магматизмом Луны. Доказывается, что формирование первичных поверхност
ных оболочек космических тел происходит за счет магматической дифференциации их веще* 
ства. Приводится сравнение лунных пород группы АНТ (анортозит-норит-троктолит) с авто
номными докембрийскими анортозитами Земли. Специально рассматриваются особенности 
и строение раннеархейских комплексов «серых гнейсов», а такж е на основании эксперимен
тальных данных обосновывается модель, согласно которой ранние выплавки протовещества 
Земли могли иметь андезитовый и андезито-базальтовый состав.

Табл. 1. Ил. 3. Библ. 51 назв.

УДК 550.42 : 546.027
Проблема геохимической эволюции Земли в свете данных изотопной геологии докембрия. С и-
д о р е н к о  А. В.,  Б о р щ е в с к и й  Ю. А.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, 
вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 34—44.

На основе современных данных изотопной геологии докембрия и планетной космогонии 
рассмотрена проблема чрезвычайно ранней геохимической дифференциации Земли на обо
лочки: гидросферу, атмосферу, стратосферу и биосферу, взаимодействие которых определяет 
существо геологических процессов на Земле. Показано, что образование подвижных геосфер 
связано с особенностями заключительных этапов аккреции Земли, и что ко времени 3,5 млрд. 
лет назад уже существовало изотопное (180 / 160 , 13С/12С), а следовательно и геохимическое 
равновесие между внешними геосферами Земли.

Ил. 3. Библ. 45 назв.

УДК 551.251+551.3
О некоторых новых научно-теоретических аспектах экзогенно-метаморфогенной геологии докемб
рия. Т е н я к о в  В. А., С и д о р е н к о  Св. А.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докемб
рия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 44—60.

Рассмотрен ряд новых аспектов экзогенно-метаморфогенной геологии докембрия, возник
ших в самое последнее время в результате дальнейшего развития учения о ведущей и опре
деляющей роли экзогенных, биогенных и метаморфических процессов в формировании сиаля 
земной коры. Выявлены крупные глобальнопроявленные эпохи накопления в докембрии вы
сокоуглеродистых формаций, обосновывается существование газового обмена, «газового ды 
хания» земной коры в результате рециклического обращения многих газов в системе «вывет
ривание— осадконакопление — метаморфизм», делается вывод о биогеологическом существе 
основного процесса становления и развития сиаля земной коры, освещается новый плане
тогенный аспект роли экзогенных, биогенных и метаморфических процессов в формировании 
внешней, твердой оболочки планеты Земля.

Ил. 1. Библ. 46 назв.

УДК 551.72 : 551.3.053+552.163
Опыт комплексного литолого-геохимического исследования метаморфизованных кор выветрива
ния докембрия. К о р я к и н А .  С., С а ф р о н о в  В. Т.— В кн.: Проблемы осадочной геологии 
докембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 61—96.

Совокупность геологических, минералого-петрографических и геохимических признаков 
позволяет рассматривать некоторые метаморфические образования протерозоя Карелии как 
реликты древнейших кор континентального выветривания. Такими образованиями являются 
кварц-серицитовые сланцы, развитые на гранитах кристаллического фундамента и сумийско- 
сариолийских конгломератах, а также сланцы серицит-хлоритового состава, генетически свя
занные с основными эффузивами ятулия. Сопоставление метаморфизованных ятулийских кор 
выветривания с неметаморфизованными постдокембрийскими корами свидетельствует о гео
химическом их подобии, что, в свою очередь, говорит о мало изменявшейся природе физи
ко-химического выветривания в интервале протерозой — кайнозой. Сходство в распределении 
химических компонентов в доятулийских и постдокембрийских профилях выветривания ука
зывает на сохранение осадком в процессе метаморфизма главных особенностей его первич
ного химического состава. Общее увеличение снизу вверх по исследованным метаморфизо- 
ванным профилям содержания РегОз с одновременным уменьшением доли FeO указывает на 
присутствие в атмосфере среднего протерозоя значительного количества свободного кисло
рода.

Табл. 10. Библ. 169 назв.



Значение нормативных минеральных составов для исследования седиментогенных метаморфи
ческих пород (на примере докембрия Улутау). П а в л о в а  Т. Г.— В кн.: Проблемы осадочной 
геологии докембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 96—108.

В результате пересчета силикатных анализов докембрийских пород Улутау на норматив
ные минеральные составы осадочных образований установлены два типа седиментогенных 
ассоциаций. Одна из них отражает формирование разнофациальных отложений^ в условиях 
шельфа, другая — контрастных рядов пород, связанных с тектонически активной областью, 
с проявлением вулканизма.

Табл. 6. Ил. 5. Библ. 12 назв.

УДК 550.42 : 551.14+552.23
Геохимическое разграничение амфиболитов и некоторые вопросы эффузивно-осадочного лито
генеза в докембрии. Г о р б а ч е в  О. В.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, 
вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 109—113.

На основе обработки большого объема геохимических данных рассмотрены особенности 
концентрации элементов-примесей в амфиболитах первично-осадочного, первично-магматиче
ского и эффузивно-осадочного происхождения. Установлена четкая группировка элементов, 
имеющих максимальную концентрацию в каждом из трех основных генетических типов ам
фиболитов. I группа: хром, никель, кобальт, ванадий, скандий — с максимумом концентра
ций в ортоамфиболитах; II — бор, литий, рубидий, барий, стронций, свинец и другие — с  
максимумом концентраций в параамфиболитах; III — медь, цинк, титан, марганец, фосфор, 
ниобий — с максимумом концентраций в параамфиболитах с примесью туфогенного материа
ла. Д ля диагностики первичной природы амфиболитов неясного генезиса предложена тре
угольная диаграмма, основанная на соотношениях коэффициентов накопления перечисленных 
трех групп элементов. Показано, что анализ характера распределения элементов-примесей 
в амфиболитах может служить основой для оценки металлогенической специфики метамор
фических комплексов, включающих амфиболиты различных генетических типов.

Табл. 2. Ил. 2. Библ. 7 назв.

УДК 551.251
Первичная природа кристаллических сланцев основного состава (на примере иенгрской серии 
алданского комплекса в центральной части Алданского щита). Б е л о н о ж к о  JI. Б. ,  Г и м- 
м е л ь ф а р б  Г. Б. ,  Г о р б а ч е в  О. В.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, 
вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 113—139.

Рассматриваются проблемы первичной природы кристаллических сланцев основного со
става архейской иенгрской серии алданского комплекса (древнее 3,5 млрд. лет). Установлено- 
чередование в ритмично построенных разрезах серии изученных кристаллических сланцев 
с кварцитами, кальцифирами, высокоглиноземистыми породами, гнейсами; выявлена тонкая 
слоистость пачек основных кристаллических сланцев. Химический состав пород находится 
в соответствии с законом детерминированности, выявленным для осадочных пород фанеро
зоя, т. е. кристаллические сланцы основного состава по содержанию в них петрогенных окис
лов составляют единый ряд с ассоциирующими метаморфическими породами, имеющими 
первично-осадочное происхождение. Произведено сопоставление содержаний в основных 
кристаллических сланцах петрогенных и малых элементов с таковыми в основных эффузи- 
вах, габброидах, глинистых и карбонатно-глинистых осадочных породах. По совокупности 
признаков сделан вывод о вероятном первично-осадочном происхождении большинства кри
сталлических сланцев основного состава иенгрской серии алданского комплекса.

Табл. 6. Ил. 8. Библ. 29 назв.

УДК 550.814+441.24.055+551.251
Аэрометоды при генетических исследованиях глубокометаморфизованных комплексов докемб
рия (,на примере дешифрирования аэроснимков метаморфических образований гранулитовой и 
амфи'болитовой фаций метаморфизма Кольского полуострова). С и д о р е н к о  С. А.— В кн.: 
Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 139—152.

На основании литературных данных приводятся сведения о главных направлениях в со
временном геологическом дешифрировании аэрофотоснимков. Специально рассмотрено поня
тие генетического дешифрирования применительно к комплексам пород, охваченным явлени
ями петрогенетической конвергенции, когда при метаморфизме сливаются и делаются не
различимы признаки осадочного, эффузивного и другого происхождения исходных пород. 
На конкретных примерах показано, что значение дешифрирования существенно возрастает 
при переходе к изучению более древних и более глубокометаморфизованных пород докем
брия и что дешифрирование может быть использовано в качестве инструмента исследования 
происхождения древнейших образований земной коры.

Ил. 3. Библ. 44 назв.

УДК 552,163
К проблеме источников тепла в процессе метаморфизма. К о т и н а  Р.  П.,  Г а н е е в  И. Г.— 
В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: Н аука, 1979, с. 153—157.

Рассмотрена термодинамическая основа модели пространственно-временного сопряжения 
процессов термо- и барометаморфизма через поток флюидной фазы, формирующийся в реак
циях дегидратации (декарбонатизации) на раннем этапе барометаморфизма вблизи границы 
зон сжатия. При реакциях дегидратации и декарбонатизации в условиях повышенного лито
статического давления и интенсивного отделения флюида существует принципиальная воз
можность смены знака теплового эффекта реакций и перехода к экзотермическим реакциям. 
Показано, что наиболее благоприятным в этом отношении являются осадочные толщи гли
нистого и глинисто-карбонатного состава, метаморфизм которых при определенных условиях 
будет приводить к освобождению больших количеств флюида и к выделению тепла. При 
метаморфизме вулканогенных толщ и интрузивных пород, где объем выделяющегося флюида 
незначителен, экзотермический эффект не будет проявлен. Задачей дальнейших исследований 
является изучение конкретных типов таких реакций и их геологических следствий.

Ьибл. 9 назв.



Влияние исходного состава пород на особенности метаморфизма гранулитового комплекса Коль
ского полуострова. А н д р е е в  В. П.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. 
М.: Наука, 1979, с. 157—170.

Рассматривается возможная физико-химическая модель метаморфизма в условиях варь
ирующих химических потенциалов подвижных компонентов при постоянстве температуры 
и давления. Теоретически определяется возможность определенных метаморфических реак
ций, вызванных градиентом потенциалов компонентов в перемежающихся толщах пород. 
С помощью полученной модели объясняются наблюдаемые закономерности в восточной ча
сти гранулитового комплекса Кольского полуострова (комплекс Лапландских гранулитон 
П. Эскола).

Табл. 9. Ил. 3. Библ. 29 назв.

УДК 549.211+552.48
Особенности состава минералов-примесей и условия образования эклогитов в Северном Казах* 
стане. Р о з е н  О. М. ,  З а я ч к о в с к и й  А. А..  К л ю е в  Ю.  И.,  С м и р н о в  В. И.— В кн.: 
Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с. 170—186.

Рассмотрена ассоциация минералов метаморфических эклогитов и приведена характеристи
ка акцессорных минералов: рутила, алмаза, апатита, пирротина. Показано, что парагенезис 
метаморфических эклогитов близок к парагенезису эклогитов из кимберлитов, имеющих ба* 
зальтоидиый состав. Эти данные, наряду с анализом термодинамических параметров и ре
зультатов синтеза минералов позволяют высказать вывод об образовании указанной ассо
циации минералов при метаморфизме в условиях земной коры.

Табл. 4, Ил. 10. Библ. 54 назв.

УДК 549.623.52,54+550,424
Химико-морфологическая эволюция ильменитов и слюд в процессе метаморфической и гидро
термальной перекристаллизации кейвских углеродистых сланцев. С е р д ю ч е н к о  Д.  П..  Д м и 
т р е  н к о Н. К.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, 
с. 186—195.

В кейвской метаосадочной серии первично-метаморфические ильмениты и слюды испыта
ли перекристаллизацию под действием габбро-амфиболитов и термальных растворов. При 
этом произошло укрупнение кристаллов. ильменитов и слюд с образованием обогащенных 
этими минералами оторочек. Приведены составы минералов вмещающих сланцев и слюди
стых оторочек. Такие элементы-примеси как тантал и нйобий в максимальной степени обога
щают наиболее крупные кристаллы ильменита-. Образование слюд и ильменитов происходило 
за счет первичного материала киаиитовых сланцев.

Табл. 6. Ил. 3. Библ. 9 назв.

УДК 541.8 : 553.44.061.17
Физико-химические условия образования свиниово-цинковой минерализации метаморфогенных 
месторождений. Г а н е е в  И.  Г., Г а н ш и н а Л.  Д. ,  Т у г а р и н о в  И. А.— В кн.: Проблемы 
осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: H av K a ,  1979, с. 196—206.

На примере экспериментального изучения свинец- и цинксодержащих систем в широком 
интервале температуры и pH растворов установлены возможные форма миграции РЬ и Zn, 
термодинамические условия кристаллизации сульфидов. Предложена модель градиентного 
строения теплового поля вокруг рудных тел. в рамках которой рассмотрено переотложение 
рудного вешества в процессе метаморфического преобразования осадочных толщ.

Табл. 2. Ил. 5. Библ. 14 назв.

УДК 553.9 : 551.263.36 : 553.078 : 551.73
О металлоносности углеродистых формаций докембрия. С о з и н о в  Н. А., С и д о р е н 
к о  Св. А., Д е р я г и н  А. А.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, вып. 5. М.: 
Наука, 1979, с. 206—216.

Углеродистые формации докембрия рассматриваются в качестве уникальных аккумулято
ров целого ряда элементов: ванадия, молибдена, серебра, меди, золота, урана, редких зе
мель, фосфора и других. Уровень концентрации элементов зависит от вещественного соста
ва, условий формирования и степени вторичных преобразований пород. Показано, что в ран
ние этапы развития земной коры органическое вещество играло важную роль в накоплении 
элементов, а постоянство состава элементов в углеродистом веществе формаций докембрия 
и фанерозоя позволяет говорить об едином универсальном биохимическом механизме их 
накопления.

Табл. 1. Ил. 1. Библ. 39 назЪ.

УДК 061.15+553.41, 43, 44+553.63
Органическое вещество и эвапориты при формировании метаосадочных месторождений цветных 
металлов и золота. С е р д ю ч е н к о  Д. П.— В кн.: Проблемы осадочной геологии докембрия, 
вып. 5. М.. Наука, 1979, с. 216—231.

На примере многих осадочно-метаморфических докембрийских и раннепалеозойских место
рождений свинца, цинка, меди, золота и сопутствующих им элементов показана генетическая 
роль живого и косного органического вещества. Стратиформные или эпигенетически вовле
ченные в гидротермально-жильный, ассимиляционно-магматический или метаморфический 
и палингеньый процессы, первичные биогенно-осадочные рудные концентрации (особенно в 
зонах тектонической активности) приобретают не только разные формы и условия залега
ния. но нередко сильно удаляются от своего первоначального местонахождения. Другим 
контролирующим рудообразование фактором является наличие депрессий, а такж е полузамк
нутых или периодически сообщающихся с открытым морем лагун, обеспечивавших эвапори- 
товый механизм осаждения рудных компонентов.

Библ. 60 назв. г



Проблемы связи регионально-метаморфизованных пород и литиевых пегматитов (анализ зару
бежных месторождений). З а с е д а т е л е в  А. М.— В кн.: Проблемы осадочной геологии до
кембрия, вып. 5. М.: Наука, 1979, с,. 231—255.

Рассмотрены особенности метаморфических пород, вмещающих зарубежные месторожде
ния литиевых пегматитов. Намечается преимущественная связь месторождений с региональ
но метаморфизованиыми древними, чаще всего докембрийскими, осадочными и вулканоген
но-осадочными формациями, богатыми пелитовым материалом (глинистые сланцы, туфы, 
мергели и т. д .), образование которых осуществлялось в условиях аридного или тропическо
го палеоклимата. Подобные отложения благоприятны для накопления лития в экзогенных 
процессах, концентрация которого в районах с тропическим климатом происходит в глинах 
кор выветривания, а в районах с аридным климатом в глинах засоленных бассейнов, причем 
особенно интенсивно в бассейнах, питаемых подземными литиеносными водами. Намечаю
щаяся зависимость между размещением литиевых пегматитов и геологическими условиями 
образования древних осадков вмещающих толщ подтверждает возможность метаморфоген
ного генезиса литиевых пегматитов в процессах регионального метаморфизма из растворов- 
и расплавов (?), сформированных в метаморфизованной толще литиеносных осадков.

Библ. 81 назв.
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