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Введение
Горная порода — это естественный минеральный агрегат, обра​зующий то или иное геологическое тело (слой, жилу и т.п.) и име​ющий определенный состав и строение, которые позволяют отли​чать данную породу от других и судить о ее происхождении.
Наука о горных породах состоит из двух взаимосвязанных раз​делов — описательного (петрография) и генетического (петрология). Речь идет при этом о породах магматических, метаморфических и метасоматических; петрографию осадочных пород обычно на​зывают литологией. Следует отметить, что такого деления часто не делают и под петрологией понимают как описательный, так и гене​тический разделы науки о составе, строении и условиях формиро​вания всех горных пород.
Петрография как самостоятельная наука возникла в середине XIX века после того, как в 1834 г. английский физик Г.Толбот со​здал поляризационный микроскоп, а Г.Сорби в 1858 г. применил его для исследования горных пород. На протяжении последующих ста лет наблюдения под микроскопом оставались по сути дела единст​венным методом петрографии. Возможности этого метода были значительно расширены Е.С.Федоровым (1853—1919), который в 1891 г. сконструировал прибор (универсальный столик), открыв​ший возможности более точного определения оптических свойств минералов. Этап микроскопической петрографии был очень пло​дотворным. В это время были описаны сотни видов и разновидно​стей магматических и метаморфических горных пород и разработа​ны основы их систематики. Благодаря фундаментальным трудам Г.Розенбуша(1836-1914), Ф.Циркеля (1838-1912), Ф.Ю.Левинсо-на-Лессинга (1861-1939), Д.С. Белянкина (1876-1953), А.Н.Зава-рицкого (1884—1952) и других ученых взору человека открылся мно​гообразный и гармоничный мир горных пород. Микроскопические исследования продолжают оставаться одним из главных петрогра​фических методов и поныне.
Новый этап развития петрографии, который начался в 60-х го​дах XX века, связан с внедрением в практику исследований рентге-носпектрального микроанализатора (электронного микрозонда). Принцип действия этого прибора основан на том, что узкий (око​ло 1 мкм) пучок электронов с высокой энергией, попадая на поли​рованную поверхность минерала, возбуждает слагающие его атомы и вызывает рентгеновское излучение. Анализ рентгеновских спек​тров с помощью компьютера позволяет определить качественный
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набор химических элементов, входящих в состав минерала, а срав​нение с эталонами — оценить их относительные количества. Эле​ктронная петрофафия дает возможность получать сведения о хими​ческом составе, строении и морфологии минеральных зерен с такой полнотой, точностью и быстротой, которые недоступны оптичес​кому методу. В последние годы в петрофафии нашли применение не только микроанализаторы, но и другие современные приборы.

Первые серьезные обобщения, касающиеся происхождения магматических, метаморфических и метасоматических пород, по​явились в 20—40-х годах XX века. Будучи основанными на геологи​ческих и петрофафических наблюдениях при весьма офаниченном экспериментальном материале, они явились примером поразитель​ной интуиции исследователей, стоявших у истоков петрологичес​кой науки, таких как А.Харкер (1859-1939), Н.Боуэн (1887-1956), Р.Дэли (1871-1957), Дж.Тиррел (1883-1961), П.Эскола (1883-1964), Я. Седерхольм (1863-1934), Ф.Ю.Левинсон-Лессинг(1861-1939), А.Н.Заварицкий (1884-1952), В.А. Николаев(1893-1960), Д.С.Кор-жинский (1899-1986), B.C. Соболев (1908-1982).
Плодотворные идеи, высказанные этими и многими другими учеными, а также внедрение новых аналитических и эксперимен​тальных методов сделали возможным стремительный професс пе​трологии во второй половине нашего столетия. Большой объем ин​формации о химическом составе кристаллических и стекловатых фаз, слагающих горные породы, достоверные сведения о темпера​туре и давлении при их формировании позволили в полной мере ис​пользовать физико-химическую теорию для решения петрологиче​ских задач. С конца 50-х годов непрерывно возрастает объем работ и методический уровень экспериментальной петрологии, воспро​изводящей природные процессы в лабораториях.
Благодаря широкому использованию современной аппарату​ры и технологии петрография и петрология превратились в точ​ные науки и заняли одно из ведущих мест среди геологических дис​циплин.
В настоящее время петрофафические и петрологические ис​следования в том или ином объеме выполняются на всех стадиях ге​ологоразведочных работ и включают следующую последователь​ность операций.
1. Полевые наблюдения, выполняемые в процессе геологичес​кого картирования, при документации горных выработок и керна скважин. По результатам этих наблюдений составляется визуальное
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(макроскопическое) описание горных пород и дается их предва​рительная диагностика.
2. Изучение горных пород под микроскопом для получения точ​
ных и полных сведений об их составе и строении, в том числе ко​
личественных характеристик, необходимых для окончательного
определения отдельных минералов и породы в целом.
3. Анализ химического состава горных пород и их исследование
с помощью специальных лабораторных методов.
4. Синтез геологической, петрографической и геохимической
информации и обоснование выводов об условиях формирования по​
род; расчет количественных петрологических моделей с использо​
ванием компьютеров; сопоставление результатов с эксперимен​
тальными данными и в случае необходимости — постановка новых
опытов.
Каждая из этих стадий исследований требует профессиональных навыков и умения, а две последние, кроме того,— специальной ап​паратуры. Следует подчеркнуть, что никакие самые совершенные аналитические приемы не могут заменить полевых наблюдений и изучения горных пород под микроскопом. Вместе с тем пренебре​жение точными лабораторными методами не позволяет судить о со​ставе, строении и происхождении горных пород с той степенью конкретности и определенности, которая доступна современной науке.
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1. ОПТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ
ИССЛЕДОВАНИЯ
МИНЕРАЛОВ
1.1. Введение в кристаллооптику
/. /. /. Определение понятий
Кристаллооптика — раздел физики, который изучает законы распространения света в кристаллах и возникающие при этом оп​тические эффекты. Как известно, свет представляет видимую часть спектра электромагнитных колебаний с длиной волны от 400 до 800 нм (нанометров, или миллимикрон). В естественном свете век​торы напряженности электрического поля (Е) колеблются во всех направлениях, перпендикулярных световому лучу. В плоскополя-ризованном свете векторы Е колеблются вдоль параллельных пря​мых, которые расположены в одной плоскости и перпендикулярны направлению распространения света (световому лучу). Плоскость, в которой колеблются векторы Е, называется плоскостью колебаний.
Скорость распространения света в разных средах различна. Она максимальна в вакууме (300 000 км/с) и уменьшается при прохож​дении света сквозь газообразные, жидкие и твердые вещества. От​ношение скоростей распространения света в вакууме (v1) и в данной среде (v2) называется показателем преломления; этот физический параметр обычно обозначается буквой п (п = v1/v2> 1). Поскольку показатель преломления воздуха при атмосферном давлении и Т= = 15 °С равен 1.00029, то на практике величина n для жидких и твер​дых веществ принимается равной отношению скоростей распрост​ранения света в воздухе и в данном веществе.
Те вещества, в которых свет распространяется во всех направ​лениях с равной скоростью, называются оптически изотропными. Показатель преломления таких веществ во всех направлениях оди​наков. Оптически изотропными являются почти все жидкости, аморфные твердые тела (стекла, смолы) и кристаллы кубической сингонии, например, кристаллы флюорита или фаната.
Кристаллы всех остальных сингонии оптически анизотропны. Естественный свет, попадая в оптически анизотропный кристалл, разделяется на две плоскополяризованные волны, имеющие неоди​наковые скорости распространения. Плоскости колебаний этих волн взаимно перпендикулярны. Скорости одной или обеих волн меняются в зависимости от направления распространения света
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Рис. 1.1. Преломление света на границе двух сред а — среды 1 и 2 оптически изо​тропны; б — среда 2 оптически анизотропна и обладает двойным лучепреломлением
в кристалле. В соответствии с этим показатели преломления в разных на​правлениях имеют разную величину. Лучи света, проходя через грани​цу двух сред с разными оптическими свойствами, испытывают преломле​ние. Угол преломления (r) и угол па​дения (i), показанные на рис. 1.1, а, связаны зависимостью: sin i/sin r = = п2/п1 где п1 и п2 — показатели пре​ломления в средах 1 и 2. Если свет, попадая в оптически анизотропную среду 2, разделяется на две волны, ко​торым соответствуют разные показа​тели преломления п'2 и п"2 (п'2 ≠ п"2), то падающий луч разделяет​ся на два преломленных луча, имеющих разные углы преломления: r' и r", как это показано на рис. 1.1,6. Такова физическая сущность двойного лучепреломления, которое возникает при прохождении све​та через кристаллы средних и низших сингоний. Количественной мерой двойного лучепреломления служит разность большего ng1 и меньшего пp показателей преломления в том или ином сечении кристалла. Разность пg— np , которая называется величиной, или си​лой двойного лучепреломления, может быть определена с помощью оп​тической индикатрисы (см. ниже).
В оптически анизотропных кристаллах имеются направления, в которых двойного лучепреломления не происходит (пg-np=0). Эти направления называются оптическими осями. Кристаллы сред​них сингоний: гексагональной, тетрагональной и тригональной имеют одну оптическую ось, а кристаллы низших сингоний: ром​бической, моноклинной и триклинной — две оптические оси. В со​ответствии с этим различают оптически одноосные и оптически дву-осные кристаллы.
Если отложить величины показателей преломления в направле​ниях колебания вектора Е, то геометрическим местом точек, ха​рактеризующих эти величины, в оптически изотропных средах бу​дет служить сферическая поверхность (шар), а в оптически анизотропных средах — эллипсоид. Такие сферические или эллип-
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1 В кристаллооптике приняты обозначения показателей преломления заимст​вованные из французского языка: g - grand (большой), р -petit (малый). Характер​ные промежуточные значения обозначаются т - тоуеп (средний).
10
/. Оптические методы исследования минералов
соидальные поверхности получили название оптической индикат​рисы. Следовательно, оптическая индикатриса — это шар или эллип​соид, радиус или оси которых пропорциональны показателям пре​ломления, отложенным в направлении колебания вектора напряженности электрического поля, т.е. перпендикулярно на​правлению распространения световой волны (светового луча). Зная форму индикатрисы и ее пространственную ориентировку в крис​талле, можно определить соотношения показателей преломления в сечениях кристалла, перпендикулярных любому световому лучу.
/. 1.2. Индикатриса оптически одноосных кристаллов
В кристаллах средних сингоний при двойном лучепреломле​нии одна из двух плоскополяризованных световых волн распрост​раняется во всех направлениях с одинаковой скоростью, вторая же меняет свою скорость в зависимости от направления. Первая носит название обыкновенной волны, и ей соответствует показатель пре​ломления п02, имеющий постоянную величину для всех направле​ний в кристалле. Волна, меняющая свою скорость в зависимости от направления, называется необыкновенной, и ей соответствует по​казатель преломления пе, величина которого для различных на​правлений различна. Колебания вектора E необыкновенной свето​вой волны совершаются в плоскости, называемой главным сечением индикатрисы, которая проходит через оптическую ось и падаю​щий луч, а колебания вектора E обыкновенной волны — в плоско​сти, которая перпендикулярна главному сечению.
В зависимости от соотношения показателей преломления по и пе различают кристаллы оптически положительные и оптически от​рицательные. Оптически положительными кристаллами принято называть те, у которых пе > п0, оптически отрицательными те, у ко​торых пе < п0.
Оптическая ось, как уже говорилось ранее, является направле​нием, в котором не происходит двойного лучепреломления. Скоро​сти распространения обыкновенной и необыкновенной волн вдоль оптической оси становятся равными, а следовательно, и показатель преломления в этом направлении всегда будет равен по независимо от оптического знака минерала.
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2 Обыкновенный — ordinare, необыкновенный — extraordinare (франц.). Отсю​да обозначения п0 и пe.
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В направлении, перпендикулярном оптической оси, двойное лучепреломление выражено наиболее резко, и разность пе - n0 до​стигает максимальной величины. Во всех остальных направлениях показатель преломления, соответствующий необыкновенной вол​не, имеет промежуточную величину между пе и по и обозначается п'е.
' Как следует из рассмотренных соотношений, индикатриса оп​тически положительных одноосных кристаллов (пе > по) представ​ляет собой эллипсоид вращения, вытянутый по оптической оси (рис. 1.2, а), а индикатриса отрицательных одноосных кристаллов (ne < n0 ) - эллипсоид вращения, сплюснутый по оптической оси (рис. 1.2, б). В обоих случаях сечение, перпендикулярное оптичес​кой оси, имеет форму круга с радиусом п0.
Если максимальный показатель преломления обозначить п , а минимальный — п , то в одноосных оптически положительных кристаллах пе = пg , а п0 =np ; в оптически отрицательных кристаллах, наоборот, пе = пр, а п0 = ng.
Таким образом, элементами индикатрисы одноосного кристал​ла являются две оси - Ne и No, длина которых пропорциональна показателям преломления пе и п0 соответственно; ось Ne является осью вращения эллипсоида и совпадает с оптической осью кристал​ла, а ось No—диаметр кругового сечения, которое перпендикуляр​но оптической оси (см. рис 1.2).
Множество сечений, проходящих через оптическую ось, имеют форму эллипса с осями, пропорциональными пе и п0, множество се​чений, наклоненных под острым углом к оптической оси, имеют форму эллипса с осями, пропорциональными п'е и п0. Для оптиче-
[image: image3.jpg]
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Рис. 1.2. Индикатриса оптически одноосных кристаллов: а — положительного, б — отрица​тельного; точки — круговое сечение индикатрисы
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ски положительных кристаллов пe > п'e > п0 , для отрицательных
пe < п'e < п0
Максимальная величина двойного лучепреломления, равная ng-np, наблюдается на разрезе, параллельном оптической оси, т.е. в главном, самом вытянутом эллиптическом сечении индикатрисы с осями Ng и Np. На круговом разрезе, перпендикулярном оптиче​ской оси, величина двойного лучепреломления равна нулю. Все остальные разрезы имеют промежуточную величину двойного лу​чепреломления, меньшую, чем на разрезе, параллельном оптичес​кой оси. Эти разрезы имеют форму эллипса, одна ось которого про​порциональна п0, а другая — п'е. Для оптически положительных кристаллов (п'е >п0) величина двупреломления на промежуточном разрезе равна n'g — пр, а для оптически отрицательных кристаллов (п'е < п0) она равна ng— пр'. Если оптический знак кристалла заранее не известен, то величину двойного лучепреломления на промежу​точном разрезе принято обозначать ng'— пр'.
Оптически одноосные кристаллы относятся к гексагональной, тетрагональной и тригональной сингониям. Индикатриса этих кри​сталлов всегда ориентирована таким образом, что оптическая ось совпадаете осью симметрии высшего порядка (L6, L4, L3), т.е. с вер​тикальной кристаллографической осью с.
1.1.3. Индикатриса оптически двуосных кристаллов
При прохождении света через кристаллы ромбической, моно​клинной и триклинной сингоний обе световые волны, возникшие вследствие двойного лучепреломления, распространяются в раз​ных направлениях с неодинаковой скоростью. Другими словами, обе волны являются необыкновенными. Кроме того, в кристаллах низших сингоний имеются два направления, в которых не проис​ходит двойного лучепреломления, т.е. две оптические оси.
Индикатриса оптически двуосных кристаллов имеет форму тре​хосного эллипсоида с осями Ng, Nm и Np, длина которых пропорци​ональна показателям ng, nm и пр соответственно (рис. 1.3). В эллип​соиде можно провести три главных плоских сечения: NgNp, NgNm и NmNp . Величина двойного лучепреломления в этих сечениях эл​липтической формы равна ng- np, ng-nm и nm - пр соответственно. Кроме того, имеются два симметрично расположенных круговых се​чения с радиусом, пропорциональным пт, каждое из которых пер​пендикулярно одной из оптических осей. Обе оси лежат в главном сечении NgNp , которое носит название плоскости оптических осей.
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Рис. 1.3. Индикатриса оптически двуосных кристаллов: а — положительного, б— отрицательного; точки — круговые сечения индика​трисы; О — оптическая ось
Оси индикатрисы Ng и Np делят углы между оптическими ося​ми пополам и называются биссектрисой острого угла или, сокра​щенно, острой биссектрисой и биссектрисой тупого угла, или тупой биссектрисой. Ось Nm, направленная перпендикулярно к плоскости оптических осей, называется оптической нормалью. Острый угол между оптическими осями называется углом оптических осей и обо​значается 2 V.
Оптически положительными называют те двуосные кристаллы, у которых острой биссектрисой является ось индикатрисы Ng (см. рис. 1.3, а). При этом круговые сечения располагаются ближе к оси Np, так как (ng-nm)>(nm-np).
Оптически отрицательными считают такие кристаллы, у кото​рых острой биссектрисой является ось Np (см. рис. 1.3,6). При этом круговые сечения располагаются ближе к Ng, поскольку (ng - nm) < <(пm-пр).
Ьсли угол оптических осей равен 90°, то кристалл принято счи​тать оптически нейтральным.
Максимальная величина двойного лучепреломления, равная ng - nр, наблюдается на разрезе, параллельном плоскости оптических
14
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осей. На разрезе, перпендикулярном тупой биссектрисе, сила двой​ного лучепреломления всегда больше, чем на разрезе, перпендикуляр​ном острой биссектрисе. Это вытекает из соотношений между ng , nm
и пр и справедливо как для оптически положительных, так и оптиче​ски отрицательных кристаллов. На разрезе, перпендикулярном оп​тической оси, сила двойного лучепреломления равна нулю.
В кристаллах ромбической сингонии оси индикатрисы совпада​ют с кристаллографическими осями, причем в разных минералах оси индикатрисы, совпадающие с той или иной кристаллографической осью (a, b или с), могут иметь разные наименования (Ng , Nmили Np).
В кристаллах моноклинной сингонии одна из осей индикатрисы совпадает с кристаллографической осью b, а две остальные оси ин​дикатрисы лежат в одной плоскости с двумя другими осями кристал​ла, но не совпадают с ними. Часто с осью b совпадает ось N , а пло-скость оптических осей NgNp совпадает с кристаллографической плоскостью (010). Оси Ngи Np, лежащие в этой плоскости, образуют с осями а и с некоторые углы, постоянные для каждого минерала.
В кристаллах триклинной сингонии кристаллографические оси a, b и с не перпендикулярны друг другу, и ни одна из осей индика​трисы не совпадает с кристаллографической осью.
1.2. Поляризационный микроскоп
1.2.1. Устройство поляризационного микроскопа
В петрографической практике используются современные оте​чественные микроскопы серии ПОЛАМ, а также поляризационные микроскопы, изготовленные фирмами Германии и других стран. Во многих лабораториях сохранились старые модели серий МИН и МП, среди которых наиболее удачным был микроскоп МИН-8.
Микроскопы серии ПОЛАМ (рис. 1.4) состоят из осветительной и наблюдательной систем.
Осветительная система включает в себя осветитель 1, закреплен​ный с помощью винта 1а, и конденсорное устройство 2, состоящее из двух линз, верхняя из которых съемная. В фокальной плоскости конденсора помешена диафрагма с рукояткой 3. Конденсорное ус​тройство установлено в кольце кронштейна, который крепится на направляющей. На той же направляющей закреплена откидная ос​ветительная линза в оправе 4. Конденсорное устройство может пе-
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ремещаться вверх и вниз вращением рукоятки 5. В нижней части конден-сорного устройства поме​щен поляризатор (нижний поляроид) в оправе 6, за​крепленный винтом. При ослабленном винте поляризатор можно вра​щать за кольцо оправы.
Рис. 1.4. Схема устройства поляризацион​ного микроскопа Пояснения см. в тексте
Наблюдательная сис​тема состоит из сменных объективов 7, тубуса 8с си​стемой тубусных линз, а также монокулярной на​садки 9 с диафрагмой 10 и окуляром 77. В микро​скопах Р-211 и Л-211 име​ется бинокулярная насад​ка. В комплект микроскопа входят окуляры с увеличением 6.3 и 10. Окуляры снабжены хомутиком, который может быть установлен в одну из двух прорезей в верхней части окулярной трубки и зафик​сирован тем самым так, чтобы нити окулярного креста располагались параллельно направлениям колебаний, пропускаемых поляризато​ром и анализатором, или под углом 45° к этим направлениям.
В комплект входят также пять объективов с увеличениями 2.5 или 3.5, 9 или 10, 20 или 25, 40 и 60, которые указаны на их метал​лической оправе. Каждый объектив снабжен двумя винтами, кото​рые позволяют центрировать объектив с помощью специальных ключей. Некоторые объективы имеют ирисовую диафрагму, уста​новленную в задней фокальной плоскости и предназначенную для специальных методов микроскопического исследования. Корот​кофокусные объективы x40 и х60 снабжены пружинящей оправой, которая предохраняет от повреждения препарат и линзы объекти​вов при фокусировании.
В тубусе размещены анализатор (верхний поляроид)3 и линза Бертрана. Анализатор можно поворачивать на 180° с помощью коль-
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3 В первых моделях микроскопов поляризация света осуществлялась с помощью призм Николя, изготовленных из кристаллов исладского шпата. Поэтому поляри​затор продолжают называть нижним николем, а анализатор — верхним николем.
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ца 12 и фиксировать в любом положении винтом. Анализатор вво​дится и выводится рукояткой 12а. Рукоятка 13 служит для включе​ния и выключения линзы Бертрана. В нижней части тубуса имеет​ся паз 14, расположенный под углом 45° к плоскости симметрии микроскопа и предназначенный для введения компенсатора (ком​пенсационной пластинки или кварцевого клина в оправе).
Все агрегатные узлы микроскопа укреплены на штативе с осно​ванием 15а и тубусодержателем 156, в котором смонтирован меха​низм фокусировки, перемещающий предметный столик 16. Грубое перемещение направляющей механизма фокусировки осуществ​ляется рукоятками 17, точное — рукоятками 18. Рукоятки располо​жены на одной оси и выведены с обеих сторон корпуса механизма. Предметный столик представляет собой вращающийся диск, име​ющий по окружности лимб с 360 делениями, цена одного деления равна Г. Два нониуса 16а дают возможность измерять углы поворо​та столика. Винты у нониусов обеспечивают фиксацию предметно​го столика. Диск столика имеет отверстия для установки препара-товодителя и столика Федорова.
1.2.2. Шлиф
Горные породы изучают под микроскопом в срезах толщиной 0,03 мм, которые называют шлифами. Шлиф изготавливают следу​ющим образом. С помощью алмазной пилы отпиливают неболь​шую пластинку горной породы, пришлифовывают ее с одной сторо​ны на специальном станке, а затем приклеивают ровной стороной к пластинке стекла, которое называют предметным. В качестве клея используют канадский бальзам — прозрачное смолоподобное веще​ство с показателем преломления 1.537. Приклеенную к стеклу пла​стинку горной породы шлифуют с противоположной стороны до толщины 0.03 мм, покрывают вторым слоем канадского бальзама, а сверху — тонким покровным стеклом. После затвердевания канад​ского бальзама шлиф готов для исследования под микроскопом.
Верхнюю поверхность среза горной породы можно не покрывать стеклом, а отполировать и оставить открытой. Такие прозрачные по​лированные шлифы пригодны для изучения как в проходящем, так и в отраженном свете, а также для исследования с помощью элек​тронного микрозонда (см. раздел 3.1). Для некоторых специаль​ных целей изготавливают более толстые (~0.3 мм) полированные пластинки. В них исследуют, например, расплавные и газово-жид-кие микровключения в минералах.
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1.2.3. Подготовка микроскопа к работе
Для подготовки микроскопа к работе необходимо:
· поднять осветительное (конденсорное) устройство винтом 5;
· полностью открыть все диафрагмы (3, 10, а также на объек​
тиве);
· выключить анализатор и все дополнительные линзы;
· установить объектив 8—10-кратного увеличения;
· установить шлиф на столике микроскопа покровным стеклом
вверх;
· добиться яркой и равномерной освещенности поля зрения;

· получить изображение шлифа в окуляре при помощи винтов
грубой и точной наводки.
Прежде, чем приступать к наблюдениям, следует выполнить поверки микроскопа.
1. Поверка скрещенности николей, или установка поляризатора
и анализатора в рабочее положение. Скрещенным называется такое по​
ложение поляризатора и анализатора, при котором плоскости коле​
баний, пропускаемых ими, взаимно перпендикулярны. При скрещен​
ных николях канадский бальзам, будучи изотропным веществом,
не просветляется (выглядит черным) при любых поворотах столика.
Если при включенном анализаторе канадский бальзам просветлен,
то николи не скрещены. В этом случае надо открепить стопорный
винт поляризатора и повернуть поляризатор за оправу на некото​
рый угол до полного погасания канадского бальзама. В исправном ми​
кроскопе отметка «О» на оправе поляризатора должна быть совмеще​
на с риской на корпусе конденсорного устройства. После этого
стопорный винт закрепляется. Если поляризатор находится в нуле​
вом положении, то риска на рукоятке анализатора должна совпа​
дать с цифрой 9 на кольце промежуточного тубуса. После того, как
кольцо повернуто в эту позицию, оно закрепляется винтом.
2. Поверка совпадения нитей в окуляре с плоскостями колебаний,
пропускаемых поляризатором и анализатором. Для этой цели нахо​
дят в шлифе разрез пластинки биотита с хорошо различимыми тре​
щинами спайности и устанавливают его так, чтобы эти трещины бы​
ли параллельны вертикальной нити окуляра. В этом положении
с включенным анализатором биотит должен быть максимально за​
темненным (погашенным). Если биотит гаснет в положении,
при котором трещины спайности повернуты на некоторый угол
относительно вертикальной нити окуляра, то нужно повернуть на
18
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этот же угол поляризатор и анализатор. В моделях микроскопов с неподвижным анализатором это сделать невозможно.

3.
Определение направления световых колебании, пропускаемых
поляризатором. Пластинку биотита с хорошо заметными трещина​
ми спайности устанавливают на крест нитей окуляра и, выключив
анализатор, наблюдают, как при повороте столика микроскопа она
меняет цвет (плеохроирует). В тот момент, когда биотит приобре​
тает самую густую окраску, трещины спайности располагаются па​
раллельно плоскости колебаний, пропускаемых поляризатором.
Эта плоскость может совпадать либо с горизонтальной, либо с вер​
тикальной нитями окуляра.
4.
Центрировка объектива заключается в совмещении его опти​
ческой оси с осью микроскопа. Для этого нужно выбрать в любом
поле зрения шлифа хорошо заметную точку и, двигая шлиф на сто​
лике, поставить ее на крест нитей окуляра, а затем повращать сто​
лик микроскопа, следя за точкой. Если точка смещается относитель​
но центра креста нитей, то объектив следует центрировать
(предварительно убедившись, что объектив вставлен правильно).
Для этого нужно установить крест нитей окуляра под углом 45°
и поместить выбранную точку в центр креста нитей. Повернуть
столик микроскопа до пересечения точки с одной из нитей окуля​
ра, надеть центрировочный ключ на специальный штифт на корпу​
се объектива и, вращая ключ, переместить точку в сторону центра
креста на половину расстояния от него. Затем передвинуть шлиф на
столике так, чтобы точка вновь попала в центр креста нитей. Повер​
нуть столик микроскопа до пересечения траектории точки с другой
нитью окуляра и другим центрировочным винтом снова перемес​
тить точку на половину расстояния к центру. Повторить операции
до полного исчезновения эксцентриситета.
После того, как выполнены поверки и объектив центрирован, микроскоп готов к работе. С помощью поляризационного микро​скопа выполняют три вида исследований: при одном николе, при скрещенных николях в параллельном и сходящемся свете.
1.3. Свойства минералов, определяемые при одном николе
Исследование при одном николе (без анализатора) — первый этап изучения минерала под микроскопом, за которым следует изу​чение его при скрещенных николях (с включенным анализатором).
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На каждом этапе определяются признаки, необходимые для точной диагностики минерала. При одном николе описывают цвет мине​рала, форму и размер его зерен, характер спайности, а также оцени​вают относительную величину показателя преломления, особо от​мечая при этом рельеф и шагреневую поверхность.
Цвет минералов в прозрачных шлифах отличается от цвета этих же минералов в образцах. Многие минералы, обладающие отчетливой окраской в образцах, под микроскопом оказываются бесцветными. Некоторые минералы при вращении столика микроскопа изменяют интенсивность окраски, а иногда и ее цвет. Это явление, называемое плеохроизмом, обусловлено различной интенсивностью поглощения тех или иных частей спектра при изменении направления прохожде​ния света сквозь кристалл. Подробнее этот оптический эффект рас​смотрен в разделе 1.4.
Определение объемной формы кристаллов требует сопоставления различных срезов минерала, попавших в плоскость шлифа. Широко распространены призматические, таблитчатые, пластинчатые и ли​стоватые кристаллы, продольные и поперечные сечения которых представлены на рисунке 1.5, а также зерна изометричной или непра​вильной формы.
В агрегатах различают идиоморфную и ксеноморфную формы ми​нералов. Идиоморфные (греч. idios— своеобразный, присущий са​мому себе) кристаллы имеют правильные очертания, свойствен​ные тем или иным минералам, а ксеноморфные (греч. xenos — чужой) зерна — неправильную форму, которая диктуется граница​ми других, более идиоморфных кристаллов.
Размер минеральных зерен в шлифах определяют с помощью ми-крометренной линейки, вставленной в окуляр. Приближенные оценки можно получить, сравнивая длину или ширину кристалла с диаметром поля зрения микроскопа. При окуляре х10 и объекти​ве Х8—х10 этот диаметр равен примерно 2 мм.
Спайность — способность кристаллов раскалываться по опреде​ленным плоскостям. Под микроскопом наблюдаются параллель​ные трещины спайности. Очевидно, что спайность видна не во всех сечениях кристаллов, а хорошо различается лишь там, где трещины срезаны плоскостью шлифа под углом, близким к 90°. У минералов с весьма совершенной спайностью (слюды) тонкие параллельные трещины идут через весь кристалл. Минералы с совершенной спай​ностью (пироксены, амфиболы) характеризуются общим парал​лельным расположением трещин, но последние прерывисты и не
20
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Рис. 1.5. Кристаллы призматической (/), таб​литчатой (II), пластинчатой (///) формы: а — объемная форма кристаллов; б, в — сечения: б — продольные, в — поперечные
[image: image203.jpg]


всегда строго па​раллельны друг другу. Несовер​шенная спай​ность (оливин) характеризуется отсутствием строгой парал​лельности, пре​рывистостью, иногда ветвле​нием и пересе​чением трещин, вместе с тем об​щее направле​ние в их распо​ложении легко улавливается. Иногда несовер​шенная спай​ность проявлена в виде редких и коротких тре​щин (нефелин). Трещины спайности могут быть развиты по одной (слюды), двум (полевые шпаты, амфибо​лы, пироксены), трем (кальцит, доломит, галит)
и более плоскостям. В шлифах, однако, бывает видно не больше двух направлений спайности. Величина угла между трещинами спай​ности является одним из важных диагностических признаков ми​нералов. Измерение его производится на разрезах, перпендику​лярных трещинам спайности обоих направлений. Такие разрезы узнают по наличию двух систем тонких трещин, которые не смеща​ются при подъеме и опускании столика микроскопа.
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Некоторые минералы (кварц, фанат) не обнаруживают спайно​сти, под микроскопом в них видна лишь беспорядочная трещино-ватость. В других минералах (диаллаг) наблюдаются трещины от​дельности, ориентированные параллельно тем или иным кристаллографическим направлениям. В отличие от спайности от​дельность проявлена в шлифах не всегда.
Показатель преломления может быть точно определен с помошью рефрактометра и иммерсионного метода (см. раздел 1.6.2). Для оцен​ки относительной величины показателя преломления (в терминах: больше—меньше) используют оптический эффект, который полу​чил название световой полоски Бекке. Эта полоска возникает на гра​нице сред с разными показателями преломления. Благодаря суммар​ному эффекту преломления и полного внутреннего отражения света на этой границе узкий пучок лучей, сливающийся в полоску, откло​няется в сторону среды с бо′льшим показателем преломления. Эта световая полоска, повторяющая контур зерна, при движении сто​лика (тубуса) перемещается. При опускании столика микроскопа (или поднятии тубуса) световая полоска смещается в сторону сре​ды с большим показателем преломления, а при поднятии столика (опускании тубуса) — в сторону среды с меньшим показателем пре​ломления. Пользуясь этим правилом, сравнивают показатели пре​ломления соприкасающихся минеральных зерен, а также оценива​ют величину показателей преломления минералов по отношению к канадскому бальзаму (n = 1.537).
Для того, чтобы отчетливо увидеть световую полоску, нужно частично прикрыть диафрагму под столиком микроскопа.
Рельеф — оптический эффект, наблюдаемый в минеральных зер​нах, если их показатель преломления отличается от показателя пре​ломления канадского бальзама. Он выражается в том, что поверхность среза таких зерен в шлифе кажется выступающей над канадским бальзамом, т.е. как бы рельефной. Эта кажущаяся приподнятость поверхности минерала над бальзамом появляется, если разница их по​казателей преломления (∆n) более 0,02. Различают низкий (∆n = = 0,02-0,06), средний (∆n = 0,06-0,10) и высокий (∆n > 0,10) типы ре​льефа. Минералы, обладающие высоким рельефом, выглядят в шли​фе как бы обведенными темной линией (рис. 1.6). Если показатель преломления минерала выше, чем у канадского бальзама, рельеф называют положительным, а если ниже, то отрицательным.
Шагреневая поверхность — кажущаяся шероховатость зерен, которая обусловлена преломлением и полным внутренним отраже-
22
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Рис. 1.6. Типы рельефа:
а — низкий; б— средний; в — высокий; г — очень высо​кий
нием лучей света на неровной по​верхности шлифа под слоем канад​ского бальзама. Если показатели преломления ми​нерала и канадско​го бальзама близ​ки, то лучи света
не испытывают отклонения на этой фанице, и поверхность зерна освещается равномерно. При значительной разнице показателей преломления неровности шлифа подчеркиваются неравномерным преломлением и отражением света. Поверхность минеральных зе​рен кажется при этом мелкобуфистой как шафеневая кожа или кожура апельсина. Чем выше рельеф минерала, тем резче выраже​на у него шафеневая поверхность, которая особенно хорошо замет​на при прикрытой диафрагме.
В некоторых минералах с особенно высоким двупреломлением разница между величинами пg и пp настолько велика, что при вра​щении столика рельеф и шафеневая поверхность то выражены очень отчетливо (с плоскостью колебаний поляризатора совпадает ось Ng индикатрисы кристалла), то почти полностью исчезают (с плоскостью колебаний поляризатора совпадает ось Np). Этот оп​тический эффект, характерный, например, для кальцита, носит на​звание псевдоабсорбции.
1.4. Свойства минералов, определяемые при скрещенных николях в параллельном свете
При включенном анализаторе определяются: величина двойно​го лучепреломления кристаллов, характер и угол их угасания, знак удлинения. Проводятся также дополнительные операции, необхо​димые для точной характеристики плеохроизма, т.е. изменения собственной окраски минерала в зависимости от направления све​товых колебаний.
Наблюдения в скрещенных николях основаны на эффектах ин​терференции света в системе: поляризатор—кристалл-анализатор.
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1.4.1. Оптические явления в системе: поляризатор—кристалл—анализатор
Если поляризатор и анализатор (нижний и верхний николи) расположены так, что плоскости колебаний в них параллельны, то свет проходит через оптическую систему микроскопа. При повер​нутых на 90° относительно друг друга николях, или, как говорят, при скрещенных николях, свет будет погашен верхним николем. По​ле зрения в микроскопе становится темным. На этом эффекте ос​нована поверка скрещенности николей.
Поместим на столик микроскопа шлиф кристаллической горной породы и рассмотрим явления, которые будут происходить при прохождении света через различно ориентированные срезы крис​таллов. Световые лучи, выходя из поляризатора, проникают сквозь кристаллическую пластинку перпендикулярно ее поверхности. Сле​довательно, оптические свойства зерна минерала определяются се​чением его индикатрисы, лежащим в плоскости шлифа (фокусной плоскости микроскопа).
Если в поле зрения микроскопа находится оптически изотропный минерал кубической сингонии или аморфное вещество, например, стекло или канадский бальзам, то любое сечение индикатрисы явля​ется круговым. Плоскополяризованный свет, вышедший из поляри​затора, проходит через шлиф, не испытывая двупреломления и попа​дает в анализатор, где и будет погашен. Очевидно, что при вращении столика микроскопа картина не изменится, поскольку любые поло​жения среза оптически изотропного кристалла совершенно равноцен​ны. Таким образом, при скрещенных николях кристаллы кубической сингонии и аморфные вещества всегда будут выглядеть черными.
Сказанное выше относится и к разрезу оптически анизотропных одноосных кристаллов, перпендикулярному оптической оси. Этому разрезу также соответствует круговое сечение индикатрисы, и крис​талл в этом случае остается черным при вращении столика микроско​па (если николи скрещены). Разрез, перпендикулярный оптической оси двуосного кристалла, гаснет не полностью, так как дисперсия света допускает некоторое его прохождение через анализатор.
Обратимся теперь к разрезам кристаллов, не перпендикулярным оптической оси. Установим в поле зрения микроскопа при скрещен​ных николях оптически анизотропный кристалл так, чтобы на​правления колебаний в нем совпали с плоскостями колебаний в ни​колях. Это означает, что оси индикатрисы (например, Ng и Np)
24
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Рис. 1.7. Положение кристалла, при кото​ром оси индикатрисы Ng и Np совпадают с направлениями ко​лебаний, пропускае​мых поляризатором (РР) и анализатором (АА)
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параллельны плоскостям ко​лебаний РР и АА (рис. 1.7), а следовательно, параллель​ны и нитям окулярного крес​та. Плоскополяризованный свет, вышедший из поляри​затора с плоскостью колеба​ний РР, проходит сквозь кри​сталл без двойного лучепреломления в виде вол​ны, которой соответствует показатель преломления п . Затем эта волна будет погашена анализатором с плоскостью колебаний АА 1 PP. Таким образом, в данном случае кристалл находится в положе​нии угасания. При повороте столика микроскопа на 360° угасание минерала будет происходить четыре раза (через каждые 90°) в момен​ты совпадения колебаний в кристалле и в николях.
Если минерал поставить на угасание и после этого выключить верхний николь, то цвет и рельеф минерала, наблюдаемые при од​ном николе, будут соответствовать тому показателю преломления, который характеризует световые колебания, пропускаемые поляри​затором. В положении, показанном на рисунке 1.7, эти свойства от​вечают показателю преломления ng.
Для того, чтобы понять физический смысл оптических эффек​тов при прохождении света через сечения анизотропных кристал​лов, направления колебаний в которых не совпадают с плоскостя​ми колебаний в николях, необходимо остановиться на понятии разности хода.
Как было отмечено, свет, входя в кристалл, испытывает двойное лучепреломление и распадается на две сопряженные плоскополя-ризованные волны, которые распространяются в кристалле с раз​личными скоростями. Это приводит к тому, что при выходе из кри​сталла между этими волнами возникает определенная разность хода, равная расстоянию, на которое более быстрая волна опережа​ет более медленную после прохождения этих волн через кристалли​ческую пластинку.
Волна, имеющая скорость v1;, проходит через кристаллическую пластинку толщиной d за время t1= d /v1 а волна, имеющая скорость v2,— за время t2 = d /v2. Если v1 < v2 то t1 > t2
Более медленная волна (1) выйдет из кристалла с опозданием от​носительно более быстрой волны (2) на время, равное t1- t2. За это
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время более быстрая волна пройдет в воздухе со скоростью v0отре-зок пути, равный vo(t1— t2), который и представляет собой раз​ность хода R. Далее в воздухе обе волны будут распространяться с одинаковой скоростью v№ и разность хода между ними останется постоянной.
Таким образом, R = v0(t1 -t2). Подставив вместо t1 и t2 соответ​ственно d/V1 и d/v2, получаем:
R = v0(d/v1 - d /v2) = d(vo/v1 - vo/v2).
Так как отношения скорости света в воздухе (v0) к скоростям све​та в кристалле (v1 и v2) суть показатели преломления п1 и п2, то R=d(n1-n2).
Обозначив больший показатель преломления как п'g, а меньший как п'p, получаем".
R = d(n'g-n'p),
т.е. разность хода (R) равна толщине пластинки d (толщине шлифа), умноженной на силу двойного лучепреломления (пg' — пp') для лу​ча, направленного перпендикулярно к пластинке.
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Различные срезы одного и того же минерала в шлифе обнаружи​вают неодинаковую разность хода, так как при постоянной тол​щине шлифа d сила двойного лучепре​ломления меняется в зависимости от ориентировки сечения индикатрисы. Величина R возрастает от нуля на раз​резе, перпендикулярном оптической оси, до максимального значения R = = d(ng— np) на разрезе, параллельном оптической оси в оптически одноос​ных кристаллах или плоскости оптиче​ских осей в двуосных кристаллах.
Рис. 1.8. Положение крис​талла, при котором оси индикатрисы Ng и Np откло​няются на угол а от направ​лений колебаний, пропус​каемых поляризатором (РР) и анализатором (АА)
Рассмотрим теперь явления, на​блюдаемые в том случае, когда поворо​том столика микроскопа направления колебаний в кристалле (т.е. оси инди​катрисы Ng u Np) отклонены от направ​лений колебаний в николях (рис. 1.8). Допустим, что из поляризатора вы​ходит плоскополяризованный в плос​кости РР свет с амплитудой колеба​ния, равной отрезку ОВ (рис. 1.9). Войдя в кристалл, который не может
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пропустить такое колебание,
свет испытает двупреломление
и разделится на две световых волны с колебаниями по Ng и Np с соответствующими амп​литудами ОС и OD. Две свето​вые волны, колебания которых совершаются во взаимно пер​пендикулярных направлениях, проходят через кристалл с раз​ными скоростями и, следова​тельно, выходят из него с не​которой разностью хода.
Рис. 1.9. Изменение направления и амплитуды световых колебаний в    системе    поляризатор-крис​талл-анализатор Пояснения см. в тексте
До анализатора обе волны проходят в воздухе с одинако​вой скоростью. Затем сначала одна, потом другая волна всту​пают в анализатор. Так как их колебания направлены под уг​лом к колебаниям, которые мо​жет пропустить анализатор, каждая из них, в свою очередь, разложится на две составляю​щие. Таким образом, в анализаторе возникают четыре световых волны.

Две из них с амплитудами ОН и OL, расположенные в плоско​сти РР, будут погашены. Две другие, с равными амплитудами ОЕ и OF, расположенные в плоскости АА, будут пропущены анализа​тором. Как видно из рисунка, эти два колебания равны между со​бой, но направлены в разные стороны, т.е. находятся в противопо​ложных фазах. Поэтому разность хода, которая возникает в кристаллической пластинке, изменяется в системе скрещенных николей на половину волны (λ/2).
При выходе из анализатора два колебания, сведенные в одну плоскость, интерферируют. Интенсивность света при этом зависит от угла между направлениями световых колебаний в кристалле и николях. При повороте столика микроскопа на 360° угасание ми​нерала происходит четыре раза в положениях, при которых направ​ление колебаний в кристалле совпадает с направлением колеба​ний в николях. Максимальное просветление также наступает четыре
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раза в положениях, при которых направления световых колебаний в кристалле повернуты на 45° относительно плоскостей колебаний в николях.
1.4.2. Интерференционные окраски и величина двойного лучепреломления
Различные сечения одного и того же минерала имеют неодина​ковую разность хода световых лучей. Если наблюдения при скре​щенных николях вести в монохроматическом свете с определенной длиной волны, то те зерна, разность хода в которых равна четному числу полуволн, будут вследствие интерференции погашены. Зер​на, разность хода в которых равна нечетному числу полуволн, мак​симально просветлены и обладают интерференционной окраской, соответствующей данной длине волны.
При работе в белом (не монохроматическом, смешанном) све​те явление усложняется. Как известно, белый свет представляет собой совокупность световых колебаний с различной длиной вол​ны, в том числе колебаний, соответствующих фиолетовому (410 нм), синему (470 нм), зеленому (515 нм), желтому (560 нм) и красному (760 нм) цветам. При наличии определенной разности хода будут по​гашены те световые колебания, полуволны которых укладываются в данной разности хода четное число раз, т.е. для которых R = 2пХ/2. В то же время световые колебания других цветов, полуволны кото​рых укладываются в этой же разности хода нечетное число раз, т.е. для которых R = (2п + 1)Х/2, будут усилены4. В результате усиления одних волн и погашения других вместо белого света в кристалле по​являются интерференционные окраски, зависящие от разности хода.
При работе в белом свете можно видеть, что по мере увеличения разности хода наблюдается периодически повторяющаяся смена ок​расок: темно-серая, серая, светло-серая, белая, желтая, оранжевая, красная, фиолетовая, синяя, зеленая, желтая, оранжевая, красная, фиолетовая, синяя и т.д. В зависимости оттого, сколько раз нечетное число полуволн укладывается в разности хода (1,3,5 и т.д.), интерфе​ренционные окраски разделены на порядки (1, 2, 3 и т.д.). Границы между порядками проводятся по фиолетовой окраске. Таким образом, чем больше разность хода лучей в кристалле, тем более высокий по-
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4 Следует помнить, что суммарная разность хода в системе поляризатор-крис​талл-анализатор равна R + λ/2 (см. предыдущий раздел). Поэтому при R=2пλ/2 ко​лебания гасятся, а при R=(2n + 1)λ/2— усиливаются.
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рядок имеет его интерференционная окраска. Отсюда возникло по​нятие о высоких и низких интерференционных окрасках. При боль​ших разностях хода интерференционные окраски становятся все бо​лее бледными и выше третьего порядка трудно различимыми.

При постоянной толщине пластинки (d) разность хода R = d(n'g - n'p) зависит от величины двойного лучепреломления, которая, как было показано выше, неодинакова в разных сечениях кристалла. Поэтому при скрещенных николях различно ориентиро​ванные срезы одного и того же минерала имеют разные интерферен​ционные окраски. Для диагностики минерала решающее значение имеет только наивысшая окраска, соответствующая максимальной ве​личине двойного лучепреломления пg —пp . Эта важная оптическая константа минерала может быть определена лишь на разрезах, парал​лельных оптической оси одноосных кристаллов или плоскости оп​тических осей в кристаллах двуосных. Именно на этих разрезах на​блюдаются самые высокие интерференционные окраски.
Из формулы R=d(ng— np) следует, что, определив интерферен​ционную окраску минерала, а следовательно и разность хода R, и зная толщину шлифа, можно вычислить силу двойного лучепре​ломления пg —пp . Для того, чтобы получить эту константу, не при​бегая к вычислениям, пользуются цветной номограммой, предло​женной французским петрографом Мишель-Леви (рис. 1.10). По горизонтальной оси номограммы отложены разности хода в на​нометрах, или миллимикронах, а по вертикальной — толщина шли​фа в сотых лолях миллиметра. Каждой разности хода соответству​ет определенная интерференционная окраска, которая изображена в виде вертикальных полос. Из начала координат радиально расхо​дятся прямые линии, отвечающие определенным значениям вели​чины двупреломления. Эти значения указаны на пересечениях ли​ний с верхним или правым краями номограммы.
Для определения величины двойного лучепреломления минера​ла необходимо выбрать в шлифе разрез этого минерала с наивысшей интерференционной окраской. Далее на цветной номограмме на​ходят полосу, отвечающую этой окраске и ее порядку, пересекают эту полосу горизонтальной линией, которая отвечает толщине шли​фа5, и по положению наклонной линии, проходящей через точку пе​ресечения, находят величину ng- np, указанную на верхней или правой рамке номограммы.
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5 Стандартная толщина шлифа равна 0,03 мм
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Рис. 1.10. Табли​ца Мишель-Ле-ви, отражающая зависимость между разно​стью хода, тол​щиной шлифа и величиной двойного луче​преломления Пояснения см. в тексте
1. Оптические методы исследования минералов
Для отыскания разреза с наивысшей интерференционной окра​ской следует при скрещенных николях просмотреть всю площадь шлифа, последовательно определяя окраски имеющихся в нем сре​зов изучаемого минерала, и остановиться на том из них, интерфе​ренционная окраска которого будет расположена на номограмме правее всех остальных. Определяя окраску, необходимо учитывать ее порядок, так как все окраски, за исключением серой и белой, встречаются в разных порядках и соответствуют различным вели​чинам двойного лучепреломления.
Порядок интерференционной окраски определяют методом ступеньки, который основан на том, что толщина зерен минералов по краям обычно меньше, чем во внутренней части, поскольку в минеральном агрегате грани кристаллов и поверхности зерен сре​заны плоскостью шлифа чаще всего под острым углом. Поэтому вдоль краев зерен получаются клиновидные утонения, где толщи​на минеральной пластинки в наружном направлении сходит на нет (d > d1> d2 и т.д.), а интерференционные окраски понижаются (R>R1>R2 и т.д.), образуя цветные полоски, огибающие зерно по его контуру (рис. 1.11). При этом смена окрасок происходит в той же последовательности, что и на цветной номограмме.
Истинная величина пg —пp минерала определяется по интерфе​ренционной окраске внутренних частей зерен, где их толщина рав​на толщине шлифа. Следует учитывать при этом, что участки с пониженными окрасками встречаются и внутри зерен, где они
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Рис. 1.11. Появле​ние цветных кае​мок в краевой час-   Белая / ти зерна
Пояснения   см. в тексте
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приурочены к трещинам в минерале или к бороздам на поверхно​сти шлифа. Прослеживая смену окрасок от края зерна к центру и сопоставляя их с цветами на номограмме, доходим до интерферен​ционной окраски внутренней части зерна, которая и соответству​ет силе двойного лучепреломления минерала.
Если зерно имеет, например, желтую интерференционную ок​раску первого порядка, то вдоль края будут видны серая и белая окраски, а последняя сменяется во внутренней части зерна желтой. Если же окраска соответствует желтой второго порядка, то в крае​вой зоне должна наблюдаться такая смена интерференционных ок​расок: серая, белая, желтая, оранжевая, красная, фиолетовая, синяя и зеленая, переходящая внутри зерна в желтую.
Ширина цветных каемок зависит от наклона скошенных границ зерен. Только при пологом угле наклона границы можно наблюдать последовательную смену всех цветов интерференции; при более крутом наклоне контакта зерна некоторые цвета становятся неза​метными, а другие (обычно синий и зеленый) сливаются в одну темную полоску. При вертикальном крае зерна каемки вообще от​сутствуют. Следует подчеркнуть, что наличие слившейся сине-зе​леной полоски, даже при неразличимости всех других, достаточно для определения порядка окраски. Отсутствие такой полоски гово​рит о первом порядке интерференционной окраски минерала; од​на полоска указывает на второй порядок, а если вдоль края зерна идут две такие полоски, то порядок третий.
Собственный цвет минерала, например, биотита или роговой об​манки, наблюдаемый при одном николе, несколько искажает ин​терференционную окраску. В этом случае надо мысленно исключить из интерференционной окраски ту ее часть, которая обусловлена собственным цветом минерала.
Так, роговая обманка, зеленая при одном николе, обладая крас​ной интерференционной окраской I порядка, будет, тем не менее, выглядеть в скрещенных николях бурой. На разрезе, перпендику​лярном оптической оси или близком к нему, роговая обманка, имея серую или белую интерференционную окраску, обнаруживает зеле​новатый оттенок, который не следует принимать за зеленую окра​ску II порядка, поскольку никаких цветных каемок по краям зерна в данном случае не наблюдается.
Метод определения величины двойного лучепреломления при помощи номограммы Мишель-Леви не является абсолютно точным. Некоторые искажения возникают благодаря субъективному зри-
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тельному восприятию и не вполне точному отражению интерферен​ционных окрасок на цветной номограмме. Еше более существенные отклонения возникают в случаях, когда толщина шлифа не соответ​ствует стандартной. В более толстом шлифе интерференционные окраски становятся более высокими, а в более тонком окраски, на​оборот, понижены.
В некоторых оптически анизотропных минералах световые вол​ны разной длины распространяются с неодинаковой скоростью, и показатели преломления для красного, зеленого, синего цветов оказываются различными. Вследствие этого искажается и величи​на двойного лучепреломления. Этот эффект, который называют дисперсией двупреломления, приводит к проявлению аномальных интерференционных окрасок первого порядка: ржаво-бурых, крас​но-фиолетовых, индигово-синих, резко отличных от нормальных окрасок номофаммы Мишель-Леви. При переходе к более высоким цветам интерференции этот эффект выражается в появлении очень ярких и пестрых окрасок. Аномальные интерференционные окра​ски характерны для хлорита, эпидота и ряда других минералов.
1.4.3. Характер и угол угасания
Если николи скрещены, то при повороте столика микроскопа срезы оптически анизотропных кристаллов периодически просвет​ляются и гаснут (см. раздел 1.4.1). Угасание наступает в положениях, при которых направления световых колебаний, пропускаемых кри​сталлом, т.е. оси индикатрисы совпадают с направлениями колеба​ний, пропускаемых николями. Минерал при этом выглядит черным.
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Рис. 1.12. Разрезы кристаллов, обладаю​щие прямым (а) и косым (в) угасанием
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В том случае, когда ось индикатрисы минерала сов​падает с кристаллофафиче-ским направлением, он об​ладает прямым угасанием, т.е. в момент его угасания кристаллофафическое на​правление (фань кристал​ла, трещины спайности) па​раллельно одной из нитей окуляра (рис. 1.12, а). При косом угасании ось ин-
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или иной угол от кристаллографической оси (рис. 1.12,6). Этот угол, который называется углом угасания, является важной оптической константой минерала.
Прямое угасание характерно для минералов гексагональной, те​трагональной, тригональной и ромбической сингонии, а косое — для минералов триклинной сингонии. В минералах моноклинной сингонии только одна из осей индикатрисы совпадает с кристалло​графической осью b; две другие, лежащие в плоскости (010), не сов​падают с осями а и с, образуя с ними определенные углы. Поэтому ми​нералы моноклинной сингонии на разрезах (перпендикулярных) (010) 
обладают прямым угасанием, а на разрезе || (010) — косым. Угол косого угасания исполь​зуется для диагностики минералов. Поскольку плоскость (010) парал​лельна плоскости оптических осей моноклинных кристаллов, то раз​резы || (010) выделяются максимальной интерференционной окраской. Следовательно, углы угасания минералов моноклинной сингонии, например, моноклинных пироксенов и амфиболов, нуж​но измерять на разрезах с максимальной интерференционной окра​ской. Эти разрезы используются и во всех других случаях, когда нуж​но определить угол угасания между тем или иным кристаллографическим направлением и осями индикатрисы Ng или Np.
Найдя разрез с максимальной интерференционной окраской, надо установить грань кристалла или трещины спайности парал​лельно вертикальной нити окулярного креста и, включив анализа​тор, посмотреть, будет минерал при скрещенных николях нахо​диться в положении угасания или нет. Если минерал в этом положении гаснет, значит, угасание — прямое, а если минерал про​светлен, то угасание — косое. Для того, чтобы измерить угол угаса​ния, надо повернуть столик до положения угасания, тем самым совместив одну из осей индикатрисы с вертикальной нитью окуля​ра (см. рис. 1.12,6). Угол поворота равен углу угасания в данном се​чении минерала. Достичь положения угасания можно, вращая сто​лик микроскопа как вправо, так и влево. При измерении угла угасания вращают столик в сторону быстрейшего угасания минера​ла и измеряют тот угол угасания, который не превосходит 45° (угол между двумя положениями угасания всегда равен 90°).
При измерении углов угасания необходимо указывать, с каким кристаллографическим направлением они образованы и каково наименование осей индикатрисы. В хорошо образованных вытяну​тых кристаллах обычно измеряют угол угасания с гранями, парал-
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лельными кристаллографической оси с. В изометричных кристал​лах и зернах неправильной формы определяют угол угасания отно​сительно плоскости спайности, например, в слюдах по отноше​нию к плоскости (001).
Определение наименований осей индикатрисы производится с помощью компенсаторов, которые представляют собой прозрач​ные кристаллические пластинки с известной разностью хода и фик​сированным положением осей индикатрисы. Имеются компенса​торы заводского изготовления, которые прилагаются к каждому микроскопу, а также компенсаторы, сделанные в оптических лабо​раториях.
Компенсаторы с разностью хода 550—560 нм раньше делали из гипса, и они до сих пор называются гипсовыми, хотя сейчас их из​готавливают из кварца или пластинок белой слюды — мусковита. Гипсовый компенсатор, введенный в специальную прорезь тубуса микроскопа, дает красно-фиолетовую интерференционную окра​ску, поэтому такой компенсатор называют иногда красным. Завод​ские гипсовые компенсаторы заключены в металлическую обойму, на которой имеется индекс λ (R = 550 нм). При изготовлении ком​пенсаторов в лаборатории листочки мусковита заклеивают между двумя узкими стеклянными пластинками, а на край пластинки гип​сового компенсатора наносят красную полоску.
Компенсаторы с разностью хода 130—150 нм, сделанные из бо​лее тонких пластинок слюды, называются слюдяными. Они дают светло-серую интерференционную окраску. Такие компенсаторы условно называют синими, и на край стеклянной пластинки нано​сят синюю полоску. Заводские слюдяные компенсаторы имеют на обойме индекс λ/4 (R = 145 нм).
По длинной стороне всех компенсаторов расположена ось Np индикатрисы кристаллической пластинки, а по короткой сторо​не — ось Ng
Для определения наименований осей индикатрисы с помощью компенсатора сначала ставим исследуемый минерал в положение угасания, при котором оси индикатрисы параллельны плоскостям колебаний в николях и нитям окуляра (рис. 1.13, а). Затем повора​чиваем столик микроскопа на 45° против часовой стрелки и тем са​мым переводим минерал в положение максимального просветления (рис. 1.13,6). Вставляем компенсатор в прорезь тубуса микроскопа, которая расположена над объективом под углом 45° к нитям окуля​ра. Таким образом, на неизвестные пока оси индикатрисы минера-
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страняться и как более быстрая волна в компенсаторе, а более медленная волна в минера​ле (показатель преломления пg ) будет более медленной и в компен​саторе. В результате происходит сложение разностей хода, возник​ших в минерале и компенсаторе, суммарная разность хода возрастает и интерференционная окраска повышается. Например, интерференционная окраска минерала — желтая II порядка (R = 900 нм). При введении компенсатора с R = 160 нм суммарная разность хода возрастает: R=900+ 160= 1060 нм, и интерференци​онная окраска повышается до красно-фиолетовой II порядка.
Случай второй — оси индикатрисы в минерале и компенсаторе не совпадают (см. рис. 13, г). Следовательно, быстрая волна в минера​ле (показатель преломления пp ) распространяется в компенсаторе как более медленная (показатель преломления пg ) и, наоборот, медлен​ная волна в минерале (показатель преломления пg) становится в ком​пенсаторе быстрой (показатель преломления пp ). В результате об​щая разность хода уменьшается, и интерференционная окраска понижается. Например, интерференционная окраска минерала — красная II порядка (R = 1000 нм). При введении компенсатора с R =
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Рис. 1.13. Определение наименований осей индикатрисы в минералах с прямым угасанием

а — положение угасания; б— положение мак​симального просветления; в — наименования осей индикатрисы минерала и компенсатора совпадают; г — наименования осей индикат​рисы минерала и компенсатора не совпадают

ла, обозначенные Nx и Ny накладываются известные оси индикатрисы компен​сатора Ng и Np (рис. 1.13, в, г). При этом происходит из​менение интерференцион​ной окраски, которая мо​жет повыситься или понизиться в зависимости от того, как изменится раз​ность хода после введения компенсатора.
Случай первый — оси индикатрисы минерала совпадают с одноименны​ми осями компенсатора (см. рис. 1.13, в). При этом более быстрая волна в минерале, которой соот​ветствует показатель пре​ломления п   будет распро-
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Рис. 1.14. Определение наименований осей индикатри​сы в минералах с косым угасанием а — положение просветления; б— положение угасания; в — на​именования осей индикатрисы минерала и компенсатора не совпадают
= 150 нм разность хода уменьшается: R = 1000 - 150 = 850 нм, и ин​терференционная окраска понижается до зеленой II порядка.
Таким образом, если при введении компенсатора интерферен​ционная окраска повышается, то оси индикатрисы компенсатора совпадают с одноименными осями минерала, а если понижается, то оси компенсатора находятся в перекрещенном положении с од​ноименными осями индикатрисы минерала.
На рисунке 1.13 показан порядок определения наименований осей индикатрисы в минералах с прямым угасанием. Аналогичным способом определяют наименования осей и в случае косого угаса​ния (рис. 1.14).
При интерференционных окрасках I порядка удобнее пользо​ваться гипсовым компенсатором, который смещает окраски при​мерно на порядок, а при высоких интерференционных окрасках удобен слюдяной компенсатор с меньшей разностью хода. При его введении окраски обычно меняются в пределах одного порядка.
Поскольку разность хода, соответствующая окраскам I поряд​ка, меньше, чем разность хода гипсового компенсатора (R = 550-560 нм), повышение или понижение интерференционной окраски следует определять по отношению к компенсатору, а не минералу. Например, минерал обладает белой интерференционной окраской I порядка (R = 200 нм). При совпадении одноименных осей инди​катрисы в минерале и гипсовом компенсаторе происходит сложе​ние разностей хода (R = 200 + 560 = 760 нм), и интерференционная
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окраска повышается (относительно красной окраски компенсато​ра) до зеленой II порядка. При перекрещенном положении осей ин​дикатрисы разность хода уменьшается (R = 560 - 200 = 360 нм), и интерференционная окраске понижается (относительно красной окраски компенсатора) до желтой I порядка. Заметим, что по отно​шению к белой окраске самого минерала желтая окраска является более высокой. В таких случаях говорят о перекомпенсации.
При работе с компенсаторами рекомендуется проверять резуль​таты наблюдений путем поворота исследуемого минерала на 90°. Ес​ли в одном положении интерференционные окраски повысились или понизились, то после поворота на 90° должен наблюдаться про​тивоположный эффект.
Кроме описанных плоских компенсаторов, для определения наименований осей индикатрисы используют клиновидные ком​пенсаторы. В комплект поляризационного микроскопа входит квар​цевый клин — клиновидная пластинка кварца, заключенная в метал​лическую оправу, на которой показана ориентировка осей индикатрисы. Толщина клина увеличивается от одного его конца к другому. По мере введения кварцевого клина в прорезь тубуса микроскопа и увеличения толщины клина интерференционные окраски последовательно повышаются от I до III и IV порядков. Ес​ли исследуемый минерал имеет скошенные края, то при введении кварцевого клина цветные каемки перемещаются к центру либо к краю зерна. В первом случае высокие цвета интерференции заме​щаются более низкими (окраска понижается), а во втором — низ​кие окраски замещаются более высокими (окраска повышается). Другими словами, если при введении кварцевого клина цветные по​лоски смещаются вверх по склону скошенного края минерала, то окраска понижается, а если скатываются вниз по этому склону, то окраска повышается. Кварцевый клин позволяет с уверенностью различать повышение или понижение интерференционных окра​сок при исследовании высоко двупреломляющих минералов с боль​шим числом краевых полосок.
Итак, при измерении углов угасания необходимо располагать сведениями о кристаллографических направлениях и наименовани​ях осей индикатрисы. Эти сведения указываются при записи резуль​татов измерения, например, угол угасания с: N'g=25° или угол уга​сания N'p: (010) = 12°. Если не существует дополнительных условий, измеряют минимальные углы между тем или иным кристаллогра​фическим направлением и положением угасания. Такие углы все-
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гда меньше 45°. Для некоторых минералов диагностическое значе​ние имеют углы угасания, характеризующие ориентировку какой-либо определенной оси индикатрисы (Ng, Np или Nm), что делает не​обходимым измерение большего угла. Например, для некоторых пироксенов с : Ng> 45°. Очевидно, что при этом с: N < 45°. В част​ном случае с : Ng= с : Np = 45°.
В некоторых оптически анизотропных минералах ориентиров​ка осей индикатрисы в кристалле не одинакова для разных частей спектра. Вследствие этого установить минерал на полное угасание не удается. При вращении столика микроскопа вместо его угасания попеременно появляются синевато-серые и красновато-бурые ок​раски, обусловленные несовпадением ориентировки осей индика​трисы, а следовательно, и положения биссектрис оптических осей для световых волн разной длины. Это явление называется диспер​сией биссектрис. Точное измерение углов угасания при наличии та​кой дисперсии требует применения светофильтров.
1.4.4. Удлинение
Удлинение — оптическое свойство минералов, которое харак​теризует ориентировку индикатрисы относительно длинной оси вытянутых кристаллов или трещин спайности таблитчатых и лис​товатых кристаллов (слюды). Удлинение считается положитель​ным, если ось индикатрисы Ng совпадает с длинной осью кристал​ла (трещинами спайности) или отклоняется от нее не более, чем на 30° (с: Ng < 30°). Если же такое положение занимает ось Np, то уд​линение считают отрицательным (с: Np< 30°). При углах угасания, равных 30—45°, удлинение не определяют.
1.4.5. Распределение окрасок по осям
Плеохроизм — это изменение окраски минерала, наблюдаемое при вращении столика микроскопа без анализатора и связанное с неравномерным поглощением (абсорбцией) света или различных частей спектра в зависимости от направления, по которому свет проходит сквозь кристалл. Самым резким плеохроизмом обычно (но не всегда) обладают сечения, параллельные оптической оси одно​осных кристаллов или параллельные плоскости оптических осей двуосных кристаллов; именно эти сечения оптически наиболее анизотропны.
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Различают три типа плеохроизма. В одних минералах плеохро​изм выражается в поглощении одной и той же части спектра, но с не​одинаковой интенсивностью. При повороте столика микроскопа меняется только интенсивность окраски, а цвет сохраняется. При​мером служит биотит, который плеохроирует от светло- до темно-коричневого цвета. В других минералах при вращении столика ме​няется как интенсивность окраски, так и цвет минерала. Примером является роговая обманка, меняющая окраску при вращении сто​лика микроскопа от светло-желтой до темно-зеленой. Наконец, известны минералы, в которых поглощаются разные части спект​ра, но с одинаковой интенсивностью. Например, гиперстен плео​хроирует от бледно-розового до бледно-зеленого.
Важное диагностическое значение имеет определение окрасок по осям индикатрисы: Ng и Np в одноосных кристаллах, Ng, Nm и Np в двуосных кристаллах. Для того, чтобы определить окраски по осям, необходимо последовательно совместить оси индикатрисы минера​ла с плоскостью колебаний поляризатора и отметить, какая окраска будет при одном николе в каждом из этих положений. Заметим, что при скрещенных николях минерал во всех этих положениях гаснет.
Для определения окрасок по Ng и Np используют разрез с наи​высшей интерференционной окраской, на котором ранее были оп​ределены характер угасания и знак удлинения и для которого, сле​довательно, уже известны положение осей индикатрисы в кристалле и их наименование. Делается это следующим образом. Поворотом столика микроскопа устанавливаем минерал в положение угаса​ния. Выключаем анализатор и отмечаем окраску по той оси инди-
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Рис. 1.15. Распределение окрасок минерала по осям: Положение кристалла при определении окраски по Ng :а — при прямом угасании, в — при косом угасании. Положение кри​сталла при определении окраски по Np. 6 — при прямом уга​сании, г — при косом угасании; РР — плоскость колебаний по​ляризатора
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катрисы, которая в этот момент совмещена с колебаниями, пропу​скаемыми поляризатором (допустим Ng, рис. 1.15, а, в). Затем пово​ротом столика микроскопа на 90° совмещаем с направлением поля​ризатора другую ось индикатрисы (в данном случае Np ) (рис. 1.15, б, г) и фиксируем соответствующую ей окраску.
Для определения окраски по Nm используется разрез, перпенди​кулярный оптической оси. С той же целью можно использовать разрез, перпендикулярный острой биссектрисе двуосного минера​ла, но поиски такого разреза требуют применения сходящегося све​та (см. раздел 1.5).
Определив окраску по осям и выяснив, по каким из них погло​щение света более интенсивно, записываем формулу абсорбции, ис​ходя из того, что более густая окраска — результат более интенсив​ного поглощения. Так, для биотита окраска по Ng, более интенсивная (коричневая или темно-коричневая), а по Np менее интенсивная (светло-коричневая). Следовательно, формула абсорбции биотита: Ng >Np. Для других минералов (например, эгирина) формула абсорб​ции обратная: Ng < Np ; по Np они окрашены более густо, чем по Ng.
Для оптически двуосных минералов в формулу абсорбции вво​дится и окраска по Nm. Так, для роговых обманок наиболее густая окраска по Ng несколько более бледная по Nm и значительно более светлая по Np. Следовательно, формула абсорбции: Ng > Nm > Np.
1.5. Свойства минералов, определяемые при скрещенных николях в сходящемся свете (коноскопический метод)
Применение сходящегося света открывает дополнительные воз​можности для исследования оптических свойств минералов. В схо​дящемся свете определяют осность минерала, его оптический знак, угол оптических осей. Используя сходящийся свет, можно прове​рить точность ориентировки разрезов, необходимых для определе​ния величины двойного лучепреломления, угла угасания, распре​деления окрасок по осям Ng, Nm и Np.
1.5.1. Общие сведения о сходящемся свете
С помощью специальных линз, встроенных в оптическую сис​тему микроскопа, получают конусообразный пучок световых лучей, выходящих из осветительного устройства, сходящихся в точку в пло-
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Рис. 1.16. Сходящийся пучок световых лучей в поляризационном ми​кроскопе
скости шлифа и далее расходящихся вновь в виде конуса (рис. 1.16). Если при пересе​чении кристаллов параллельными свето​выми лучами характер интерференции оп​ределяется одним сечением индикатрисы, совпадающим с плоскостью шлифа, то при пересечении кристаллов косыми световыми лучами, наклоненными к оси микроскопа и плоскости шлифа под раз​ными углами, возникают интерференци​онные фигуры, строение которых зависит от объемной формы индикатрисы и ори​ентировки сечения относительно ее осей. В петрографии используются интерфе​ренционные фигуры, свойственные пяти точно ориентированным разрезам: пер​пендикулярному и параллельному оптиче​ской оси одноосных кристаллов, перпендикулярному оптической оси, перпендикулярному острой биссектрисе и параллельному пло​скости оптических осей двуосных кристаллов.
Работа в сходящемся свете включает следующие операции.
1. В параллельном свете с объективом Х8 или Х10 находят, пользу​
ясь цветами интерференции, разрез минерала нужной ориентировки,
который помещают в центр поля зрения. При открытой диафрагме до​
биваются наиболее яркого и равномерного освещения поля зрения.
2. Меняют объектив на х60 или х40, осторожно (чтобы не разда​
вить шлиф) наводят на фокус и тщательно центрируют объектив.
3. Включают анализатор и линзу Лазо (в микроскопах серий
МП и МИН6), а затем вводят линзу Бертрана или вынимают окуляр.
Без окуляра интерференционная фигура будет маленькой и чет​
кой, а с окуляром и линзой Бертрана — менее четкой, но зато более
крупной.
1.5.2. Разрез, перпендикулярный оптической оси одноосного кристалла
Главный признак разреза, перпендикулярного оптической оси одноосного кристалла,— его оптическая изотропность. В парал-
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6 В микроскопах серии ПОЛАМ, не имеющих линзы Лазо, следует убрать откид​ную осветительную линзу, которая находится под столиком микроскопа.
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лельном свете и с включенным анализатором он не просветляется, а если минерал окрашен, то при одном николе он при вращении сто​лика микроскопа не плеохроирует. Для того, чтобы понять, какая интерференционная фигура будет видна на этом разрезе в сходя​щемся свете, необходимо знать направление световых колебаний и разность хода в каждой точке поля зрения. Линии, показывающие направления световых колебаний в кристалле при прохождении сквозь него конического пучка световых лучей, получили назва​ние скиодром.
Рис. 1.17. Скиодромы од​ноосного кристалла на разрезе, перпендикулярном оптической оси (а), и интер​ференционная фигура в схо​дящемся свете, характерная для этого разреза (б)
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Для получения скиодром представим окружающую кристалл шаровую поверхность, в центре которой помещен точечный ис​точник света, соответствующий точке схождения конического пуч​ка лучей. В результате двойного луче​преломления через каждую точку поверхности шара будут проходить две волны: обыкновенная и необыкновен​ная со взаимно перпендикулярными колебаниями. Так как колебания нео​быкновенной волны параллельны пло​скостям главных сечений индикатри​сы, то направления этих колебаний спроектируются на поверхность шара в виде меридиональных дуг, пересекаю​щихся в двух диаметрально противопо​ложных точках выхода оптической оси. Колебания обыкновенной волны со​вершаются в направлениях, перпенди​кулярных главным сечениям, и проек​тируются в виде широтных кругов. Шар будет иметь вид глобуса с сетью мериди​анов и параллелей, касательные к ко​торым в любой точке на сфере будут со​ответствовать направлениям колебаний двух волн — необыкновенной и обык​новенной.
Спроектируем шаровую поверх​ность на плоскость шлифа, перпенди​кулярную оптической оси. Оптическая ось проектируется в виде точки в центре поля зрения, меридиональные круги —
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в виде радиусов, а широтные круги — в виде концентрических ок​ружностей. Таким образом, в каждой точке колебания необыкно​венной волны (е) ориентированы по радиусу, а колебания обыкно​венной волны (о) — по касательной к окружности, проходящей через эту точку (рис. 1.17, о).
Те места поля зрения, где направления колебаний совпадают с направлениями колебаний, пропускаемых николями, находятся в положении угасания. В тех частях поля зрения, где световые ко​лебания не совпадают с колебаниями в николях, угасания не про​исходит, причем максимальное просветление будет там, где коле​бания образуют 45° с направлением колебаний в николях.
Наложив на скиодромы прямоугольную сетку, соответствующую направлениям колебаний в николях, можем установить характер интерференционной фигуры. В центре поля зрения наблюдается темное пятно, отвечающее выходу оптической оси, где двойного лу​чепреломления не происходит. Зоны вдоль вертикальной и горизон​тальной нитей окулярного креста, в которых скиодромы совпада​ют с колебаниями в николях, будут погашены в виде темных полос, называемых балками. В квадрантах между темными балками, там, где колебания, соответствующие скиодромам, не совпадают с коле​баниями в николях, угасания не произойдет. Таким образом, в по​ле зрения появляется темный крест. При вращении столика микро​скопа крест остается неподвижным, так как зоны совпадения колебаний сохраняют постоянное положение при любом поворо​те столика (рис, 1.17, б).
Вокруг центра темного креста можно наблюдать изохроматиче​ские кольца, которые также возникают вследствие интерференции света в сходящемся пучке лучей. Центральный луч, параллельный оп​тической оси, проходит через кристалл, не испытывая двупреломле-ния. Все остальные наклонные лучи претерпевают двойное лучепре​ломление. Чем больше луч отклоняется от оптической оси, тем все более вытянутыми становятся перпендикулярные к нему эллиптиче​ские сечения индикатрисы, и тем больше становится сила двупрелом-ления. Увеличивается также и путь, проходимый светом в кристал​ле, а следовательно, и разность хода на выходе из кристалла.
Для разреза одноосного кристалла, перпендикулярного оптиче​ской оси, геометрическим местом точек с одинаковой разностью хо​да является окружность с центром в точке выхода оптической оси. При этом разность хода увеличивается с удалением от центра поля зрения к периферии, и если сходящийся свет белый, наблюдаются
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цветные концентрические кольца, интерференционные окраски которых повышаются в этом направлении. Внутреннее кольцо у са​мого перекрестия балок имеет серо-белую интерференционную окраску I порядка, за ним следует желтое, затем оранжевое, красное и т.д.
Количество изохроматических колец в поле зрения зависит от того, насколько быстро повышается с удалением от центра раз​ность хода, которая прямо пропорциональна силе двупреломления и толщине пластинки. При стандартной толщине шлифа (0,03 мм) и малых величинах двупреломления между балками широкого и довольно расплывчатого креста видна только серая или серо-бе​лая окраска. При средних величинах п — пр появляется белая и жел​тая окраски I порядка, при очень высоких — много узких изохро​матических колец, на фоне которых четко виден черный крест с тонкими балками.
Таким образом, на разрезе, перпендикулярном оптической оси одноосного минерала, в сходящемся свете наблюдается характерная интерференционная фигура: черный крест на фоне концентриче​ских изохроматических колец, интерференционная окраска кото​рых закономерно повышается от центра к периферии поля зрения. Ветви креста параллельны колебаниям, пропускаемым николями, т.е. нитям окуляра. При вращении столика микроскопа измене​ний интерференционной фигуры не происходит (крест остается неподвижным). Если разрез не строго перпендикулярен оптической оси, то при вращении столика микроскопа центр креста описыва​ет окружность вокруг центра поля зрения, а ветви (балки) остают​ся при этом параллельными нитям окуляра.
Определение оптического знака на разрезе, перпендикулярном оптической оси одноосного кристалла, производится с помощью компенсатора. Кристалл является оптически положительным, ес​ли пе > п0 , (nе = ng ,по = пр ), и оптически отрицательным при условии пе < п0, (nе = np ,по = пg ). Таким образом, задача сводится к опреде​лению наименования^необыкновенной и обыкновенной волн в кри​сталле, другими словами, к определению наименования осей его ин​дикатрисы Ne и No , причем заранее известно, что компенсатор при любом повороте столика будет введен вдоль оси Ne.
Для определения оптического знака кристалла вводим гипсовый компенсатор и наблюдаем изменение интерференционной окрас​ки в пределах первого белого изохроматического кольца у пере​крестия балок. Если во II и IV квадрантах возникает синяя окрас-
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Рис. 1.18. Разрез, перпендикулярный оптической оси в сходящемся свете Схема расположения осей индикатрисы в оптически отрицательном (а) и положи​тельном (б) одноосном кристалле и распределение интерференционных окрасок (в, г) при введении компенсатора
ка второго порядка, а в I и III — желтая окраска первого порядка, то кристалл оптически отрицателен (рис. 1.18, а, в). Если во II и IV квадрантах появляется желтая окраска первого порядка, а в I и III — синяя окраска второго порядка, то кристалл оптически по​ложителен (рис. 1.18, б, г). Сам крест приобретает красную окрас​ку, соответствующую разности хода компенсатора (R = 560 нм).
1.5.3. Разрез, параллельный оптической оси одноосного кристалла
Разрез, параллельный оптической оси одноосного кристалла, в параллельном свете и при скрещенных николях обладает наи​высшей интерференционной окраской; у окрашенных минералов он имеет самый резкий плеохроизм.
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Рис. 1.19. Скиодромы одноосного кристал​ла на разрезе, парал​лельном оптической оси О (а), и интерфе​ренционная фигура в сходящемся свете, характерная для это​го разреза: б — при совпадении осей индикатрисы с на​правлением колебаний в николях, в — при по​вороте на 45° от положе​ния (б)
Наложив на скиодромы (рис. 1.19, а) прямоугольную сетку так, чтобы она указывала направления колебаний в николях, можно уви​деть, что в момент, когда оси Ng и Np совмещены с нитями окулярно​го креста (в параллельном свете кристалл погашен), направления колебаний в поле зрения совпадают или почти совпадают с направ​лениями колебаний в николях, только по краям параллельность не​сколько нарушена. Поэтому в сходящемся свете наблюдается широ​кий расплывчатый темный крест, занимающий почти все поле зрения и лишь на краях заметно некоторое просветление (рис. 1.19, б).
При повороте столика микроскопа направления колебаний в поле зрения перестают совпадать с плоскостями колебаний в ни​колях. Крест разрьшается на две темные полосы (изогиры), имеющие
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форму ветвей гиперболы, которые быстро расходятся вдоль опти​ческой оси кристалла. Часто вместо изогир наблюдаются два неяс​ных темных пятна.
В тот момент, когда оси индикатрисы Ng и Np расположены под углом 45° к направлению колебаний в николях (т.е., когда крис​талл в параллельном свете при скрещенных николях находится в положении максимального просветления), поле зрения освеща​ется полностью и приобретает симметричную окраску. В центре наблюдается интерференционная окраска, свойственная кристал​лу в параллельном свете; в направлении оптической оси окраска по​степенно понижается, а в направлении, перпендикулярном к ней, повышается (рис. 1.19, в).
Таким образом, широкий расплывчатый крест, сменяющийся при вращений столика микроскопа симметрично окрашенным по​лем зрения, указывает на то, что разрез параллелен оптической оси.
Появление симметрично окрашенного поля отражает законо​мерное изменение разности хода при пересечении кристалла кони​ческим пучком световых лучей. В разрезе, вытянутом вдоль опти​ческой оси кристалла, центральный луч 1 перпендикулярен главному (наиболее вытянутому) сечению индикатрисы (рис. 1.20, а). Поэтому в центре поля зрения разность хода равна R = d(ng - пр), и здесь наблюдается та же интерференционная окраска, что и у зер​на в параллельном свете. Остальные лучи (2, 2', 3, З' и т.д.) все бо​лее приближаются к оптической оси, и следовательно, величина дву-преломления для них становится все меньше и в пределе стремится к нулю. Увеличение длины пути, проходимого светом через пластин​ку, не компенсирует снижения n′g - п′р. В соответствии с этим раз​ность хода и интерференционная окраска понижаются от центра по​ля зрения к краю в направлении оптической оси.
В сечении кристалла, перпендикулярном оптической оси (рис. 1.20, в), все лучи конического пучка перпендикулярны этой оси и, следовательно, для всех них величина двойного лучепрелом​ления равна ng - пр . В то же время с увеличением отклонения луча от центрального положения путь, проходимый светом через крис​таллическую пластинку, все более удлиняется, так что по мере уда​ления от центра поля зрения в направлении, перпендикулярном оптической оси, интерференционная окраска становится выше.
Интенсивность понижения интерференционной окраски в на​правлении оптической оси и повышения ее в перпендикулярном направлении зависит от силы двупреломления минерала. При не-
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большой величине двупрелом-ления изменение цвета поля зрения в шлифах нормальной толщины почти незаметно. Увеличивая толщину пластин​ки или вводя гипсовый компен​сатор, можно добиться более резкого изменения разности хо​да, при котором симметричная окраска поля зрения выступит более отчетливо.
Разрез, параллельный опти​ческой оси одноосного мине​рала и проверенный в сходя​щемся свете на точность ориентировки, используется для определения в параллель​ном свете величины двупрелом-ления, угла угасания, знака уд​линения, окраски по осям Ng и Np, а при отсутствии в шлифе разреза, перпендикулярного оптической оси, и для опреде​ления оптического знака. Де​лается это следующим образом:
Рис. 1.20. Симметрично окрашенное поле на разрезе, параллельном оп​тической оси О (а), и конический пучок световых лучей, проходящих сквозь кристаллическую пластинку: б— сечение /-/, в — сечение II—II
1) найдя разрез с макси​
мальной интерференционной
окраской, проверяем в сходя​
щемся свете точность его ори​
ентировки параллельно опти​
ческой    оси    (признак    —
симметрично окрашенное по​
ле зрения);
2) вращая столик микроско​
па, по понижению интерферен​
ционных окрасок и направле​
нию расхождения  изогир устанавливаем оптическую ось
в направлении прорези компенсатора;
3) закрепляем в этом положении столик микроскопа и, не вы​
ключая анализатор, переходим на параллельный свет;
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4) вводим компенсатор и по повышению или понижению интер​ференционной окраски минерала определяем наименование оси индикатрисы, совпадающей с оптической осью.
Повышение окраски указывает на то, что с оптической осью совпала ось Np и, следовательно, минерал оптически отрицателен. Понижение окраски свидетельствует о положительном знаке, так как в данном случае с оптической осью совпадает ось Ng.
1.5.4. Разрез, перпендикулярный острой биссектрисе двуосного кристалла
Интерференционная фигура разреза, перпендикулярного ост​рой биссектрисе, весьма характерна, однако этот разрез не облада​ет четкими признаками, по которым он может быть быстро найден в шлифе. В параллельном свете при скрещенных николях данный разрез имеет невысокую интерференционную окраску по сравне​нию с максимальной для изучаемого минерала; если минерал окра​шен, то плеохроизм здесь обычно более слабый, чем на разрезе, параллельном плоскости оптических осей.
Скиодромы разреза, перпендикулярного острой биссектрисе, показаны на рисунке 1.21, а. Выделивте места поля зрения, где на​правления световых колебаний совпадают с направлениями коле​баний в николях, можно установить характер интерференционной фигуры, которая возникает в сходящемся свете.
В тот момент, когда оси индикатрисы параллельны колебаниям в николях (кристалл в параллельном свете находится в положении уга​сания), появляется темный крест с ветвями различной ширины (рис. 1.21, б). Более широкая ветвь соответствует направлению оптической нормали Nm, а узкая проходит по следу плоскости оптических осей, с которым совпадает тупая биссектриса. На узкой ветви находятся две точки выходов оптических осей, о положении которых можно судить по огибающим их изохроматическим линиям в виде замкнутых ова​лов. Эти линии имеют ту же природу, что и изохроматические коль​ца на разрезе, перпендикулярном оптической оси одноосного кри​сталла. С удалением от оптических осей они сливаются в восьмеркообразные фигуры, называемые лемнискатами.
При повороте столика микроскопа темный крест распадается на две черные изогиры, имеющие форму гипербол, в вершинах ветвей которых находятся выходы оптических осей. Когда плоскость оп​тических осей расположена под углом 45° к направлению колебаний
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в николях (кристалл в параллельном све​те находится в поло​жении максималь​ного просветления), ветви гипербол рас​ходятся на макси​мальное расстояние, и интерференцион​ная фигура приобре​тает вид, показан​ный на рисунке 1.21, в. При враще​нии столика микро​скопа на 360° интер-ферен ционная фигура последо​вательно занимает положения, изобра​женные на рисун​ке 1.22. Количество лемнискат в поле зрения прямо про​порционально вели​чине двойного луче-преломления минерала. При ма​лой силе двупрелом-ления лемнискаты могут оказаться за
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Рис. 1.21. Скиодромы двуосного кристалла на разрезе, перпендикулярном острой биссектри​се (а), и интерференционная фигура в сходя​щемся свете, характерная для этого разреза: б — при совпадении осей индикатрисы с направле​нием колебаний в николях, в — при повороте на 45° от положения (б); ОБ — острая биссектриса; ТБ — тупая биссектриса; О — оптическая ось
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Рис. 1.22. Изменение интерференционной фигуры на разре​зе, перпендикулярном острой биссектрисе, при вращении столика микроскопа
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пределами поля зрения, и тогда на фоне белой окраски 1 порядка ви​ден только темный крест, распадающийся при вращении столика на
две изогиры.
Расстояние между вершинами изогир зависит от угла оптичес​ких осей 2V: чем меньше 2V, тем меньше это расстояние. При вели​чине 2Vоколо 70° изогиры находятся на краю поля зрения, а при 2V> 70° уходят за его пределы7.
Определение оптического знака на разрезе, перпендикулярном острой биссектрисе, производится при помощи гипсового компен​сатора. Вращая столик микроскопа, разводим вершины изогир на предельное расстояние, так чтобы след плоскости оптических осей и тупая биссектриса совпали с направлением прорези для компенса​тора. Изогиры при этом располагаются поперек длинной стороны компенсатора. Вводим компенсатор и наблюдаем изменение интер​ференционных окрасок на выпуклой и вогнутой стороне изогир.
Если кристалл оптически положительный, то при введении гип​сового компенсатора интерференционная окраска на выпуклых сторонах изогир (между выходами оптических осей) повышается до синей II порядка, поскольку здесь совпадают одноименные оси индикатрисы в поле зрения и в компенсаторе (рис. 1.23, а, б). На во​гнутых сторонах изогир оси индикатрисы в поле зрения и компен​саторе находятся в перекрещенном положении, что вызывает пони​жение интерференционной окраски до желтой I порядка. Сами изогиры приобретают красную окраску, отвечающую разности хо​да гипсового компенсатора.
В оптически отрицательном кристалле распределение окрасок бу​дет обратным (рис. 1.23, в, г): на выпуклой стороне изогир — желтая I порядка (понижение), а на вогнутой — синяя II порядка (повыше​ние). В обоих случаях результат компенсации наблюдается в пределах белого изохроматического овала вокруг выходов оптических осей.
1.5.5. Разрез, перпендикулярный оптической оси двуосного кристалла
Главный признак для нахождения этого разреза в шлифе — очень низкая (темно-серая или серая) интерференционная окрас​ка; у окрашенных минералов плеохроизм обычно не проявлен.
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7Расхождение изогир зависит также от апертуры объектива и показателя пре​ломления минерала.
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Рис. 1.23. Направление световых колебаний и распределение интерферен​ционных окрасок на разрезе, перпендикулярном острой биссектрисе дву​осного кристалла: а, 6— оптически положительного, в, г— оптически отрицательного
В сходящемся свете в поле зрения попадает часть интерферен​ционной фигуры, свойственной разрезу, перпендикулярному ос​трой биссектрисе: видна одна черная изогира, проходящая через центр поля зрения, который совпадаете выходом оптической оси. Могут присутствовать лемнискаты; если же величина двупрелом-ления минерала невелика, лемнискаты оказываются за пределами поля зрения, и изогира видна на фоне белой окраски I порядка. При вращении столика микроскопа изогира вращается вокруг цен​тра поля зрения, то выпрямляясь (при совпадении с нитью окуля​ра), то изгибаясь (с поворотом на 45°). При этом она последователь​но занимает положения, показанные на рисунке 1.24.
При точной ориентировке разреза изогира при вращении сто​лика микроскопа из поля зрения не выходит. Если разрез недоста​точно точный, изогира уходит за пределы поля зрения. Возвраща​ясь, она пересекает поле зрения, меняя свою ориентировку, что отличает сечения двуосного кристалла от косых разрезов одноосно-
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Рис. 1.24. Интерференционная фигура в сходящемся свете, характерная для разреза, перпендикулярного оптической оси (О) и ее изменение при вращении столика микроскопа
го кристалла, где балки креста всегда остаются параллельными ни​тям окуляра.
Разрез, перпендикулярный оптической оси, служит для опреде​ления осности минерала, его оптического знака и приближенной ве​личины угла 2V. Определение оптического знака на этом разрезе производится следующим образом:
1) находим разрез и получаем характерную для него интерферен​
ционную фигуру;
2) вращая столик, ориентируем изогиру поперек линии введе​
ния компенсатора так, чтобы ось Np компенсатора ее пересекла.
При этом выпуклая часть изогиры будет обращена в сторону острой
биссектрисы, вогнутая — в сторону тупой;
3) вводим гипсовый компенсатор, наблюдаем окраски на выпук​
лой и вогнутой сторонах балки и определяем оптический знак,
пользуясь правилом: если на выпуклой стороне изогиры наблюда​
ется повышение окраски (синяя II порядка), а на вогнутой — пони​
жение (желтая I порядка), то минерал оптически положительный
(рис. 1.25, а). Если на выпуклой стороне желтая окраска, а на вогну​
той — синяя, то минерал отрицательный (рис. 1.25, б). Сама изоги​
ра в обоих случаях окрасится в красный цвет.
Величина угла оптических осей ориентировочно оценивается по степени изогнутости изогиры8. Если изогира прямая, то угол 2V близок к 90°, и кристалл оптически нейтрален. Если изогира изогну​та вполне заметно, то величина угла средняя. При малой величине 2Кветви изогиры почти перпендикулярны.
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8 Оценить величину 2V не только с помощью наблюдений в сходящемся свете. Если известны главные показатели преломления пg , пт и пp (определяемые специальным методом), то угол оптических осей можно рассчитать, исходя из гео​метрических соотношений между осями индикатрисы. Имеются номограммы для оп​ределения 2Кпо соотношениям (пg — пт)/(пg —пp), приведенные, например, в спра​вочнике М.Флейшера и др. [1987] (см. раздел 2).
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Рис. 1.25. Определение оптического знака двуосного кристалла на
разрезе, перпендикулярном оптической оси:
а — оптически положительный кристалл; 6 — оптически отрицательный
кристалл
У некоторых минералов величина угла 2V различна для разных частей спектра. Этот эффект носит название дисперсии оптических осей. Если 2V для голубого цвета больше, чем для красного, то на вы​пуклой стороне изогиры, находящейся в положении 45°, появляет​ся голубая каемка, а вогнутая сторона изогиры окрашивается в крас​новатый цвет (без компенсатора). Такие соотношения обозначают: r < v. Если же 2V для голубого цвета меньше, чем для красного (r > v), то голубая и красная каемки вблизи изогиры меняются местами. От​дельные минералы обнаруживают и дисперсию угла угасания. Не​которые из таких минералов вообще не гаснут, а лишь меняют ок​раску при повороте столика микроскопа.
1.5.6. Разрез, параллельный плоскости оптических осей двуосного
кристалла
Разрез, параллельный плоскости оптических осей двуосного кри​сталла, находят по тем же признакам, что и разрез, параллельный оп​тической оси одноосного кристалла. Интерференционные фигуры в сходящемся свете также одинаковы. Когда оси индикатрисы Ng и Np которые в двуосных кристаллах являются острой и тупой биссе​ктрисами углов между оптическими осями, совмещены с направле​ниями колебаний в николях, виден расплывчатый темный крест, за​крывающий большую часть поля зрения. В положении 45° поле зрения приобретает симметричную окраску. Центральная его часть имеет интерференционную окраску, свойственную кристаллу в параллель-
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ном свете. В направлении острой биссектрисы окраска постепенно по​нижается, в направлении тупой биссектрисы — повышается.
Разрез, параллельный плоскости оптических осей, служит для определения в параллельном свете силы двойного лучепреломления, угла угасания, окрасок по Ng и Np. На нем можно установить и оп​тический знак минерала, определив с помощью компенсатора на​именование острой биссектрисы также, как определяется оптиче​ский знак на разрезе, параллельном оптической оси одноосного минерала. Поскольку разрезы, параллельные оптической оси одно​осного минерала и плоскости оптических осей двуосного минера​ла, в параллельном свете обладают одними и теми же признаками, а в сходящемся свете дают одинаковые интерференционные фигу​ры, то определить на них осность минерала нельзя.
1.6. Специальные оптические методы исследования минералов
Кроме обычного исследования горных пород под микроско​пом при одном и двух николях в параллельном и сходящемся све​те в ряде случаев возникает необходимость использовать специ​альные оптические методы. В геологической практике чаще всего применяются федоровский и иммерсионный методы.
1.6.1. Федоровский метод
В 1891 г. известный русский кристаллограф Е.С.Федоров пред​ложил новый метод микроскопического исследования кристаллов с помощью сконструированного им универсального столика, кото​рый позволяет вращать шлиф вокруг трех взаимно перпендикуляр​ных осей, придавая ему нужную ориентировку. Е.С Федоров назвал этот метод теодолитным. Впоследствии метод получил название федоровского.
При петрографических исследованиях метод Федорова исполь​зуется для точного определения оптических констант минералов с целью их диагностики и установления химического состава по оп​тическим свойствам. Чаще всего метод применяется для определения состава и степени упорядоченности полевых шпатов, для диагности​ки цветных минералов, а также при изучении редких и новых мине​ралов. Метод находит применение в технической петрографии при
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изучении искусственных кристаллов, при микроструктурном анали​зе горных пород. Федоровский столик может служить микрорефрак​тометром для измерения показателей преломления и микрогониоме​тром для измерения углов между гранями и ребрами кристаллов.
В основании столика Федорова находится плоское металличе​ское кольцо, на котором укреплены две вертикальные стойки. В кольце имеются отверстия для винтов, с помощью которых сто​лик Федорова крепится к столику микроскопа. В стойках на гори​зонтальной оси закреплена система концентрических колец, в цен​тре которой помещается шлиф (рис. 1.26). Каждое кольцо может вращаться вокруг определенной оси.
Шлиф помещается между двумя стеклянными сегментами. Ме​таллическая оправа нижнего сегмента имеет круглую форму, а верх​него сегмента — ромбовидную. Сегменты вместе со шлифом нор​мальной толщины образуют единую сферу. К столику прилагается набор сегментов с разными показателями преломления, которые ис​пользуются при работе с разными минералами.
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Измерения на столике Федорова заключаются в точном опреде​лении сферических координат кристаллофафических и кристалло-оптических направлений (плоскостей, осей). По этим координатам строятся стереофафические проекции на сетке Вульфа, с помощью которой определяются угловые расстояния между кристаллофафи-ческими и кристаллооптическими направлениями. Сетка Вульфа представляет собой круг, на который нанесены меридиональные и широтные дуги с ценой деления в два фадуса. Нанеся на сетку Вульфа проекции пло​скостей в виде дуг и проекции осей в ви​де точек, можно фа-фически определить угловые расстояния между ними.
Рис. 1.26. Столик Федорова
Подробнее воз​можности федоров​ского метода и после-довательность практической работы рассмотрены в специ​альных руководствах.
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1.6.2. Иммерсионный метод
Иммерсионный метод заключается в точном определении по​казателей преломления минералов путем погружения (англ. immer​sion) зерен в жидкость с известным показателем преломления. Ме​тод применяется для диагностики минералов и определения их химического состава.
Иммерсионные жидкости, с которыми сравниваются показате​ли преломления минералов, выпускаются в наборах, состоящих из флаконов в количестве до 100 штук. Показатели преломления жид​костей варьируют от 1.4 до 1.8 с интервалом 0.004. Имеются специ​альные наборы с высокопреломляющими жидкостями. Показате​ли преломления жидкостей проверяют с помощью рефрактометра.
Показатели преломления минерала и жидкости сравниваются с помощью световой полоски Бекке, возникающей на границе твер​дой и жидкой фаз. При близких показателях преломления обеих фаз вместо белой световой полоски появляются две цветные каймы — розовая со стороны минерала и голубая со стороны жидкости (дис​персионный эффект Лодочникова). Если при опускании столика (поднятии тубуса) микроскопа розовая полоска смещается на ми​нерал, а голубая не движется, то п минерала больше, чем п жидко​сти. Если же голубая полоска смещается на жидкость, а розовая не движется, то соотношения обратные. При равенстве показателей преломления минерала и жидкости розовая полоска смещается на минерал, а голубая на жидкость.
В иммерсионных препаратах используются зерна минералов размером 0.03-0.05 мм. Десять—пятнадцать зерен насыпаются на предметное стекло и закрываются небольшим покровным стеклом. Затем сбоку вводится капельницей из флакона иммерсионная жид​кость. Получается незакрепленный препарат. Лишняя жидкость убирается фильтровальной бумагой.
При изготовлении закрепленного препарата на предметное стекло помещается капля воды, в которую погружается небольшое количество зерен минерала; затем препарат высушивается на спир​товке или вблизи горящей электрической лампочки. После этого зерна оказываются приклеенными к предметному стеклу. На них на​кладывается покровное стекло и вводится иммерсионная жидкость.
В закрепленном препарате можно менять жидкости, не меняя самого препарата, что удобно при малом количестве материала. Для этого полоска фильтровальной бумаги, прижатая к предметно-
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му стеклу иглой, подводится к покровному стеклу до соприкоснове​ния с жидкостью, которая впитывается в бумагу. При необходимос​ти операция повторяется 2-3 раза с чистыми полосками бумаги. По​том вводится новая жидкость. При аккуратной работе зёрна минерала в препарате остаются при смене жидкостей неподвижными.
Для определения ng и np нужно найти разрез, параллельный пло​скости оптических осей. Этот разрез обладает наивысшей интер​ференционной окраской (при постоянной толщине зерна) и наибо​лее резким плеохроизмом (у окрашенных зерен). Существуют две методики: работа в ориентированном разрезе или с помощью стати​стического метода. В первом случае разрез проверяется в сходящем​ся свете. При статистическом методе коноскопия не проводится.
При ориентированном разрезе после проверки его в сходящемся свете ставим зерно на погасание и выключаем анализатор. С помо​щью полоски Бекке сравниваем показатели преломления минера​ла и жидкости. В этот момент определяется показатель преломле​ния по той оси индикатрисы, которая совпадает с направлением колебаний, пропускаемых поляризатором. С помощью компенса​тора выясняем наименование оси индикатрисы. Развернув препа​рат на 90°, можно, сменив жидкость, определить другой показатель преломления.
При статистическом методе препарат меняется со сменой жид​кости, причем исследователь стремится из нескольких (10-15) за​меров выбрать максимальный при определении ng и минимальный при определении np
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2. ДИАГНОСТИЧЕСКИЕ ОПТИЧЕСКИЕ
СВОЙСТВА НАИБОЛЕЕ РАСПРОСТРАНЕННЫХ
ПОРОДООБРАЗУЮЩИХ И АКЦЕССОРНЫХ
МИНЕРАЛОВ
Одной из главных задач изучения горных пород под микроско​пом является диагностика слагающих эти породы минералов. По оп​тическим свойствам можно не только дать название минерала, но и в ряде случаев достаточно точно установить его химический со​став. Хотя в настоящее время при петрографических исследовани​ях широко используется электронный микрозонд, с помощью ко​торого быстро и точно определяют состав минеральных зерен (см. раздел 3.1), оптические методы диагностики минералов сохраняют важное значение.
В данном разделе рассмотрены диагностические оптические свойства наиболее распространенных породообразующих и акцес​сорных минералов, слагающих магматические, метаморфические и метасоматические горные породы. Если приведенные сведения недостаточны для определения того или иного минерала, следует об​ратиться к справочной литературе, указанной в конце раздела.
2.1. Группа оливина
Химический состав. Минералы группы оливина кристаллизу​ются в ромбической сингонии и относятся к ортосиликатам с изо​лированными кремнекислородными тетраэдрами [SiO4]4- и пред​ставляют собой непрерывный ряд твердых растворов, крайними членами которого являются форстерит Mg2Si04 и фаялит Fe2Si04. Состав оливина обычно обозначают так: Fo85, Fo70 и т.д. (цифры — доля форстеритовой составляющей в молекулярных процентах).
Парагенезис. Магнезиальный оливин — характерный минерал ультраосновных и основных магматических пород, в которых он встречается вместе с ромбическим и моноклинным пироксеном, ос​новным плагиоклазом, хромовой шпинелью. Фаялит появляется в средних породах повышенной щелочности (сиенитах и трахи​тах), а также в некоторых редких разновидностях гранитов и риоли-тов. Магнезиальный оливин содержится также в метаморфичес​ких и метасоматических породах: магнезиальных силикатных мраморах, магнезиальных скарнах, эклогитах. В мраморах и скар-
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Рис. 2.1. Ориентировка оптической индикатрисы в кристалле оливина: а —общий вид кристалла; б—продольный разрез перпендикулярно (010); 
в — продольный разрез, пер-но (100); г — поперечный разрез пер-но с
нах оливин ассоциирует с доломитом, шпинелью, флогопитом, а в эклогитах — с моноклинным пироксеном.
Диагностика. Под микроскопом оливин можно узнать по ха​рактерным продольным и поперечным сечениям кристаллов (рис. 2.1), отсутствию собственной окраски, по несовершенной спайности в одном направлении, высокому показателю преломле​ния (табл. 2.1), что определяет высокий положительный рельеф
Таблица 2.1. Оптические свойства минералов группы оливина
	Свойства
	Форстерит Fo100
	Оливин Fo90-70
	Фаялит Fo0

	Форма кристаллов
	Короткие призмы, изометричные зерна

	Ориентировка ин​дикатрисы
	a=Ng;  b=Np;   c=Nm

	Цвет
	Бесцветный

	Спайность
	Несовершенная по (010)


	Показатели пре​ломления
	1.64-1.67
	1.65-1.74
	1.83-1.88

	Угол оптических осей, 2V
	+85°
	90 ±5°
	-48°

	Величина двупре-ломления, ng— np
	0.033
	0.034-0.038
	0.052

	Угасание
	Прямое
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и резкую шагреневую поверхность, по высокому двупреломлению (интерференционная окраска до красной II порядка, иногда выше), прямому угасанию относительно граней кристаллов и трещин спай​ности. Показатели преломления и углы оптических осей оливинов зависят от соотношения форстеритового (Fo) и фаялитового (Fa) компонентов. При точном измерении этих констант на столике Федорова можно фиксировать различия в содержаниях Fo и Fa. Смена оптического знака соответствует оливину Fo88.
Вторичные изменения. Оливин легко гидратируется и замещает​ся минералами группы серпентина: лизардитом, хризотилом, анти-горитом. Эти минералы имеют одинаковый химический состав Mg3Si205(0H)4, но несколько отличаются друг от друга строением кристаллической решетки, формами выделения и оптическими свойствами. Для лизардита, хризотила и антигорита характерны агрегаты волокнистых и чешуйчатых кристаллов, зеленоватый цвет, низкий показатель преломления и малая величина двойного луче​преломления. Скрытокристаллический, оптически почти изотроп​ный минерал называют серпофитом.
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Серпентинизация оливина начинается с краев кристалла и вдоль трещин, между которыми часто остаются реликты первичного ми​нерала. Так возникает петельчатая структу​ра, характерная для частично серпентинизи-рованного оливина (рис. 2.2). Дальнейшее развитие процесса приводит к полному псев-доморфному замещению оливина минерала​ми группы серпентина, которые обычно образуются в последовательности: серпен-тин-лизардит—хризотил-антигорит. Сер​пентинизация оливина сопровождается вы​делением мелких кристаллов магнетита, которые скапливаются в осевых частях про​жилков или пропитывают все зерно оливи​на в виде рудной пыли. Кроме минералов группы серпентина, по оливину могут разви​ваться тальк и карбонат.
Рис. 2.2. Петельчатая структура частичного серпентинизирован-ного кристалла оли​вина
Часто оливин замещается скрытокрис-таллическим или аморфным веществом пе​ременного состава, состоящим из смеси многих минералов. Среди продуктов изме​нения оливина широко распространен, на-
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пример, иддингсит — красновато-коричневое или оранжевое кри​сталлическое вещество с высоким показателем преломления (n = 1.60-1.90) и высоким, но непостоянным двупреломлением. Иддингсит представляет собой смесь смектита (Mg-содержащего глинистого минерала из группы монтмориллонита), хлорита, сер​пентина и гетита. Последний минерал, вероятно, и определяет яр​кую окраску иддингсита. Смесь смектита, хлорита и серпентина зеленого цвета с более низким показателем преломления (n= 1.50-1.60) и слабым двупреломлением получила название боу-лингит, а близкое по составу колломорфное, оптически изотропное вещество желтого или зеленого цвета — хлорофеит. Иддингсит, бо-улингит и хлорофеит, которые развиваются по оливину, служат важным диагностическим признаком этого минерала под микроско​пом.
2.2. Группа пироксенов
Химический состав. Пироксены относятся к метасиликатам с не​прерывными цепочками кремнекислородных тетраэдров. Общая формула пироксенов W1-p(X,Y)1+pZ2O6, где
W-Ca,Na;
X-Mg, Fe2+, Mn,Ni;
Y-Al,Fe3+, Cr,Ti;
Z-Si,Al.
Пироксены, в которых р = 1, a X = Mg, Fe2+, кристаллизуются в ромбической сингонии; пироксены, в которых 0 < р < 1, относят​ся к моноклинной сингонии.
Ромбические пироксены (ортопироксены) представляют собой не​прерывный ряд твердых растворов, крайними членами которых яв​ляются энстатит (En) Mg2Si206 и ферросилит (Fs) Fe2Si206. А.Пол-дерваарт и Х.Хесс (1951 г.) выделили в этом ряду разновидности по содержанию En (мол.%): энстатит (100-881), бронзит (88-70), ги-
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1 В классификации А. Полдерваарта и X. Хесса граница между энстатитом и бронзитом проведена по En90. Нами в качестве граничного состава принят Еn88, так как именно на этот состав приходится смена оптического знака ромбических пирок​сенов: энстатит является оптически положительным, бронзит и более железистые пи​роксены — отрицательными (табл. 2.2). Иногда границу энстатит-бронзит прово​дят по Еn85. В систематике пироксенов, разработанной Н.Моримото и др. (1988 г.), предлагается называть энстатитом все минералы с En > 50 мол.% и ферросилитом — все минералы с En < 50 мол. %.
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перстен (70-50), феррогиперстен (50-30), эвлит(ЗО-Ю), ферроси-лит(Ю-О).
Наиболее распространены ромбические пироксены, обогащен​ные магнием (En > 50). Ферросилит (En < 10) получен только син​тетическим путем и в природе не встречается.
Моноклинные пироксены (клинопироксены) представляют собой твердые растворы, которые чаще всего состоят из энстатита (En), ферросилита (Fs) и волластонита (Wo) Ca2Si2062. В классифика​ции А.Полдерваарта и X. Хесса (рис. 2.3, а) по мере увеличения до​ли волластонитового минала выделяются:
1) ряд клиноэнстатит-клиноферросилит (Wo0-5); 2) пижонит (Wo5_15); 3) субкальциевый авгит (WoI5_25); 4) авгит (Wo25_45); 5) ряд диопсид-геденбергит (Wo45 50); промежуточные разновидности этого ряда называются салитами.
В интервале WoI5_25 происходит изменение структуры кристал​лической решетки пироксенов и возникают разрывы смесимости в твердых растворах. Вследствие этого не существует пироксенов, составы которых попадают в заштрихованные поля (см. рис. 2.3, а), а твердые растворы, отвечающие по составу пижониту и субкальци​евому авгиту, возникнув при высокой температуре, испытывают затем распад в процессе охлаждения (см. ниже).
Классификация А. Полдерваарта и X. Хесса была позднее упро​щена Н.Моримото (1988 г.); в предложенной им систематике выде​ляются клиноэнстатит—клиноферросилит, пижонит, авгит и ди​опсид-геденбергит (рис. 2.3, 6).
Щелочные моноклинные пироксены представлены твердыми рас​творами жадеита (Jd) NaAlSi2O6 и эгирина3 (Aeg) NaFe3+Si2O6, к ко​торым добавляется то или иное количество En, Fs, Wo (рис. 2.3, в).
Парагенезис. Пироксены — широко распространенные породооб​разующие минералы. Они входят в состав всех групп магматических горных пород от ультраосновных до кислых, возникают на высшей ступени регионального и контактового метаморфизма, принимают участие в строении метасоматических пород (скарны, фениты).
Магнезиальные ортопироксены характерны для ультраоснов​ных-ультрамафических изверженных пород, в которых они ассо-
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2
Кристаллохимическая формула волластонита отвечает пироксену, однако
структура кристаллической решетки этого минерала отличается от типичных пирок-
сеновых структур. Волластонит кристаллизуется в триклинной сингонии и относит​
ся к так называемым пироксеноидам.
3
Синоним эгирина — акмит.
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Рис. 2.3. Классификация мо​ноклинных пироксенов
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циируют с оливином, диопсидом, авгитом. Более железистые орто-пироксены встречаются в основных, средних и кислых магматиче​ских породах в ассоциации с плагиоклазом и другими минералами, а также в метаморфических породах.
Клинопироксены, отвечающие по составу диопсиду и авгиту, распространены в ультраосновных, основных и средних магмати​ческих породах совместно с оливином, ортопироксеном, плагиок​лазом, роговой обманкой. Пижонит типичен для вулканических пород, затвердевавших при высокой температуре. В породах щелоч​ного ряда, содержащих щелочные полевые шпаты и фельдшпатои-ды, появляются клинопироксены ряда диопсид—геденбергит (сали-ты), титан-авгит, эгирин.
Диопсид в ассоциации с плагиоклазом, ортопироксеном, рого​вой обманкой, гранатом входит в высокотемпературные амфиболи-
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Рис. 2.4. Ориентировка оптической индикатрисы в кристаллах ромбичес​кого (а—в) и моноклинного (г-е) пироксенов: а, г — общий вид кристаллов, б, д — продольные разрезы, в, е — поперечные разрезы
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ты, гранулиты, пироксеновые роговики. Для эклогитовой фации ме​таморфизма характерен омфацит. В скарнах развиты клинопирок-сены, отвечающие по составу геденбергиту, фассаиту Ca(Mg, Fe3+, Al)(Si, Al)2O6 и йохансениту CaMnSi2O6.
Диагностика. Все пироксены имеют характерную призматичес​кую форму и две системы спайности, которые на поперечных раз​резах пересекаются почти под прямым углом (рис. 2.4). В восьми​угольных разрезах с гранями призмы (ПО) видно, что трещины спайности параллельны этим граням. К граням пинакоидов (100) и (010) трещины спайности подходят под углом, близким к 45°. По​казатели преломления, равные 1.65—1.80, определяют высокий по​ложительный рельеф и резкую шагреневую поверхность пироксенов.
Ромбические пироксены обладают не очень высоким двупрелом-лением, прямым угасанием, положительным удлинением (см. табл. 2.2). Поскольку угасание ромбических пироксенов пря​мое, их часто называют ортопироксенами. Однако энстатит, брон-
	Таблица 2.2
	Оптические свойства ромбических пироксенов

	Свойства
	Энстатит
	Бронзит
	Гиперстен

	Форма кристаллов
	Призмы с четырехугольными или восьмиугольными поперечными сечениями

	Ориентировка ин​дикатрисы
	a=Np;   b=Nm;  c=Ng

	Цвет
	Бесцветный
	Бесцветный или слабоокра-шенный в зеленоватые и ро​зоватые тона

	Спайность
	Две системы совершенной спайности по призме (110) пересекаются под углом 87—88°

	Показатели пре​ломления
	1.66-1.69
	1.67-1.71
	1.69-1.73

	Угол оптических осей, 2V
	+(55-90)"
	-(90-65)°
	—(65—55)

	Величинадвупре-ломления, п — пр
	                                    0.010-0.020

	Угасание
	Прямое


	Удлинение
	Положительное

	Плеохроизм и формула абсорб​ции
	Нет
	Ng — светло-зеленый, Nm— светло-желтый, np— светло-розовый
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зит, гиперстен нередко обнаруживают и косое угасание (с: Ng до 10°) из-за наличия субмикроскопических вростков моноклинного пи​роксена. Иногда тонкие вростки моноклинного пироксена в ром​бическом, параллельные (100), различимы при скрещенных нико-лях, и в сечениях, перпендикулярных к (100), кристаллы ортопироксена приобретают волокнистое, струйчатое строение. В редких случаях появляются двойники по (101).
Магнезиальные разновидности ортопироксенов бесцветны, а гиперстен окрашен в бледные зеленоватые и розоватые тона и сла​бо плеохроирует. Угол оптических осей является функцией соста​ва ромбического пироксена. Энстатит оптически положителен, а бронзит и гиперстен оптически отрицательны. Смена оптическо​го знака соответствует составу En88.
Моноклинные пироксены по форме кристаллов и направлению спайности неотличимы под микроскопом от ромбических пирок-сенов. Во многих случаях проявлена диаллаговая (100) и малаколи-товая (001) отдельности. Нередко трещины отдельности выражены более ясно, чем трещины спайности (110). Вдоль трещин отдельно​сти часто развиваются тонкие пластинки ильменита.
Моноклинные пироксены обладают более высоким двупрелом-лением (сравн. табл. 2.2 и 2.3) и косым угасанием, причем макси​мальные углы угасания с : Ng в плоскости оптических осей у Са—Fe—Mg-пироксенов составляют около 45°, а у авгита достига​ют 50—55°. Для эгирина характерны небольшие углы угасания с : Np = 2—8°. Поскольку моноклинные пироксены обладают ко​сым угасанием, их часто называют клинопироксенами. Однако не следует забывать, что в моноклинных пироксенах b = Nm (см. рис. 2.4, г—е) так, что на разрезах в плоскости (100) моноклинные пироксены гаснут прямо.
В диопсиде и авгите нередко можно видеть простые и полисин​тетические двойники по (100) и (001).
Пижонит, авгит, диопсид бесцветны либо имеют слабый буро​ватый (авгит) или зеленоватый оттенок. Для клинопироксенов ря​да диопсид—салит—геденбергит характерна зеленая окраска, ин​тенсивность которой возрастает по мере увеличения содержания железа. Яркие зеленые окраски и резкий плеохроизм типичны для эгирина. В отличие от других клинопироксенов эгирин оптически отрицателен и имеет отрицательное удлинение.
Пижонит может быть определен по малому углу 2V (см. табл. 2.3).
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	Свойства
	Пижонит
	Авгит, диопсид
	Титан-авгит
	Салит
	Эгирин

	Форма кристал​лов
	Короткие призмы с четырехугольными или восьмиугольными поперечными сечениями
	Вытянутые призмы

	Ориентировка индикатрисы
	b = Nm;   Ng  и Np b плоскости (010)

	Цвет
	Бесцветный, буроватый, иногда зеленоватый
	Бурый, фиолето​во-бурый
	Буровато-зеленый
	Голубовато-зеленый, желтовато-зеленый

	Спайность
	Две системы совершенной спайности по призме (110) пересекаются под углом 87-88°

	Показатели преломления
	1.68-1.72
	1.68-1.72
	1.72-1.75
	1.70-1.72
	1.74-1.84

	Угол оптиче​ских осей, 2 К
	+(< 30°)
	+(50-60)°
	+(50-60)° резкая дисперсия опти​ческих осей, r > v
	+ (50-60)°
	-(60-80)°

	Величина дву-преломления,
ng-np
	0.023-0.025
	0.023-0.032
	0.023-0.026
	0.023-0.025
	0.033-0.060

	Угасание
	c: Ng= 45±5°
	Волнистое, секто-риальное угасание
	с : Ng = 45°
	c: Np= 2-8°

	Удлинение
	Не определяется
	Отрицательное

	Плеохроизм и формула аб​сорбции
	Нет
	Ng — темно-зеленый, Nm — зеленый, Vp — светло-зеленый
	Ng— зеленовато-желтый, Nm— желтовато-зеленый, Np— зеленый, голубовато-зеленый, Ng< Nm< Np
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Следует подчеркнуть, что авгит и диопсид обладают очень близ​кими оптическими свойствами. Незначительное увеличение угла угасания в авгите по сравнению с диопсидом, а также некоторая раз​ница в силе двупреломления (у диопсида она чуть выше) далеко не всегда могут быть однозначно установлены из-за неточной ориен​тировки разрезов. Поэтому отличить диопсид от авгита под микро​скопом, как правило, не удается.
Авгит с высоким содержанием Ti (титан-авгит) окрашен в ко​ричневато-бурые тона, часто с фиолетовым оттенком. Характерно зональное, пятнистое, секториальное угасание (фигура песочных ча​сов), обусловленное сильной дисперсией биссектрис и оптических осей этого минерала.
Как уже отмечалось, пижонит и субкальциевый авгит обладают неустойчивой структурой кристаллической решетки, и при низких температурах твердые растворы такого состава распадаются на две фа​зы, одна из которых образована Fe-Mg-пироксеном со структурой пижонита или гиперстена, а другая — существенно Са-пироксеном со структурой диопсида. В результате возникают кристаллы ромби​ческого пироксена с вростками авгита-диопсида, ориентированны​ми вдоль (001) и (100) или, наоборот, кристаллы моноклинного пи​роксена с вростками гиперстена вдоль (100) и пижонита вдоль (001).
Распределение Са и Mg между сосуществующими пироксенами является функцией температуры и может использоваться как гео​термометр для оценки условий образования магматических и мета​морфических горных пород. Столь же важны сведения о содержа​ниях в пироксенах А1 и некоторых других химических элементов. Установить точный химический состав пироксенов оптическими методами во многих случаях не удается, и для этого широко ис​пользуется электронный микрозонд (см. раздел 3.1).
Вторичные изменения. Магнезиальные ромбические пироксе-ны обычно замещаются пластинчатой разновидностью серпентина с образованием полных псевдоморфоз, которые получили название бастита. Реже по ромбическим пироксенам развиваются тальк и минералы из группы амфиболов.
Моноклинные Са— Mg-Fe-пироксены замещаются волокнис​тым зеленым амфиболом (уралитом), хлоритом, эпидотом, карбо​натами. По диопсиду могут развиваться тремолит и актинолит. Бо​гатые железом пироксены, например, эгирин, замещаются гематитом или лимонитом.
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2.3. Группа амфиболов
Химический состав. Амфиболы образуют сложную группу мета-силикатов с непрерывными двойными цепочками (лентами) крем-некислородных тетраэдров. Общая формула амфиболов
A0-1X2Y5Z8O22(OH, F, С1)2, где:
A-Na, К;
X - Са, Na, Fe2+, Mg, Mn, Li;
Y - Al, Cr, Fe3+, Fe2+, Mg, Mn, Ti;
Z - Si, Al, Cr, Fe3+, Ti.
Наиболее распространенные амфиболы перечислены в табли​це 2.4.
Парагенезис. Амфиболы — широко распространенные мине​ралы, которые входят в состав магматических, метаморфических и метасоматических горных пород. Антофиллит и другие Fe—Mg-амфиболы возникают при метаморфизме и метасоматиче-
Таблица 2.4. Наиболее распространенные амфиболы
	Минералы
	А
	X
	Y
	Z
	Mg/

	
	
	
	
	
	(Mg+Fe)

	Fe—Mg амфиболы
	
	
	
	
	

	Антофиллит
	
	(Mg, Fe)2
	(Mg, Fe)5
	Si8
	

	Жедрит
	
	(Mg, Fe)2
	(Mg, Fe)3Al2
	Si6 Al2
	

	Куммингтонит
	
	(Mg, Fe)2
	(Mg, Fe)5
	Si8
	>0.3

	Грюнерит
	
	(Mg, Fe)2
	(Mg, Fe)5
	Si8
	<0.3

	Са-амфиболы
	
	
	
	
	

	Тремолит
	
	Ca2
	(Mg, Fe)5
	Si8
	>0.9

	Актинолит
	
	Ca2
	(Mg, Fe)5
	Si8
	<0.9

	Роговая обманка
	
	Ca2
	(Mg, Fe)4Al
	Si7Al
	

	Паргасит
	Na
	Ca2
	(Mg, Fe)4Al
	Si6Al2
	

	Гастингсит
	Na
	Ca2
	(Mg, Fe)4Fe3+Al
	Si6Al2
	

	Керсутит
	Na
	Ca2
	(Mg, Fe)4TiAl
	Si6Al2
	

	Na-амфиболы
	
	
	
	
	

	Арфведсонит
	Na
	Na2
	(Mg, Fe)4Fe3+
	Si8
	

	Глаукофан
	
	Na2
	(Mg, Fe3Al2,
	Si8
	

	Рибекит
	
	Na2
	(Mg, Fe)3Fe23+
	Si8
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ском преобразовании пород, богатых железом и магнием. При этом амфиболы часто замещают пироксены, иногда оливин.
Роговая обманка и паргасит кристаллизуются из водосодержащих магм основного, среднего и кислого составов. Амфиболы ассоци​ируют с плагиоклазом (преимущественно средним), ромбическим и моноклинным пироксенами, биотитом, кварцем, калиевым поле​вым шпатом. Роговая обманка образуется также на средних ступе​нях метаморфизма пород, достаточно богатых известью (СаО). Тре​молит и актинолит характерны для низших ступеней метаморфизма таких пород, а также для метасоматитов. Гастингсит встречается в магматических породах, богатых натрием, а керсутит — в ще​лочных породах, обогащенных титаном.
Арфведсонит и рибекит являются продуктом кристаллизации щелочных магм, а также образуются при щелочном метасоматозе. Они встречаются вместе с эгирином, нефелином, альбитом, кали​евым полевым шпатом. Глаукофан — характерный минерал мета​морфических пород высокого давления. В парагенезисе с ним мо​гут находиться лавсонит, альбит, жадеит.
Диагностика. Для амфиболов характерны вытянутые призма​тические кристаллы с двумя системами трещин спайности (рис. 2.5), пересекающихся под углом 56° (отличие от пироксена), которые хорошо видны на поперечных ромбовидных сечениях с фанями призмы (110), а также иногда второго пинакоида (010).
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Рис. 2.5. Ориентировка оптической индикатрисы в кристалле роговой об​манки: а — общий вид кристалла; 6 — продольный разрез; в — поперечный разрез
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На всех разрезах моноклинных амфиболов, кроме пер-но (010), на​блюдается косое угасание, причем углы угасания с : Ng не превыша​ют 30° (табл. 2.5). Иногда появляются простые и полисинтетичес​кие двойники по (100). Угол оптических осей большой и почти всегда отрицательный. Все наиболее распространенные амфиболы, кроме тремолита, который почти бесцветен, окрашены в зеленые или бурые тона и обнаруживают отчетливый плеохроизм. По этим признакам амфиболы хорошо отличаются от пироксенов. Кроме то​го, амфиболы обладают более низкими интерференционными ок​расками, чем моноклинные пироксены (сравн. табл. 2.3 и 2.5).
Обыкновенная роговая обманка — самый распространенный ам​фибол. Минерал окрашен в густой, преимущественно зеленый, иногда коричневый цвет и обладает резким плеохроизмом.
Базалыпическая роговая обманка слагает вкрапленники в вулка​нических породах и отличается красноватой окраской (плеохро​изм и формула абсорбции те же). Величина двупреломления возра​стает, а угол угасания уменьшается; базальтическая роговая обманка нередко обнаруживает прямое или почти прямое угасание. Такие же оптические свойства характерны для богатого титаном керсутита.
Тремолит — продукт изменения магнезиальных силикатов (оли​вина, пироксена) — образует радиально-лучистые и волокнистые аг​регаты сильно вытянутых кристаллов. Минерал узнается по отсут​ствию собственной окраски в сочетании с довольно высоким двупреломлением, косым угасанием и положительным удлинени​ем. Увеличение содержания железа определяет переход от бесцвет​ного тремолита к актинолиту, который окрашен в светлые зелено​ватые тона и обнаруживает слабый плеохроизм.
Арфведсонит и рибекит встречаются в щелочных магматических и метасоматических породах. Диагностическими признаками арф-ведсонита являются голубовато-зеленая или сине-зеленая окраска по Np, резкий плеохроизм (Np >Nm> Ng), низкое двупреломление и отрицательное удлинение. Рибекит окрашен в еще более яркие то​на; по оси N наблюдается густой синий, часто почти черный цвет; плеохроизм очень резкий - от почти черного по Np до светлого жел​товатого по Ng (Np >Nm> Ng). Двупреломление очень низкое, угол угасания мал, удлинение отрицательное (см. табл. 2.5).
Оптические константы амфиболов меняются в зависимости от химического состава минералов. Поскольку амфиболы представляют собой твердые растворы с переменными количествами многих кати​онов, находящихся в разных кристаллохимических позициях, соотно-
73
	
	
	Таблица 2.5.
	Оптические свойства моноклинных амфиболов
	

	Свойства
	Тремолит
	Актинолит
	Обыкновенная роговая обманка
	Базальтическая роговая обман​ка
	Арфведсонит
	Рибекит

	Форма кри​сталлов
	Длинные призмы с характерными поперечными сечениями, ограниченными (110) и (010)

	Ориентировка индикатрисы
	b = Nm;   Ng и Np b плоскости (010)

	Цвет
	Бесцветный
	Светло-зеленым
	Зеленый, иногда коричневый
	Красновато-коричневый
	Голубовато-зеленый
	Сине-зеленый, желтовато-зеле​ный

	Спайность
	Две системы трещин совершенной спайности по призме (ПО) пересекаются под углом 56° (124°)

	Показатели преломления
	1.6-1.63
	1.62-1.65
	1.63-1.70
	1.67-1.76
	1.69-1.70
	1.69-1.70

	Угол оптиче​ских осей, 2V
	-85°
	-80°
	-(60-80)°
	-(60-85)°
	±90"
	(90 ± 10)°

	Величина дву-преломления,
	0.024-0.029
	0.019-0.020
	0.019-0.026
	0.026-0.072
	0.004-0.010
	0.004

	Угасание
	с:Ng=10-20°
	с: Ng=10-20°
	с: Ng= 12-25°
	с: Ng=0-12°
	c:Np= 7-28°
	с:Np= 1-8°

	Удлинение
	Положительное
	Отрицательное

	Плеохроизм и формула аб​сорбции
	Нет
	Слабый в зеленоватых тонах
Ng>Nm>Np
	Ng— зеленовато-бурый, зеленый; Nm— зеленый, бурый; Np— жел​товато-зеленый Ng>Nm> Np
	Ng— темно-ко​ричневый, Nm— красновато-ко​ричневый, Np— желтый Ng>Nm >NP
	Ng— бледно-зе​леный, желто​вато-зеленый; Nm— зеленый; Np— сине-зеле​ный Np>Nm>Ng
	Nt— желтовато-зеленый, Nm— зе​леновато-синий, Np— синий, почти черный Np>Nm> Ng
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шения состав-оптические свойства оказываются неоднозначными и в большинстве случаев не могут быть сведены к простым диагнос​тическим диаграммам. Для конкретных минералов, например, для ро​говой обманки, тремолита—актинолита, арфведсонита и других, мож​но оценить пропорции Fe и Mg по показателю преломления, который растет по мере увеличения доли Fe в твердом растворе. Измерение по​казателей преломления производится иммерсионным методом. Зна​чительно быстрее и точнее можно установить состав амфиболов с по​мощью электронного микрозонда. При отсутствии точных сведений о составе минерала в петрографических описаниях обычно указыва​ется наличие амфибола с теми или иными оптическими свойствами. Следует помнить, что роговая обманка — это лишь одна из разновид​ностей амфибола (правда, весьма распространенная), и термины ам​фибол и роговая обманка не являются синонимами.
Вторичные изменения. Наиболее распространенными продукта​ми изменения роговой обманки являются актинолит, хлорит, эпи-дот, карбонат, магнетит. При изменении амфибола, содержащего титан, появляются сфен и лейкоксен. При изменении арфведсони​та и рибекита образуется много оксидов и гидроксидов железа (ге​матит, гетит, лимонит).
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Рис. 2.6. Опацитовая кайма вокруг вкраплен​ника роговой обманки. Николи скрещены, поле зрения 1 х 2 мм
Вкрапленники роговой обманки в вулканических породах обыч​но кристаллизуются на достаточно большой глубине. При подъеме магмы к поверхности и выделении из нее рас​творенной воды в виде пузырьков водяного па​ра роговая обманка ста​новится неустойчивой и разлагается с образо​ванием агрегата зерен пироксена, плагиокла​за, магнетита. Такие аг​регаты часто псевдо-морфно замещают кристаллы роговой об​манки с сохранением их первичной формы. Кро​ме того, при доступе кислорода воздуха вкрапленники роговой
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обманки замещаются с краев или полностью непрозрачным магне​титом, гематитом, гетитом, лимонитом. Этот процесс носит назва​ние опацитизации. Опацитовые каймы часто окружают вкрапленни​ки роговой обманки в лавах (рис. 2.6). В тех случаях, когда опацитизацией захвачены кристаллы роговой обманки целиком, о ней остается судить лишь по характерной форме кристаллов, в ос​новном по их ромбовидным поперечным сечениям.
2.4. Группа слюд
Химический состав. Слюды относятся к листовым алюмосили​катам и имеют общую формулу XY2-3Z4O10(OH, F)2, где
X - К, Na;
Y - Fe2+, Mg, Mn, Li, Fe3+, Al;
Z-Si,Al.
Пропорции химических элементов межслоевых катионов (X), октаэдрической (Y) и тетраэдрической (Z) групп варьируют в ши-
Таблица 2.6. Наиболее распространенные слюды
	Крайние члены
	X
	Y
	Z
	Промежуточные

	изоморфных ря-
	
	
	
	разновидности

	дов
	
	
	
	

	Аннит
	К
	Fe32+
	AlSi3
	

	Флогопит
	К
	Mg3
	AISi3
	

	Сидерофиллит
	к
	Fe2.52+Al0.5
	Al1.5Si2.5
	Биотит

	Истонит
	к
	Mg2.52+Al0.5
	Al1.5Si2.5
	

	Лепидомелан
	к
	Fe2.52+Al0.5
	Al1.5Si2.5
	

	Мусковит
	к
	Al2
	AlSi3
	Серицит (смесь

	
	
	
	
	мусковита и илли-

	
	
	
	
	та — минерала из

	
	
	
	
	группы гидрослюд)

	Парагонит
	Na
	Al2
	AlSi3
	

	Полил итионит,
	К
	Li,Al
	Si4
	

	лепидолит
	
	
	
	Литиевые

	
	
	
	
	и Li-содержащие

	Протолитионит,
	К
	LiFe2+Al
	AlSi3
	слюды

	циннвальдит
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роких пределах, что определяет большое разнообразие слюд. Наи​более распространенные минералы перечислены в таблице 2.6. Сингония кристаллов моноклинная.
Парагенезис. Слюды распространены в магматических, мета​морфических и метасоматических породах. Среди темных слюд с преобладанием железа и магния в катионной группе Y чаще все​го встречается биотит. Магматический биотит характерен глав​ным образом для кислых изверженных пород, в которых он ассоци​ирует с кварцем, калиевым полевым шпатом, кислым плагиоклазом. Такой же минеральный парагенезис свойственен и метаморфиче​ским породам, в которых биотит распространен столь же широко, как и в магматических (слюдяные сланцы, гнейсы, роговики). В ме-тасоматитах биотит встречается вместе с калиевым полевым шпа​том и другими минералами.
Существенно магнезиальная слюда — флогопит — характерна для ультраосновных—ультрамафических магматических пород, где она ассоциирует с оливином и пироксенами, а также для некоторых типов метасоматитов, например, для магнезиальных скарнов.
Калиевые и натриевые светлые слюды — мусковит и параго​нит — развиты преимущественно в метаморфических породах низ​шей и средней ступеней, а также в разнообразных метасоматитах стадии кислотного выщелачивания, в которых они псевдоморфно замещают биотит и возникают в результате гидролиза полевых шпа​тов, обычно ассоциируя с кварцем. Мусковит может быть продук​том глубинной кристаллизации кислой магмы, содержащей боль​шое количество растворенной воды. В процессе вторичного изменения полевых шпатов часто образуется серицит — тонкоче​шуйчатая слюда, представленная чередованием слоев мусковита и иллита.
Слюды, содержащие литий, характерны для гранитных пегма​титов и для продуктов метасоматического преобразования гранитов. Такие слюды могут также кристаллизоваться из магматического расплава с аномально высокими содержаниями Li и F.
Диагностика. Листоватая форма кристаллов и оптические свой​ства (рис. 2.7, табл. 2.7) позволяют уверенно находить слюды под ми​кроскопом. При изготовлении шлифов листочки слюды задира​ются, дают заусенцы, и вследствие этого у слюд обычно наблюдается характерное мерцающее, искристое угасание.
Самыми отчетливыми диагностическими признаками облада​ет биотит (см. табл. 2.7). При точном измерении показателей пре-
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Рис. 2.7. Ориентировка оптической индикатрисы в кристаллах биотита
(а-в) и мусковита (г-е):
а, г— общий вид кристаллов; 6, д — продольные разрезы; в, е — поперечные разрезы
Таблица 2.7. Оптические свойства биотита и мусковита
	Свойства
	Биотит
	Мусковит

	Форма кристаллов
	Листочки, чешуйки

	Ориентировка ин​дикатрисы
	a=Ng; b = Nm ; с: Np=0-3°
	a: Nm =l-3°,b = Ng.
c=Np
р

	Цвет
	Коричневый
	Бесцветный, иногда бледно-зеленый

	Спайность
	Весьма совершенная по (001)

	Показатели пре​ломления
	1.60-1.66
	1.55-1.60

	Угол оптических осей, 2V
	-(0-10)°
	-(25-50)°

	Величина двупре-ломления, п — п
S          Р
	0.040-0.060
	0.037-0.041

	Угасание
	Прямое

	Удлинение
	Положительное

	Плеохроизм и формула абсорб​ции
	Ng — темно-коричневый, Nm — коричневый, Np — желтовато-коричневый Ng > Nm > Np
	Нет
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ломления иммерсионным методом можно оценить железистость биотита, поскольку при увеличении доли железа показатели прелом​ления возрастают. Железистые биотиты обладают более темной ок​раской и очень резким плеохроизмом. В биотите обычно наблюда​ются микровключения акцессорных минералов. Если эти минералы содержат примесь радиоактивных химических элементов, то во​круг них образуются темные плеохроичные ореолы, которые окру​жают, например, включения циркона. Хотя биотит относится к тем минералам, которые узнаются довольно легко, нельзя забывать, что по форме выделения и цвету биотит похож на стильпномелан, некоторые гидрослюды, иддингситовый агрегат.
Диагностические свойства мусковита не столь однозначны, и его можно спутать с тальком, пренитом, канкринитом и другими бесцветными минералами, обладающими отчетливой спайностью и высокими цветами интерференции. При определении мускови​та следует учитывать весь набор оптических свойств (см. табл. 2.7), а также состав минерального парагенезиса.
Флогопит отличается от биотита более светлыми окрасками от бледно-коричневого по Ng до бесцветного по Np и не столь резким плеохроизмом. Показатели преломления (1.52—1.60) и величина двупреломления (ng— np = 0.030-0.040) меньше, чем у биотита.
Лепидомелан, наоборот, окрашен в более густые красновато-коричневые тона и обладает высокими показателями преломления (ng = 1.696, np = 1.625) и двупреломлением(ng— np = 0,071).
Парагонит почти по всем оптическим свойствам неотличим от мусковита, но минимальный показатель преломления этого мине-ралал = 1.56—1.58 несколько выше, чем у мусковита, и поэтому па​рагонит не обнаруживает псевдоабсорбции, которая свойственна разрезам мусковита, параллельным плоскости оптических осей.
Серицит — микрочешуйчатый минерал, близкий по оптическим свойствам к мусковиту.
Литиевые слюды по оптическим свойствам похожи на биотит и флогопит (циннвальдит, протолитионит) или на мусковит (лепи​долит, полилитионит).
В рядовых петрографических описаниях все темные слюды не​редко называют биотитом, все светлые — мусковитом, а тонкоче​шуйчатые агрегаты последних — серицитом. Такие определения могут оказаться неточными и даже ошибочными, поскольку биотит и мусковит отнюдь не исчерпывают всего многообразия слюд. Во многих случаях точная оптическая диагностика парагонита, ли-
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тиевых и некоторых других разновидностей слюд практически не​возможна, и необходимо прибегать к специальным лабораторным методам исследования минералов, прежде всего к рентгеноструктур-ному анализу и определению состава минералов с помощью мик​розонда.
Вторичные изменения. В процессе гидротермального измене​ния биотит обесцвечивается за счет выноса железа, которое скап​ливается в виде магнетита или гематита, а также легко замешается хлоритом или мусковитом. Вдоль трещин спайности биотита быва​ет развит эпидот. Продуктом вторичного изменения флогопита мо​жет быть тальк. При изменении биотита, содержащего примесь ти​тана, выделяются игольчатые кристаллы рутила, образующие характерный агрегат — сагенитовую решетку. Светлые слюды мо​гут замещаться гидрослюдой или глинистыми минералами.
2.5. Группа полевых шпатов
Полевые шпаты относятся к тектосиликатам с непрерывными трехмерными каркасами тетраэдров (Si, Al)O4 и имеют общую фор​мулу XAlSi3O8, где X — К, Na, или Y(Z, Si)Si2O8, где Y — Са, редко Ва, Sr, a Z — Аl, редко В, Fe3+. Полевые шпаты являются важней​шими породообразующими минералами и представлены двумя изо​морфными рядами: плагиоклазами (NaAlSi3O8—CaAl2Si208) и ще​лочными полевыми шпатами (NaAlSi3O8—KAlSi3O8). Альбит (NaAlSi3O8) является крайним членом обоих рядов.
Строение кристаллической решетки плагиоклазов и щелочных полевых шпатов зависит от температуры и химического состава минералов. При высокой температуре катионы Si и А1 располагают​ся в каркасе алюмокремнекислородных тетраэдров хаотически, и кристаллическая решетка оказывается наименее упорядоченной. Снижение температуры приводит к перегруппировке катионов Si и А1 и возникновению упорядоченной структуры кристаллической решетки с регулярным распределением групп [SiO4] и [АlО4]. В со​ответствии с этим меняется и пространственная позиция катио​нов Са, Na, К. Степень упорядоченности определяет сингонию кристаллов, особенности их внутреннего строения и оказывает вли​яние на оптические свойства. Для изучения структурных превраще​ний в полевых шпатах, которые в деталях очень сложны, применя​ются специальные рентгеноструктурные методы и электронная
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микроскопия. С помощью этих методов удается выявить субми​кроскопические неоднородности полевых шпатов, незаметные под микроскопом.
2.5.1. Плагиоклазы
Химический состав. Плагиоклазы представляют собой непре​рывный ряд твердых растворов альбита (NaAlSi3O8) и анортита (CaAl2Si208) с незначительной (до 5-12 мол.%) примесью калиево​го полевого шпата (рис. 2.8). По содержанию анортита (An в мол. %) выделяют следующие минеральные виды:
Альбит        0-10
Олигоклаз 10-30
Андезин     30—50
Лабрадор   50-70
Битовнит   70-90
Анортит   90-100.
Процентное содержание анортита часто называют номером пла​гиоклаза. Состав плагиоклаза обозначают так: олигоклаз Аn25 (№ 25).
Содержание SiO2 в плагиоклазах уменьшается от 68.8 маc. % в чистом альбите до 43.3 маc. % в чистом анортите. В соответствии с этим альбит и олигоклаз относят к кислым плагиоклазам, анде​зин — к средним, а Лаб​радор, битовнит и анор​тит — к основным. Все плагиоклазы кристал​лизуются в триклинной сингонии.
Рис:. 2.8. Изоморфные ряды полевых шпатов
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Парагенезис. Плаги​оклазы входят в число главных породообразу​ющих минералов ос​новных, средних и кис​лых магматических пород, а также многих метаморфических и ме-тасоматических пород. В ассоциации с плаги​оклазом можно встре​тить разнообразные ми-
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нералы: пироксены, амфиболы, слюды, кварц и щелочные полевые шпаты. Состав плагиоклаза является важным диагностическим признаком горных пород: в магматических породах основность плагиоклаза уменьшается от основных пород к кислым и от низко — к высокощелочным.
Диагностика. Под микроскопом таблитчатые кристаллы плагиок​лаза бесцветны; на разрезах, перпендикулярных (010) и (001), видны тонкие трещины спайности, которые пересекаются под углом 87°.
Ориентировка индикатрисы относительно кристаллографичес​ких осей закономерно меняется от альбита к анортиту, и каждому со​ставу (номеру) плагиоклаза соответствует вполне определенное по​ложение индикатрисы (рис. 2.9). В плагиоклазе Аn20 ось Ng совпадает с кристаллографической осью b, а главное сечение NmNp — с плоско​стью (010). В более кислых плагиоклазах (An0-20) сечение NmNp рас​положено в тупом углу между трещинами спайности (010) и (001), а в более основных плагиоклазах (Аn>20) — в остром углу между трещинами спайности. С увеличением основности плагиоклазов ось Ng приближается к кристаллографической оси с, а главное сечение NmNp отклоняется от плоскости (010) на все большие углы. Для пла​гиоклазов основнее Аn75 наклон превышает 45°. В соответствии с ори​ентировкой главного сечения NmNp закономерно меняется и угол угасания Np': (010), который используют для определения состава плагиоклаза.
Показатели преломления плагиоклазов увеличиваются от 1.52-1.54 для альбита до 1.58-1.59 для анортита. Кислые плагиок​лазы (Аnо-20) имеют показатели преломления меньше, чем у ка​надского бальзама, а показатели преломления плагиоклазов Аn20-100 оказываются больше, чем у канадского бальзама.
Величина двупреломления возрастает от 0.007 до 0.013. В соот​ветствии с этим их интерференционные окраски находятся в интер​вале от светло-серой до желтовато-белой первого порядка. Мини​мальное двупреломление (0.007) характерно для олигоклаза.
Плагиоклазы — оптически двуосные минералы с большим углом оптических осей: 2V= ±(70-90)°. Зависимость между оптическим знаком и составом плагиоклаза не является монотонной, что не позволяет использовать величину 2V b качестве однозначного ин​дикатора содержаний An и Аb в плагиоклазе.
Величина и знак угла оптических осей плагиоклазов зависят не только от их состава, но и от степени упорядоченности, которая оп​ределяется условиями кристаллизации и последующего охлаждения
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Рис. 2.9. Ориентировка оптической индикатрисы в кристаллах плагиокла​за:
а — альбит; б — олигоклаз; в — андезин; г — Лабрадор; д — битовнит; е — анортит. Точки — плоскость NmNp
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пород. Плагиоклазы вулканических пород кристаллизуются при высокой температуре и быстро остывают; поэтому они обладают на​именьшей упорядоченностью. Плагиоклазы интрузивных и мета​морфических пород кристаллизуются при относительно низких температурах и остывают медленнее; вследствие этого они отлича​ются максимальной степенью упорядоченности. Большая или мень​шая упорядоченность кристаллической решетки оказывает также влияние на ориентировку главных сечений индикатрисы относи​тельно кристаллографических осей, величину показателей прелом​ления и двойного лучепреломления.
Полная изоморфная смесимость плагиоклазов от альбита до анортита характерна только для высокотемпературной наименее упорядоченной серии твердых растворов. В низкотемпературной се​рии появляются структуры распада в виде различных по составу субмикроскопических обособлений, которые фиксируются рентге-ноструктурными методами. С помощью поляризационного микро​скопа такие обособления, как правило, увидеть нельзя.
Плагиоклазам свойственны двойники — закономерные сраста​ния кристаллов, имеющих общую кристаллографическую плос​кость (плоскость срастания) и общее кристаллографическое на​правление, вокруг которого один кристалл повернут относительно другого на 180° (двойниковая ось). Плагиоклазы образуют либо простые двойники, состоящие из двух индивидов, либо полисинте​тические двойники, которые состоят из нескольких индивидов, причем все четные индивиды имеют одну ориентировку, а нечет​ные — другую. Вследствие этого четные индивиды гаснут в одном положении, а нечетные — в ином. Благодаря неодновременно гас​нущим двойниковым индивидам плагиоклазы при скрещенных николях приобретают характерный полосчатый облик. В основ​ных плагиоклазах обычны редкие и широкие двойниковые полос​ки, а в кислых — более многочисленные и тонкие. Сочетание опре​деленной плоскости срастания и двойниковой оси определяет закон двойникования.
Плагиоклазы магматических пород часто имеют зональное стро​ение, которое выражается в изменении состава кристаллов от цен​тра к периферии (рис. 2.10). Различают прямую, обратную и ритми​чески повторяющуюся (осциллярную, рекуррентную) зональность. Прямая зональность, которая характеризуется уменьшением ос​новности плагиоклаза от внутренних зон к внешним, обычно воз​никает вследствие неравновесной кристаллизации.
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Рис. 2.10. Зональность кристаллов плагиоклаза:
а — прямая; б— обратная; в — рекуррентная
Обратная зональ​ность выражена в по​явлении более основ​ной внешней зоны, окружающей относи​тельно кислое ядро кристалла плагиокла​за. Такая зональность может возникнуть при снижении давле​ния в ходе кристаллизации, связанном с подъемом расплава, а так​же при попадании ранее образованного плагиоклаза в расплав ино​го состава. Периодическое изменение концентраций Na и Са на границе кристалл—жидкость, связанное с особенностями диффузи​онного массообмена, приводит к возникновению осциллярной зо​нальности плагиоклаза, при которой чередуются тонкие зоны раз​ного состава.
Наиболее важными признаками, отличающими плагиоклаз от других бесцветных минералов, являются форма кристаллов, нали​чие спайности, двойниковое строение. Несдвойникованные зерна плагиоклаза можно спутать с кварцем, от которого плагиоклаз от​личается наличием спайности и вторичными изменениями.
Вторичные изменения. Продуктами изменения плагиоклаза яв​ляются разнообразные минералы, содержащие Са, Na, К: эпидот, цоизит, клиноцоизит, кальцит, пренит, скаполит, цеолиты, серицит, вторичный альбит. Основные плагиоклазы легче подвергаются из​менению, чем плагиоклазы кислого состава, которые обычно заме​щаются серицитом, представленным мелкими бесцветными че​шуйками с низким рельефом и желтыми интерференционными окрасками. По плагиоклазам повышенной основности развивает​ся соссюритовый агрегат — тонкозернистая смесь альбита, кальци​та и минералов группы эпидота. Соссюритовый агрегат имеет буро​ватую окраску и высокий рельеф.
Методы определения состава плагиоклазов. Для точного измере​ния состава плагиоклаза под микроскопом применяются несколь​ко методов, основанных на корреляции между составом и ориенти​ровкой оптической индикатрисы. Все методы заключаются в измерении углов угасания на ориентированных разрезах.
Метод максимального угла симметричного угасания в зоне, перпен​дикулярной (010) (метод Мишель-Леви). Измерение углов угасания
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Рис. 2.11. Симметричное угасание альбитовых двойников плагиоклаза Пояснения см. в тексте
проводится в кристаллах с полисинтетическими альбитовыми двой​никами. Выбираются разрезы, на которых двойниковые швы при включенном анализаторе представлены четкими тонкими линиями. Это условие обеспечивает перпендикулярность сечения к плоско​сти (010). Если швы двойников расположить параллельно верти​кальной нити окуляра, то двойниковое строение становится не​различимым. При повороте столика микроскопа двойники вновь становятся заметными, причем при повороте вправо и влево четные и нечетные полоски двойников имеют одинаковый угол угасания, т.е. угасание является симметричным (рис. 2.11). При повороте столика на 360° двойниковое строение исчезает восемь раз: четыре раза при совпадении двойниковых швов с вертикальной и гори​зонтальной нитями и четыре раза при их положении под углом 45° относительно нитей окуляра. Симметричное угасание наступает в промежуточных позициях. Поскольку задача заключается в изме​рении максимального угла симметричного угасания, следует выби​рать те разрезы, которые в момент совмещения плоскости сраста​ния с вертикальной нитью окуляра являются наиболее светлыми и, следовательно, чтобы их погасить, потребуется больший угол.
Найдя нужное сечение кристалла, измеряем угол угасания меж​ду Np' индикатрисы и следом плоскости (010) (двойниковым швом): сначала для одной системы полос альбитовых двойников поворо​том столика микроскопа в одну сторону, а затем для второй систе​мы полос, вращая его в другую сторону. Разница между углами уга​сания обеих систем двойниковых полос не должна превышать 4°. Из двух полученных замеров вычисляют средний угол симметрич​ного угасания.
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гипсовый компенсатор.
Если при этом данная система полосок получит синюю интерферен​ционную окраску, это означает, что действительно измерен угол Np': (010). Если же при введении компенсатора полоски пожелте​ли, значит измерен угол с Ng'.
Для плагиоклазов Аn75_1ОО, в которых сечение индикатрисы NmNp отклоняется от плоскости (010) более, чем на 45°, установить состав рассматриваемым методом нельзя.
Поскольку кислые и средние плагиоклазы имеют одинаковые углы угасания4, для определения их состава необходимо знать отно​сительную величину показателя преломления. Если она выше, чем у канадского бальзама, плагиоклаз более основной, чем олигоклаз Аn20, и угол угасания считается положительным (см. рис. 2.12). Ес​ли показатель преломления ниже, чем у канадского бальзама, пла-
1 Главное сечение NmNp наклонено в этих плагиоклазах на один и тот же угол N 'g: (010), но в противоположные стороны.
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Измерение угла сим​метричного угасания N'p: (010) выполняют не менее, чем для трех зерен, и берут максимальный замер (остальные замеры отбрасывают). С помо​щью графика (рис. 2.12) по максимальному углу симметричного угасания определяют номер плаги​оклаза.
В процессе работы важно убедиться в том, что угол угасания изме​рен именно с осью N'p а не с N'g. С этой целью, измерив угол угасания одной системы полосок двойников, нужно повер​нуть ее из положения уга​сания на 45° против часо​вой стрелки и ввести
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Рис. 2.12. Диаграмма для определения со​става плагиоклаза:
Сплошная линия — по максимальному углу сим​метричного угасания в зоне 1 (010); пунктирная линия — на разрезе, перпендикулярном (010) и (001)
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гиоклаз кислее, чем олигоклаз Аn20, и угол его угасания считается отрицательным.
Метод измерения угла угасания на разрезах, перпендикулярных (010) и (001), т.е. пер-но [100] (метод Бекке-Беккера). Измерение угла уга​сания N'p: (010) проводится в одном зерне на сечении, в котором видны тонкие трещины спайности вдоль (010) и (001), либо тонкие швы альбитовых двойников и трещины спайности (001). Кроме последних, можно использовать тонкие швы аклиновых двойников, ориентированные вдоль (001).
Если в данном сечении видны альбитовые двойники, то, вращая столик микроскопа вправо и влево, измеряем угол симметричного угасания Np':(010) для четных и нечетных двойниковых полосок. Среднее из этих замеров используется для определения состава плагиоклаза по специальной кривой для разрезов пер-но [100] (см. рис. 2.12), которая в интервале составов Аn20_50 совпадает с кривой для максимальных углов симметричного угасания в зоне пер-ной(010).
Если в выбранном зерне представлен не альбитовый, а какой-либо другой двойник со срастанием по (010), симметричного угаса​ния полосок не будет, и следует работать только с той из них, на ко​торой видны поперечные трещинки спайности (001). Получаем один угол N'p: (010), по которому и определяем номер плагиокла​за по специальной диаграмме.
Если двойников в сечении, перпендикулярном (010) и (001), во​обще нет, а видны лишь две системы трещин спайности, то изме​ряем один угол N'p: (010) поворотом столика микроскопа в сторо​ну быстрейшего угасания. Номер плагиоклаза определяем по той же диаграмме. Если в момент угасания вертикальная нить окуля​ра расположена в остром углу между трещинами спайности (010) и (001), то угол N'p: (010) положителен (состав плагиоклаза Аn>20), а если нить находится в тупом углу, то угол отрицателен (состав пла​гиоклаза Аn<20). При работе методом Бекке-Беккера также следу​ет использовать гипсовый компенсатор для определения наимено​вания осей индикатрисы, с которыми измеряются утлы угасания.
Данный метод имеет ряд преимуществ по сравнению с предыду​щими. Он применим не только к альбитовым, но и к другим двой​никам со срастанием по (010) — карлсбадским, альбит-карлсбад-ским, эстерельским, альбит-эстерельским. Метод удобен для изучения пород, в которых зерна плагиоклаза различаются по соста​ву, поскольку используется не максимальный замер, а все замеры, каждый из которых отвечает определенному составу плагиоклаза.
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Метод Бекке-Беккера позволяет измерить состав зон в зональных плагиоклазах. Наконец, при работе этим методом нет необходимо​сти сравнивать показатель преломления плагиоклаза и канадского бальзама: положительный или отрицательный знак угла угасания оп​ределяется тем, в остром или тупом углу между трещинками (010) и (001) находится вертикальная нить окуляра в момент угасания.
Метод измерения углов угасания в комбинированных альбитовых и карлсбадских двойниках. Сечение, пригодное для определения со​става плагиоклаза, характеризуется наличием простого карлсбадско-го двойника, каждый индивид в котором, в свою очередь, состоит из полисинтетических альбитовых двойников. Если двойниковые швы тонкие и резкие, то такой разрез пер-но (010).
При повороте столика микроскопа на 360° полосы альбитовых двойников в каждом из карлсбадских индивидов восемь раз обна​руживают одинаковую освещенность и становятся неразличимыми. В отличие от них индивиды карлсбадского двойника одинаково освещены и вследствие этого не заметны лишь четыре раза. Поэтому в положении, при ко​тором плоскость срас​тания параллельна од​ной из нитей окуляра, видны лишь два неоди​наково освещенных индивида карлсбадско​го двойника.
Рис. 2.13. Диаграмма для определения состава плагиоклаза в комбинированных альбит-карл-сбадских двойниках Пояснения см. в тексте
Альбитовые двой​
ники в разных индиви​
дах карлсбадского
двойника дают два раз​
ных угла симметрично​
го угасания, соотноше​
ния между которыми
являются функцией
состава плагиоклаза.
Эта зависимость отра​
жена на диаграмме,
приведенной
на
рисунке 2.13. Если от-
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ложить величину меньшего угла по вертикальной шкале и через полученную точку провести горизонтальную линию до пересечения с кривой, отвечающей величине большего угла, то абсцисса точки пересечения характеризует состав плагиоклаза, указанный на ни​жней горизонтальной шкале.
Данный метод, как и предыдущий, позволяет определить состав плагиоклаза по одному зерну. Необходимо всегда проверять наиме​нование осей индикатрисы с помощью гипсового компенсатора. В случае, если один из углов угасания меньше 20°, следует сравнить по​казатель преломления плагиоклаза с канадским бальзамом. В зависи​мости от относительной величины показателя преломления углы уга​сания считаются положительными или отрицательными (см. выше).
Определение состава плагиоклаза на столике Федорова. Метод сводится к измерению угловых расстояний между осями индика​трисы и кристаллографическими направлениями: нормалью к пло​скости двойникового срастания и двойниковой осью. Результаты измерений наносятся в виде стереографических проекций на сет​ку Вульфа и сравниваются с эталонными кривыми на диаграммах полюсов граней или двойниковых осей. Последовательность опе​раций подробно рассмотрена в специальных руководствах. Полные измерения требуют времени и специальных построений. Для более быстрого, но менее точного определения состава плагиоклаза на столике Федорова используют так называемый зональный метод. Путем поворотов шлифа вокруг осей столика добиваются такой ориентировки сечения кристалла, что ось [100] направлена в глаз наблюдателя, а плоскость, перпендикулярная (010) и (001), оказы​вается параллельной столику микроскопа. В этой плоскости изме​ряют угол угасания N'p: (010), по которому устанавливают состав плагиоклаза. Другими словами, с помощью столика Федорова по​лучают сечение, которое пригодно для определения методом Бек-ке-Беккера. Недостатками зонального метода являются отсутствие внутреннего контроля измерений и невозможность определения состава плагиоклазов более основных, чем Аn75.
2.5.2. Щелочные полевые шпаты
Химический состав. Щелочные полевые шпаты представляют собой серию твердых растворов альбита (NaAlSi3O8) и калиевого по​левого шпата (KAlSi3O8) с небольшой примесью анортитовой (CaAl2Si208) составляющей (см. рис. 2.8), которые различаются сте-
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пенью упорядоченности кристаллической решетки и степенью триклинности.
Наименее упорядоченной является серия моноклинных поле​вых шпатов: высокий альбит (мональбит)-санидин, для которой ха​рактерна полная смесимость натриевого и калиевого миналов. Ми​нералы этой серии кристаллизуются при высокой температуре и после быстрого остывания (закалки) могут сохраняться в метаста-бильном состоянии.
Наиболее упорядоченной структурой кристаллической решет​ки обладают триклинные щелочные полевые шпаты серии: низ​кий альбит-микроклин, в которой натриевая и калиевая составля​ющие почти несмесимы. Минералы этой серии кристаллизуются при относительно низкой температуре в условиях медленного ох​лаждения (отжига) или являются продуктом последующего преоб​разования более высокотемпературных полевых шпатов.
Существуют и промежуточные серии с ограниченной смеси​мостью натриевого и калиевого полевых шпатов. Фазы разного со​става образуют субмикроскопические вростки, фиксируемые рент​геновскими методами, а также более крупные неоднородности, различимые под микроскопом. Рентгеновски гетерогенные полевые шпаты обладают промежуточной степенью триклинности.
Строгая кристаллохимическая систематика щелочных полевых шпатов предусматривает выделение большого числа модификаций этих минералов с разной степенью упорядоченности и триклин​ности. При петрографических исследованиях, кроме альбита, кото​рый обычно рассматривается в ряду плагиоклазов, выделяют следу​ющие разновидности: санидин, ортоклаз, микроклин и анортоклаз. Первые три разновидности, которые содержат максимальное коли​чество KAlSi3O8, в петрографических описаниях часто называют калиевыми полевыми шпатами. Следует помнить об условности этого названия, поскольку доля альбита в санидине и ортоклазе может быть достаточно велика. Правильнее говорить о калинатро-вых (натриево-калиевых) полевых шпатах.
Санидин — наименее упорядоченная разновидность щелочного полевого шпата, которая кристаллизуется при высокой температу​ре (>500 °С) в моноклинной сингонии и может содержать до 63 мол.% альбита. Санидин сохраняется в метастабильном состоя​нии в кайнотипных вулканических породах.
Ортоклаз — щелочной полевой шпат с промежуточной степе​нью упорядоченности между санидином и микроклином — пред-
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ставлен микроскопически гомогенными кристаллами моноклинной сингонии. Рентгеноструктурный анализ выявляет неоднородность таких кристаллов, которые состоят из субмикроскопических срост​ков санидина и микроклина. К ортоклазу относят щелочные поле​вые шпаты, содержащие не более 50 мол.% альбита. Ортоклаз харак​терен для интрузивных, метаморфических и метасоматических пород, которые кристаллизуются в условиях умеренных температур, а также для палеотипных вулканических пород, в которых этот ми​нерал образуется за счет преобразования санидина. Ортоклаз, ко​торый метастабильно кристаллизуется из гидротермальных рас​творов в поле устойчивости микроклина, называется адуляром.
Микроклин — наиболее упорядоченный щелочной полевой шпат, который кристаллизуется в триклинной сингонии при температуре менее 500 °С и содержит не более 10 мол.% альбита. Микроклин ти​пичен для магматических, метаморфических и метасоматических горных пород, где он может быть первичным относительно низкотем​пературным минералом или продуктом преобразования санидина и ортоклаза, образованных при более высокой температуре. Голубо​вато-зеленая разновидность микроклина называется амазонитом.
Анортоклаз — щелочной полевой шпат, который по степени упорядоченности занимает промежуточное положение между сани​дином и ортоклазом и отличается высоким содержанием альбита (более 63 мол.%). Анортоклаз кристаллизуется в триклинной (псев​домоноклинной) сингонии при температуре выше 500 °С и часто яв​ляется продуктом субмикроскопического распада К-содержащего мональбита. Анортоклаз сохраняется метастабильно в виде вкрап​ленников в вулканических породах, обогащенных натрием.
По мере падения температуры взаимная растворимость на​триевого и калиевого полевых шпатов становится все более огра​ниченной, что приводит к распаду твердых растворов, образован​ных при более высокой температуре, и обособлению двух твердых фаз, одна из которых обогащена NaAlSi3O8, а другая — KAlSi3O8 (рис. 2.14). В результате в кристаллах калиевого полевого шпата (ортоклаза или микроклина) появляются мелкие вростки альби​та — пертиты. Кристаллы щелочного полевого шпата с такими вростками называют ортоклаз- или микроклин-пертитом. При рас​паде анортоклаза могут обособляться вростки калиевого полево​го шпата в почти чистом альбите, которые называют антиперти-тами; неоднородные кристаллы такого рода могут быть отнесены к альбит-антипертиту.
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Пертиты и антипертиты распада отличаются регу​лярным распределением в кристаллах и приурочены к определенным кристалло​графическим направлениям (рис. 2.15, а). Пертиты заме​щения имеют иную природу и морфологию. Они образу​ются при частичной метасо-матической альбитизации калиевого полевого шпата. Антипертиты замещения являются результатом час​тичного замещения плаги​оклаза калиевым полевым шпатом. Нередко антипер​титы представляют собой реликты калиевого полево​го шпата, которые сохрани​лись при почти полной его альбитизации. Пертиты и антипертиты замещения имеют неправильную фор​му, они крупнее по раз​мерам и характеризуются менее закономерным рас​пределением в объеме кри​сталлов (рис. 2.15, б).
Парагенезис. Щелочные полевые шпаты являются распространенными поро​дообразующими минерала​ми, которые входят в состав многих магматических, ме​таморфических и метасома-тических горных пород. Минеральные ассоциации с участием щелочных поле​вых шпатов весьма разнооб-
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Рис. 2.14. Субсолидусные равновесия щелочных полевых шпатов, по У. Брау​ну и И. Парсонсу, 1989 г.: МА — мональбит, ВА — высокий альбит, ПА — промежуточный альбит, НА — низкий альбит, ВС — высокий санидин, НС — низ​кий санидин, ПМ — промежуточный мик​роклин, НМ — низкий микроклин
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Рис. 2.15. Типы пертитовых вростков в калиевом полевом шпате: а — пертиты распада; 6 — пертиты замеще​ния; в — пертиты распада со следами после​дующего замещения калиевого полевого шпа​та альбитом. Вростки альбита выделены точками
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разны и включают пироксены, амфиболы, слюды, плагиоклазы и другие минералы. В щелочных породах натриево-калиевые поле​вые шпаты ассоциируют с нефелином и лейцитом, а в пересыщен​ных кремнеземом средних и кислых породах — с кварцем.
Диагностика. Для всех щелочных полевых шпатов характерны низкие показатели преломления, которые снижаются по мере уменьшения количества альбитового компонента. У санидина, ортоклаза, микроклина показатель преломления ниже, чем у канад​ского бальзама, и ниже, чем у любого плагиоклаза, в том числе аль​бита. Показатели преломления анортоклаза занимают промежу​точное положение между ортоклазом и альбитом. Степень упорядоченности кристаллической решетки щелочных полевых шпатов может быть установлена по величине 2V, которая возраста​ет от санидина до микроклина. Степень триклинности — мера от​клонения структуры полевого шпата от моноклинной сингонии — определяется по углу Ng : пер-но (010). Обе эти константы могут быть 
точно измерены на столике Федорова.
Для санидина типичны водяно- прозрачные кристаллы с прямым угасанием относительно (010), простыми двойниками и минималь​ной величиной 2V-(0-40)°. Ортоклаз отличается от санидина боль​шим углом оптических осей в диапазоне -(40-80)° и нередким раз​витием эпигенетической пелитизации (см. ниже).
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Рис. 2.16. Полисинтетические двойники в микроклине, пересеченные пертитами замещения. Николи скрещены, поле зрения 1 х 1 мм
Микроклин узнается по максимальному углу 2V—(80-85)°, косому угаса​нию относительно (010) и частому присутствию ха​рактерных полисинтетичес​ких двойников решетчатого облика, в которых сочетают​ся альбитовый и периклино-вый законы (рис. 2.16). Двойниковая решетка ми​кроклина отличается от пе​рекрещивающихся поли​синтетических двойников плагиоклаза узловатым стро​ением и нерезкими граница​ми полосок. Решетчатые двойники  видны только
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в плоскости (100). На других разрезах наблюдаются полоски одно​го направления, которые в отличие от прямых и параллельных аль-битовых двойников в плагиоклазе имеют волнистые очертания.
Анортоклаз можно отличить от микроклина по бо′льшему пока​зателю преломления и несколько более высокой величине двупре-ломления. В анортоклазах нередко наблюдаются решетчатые поли​синтетические двойники, подобные тем, которые встречаются в микроклине, но гораздо более тонкие.
Для точной диагностики щелочных полевых шпатов необходи​мо использовать столик Федорова, а также методы рентгенострук-турного анализа.
Вторичные изменения. Щелочные полевые шпаты, особенно ка​лиевые, охотно замещаются глинистым веществом. Этот процесс, получивший название пелитизации, приводит к возникновению розовато-красных окрасок полевых шпатов в образцах и буроватых цветов этих минералов в шлифах, поскольку глинистое вещество легко сорбирует оксиды железа.
Замещение слюдами, характерное для плагиоклазов, почти не встречается в существенно калиевых полевых шпатах. Поэтому под микроскопом нередко можно видеть кристаллы плагиоклаза, час​тично или полностью замещенные серицитом либо мусковитом, а рядом с ними достаточно свежие, лишь слабо пелитизированные зерна калиевого полевого шпата.
2.6. Группа фельдшпатоидов
Фельдшпатоиды (фельдшпатиды, фонды) — алюмосиликаты натрия и калия, которые отличаются от щелочных полевых шпатов меньшей насыщенностью кремнеземом. Если в полевых шпатах отношения Si/Na и Si/K равны 3, то в фельдшпатоидах лишь 2 или 1. Наиболее распространенными фельдшпатоидами являются нефелин и лейцит.
2.6.1. Нефелин
Химический состав. Нефелин (Na,K)AlSiO4 представляет собой обогащенный натрием минерал, относящийся к ряду твердых рас​творов NaAlSiO4-KAlSiO4. Доля KAlSiO4 (кальсилита) обычно со​ставляет около 25 мол.%. Сингония гексагональная.
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Парагенезис. Нефелин характерен для щелочных магматических пород и щелочных метасоматитов (фенитов). В ультраосновных щелочных породах этот минерал встречается вместе с пироксенами, а в основных и средних породах — в ассоциации со щелочными полевыми шпатами и Na-содержащими цветными минералами: эгирином, арфведсонитом, рибекитом.
Диагностика. Характерные признаки нефелина: низкий показа​тель преломления, малая величина двойного лучепреломления, прямое угасание, одноосность, отрицательный оптический знак. Идиоморфные кристаллы дают в плоских срезах шестиугольники (поперечное сечение) и прямоугольники, близкие к квадрату (продольное сечение) (рис. 2.17). Нефелин можно спутать с плаги​оклазом, калиевым полевым шпатом, кварцем. От плагиоклаза он отличается более низким двупреломлением (максимальные интер​ференционные окраски серые, а не белые), одноосностью, пря​мым угасанием, отсутствием двойников, неясной спайностью. Два последних признака отличают нефелин и от калиевого полевого шпата. От кварца нефелин отличается более низким показателем преломления и отрицательным оптическим знаком. Нефелин и кварц никогда не встречаются в одной и той же породе.
Вторичные изменения. Нефелин легко замещается вторичными минералами, главным образом, цеолитами, содалитом, канкрини-том, светлой слюдой, кальцитом. Продукты изменения нефелина резко отличаются от вторичных минералов, развитых по полевым шпатам. Тонкочешуйчатый агрегат светлой слюды, замещающий нефелин, называется либенеритом, а агрегат спутанно-волокнистых кристаллов натролита — шпреуштейном. Очень тонкозернистые продукты вторичного изменения нефелина не поддаются оптиче​ской диагностике.
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Рис. 2.17. Форма кристаллов нефе​лина:
а — общий вид; б, в — продольные се​чения; г — попереч​ное сечение
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2.6.2. Лейцит
Химический состав. Лейцит — калийсодержащий минерал из группы фельдшпатоидов, имеющий состав KAlSi2O6 с примесью натрия. Сингония тетрагональная (псевдокубическая).
Парагенезис. Лейцит встречается в щелочных магматических породах, богатых калием, где ассоциирует с нефелином и щелочны​ми полевыми шпатами.
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Рис. 2.18. Форма кристаллов лейцита, по А.А. Годовикову, 1985 г.: а — общий вид; б — полисинтетические двойники; в—д — включения, ориентиро​ванные по направлениям роста; е — ске​летный кристалл
Диагностика. Для лейцита типичны кристаллы изометричной формы с многоугольными или округлыми сечениями. Ми​нерал имеет очень низкий по​казатель преломления (замет​но ниже 1.54) и низкое двупреломление. Часто почти изотропен. Нередко видны си​стемы различно ориентирован​ных полисинтетических двой​ников, придающие кристаллам «паркетный» облик. Во многих случаях лейцит содержит мел-
кие включения стекла или дру​гих минералов, закономерно ориентированные по зонам роста кристаллов (рис. 2.18).
Вторичные изменения. Не​измененный лейцит встречается лишь в кайнотипных вулканитах и близпозерхностных интрузиях. Он легко замещается анальцимом. В палеотипных магматических породах превращен в агрегат ортокла​за, альбита, серицита, нефелина, который получил название псевдолей​цита (эпилейцита). Псевдолейцитовые выделения сохраняют форму первичных кристаллов и хорошо видны на вьшетрелой поверхности по​род с порфировой структурой. При разрушении пород в процессе вы​ветривания образуются характерные шарики псевдолейцита.
2.7. Минералы кремнезема
Химический состав. Минералы кремнезема (SiO2) представлены аморфным опалом (SiO2* nН2О), волокнистыми радиально-лучис-
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тыми агрегатами халцедона, крис-
таллами кварца, а также другими полиморфными модификациями: тридимитом, кристобалшпом, ко-эситом, стишовитом, устойчивы​ми при высоких температурах или давлениях (рис. 2.19).
Парагенезис. Самым распро​страненным породообразующим минералом кремнезема является низкотемпературный β-кварц5, который может быть как первич​ным минералом,так и продуктом
500
1500
2500         инверсии высокотемпературного
/'мс. 2.19. Поля устойчивости ми​нералов кремнезема
а-кварца. При атмосферном дав​лении температура а—β перехода равна 573 °С. β-кварц, называе​мый в дальнейшем просто кварцем, входит в состав кислых и сред​них магматических пород, метаморфических кристаллических слан​цев, гнейсов и разнообразных метасоматитов. Парагенезисы с участием кварца включают полевые шпаты, слюды, амфиболы, пи-роксены и многие другие минералы.
Тридимит встречается в высокотемпературных породах контак​
тового метаморфизма, образованных при малом давлении. Часто
он возникает как относительно низкотемпературный метастабиль-

ный минерал, который выделяется из газовых эманации в пустотах
вулканических пород. Такую же природу имеет и кристобалит. Ко​эсит — редкий минерал, который обнаружен в некоторых метамор​фических породах высокого давления. Коэсит и стишовит описаны в продуктах ударного метаморфизма в метеоритных кратерах.
Диагностика. Низкотемпературный β-кварц относится к триго-нальной сингонии, а высокотемпературный а-кварц — к гексаго​нальной. Параморфозы р-кварца по а-кварцу имеют форму гекса​гональных дипирамид, характерных для вкрапленников в вулканитах (рис. 2.20). Часто дипирамидальные кристаллы квар​ца имеют бухтообразные углубления на гранях, связанные со ске​летным ростом в условиях переохлаждения, а также с коррозией
5 Для низко- и высокотемпературных модификаций кварца иногда употребля​ют обратные обозначения.
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кристаллов расплавом. В пол​нокристаллических породах кварц образует зерна непра​вильной формы.
Рис. 2.20. Плоское сечение дипира-мидального кристалла кварца Николи скрещены, размер кристал​ла около 1 мм
Будучи бесцветным мине​ралом без спайности и обладая низким положительным рель​ефом и интерференционной окраской не выше белой пер​вого порядка, кварц легко уз​нается под микроскопом. От полевых шпатов его отли​чает отсутствие спайности, двойников, а также одноос-ность6 и положительный опти​ческий знак. Последний при​знак в сочетании с более высоким двупреломлением позволяет отличить кварц от нефелина. Кварц можно спу​тать с кордиеритом, который, однако, часто имеет двойниковое строение, которого никогда нет у кварца. Даже при слабой деформа​ции зерна кварца приобретают волнистое или мозаичное угасание.
Для тридимита типичны низкий показатель преломления (зна​чительно ниже, чем у канадского бальзама), низкое двупреломле-ние (серые цвета интерференции) и таблитчатая форма кристаллов. Очень характерны копьевидные двойники. Кристобалит слагает кристаллы более изометричной формы, имеющие октаэдрический габитус. При скрещенных николях кристобалит может становить​ся пятнистым вследствие двойникования. В палеотипных вулкани​ческих породах часто можно видеть параморфозы кварца по триди-миту и кристобалиту. В них при одном николе сквозь афегат более или менее изометричных зерен кварца просвечивают фани ранее су​ществовавших таблитчатых кристаллов тридимита.
Вторичные изменения. Важным диагностическим признаком кварца и других минералов кремнезема является отсутствие вторич​ных изменений.
6 В деформированных кристаллах кварца иногда наблюдается слабая двуос-ность.
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2.8. Андалузит, кианит, силлиманит
Химический состав. Андалузит, кианит (дистен) и силлиманит представляют собой полиморфные модификации Al2Si05, устойчи​вые при разных температурах и давлениях (рис. 2.21).
Рис. 2.21. Температура и давление, оп​ределяющие устойчивость кианита, андалузита и силлиманита (Al2SiO5)
Парагенезис. Все три ми​нерала входят в состав мета​морфических горных пород, богатых алюминием; сил​лиманит и андалузит, кроме того, встречаются в высо​коглиноземистых кислых маг​матических породах. Андалу​зит, устойчивый при относительно низких дав​лениях, распространен в кон​тактовых ореолах малоглубин​ных интрузивов. Он известен
также в продуктах региональ​ного метаморфизма умеренного давления. Кианит (дистен) — ти​пичный минерал высокоглиноземистых метаморфических пород, сформированных при высоком давлении, а силлиманит распрост​ранен в метаморфических породах, образованных при высокой температуре.
Диагностика. Оптические свойства полиморфных модифика​ций Al2Si05 указаны в таблице 2.8. Кристаллы андалузита в продоль​ных сечениях имеют форму вытянутых прямоугольников, а в попе​речных сечениях — ромбов или почти квадратов (рис. 2.22, а-в). Встречаются двойники которые срастаются по (101). Андалузит ли​бо бесцветен, либо неравномерно окрашен в розоватые и зеленова​тые тона с заметным плеохроизмом. Андалузит с включениями уг​листого вещества называется хиастолитом. Углистые частицы обычно сосредоточены во внутренних частях кристаллов, распола​гаясь в виде креста на поперечных сечениях и в виде полос на про​дольных разрезах. Андалузит отличается от похожих на него пи-роксенов и кианита прямым угасанием и отрицательным удлинением.
Кианит образует кристаллы, прямоугольные в поперечных се​чениях; встречаются скрученные или согнутые кристаллы. Харак​терны полисинтетические двойники по (100), многочисленные тре-
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Таблица 2.8. Оптические свойства полиморфных модификаций AljSiOs
	Свойства
	Андалузит
	Кианит (дистен)
	Силлиманит

	Форма кристаллов
	Призматическая
	Столбчатая, таблитчатая
	Длиннопризматическая, игольчатая, волосовидная


	Ориентировка ин​дикатрисы
	Плоскость NgNp— (010);
a = Ng;   b=Nm;   c=Np
	Плоскость NgNP почти перпенди​кулярна (100) Np~a
	Плоскость NgNp-(010); a=Np;   b = Nm;   с = Ng

	Цвет
	Бесцветный, изредка розова​тый или зеленоватый
	Бесцветный, изредка голубова​тый
	Бесцветный

	Спайность
	Две системы совершенной спайности по призме (110) под углом 89°
	Совершенная по (100), отчетли​вая по (010); отдельность по (001)
	Совершенная по (010)

	Показатели пре​ломления
	1.63-1.65
	1.72-1.73
	1.66-1.68

	Угол оптических осей, 2V
	-(75-85)°
	-82°
	+ (20-30)°

	Величина двупре-ломления, ng - пр
	0.009-0.011
	0.012-0.016
	0.020-0.022

	Угасание
	Прямое
	Косое, с: Ng< 30°
	Прямое

	Удлинение
	Отрицательное
	Положительное

	Плеохроизм и формула абсорб​ции
	Np — розоватый, Nm — бледно-зеленый, Ng— бледно-зеленый, Np>Nm>Ng
	Np— бесцветный, Nm— бледно-фиолетовый, Ng— бледно-голубой, Ng>Nm >NP
	Нет
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Рис. 2.22. Ориентировка оптической индикатрисы в кристаллах андалузи​та (а—в), кианита (г—ё) и силлиманита (ж—и):
а, г, ж — общий вид кристаллов; б, д,е,з — продольные сечения; в, и — поперечные сечения
102

2. Диагностические оптические свойства породообразующих и акцессорных минералов
щины спайности и отдельности, ориентированные в трех направ​лениях (рис. 2.22, г-е). От андалузита отличается положительным удлинением, от силлиманита — меньшим двупреломлением, на​личием двойников и двумя системами спайности.
Силлиманит образует характерные вытянутые или игольчатые кристаллы, лучистые и волокнистые агрегаты. Волосовидные изо​гнутые кристаллы называются фибролитом. Поперечные сечения имеют форму четырехугольников. На них так же, как и на продоль​ных разрезах, видны трещины спайности (рис. 2.22, ж—и). Форма кристаллов, прямое угасание, положительное удлинение, относи​тельно высокое двупреломление и малый угол оптических осей позволяют отличать силлиманит от похожих на него минералов.
При диагностике следует учитывать принадлежность андалу​зита, кианита и силлиманита к высокоглиноземистым минеральным ассоциациям. Вместе с андалузитом встречаются хлорит и хлорито​ид, с кианитом — гранат, ставролит, мусковит, биотит, кордиерит, с силлиманитом — биотит, калиевый полевой шпат, гранат, корди​ерит, гиперстен, шпинель, корунд, сапфирин.
Вторичные изменения. Андалузит замещается серицитом или мусковитом, причем изменение хиастолита происходит особенно интенсивно вдоль углистых включений. По кианиту и силлимани​ту также развиваются светлые слюды и, кроме того, пирофиллит и каолинит.
2.9. Хлоритоид, ставролит, кордиерит
Химический состав. Хлоритоид (Fe,Mg,Mn)2Al4Si2O10(OH)4, ста​вролит (Fe, Mg, Zn)2Al9(Si, А1)4О22 (ОН)2 и кордиерит (Mg, Fe)2Al4Si5018 представляют собой железомагниевые алюмосилика​ты с переменными количествами Fe и Mg. В хлоритоидах и ставро​литах преобладает железо, а в кордиеритах — магний.
Парагенезис. Все три минерала встречаются в метаморфических горных породах, богатых алюминием, а кордиерит, кроме того, в высокоглиноземистых магматических породах кислого состава. Хлоритоид развит в относительно низкотемпературных породах и ассоциирует с хлоритом, железистым гранатом, андалузитом. Ставролит встречается в парагенезисах с альмандином, мусковитом, биотитом. Кордиерит типичен для высоких ступеней региональ​ного и контактового метаморфизма и появляется вместе с фанатом,
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калиевым полевым шпатом, гиперстеном, силлиманитом. В зави​симости от условий кристаллизации отношение Fe/Mg в кордиери-тах испытывает значительные вариации.
Диагностика. Хлоритоид обычно встречается в метаморфических породах в виде неправильных зерен, переполненных включениями других минералов. Характерны полисинтетические двойники по (001). Типична зеленая окраска и заметный плеохроизм. Нередко зерна хлоритоида окрашены неравномерно с появлением фигуры песочных часов. Это является следствием сильной дисперсии опти​ческих осей (r > v) и дисперсии двупреломления. В результате дис​персии оптических свойств появляются аномальные серовато-си​зые цвета интерференции и неполное угасание некоторых разрезов.
Ставролит образует порфиробласты с ситовидным строением благодаря обильным мелким включениям кварца. Нередки кресто​образные двойники со срастанием призматических индивидов поч​ти под прямым углом по (032), либо под углом 60° по (232). Харак​терны желтый цвет, заметный плеохроизм, прямое угасание, положительное удлинение.
Кордиерит чаще всего образует зерна неправильной формы, бесцветные или голубоватые, с низким положительным рельефом и низким двупреломлением. Интерференционная окраска — бе​лая, изредка до желтой первого порядка. Для кордиерита характер​ны полисинтетические двойники, реже секториальные тройники и шестерники (рис. 2.23). Двойники срастаются по плоскостям (110) и (130). Хорошим отличительным признаком кордиерита яв​ляются плеохроирующие лимонно-желтые ореолы вокруг мелких включений циркона, апатита, дюмортьерита. Кордиерит можно
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Рис. 2.23. Ориентировка оптической индикатрисы в кристалле кордиерита:
а — общий вид кристалла; б, в — секториальные двойники; г— продоль​ное сечение
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спутать с кварцем или плагиоклазом. От кварца он отличается на​личием двойников, плеохроичных ореолов, двуосностью, от плаги​оклаза — теми же плеохроичными ореолами, менее совершенной спайностью и резкими окончаниями полисинтетических двойни​ков, которые часто не доходят до краев зерен. Угол оптических осей кордиерита меньше, чем у альбита-олигоклаза, сходного с корди-еритом по показателю преломления и величине пg - пp .
Вторичные изменения. Хлоритоид и ставролит могут замешаться мусковитом, серицитом, хлоритом, а кордиерит — агрегатом пинита, состоящим из войлокоподобной смеси мусковита, хлорита, серпен​тина и оксидов железа. Пинит бесцветен, либо окрашен в зеленова​то-голубоватые и желтые тона. По характеру изменений кордиерит хорошо отличается от похожих на него кварца и плагиоклаза.
2.10. Группа граната
Химический состав. Гранаты являются ортосиликатами с общей формулой X3Y2(Si04)3, где X — Са, Fe2+, Mn, Mg; Y - Al, Fe3+, Cr, и образуют несколько рядов твердых растворов. Гранаты, входящие в ряды альмандин [Fe2+3Al2(SiO4)3]-пирoп [Mg3Al2(Si04)3| и спес-сартин [Mn3Al2(Si04)3] объединяются под названием пиральспитов.
Гроссуляр [Ca3Al2(Si04)3], андрадит [Ca3Fe3+2(SiO4)3] и уваровит [Ca3Cr2(Si04)3] образуют другой ряд твердых растворов. Гранаты, от​носящиеся к этому ряду, называются уграндитами. Смесимость пиральспитов и уграндитов ограничена. В твердых растворах одно​го ряда может быть растворено не более 20—25 мол.% компонентов другого ряда. Известны иные разновидности гранатов, но они ред​ки. Все фанаты кристаллизуются в кубической сингонии.
Парагенезис. Гранаты пироп-альмандинового ряда широко рас​пространены в метаморфических породах. Доля пиропового ком​понента в фанатах увеличивается с ростом температуры и давления. В наиболее низкотемпературных условиях формируются фанаты, обогащенные спессартином. Пиральспиты с высокой долей аль​мандина и спессартина кристаллизуются также из кислых магмати​ческих расплавов, пересыщенных глиноземом, и встречаются в фа-нитных пегматитах.
Диагностика. Под микроскопом можно видеть идиоморфные кристаллы фаната, а также изометричные зерна неправильной фор​мы, часто ситовидные с многочисленными включениями других
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минералов. По очень высокому рельефу и резкой шагреневой по​верхности фанаты легко узнаются. Они бесцветны (слабоокраше-ны) и оптически изотропны. Спессартин и некоторые уграндиты иногда обнаруживают слабое двупреломление (пg - пp до 0.003), особенно в толстых шлифах. Такое аномальное двупреломление с появлением серых интерференционных окрасок особенно харак​терно для фанатов из скарнов. В некоторых уфандитах можно ви​деть двойники секториального строения и зональное угасание.
Гранаты разного состава отличаются по цвету, удельному весу, показателю преломления и величине элементарной ячейки кристал​лической решетки. Для точной диагностики необходимо приме​нять специальные лабораторные методы (электронный микрозонд, иммерсионный метод, рентгеноструктурный анализ).
Вторичные изменения. Пироп может замещаться хлоритом, а аль​мандин — хлоритом и эпидотом. Продуктами изменения угранди-тов являются эпидот, хлорит, кальцит, плагиоклаз.
2.11. Группа шпинели
Химический состав. Шпинели являются оксидами с общей фор​мулой XY2O4, где X - Mg, Fe2+, Zn, Mn; Y — Al, Fe3+, Cr. В редких минералах этой фуппы позиции X и Y могут быть заняты также дру​гими катионами.
Наиболее распространены следующие крайние члены изоморф​ных рядов: шпинель (Mg—Al), герцинит (Fe—Al), ганит (Zn—Al), маг-незиохромит (Mg—Cr),хромит (Fe—Cr), магнетит (Fe2+—Fe3+). Ред​кими минералами являются кулсонит (Fe—V) и ульвошпинель (TiFe2+,O4). Промежуточная разновидность между собственно шпи​нелью и герцинитом носит название плеонаст (Mg,Fe)Al2O4 а про​межуточная Cr-содержащая разновидность — пикотит (Mg, Fe) (А1, Сг)2О4 Все минералы данной фуппы, кроме магнезиальной шпинели (Mg2Al04) обычно называют шпинелидами.
Парагенезис. Шпинель — типоморфный минерал контактово-метаморфических и метасоматаческих пород, развивающихся по до​ломитам и другим магнезиальным породам. Плеонаст и пикотит по​стоянно встречаются в магматических породах ультраосновного и ультрамафического составов и продуктах их метаморфизма. Шпи-нелиды, близкие по составу к герциниту, характерны для более кремнекислых магматических и метаморфических пород.
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Макроскопический облик. Минералы группы шпинели крис​таллизуются в кубической сингонии и образуют кристаллы октаэ-дрического габитуса.
Диагностика. Шпинель и шпинелиды образуют идиоморфные кристаллы и зерна неправильной формы, цвет которых зависит от химического состава минерала. Все минералы оптически изотроп​ны и обладают высоким рельефом. Минералы с высоким содержа​нием Fe3+ и V3+ (магнетит, хромит, кулсонит, ульвошпинель) непро​зрачны или почти непрозрачны. Герцинит окрашен в зеленые тона, пикотит— в красновато-коричневые. Благородная магнезиальная шпинель бесцветна и прозрачна. Для точного определения химиче​ского состава минералов, который варьирует в широких пределах, необходим локальный микроанализ с применением электронного микрозонда.
Вторичные изменения. Минералы группы шпинели устойчивы к внешним воздействиям и обычно сохраняют первичный состав да​же в тех горных породах, которые испытали существенные измене​ния. Среди вторичных минералов, которые могут частично или полностью заместить шпинель и шпинелиды, следует назвать тальк, серпентин, корунд, диаспор, хлорит.
2.12. Акцессорные минералы
2.12.1.Апатит
Химический состав. Апатит — фосфат кальция Ca5(PO4)3(F,Cl,OH). В зависимости от количественных соотноше​ний между F и С1 выделяют фтор- и хлор-апатит, первый встреча​ется чаще. Сингония минерала — гексагональная.
Парагенезис. Апатит — распространенный минерал, который в небольших количествах встречается во всех магматических гор​ных породах. Содержание апатита в породах повышенной основ​ности, обогащенных кальцием, выше, чем в низкокальциевых кислых породах. Максимальные содержания апатита характерны для щелочных пород, в которых он может переходить в разряд главных породообразующих минералов и иногда достигать промы​шленных концентраций, пригодных для добычи фосфатного сы​рья. Акцессорный апатит обнаружен и в метаморфических горных породах.
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Макроскопический облик. Апатит образует шестигранные приз​мы, а также игловидные, столбчатые и таблитчатые формы. Цвет ми​нерала — бледно-зеленый, голубой, белый: блеск — стеклянный.
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Рис. 2.24. Форма кристаллов апатита:
а, б— общий вид; е — продольное сечение; г —
поперечное сечение
Диагностика. Форма кристаллов (рис. 2.24), вы​сокий рельеф, низкое дву-преломление, прямое уга​сание и отрицательное удлинение позволяют от​личать апатит от других светлоокрашенных мине​ралов. Мелкие включения апатита в цветных минера​лах и кордиерите могут быть окружены темными
плеохроичными ореолами. От андалузита и топаза апатит отличается отсутствием спайности и более низкой интерфе​ренционной окраской.
Вторичные изменения. Апатит обычно не подвергается вторич​ным преобразованиям и сохраняется даже в сильно измененных горных породах.
2.12.2. Циркон
Химический состав. Циркон Zr(SiO4) — распространенный ор-тосиликат циркония, содержащий в виде примесей многие химиче​ские элементы, в том числе уран и торий. Циркон, богатый радио​активными элементами и находящийся в метамиктном состоянии, называют малаконом и циртолитом. Сингония тетрагональная.
Парагенезис. Циркон — часто встречающийся акцессорный ми​нерал магматических горных пород. Наиболее высокие содержания его отмечаются в щелочных породах. В метаморфических породах циркон обычно является реликтовым минералом, сохранившимся в процессе метаморфизма. При этом реликтовый циркон может быть представлен обломочными зернами, входившими в состав ис​ходных осадочных пород, т.е. продуктами размыва какого-то еще бо​лее древнего субстрата.
Макроскопический облик. Кристаллы циркона характеризуют​ся сочетаниями четырехгранных призм и дипирамид. Циркон обьгч-
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но окрашен в желтые, оранжевые, красные тона, блеск его стеклян​ный. Форма кристаллов магматогенного циркона зависит от усло​вий кристаллизации: температуры, состава расплава и др. Типо-морфизму акцессорного циркона посвящена обширная литература. Реликтовые и обломочные зерна циркона с признаками окатанно-сти часто отличаются сглаженными ребрами и имеют округлую форму. В горных породах циркон обычно встречается в виде редких мелких (< 0.1 мм) кристаллов. При специальном изучении выделя​ют мономинеральные фракции циркона, которые анализируют под бинокуляром и с помощью тонких лабораторных методов.
Диагностика. Для циркона характерны призматические кристал​лы с пирамидальными окончаниями (рис. 2.25), очень высокий по​ложительный рельеф, высокое двупреломление и прямое угасание. Включения циркона в цветных минералах и кордиерите окружены интенсивно окрашенными и резко плеохроирующими ореолами.
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Вторичные изменения. Циркон — очень устойчивый минерал и практически не поддается изменениям, чем и объясняется присут​ствие его в виде реликтовых и обломочных зерен в метаморфичес​ких и осадочных породах. В магматических породах наряду с кри​сталлами циркона, выросшими из расплава, могут сохраняться реликтовые зерна, которые первоначально входили в состав твер​дого субстрата, испытавшего плавление. Поскольку с помощью ионного микроанализатора можно определить абсолютный воз​раст единичных зерен циркона (U-Pb методом), изучение этого акцессорного минерала открывает широкие возможности для рас​шифровки истории формирования гор​ных пород и решения фундаментальных ге​ологических и петро​логических проблем.
Рис. 2.25. Форма кристаллов циркона: а-е - морфологические разновидности кристал​лов; ж — характерное продольное сечение; з — по​перечные сечения
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Под влиянием ра​диоактивного излуче​ния атомов урана и тория, входящих в циркон в виде при​меси, может происхо​дить разрушение кри-сталлической решетки   минерала
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и переход его в метамиктное состояние с образованием аморфно​го, оптически изотропного стекла и сохранением внешних огра​ничений кристаллов. Минерал становится почти непрозрачным, приобретает зеленую или буровато-зеленую окраску, показатель преломления его снижается до 1.7—1.8, двупреломление резко уменьшается вплоть до полной оптической изотропности.
2.12.3. Сфен (титанит)
Химический состав. Сфен, или титанит, относится к ортосили-катам, имеет химический состав CaTi[SiO4](O,OH,F) и содержит в виде примеси ряд других химических элементов.
Парагенезис. Сфен — распространенный акцессорный мине​рал магматических и метаморфических горных пород. В наиболь​шем количестве он встречается в интрузивных породах, содержащих достаточно много кальция и титана. В гранитоидах повышенной ос​новности и щелочных породах содержание сфена иногда превыша​ет 1-2%.
Макроскопический облик. Сфен кристаллизуется в моноклинной сингонии и чаще всего представлен уплощенными кристаллами с клиновидными сечениями. Кристаллы сфена имеют разнообраз​ную окраску — от желтой до черной; блеск алмазный, жирный.
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Рис. 2.26. Характерные сечения кристаллов сфена
Диагностика. Для сфена харак​терны форма кристаллов (рис. 2.26), очень высокий рельеф и высокое двупреломление, даю​щее перламутровые цвета интер​ференции высших порядков. При скрещенных николях неред​ко наблюдается неполное угасание сфена, обусловленное сильной дисперсией (r > v). Иногда видны простые или полисинтетические двойники. В мелких зернах сфен можно спутать с карбонатами, од​нако характерная для карбонатов псевдоабсорбция у сфена отсутствует.
Вторичные изменения для сфена не характерны, встречаются случаи замещения его лейкоксеном.
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2.12.4. Рутил
Химический состав. Рутил — оксид титана (ТiO2). Сингония те​трагональная.
Парагенезис. Рутил — характерный акцессорный минерал мета​морфических горных пород. В интрузивных магматических поро​дах чаще всего появляется как продукт разложения других Ti-содер-жащих минералов. Кроме того, образует тонкие волосовидные включения в кварце. Агрегаты включений рутила в слюдах, имею​щие вид сетки с треугольными ячейками, получили название саге-нитовой решетки. Рутил также входит в состав некоторых метасо-матических пород.
Макроскопический облик. Рутил образует вытянутые игольчатые кристаллы красноватого цвета. Блеск алмазный до металловидно​го. Тонкие иголочки рутила не видны невооруженным глазом. Во​лосовидные включения рутила могут придавать необычную окра​ску минералу-хозяину. Например, полагают, что голубоватая окраска кварца в гнейсах обусловлена микровключениями рутила.
Диагностика. Характерные признаки рутила — вытянутая фор​ма кристаллов, красновато-бурый цвет в сочетании с очень высо​ким рельефом и чрезвычайно большим двупреломлением. В кри​сталлах рутила, поперечник которых близок к толщине шлифа, минерал выглядит одинаково как при одном, так и при скрещен​ных николях. В тонких игольчатых кристаллах с поперечником, меньшим, чем толщина шлифа, видна высокая интерференцион​ная окраска.
Вторичные изменения. Рутил устойчив к внешним воздействиям и изменений обычно не испытывает.
2.12.5. Монацит
Химический состав. Монацит - фосфат редких земель цериевой группы, содержащий значительную (>10 мас.%) примесь тория (Се, La Th)PO4. Сингония моноклинная.
Парагенезис. Монацит - сравнительно редкий акцессорный
минерал, характерный главным образом для лейкократовых гра​
нитов.

Макроскопический облик. Монацит кристаллизуется в виде таб​литчатых уплощенных кристаллов желтоватого, красноватого или бурого цвета с сильным стеклянным или жирным блеском.
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Диагностика. Монацит узнается по форме кристаллов, желтой или красноватой окраске, высоким цветам интерференции и поч​ти полному отсутствию плеохроизма. От циркона и сфена он отли​чается совершенной спайностью и более низким рельефом.
Вторичные изменения для монацита не характерны.
2.13. Непрозрачные минералы
Поляризационные микроскопы проходящего света, применя​емые в петрографии, приспособлены для исследования прозрач​ных минералов. Оптические свойства непрозрачных минералов изучаются в отраженном свете. Наука, основанная на этом мето​де, получила название минераграфия. Объектом ее исследования служат главным образом руды. Вместе с тем непрозрачные мине​ралы, представленные самородными химическими элементами (графит), оксидами (магнетит, ильменит, хромит), сульфидами (пирротин, пирит) и другими химическими соединениями, входят в состав многих горных пород, причем нередко в достаточно боль​шом количестве. При петрографическом описании они обычно объединяются под названием «рудный (непрозрачный) минерал» и специально не изучаются. В лучшем случае указываются их со​держание в породе и структурные соотношения с прозрачными ми​нералами.
Такой подход обедняет петрографические описания, посколь​ку непрозрачные минералы являются важной составной частью горных пород и несут информацию об их происхождении и услови​ях формирования. Рудные минералы могут представлять и практи​ческий интерес. Поэтому микроскопическое исследование про​зрачных шлифов в проходящем свете следует дополнять изучением и точной диагностикой непрозрачных минералов в отраженном свете. Для этого очень удобны прозрачные шлифы, верхняя по​верхность которых не покрыта покровным стеклом, а отполирова​на. Такие прозрачные полированные шлифы можно изучать как в проходящем, так и в отраженном свете. Кроме того, эти шлифы можно использовать для локального микроанализа с помощью эле​ктронного зонда (см. раздел 3.1).
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3. ЛАБОРАТОРНЫЕ МЕТОДЫ
ИССЛЕДОВАНИЯ МИНЕРАЛОВ
И ГОРНЫХ ПОРОД
Исследование горных пород с помощью поляризационного ми​кроскопа дополняется лабораторными методами, которые позволя​ют получать более точные и разносторонние сведения о составе и строении минералов, минеральных агрегатов и стекол. Кроме оп​ределения содержаний петрогенных химических элементов в вало​вых пробах минералов и пород, широко используется локальный микроанализ с помощью электронных и ионных микрозондов, кото​рый дает возможность установить состав минерала или стекла в выбранной точке. Наряду с изучением распределения петроген​ных элементов широко используются сведения о разнообразных эле​ментах-примесях, содержащихся в породах и минералах в ничтожных количествах. Для этого применяют специальные аналитические ме​тоды; наиболее распространенные из них перечислены в таблице 3.1. Чувствительность и точность этих методов очень высоки и для многих элементов составляют менее одного грамма на тонну. Значи​тельный прогресс достигнут в изучении изотопного состава химиче​ских элементов; данные изотопной геохимии лежат в основе совре​менных моделей происхождения и условий образования горных пород. Наконец, исследование расплавных и флюидных микров​ключений в минеральных фазах позволяет получать прямую инфор​мацию о составе и агрегатном состоянии минералообразующих сред.
3.1. Локальный микроанализ
Для локального определении химического состава минеральных фаз используются методы электронного рентгеноспектрального микроанализа (РСМА) и ионно-ионного микроанализа (SIMS). Физическая сущность этих методов заключается в том, что узкий (1—2 мкм) сфокусированный пучок электронов или ионов, падая на полированную поверхность того или иного твердого вещества, вы​зывает различные виды вторичного излучения. В методе РСМА в качестве аналитического сигнала используют характеристическое рентгеновское излучение из области попадания пучка электронов,
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	+
	51
	Sb
	
	
	
	

	6
	С
	
	
	
	
	52
	Те
	
	
	
	

	7
	N
	
	
	
	
	53
	I
	
	
	
	

	8
	O
	
	
	
	
	54
	Xe
	
	
	
	

	9
	F
	
	
	
	
	55
	Cs
	+
	
	
	+

	10
	Ne
	
	
	
	
	56
	Ba
	+
	
	+
	+

	11
	Na
	+
	
	+
	+
	57
	La
	+
	+
	
	+

	12
	Mg
	+
	
	+
	+
	58
	Ce
	+
	+
	
	+

	13
	Al
	+
	
	+
	+
	59
	Pr
	
	
	
	+

	14
	Si
	+
	
	+
	+
	60
	Nd
	+
	+
	
	+

	15
	P
	+
	
	+
	+
	61
	Pm
	
	
	
	

	16
	S
	+
	
	
	
	62
	Sm
	+
	+
	
	+

	17
	Cl
	+
	
	
	
	63
	Eu
	
	+
	
	+

	18
	Ar
	
	
	
	
	64
	Gd
	
	+
	
	+

	19
	К
	+
	
	+
	+
	65
	Tb
	
	+
	
	+

	20
	Ca
	+
	
	+
	+
	66
	Dy
	
	+
	
	+

	21
	Sc
	+
	
	
	+
	67
	Ho
	
	
	
	+

	22
	Ti
	+
	
	+
	+
	68
	Er
	
	
	
	+

	23
	V
	+
	
	+
	+
	69
	Tm
	
	+
	
	+

	24
	Cr
	+
	+
	+
	+
	70
	Yb
	
	+
	
	+

	25
	Mn
	+
	
	+
	+
	71
	Lu
	
	+
	
	

	26
	Fe
	+
	
	+
	+
	72
	Hf
	
	+
	
	+

	27
	Co
	+
	+
	+
	+
	73
	Та
	
	+
	
	+

	28
	Ni
	+
	+
	+
	+
	74
	W
	
	
	
	

	29
	Cu
	+
	
	+
	+
	75
	Re
	
	+
	
	

	30
	Zn
	+
	
	+
	+
	76
	0s
	
	+
	
	

	31
	Ga
	+
	
	
	+
	77
	lr
	
	+
	
	

	32
	Ge
	+
	
	
	
	78
	Pt
	
	+
	
	

	33
	As
	+
	
	
	+
	79
	Au
	
	+
	
	

	34
	Se
	
	
	
	+
	80
	Hq
	
	
	
	

	35
	Br
	
	
	
	+
	81
	TI
	
	
	
	

	36
	Kr
	
	
	
	
	82
	Pb
	+
	
	+
	+

	37
	Rb
	+
	
	+
	+
	83
	Bi
	
	
	
	

	38
	Sr
	+
	
	+
	+
	84
	Po
	
	
	
	

	39
	Y
	+
	
	
	+
	 85
	At
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Окончание табл. 3. ]
	№
	Эле-
	РФА
	ИНАА
	AAC
	ИС11
	№
	Эле-
	РФА
	ИНАА
	AAC
	ИСП

	п/п
	мент
	
	
	
	-МС
	п/п
	мент
	
	
	
	-МС

	40
	Zr
	+
	
	
	+
	86
	Rn
	
	
	
	

	41
	Nb
	+
	
	
	+
	87
	Fr
	
	
	
	

	42
	Mo
	
	
	
	+
	88
	Ra
	
	
	
	

	43
	Тс
	
	
	
	
	89
	Ac
	
	
	
	

	44
	Ru
	
	+
	
	+
	90
	Th
	+
	+
	
	+

	45
	Rh
	
	
	
	+
	91
	Pa
	
	
	
	

	46
	Pd
	
	+
	
	+
	92
	U
	+
	+
	
	+


Примечание. Виды анализа: РФА — рентгено-флуоресцентный, ИНАА — нейтронно-активационный, ААС — атомно-абсорбционный спектрометриче​ский, ИСП-МС — индуктивно связанной плазмы масс-спектрометрический.
в методе SIMS — вторичное ионное излучение. Анализ спектра вто​ричного излучения дает возможность судить о химическом составе данного вещества, а сравнение с эталонами позволяет количествен​но определять содержания химических элементов в той точке, на ко​торую направлен пучок электронов или ионов. С помощью скани​рующих устройств можно выявить распределение химических элементов вдоль линий или в пределах небольших площадей на по​верхности образца.
Метод РСМА является неразрушающим, в то время как локаль​но разрушающий метод SIMS дает дополнительную возможность в определении водорода, получении профиля распределения эле​ментов по глубине, проведении изотопного анализа. Оба этих вза​имодополняющих метода являются исключительно мощным инст​рументом при исследовании минерального вещества.
Микрозондовые исследования РСМА успешно развиваются с 60-ых годов. За это время отработаны аналитические методики для образцов различного состава и происхождения, выработаны требо​вания к характеру подготовки образцов, разработаны стандартные программы математического обеспечения аналитических работ. Традиции метода SIMS имеют более короткую историю, но теоре​тический и практический скачок последних лет вывел его на одно из первых мест среди физических аналитических методов. Широ​кие возможности современных микроанализаторов позволяют про​водить качественный и количественный анализы с локальностью до 1 мкм и чувствительностью до 10-16 г в случае электронного и до 10-19 г в случае ионного зонда.
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Рис. 3.1. Принципиальная схема рентгеновского микроанализа​тора
С помощью РСМА определяют все химические элементы от бо​га (Z= 4) до урана (Z= 92). Источником электронов служит элек​тронная пуглка состоящая из вольфрамовой нити, которая нагрева-ется до 2400-2500"С, управляющего электрода, на который подается напояжение от 2 до 50 кВ, и анодной пластины (рис. 3.1). Система элетромагнитных линз стягивает электроны в узкий пучок, который
С помощью РСМА определяют все химические элементы от бо​ра (Z= 4) до урана (Z= 92). Источником электронов служит элек​тронная пушка, состоящая из вольфрамовой нити, которая нагрева​ется до 2400—2500 °С, управляющего электрода, на который подается напряжение от 2 до 50 кВ, и анодной пластины (рис. 3.1). Система электромагнитных линз стягивает электроны в узкий пучок, который при ускоряющем напряжении 10—30 кВ возбуждает атомы исследу​емого вещества и вызывает переходы электронов на более глубокие уровни, что сопровождается рентгеновским излучением. Анализ рентгеновских спектров с помощью кристалл-дифракционных или энергетических спектрометров позволяет определять длины волн
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(энергии) характеристических линий спектра, свойственных тем или иным химическим элементам, а сравнение интенсивности этих линий с эталонами — концентрации этих элементов в образце. При исследовании сложных минералов и стёкол в качестве эталонов используют гомогенные природные или синтетические образцы со средним атомным номером входящих в них элементов, близким к среднему атомному номеру исследуемых объектов.
В систему, управляющую электронным зондом, встроен опти​ческий микроскоп с увеличением 300-400, с помощью которого можно визуально наблюдать объект анализа.
Перемещая образец при неподвижном электронном зонде или, наоборот, перемещая зонд при неподвижном образце, можно осу​ществить линейное сканирование и получить концентрационные кривые, характеризующие распределение химических элементов вдоль определенных линий (рис. 3.2).
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Рис. 3.2. Концентрационные профили через зерно граната, полу​ченные с помощью рентгеноспектрального микроанализатора
3. Лабораторные методы исследований минералов и горных пород
Современные приборы представляют собой комбинацию рентге-носпектрального микроанализатора и растрового электронного ми​кроскопа. Они позволяют не только анализировать микрообъекты, но и получать их изображения путем фиксации обратнорассеянных (отраженных), вторичных и поглощенных электронов. Обратное рас​сеяние электронов вызывается упругими столкновениями с атомами мишени, в результате которого часть первичных электронов пучка вы​ходит обратно из образца, образуя зону рассеяния. Ко вторичным от​носят электроны, которые находились в атомах мишени, главным образом на внешних энергетических уровнях, но под воздействием электронного пучка покинули образец. Поглощенные электроны — это те, которые потеряли энергию в процессе ионизации атомов. Эле​ктронный пучок сканирует (обегает) некоторую площадь поверхно​сти образца и синхронно ему сканирует луч электронно-лучевой труб​ки, на катод которой подается сигнал, пропорциональный количеству тех или иных электронов в каждой точке. В результате на экране труб​ки возникает изображение, состоящее из множества точек с разной яр​костью и отражающее вещественную неоднородность объекта.
Если на катод электронно-лучевой трубки подать сигнал со спе​ктрометра, настроенного на аналитическую линию выбранного хи​мического элемента, то на экране получим изображение объекта в характеристическом рентгеновском излучении. Участки с раз​ным содержанием этого элемента выделяются неодинаковой плот​ностью точек на единицу площади. С помощью фотографической камеры можно получить снимки электронно-микроскопических изображений (рис. 3.3).
Для электронно-зондового микроанализа нужны полирован​ные шлифы (прозрачные или непрозрачные) либо аншлифы в ви​де брикетов, которые готовят, заливая зерна исследуемых минера​лов эпоксидной смолой или запрессовывая их в полистирол. Затем верхнюю поверхность брикета полируют. Форма и размер шлифов и брикетов определяется конструкцией держателя прибора. Ми​нералы, не проводящие электричества, перед исследованием покры​вают тонкой пленкой графита или другого проводящего материала, что необходимо для стекания электронов и предотвращения появ​ления электрического заряда на поверхности образца. После напы​ления эту поверхность соединяют полоской проводящей серебря​ной краски с металлическим корпусом прибора.
Необходимым условием для выполнения рентгеноспектраль-ного микроанализа и получения хороших электронно-микроскопи-
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В некоторых случаях при​ходится применять метод расфокусированного (развертка в растр) зонда. Порядок развертки в каждом случае выбирается индивиду​ально и не может превышать 50 мкм, чтобы не привести к дефоку​сировке кристалл-анализаторов. Метод расфокусированного зон​да находит широкое применение для определения химических элементов высокой подвижности, например Na и К. При одних и тех же условиях анализа концентрация Na при измерении в «точ​ке» и «расфокусе» может различаться более чем в 2 раза.
Современные многоканальные приборы, имеющие мощное ма​тематическое обеспечение и работающие в автоматическом режиме, позволяют получать полную и точную информацию о химическом составе микрообъектов за считанные минуты. Аналитическая инфор-
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Рис. 3.3. Сульфидное микровключение размером 30 мкм в кристалле плагиок​лаза:
а — снимок в отраженных электронах; б—г — снимки в характеристическом рентгенов​ском излучении: б — распределение серы, в — никеля, г — меди. На снимке (г) четко обособляются две фазы: пирротин (большая часть включения) и халькопирит (прерыви​стые внешние каймы). Снимки получены с помощью рентгено-спектрального микро​анализатора

ческих снимков является высокое качество полиро​ванной поверхности образ​ца, поскольку даже незна​чительные дефекты этой поверхности оказывают су​щественное влияние на угол выхода как рентгеновского излучения, так и отражен​ных или вторичных элек​тронов, что приводит к ошибкам анализа и иска​жениям изображений.Если для РСМА важна плоская, безрельефная поверхность, то для метода SIMS более важно отсутствие загрязне​ния объекта.
Некоторые вещества разрушаются под действи​ем электронного пучка. Для них должны быть использо​ваны более щадящие усло​вия анализа, что приводит к ухудшению метрологиче​ских характеристик, но дает выигрыш в правильности.
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мация, полученная в виде концентраций химических элементов, характеризуется следующими параметрами:
· правильность (систематическое отклонение);
· воспроизводимость (среднее квадратичное отклонение);
· нижняя граница определяемых содержаний.
Мера правильности РСМА — двухсигмовый критерий разбро​са экспериментальных результатов. В реальных условиях анализа (в интервале концентраций от 1 до 100 мас.%) относительное стан​дартное отклонение изменяется от 0,02 до 0,05 и возрастает с умень​шением концентрации. Нижняя фаница определяемых содержаний соответствует двухкратному превышению над рассчитанным пре​делом обнаружения.
Для элементов с Z> 11 при определении концентраций по К-се-рии рентгеновского излучения нижняя граница определяемых со​держаний составляет0.02 мас.%, для концентраций, определяемых по L-серии рентгеновского излучения — 0.05 мас.%. Для элементов с Z < 11 нижняя граница определяемых содержаний возрастает с уменьшением Z и изменяется от 0.05 до 0.20 мас. %.
Электронно-зондовый микроанализ и растровая электронная микроскопия не заменяют поляризационного микроскопа, но в со​четании с оптическими методами позволяют поднять петрофафи-ческие исследования на качественно новый уровень. Наблюдая под микроскопом минеральные афегаты и устанавливая пространствен​ные и хронологические соотношения между минералами, можно, используя электронный микрозонд, не только быстро определить общий химический состав каждого минерала, но и выяснить все де​тали внутренней химической зональности зерен. Эта информация имеет первостепенное значение для генетической интерпретации и обоснования петрологических моделей.
Возможность точного прямого определения химического со​става любого заранее выбранного минерального зерна при посто​янном визуальном контроле значительно упрощает диагностику минералов, позволяет избежать трудоемких измерений оптичес​ких констант и операций по отбору мономинеральных фракций, ис​пользуемых для химического анализа.
Применение растрового электронного микроскопа в комбина​ции с рентгеноспектральным микроанализатором, которое началось в 60-х годах нашего столетия, сыфало такую же революционную роль в развитии петрологии, как использование поляризационно​го микроскопа в середине XIX века.
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3.2. Методы изотопной геологии
Современные методы изотопной геологии широко использу​ются при петрологических исследованиях. Эти методы подробно рассмотрены в специальных руководствах, приведенных в списке дополнительной литературы. Сведения о главных областях приме​нения изотопных методов и интерпретации получаемых результа​тов суммированы в таблицах 3.2 и 3.3.
Таблица 3.2. Главные области применения методов изотопной геологии
	Метод
	Главные области применения

	К-Аr,40Аr/39Аr
	Определение возраста магматических, метаморфических и осадочных горных пород Изучение температурной истории плутонических тел и мета​морфических комплексов Изучение динамики охлаждения отдельных блоков и сегмен​тов земной коры

	Rb-Sr
	Датирование магматических, метаморфических и осадочных горных пород Решение проблем петрологии магматических горных пород, изучение происхождения земной коры и эволюции системы кора-мантия Определение возраста источников обломочных осадочных пород Изучение циркуляции и смешения водных масс в океанах

	Sm-Nd
	Датирование магматических, метаморфических и осадочных горных пород Изучение происхождения магматических горных пород, формирования и скорости роста континентальной коры и эволюции системы кора—мантия Идентификация и оценка возраста источников обломочных осадочных и метаосадочных пород Изучение циркуляции и смешения водных масс в океанах

	U-Pb
	Датирование магматических и метаморфических горных по​род Оценка возраста источников осадочных и метаосадочных горных пород

	Pb-Pb
	Определение возраста рудных месторождений Выявление источников вещества рудных месторождений Решение проблем петрологии магматических горных пород
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Окончание табл. 3.2
	Метод
	Главные области применения

	Lu-Hf
	Датирование магматических и метаморфических горных по​род Изучение происхождения магматических горных пород и эволюции мантии

	Re-Os
	Датирование рудных месторождений Решение проблем петрологии магматических горных пород и изучение геохимической эволюции земной коры

	К-Са
	Датирование осадочных горных пород

	Нарушение радиоактив​ного равнове​сия
	Датирование объектов с возрастом от нескольких десятков до 1 млн лет Изучение скорости седиментации Гляциологические исследования

	Космогенные радионуклиды (10Ве, 26Al, 32Si, 36С1,39Аг, 81Кr, 85Кr)
	Изучение скорости отложения морских осадков Гляциологические исследования Определение земного возраста метеоритов и оценка масшта​бов поступления метеоритного вещества на Землю

	Стабильные изотопы (О, H,C,N,S)
	Палеоклиматология континентов Палеотермометрические исследования океанов Изучение происхождения геотермальных вод и рассолов Гляциологические исследования Изучение происхождения магматических горных пород Изучение происхождения и источников вещества рудных ме​сторождений Термобарогеохимические исследования


3.3. Микровключения в минералах
Одним из методов, позволяющих получать надежную количест​венную информацию о параметрах кристаллизации минералов и об условиях формирования горных пород и месторождений полезных ископаемых, является исследование микровключений минералооб-разующих сред вминералах.
По определению основателя этого метода профессора MГУ Н.П.Ермакова, под включением следует понимать всякий участок,
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Таблица 3.3. Интерпретация оценок возраста, получаемых методами изотопной геохронологии
	Метод
	Типы горных пород
	Материал для изме​рения
	Петрологическая и геологи​ческая интерпретация воз​раста
	Примечания

	1
	2
	3
	4
	5

	К-Аг
	Магма​тические
	Полевые шпаты, биотит, мусковит, амфибол, пироксен
	Возраст охлаждения. В не​измененных вулканических и субвулканических породах в первом приближении от​вечает возрасту кристалли​зации минералов при усло​вии, что после кристаллиза​ции исходного расплава по​роды не подвергались тер​мальному воздействию
	Температура за​крытия изотопной системы в биотите изменяется от 295до(410± 10) °С. Мусковит имеет температуру за​крытия (350± 50)°С, амфибол — около(350 ± 50)"С

	
	Метамор​фические
	Биотит, флогопит, мусковит, амфибол
	Возраст охлаждения
	

	
	Осадоч​ные
	Глауконит
	Возраст кристаллизации. В первом приближении отве​чает возрасту осадконакоп-пения
	

	Rb-Sr
	Магма​тические
	Породы в целом
	Время, прошедшее с момен​та, когда породы комагма-тической серии имели оди​наковое 87Sr/86Sr отношение. Отвечает возрасту становле​ния данного магматиче​ского тела при условии,что с момента кристаллизации исходного расплава все по​роды оставались замкнуты​ми системами по отноше​нию к Rb и Sr, а время кри​сталлизации было невелико
	

	
	
	Породооб​разующие минералы
	Возраст охлаждения. Может отвечать возрасту становле​ния магматического тела, возрасту его охлаждения до температуры закрытия изо​топной системы или соответ​ствовать возрасту проявле​ния наложенных процессов
	Температура за​крытия изотопной системы в биотите составляет(300+ ±50) °С, в муско​вите - (550 ± 50) °С
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Продолжение табл. 3.3
	1
	2
	3
	4
	5

	Rb-Sr
	Метамор-
	Породы в
	Возраст протолита
	В случае, если в

	
	фические
	целом
	(ортопороды)
	ходе наложенных

	
	
	
	
	метаморфических

	
	
	
	
	преобразований

	
	
	
	
	породы оставались

	
	
	
	
	замкнутыми сис-

	
	
	
	
	темами по отно-

	
	
	
	
	шению к Rb и Sr

	
	
	
	Возраст метаморфического
	При полной изо-

	
	
	
	события (орто- и парапоро-
	топной гомогени-

	
	
	
	ДЫ)
	зации

	
	
	Породо-
	Возраст охлаждения
	

	
	
	образую-
	
	

	
	
	щие мине-
	
	

	
	
	ралы
	
	

	
	
	
	Возраст метаморфического
	В случае полной

	
	
	
	события
	гомогенизации и

	
	
	
	
	достаточно быст-

	
	
	
	
	ром охлаждении

	
	Оса-
	Аути генные
	Возраст седиментации
	После седимента-

	
	дочные
	минералы
	
	ции минералы ос-

	
	
	
	
	тавались замкну-

	
	
	
	
	тыми системами

	
	
	
	
	по отношению к

	
	
	
	
	Rb и Sr

	
	
	Обломоч-
	Возраст источников сноса
	В ходе выветрива-

	
	
	ные мине-
	
	ния, переноса и

	
	
	ралы
	
	диагенеза мине-

	
	
	
	
	ральные частицы

	
	
	
	
	оставались замкну-

	
	
	
	
	тыми системами

	
	
	
	
	по отношению к

	
	
	
	
	Rbи Sr

	U-Pb
	Магмати-
	Циркон
	Возраст кристаллизации
	

	
	ческие
	
	
	

	
	
	Монацит,
	Возраст кристаллизации
	Температура за-

	
	
	сфен, апа-
	или возраст охлаждения
	крытия изотопной

	
	
	тит
	
	системы в монаци-

	
	
	
	
	те составляет более

	
	
	
	
	600 °С, в сфене —

	
	
	
	
	около 550 °С, в

	
	
	
	
	апатите — около

	
	
	
	
	400 °С
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Окончание табл. 3.3
	1
	2
	3
	4
	5

	U-Pb
	Метамаг-
	Циркон,
	Возраст кристаллизации
	

	
	матичес-
	монацит,
	протолита и/или возраст ме-
	

	
	кие
	сфен, апа-
	таморфического события
	

	
	
	тит
	
	

	
	Метаоса-
	Циркон,
	Возраст источника сноса
	

	
	дочные
	монацит,
	и/или возраст метаморфи-
	

	
	
	сфен, апа-
	ческого события
	

	
	
	тит
	
	

	
	Осадоч-
	Циркон,
	Возраст источника
	

	
	ные
	монацит,
	сноса
	

	
	
	сфен, апа-
	
	

	
	
	тит
	
	


в процессе кристаллизации герметически изолированный в теле минерала и имеющий с ним фазовую границу. Установлено, что в природе идеально однородных кристаллов не существует, так как на гранях кристаллов в процессе роста образуются либо включения маточного раствора (или расплава), либо тех механических или хи​мических примесей, которые содержатся в кристаллизационной среде.
К настоящему времени включения описаны и изучены более чем в 200 минералах. По размерам они могут быть от различимых нево​оруженным глазом до субмикроскопических, видимых только под электронным микроскопом. Различают первичные и вторичные включения. Удачное определение для этих двух групп включений было дано руководителем Львовской школы исследователей вклю​чений в минералах В.А.Калюжным: «Включение, моменту изоляции которого соответствует определенная зона роста кристалла и кото​рое соприкасается с этой зоной или находится в ней, называется первичным. Вторичные — это такие включения, которые образуют​ся при залечивании дефектных полостей трещин в кристаллах. Вто​ричные включения могут иметь (ранневторичные) или не иметь (поздневторичные) сингенетическую зону роста кристалла». Ран​невторичные включения иногда называют первично-вторичны​ми или мнимо вторичными.
Основной причиной возникновения первичных включений яв​ляется неоднородность в окружающей кристалл среде: большая пе-ресыщенность в одних участках у поверхности кристалла и меньшая пересышенность в других. Эта неоднородность часто создается са-
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мим процессом роста кристаллов. Причиной образования включе​ний могут быть также дислокации, возникающие в процессе рос​та кристаллов.
[image: image56.jpg]



Механизм образования вторичных включений при залечивании трещин в кристалле, экспериментально изученный основателем физико-химического подхода к изучению включений Г.Г.Леммлей-ном, основан на стремлении границы раздела фаз самопроизволь​но принимать форму, обладающую минимумом свободной поверх​ностной энергии. При этом сумма объемов всех получившихся, в залеченной трещине включений равна объему исходной трещины, но суммарная поверхность всех образовавшихся полостей гораздо меньше поверхности обеих стенок капиллярной трещины. Залечи​вание трещин в кристалле, следовательно, является процессом, приводящим к уменьшению свободной поверхностной энергии и поэтому идущим самопро​извольно. Конечная карти​на расположения вторичных включений может только от​даленно напоминать перво​начальную.
Рис. 3.4. Расплавные микровключения во вкрапленниках кварца, по Р.Клоккьяти, 1972 г.: а, 6 — микровключения стекла с газовым пузырьком (черное); в — микровключение с кристаллом апатита; г — микровключе​ние с газовым пузырьком и волосовидными кристаллитами; масштабная линия — 10мкм
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Наблюдаемые в минера​лах включения чрезвычайно разнообразны по фазовому составу, что связано с раз​нообразием физико-хи​мических условий при крис-таллизации природных минералов. Выделяют сле​дующие типы включений: твердые (чаще кристалличе​ские), расплавные (рис. 3.4), жидкие и газовые. Послед​ние два типа обычно называ​ют флюидными включени​ями.
Одним из важных вопро​сов в исследовании включе​ний является вопрос об их герметичности. В случае проникновения жидкости
Часть 1. Методы петрографических исследовании
(или газа) через кристалл из включения (или во включение) уже после образования минерала результаты любых измерений не будут соответствовать условиям кристаллизации данного минерала. К на​стоящему времени экспериментально получено большое количест​во данных, свидетельствующих о герметичности включений в ми​нералах. Синтетические включения используют даже для построения точных PVTX-диаграмм сложных солевых систем с раз​личным количеством летучих компонентов. В пользу герметично​сти включений весьма убедительно свидетельствует следующий факт. Во многих включениях в природных минералах (топаз, кварц, берилл, альбит, гюбнерит, кальцит, флюорит, сфалерит, реальгар и др.) даже при комнатной температуре внутреннее давление состав​ляет несколько десятков, а иногда и сотен бар. Столь значительные давления сохранялись во включениях в течение многих десятков и сотен миллионов лет!
В то же время ясен и тот факт, что для непрочных минералов (га-лит, сильвин, барит, гипс и т.д.) существует большая вероятность возникновения субмикроскопических трещин, по которым воз​можна утечка жидкости или газа. Если это произойдет, то во вклю​чении возникнет аномальное соотношение оставшихся фаз. В свя​зи с этим исследование включений в минералах всегда требует тщательного оптического изучения. Для этого используют отпо​лированные с двух сторон пластины толщиной до 0,3—0,5 мм и дру​гие специальные препараты.
Микроскопические наблюдения включений, которые начинают при комнатной температуре, дают весьма важную информацию об условиях кристаллизации минералов. Если включения однофазовые жидкие, то это указывает на низкую начальную температуру водных растворов (менее 50 °С). Такие включения характерны для минера​лов соленосных отложений, а также для самых поздних минералов гидротермальных месторождений (барит, кальцит, гипс). Двухфазо​вые включения, состоящие из жидкости и газа, характеризуют более высокие начальные температуры, причем чем больший объем зани​мает газовый пузырек, тем выше была температура кристаллизации минерала. Присутствие во включении помимо газа также дочерне​го кристалла (чаще всего это галит или сильвин) свидетельствует о высокой концентрации хлоридов (более 400 г/л). Иногда можно на​блюдать от 2—3 до 10—15 дочерних минералов. Фактически это уже растворы-рассолы сложного многокомпонентного состава. Очень ча​сто во включениях наблюдается фаза жидкой углекислоты, что воз-
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можно лишь при содержании СО2 в гидротермальном растворе бо​лее 80 г/л. Для включений правильной трубчатой формы (цилиндр) при наличии жидкой углекислоты можно достаточно точно вычис​лить ее концентрацию, не прибегая к химическому анализу. Если в минерале содержатся расплавные включения, это однозначно сви​детельствует о его магматическом генезисе.
Однако несравненно более полную информацию можно полу​чить при экспериментальном исследовании включений. Стреми​тельное развитие техники физического и химического анализов микровключений, постоянно расширяющее возможности получе​ния все более достоверных, часто уникальных данных, приводит к тому, что в настоящее время практически ни одна работа, претен​дующая на полное освещение процессов природного минерало-и рудообразования, не обходится без привлечения результатов ис​следований включений.
Каковы же современные методы изучения включений? Они де​лятся на две группы: деструктивные, связанные с вскрытием вклю​чений, и недеструктивные. Среди термометрических методов основ​ным является недеструктивный метод гомогенизации включений. Нагревая минерал в специальных термокамерах, позволяющих од​новременно вести оптические наблюдения индивидуальных вклю​чений, можно фиксировать все фазовые изменения вплоть до пол​ной гомогенизации этих включений. Температуру гомогенизации можно измерять с точностью до ±(2—3) °С для средних температур (до 400 °С) и до + 10 °С для высоких температур (до 1200-1400 °С). Это дает возможность сравнивать температуру образования одно​го и того же минерала в разных точках пространства и тем самым вы​являть как температурную зональность минералообразования, так и температуру образования разных минералов в одном месте, т.е. вы​яснять стадийность процесса.
Температуры гомогенизации соответствуют минимальным тем​пературам образования минералов. Для получения истинных тем​ператур кристаллизации нужно вводить поправки на давление, су​ществовавшее в момент образования включения. Величина этой поправки зависит от солевого состава маточной среды и от количе​ства растворенных летучих компонентов.
При термометрическом изучении флюидных включений ис​пользуется и метод декрепитации (растрескивания), являющийся деструктивным. Метод основан на том, что повышение температу​ры вызывает повышение внутреннего давления во включении, в ре-
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зультате чего оно в определенный момент может превысить проч​ность стенок минерала-хозяина. Величина давления, приводящая к взрыву включения, зависит от многих факторов: прочности ми​нерала, размера и формы этого включения, от его расположения в зерне. Метод является статистическим, отражающим распределе​ние взрывов многих включений в пределах какого-либо температур​ного интервала. В настоящее время этот метод используется для оценки количества летучих компонентов в минерале, а также для из​влечения содержимого флюидных включений с целью их дальней​шего химического или изотопного анализа.
Криометрический метод, заключающийся в наблюдении флю​идных включений при отрицательных температурах в специаль​ных криокамерах, охлаждаемых жидким азотом, позволяет опреде​лить соленость раствора (по температуре плавления льда: чем выше соленость, тем ниже температура плавления). Кроме того, при на​личии во флюиде летучих компонентов (СО2, СН4, N2) можно вы​числить их плотность и концентрацию в растворе. Очень часто криометрический метод сочетают с раман-спектроскопией, поз​воляющей получать раман- спектры присутствующих фаз (крис​таллических, жидких и газовых) без вскрытия включений.
Химический анализ газовой фазы включений проводят также с помощью газовой хроматографии или масс-спектрометрии, при этом включения тем или иным способом вскрывают. Анализ жидкой фазы флюидных включений проводят методами атомно-аб-сорбционного спектрального анализа, эмиссионной спектроскопи​ей с индуктивно связанной плазмой, ионной хроматографией, ко​торые позволяют определять как анионный, так и катионный состав раствора. Такой анализ можно проводить с навеской 0,1—0,5 г.
Для определения состава магматических расплавов по включе​ниям в минералах широко используют электронный микрозонд (анализируются все элементы периодической системы, начиная с фтора), ионный микрозонд (все элементы, начиная с водорода, что позволяет определить концентрацию воды в расплаве) и инфра​красную спектроскопию.
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4. МЕТОДЫ ИЗУЧЕНИЯ МИНЕРАЛЬНЫХ АГРЕГАТОВ
4.1. Глазомерные методы
Петрографические описания должны содержать сведения об от​носительных количествах минералов, размерах минеральных зерен и другие количественные параметры структуры породы. Эти данные могут быть получены разными способами — от глазомерных оценок до использования автоматических анализаторов изображения.
4.1.1. Оценка количественных соотношений минералов и их размеров
В тех случаях, когда при описании горной породы ограничива​ются глазомерной оценкой содержания минералов, обычно опре​деляют, пользуясь небольшими увеличениями, количественные соотношения минералов в нескольких полях зрения и результат усредняют.
При оценке количества минерала, видимого в поле зрения, можно применить следующий прием: все зерна этого минерала сле​дует мысленно сконцентрировать в одном квадранте поля зрения (т.е. в одной его четверти, ограниченной двумя окулярными нитя​ми). При этом будет видно, в какой степени содержание данного ми​нерала в породе превышает или не достигает 25% ее объема, что да​ет возможность оценить количество минерала более уверенно. Для сравнения можно пользоваться рисунком 4.1.
Глазомерная оценка размеров минеральных зерен основана на их сравнении с диаметром или радиусом поля зрения микроскопа. Например, при 8— 10-кратном увеличении объектива и 5-8-кратном увеличении окуляра диаметр поля зрения равен примерно 2 мм.
4.1.2. Планиметрический метод
Планиметрический метод заключается в измерении суммарной площади зерен каждого из минералов, наблюдаемых в шлифе. При​няв, что суммарная площадь зерен того или иного минерала пропор​циональна его объемному содержанию в породе и определив такую площадь для каждого из минералов, вычисляют затем относитель​ные количества каждого минерала в породе в объемных процентах.
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Указанный принцип поло​жен в основу подсчета ко​личественного минераль​ного состава породы с помощью окулярной сет​ки, нанесенной на стеклян​ную пластинку между лин​зами окуляра. Обычно применяется квадратная сетка, каждая сторона ко​торой имеет длину 10 мм и разделена на 20 делений; суммарное количество кле​ток 400.
Рис. 4.1. Схема для глазомерной оценки относительных количеств минерала в породе
Задача заключается в том, чтобы подсчитать по всей площади шлифа коли​чество клеток, приходящих​ся на каждый из минералов. Такой подсчет производится отдельно для различных уча​стков шлифа, последова​тельно устанавливаемых в поле зрения так, чтобы в итоге вся площадь шлифа была охвачена подсчетом.
Удобно, начав подсчет с какого-либо угла шлифа, затем располагать поля зрения последовательно друг за другом рядами. Подсчет ведут при среднем увеличении (объективы Х8-Х10) и лишь для тонкозернистых пород применяют объектив х20. Анализатор может быть включен или выключен — это зависит от удобства определения минералов. До кон​ца подсчета в каждом поле зрения столик микроскопа должен быть за​креплен в одном положении, а если для того, чтобы различить мине​ралы, его оказалось необходимым повращать, то в момент подсчета столик должен быть возвращен в исходное положение.
4.1.3. Линейный метод
Если шлиф горной породы с однородной текстурой пересечь па​раллельными линиями, то суммарная длина отрезков этих линий,
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приходящаяся на каждый из минералов, пропорциональна площа​ди этих минералов и, следовательно, объемному содержанию каж​дого из них в породе. Этот принцип позволяет подсчитать относи​тельные количества минералов (в объемных процентах) с помощью линейки с делениями, которая вставлена в окуляр микроскопа. При подсчете пользуются препаратоводителем, закрепленным на столике микроскопа и снабженным маховичками, которые позво​ляют перемещать шлиф параллельно нитям окуляра. Вставив шлиф в пружинный зажим препаратоводителя, перемещаем его парал​лельно линейке в окуляре и записываем длины отрезков, пересека​ющих разные минералы. Когда линейка пройдет через весь шлиф от одного его края до другого, записываем сумму отрезков для каждо​го минерала, затем смещаем шлиф вторым винтом препаратоводи​теля на определенное расстояние, выбранное с учетом среднего размера зерен, и повторяем операцию. После того, как сканирова​ние с помощью линейки охватит весь шлиф, суммируем относитель​ные длины, приходящиеся на каждый минерал, принимаем сумму за 100% и вычисляем содержание минералов в объемных процентах. Промежутки, занятые канадским бальзамом, в подсчете не участву​ют. Вставленная в окуляр линейка позволяет определить и разме​ры минеральных зерен.
Для ускорения работы и повышения точности измерений мож​но использовать интеграционный столик ИСА.
4.1.4. Точечный метод
Если на шлиф горной породы нанести точки, расположенные равномерно по сетке, то суммарное количество точек, приходя​щихся на каждый из минералов, будет пропорциональным площа​ди и, следовательно, объемному содержанию данного минерала в породе. На этом принципе основано действие прибора, называ​емого пуш-интегратором. Шлиф горной породы при нажатии кноп​ки прибора передвигается на столике микроскопа скачкообразным движением на равные интервалы. Тем самым центр поля зрения (пе​ресечение нитей) также перемещается, пересекая изображение шлифа по прямым линиям и попадая при этом на различные зер​на минералов. Прибор автоматически отсчитывает количество та​ких перемещений и дает возможность исследователю определить, сколько раз центр поля зрения пришелся на зерна какого-либо из минералов. Так определяются суммарные количества точек, прихо-
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дящихся на каждый из минералов, и эти относительные количест​ва пересчитываются на объемные процентные содержания минера​лов в породе.
4.2. Автоматические интеграционные устройства и анализаторы изображения 1
Получение простейших количественных характеристик состава и строения горных пород с помощью окулярных сеток, линеек, ин​теграционных столиков и пуш-интефаторов требует больших затрат времени. Дальнейшее развитие оптико-геометрического метода ис​следования связано с применением полуавтоматических и автомати​ческих интефационных устройств и анализаторов изображения — из​мерительно-вычислительных систем, соединяющих оптический микроскоп, телевизионную камеру и персональный компьютер.
К интефационным устройствам относятся, например, анали​заторы структуры серии МИУ, которые разработаны оптико-меха​нической фирмой ЛОМО (Санкт-Петербург) и состоят из поляри​зационного микроскопа, сканирующего стола и персонального компьютера. Все составные части связаны друг с другом специаль​ными электронными блоками в единую синхронно работающую систему. Последние выпущенные модели МИУ-5 и МИУ-5М поз​воляют определять не менее 22 параметров строения минеральных афегатов.
Измерение параметров строения минерального агрегата поро​ды или руды в прозрачном шлифе или аншлифе (площадь анализа составляет 40 х 60 мм) проводится таким образом, что позволяет по​лучать метрические характеристики структуры выборочно, в любой последовательности и разных сочетаниях за одно сканирование препарата. Например, в результате сканирования петрофафичес-кого шлифа и регистрации фаниц десяти минералов (или последо​вательных генераций одного или нескольких минералов) можно получить следующие параметры строения горной породы:
1) модальный состав минерального афегата;
2) нормативный фанулометрический состав в виде гистофам-
мы распределения размеров хорд, а также в виде процентной доли
каждого класса крупности;
1 В данном разделе использованы материалы B.C. Гайдуковой и Р.Л. Бродской. 134
4. Методы изучения минеральных агрегатов
3) величину поверхности границ каждого минерала;
4) величину удельной поверхности минеральных зерен;
5) коэффициент агрегативности, т.е. меру частоты образования
общей границы между парами минеральных индивидов одного или
разных минералов;
6) дополнительные геометрические параметры, характеризую​
щие структуру породы, например, оценку степени шероховатости
границ минеральных индивидов, используя разложение Фурье
или данные об удельной площади поверхности зерен. На основе тех
же исходных данных — координат точек на контуре случайного се​
чения — можно рассчитать фрактальное приближение с использо​
ванием аппарата фрактальной размерности. В некоторых случаях эта
характеристика как мера прямолинейности-извилистости границ
может оказаться предпочтительней, чем указанные выше параме​
тры.
Электронные анализаторы изображения «Маджискан» (Велико​британия), «Видеоплан» (Германия), «Никсон» (Япония) позво​ляют получать высококачественное изображение шлифа на экране телевизора, а математическое обеспечение приборов дает возмож​ность проводить разнообразные оптико-геометрические измере​ния и их обработку в автоматическом режиме. С помощью анали​заторов изображения можно точно и быстро определить средние величины площади, длины, ширины, удлинения, степени округло​сти зерен, рассчитать корреляционные зависимости между этими параметрами, построить гистограммы их статистического распре​деления, а также получить количественные параметры, характери​зующие структуру породы. К таким параметрам относится, напри​мер, контактный коэффициент, равный доле контактов тех или иных минералов друг с другом в процентах.
Лимитирующим фактором использования анализаторов изоб​ражения при петрографических исследованиях остаются ограни​ченные возможности автоматической диагностики минералов. Со​временные приборы различают минералы по небольшому набору признаков: яркости изображения, цвету, форме сечения мине​ральных зерен и т.п. Этих признаков обычно недостаточно для то​го, чтобы надежно диагностировать минералы поликристалличе​ских агрегатов в прозрачных шлифах. Поэтому анализаторы изображения находят пока большее применение при решении от​носительно простых задач, например, при анализе структур руд, со​стоящих из прозрачных и непрозрачных минералов. Получаемые
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при этом количественные параметры учитываются при выборе технологических схем дробления, обогащения и переработки ми​нерального сырья.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Современная петрография располагает разнообразными и эф​фективными методами исследования, которые позволяют полу​чать подробную и разностороннюю информацию о составе и стро​ении горных пород. Исходным материалом служат результаты полевых наблюдений, включающие предварительную диагностику пород, сведения об условиях их залегания и последовательности формирования. Изучение горных пород под микроскопом дает воз​можность точно установить их минеральный состав и особенности строения минеральных агрегатов, а применение электронного (ион​ного) микрозонда — получить сведения о химическом составе и зо​нальности минеральных зерен. С помощью анализаторов изображе​ния могут быть рассчитаны количественные параметры, характеризующие структуру горных пород.
Можно полагать, что в дальнейшем традиционные приемы оп​тической петрографии будут дополнены новыми способами изуче​ния минерального вещества с применением электронной и вычис​лительной техники, причем многие операции будут выполняться в автоматическом режиме. Однако как бы высока ни была техниче​ская оснащенность исследований содержательная постановка задач, а также интерпретация результатов наблюдений и измерений и впредь останутся делом квалифицированных специалистов-пет​рографов.
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ВВЕДЕНИЕ
Магматические горные породы образуются в результате охлаж​дения и затвердевания изначально горячих расплавов — магм, ко​торые зарождаются в недрах Земли, и, поднимаясь, либо достига​ют поверхности суши или морского дна, либо остывают и кристаллизуются на некоторой глубине. Кроме того, обнаружены затвердевшие расплавы, возникшие при ударах в момент падения на Землю крупных метеоритов. Количество пород, для которых до​казано ударное (импактное) происхождение, невелико. В дальней​шем, если не будет сделано специальных оговорок, речь пойдет о магмах и магматических породах эндогенного происхождения.
Магмы, достигшие поверхности Земли, являются продуктами частичного плавления твердого вещества верхней мантии и конти​нентальной земной коры на глубинах от 200—300 до 10—20 км. На​чальная температура расплавов составляет 500—1800 °С; она зави​сит от состава магм и глубины магмообразования. Плотность жидких магм равна 2.2-3.0 г/см3, а их вязкость варьирует от 10-1 до 108 Па•с в зависимости от состава и температуры, что на несколько порядков выше вязкости воды. Обладая некоторым избыточным давлением, магма поднимается по трещинным каналам к поверхно​сти, остывает, затвердевает и превращается в магматические горные породы.
1. УСЛОВИЯ И ФОРМЫ ЗАЛЕГАНИЯ МАГМАТИЧЕСКИХ ГОРНЫХ ПОРОД
По условиям образования и залегания магматические горные породы разделяются на вулканические и интрузивные. Первые обра​зуются при затвердевании магм на поверхности суши, выбросе их в атмосферу или излиянии на морское дно, а вторые — при затвер​девании расплава на глубине.
1.1. Вулканические породы
При вулканических извержениях магмы частью растекаются в виде лав и затвердевают, образуя эффузивные породы, а частью выбрасываются взрывами в атмосферу в виде обломков: бомб, ла-пиллей, пепловых частиц. Большое количество обломков образуется вследствие разрушения твердеющих лав, особенно в ходе подводных вулканических извержений. Обломочный материал превращается со временем в сцементированные вулканогенно-обломочные, или вулканокластические, породы.
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Рис. /. 1. Схематический разрез через экструзивное тело, сложенное вязкими кислыми лавами
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Эффузивные породы слагают лавовые потоки, мощность и про​тяженность которых зависит главным образом от скорости поступ​ления вулканического материала и вязкости расплава, определяю​щего скорость его течения. Мощность «быстрых» потоков маловязких базальтовых лав обычно составляет 2-30 м, в среднем около 10 м, а их протяженность может измеряться многими кило​метрами. В Исландии, на Колумбийском плато в США и в других провинциях известны потоки базальтов длиной до 100-200 км. Вяз​кие «медленные» лавы (риолиты, дациты) слагают более мощные (20-300 м, в среднем около 100 м) и более короткие (максимально до 10-20 км, обычно до 1-3 км) потоки. Нередко вязкие магмы вообще не растекаются в ви​де потоков, а выжимаются на поверхность в форме неболь​ших куполов, обелисков и прочих экструзивных тел (рис. 1.1). Подводящие кана​лы, которые служили путями подъема расплавов, имеют цилиндрическую (централь-
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ный тип извержений) или пластинообразную (трещинный тип из​вержений) формы. Эродированные подводящие каналы называ​ются некками.
Вулканокластические породы слагают покровы (насыпные плащи) и потоки, образованные в процессе перемещения масс обломочно​го материала вниз но склонам. Мощность отдельных потоков может достигать десятков метров, а протяженность — многих километров.
Конусообразные или щитовые вулканические постройки пред​ставляют собой сложные сочетания потоков и покровов, строение которых закономерно меняется по мере удаления от центров извер​жений. Объем вулканических пород, связанных с отдельными круп​ными центрами извержений, достигает сотен и тысяч кубических километров. Например, за последние 2.2 млн лет в Йеллоустон-ском национальном парке в США было накоплено (3.5—7.2) • 103 км3 изверженного материала. Наряду с этим известно множество мел​ких конусов, объем которых не превышает одного кубического ки​лометра. Нередко вулканический материал заполняет крупные де​прессии, ограниченные дугообразными разломами. Такие депрессии называют кальдерами. Их объем достигает сотен—тысяч кубических километров. Например, объем кальдеры Тоба на о-ве Суматра в Индонезии равен 2000 ± 100 км3.
Общий объем продуктов вулканической деятельности очень ве​лик. Согласно оценкам Дж.Криса (1984 г.), в течение последних 180 млн лет на поверхность Земли ежегодно выносится около 30 км3 вулканического материала. Около 75% этого объема составляют лавы и вулканокластиты, которые накапливаются на дне океанов, 20% — вулканические породы островных дуг и только около 5% — продукты внутриконтинентального вулканизма.
Различают кайнотипные и палеотипные вулканические поро​ды. Кайнотипные вулканиты имеют относительно молодой воз​раст; в них сохраняется стекло, а кристаллические фазы почти не за​тронуты вторичными изменениями. В более древних палеотипных вулканитах стекло девитрифицировано, а кристаллические фазы испытали заметные преобразования.
1.2. Интрузивные породы
На вулканические породы приходится лишь 10—20% объема магм, поступающего из мантийных и коровых источников. Осталь-
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ные 80-90% магм затвердевают в форме интрузивных тел, не достиг​нув поверхности.
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Рис. 1.2. Формы интрузивных тел
/ — силлы, 2 — лополит, 3 — лакколит, 4 —
дайки, 5— шток, 6— батолит
Точные сведения об объ​емной форме имеются лишь для интрузивов, поперечник которых не превышает пер​вых километров. Среди них различают: дайки и силлы (крутопадающие и пологие интрузивные залежи плас-тинообразной формы), штоки (крутопадающие тела цилиндрической или грубо изометричной в плане фор​мы), гарполиты (пологие интрузивные залежи в виде
клинообразных «языков»), лакколиты, имеющие форму грибов, ло-политы, форма которых напоминает блюдце (рис. 1.2) и др.
Когда данные об объемной форме интрузивных тел отсутству​ют, их обычно называют массивами, интрузивами или плутонами, а самые крупные из них — батолитами. Батолиты занимают площа​ди в десятки—сотни тысяч квадратных километров, а их объем до​стигает сотен тысяч-миллионов кубических километров (Ангаро-Витимский батолит в Забайкалье — около 15 • 106 км3, Береговой батолит Перу — 106 км3, батолит Сьерра-Невада в США — 275 • 106 км3). Следует подчеркнуть, что огромные батолиты — это не сплошные однородные тела, а совокупность внедрившихся ин​трузивов разного состава и возраста, сближенных в пространстве.
По глубине формирования интрузивные тела делят на гипабис-сальные, которые затвердели на глубине от сотен метров до 3-5 км, и абиссальные, которые кристаллизовались на большей глубине. Поскольку вертикальная протяженность многих интрузивных тел измеряется километрами1, такое деление условно. Близповерхно-стные интрузивные тела, которые залегают среди вулканических по​токов и (или) обнаруживают прямую геологическую и петрогра-
1 Например, интрузивные породы, слагающие Береговую Кордильеру Перу, прослежены в обнажениях до 4,5 км; нижняя кромка интрузивного тела не установ​лена. Эльджуртинский гранитный массив на Северном Кавказе пересечен четы​рехкилометровой скважиной, которая не достигла его нижней кромки.
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фическую связь с эффузивами, называют субвулканическими (интру​зивы под вулканами).
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Рис. 1.3. Интрузивный контакт (фраг​мент)
Справа вмещающие породы, слева — мел​козернистая эндоконтактовая зона интру​зивного тела
Возникающая при внедрении магмы поверхность, по которой за​твердевший расплав граничит с вмещающей (боковой) породой, называется интрузивным контактом. Выделяют эндоконтактовую зо​ну, примыкающую к поверх​ности раздела со стороны интрузивного тела, и экзо-контактовую зону, которая прилегает к этой поверхнос​ти со стороны вмещающих пород. Эндоконтактовые зо​ны, которые отличаются от внутренних частей массивов структурой кристаллическо​го агрегата (рис. 1.3), имеют ширину от сантиметров до десятков метров. Экзокон-тактовые ореолы, несущие признаки термального изме​нения пород под воздейст​вием внедрившейся магмы, достигают ширины в сотни метров. Сле​дует различать крутые боковые контакты интрузивов и пологий верхний контакт — апикальную поверхность, или кровлю массивов. От крупных интрузивных тел нередко отходят небольшие ответвле​ния — апофизы.
Интрузивные контакты не только служат внешним ограничени​ем массивов, но нередко наблюдаются и внутри них между порода​ми, возникшими при неоднократном внедрении магматических расплавов. Каждое такое внедрение относят к обособленной ин​трузивной фазе.
1.3. Строение магматических пород
Строение вулканических и интрузивных пород несет важную ин​формацию об условиях затвердевания расплавов и эпигенетическом преобразовании кристаллических агрегатов и стекол. При описании строения горных пород пользуются понятиями структура и текстура. Структура отражает те черты строения породы, которые определя-
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ются степенью кристалличности, абсолютными и относительными размерами и формой минеральных зерен. Текстура2 характеризует расположение минеральных зерен и их афегатов в пространстве. Де​тальное изучение структуры магматических пород возможно толь​ко под микроскопом. Текстурные особенности, наоборот, лучше видны невооруженным глазом.
1.3.1. Структуры интрузивных и эффузивных пород
По степени кристалличности выделяют: 1) стекловатую, 2) пол​нокристаллическую (иначе — голокристаллическую) и 3) неполнокри-сталлическую структуры, которые соответственно относятся к по​родам, состоящим из: 1) вулканического стекла; 2) кристаллических фаз; 3) сочетания стекла и кристаллов.
[image: image61.jpg]



По крупности зерен различают крупнозернистую (размер зерен бо​лее 5 мм), среднезернистую (размер 1-5 мм), мелкозернистую (размер 0.1—1.0 мм) структуры. Породы, сложенные особенно крупными кристаллами, которые измеряются сантиметрами, называют грубозер​нистыми, гигантозернистьши или пегматоидными. Во всех этих слу​чаях отдельные зерна различимы невооруженным глазом, поэтому перечисленные структуры относят кявнокристамическим (зернистым, фанеритовым). Им противопостав​ляется афанитовая структура, при которой зерна на глаз неразли​чимы. Под микроскопом афанито-вые породы могут оказаться мик​розернистыми, т.е. крипто,— или скрытокристаллическими (размер зерен менее 0.1 мм), стекловатыми или неполнокристаллическими.
 Рис. 1.4. Порфировая структура.  Вкрапленник плагиоклаза резко  выделяется на фоне афанитовой
По относительным размерам зе​рен выделяют равномерно- и нерав-номернозернистую структуры. Ее-ли в породе имеются более крупные кристаллы, которые рез-
2 В литературе на английском языке термины structure и texture понимаются в прямо противоположном смысле.
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Рис. 1.5. Порфировидная структура, по СМ. Бескину, 1985 г. Крупные кристаллы полевого шпата выделяются на фоне мелкозернистого кварц-полевошпатового агрегата (1—4); 5 — равномернозернистая структура
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Рис. 1.6. Идиоморфные кристаллы плагиок​лаза и ксеноморфные зерна клинопироксена. Николи скрещены, поле зрения 1 х 2 мм
ко выделяются по размерам на фоне ок​ружающей минераль​ной массы, то их рассматривают как вкрапленники, или фе-нокристаллы, а цемен​тирующий материал как основную массу, или базис. В тех слу​чаях, когда вкраплен​ники выделяются на фоне афанитовой ос​новной массы, го​ворят о порфировой структуре (рис. 1.4). Если крупные кристаллы погружены в агрегат ясно различимых зерен меньшего размера, структуру называют пор-фировидной (рис. 1.5). Породы с афанитовой структурой, лишенные вкрапленников, называют афировыми.
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Важным элементом структуры яв​ляется степень совершенства мине​ральных зерен. Кристаллы, имеющие собственные кристаллографические очертания, называют идиоморфными. Им противопоставляются ксеноморфные, или аллотриоморфные зерна, которые не имеют правильных кристаллографичес​ких форм (рис. 1.6). Ксеноморфные зер​на часто заполня​ют промежутки (интерстиции) между      идио​морфными крис​таллами. Степень идиоморфизма — понятие относи​тельное. Напри​мер, плагиоклаз может быть иди-оморфен по от​ношению к ро​говой обманке, а последняя,  в свою    очередь, идиоморфна относи​тельно         кварца. По степени идиомор​физма микрострукту​ры подразделяются на панидиоморфнозерни-стую (все минералы обладают   высокой степенью идиомор​физма), гипидиоморф-нозернистую (одни кри​сталлы       идиоморфны, а другие по отношению к ним ксеноморфны) и аллотриоморфнозернистую (все зерна ксеноморфны) (рис. 1.7, а-в).

Рис. 1.7. Панидио-морфнозернистая (а), гипидиоморф-нозернистая (б), аллотриоморфно-зернистая (в) мик​роструктуры Ол — оливин, ПР — ромбический пирок​сен, ПМ — моно​клинный пироксен, Мт — магнетит, Пл — плагиоклаз, Кл- кварц, КПШ-калиевый полевой шпат
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Затвердевание магм, излившихся на поверхность суши или дно моря, происходит очень быстро и по сути дела сводится к закалке расплава. Поэтому для эффузивных пород типичны афанитовые структуры базиса. Если к моменту окончательного затвердевания лав в них не было ранее образованных кристаллов, эффузивные поро​ды приобретают афировую структуру. Если же кристаллизация на​чиналась до закалки, например, в магматических камерах, располо​женных на той или иной глубине, то в эффузивной породе содержатся вкрапленники, и она имеет порфировую структуру.
Стекловатые эффузивные породы чаше всего возникают при затвердевании наиболее вязких магм. Если вязкость расплава неве​лика, то даже при быстрой закалке в основной массе зарождается множество мелких кристаллов. Так образуются микролиты — мел​кие кристаллы плагиоклаза, пироксена и других минералов, кото​рые обычно содержатся в базисе вулканических пород. Если доля микролитов не превышает 50% объема основной массы (осталь​ное занято стеклом), то микроструктуру называют гиалопилитовой, если же доля микролитов больше, чем 50 об.%, то говорят об интер-сертальной микроструктуре базиса в вулканитах.
Кристаллизация магмы в больших интрузивных камерах проте​кает в течение длительного времени, достаточного для образования полнокристаллических, часто крупнозернистых структур. Сохране​ние высокой температуры и межзернового водного раствора после затвердевания создает благоприятные возможности для последую​щей перекристаллизации твердых фаз и укрупнения ранее образо​ванных кристаллов. Изучая интрузивные породы, следует помнить, что форма и размер минеральных зерен в них отражают не только процесс выделения кристаллов из расплава, но и более позднюю со​бирательную перекристаллизацию минерального агрегата.
Следует подчеркнуть, что скорость охлаждения магматических тел определяется не столько глубиной их залегания, сколько разме​рами. Поэтому структура кристаллического агрегата прежде всего является функцией размера магматических тел и состава расплава, а не глубины, на которой происходит кристаллизация. Например, режим охлаждения маломощных даек и силлов, залегающих на глу​бине нескольких километров, мало чем отличается от остывания ла​вовых потоков на поверхности Земли, и структура пород, слагаю​щих силлы и дайки, во многих случаях почти не отличается от строения эффузивов. Учитывая это обстоятельство, интрузивные породы делят на два класса: плутонические и жильные. Первые сла-
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гают интрузивные тела больших размеров и обладают полнокрис​таллическими зернистыми (фанеритовыми) структурами. Вторые залегают в виде небольших интрузивных тел (так называемых малых интрузивов), чаще всего даек. Будучи интрузивными по условиям залегания, жильные породы отличаются мелко- и тонкозернис​тым, иногда неполнокристаллическим, строением и по структурным особенностям близки к эффузивам.
1.3.2. Текстуры интрузивных и эффузивных пород
Текстурные особенности горных пород выражаются в распреде​лении минералов в пространстве, а также в пространственной ори​ентировке минеральных зерен.
Массивная (однородная) текстура отличается равномерным рас​пределением всех минералов и их агрегатов в объеме породы и от​сутствием преобладающей ориентировки каких-либо кристаллов.
Пятнистая текстура характеризует наличие скоплений тех или иных минералов в виде более или менее изометричных пятен. Та​кие скопления часто образованы цветными минералами (пироксе-нами, амфиболами, биотитом). Темные пятна, обогащенные этими минералами, выделяются на более светлом фоне, где преобладают светлоцветные минералы. Скопления цветных минералов, кото​рые имеют несколько вытянутую или линзовидную форму, называ​ют шлирами (шлировая текстура).
Полосчатая текстура обусловлена чередованием полос различ​ного минерального состава или строения. Ширина полос обычно варьирует от миллиметров до десятков сантиметров. Примером могут служить габбро с чередованием полос, обогащенных плаги​оклазом и пироксеном. В некоторых интрузивных телах наблюда​ется повторяющееся ритмичное чередование полос разного соста​ва в интервалах, измеряемых десятками и сотнями метров (ритмично-полосчатая текстура). Если полосы выклиниваются на коротком расстоянии, говорят о линзовидно-полосчатой текстуре. В лавах можно наблюдать флюидально-полосчатую текстуру, в ко​торой в закаленном виде сохранилось взаимное расположение струй магматического материала, существовавших к моменту за​твердевания (рис. 1.8).
Директивная текстура выражается в плоскостной или линей​ной ориентировке тех или иных минеральных зерен. Эта текстура отчетлива в породах, которые содержат минералы игольчатой (ро-
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Рис. 1.8. Флюидально-полосчатая тек​стура основной массы кислых лав. При одном николе, поле зрения 5 мм
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говая обманка и др.), листо​ватой (слюды) или таблитча-гой (полевые шпаты) формы. Важные текстурные осо​бенности магматических по​род связаны с наличием в них пустот, возникающих в ре​зультате выделения газа из расплавов. Широко развиты пористые лавы с пузыристой текстурой, в том числе ша-ки и пемзы — вспененные ла​пы, состоящие из множества пустот, разделенных тонки​ми перегородками. Если пус​тоты, оставшиеся от газовых пузырьков, заполнены вто​ричными минералами (хал​цедоном, кальцитом,хлори​том и др.), то возникает миндалекаменная текстура (рис. 1.9). Пустоты, связан​ные с выделением газа при затвердевании интрузивных тел, называют миаролами, а возникающую при этом текстуру — миаролитовой.
Рис. 1.9. Миндалекаменная текстура основных лав. Внешняя часть минда​лин заполнена халцедоном, а внутрен​няя — кальцитом. При одном николе, поле зрения 5 х 10 мм
При подъеме магм к по​верхности и растекании их по суше или морскому дну рас​плавы захватывают ксеноли​ты — обломки боковых или подстилающих пород. Неко​торые расплавы содержат кристаллические включения (нодули) глубинного вещест​ва, вынесенные из зон маг-мообразования. Кроме того,
магматические породы могут содержать родственные кристалличе​ские включения, которые образуются в процессе затвердевания са-
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мого расплава. Примерами служат гло.меропорфировые сростки вкрапленников (автолиты, или гомеогенные включения), которые представляют собой скопления минеральных зерен, образованных на ранней стадии кристаллизации.
1.3.3. Методы изучения структур и текстур
Структуры и текстуры начинают изучать в процессе полевых исследований, и полученные результаты фиксируют при макро​скопическом описании пород. Проводя полевые наблюдения, осо​бенно важно обратить внимание на те крупные неоднородности, ко​торые нельзя увидеть не только в шлифах, но часто и в образцах, а также на пространственные изменения структур и текстур внут​ри лавовых потоков или интрузивных тел. Особое значение имеет изучение ксенолитов и иных включений, которые несут прямую информацию о глубинном строении территории, условиях зарож​дения и кристаллизации магм.
Не менее важно изучение и картирование контактов между по​родами с различной структурой и текстурой. Например, по наличию нижних краевых зон, сложенных тонкозернистыми и стекловаты​ми породами, и появлению пористых, пузыристых текстур в верх​них краевых зонах можно расчленять толщи эффузивов на отдель​ные лавовые потоки. Много полезной информации дают наблюдения в зонах интрузивных контактов, строение которых ме​няется в зависимости от перепада температур и состава соприкаса​ющихся пород.
Исследование пород под микроскопом позволяет получить количественные характеристики структур и текстур. Первые, при​близительные сведения о размерах зерен дает сравнение их с диа​метром (радиусом) поля зрения окуляра микроскопа. При исполь​зовании объектива х(8—10) и окуляра х10 диаметр поля зрения равен примерно 2 мм. Для точного измерения размеров зерен применя​ют специальные микрометренные линейки, которые вставляются в окуляр микроскопа. При этом всегда нужно указывать, какой раз​мер зерна измеряется: длина, ширина кристаллов, поперечник, максимальный размер зерен и т.п.
Для получения количественных характеристик структуры поро​ды необходимо большое количество замеров и их статистическая об​работка. Если эту операцию выполнять вручную, то она требует большого времени. В последние годы созданы полуавтоматические
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и автоматические приборы, которые не только ускоряют эту проце​дуру, но и позволяют получать такую количественную информацию, которая недоступна для простых визуальных наблюдений.
Дополнительная литература
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2. КЛАССИФИКАЦИЯ МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД
2.1. Общие сведения о составе магматических пород
Различают химический и минеральный составы магматичес​ких пород. Первый определяют путем анализа порошка горной по​роды, а второй — при изучении шлифов под микроскопом.
Химический состав магматических пород представляют в виде пе​речня содержаний оксидов в массовых (весовых) процентах. Сили​катные магматические породы состоят из следующих главных ок​сидов (цифры — интервалы содержаний, мас.%):
SiO2-30-80
МпО-до0,5
К2О-до10
ТЮ2-до5
MgO-до 50
Р2О5-до2
А12О3 — до 30
СаО-до30
Н2О-до 10-15
Fe2O3+FeO — до 15
№2О-до15
СО2-до1-2
Некоторые породы содержат до 1-2 мас.% фтора. Твердые породы близки по составу к жидким магмам, за ис​ключением летучих компонентов (Н2О, СО2), значительная часть которых удаляется из расплава при затвердевании. Впоследствии магматические породы могут вновь обогащаться водой и углекис​лотой при образовании вторичных минералов: серпентина, хлори​та, кальцита и др.
Минеральный состав породы характеризуют содержаниями ми​нералов в объемных процентах. На практике определяют не соот​ношения объемов, занятых разными минералами, а соотношения площадей в шлифах. Специальные исследования показали, что от​носительные площади пропорциональны объемам.
Различают модальный минеральный состав, который отражает относительные количества минералов, реально наблюдаемых в по​роде, и нормативный минеральный состав, который рассчитывают по валовому химическому составу путем пересчета содержаний ок​сидов на содержания химических соединений, отвечающие форму​лам минералов.
Первичные минералы, которые кристаллизуются из расплава, противопоставляются вторичным минералам, возникшим в про​цессе последующих преобразований твердой породы. Первичные минералы подразделяются на главные, второстепенные и акцессор​ные. Содержания главных минералов превышают 5 об.%, второ​степенные минералы содержатся в меньшем количестве, а акцессор​ные минералы слагают единичные зерна.
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Минералы, которые в одной породе являются главными, в дру​гой могут содержаться в значительно меньшем количестве и быть второстепенными. Акцессорными называют такие минералы, ко​торые в обычных породах никогда не становятся главными и всегда встречаются лишь в единичных зернах. Акцессорные минералы (апатит, циркон, монацит и др.) противопоставляются породообра​зующим минералам, составляющим основной объем пород (плаги​оклаз, пироксен, кварц и др.). Даже при самом малом содержании породообразующих минералов в той или иной породе их относят не к акцессорным, а к второстепенным. Например, не говорят, что в данной породе кварц является акцессорным минералом, даже ес​ли он представлен единичными зернами.
2.2. Принципы классификации магматических пород
Известны сотни названий магматических пород разного соста​ва. Большая часть пород названа по той местности, где они были впервые описаны. Сохранились и некоторые названия, которые употреблялись в древности рудокопами. Значение терминов раскры​вается в петрографических словарях, указанных в списке дополни​тельной литературы. Многие термины являются синонимами; боль​шое их количество устарело и почти не используется. Даже если отбросить архаичные названия, оказывается, что современный пе​трографический язык перегружен терминами, которые к тому же ча​сто понимаются по-разному. В связи с этим возникла необходи​мость унификации петрографической номенклатуры (системы названий) и рациональной классификации магматических горных пород. Эта работа осуществляется Подкомиссией по систематике изверженных горных пород Международного союза геологических наук, а в нашей стране — Петрографическим комитетом России.
Для классификации полнокристаллических интрузивных по​род удобно использовать модальный минеральный состав. Систе​матика полукристаллических и стекловатых вулканических пород возможна лишь на химической основе. В связи с этим Подкомис​сия по систематике изверженных пород рекомендует использовать две группы классификационных схем. Одна из них основана на модальном минеральном составе и применима преимущественно для интрузивных пород, а другая имеет в основе химический состав и используется для систематики тех вулканитов, для которых нель​зя установить количества слагающих их минералов.
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Петрографический комитет России считает целесообразным создание генеральной химической классификации всех магматиче​ских пород с их более дробным разделением по минеральному со​ставу. Этот принцип использован и в настоящем учебнике.
2.3. Классификация магматических пород по модальному минеральному составу
Общая классификация интрузивных и вулканических пород по модальному минеральному составу, разработанная первым предсе​дателем Подкомиссии профессором Альбертом Штрекайзеном (Швейцария), представлена в виде двух треугольников с общим ос​нованием (рис. 2.1). В вершинах треугольников помещены 100%-ные содержания следующих минералов и минеральных групп:
Q — кварц;
А — щелочные полевые шпаты (ортоклаз, микроклин, сани​дин, анортоклаз, альбит Аn 05);
Р — плагиоклаз (An 5_100);
F — фельдшпатоиды, или фонды1 (нефелин, лейцит и др.).
Модальный минеральный состав пересчитывается таким обра​зом, чтобы Q + А + Р =100% или F +A + Р =100%. Точки, отвеча​ющие составам тех или иных пород, наносятся на верхний или ни​жний треугольник в соответствии с общим правилом построения треугольных диаграмм (рис. 2.2). Название породы определяется тем, в какое из выделенных полей внутри треугольника попадает данная точка. Для некоторых типов пород предложены дополни​тельные классификационные схемы, которые будут рассмотрены в последующих разделах учебника.
2.4. Классификация магматических пород по химическому составу
Вообще говоря, в основу систематики магматических горных по​род можно положить содержания любого из присутствующих в них оксидов. Самыми распространенными являются классификации
1 В литературе на английском языке фельдшпатоиды часто сокращенно назы​ваются фоидами (foides).
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Рис. 2.1. Классификация магматических пород по минеральному составу, рекомендованная Международной подкомиссией по систематике извер​женных пород [1997]
в координатах: SiO2 — (Na2O + К2О), которые и используются для унификации номенклатуры горных пород. При дальнейшей дета​лизации классификационных схем принимаются во внимание со​держания других оксидов.
По соотношениям между SiO2 и (Na2O + К2О) выделяют поро​ды, недосыщенные, насыщенные и пересыщенные кремнеземом. В недосышенных породах содержатся фельдшпатоиды — минера-
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лы с низкой долей кремния по отношению к натрию и калию: Si/(Na + К) = 1+2. В насыщен​ных SiO2 породах натрий и ка​лий входят в состав полевых шпатов, для которых отноше​ние Si/ (Na + К) = 3. В пересы​щенных породах, кроме того, появляется свободный крем​незем в виде кварца.
Рис. 2.2. Построение треугольных (ба​рицентрических) диаграмм. Точка / имеет координаты а, в, с, соответ​ствующие долям компонентов А, В, С: а =А/(А +В + С)и т.д., А + В+ С= 100%
Степень насыщенности минералов кремнеземом мож​но проиллюстрировать реак​цией: NaAlSiO4 + 2SiO2 = NaAlSi3O8
нефелин
кварц
альбит
На рисунке 2.1 треугольник QAP охватывает составы по​род, пересыщенных кремнезе​мом, а треугольник FAP — составы пород, недосыщенных кремне​земом. Составы насыщенных пород располагаются на общем для обоих треугольников основании АР.
2.4.1. Классификация Международной подкомиссии по систематике изверженных пород
Подкомиссия по систематике изверженных пород рекоменду​ет использовать химическую классификацию только для вулкани​ческих пород, модальный минеральный состав которых не может быть определен из-за малых размеров зерен или наличия стекла. Предлагаемая классификация приведена на рисунке 2.3. Она осно​вана на 24 000 химических анализов свежих вулканических пород (Н2О+ < 2 мас.%, СО2 < 0,5 мас.%). Все анализы пересчитаны на 100% сухого вещества. Для классификации ультрамафических и ма​фических (высокомагнезиальных) пород вводятся дополнитель​ные критерии, учитывающие содержания MgO и TiO2. Кроме того, предусматривается разделение вулканических пород на низко-, средне- и высококалиевые по содержанию К2О.
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Рис. 2.3. Класси​фикация вулка​нических пород по химическому составу, реко​мендованная Международной подкомиссией по систематике изверженных пород, 1989 г.
2.4.2. Классификация Петрографического комитета России
Диаграмма SiO2—(Na2O + К2О) использована для классифика​ции всех магматических горных пород — как вулканических, так и интрузивных (рис. 2.4). Классификация основана на первичных химических анализах без предварительного их пересчета на 100% сухого вещества. По содержанию SiO2 выделены группы ультраос​новных, основных, средних и кислых пород, а по суммарному со​держанию Na2O + К2О — ряды щелочных, субщелочных (умерен-нощелочных) пород и пород нормальной щелочности. Граница между породами нормальной и повышенной щелочности (субще​лочными породами) проведена так, что в субщелочной ряд попада​ют вулканические и интрузивные породы, содержащие большое количество щелочных полевых шпатов и цветные минералы, бога​тые титаном. К щелочному ряду отнесены ультраосновные, основ​ные и средние породы с фельдшпатоидами, а также кислые поро​ды, содержащие натриевые цветные минералы: эгирин, рибекит
2 Породы, богатые SiO2, принято называть кислыми, так как кремнезем (SiO2) относится к кислотным оксидам. Ему соответствует кремниевая кислота H2Si03. Породы, бедные SiO2, обогащены CaO, MgO, FeO, которые являются основными ок​сидами. Отсюда названия основные и ультраосновные породы.
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 Рис. 2.4. Классификация магматических пород по химическому составу, рекомендованная Петрографическим комитетом России, 1981 г. 1 — область распространения химических составов магматических горных пород; 2— границы разделения магматических горных пород на группы по содержанию крем​незема с полями неопределенности; 3— нижняя граница распространения щелоч​ных пород, содержащих фельдшпатоиды; 4— нижняя граница поля распростране​ния бесфельдшпатоидных щелочных пород, содержащих щелочные пироксены и амфиболы; 5— область распространения субщелочных пород; 6 — граница распро​странения кварца (>5 об.%); 7 — границы разделения подгрупп
и др. Внутри групп и рядов выделены семейства магматических по​род, которые характеризуются определенной спецификой хими​ческого и минерального составов.
Петрографический комитет России рекомендует использовать предложенную номенклатуру в геологической практике. Именно эта классификационная схема была включена в инструкцию по состав​лению государственных геологических карт, и легенды к картам долж​ны соответствовать классификации, приведенной на рисунке 2.4.
В 1995 г. в России был издан Петрографический кодекс, содер​жащий дополнительные уточнения и правила классификации и но​менклатуры магматических горных пород. Соблюдение правил Пе​трографического кодекса и учет его рекомендаций обязательны при выполнении всех видов геологических работ в первую очередь при геологических съемках различных масштабов и при составле​нии Государственных геологических карт.
2.4.3. Классификация, принятая в учебнике
В данном учебнике принят модифицированный вариант клас​сификации Петрографического комитета России (рис. 2.5 и 2.6). Главные его отличия от базовой схемы (см. рис. 2.4) заключаются в следующем:
1.
Классификация относится к химическим анализам, приведен​
ным к 100% сухого вещества. В связи с этим существенно изме​
нился нижний предел содержаний SiO2 для ультраосновных по​
род, которые обычно содержат много воды, заключенной во
вторичном серпентине. Кроме того, несколько сдвинуты в сторону
увеличения содержаний SiO2 границы между ультраосновными
и основными, средними и кислыми породами.
2.
Выделена группа ультракислых пород, содержащих более
74 мас. % SiO2.
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Рис. 2.5. Классификация вулканических пород, принятая в учебнике
Точки — поле ультрамафических (MgO >18 мас.%) и мафических (10% < MgO < 18%) пород
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Рис. 2.6. Классификация интрузивных пород, принятая в учебнике
Точки — поле ультрамафических (MgO >18 мас.%) и мафических (10% < MgO < 18%) пород
2. Классификация магматических пород
3. Выделены ряды высоко-, умеренно- и низкощелочных пород.
К высокощелочному ряду отнесены недосыщенные кремнеземом
породы с модальными фельдшпатоидами. Магматические породы
с относительно высоким суммарным содержанием Na2O + К2О,
но лишенные модальных фельдшпатоидов, рассматриваются в соста​
ве умереннощелочного ряда. В этот ряд включены и пересыщенные
кремнеземом породы с натриевыми цветными минералами. Линия
с отрицательным наклоном на диаграмме SiO2—(Na2O + + К2О) ха​
рактеризует нижний предел суммы Na2О + К2О, при котором появля​
ются такие минералы. Если классифицировать породы по минераль​
ному составу, то те из них, которые относятся к высокощелочному
ряду, попадают в нижний треугольник, а те, которые отнесены к уме​
ренно- и низкощелочному рядам — в верхний (см. рис. 2.1).
4. Ряд пород нормальной щелочности назван низкощелочным.
В области кислых пород внутри него намечено возможное деление
на два ряда: известково-щелочной (породы содержат как плагиок​
лаз, так и щелочной полевой шпат) и известковый (плагиоклаз рез​
ко преобладает над щелочным полевым шпатом, который вообще
может отсутствовать).
5. Границы между рядами показаны ломаными линиями, состо​
ящими из прямолинейных отрезков.
6. На диаграмме SiO2—(Na2O + К2О) точками показано при​
мерное положение поля ультрамафических (MgO > 18 мас.%) и ма​
фических (18% > MgO > 10%) пород.
7. Названия пород расположены в тех местах классификаци​
онной диаграммы, которые соответствуют средним содержаниям
SiO2 и (Na2O + К2О) в данных породах. Кайнотипные и палеотип-
ные эффузивы сходного состава обозначаются одним термином3.
Как и в классификации Петрографического комитета России, внутри групп и рядов выделяются семейства магматических пород с однотипными ассоциациями породообразующих минералов, а так​же виды и разновидности, обладающие теми или иными особенно​стями минерального и химического составов. Главные семейства, ви​ды и разновидности описаны в следующих разделах учебника.
Следует помнить, что между группами, рядами, семействами магматических горных пород существуют постепенные переходы. В классификации Петрографического комитета России это обсто-
3 На ранних этапах развития петрографии при описании кайнотипных и пале-отипных вулканических пород использовались разные системы терминов (И.Ф. Тру-сова. В.И.Чернов, 1982 г.). В настоящее время такого различия не делают.
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ятельство подчеркнуто полями неопределенности, которые сопро​вождают границы между группами.
2.5. Распространенность магматических порол
Если нанести на любую классификационную диаграмму доста​точно много точек, отвечающих составам магматических пород, то все выделенные на диаграммах поля окажутся заполненными, но плотность точек будет неравномерной вследствие неодинаковой распространенности пород разного состава. Максимальная плот​ность точек приурочена к полям основных и кислых пород в ряду нормальной щелочности (см. рис. 2.4). Название ряда как раз и от​ражает наибольшую распространенность изверженных пород с от​носительно низким суммарным содержанием Na2O + К2О. Однако этот термин нельзя признать удачным, поскольку высоко- и умерен-нощелочные породы, хотя и встречаются реже, но отнюдь не явля​ются аномальными. В принятой нами систематике (см. рис. 2.5 и 2.6) максимум распространенности приходится на породы низко​щелочного ряда. Среди эффузивов самыми распространенными являются базальты (группа основных пород), а среди интрузивных образований — гранодиориты и граниты (группа кислых пород) (табл. 2.1).
Таблица 2.1. Распространенность магматических горных пород в земной коре, об. %
	Группы пород
	1
	2
	3
	4

	Кислые и
	
	
	2.4
	77
	10

	ультракислые
	   29.3
	
	
	

	Средние
	
	8.3
	9
	30

	Основные
	70.6
	89.3
	13
	60

	Ультраосновные
	0.1
	—
	1
	—


Примечания: 1— распространенность всех магматических пород и их мета​морфических эквивалентов, по А.Б. Ронову и А.А. Ярошевскому, 1978 г.; 2 — рас​пространенность вулканических пород, по А.Б. Ронову, 1985 г.; 3 — распростра​ненность интрузивных пород в верхней части континентальной коры, по К. Ведеполю, 1969 г.; 4 — средний состав континентальной земной коры, по А.А. Ярошевскому, 1985 г.
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3. УЛЬТРАОСНОВНЫЕ
И УЛЬТРАМАФИЧЕСКИЕ
ПОРОДЫ
Для ультраосновных пород, или ультрабазитов (гипербазитов) характерны высокие содержания оснований и предельно низкие содержания SiO2, которые, согласно принятой классификации (см. рис. 2.5 и 2.6) не превышают 45 мас.%. Ультрамафические породы, или ультрамафиты, отличаются предельно высокими содержани​ями MgO, которые не опускаются ниже 18 мас.%.
Ультрабазиты и ультрамафиты состоят из оливина, пироксе-нов, флогопита и других цветных минералов, к которым могут до​бавляться фельдшпатоиды (нефелин, лейцит, в редких случаях каль-силит). Отличительным признаком является отсутствие среди главных минералов плагиоклаза и щелочного полевого шпата. Цвет​ное число низкощелочных ультрабазитов и ультрамафитов при​ближается к 100%.
Ультраосновные породы, богатые оливином и флогопитом, в то же время являются и ультрамафическими (SiO2 < 45%, MgO > 18%), уль​трабазиты с большим количеством фельдшпатоидов могут быть низ​комагнезиальными. Ультрамафиты, богатые пироксенами, особенно ортопироксеном, содержат более 45 мас.% SiO2 и по уровню кремне-кислотности относятся к основным и даже к средним породам1.
По минеральному составу можно выделить восемь семейств ультраосновных и ультрамафических пород, представляющих низ​ко-, умеренно- и высокощелочной ряды (табл. 3.1). В общем случае каждое семейство объединяет полнокристаллические породы плу​тонического облика и сходные по составу, но хуже рас кристаллизо​ванные породы эффузивного облика. Первые образуют тектоничес​кие блоки и включения твердого вещества верхней мантии, а также принимают участие в строении относительно крупных интрузивных тел, затвердевших внутри земной коры. Вторые слагают лавовые по​токи, вулканокластические накопления и интрузивные тела не​больших размеров. Некоторые семейства представлены породами только плутонического или только эффузивного облика.
В земной коре ультрабазиты и ультрамафиты распространены незначительно; их суммарное количество не превышает в среднем 1 % от объема коры. Ниже поверхности Мохоровичича ультраоснов-
1 Энстатит (MgSiO3) содержит 59.9 мас.% SiO2.
3. Ультраосновные и ультрамафические породы
Таблица 3.1. Семейства ультраосновных (SiO2 < 45%) и ультрамафических (MgO > 18 %) магматических пород; цветное число до 100
	Петро-
	Семейство
	Глав-
	Породы плутониче-
	Породы эффу-

	химичес-
	
	ные
	ского облика
	зивного облика

	кий ряд
	
	мине-
	
	

	
	
	ралы
	
	

	Высоко-
	Кальсилито-
	Kis,
	—
	Оливиновый ме-

	щелоч-
	вых пород
	Срх, 0l
	
	лакальсилитит

	ной
	
	
	
	(мафурит)

	
	Лейцит-пи-
	Lc,
	Миссурит
	Лсйцитит

	
	роксе новых
	±Ne,
	
	Мелалейцитит

	
	пород
	Срх,
	
	Оливиновый ме-

	
	
	±01
	
	лалейцитит

	
	
	
	
	(угандит)

	
	Нефелин-
	Ne,
	Ne, %
	

	
	пироксено-
	Срх,
	Уртит                      70
	Нефелинит

	
	вых пород
	±01
	Ийолит               50-70
	Меланефсл и н ит

	
	
	
	Мельтейгит         10—50
	Оливиновый ме-

	
	
	
	Якупирангит         10
	ланефелинит

	
	Мелилито-
	Mel,
	Пироксеновый мелили-
	Мелил итит

	
	вых пород
	Ne,
	толит (ункомпагрит)
	Оливиновый ме-

	
	
	Срх, 0l
	Оливиновый мелилито-
	лилитит (альнёит)

	
	
	
	лит (кугдит)
	

	Умерен-
	Флогопит-
	Phi, 0l,
	Слюдяной перидотит
	Кимберлит

	ноще-
	оливиновых
	+ (Срх,
	
	Оливиновый

	лочной
	пород
	Amph)
	
	лампроит

	Низко-
	Пироксено-
	Орх,
	Пироксениты:
	

	щелоч-
	вых пород
	Срх,
	ортопироксенит (Орх)
	Бонинит

	ной
	
	±01
	клинопироксенит (Срх)
	

	
	
	
	вебстерит (Орх + Срх)
	

	
	
	
	оливиновый вебстерит
	

	
	
	
	(Орх + Срх + 01)
	

	
	
	
	(5%<О1<40%)
	

	
	Пироксен-
	01,
	Перидотиты:
	Пикрит, комати-

	
	оливиновых
	Орх,
	гарцбургит (01 + Орх)
	ит

	
	пород
	Срх
	лерцолит (01 + Орх +
	

	
	
	
	Срх)
	

	
	
	
	верлит (01 + Срх)
	

	
	Оливиновых
	01
	Дунит (01 + Cr-Sp)
	—

	
	пород
	
	Оливинит(О1 + Т1-М0
	


Примечание. Минералы: 01 — оливин, Орх — ортопироксен, Срх — клинопи-роксен, Phi — флогопит, Amph — амфибол, Mel — мелилит, Ne — нефелин, Lc — лейцит, Kls — кальсилит, Cr-Sp — хромшпинелид, Ti-Mt — титаномагнетит
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ные и одновременно ультрамафические породы, наоборот, преоб​ладают, и именно ими сложена верхняя мантия под континентами и океанами.
3.1. Семейство оливиновых пород
К данному семейству относятся дуниты и оливиниты — полно​кристаллические породы плутонического облика, не имеющие из​лившихся аналогов.
Дунит
Порода названа по горе Дан (Dun) в Новой Зеландии.
Минеральный состав. Главный минерал, слагающий не менее 90% объема породы,— магнезиальный оливин (Fo90_95), как прави​ло, частично или полностью замещенный вторичными минерала​ми из группы серпентина. Характерные второстепенные минера​лы — магнезиальный ортопироксен и хромшпинелиды (обычно это хромит). Существенно оливиновые породы, в которых среди второстепенных минералов преобладает не хромит, а титаномагне-тит, называют оливинитами.
Химический состав. Преобладание магнезиального оливина от​ражается в предельно высоком для магматических пород содержа​нии MgO и очень малых количествах TiO2,, A12O3, CaO, Na2O, K2O (табл. 3.2). Содержание SiO2 не превышает 45 мас.%, и по этому признаку дуниты, являясь ультрамафитами, относятся к группе ультраосновных пород.
Внешний облик. Дуниты — темные, почти черные породы с зе​леноватым оттенком и смоляным блеском на свежем изломе. При выветривании становятся коричнево-бурыми и даже желтыми. На выветрелой поверхности выделяются зерна хромита, которые иногда образуют шлирообразные скопления. Текстура массивная. Структура мелко- и среднезернистая, равномернозернистая.
Микроструктура. Под микроскопом видна мозаика изометрич-ных зерен оливина, часто с характерными тройными сочленениями границ. Хромит образует мелкие включения в зернах оливина, а так​же заполняет интерстиции между ними. В оливинитах оливин цемен​тируется ксеноморфными зернами титаномагнетита, которые неред​ко образуют почти непрерывную матрицу (сидеронитовая структура).
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	Таблица 3.2. Средний химический состав ультрамафических горных пород, по О.А. Богатикову и др.
	, 1987 г
	

	Оксид
	
	
	Породь
	интрузивного
	облика
	
	
	Породы эффузивного облика

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

	SiO2
	40.5
	37.8
	45.0
	44.8
	44.0
	54.6
	50.1
	51.1
	44.0
	43.3
	40.9
	56.8
	36.9
	39.8
	45.3

	TiO2
	0.16
	0.27
	0.21
	0.26
	0.22
	0.19
	0.54
	0.22
	0.58
	0.70
	1.69
	0.20
	3.98
	1.46
	3.94

	A12O3
	1.5
	1.1
	1.9
	3.6
	5.4
	2.9
	3.8
	2.8
	7.0
	5.3
	2.0
	8.8
	6.3
	5.7
	4.0

	Fe2O3
	2.7
	5.7
	6.0
	3.4
	4.1
	2.2
	3.1
	3.8
	4.4
	5.8
	7.4
	4.3
	10.5
	6.0
	5.0

	FeO
	6.3
	12.2
	2.8
	5.4
	7.2
	7.3
	6.8
	4.2
	7.5
	9.2
	6.0
	5.3
	8.0
	5.1
	4.1

	MnO
	0.13
	0.18
	0.10
	0.10
	0.10
	0.26
	0.21
	0.14
	0.18
	0.23
	0.13
	0.15
	0.14
	0.12
	0.13

	MgO
	47.4
	41.5
	42.2
	39.5
	29.4
	28.3
	24.1
	19.2
	30.0
	29.5
	37.2
	17.4
	22.9
	25.8
	26.6

	CaO
	0.9
	0.9
	1.6
	3.2
	9.1
	3.9
	10.1
	17.6
	5.9
	4.7
	4.2
	4.7
	8.6
	14.6
	5.1

	Na2O
	0.12
	0.06
	0.14
	0.35
	0.05
	0.25
	1.25
	0.89
	0.28
	1.00
	0.12
	1.50
	0.88
	0.21
	0.51

	K2O
	0.07
	0.05
	0.07
	0.11
	0.28
	0.07
	0.07
	0.06
	0.13
	0.30
	0.16
	0.84
	1.70
	0.82
	4.20

	P2O5
	0.15
	0.22
	0.06
	0.18
	0.06
	0.03
	0.02
	0.02
	0.06
	0.25
	0.20
	0.04
	0.09
	0.45
	1.11


Примечание. 1 — дунит, 2 — оливинит, 3 — гарцбургит, 4 — лерцолит, 5 — верлит, 6 — ортопироксенит, 7 — вебстерит, 8 — клинопироксенит, 9 — коматиит, 10 — пикриг. 11 — меймечит, 12 — бонинит, 13 — щелочной пикрит, 14 — кимберлит, 15 — оливиновый лампроит
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Условия залегания и распространенность. Дуниты встречаются в ассоциации с преобладающими по объему перидотитами, пирок-сенитами или габбро, слагая отдельные участки, слои, зоны, жилы в интрузивных телах и тектонических блоках глубинных пород. Ду​ниты известны также среди глубинных кристаллических включений, выносимых щелочными базальтами и кимберлитами. В целом, их распространенность относительно невелика.
Происхождение. Дуниты могут быть либо кумулятивными обра​зованиями, возникшими в результате гравитационного осаждения кристаллов оливина при затвердевании высокомагнезиальных рас​плавов, либо твердым остатком (реститом), который сохранился после частичного плавления перидотитов. Допускается метасома-тическое происхождение жилообразных и трубообразных дунито-вых тел, замещающих перидотиты или пироксениты. Жидких магм, отвечающих по составу дуниту, не существует, поэтому дуниты не имеют вулканических аналогов. Многие дуниты испытали пере​кристаллизацию и пластическую деформацию в твердом состоя​нии в условиях повышенной температуры. При низких температу​рах (< 400 °С) дуниты легко превращаются в серпентиниты.
Практическое значение. В дунитах встречаются залежи хромито-вых руд и платиновая минерализация. При серпентинизации дуни-тов возникают месторождения асбеста. К коре выветривания дуни-тов приурочены месторождения никеля, который первоначально содержался в оливине.
3.2. Семейство пироксен-оливиновых пород
К данному семейству относятся полнокристаллические породы плутонического облика — перидотиты, а также эффузивные поро​ды — пикриты и коматииты.
Перидотиты
Название породы происходит от французского слова peridot — оливин.
Минеральный состав. К главным минералам относятся магнези​альный оливин (Fo90), слагающий от 90 до 40% объема породы, ор-то- и (или) клинопироксены. В качестве второстепенных минера​лов могут присутствовать плагиоклаз, шпинель или гранат. Какой
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из этих трех минералов, богатых А12О3, появляется в перидотитах, зависит от давления, т.е. глубины кристаллизации. На малой глуби​не устойчив плагиоклаз, глубже — шпинель, а на еше большей глу​бине — гранат. Вторичные минералы представлены серпентином, тальком, тремолитом, хлоритом, карбонатами.
Выделяют три главные разновидности перидотитов (рис. 3.1):
гарцбургит (оливин + ортопироксен),
лерцолит (оливин + ортопироксен + клинопироксен),
верлит (оливин + клинопироксен).
Иногда пироксен в перидотитах бывает замещен роговой обман​кой; оливин-роговообманковая порода получила название кортлан-дит.
Химический состав. Для гарцбургитов характерны высокие содер​жания MgO и низкие содержания А12О3 и СаО. При переходе к лер-цолитам и верлитам количество MgO уменьшается, а концентрации А12О3 и СаО возрастают (см. табл. 3.2). По содержанию SiO2 пери​дотиты близки к границе между группами ультраосновных и ос​новных магматических пород (~44-45 мас.% SiO2).
Рис. 3.1. Классификация полнокристаллических пироксен-оливиновых пород по минеральному составу
Внешний облик. Перидотиты — темно-серые и черные породы, при выветривании становятся бурыми. Цвет зависит от степени за​мещения оливина и ромбического пироксена серпентином, а кли-нопироксена — актинолитом. Свежие перидотиты глубинных вклю​чений, состоящие из оливина, магнезиального ортопироксена
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и хромдиопсида, имеют яркую зеленую окраску. Структура перидо​титов полнокристаллическая, от мелко- до крупнозернистой, рав-номернозернистая, иногда порфировидная. Текстура недеформи-рованньгх перидотитов, как правило, массивная.
Микроструктура. Перидотиты, образованные в земной коре, ча​сто имеют кумулятивные структуры, которые возникли благодаря гравитационному осаждению кристаллов оливина и пироксена. Изометричные зерна оливина нередко цементируются ксеноморф-ными выделениями более позднего пироксена. Иногда мелкие кри​сталлы оливина целиком заключены в крупных зернах пироксена (пойкилитовая структура). Для кумулятивных верлитов, богатых титаномагнетитом, типична сидеронитовая структура — оливин и клинопироксен цементируются рудным минералом.
Перидотиты, вынесенные из верхней мантии, несут следы пла​стической деформации и перекристаллизации в твердом состоя​нии. В результате возникают бластические2 структуры, свойствен​ные метаморфическим породам. Вследствие пластической деформации зерна оливина могут приобретать волнистое угасание. В скрещенных николях в них ясно видны неодинаково гаснущие по​лосы излома, получившие название структуры кинкбанд.
Условия залегания и распространенность. Перидотиты вместе с габброидами, пироксенитами, дунитами принимают участие в стро​ении крупных расслоенных плутонов, залегающих в земной коре. Обычно перидотиты тяготеют к нижним частям таких плутонов.
Лерцолиты и гарцбургиты преобладают в верхней мантии и, та​ким образом, являются самыми распространенными в природе уль-трамафитами. Тектонические блоки мантийных перидотитов обна​жены на дневной поверхности и на дне океанов, а обломки мантийных перидотитов встречаются в лавах и в трубках взрыва, связанных с глубинными магматическими источниками.
Происхождение. Некоторые разновидности верлитов могут быть продуктом кристаллизации ультрамафического магматического расплава. Однако перидотиты, образованные в земной коре, чаще имеют кумулятивную природу. Кристаллы оливина погружаются на дно магматической камеры, а затем при затвердевании расплава, за​ключенного между ними, цементируются пироксеном и другими минералами.
2 Бластез — перекристаллизация агрегата минеральных зерен в твердом состо​янии.
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Перидотиты верхней мантии представляют собой как первичное вещество глубинных зон Земли (лерцолиты), так и твердый остаток (рестит), который сохранился после частичного плавления этого ве​щества и удаления жидкой фазы (гарцбургиты). Структуры ман​тийных лерцолитов и гарцбургитов указывают на перекристаллиза​цию и пластическую деформацию этих пород при высоких температурах и давлениях. Будучи перемещенными в приповерхно​стную зону, перидотиты испытывают серпентинизацию под воздей​ствием экзогенных вод.
Практическое значение. Гарцбургиты содержат залежи хромито-вых руд, а верлиты — титаномагнетитовые руды. Некоторые слои пе​ридотитов и сопряженных с ними пород в расслоенных плутонах вы​деляются повышенными концентрациями металлов платиновой группы. В результате изменения перидотитов возникают место​рождения асбеста, а также силикатов никеля в корах выветривания.
Пикрит
Название породы отражает высокое содержание в ней магнезии (греч. picros — горький)3. Термин употребляется для обозначения ультрамафических пород эффузивного облика, слагающих как ла​вовые потоки, так и субвулканические интрузивы.
Минеральный состав и микроструктура. В пикритах с порфиро​вой структурой вкрапленники представлены оливином (Fo90), к которому иногда добавляется клинопироксен. Основная масса состоит из микролитов клинопироксена, титаномагнетита и разло​женного вулканического стекла. Обычные акцессорные минера​лы — апатит и титанит. По оливину и стеклу развиваются серпен​тин, агрегаты иддингсита и боулингита.
Разновидность пикритов с обильными крупными вкрапленни​ками оливина получила название меймечита (по реке Маймеча в Сибири).
Химический состав пикритов близок к валовому составу верли-тов, однако пикриты обычно содержат меньше оливина и MgO, чем перидотиты (см. табл. 3.2).
Внешний облик. Пикриты имеют черную окраску с зеленова​тым оттенком. На темном фоне афанитового базиса выделяются светло-зеленые вкрапленники оливина. Выветрелые пикриты ок​рашены в темно-бурые тона, имеют неровную, шероховатую поверх-
3 Горький вкус — свойство магнезии.
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ность. Характерна шаровая или глыбовая отдельность. Текстура массивная; нередко встречаются также пористые или миндалека-менные породы. Миндалины заполнены серпентином, хлоритом,
цеолитами.
Условия залегания и распространенность. Пикриты слагают ла​вовые потоки мощностью до нескольких десятков метров, а также залегают в виде даек и силлов. Хотя размеры магматических тел, об​разованных пикритами, невелики, эти породы встречаются доволь​но часто, ассоциируя с менее магнезиальными вулканическими и жильными породами основного состава.
Происхождение. Пикриты — продукты приповерхностного за​твердевания высокомагнезиальных расплавов, зарождающихся в верхней мантии за счет частичного плавления лерцолитов. Обо​гащение пикритов вкрапленниками оливина может быть связано со скоплением кристаллов этого минерала во время подъема и затвер​девания магмы.
Практическое значение. Пикриты иногда содержат медно-нике-левую сульфидную минерализацию, однако промышленных место​рождений, связанных с пикритами, не выявлено.
Коматиит
Название породы дано по р. Комати в Южной Африке.
Минеральный состав. Главные минералы: оливин (Fo90), в мень​шем количестве содержится клинопироксен (авгит, иногда пижо​нит), второстепенный минерал — хромшпинелид. Оливин почти на​цело замещен серпентином также, как и стекло, которое, возможно, было в первичном составе коматиитов.
Химический состав. Коматииты содержат 18-40% MgO и по это​му признаку являются типичными ультрамафитами. По содержа​нию SiO2 (40-45%) коматииты относятся к ультраосновным поро​дам, хотя иногда количество кремнезема возрастает до 45-50 мас.%. От пикритов коматииты отличаются меньшим суммарным содер​жанием Na2O + К2О, а также более низкими концентрациями TiO, и Fe2O3 + FeO (см. табл. 3.2).
Внешний облик и микроструктура. Будучи очень древними поро​дами (см. ниже), коматииты, как правило, испытали региональ​ный метаморфизм и превращены в агрегат вторичных минералов: серпентина, тремолита, хлорита, карбоната, талька. Несмотря на это, в коматиитах часто сохраняются реликты своеобразной первич-
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Рис. 3.2. Структура спинифекс. Вытя​нутые скелетные кристаллы оливина на фоне серпентинизированной основной массы (точки); поле зрения 1 х 2 мм
ной структуры, получившей название спинифекс. Этим термином обозначают скоп​ления пластинчатых скелет​ных кристаллов оливина (иногда пироксена), кото​рые напоминают листья травы Triodia spinifex, расту​щей в Австралии. Отдель​ные кристаллы могут дости​гать десятков сантиметров в длину при толщине в не​сколько миллиметров. Кри​сталлы крестообразно пере​секаются (рис. 3.2) либо образуют пакеты субпарал​лельных пластинок. На ровных поверхностях структура спинифекс хорошо видна невооруженным глазом.
Условия залегания и распространенность. Коматиит — характер​ная вулканическая порода архейских зеленокаменных поясов — древних прогибов, заполненных продуктами подводного вулканиз​ма. Коматииты обычно приурочены к нижней части вулканогенного разреза и слагают лавовые потоки мощностью 0,5—20 м, сформиро​ванные в подводных условиях, а также образуют субвулканичес​кие дайки и пластовые интрузивные залежи. Более молодые вулка​нические породы, точно отвечающие по химическому составу докембрийским коматиитам, неизвестны. Однако в некоторых про​винциях обнаружены пикриты со структурой спинифекс (ультрама​фические лавы острова Горгона у берегов Колумбии).
Происхождение. Коматиитовые расплавы образовались за счет высоких степеней частичного плавления лерцолитов верхней ман​тии и имели очень высокую начальную температуру (1800-1600 °С). Изливаясь на морское дно, расплав попадал в условия глубокого пе​реохлаждения, что служило причиной быстрого роста скелетных кристаллов оливина с образованием структуры спинифекс.
Практическое значение. К нижним частям коматиитовых пото​ков приурочены залежи медно-никелевых сульфидных руд (Запад​ная Австралия, Канада). С коматиитами пространственно связаны также гидротермальные месторождения золота.
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3.3. Семейство пироксеновых пород
К данному семейству относятся полнокристаллические породы плутонического облика — пироксениты, а также относительно ред​кие вулканические породы — бониниты.
Пироксениты
Минеральный состав. Главными породообразующими минера​лами являются орто- и (или) клинопироксен, составляющие не ме​нее 60 об.% (см. рис. 3.1). Кроме того, в состав пироксенитов может входить оливин (до 40%) и в качестве второстепенных минералов — плагиоклаз, шпинель или гранат, а также магнетит и титаномагне-тит. Вторичные минералы: серпентин (по магнезиальному орто-пироксену и оливину), тремолит, актинолит, цоизит, эпидот, хло​рит (главным образом, по клинопироксену).
Классификация пироксенитов основана на количественных со​отношениях между ромбическим и моноклинным пироксенами (см. рис. 3.1): ортопироксениты содержат не менее 90% ромбичес​кого пироксена, клинопироксениты — не менее 90% моноклинного пироксена, вебстериты состоят из соизмеримых количеств орто-и клинопироксена. Если пироксениты содержат более 10% оливи​на, то к их названиям добавляется слово «оливиновый». Выделяют также плагиоклазовые, шпинелевые, гранатовые пироксениты. Оливиновые пироксениты связаны постепенными переходами с пе​ридотитами, а плагиоклазовые пироксениты — с габбро.
Химический состав пироксенитов близок к составам орто- и (или) клинопироксена. В соответствии с этим возникает сочетание высо​ких содержаний MgO и SiO2 (см. табл. 3.2), что определяет при​надлежность пироксенитов, с одной стороны, к ультрамафичес​ким, а с другой,— к основным или даже средним породам. Для ортопироксенитов типичны максимальные содержания MgO и SiO2 при низких концентрациях СаО; клинопироксениты, на​оборот, обогащены СаО и содержат меньше MgO и SiO2. Эти раз​личия отражают особенности химического состава энстатита-брон-зита и диопсида. Примесь оливина увеличивает содержание MgO и уменьшает содержание SiO2. Присутствие плагиоклаза, шпинели или граната фиксируется в росте содержаний А12О3.
Внешний облик. Пироксениты — полнокристаллические, часто крупно- и гигантозернистые породы с ясно различимыми призма-
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тическими кристаллами пироксена. Магнезиальные ортопироксе-ниты имеют светлый серый цвет с желтоватым или зеленоватым от​тенками. Клинопироксениты и вебстериты окрашены в темные то​на с зеленоватым оттенком на поверхности выветривания. Плоскости спайности и отдельности клинопироксена имеют стек​лянный блеск. Обычно хорошо видны пятна, шлиры, полосы, обо​гащенные магнетитом или титаномагнетитом.
Микроструктура агрегата призматических кристаллов пирок​сена обычно панидиоморфнозернистая. Оливин чаще всего иди-оморфен по отношению к пироксену, и при наличии в породе достаточного количества оливина структура становится гипидио-морфнозернистой. Такая структура особенно характерна для оли-виновых ортопироксенитов. Однако в некоторых клинопироксени-тах между пироксеном и оливином наблюдаются обратные соотношения: ксеноморфный оливин цементирует относительно идиоморфные кристаллы клинопироксена. Хромшпинелид при​сутствует в виде мелких кристаллов, заключенных в пироксене, а также слагает более крупные ксеноморфные зерна. Плагиоклаз, богатая алюминием шпинель, фанат, магнетит и титаномагнетит ксеноморфны по отношению к пироксену. Для клинопироксени-тов, богатых рудными минералами, типична сидеронитовая струк​тура. Роговая обманка всегда является поздним минералом, мета-соматически замещающим клинопироксен. Пироксениты, полностью замещенные роговой обманкой, получили название горнблендитов (нем. Hornblende — роговая обманка).
Условия залегания и распространенность. Пироксениты обычно не образуют самостоятельных интрузивных тел, а встречаются в ассоциации с перидотитами, дунитами, габбро. Известны рас​слоенные плутоны, состоящие из пластов всех этих пород (Великая дайка Зимбабве, Бушвельдский плутон в Африке и др.). В дунит-гарцбургитовых массивах пироксениты слагают жилообразные и пластообразные тела (Полярный Урал). Дунит-клинопироксе-нит-габбровая ассоциация представлена зональными интрузивны​ми массивами (Урал, Аляска), в которых пироксениты слагают про​межуточную зону между дунитовым ядром и окружающими габбро, внедренными после дунитов. Пироксениты встречаются среди глу​бинных кристаллических включений, выносимых щелочными ба​зальтами и кимберлитами.
Происхождение. Оливиновые клинопироксениты и вебстериты могут кристаллизоваться из расплавов; часть этих пород имеет ку-
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мулятивную природу и образовалась в результате скопления крис​таллов пироксена в донных частях магматических камер. Ортопи-роксениты могут также возникать в результате метасоматического преобразования богатых оливином пород с привносом кремнезема и при метаморфизме серпентинитов; известны и метасоматические клинопироксениты.
Практическое значение. Ортопироксениты вмещают хромитовые и платиновые руды; с клинопироксенитами ассоциирует магнети-товое и титаномагнетитовое оруденение.
Бонинит
Порода впервые была описана на островах Бонин, принадлежа​щих Японии.
Минеральный состав и микроструктура. В бонинитах, обладаю​щих порфировой структурой, мелкие вкрапленники магнезиально​го оливина (Fo90) и пироксена (Еn95-85) погружены в основную мас​су, состоящую из кислого вулканического стекла с микролитами пироксена. Среди кристаллических фаз преобладают магнезиаль​ный пироксен, нередко представленный клиноэнстатитом, который не встречается ни в каких других породах Земли, но известен в ме​теоритах. Минерал образуется в результате метастабильной инвер​сии высокотемпературного протоэнстатита при быстром охлажде​нии. В палеотипных разностях цветные минералы замешены серпентином, хлоритом, стекло девитрифицировано.
Химический состав бонинитов близок к ортопироксениту. Ха​рактерны высокие содержания MgO и SiO2 при малом количестве А12О3, CaO, Na2O, К2О (см. табл. 3.2). По содержанию MgO (16-22 мас.%) бониниты относятся к ультрамафическим породам, а по со​держанию SiO2 (53—62 мас.%) — к группе средних пород. Особенно​сти химического состава отражают специфику минерального соста​ва бонинитов — преобладание магнезиального пироксена среди вкрапленников и кислый состав стекловатой основной массы. Вул​каническое стекло содержит несколько массовых процентов воды.
Внешний облик. Бониниты — темные мелкопорфировые поро​ды с зеленоватым или буроватым оттенком; основная масса афани-товая, в кайнотипных разностях содержит стекло. Характерна ша​ровая отдельность, широко развиты пузыристые лавы.
Условия залегания и распространенность. Бониниты представля​ют собой подводные лавы, которые обнаружены на склонах глубо-
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ководных желобов перед фронтом островных дуг. Бониниты пале​огенового возраста распространены вдоль юго-западного края Ти​хого океана. В других частях земного шара описаны более древние аналоги тихоокеанских бонинитов. Бониниты всюду ассоциируют с низкокалиевыми базальтами.
Происхождение. Бониниты — затвердевшие расплавы, богатые MgO и SiO2, которые возникают при частичном плавлении гарц-бургитов или других ортопироксенсодержащих ультрамафитов на относительно малых глубинах (<30 км) в присутствии воды. Воз​можно, плавлению, подвергались серпентинизированные ультра-мафиты. Породы, отвечающие по составу бонинитам, могут также образоваться путем смешения низкощелочных ультрамафических магм, например, коматиитов с низкощелочными кислыми рас​плавами. Близкие по составу к бонинитам интрузивные породы из​вестны в крупных расслоенных плутонах, где они несомненно яв​ляются продуктами ассимиляции сиалического вещества континентальной земной коры высокомагнезиальными мантийны​ми расплавами.
Практическое значение. Месторождений полезных ископаемых, связанных с бонинитовыми лавами, не известно. В интрузивных аналогах бонинитов часто встречается медно-никелевая и другая рудная минерализация.
3.4. Семейство флогопит-оливиновых пород
К данному семейству относятся как полнокристаллические по​роды плутонического облика — слюдяные перидотиты, так и хуже раскристаллизованные жильные и эффузивные породы: слюдяные пикриты, кимберлиты, оливиновые лампроиты; те и другие отли​чаются появлением среди главных минералов флогопита. Слюдя​ные перидотиты редки. Наибольший интерес представляют кимбер​литы и оливиновые лампроиты, которые иногда алмазоносны.
Кимберлит
Название породы дано по району Кимберли в Южной Африке.
Минеральный состав и микроструктура. Мелкие (< 1-2 мм) вкрап​ленники магнезиального оливина (Fo90) и флогопита, в той или иной мере затронутые вторичными изменениями, погружены в тон-
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козернистую основную массу, в значительной степени состоящую из вторичных минералов: карбоната, серпентина, хлорита. Перво​начально основная масса кимберлитов была образована оливином и флогопитом, а также кристаллами апатита, перовскита, мелили-та, ильменита, монтичеллита, магматического кальцита. Содержа​ние флогопита изменчиво и в слюдяных кимберлитах может до​стигать 50 об. %.
Кроме мелких вкрапленников, в кимберлитах содержатся круп​ные кристаллы оливина, орто- и клинопироксена, пиропового фа​ната, пикроильменита (магнезиального ильменита), флогопита. Такие мегакристаллы, размер которых может достигать 10— 15 см, об​разованы на большой глубине.
В кимберлитах, как правило, заключены многочисленные об​ломки пород размером от нескольких сантиметров до 0.3-1.0 м, вынесенные магмой с разных глубин. Самые глубинные кристалли​ческие включения, представленные гранатовыми перидотитами, пироксенитами, дунитами, эклогитами4, характеризуют состав верх​ней мантии. При дезинтеграции таких включений образовались отдельные зерна оливина, пироксена, фаната размером до 2-5 мм. В некоторых перидотитовых и эклогитовых включениях обнару​жен алмаз. Изолированные кристаллы алмаза в кимберлитах также имеют ксеногенную природу и первоначально содержались в пери​дотитах и эклогитах верхней мантии.
Химический состав. Кимберлиты, являясь ультрамафическими породами, отличаются повышенными содержаниями титана, калия, фосфора (см. табл. 3.2), которые заключены в ильмените, флогопи​те, апатите и некоторых других минералах. Высокое содержание СаО обусловлено обилием кальцита.
Внешний облик. Массивные невыветрелые кимберлиты пред​ставляют собой темную породу, в которой на фоне афанитовой ос​новной массы хорошо различимы многочисленные вкрапленники слюды и оливина. Наиболее распространены кимберлитовые брек​чии, которые по сути дела являются вулканогенно-обломочными породами. Цвет кимберлитов в зависимости от степени их вторич​ного изменения варьирует от темного зеленовато-черного до свет​лого голубовато-серого. При выветривании кимберлиты превра​щаются в голубые глины, которые, окисляясь, приобретают оранжево-желтую окраску.
4 Эклогит — глубинная метаморфическая порода, состоящая из граната и кли​нопироксена (омфацита).
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Условия залегания и распространенность. Кимберлиты встреча​ются на древних докембрийских кратонах, где они чаще всего зале​гают в виде трубок взрыва (диатрем), расширяющихся вверх напо​добие воронок. Поперечник верхней части трубок варьирует от 20-30 до 1000-1500 м, составляя в среднем 200-600 м. Вертикаль​ная протяженность трубок достигает 2.5 км; на глубине диатремы сменяются дайками. Редкие маломощные дайки и силлы массивных кимберлитов встречаются и выше.
Происхождение. Источники кимберлитовых расплавов нахо​дятся в верхней мантии на глубине 150-250 км. Кимберлитовая магма была обогащена водой и углекислотой. Устремляясь к поверх​ности, она увлекала обломки окружающих пород, в том числе алма​зоносных перидотитов и эклогитов. На малых глубинах вследст​вие выделения газообразных Н2О и СО2 происходило спонтанное расширение кимберлитовой массы, которая прорывалась к поверх​ности, образуя трубки взрыва. Под влиянием водно-углекислого флюида кимберлиты испытывали серпентинизацию, карбонати-зацию и другие низкотемпературные изменения.
Практическое значение. Кимберлиты служат одним из главных источников алмазов. Содержания алмазов в кимберлитах невелики и даже на промышленных месторождениях не превышают 0.05-0.2 г/т (0.25-1.0 карат/т).
Оливиновый лампроит
Лампроиты (название подчеркивает преобладание во вкрап​ленниках цветных минералов5) содержат в переменных количест​вах оливин, диопсид, флогопит, лейцит, санидин, K-Ti-амфибол (рихтерит). В зависимости от количественных соотношений меж​ду этими минералами выделяют разновидности лампроитов. Ниже приведено описание оливиновых лампроитов.
Минеральный состав и микроструктура. Оливиновые лампроиты содержат 20-30 об.% вкрапленников магнезиального оливина (Fo90), которые погружены в стекловатую основную массу с микро​литами флогопита, диопсида, перовскита, хромовой шпинели. Оли​виновые лампроиты алмазоносны и обнаруживают много общего со слюдяными кимберлитами. Отличительным признаком лампрои​тов является отсутствие или очень малое количество карбоната,
5 Греч, lampros — сверкание. Этот корень входит в название многих меланокра-товых пород, богатых слюдой.
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а также появление минералов, особенно богатых титаном, калием и барием. В частности, характерны своеобразные акцессорные ми​нералы: прайдерит(К,Ва)1,3(Ti,Fe)8О16, джеппеит(К,Ва)2(Тi,Fе)6О13, вэйлит Zr2K4Si6018. Флогопит лампроитов, кроме высокого содер​жания титана, отличается повышенными концентрациями фтора. Алмазы из лампроитов и кимберлитов сходны; те и другие несут признаки ксеногенного происхождения.
Химический состав. Специфика минерального состава оливино-вых лампроитов отражается в высоких содержаниях TiO2, K20, Р2О5 и низких концентрациях СаО в валовых пробах по сравнению с ким​берлитами (см. табл. 3.2).
Внешний облик. Массивные оливиновые лампроиты имеют эф​фузивный облик, который подчеркивается стекловатой структу​рой базиса и пористой текстурой. На темном коричневатом фоне по​роды различимы мелкие чешуйки слюды и вкрапленники оливина, обычно в той или иной мере замещенные серпентином или тальком. Вулканокластические породы лампроитового состава состоят из лавоподобных пористых обломков, сцементированных мелко-и тонкообломочным (пепловым) материалом. В цементе содержат​ся не только диспергированное вещество самих лампроитов, но и мелкие частицы окружающих пород.
Условия залегания и распространенность. Так же, как кимберли​ты, оливиновые лампроиты слагают сужающиеся книзу трубки взрыва (диатремы). Трубки заполнены преимущественно вулкано-кластитами. Кроме того, известны небольшие дайки и пластовые за​лежи массивных лампроитов. Оливиновые лампроиты очень редки. Наиболее полно они изучены в Западной Австралии.
Происхождение. Сходство состава и условий залегания оливи-новых лампроитов и кимберлитов указывает на генетическую общ​ность этих пород. Те и другие связаны с магматическими источни​ками, которые расположены глубоко в мантии в области устойчивости алмаза. Формирование диатрем связывают с воздей​ствием поднимающейся лампроитовой магмы на водонасыщен-ные породы, залегающие вблизи дневной поверхности. Нагрев во​дяного пара приводит к мощным взрывам и заполнению обломочной массой взрывной воронки.
Практическое значение. Оливиновые лампроиты привлекли к се​бе внимание после того, как в 1976-1979 гг. на западе Австралии в них были обнаружены алмазы. Особенно богатой алмазами ока​залась лампроитовая трубка Аргайл, расположенная в восточной ча-
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ста провинции Кимберли6. Эта трубка длиной 2 км при ширине от 150 до 500 м в плане была образована в протерозое (1100 млн лет на​зад). Разведанные запасы алмазов, заключенных в лампроитовых ту​фах трубки Аргайл, составляют около 100 т при содержании 1.2-1.4 г/т, что превышает содержание алмазов в любой кимберли-товой трубке земного шара. Проектная производительность рудни​ка, который действует с 1985 г.,— 500 кг алмазов в год. Около 90% алмазов, извлекаемых из трубки Аргайл, являются техническими, 10% — ювелирными. Эти впечатляющие цифры стимулируют по​иски алмазоносных лампроитов в разных частях земного шара.
3.5. Семейство мелилитовых пород
К данному семейству относятся интрузивные и вулканические породы, содержащие в качестве главного породообразующего ми​нерала мелилит (Ca,Na)(Mg,Al,Fe)(Si,Al)2O7. В интрузивных по​родах — мелилитолитах — доля этого минерала составляет 40-95 об.%. Кроме мелилита содержатся оливин, клинопироксен, нефелин. Выделяются разновидности с разными количественными соотношениями между этими минералами: кугдит (оливиновый мелилитолит), ункомпагрит (пироксеновый мелилитолит) и др. Ха​рактерные акцессорные минералы: титаномагнетит, перовскит, апатит. При эпигенетическом изменении мелилитовых интру​зивных пород развиваются флогопит, фанат (меланит), везувиан и некоторые редкие минералы. В вулканических породах — мелили-титах, представленных несколькими разновидностями, вкраплен​ники и основная масса образованы оливином, клинопироксеном, мелилитом. В основной массе, кроме того, содержатся нефелин или лейцит. Количество мелилита варьирует от 10 до 60 об.%. На​иболее распространенная мелилитсодержащая жильная порода — альнеит — отличается появлением крупных выделений позднего
биотита.
Мелилитовые породы встречаются вместе с другими щелочны​ми и субщелочными ультрабазитами; альнёиты часто ассоциируют с кимберлитами.
 Не путатъ с одноименной провинцией в Южной Африке.
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3.6. Семейство нефелин-пироксеновых пород
К данному семейству относятся ультраосновные породы, со​стоящие из нефелина и цветных минералов, среди которых преоб​ладают пироксены. Интрузивные породы представлены якупиран-гитом, мельтейгитом, ийолитом, уртитом, а вулканические породы — оливиновыми нефелинитами, меланефелинитами и не-фелинитами.
Якупирангит, мельтейгит, ийолит, уртит
Минеральный состав. Полнокристаллические нефелин-пирок-сеновые породы, образующие непрерывный ряд, разделены по ко​личественным соотношениям между нефелином и пироксеном на четыре вида:
Нефелин, об.%
Якупирангит
<10
Мельтейгит
10—50
Ийолит
50-70
Уртит
>70
Якупирангит (по р. Якупиранга в Бразилии) состоит из моно​клинного пироксена (диопсид-авгита или титан-авгита) с неболь​шим количеством оливина, нефелина, апатита, титаномагнетита, Ti-содержащего фаната (меланита), перовскита, ильменита. Исчез​новение нефелина определяет переход от якупирангитов к клино-пироксенитам.
Мелыпейгит (по р. Мельтейг в Норвегии) — промежуточный вид между якупирангитом и ийолитом.
Ийолит (по горе Ийвара в Финляндии) образован клинопирок-сеном и нефелином, количества которых примерно равны. Пирок​сен отвечает по составу диопсид-авгиту, титан-авгиту, эгирин-ав-гиту, эгирину и нередко зонален. В ядре кристаллов развит бесцветный диопсид-авгит или розоватый (в шлифе) титан-авгит, а по периферии — зеленоватый эгирин-авгит и зеленый эгирин. В качестве второстепенных и акцессорных минералов присутству​ют K-Na полевой шпат, апатит, титаномагнетит, меланит, перов-скит. Встречаются эвдиалит, энигматит, лампрофиллит.
Уртит (по району Луявр-Урт в Хибинах) — существенно нефе​линовая порода. Клинопироксен, количество которого не превыша​ет 20-30%, представлен эгирином, эгирин-диопсид ом, эгирин-ге-денбергитом. Второстепенные и акцессорные минералы те же, что
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и в ийолитах. Среди вторичных минералов в якупирангитах-урти-тах наиболее распространены продукты эпигенетического изме​нения нефелина: цеолиты, канкринит, содалит, кальцит. По пирок​сену развиваются биотит (флогопит) и амфибол. Минералы, богатые титаном, замешаются титанитом, лейкоксеном. В мельтейгитах и ийолитах может встречаться вторичный волластонит.
Химический состав пород в ряду якупирангит-уртит отражает пропорции нефелина и пироксена. С увеличением количества нефе​лина и уменьшением доли пироксена растут содержания А12О3, Na2О, К2О и снижаются содержания Fe2O3 + FeO, MgO, CaO (табл. 3.3).
Внешний облик. Богатые пироксеном якупирангиты и мельтей-гиты имеют темную зеленоватую или буроватую окраску. В мельтей​гитах светлые интерстиции заполнены зеленовато-серым нефели​ном; ийолиты и уртиты — лейкократовые породы. Невооруженным глазом видны таблитчатые кристаллы зеленовато-серого нефелина с характерными прямоугольными сечениями и рассеянные призма​тические кристаллы и неправильной формы зерна пироксена чер​ного или темно-зеленого цвета. Текстура массивная, иногда трахи-
	Таблице .3.3.
	Средний химический состав фондовых и мелилитовых

	ультраосновных горных пород, по О.А. Богатикову и др., 1987 г.

	Окси-
	Интрузивные породы
	Вулканические породы

	ды
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8

	SiO2
	43.7
	41.7
	42.8
	42.5
	41.8
	41.5
	41.5
	37.4

	TiO2
	2.8
	3.1
	2.6
	1.5
	2.2
	3.7
	3.9
	2.5

	Аl2O3
	5.7
	10.3
	20.0
	27.1
	11.2
	9.7
	8.0
	11.3

	Fe2O3
	7.7
	6.3
	5.3
	3.6
	5.3
	4.5
	5.5
	10.2

	FeO
	6.7
	6.7
	3.4
	2.4
	7.3
	8.6
	7.7
	5.5

	MnO
	0.1
	0.2
	0.1
	0.1
	0.2
	0.2
	0.2
	0.1

	MgO
	11.3
	8.8
	3.8
	0.7
	14.5
	14.7
	14.2
	10.8

	CaO
	19.5
	16.9
	3.9
	3.6
	12.7
	11.0
	12.9
	16.6

	Na2O
	1.1
	4.5
	9.2
	13.5
	3.1
	2.4
	1.4
	3.4

	K,0
	1.4
	1.4
	4.0
	5.1
	1.6
	3.2
	4.7
	2.2

	P2O5
	0.6
	0.4
	0.5
	0.2
	0.9
	0.6
	0.5
	0.5


Примечание.1- якупирангит, 2 - мельтейгит, 3 - ийолит, 4 - ур-тит, 5 - оливиновый меланефелинит, 6 - оливиновый мелалеицитит, 7 — оливиновый мелакальсилитит (мафурит), 8 — мелилитит
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тоидная с субпараллельным расположением кристаллов пироксена. Видны линзы и полосы, обогащенные апатитом, титаномагнети-том, перовскитом, темной слюдой. Структура мелко-, средне- или крупнозернис​тая.
Рис. 3.3. Идиоморфные кристаллы нефе​лина (светлое) и ксеноморфные зерна клинопироксена (серое) в уртите. При одном николе, поле зрения 4 х 6 мм
Микроструктура якупи-рангитов и мельтейгитов ги-пидиоморфнозерн истая. Интерстиции между отно​сительно крупными приз​матическими кристаллами пироксена заполнены ксе-
номорфными зернами и мелкими кристаллами нефелина, апатита, меланита, титаномагнетита, кальцита. В ийолитах наблюдается па-нидиоморфнозернистая структура нефелин-пироксенового агре​гата, а в уртитах устанавливается идиоморфизм нефелина по отно​шению к пироксену (рис. 3.3 ).
Структурные соотношения указывают на то, что в якупиранги-тах—мельтейгитах кристаллизация расплава начиналась с выделения пироксена, а в ийолитах-уртитах — с выделения нефелина. В тече​ние определенного времени оба минерала кристаллизовались одно​временно. На позднемагматическом этапе формировались титано-магнетит, апатит, перовскит, меланит, K-Na полевой шпат. Часть нефелина, перовскита, меланита, щелочного полевого шпата, а так​же вся масса слюды, титанита, эгирина и щелочного амфибола бы​ла образована в субсолидусных условиях при автометасоматическом преобразовании продуктов магматической кристаллизации.
Условия залегания и распространенность. Нефелин-пироксено-вые породы, среди которых чаще встречаются ийолиты, образуют штокообразные массивы, кольцевые и конические интрузивные залежи, входящие в магматические комплексы центрального типа. Кроме щелочных ультрабазитов, в состав таких комплексов входят карбонатиты (Кольский полуостров, Восточная Сибирь, Африка, Канада, Бразилия и другие провинции). Ийолиты и уртиты ассоци​ируют также с нефелиновыми сиенитами (Хибинский, Ловозер-ский массивы на Кольском полуострове).
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Происхождение. Нефелин-пироксеновые магматические поро​ды представляют собой продукты кристаллизации мантийных ще​лочных магм, богатых натрием.
Практическое значение. Якупирангиты и мельтейгиты богаты титаномагнетитом, перовскитом, апатитом, содержания которых могут достигать промышленного уровня. Ийолиты и особенно ур-титы служат сырьем для получения алюминия, соды и цемента.
Оливиновый меланефелинит, меланефелинит, нефелинит
Минеральный состав. Нефелин-пироксеновые и нефелин-оли-вин-пироксеновые породы эффузивного облика обычно обладают порфировой структурой и различаются по составу вкрапленников:
оливиновый меланефелинит — оливин + клинопироксен;
меланефелинит — клинопироксен;
нефелинит — клинопироксен + нефелин.
Вкрапленники оливина (Fo90_80) составляют до 5-25% объема породы. Клинопироксен — преобладающий минерал меланефели-нитов — представлен диопсид-авгитом (обычно это внутренние зо​ны вкрапленников) и эгирин-авгитом (внешние зоны вкрапленни​ков). Среди фенокристаллов встречаются гаюин или нозеан, апатит.
Базис состоит из мелких кристаллов клинопироксена, нефели​на, титаномагнетита, апатита, перовскита, иногда слюды и вулка​нического стекла. Оливиновые меланефелиниты со стекловатым ба​зисом получили название лимбургитов, а меланефелиниты со стекловатым базисом — авгититов1.
Вторичные минералы представлены титанитом, лейкоксеном, цеолитами, карбонатами, анальцимом, канкринитом.
Химический состав. Оливиновые меланефелиниты и меланефе​линиты близки по составу к якупирангитам-мельтейгитам, а нефе-линиты — к ийолитам (см. табл. 3.3).
Внешний облик. Нефелиниты и меланефелиниты — порфировые породы темного зеленовато-серого или черного цвета. Вкрапленни​ки оливина, клинопироксена, нефелина выделяются на фоне афа-нитовой или стекловатой основной массы и часто хорошо видны не​вооруженным глазом. Текстура массивная или трахитоидная, обусловленная параллельным расположением удлиненных кристал​лов клинопироксена. Широко развиты пористые и миндалекамен-
7 Такие же названия используются для обозначения стекловатых тефритов. Поэто​му для точной диагностики пород необходимы сведения об их химическом составе.
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ные разновидности; миндалины заполнены кальцитом, натролитом, анальцимом.
Микроструктура. Под микроскопом в основной массе видны мелкие кристаллы клинопироксена, нефелина, титаномагнетита, погруженные в бурое вулканическое стекло или афегат вторичных минералов, возникших при разложении стекла. Такое строение базиса характеризует нефелинитовую микроструктуру. В малых интрузивах (дайках, силлах) вкрапленники могут обнаруживать постепенный переход по размерам к кристаллам, слагающим ос​новную массу (сериально-порфировая структура). Кроме того, мо​гут появляться относительно крупные выделения позднемагмати-ческого или постмагматического биотита с мелкими вростками других минералов.
Условия залегания и распространенность. Нефелин-пироксено-вые и нефелин-оливин-пироксеновые породы эффузивного об​лика слагают лавовые потоки, а также встречаются в виде экстру​зий и небольших субвулканических интрузивов. Они развиты в ассоциации с другими породами щелочного ряда. Среди лав обычно преобладают оливиновые меланефелиниты и меланефели​ниты, а среди гипабиссальных интрузий — менее магнезиальные нефелиниты.
Происхождение. Оливиновые меланефелиниты представляют собой затвердевшие магматические расплавы, которые зарожда​ются в глубинах верхней мантии при малых степенях частичного плавления перидотитового субстрата. Менее магнезиальные нефе​линиты являются дифференциатами мантийных магм, возник​шими вследствие отделения от расплава ранних кристаллов оли​вина.
Практическое значение. Месторождений полезных ископаемых, которые обнаруживают прямую связь с нефелинитами, пока не об​наружено.
3.7. Семейство лейцит-пироксеновых пород
Семейство представлено преимущественно вулканическими породами: оливиновыми мелалейцититами, мелалейцититами, лей-цититами. Интрузивным аналогом лейцититов служит единствен​ная порода — миссурит.
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Миссурит
Название породы дано по р. Миссури в США.
Минеральный состав. Порода состоит из авгита (50%), лейцита (15%), оливина (15%), биотита, который частично замещает авгит (5%), титаномагнетита (5%) и акцессорного апатита. Около 10% объ​ема породы занимают вторичные минералы — анальцим и цеолиты.
Химический состав близок к оливиновому мельтейгиту, однако вследствие присутствия лейцита, а не нефелина К2О > Na2O. Кро​ме того, характерно более высокое содержание SiO2.
Внешний облик. Полнокристаллическая среднезернистая поро​да серого цвета, в которой макроскопически различимы светлые вы​деления лейцита, черные кристаллы авгита, желтовато-зеленые зерна оливина и чешуйки биотита. Текстура массивная.
Микроструктура аллотриоморфнозернистая. Округлые зерна лей​цита окружены ксеноморфными выделениями цветных минералов.
Условия залегания и распространенность. Редкая порода. По​дробно изучен лишь шток Хайвуд в штате Монтана (США) разме​ром 4x0.5 км.
Происхождение. Миссурит образован при кристаллизации ман​тийной магмы, богатой калием.
Практическое значение. Месторождений полезных ископаемых, связанных с миссуритами, неизвестно.
Оливиновый мелалейцитит, мелалейцитит, лейцитит
Бесполевошпатовые вулканические породы, содержащие лей​цит, клинопироксен, а иногда и оливин, во многом близки к опи​санному выше семейству нефелин-пироксеновых пород. Появление кроме нефелина лейцита, который становится главным фельдшпа-тоидом, определяет преобладание К2О над N20 (в нефелинитах со​отношения обратные, см. табл. 3.3).
Лейцитовые ультраосновные лавы и связанные с ними субвул​канические интрузивные тела известны в пределах островных дуг и активных окраин континентов (Апеннинский полуостров, Ин​донезия), а также в рифтовых зонах, рассекающих платформы и щиты (Рейнский грабен в Европе, Западный рифт Восточной Африки и др.).
Источником мелалейцититовых магм служит верхняя мантия. Частичному плавлению подвергается мантийный субстрат, вероят-
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но, обогащенный флогопитом и, как следствие этого, калием. Кри​сталлизационная дифференциация приводит к появлению лейци-титов, лишенных оливина и части клинопироксена.
3.8. Семейство кальсилитовых пород
Породы, содержащие кальсилит (KAlSiO4) в качестве породооб​разующего минерала, редки. Одним из немногочисленных предста​вителей данного семейства служит оливиновый мелакальсилитит, или мафурит,— порода эффузивного облика с вкрапленниками оливина и клинопироксена и основной массой, состоящей из этих же минералов, а также перовскита, рудного минерала и кальсили-та, который оптически не отличим от нефелина. Мафуриты описа​ны в Восточно-Африканской рифтовой системе.
4. ОСНОВНЫЕ ПОРОДЫ
Основные магматические породы, или базиты, богаты основа​ниями (FeO, MgO, CaO) и бедны кремнеземом (SiO2), содержание которого варьирует от 45 до 53 мас.% (см. рис. 2.5 и 2.6). Часть ос​новных пород, обладающих высоким цветным числом и содержа​щих более 18% MgO, относится к ультрамафитам, которые описа​ны в предыдущем разделе вместе с породами ультраосновного состава. Ниже приведено описание основных пород с умеренным и низким содержанием магнезии (MgO < 18 мас.%), состоящих из плагиоклаза, клино- и (или) ортопироксена, к которым могут добав​ляться оливин, иногда роговая обманка и биотит, а также фельдшпа-тоиды (нефелин и лейцит). Появление среди главных минералов плагиоклаза (почти всегда основного) отличает низкомагнезиаль​ные базиты отультрабазитов.
Породы основного состава относятся к низко-, умеренно-и высокощелочному петрохимическим рядам. Базиты низкоще​лочного ряда насыщены, а иногда даже пересыщены кремнеземом. Породы умереннощелочного ряда слабо недосыщены кремнезе​мом, но фельдшпатоиды в модальном (реальном) минеральном со​ставе отсутствуют. Нефелин и лейцит появляются только в бази-тах высокощелочного ряда, которые недосыщены кремнеземом в наибольшей степени и содержат более 10 мас.% нормативного не​фелина.
Базиты являются самыми распространенными магматическими породами земной коры (см. табл. 2.1). Наибольший объем занима​ют основные породы низкощелочного ряда. Главные семейства плутонических, жильных и вулканических пород основного соста​ва перечислены в таблице 4.1.
4.1. Семейство пироксен-плагиоклазовых и оливин-пироксен-плагиоклазовых пород
Семейство объединяет самые распространенные магматические породы основного состава: 1) габбро и нориты, слагающие достаточ​но крупные плутоны; 2) долериты, или диабазы, которые залегают в виде даек, небольших интрузивов или мощных лавовых потоков; 3) базальты — вулканические породы, широко развитые на суше и океанском дне.
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Таблица 4.1. Семейства основных магматических порол (45% < SiO2 < 53%) с низким и умеренным (< 18%) содержанием MgO; цветное число 50 ± 15
	Петрохи-   Семейство                         Интрузивные породы мичес-                            Главные                                              Эффузивные
кий ряд                          минералы    Плуто-      Жильные            породы нические
Высоко-   Содалит-по- Sod, Aeg,     Тавит                —                      — шелоч-     левошпато-    K-Na Fsp ной          вых пород
Нефелин       PI, Ne         Тералит   Микроте-      Нефелиновый (лейцит)-       (Lc),            Тешенит ралитидр.     тефрит, в т.ч. полевошпа-   Срх ± 01      Эссексит                         базанит, бере-товых пород                      Шонки-                          шит нит                                Лейцитовый тефрит
Умерен-   Амфибол-     Р1,                     —       Саннаит ноше-      биотит-по-    K-NaFSp,                    Камптонит лочной    левошпато-   Bi, Amph                                    Фурчит вых пород                                                        Мончикит
Пироксен-    Р1,               Монцо-   Трахидоле-    Трахибазальт, в биотит-по-    K-NaFSp,   габбро      рит                т.ч. абсарокит, левошпато-   Bi,                                                     гавайит вых пород     Срх ± 01
Низко-     Пироксен-    Р1, Срх ±     Габбро     Долерит         Базальт щелоч-     плагиокла-    01               Оливи-    (диабаз) ной          зовых ноли-                     новое       Оливино-      Оливиновый вин-пиро-                        габбро      вый долерит базальт ксен-пла-                                         Пикродо-      Пикробазальт, гиоклазовых                                     лерит             коматиитовый пород                                                                     базальт (10% < MgO<18%)
PI, Opx ±     Норит      Микронорит Гиперстеновый 01                                                     базальт
Оливин-        Р1,01          Трокто-            —                     —

плагиокла-                       лит зовых пород
Плагиокла-   Р1                Анорто-            —                     — зовых пород                     зит


Примечание. Минералы: Р1 — плагиоклаз, 01 — оливин, Срх — клино пироксен, Орх — ортопироксен, Amph — амфибол, Bi — биотит, K-Na Fsp — калинатриевый полевой шпат, Ne — нефелин, Lc — лейцит, Sod — содалит, Aeg — эгирин
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4. Основные породы
По химическому составу габбро, нориты, долериты и базальты относятся к низко- и умереннощелочному рядам. Породы обоих ря​дов обладают сходным минеральным составом, так что без резуль​татов химического анализа определить принадлежность базитов к тому или иному ряду затруднительно. Поэтому все габбро, нори​ты, долериты и базальты рассматриваются как одно семейство.
Габбро
Термин употреблялся в Италии еще в XVIII веке. Им обознача​ли полнокристаллические породы с пироксеном, в том числе и габ​бро в современном понимании.
Минеральный состав. Главные минералы представлены основ​ным плагиоклазом (Ап50_70 и основнее) и клинопироксеном при​мерно в равных количествах. В породах низкощелочного ряда кли-нопироксен представлен бесцветным диопсидом или авгитом, а в породах умереннощелочного ряда появляются окрашенные са-лит-авгит и титан-авгит. В качестве второстепенных минералов могут присутствовать оливин (Fo85-65), ортопироксен (иногда пи​жонит), роговая обманка, биотит, магнетит, титаномагнетит; акцес​сорные минералы — апатит и сфен. Повышенные содержания апа​тита особенно характерны для умереннощелочных пород. Цветное число составляет в среднем 50%, увеличиваясь в меланократовьгх габбро и уменьшаясь в лейкократовых разновидностях.
Если количество оливина превышает 5 об.%, порода называет​ся оливиновым габбро. Роговая обманка является позднемагматиче-ским или постмагматическим (субсолидусным) минералом, заме​щающим клинопироксен. Если амфибол преобладает над пироксеном, породу называют роговообманковым габбро. Мелано-кратовые габбро связаны постепенным переходом с пироксенита-ми. Промежуточная разновидность, состоящая из диопсида (65%), оливина (10%), плагиоклаза (20%), магнетита и биотита (5%) полу​чила название тылаита. Богатое железом феррогаббро содержит до 10 об.% рудных минералов (титаномагнетит, магнетит).
Химический состав габбро (табл. 4.2) можно рассматривать как эталон химического состава базитов. Оливиновое габбро обогаще​но магнием.
Внешний облик. В зависимости от пропорций между плагиокла​зом и цветными минералами, а также степени вторичного измене​ния цвет породы может меняться от светло-серого до темно-серо-
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	Таблица 4.2. Химический состав основных магматических пород, по О
	. А. Богатикову и др., 1987 г. и другим авторам

	Оксид
	Плутонические породы
	Эффузивные и жильные
	породы

	
	Низкощелочной ряд
	
	Умереннощелочной
	Низкоще-
	Умеренно-
	Высокоще-

	
	
	
	
	
	
	ряд
	
	лочной ряд
	щелочной ряд
	лочной ряд

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

	SiO2
	44.8
	46
	49.8
	50.6
	51.7
	46.8
	49.7
	48.2
	48.5
	49.6
	47.2
	47.2
	47.8
	46.2

	TiO2
	0.4
	0.6
	0.8
	0.3
	0.2
	1.3
	2.5
	1.1
	1.8
	1.5
	2.3
	2.6
	2.2
	1.2

	А12O3
	16.3
	17.7
	17.3
	16.8
	27.6
	20.3
	13.5
	22.4
	15.4
	17.9
	14.5
	15.2
	16.7
	17.7

	Fe2O,
	1.5
	3.1
	2.6
	2.5
	0.5
	2.4
	7.1
	4.7
	4.7
	2.8
	5.1
	4.1
	4.9
	4.3

	FeO
	6.8
	8.2
	6.5
	9.5
	2.6
	5.4
	5.5
	1.3
	8.1
	7.3
	8.1
	7.6
	6.5
	5.2

	MnO
	0.4
	0.2
	0.1
	0.1
	0.5
	0.2
	0.2
	0.1
	0.2
	0.1
	0.2
	н.д.
	0.2
	6.2

	MgO
	15.5
	9.3
	7.5
	8.7
	1.4
	4.7
	4.4
	0.7
	9.3
	7.1
	8.1
	7.4
	6.6
	4.7

	CaO
	12.2
	12.2
	12.1
	9.5
	12.2
	10.5
	7.2
	1.1
	9.1
	10.1
	9.1
	10.1
	9.5
	8.7

	Na,0
	1.6
	1.8
	2.7
	1.3
	3.1
	6.9
	4.9
	16.4
	2.5
	2.1
	3.7
	3.2
	4.4
	3.1

	K2O
	0.4
	0.4
	0.5
	0.4
	0.5
	1.5
	4.2
	1.9
	0.6
	0.8
	1.3
	2.1
	1.2
	5.1

	P2O5
	0.1
	0.1
	0.2
	0.1
	н.д.
	0.8
	0.5
	1.4
	0.2
	0.3
	0.5
	н.д.
	н.д.
	0.2


Примечание. 1— троктолит, 2 — оливиновое габбро, 3 — габбро, 4 — норит, 5 — анортозит, 6 — тералит, 7 шонкинит, 8 — тавит, 9 — оливиновый базальт, 10 — базальт, 11 — оливиновый базальт, 12 — камптонит, 13 нефелиновый тефрит (берешит), 14 — лейцитовый тефрит; н.д.— отсутствие данных
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го и черного. Текстура массив​ная; при неравномерном рас​пределении цветных минера​лов — пятнистая(такситовая) или полосчатая. Иногда вид​ны пятна и полосы, обогащен​ные титаномагнетитом. Структура средне- и крупно​зернистая, обычно равномер-нозернистая.
Рис. 4.1. Офитовая и пойкилоофито-вая структуры плагиоклаз-клинопи-роксенового агрегата в габбро. Нико-ли скрещены, поле зрения 1 х 2 мм
Микроструктура. В поро​дах с габбровой структурой под микроскопом наблюдается агрегат кристаллов плагиок​лаза и клинопироксена, обла​дающих примерно равной степенью идиоморфизма. Не​редко габбро обладают офи​товой структурой, для кото​рой характерны удлиненные, разнообразно ориентирован​ные кристаллы плагиоклаза, промежутки между которыми заполнены ксеноморфными
зернами клинопироксена (рис. 4.1). Если кристаллы плагиоклаза полностью заключены внутри крупных монокристаллов пироксе​на, структуру называют пойкилоофитовой.
При затвердевании габбро основной плагиоклаз и клинопи-роксен кристаллизуются почти одновременно. Идиоморфизм пла​гиоклаза по отношению к клинопироксену, ярко выраженный в породах с офитовой и пойкилоофитовой структурами, обуслов​лен кинетикой кристаллизации в условиях относительно быстро​го охлаждения, когда плагиоклаз обладает большей скоростью нук-леации и меньшей скоростью роста кристаллов по сравнению с клинопироксеном. Если в породе присутствует оливин, то он представляет собой раннюю кристаллическую фазу. Изолирован​ные зерна оливина выделяются на фоне более позднего плагиок-лаз-клинопироксенового агрегата. Нередко оливин обрастает ре​акционной каймой ортопироксена {венцовая структура). Кристаллизация габбро завершается выделением роговой обман-
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ки и рудного минерала, которые ксеноморфны по отношению к плагиоклазу и пироксену. По крайней мере часть роговой об​манки метасоматически замещает клинопироксен. Биотит неред​ко образует поздние реакционные каймы вокруг зерен магнетита (титаномагнетита). Микроструктура с закономерным обрастанием и замещением ранних минералов поздними получила название друзитовой.
Условия залегания и распространенность. Габбро, в том числе оливиновое, слагает интрузивные тела разной формы и размеров, которые залегают автономно или же в ассоциации с другими интру​зивными породами. Габбро и близкие по составу интрузивные по​роды — габброиды — слагают примерно 10—15% объема верхней ча​сти континентальной земной коры и, вероятно, являются преобладающими горными породами в нижней ее части.
Происхождение. Габбро являются продуктом кристаллизации основных магматических расплавов, источником которых служит верхняя мантия Земли. Высокомагнезиальные первичные мантий​ные магмы, поднимаясь к поверхности, испытывают дифференци​ацию, связанную с отделением от расплава ранних кристаллов оли​вина, и превращаются в низкомагнезиальные основные расплавы, затвердевающие в виде клинопироксен-плагиоклазового агрегата. Некоторые оливиновые габбро имеют кумулятивную природу и воз​никают в результате накопления кристаллов оливина, весьма ос​новного плагиоклаза и клинопироксена в придонных частях интру​зивных тел.
Исходные основные расплавы содержат очень мало воды, и по​этому почти все породообразующие минералы габбро представле​ны безводными силикатами. Лишь на заключительной стадии за​твердевания содержание воды в остаточном расплаве возрастает настолько, что становится возможной кристаллизация роговой об​манки и (или) биотита. Ранние кристаллические фазы: оливин, пи​роксен, плагиоклаз содержат в сумме много магния и кальция и от​носительно мало железа и титана, которые также накапливаются в остаточном расплаве, что определяет позднюю кристаллизацию магнетита и титаномагнетита.
Практическое значение. С габбровыми интрузивами связаны магматические и постмагматические месторождения титаномаг-нетитовых и медных руд. Сами габбро используются в качестве строительного и облицовочного материала.
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Норит
В названии горной породы увековечен Нор — герой древних мифов Норвегии.
Минеральный состав. Главные породообразующие минералы норита: плагиоклаз, состав которого варьирует от андезина-лаб-радора до битовнита, и ортопироксен, представленный энста-титом, бронзитом или гиперстеном. Во многих случаях ортопи​роксен содержит пластинчатые вростки клинопироксена, параллельные (100) и (001), которые возникли в результате распа​да твердого раствора, отвечавшего по составу пижониту. В качес​тве второстепенных минералов (< 5 об.%) присутствуют оливин (Fo80_50) и клинопироксен (авгит). Если количество оливина пре​вышает 5 об.%, породу называют оливиновым норитом. Во многих норитах среди второстепенных минералов появляется кварц, а так​же биотит. Характерно постоянное присутствие титаномагнетита и ильменита (до 10 об.%). Типичный акцессорный минерал — апатит. При возрастании количества клинопироксена норит посте​пенно переходит в габбро. Промежуточная разновидность — габ-бронорит.
Среди вторичных минералов, замещающих ортопироксен, обычно развиты серпентин, тремолит-актинолит, тальк. При изме​нении плагиоклаза появляются эпидот-цоизит, серицит, соссюри-товый агрегат.
Химический состав. Поскольку в состав норита входит магнези​альный ортопироксен, богатый кремнеземом, порода отличается по​вышенными содержаниями MgO и SiO2 (выше, чем в габбро, см. табл. 4.2). Многие нориты пересыщены кремнеземом и содержат свободный кварц. Содержания Na2O + K2O обычно ниже, чем в габ​бро. Высокомагнезиальные оливиновые нориты приближаются по составу к бониниту (см. раздел 3.3).
Внешний облик. Норит — полнокристаллическая порода серого цвета. Неравномерное распределение цветных минералов опреде​ляет частое появление полосчатой или пятнистой текстур. По раз​меру зерен нориты варьируют от мелко- до крупнозернистых.
Микроструктура. Плагиоклаз и ортопироксен обладают при​мерно равным идиоморфизмом. Оливин, как правило, идиоморфен; наблюдаются реакционные каймы ортопироксена вокруг оливи​на. Клинопироксен, рудный минерал и биотит ксеноморфны по отношению к оливину, ортопироксену, плагиоклазу и кристалли-
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зуются последними. Кварц заполняет интерстиции между ранними кристаллами плагиоклаза и пироксена.
Условия залегания и распространенность. Нориты слагают интру​зивные массивы, иногда довольно крупные, в пределах которых они ассоциируют с троктолитами, габбро", анортозитами, гарцбур-гитами, ортопироксенитами. Особенно часто нориты встречаются среди докембрийских интрузивных пород, принимающих участие в строении фундамента древних платформ.
Происхождение. Нориты являются дифференциатами мантий​ных базитовых магм, а также образуются при растворении в этих магмах сиалического вещества земной коры, что приводит к обога​щению расплава кремнеземом и появлению ортопироксена и квар​ца.
Практическое значение. В норитах отмечена медно-никелевая, платиновая, апатит-ильменитовая минерализация.
Базальт
Предполагают, что термин произошел от эфиопского слова basal — железосодержащий камень.
Минеральный состав и микроструктура. Встречаются как порфи​ровые, так и афировые базальты. В породах с порфировой структу​рой вкрапленники представлены оливином, клинопироксеном, пла​гиоклазом, редко ортопироксеном, иногда появляется роговая обманка. Основная масса состоит из микролитов плагиоклаза, кли-нопироксена, магнетита или титаномагнетита, а также из вулкани​ческого стекла. Вкрапленники оливина отвечают по составу Fo85_60. В базальтах низкощелочного ряда клинопироксен представлен ав​гитом (иногда появляется пижонит), а в базальтах умеренношелоч-ного ряда — салит-авгитом и титан-авгитом. Фенокристаллы плаги​оклаза имеют состав лабрадора-битовнита (Аn50_80); микролиты базиса содержат несколько меньше анортитового компонента по сравнению с вкрапленниками, но плагиоклаз остается основным. Самый распространенный акцессорный минерал — апатит.
По минеральному составу среди базальтов выделяют несколь​ко разновидностей:
1. Пикробазальт — основная вулканическая порода, содержащая более 15 об.% оливина. Близкий минеральный состав имеет кома-тиитовый базальт, который отличается от пикробазальта мень​шим суммарным содержанием Na2О + К2О. При увеличении коли-
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чества оливина и уменьшении доли плагиоклаза пикробазальты и коматиитовые базальты переходят в пикриты и коматииты.
2. Оливиновый базальт — основная вулканическая порода, содер​
жащая от 5 до 15 об.% оливина, который слагает преимущественно
вкрапленники.
3. Клинопироксен-плагиоклазовый базальт содержит оливин лишь
в качестве второстепенного минерала (<5 об.%). Среди вкрапленни​
ков преобладают кристаллы клинопироксена и плагиоклаза; может
появляться ортопироксен, иногда роговая обманка. Клинопирок-
сен-плагиоклазовые базальты являются широко распространен​
ной разновидностью основных вулканитов низкощелочного ряда.
Среди эффузивов умереннощелочного ряда преобладают оливи-
новые базальты и пикробазальты с большим количеством цветных
минералов.
При вторичном изменении базальтов вулканическое стекло ча​сто замещается палагонитом — аморфным гелеподобным оптически изотропным веществом зеленоватого или желтоватого цвета, которое состоит, в основном, из смектита — глинистого минерала группы монтмориллонита. Палагонит либо замещает стекло полностью, ли​бо образует характерные каплевидные обособления. Палагонитовые базальты широко распространены среди продуктов наземных и осо​бенно подводных вулканических извержений. В базальтах умеренно-щелочного ряда вулканическое стекло нередко замещается анальци-мом. Широко распространена хлоритизация стекла в базальтах.
Плагиоклаз подвергается соссюритизации и альбитизации, по оливину развиваются иддингсит1, боулингит, хлорофеит, серпен​тин, по клинопироксену — главным образом актинолит, по титано-магнетиту — лейкоксен. Распространенными вторичными минера​лами являются кальцит, пренит, цеолиты. Вследствие вторичных изменений базальты приобретают зеленоватую окраску, что позво​ляет говорить о зеленокаменном перерождении основных вулкани​тов. Разновидностью зеленокаменно-измененных базальтов явля​ются спилиты — вулканические породы, в которых плагиоклаз полностью альбитизирован, а цветные минералы и стекло замеще​ны хлоритом. Альбитизация сопровождается привносом натрия, и по сумме Na2O + К2О спилиты обычно соответствуют породам умереннощелочного ряда.
1 Агрегаты вторичных минералов, близкие по валовому химическому составу к палагониту.
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4. Гиперстеновый базальт — относительно редкая порода с вкрап​ленниками ортопироксена (вулканический эквивалент норита).
Химический состав. Базальты разделяются на петрохимические ряды по суммарному содержанию Na2O + К2О. С ростом суммы ок​сидов щелочных металлов коррелируется увеличение концентраций TiO2 и Р2О5 (см. табл. 4.2).
Пикритовые, оливиновые и клинопироксен-плагиоклазовые базальты отличаются друг от друга последовательным снижением содержаний магния, заключенного главным образом в оливине, и увеличением содержаний алюминия, заключенного преимущест​венно в плагиоклазе. По этому признаку магнезиальные базальты и пикробазальты (MgO > 8-10 маc.%, А12О3 < 16 мас.%) с обильным оливином противопоставляются глиноземистым базальтам (MgO < < 8 мас.%, А12О3 > 16 мас.%), в которых преобладает плагиоклаз.
Пикробазальты и оливиновые базальты близки по химическому составу к оливиновым габбро, а плагиоклаз-пироксеновые базаль​ты—к габбро. Подчеркивая несомненное родство базальтов и габбро, следует заметить, что некоторые разновидности габбро не имеют пря​мых вулканических аналогов. По данным Г.Б.Ферштатера (1987 г.), к таким плутоническим габбро относятся основные интрузивные по​роды, богатые магнезией и известью и содержащие мало титана и фо​сфора. Плутонические габбро близки по химическому составу к трок-толитам, которые также не имеют эффузивных аналогов (см. ниже). Сравнивая средние химические составы габбро и базальтов (оливино-вых габбро и оливиновых базальтов), можно заметить, что первые содержат меньше TiO2, К2О, Р2О5, но больше СаО (см. табл. 4.2). Эти расхождения как раз и обусловлены тем, что при расчете средних со​держаний учитывались составы высокоизвестковистых плутоничес​ких габбро, для которых нет аналогов среди эффузивов.
Внешний облик. Все разновидности базальтов имеют темную черную или зеленовато-черную окраску. Текстура может быть мас​сивной, пористой, миндалекаменной. Миндалекаменные базальты называют мандельштейнами. Миндалины заполнены палагонитом (хлорофеитом), цеолитами, кварцем, халцедоном, агатом, кальци​том, хлоритом и другими вторичными минералами. Многие ба​зальты, особенно излившиеся под водой, обладают шаровой от​дельностью (подушечные лавы, или пиллоу-лавы).
В пикритовых и оливиновых базальтах невооруженным глазом различимы мелкие вкрапленники зеленоватого оливина. Для низ​комагнезиальных и высокоглиноземистых базальтов характерны
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вкрапленники плагиоклаза и нередко очень крупные, достигаю​щие в длину нескольких сантиметров, фенокристаллы клинопи-роксена. Основная масса афанитовая. При переходе к долеритам (см. ниже) структура базиса становится мелкозернистой.
Оливиновые базальты умереннощелочного ряда нередко со​держат включения мантийных пород, представленных шпинеле-выми перидотитами, дунитами, пироксенитами. В базальтах низко​щелочного ряда таких включений, как правило, нет.
Условия залегания и распространенность. Базальты формируют​ся от раннего архея до наших дней и являются самыми распростра​ненными вулканическими породами Земли. По оценке А.Б.Роно-ва (1985 г.), базальты, среди которых резко преобладают эффузивы низкощелочного ряда, составляют 89,3% всего объема вулканиче​ского материала, поступившего на дневную поверхность и дно оке​ана. При этом оливиновые базальты океанского дна в 20 раз превос​ходят по объему одновозрастные вулканические породы континентов и примерно втрое — общий объем вулканитов на кон​тинентах и континентальных окраинах. Таким образом, большая часть базальтового плаща Земли покрыта водами океанов. Однако и на суше базальты занимают значительные площади как на крато-нах, так и в подвижных поясах.
Базальты чаще всего залегают в виде лавовых потоков. Вулкано-генно-обломочные породы базальтового состава распространены меньше, чаще всего это продукты разрушения лав, излившихся под водой. Мощность базальтовых потоков измеряется метрами-де​сятками метров, а протяженность достигает десятков и даже сотен километров. Иногда возникают лавовые озера (Гавайские острова). Внутри мощных лавовых потоков вулканические породы обладают максимальной кристалличностью и часто представлены долерита-ми (см. ниже). В краевых частях потоков могут появляться стекло​ватые базальты (гиалобазальты).
Происхождение. Базальты так же, как габбро, представляют со​бой затвердевшие магмы мантийного происхождения. Содержа​ния магния и оливина в базальтах отражают разную степень диффе​ренциации мантийных магм в процессе подъема и кристаллизации. Богатые магнезией пикритовые и оливиновые базальты близки по составу к первичным магмам, а высокоглиноземистые клинопи-роксен-плагиоклазовые базальты образуются в процессе затверде​вания более дифференцированных расплавов, потерявших значи​тельную часть оливина.
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Базальтовые магмы изливаются при высокой температуре (>1200 °С) и обладают относительно небольшой вязкостью, которая позволяет лавам растекаться набольшие расстояния. Диффузион​ная подвижность компонентов в маловязком базальтовом распла​ве достаточно высока для того, чтобы обеспечить рост кристалли​ческих фаз. Поэтому базальты, как правило, обладают высокой степенью кристалличности. Гиалобазальты образуются в условиях очень быстрой закалки расплава, например, при излиянии неболь​шой порции магмы на морское дно. Подвижность высокотемпера​турных маловязких базальтовых магм способствует достижению ими поверхности Земли. Вследствие этого базальты распростране​ны значительно шире, чем интрузивные породы основного соста​ва. Однако в определенных условиях основные магмы затвердева​ют только на глубине (плутонические габбро) и не имеют излившихся аналогов. Часть плутонических габбро имеет кумуля​тивную природу.
Практическое значение. Базальты используются как строитель​ный материал и сырье для производства каменного литья.
Долерит
Название породы происходит от греческого слова doleros — об​манчивый.
Минеральный состав долеритов тот же, что у габбро и базальта. В зависимости от содержания оливина выделяют пикродолериты (15-60% оливина), оливиновые долериты (5—15% оливина) и собст​венно долериты (< 5% оливина).
Внешний облик. Породы имеют темно-серую или черную окра​ску (темнее, чем габбро), массивную, иногда пористую текстуру; от​личаются от габбро мелкозернистой офитовой структурой.
Микроструктура. Под микроскопом виден характерный офи​товый агрегат, состоящий из идиоморфных лейст плагиоклаза и ксе-номорфных зерен клинопироксена (рис. 4.2). В интерстициях меж​ду кристаллами плагиоклаза кроме клинопироксена может содержаться некоторое количество вулканического стекла, часто за​мещенного смектитом (палагонитом). Если промежутки между кристаллами плагиоклаза заполнены мелкими зернами клинопи​роксена, такая разновидность офитовой структуры называется до-леритовой. Мелкозернистую офитовую структуру называют также диабазовой, а основные породы с такой структурой — диабазами (от
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греческого слова diabas — расщепляющийся).
Рис. 4.2. Долерит с мелкозернистой офи​товой и пойкилоофитовой структурами Светлые идиоморфные лейсты плагиоклаза выделяются на фоне более темных зерен кли-нопироксена. Николи скрещены, поле зре​ния 4x6 мм
Термины «долерит» и «диабаз» являются сино​нимами. Первый из них принят в англоязычной ли​тературе и обычно относит​ся к кайнотипным породам со стеклом, распространен​ным на кратонах (траппы). Диабазами чаще называют измененные палеотипные породы, развитые в подвиж​ных поясах. Термин принад​лежит немецкой геологиче​ской школе. В зависимости от исторически сложивших​ся традиций для обозначе​ния мелкозернистых бази-тов с офитовой структурой употребляют как тот, так и другой термины. В послед​ние годы предпочтение отдается термину «долерит», и Петрографи-чесий кодекс рекомендует отказаться от употребления термина «ди​абаз».
Условия залегания и распространенность. Долериты (диабазы) слагают как небольшие интрузивные тела, главным образом дайки и силлы небольшой мощности, затвердевшие на малых глубинах, так и внутренние части лавовых потоков, излившихся на сушу или мор​ское дно. Степень кристалличности интрузивных пород обычно выше, но в ряде случаев долериты (диабазы) интрузивной и вулка​нической фаций не отличимы друг от друга в образцах ни по внеш​нему облику, ни по микроструктуре.
Происхождение. Долериты (диабазы) образуются в таких усло​виях, когда кристаллизация происходит быстрее, чем в крупных интрузивах, сложенных габбро, но медленнее, чем при затвердева​нии маломощных лавовых потоков, сложенных базальтами. Таким образом, долериты и диабазы представляют структурную разно​видность основных магматических пород, промежуточную между габбро и базальтами.
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Практическое значение. Долериты и диабазы вмещают медные и некоторые другие сульфидные руды, месторождения самород​ной меди. Дайки, сложенные этими породами, часто контролиру​ют размещение разнообразного постмагматического оруденения. Долериты и диабазы являются хорошим строительным материа​лом (брусчатка для мостовых и т.п.), а также используются как сы​рье для каменного литья.
4.2. Семейство оливин-плагиоклазовых пород
К данному семейству относятся троктолиты — полнокристал​лические плутонические породы, которые не имеют излившихся аналогов.
Троктолит
Название породы происходит от греческого слова troctos — изъ​еденный.
Минеральный состав. Порода состоит из плагиоклаза и оливи​на; доля оливина (Fo85_60) варьирует от 30 до 60 об.%. Плагиоклаз отличается повышенной основностью вплоть до анортита. Анорти-товые троктолиты называются алливалитами. В качестве второсте​пенных минералов (<5—10об.%) присутствуют орто- и клинопирок-сен, титаномагнетит или магнетит, вторичная роговая обманка.
Химический состав. Для троктолитов характерны низкие содер​жания SiO2, N2O, К2О при высоких содержаниях А12О3, MgO и СаО (см. табл. 4.2), что отражает повышенную основность плагиоклаза и наличие магнезиального оливина.
Внешний облик. Цвет породы может меняться от светло- до тем​но-серого. На фоне агрегата таблитчатых кристаллов плагиоклаза выделяются изометричные зерна оливина, которые при замеще​нии вторичными минералами приобретают черную, красноватую, зеленую окраску. Вследствие выщелачивания серпентина и других продуктов изменения оливина поверхность троктолитов становит​ся как бы изъеденной, что и подчеркнуто в названии породы. Вы-ветрелые троктолиты с темными пятнами оливина среди более свет​лых кристаллов плагиоклаза часто называют форелленштейном (по сходству окраски с форелью). Текстура массивная, структура пол​нокристаллическая, часто крупнозернистая.
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Микроструктура. Под микроскопом наблюдается панидиоморф-нозернистый агрегат кристаллов плагиоклаза и округлых зерен оли​вина. На фаницах между плагиоклазом и оливином нередко появ​ляются реакционные каймы, состоящие из пироксена, роговой обманки, фаната. Такие соотношения характеризуют коронарную (венцовую, друзитовую) микроструктуру.
Условия залегания и распространенность. Троктолиты обычно не образуют самостоятельных интрузивных тел, а слагают отдель​ные участки, слои, линзы в расслоенных плутонах, ассоциируя с габбро, норитами, анортозитами.
Происхождение. Троктолиты теоретически могут кристалли-зоватьтся из магматического расплава, богатого глиноземом (А12О3), известью (СаО) и магнезией (MgO) на малых и умерен​ных глубинах (< 15-25 км) при давлении, допускающем сущест​вование равновесной минеральной ассоциации: основной плаги​оклаз + магнезиальный оливин. В процессе метаморфизма троктолитов, связанного с увеличением давления, эти минералы вступают в химическую реакцию с образованием клинопирок-сена. Коронарные микроструктуры во многих случаях являются результатом этой реакции. По крайней мере часть троктолитов яв​ляется кумулатами, состоящими из ранних кристаллов оливина и плагиоклаза.
Практическое значение. Троктолиты, как правило, безрудны.
4.3. Семейство плагиоклазовых пород
Данное семейство представлено только полнокристаллически​ми плутоническими породами — анортозитами.
Анортозит
Минеральный состав. Название породы подчеркивает преобла​дание в ней плагиоклаза (>85-90 об.%). Состав плагиоклаза варь​ирует от андезина-лабрадора (Аn45_50) до Лабрадора средних номе​ров (Аn58_60). Анортозит с основным плагиоклазом называют лабрадоритом. Второстепенные минералы представлены орто-и клинопироксеном, иногда оливином, характерные акцессорные минералы — титаномагнетит и ильменит. Последний образует тон​кие пластинчатые вростки в плагиоклазе. Увеличение доли цветных
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минералов определяет переход от анортозита к троктолиту, нори-ту, габбро.
Химический состав анортозитов близок к составу плагиоклаза. Отличительными особенностями являются высокие содержания А12О3, CaO, Na2O (см. табл. 4.2).
Внешний облик. Анортозиты имеют серый или черный цвет. Ос​ветление пород связано с вторичными изменениями. Плагиоклаз анортозитов ирризирует в синих или красноватых тонах, что связа​но с наличием тончайших двойников, не различимых даже под ми​кроскопом. Текстура обычно массивная, структура чаще всего круп​но- и гигантозернистая.
Микроструктура. Под микроскопом наблюдается панидиоморф-нозернистый агрегат таблитчатых кристаллов плагиоклаза, в ин-терстициях между которыми заключены ксеноморфные выделе​ния орто- и клинопироксена, рудного минерала. Пластинчатые вростки клинопироксена в зернах ортопироксена указывают на распад твердого раствора пижонита или субкальциевого авгита. Иногда появляются реакционные каймы клинопироксена на гра​ницах между оливином (ортопироксеном) и плагиоклазом.
Условия залегания и распространенность. Анортозиты слагают от​дельные пласты в дифференцированных интрузивах, состоящих из габбро, норитов, пироксенитов, перидотитов, а также образуют крупные самостоятельные плутоны, большая часть которых имеет протерозойский возраст. Площадь выходов таких плутонов измеря​ется тысячами квадратных километров (Каларский, Джугджурский массивы в Сибири, Адирондакский массив в Северной Америке). Многие докембрийские анортозиты испытали последующий ре​гиональный метаморфизм.
Происхождение. Поскольку анортозиты не имеют вулканичес​ких аналогов, магматическое происхождение этих пород иногда ставится под сомнение. Высказаны предположения о формирова​нии анортозитов метасоматическим или метаморфическим путем. Однако наличие типичных магматических структур и переходы к габбро, норитам, троктолитам служат вескими аргументами в пользу того, что анортозиты образованы в процессе кристаллиза​ции магматических расплавов. В некоторых анортозитовых масси​вах обнаружены мелкозернистые закаленные зоны и дайки мелко​зернистых анортозитов, что подтверждает магматическое происхождение этих пород. Существенно плагиоклазовый состав анортозитов отражает обогащенность исходных магм Са, Na, Al;
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не исключено механическое скопление кристаллов плагиоклаза в ходе затвердевания. Высокоглиноземистые и высокоизвестковые магмы, давшие начало анортозитам, вероятно, имели мантийное происхождение.
Практическое значение. В анортозитах залегают месторождения ильменит-титаномагнетитовых и апатит-титаномагнетитовых руд. Сами анортозиты широко используются как облицовочный мате​риал.
4.4. Семейство пироксен-биотит-полевошпатовых пород
Среди основных пород умереннощелочного ряда известны ин​трузивные и эффузивные образования, которые кроме плагиокла​за содержат некоторое количество калинатриевого полевого шпа​та, а также породы, которые при низком содержании SiO2 (45-53 мас.%), соответствующем группе базитов, имеют в своем соста​ве средний или даже кислый плагиоклаз. Первое семейство пред​ставлено монцогаббро и калиевыми трахибазальтами, а вторые главным образом — натриевыми трахибазальтами.
Примером интрузивной породы, относящейся к семейству ка​лиевых пироксен-биотит- полевошпатовых пород, служит монцогаб​бро, состоящее из основного плагиоклаза, клинопироксена, до​вольно большого количества биотита (5-10 об.%) и содержащее в качестве второстепенного минерала (<5—10 об.%) калинатрие​вый полевой шпат.
Самой распространенной эффузивной породой данного семей​ства является калиевый трахибазальт, в котором кроме обычных для базальта минералов может содержаться калинатриевыи полевой шпат, чаще всего только в базисе, но иногда и среди вкрапленни​ков. Разновидностью калиевых трахибазальтов служит абсарокит — вулканическая порода с вкрапленниками оливина и авгита и основ​ной массой, состоящей из калинатриевого полевого шпата, плаги​оклаза, авгита, биотита, магнетита, апатита и незначительного ко​личества стекла.
К натриевым трахибазальтам относится гавайит — основная по химическому составу вулканическая порода со средним плаги​оклазом (андезиновый базальт). Натриевые трахибазальты образу​ют самостоятельное семейство умереннощелочных базитов.
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4.5. Семейство амфибол-биотит-полевошпатовых пород
К семейству относятся довольно редкие жильные породы из группы лампрофиров2, а также близкие по составу вулканиты, ко​торые встречаются еще реже.
Камптонит (по району Камптон-Фоллс в Англии) — жильная порода с вкрапленниками оливина, титан-авгита, коричневого ам​фибола (баркевикита или керсутита), иногда биотита, которые по​гружены в мелкозернистую основную массу, состоящую из плаги​оклаза, цветных минералов, титаномагнетита. Характерный акцессорный минерал — апатит.
Саннаит (по району Саннаванде в Норвегии) отличается от камптонита наличием в основной массе калинатриевого полевого шпата. В качестве второстепенного минерала (<5%) иногда присут​ствует нефелин. Титан-авгит обрастает каемками эгирина, кото​рый содержится и в базисе. Часть саннаитов относится к породам высокощелочного ряда.
Мончикит (по району Калдас-де-Мончике в Португалии) отли​чается от камптонита стекловатым базисом. Стекло часто замеща​ется вторичным анальцимом и другими цеолитами. Некоторые мончикиты содержат меньше 45 мас.% SiO2 и по этому признаку должны рассматриваться среди ультраосновных пород.
Фурчит (по району Фоурч в США) отличается от мончикита отсутствием вкрапленников оливина.
Все перечисленные породы встречаются преимущественно в ви​де даек. Мончикиты и фурчиты могут слагать небольшие лавовые потоки.
Амфибол-биотит-полевошпатовые породы основного состава представляют собой продукты затвердевания мантийных магм, бо​гатых щелочными металлами, водой и другими летучими компонен​тами.
\

2 Лампрофирами называют меланократовые жильные породы ультраосновно​го, основного или среднего состава, вкрапленники в которых представлены только цветными минералами. Термин происходит от греческого слова lampros — блестящий. Многие лампрофиры содержат вкрапленники темной слюды, которая ярко блестит на солнце.
210
4. Основные породы
4.6. Семейство нефелин (лейцит)-полевошпатовых пород
К семейству относятся высокощелочные габброиды и базальто-иды — интрузивные и вулканические породы основного состава, ко​торые кроме пироксена и плагиоклаза содержат нефелин и (или) лейцит.
Высокощелочные габброиды (тералит, тешенит, эссексит, шонкинит)
Минеральный состав. Главные минералы в составе высокоще​лочных габброидов — основной плагиоклаз (Лабрадор, битовнит), клинопироксен (титан-авгит, во внешних зонах эгирин-авгит), оливин (Fo80_50), амфибол (керсутит, баркевикит, гастингсит), би​отит, калинатриевый полевой шпат, нефелин, лейцит, анальцим. Характерно постоянное присутствие апатита, титаномагнетита, ильменита. Наименее устойчивый первичный минерал — нефе​лин. Он часто замещен либенеритом, цеолитами, канкринитом. Лейцит превращен в псевдолейцитовый агрегат ортоклаза и нефе​лина. Анальцим является вторичным минералом, который заме​щает лейцит или нефелин.
В зависимости от преобладания тех или иных главных минера​лов выделяют следующие виды пород:
тералит (от греческого слова tereo — старательно изучаю) — плагиоклаз + клинопироксен + нефелин ± оливин;
тешенит (по району Тешен в Чехословакии) — плагиоклаз + клинопироксен + анальцим ± баркевикит;
эссексит (по району Эссекс в Англии) — плагиоклаз + клинопи​роксен + амфибол + биотит + ортоклаз или микроклин + нефелин;
шонкинит (по району Шонкин в США) — клинопироксен + ортоклаз или санидин + лейцит (эпилейцит) + нефелин ± оливин.
Количественные соотношения между минералами в каждом виде пород варьируют в широких пределах, что дает возможность выделять многочисленные разновидности. Примером может слу​жить лейкократовая разновидность тералита горячит (по горе Горя​чая в Кузнецком Алатау), содержащий до 50-70 об. % нефелина и около 20% плагиоклаза.
Химический состав. Высокощелочные габброиды выделяются максимальными для основных пород содержаниями Na2O + К2О, что отражает наличие нефелина, анальцима, лейцита, калинатри-
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евого полевого шпата, а также обогащены TiO2 и Р2О5, которые за​ключены в титан-авгите, титаномагнетите, ильмените, апатите. Те-ралиты, в которых фельдшпатоиды представлены нефелином и те-шениты с аналышмом отличаются преобладанием Na2O над К2О, а эссекситы и особенно шонкиниты, в состав которых входят кали​евый полевой шпат и лейцит,— обратными соотношениями между Na2O и К2О (см. табл. 4.2).
Внешний облик. Высокощелочные габброиды — полнокристал​лические породы темно-серого или серого цвета с розоватым оттен​ком. Текстура массивная, иногда пятнистая. Структура меняется от мелко-до крупнозернистой. Характерны гигантозернистые пегма-тоидные разновидности.
Микроструктура гипидиоморфнозернистая. Плагиоклаз, кли-нопироксен и оливин идиоморфны по отношению к щелочному по​левому шпату и фельдшпатоидам. Клинопироксен нередко замеща​ется по краям амфиболом, а тот, в свою очередь, биотитом.
Условия залегания и распространенность. Высокощелочные габ​броиды слагают небольшие интрузивные тела разной формы, в том числе дайки, силлы и ассоциируют как с ультраосновными высоко​щелочными породами (ийолитами-уртитами), так и с породами среднего состава (нефелиновыми и лейцитовыми сиенитами). Аре​алы распространения этих пород приурочены к платформам, щи​там, срединным массивам.
Происхождение. Щелочные габброиды образуются при затвер​девании мантийных магм и их дифференциатов, богатых натрием и(или) калием.
Практическое значение. Лейкократовые тералиты могут служить сырьем для получения алюминия, цемента, соды. Тералиты и теше-ниты иногда несут титаномагнетитовое оруденение и обогащены апатитом. Тешенит является поделочным и облицовочным матери​алом. С шонкинитами связаны магнетитовые руды.
Высокощелочные базалътоиды (нефелиновый и лейцитовый тефриты)
Минеральный состав. Высокощелочные базальтоиды являются излившимися аналогами габброидов и имеют такой же минераль​ный состав (см. выше). Наиболее распространены нефелиновые те​фриты (аналоги тералита), вкрапленники в которых представлены оливином, клинопироксеном, плагиоклазом, нефелином, а основ-
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ная масса состоит из микролитов клинопироксена, плагиоклаза, нефелина, титаномагнетита, а также вулканического стекла. Ха​рактерен анальцим, который появляется как в базисе, так и в виде псевдоморфоз по вкрапленникам лейцита или нефелина.
Тефриты, содержание оливина в которых превышает 10 об.%, называют базанитами. Обогащенные нефелином тефриты, содер​жащие очень крупные вкрапленники этого минерала, выделяются под названием перешитое (по р. Береш в Кузнецком Алатау).
Лейцитовые тефриты (аналоги шонкинита) состоят из вкрап​ленников лейцита, клинопироксена, оливина, плагиоклаза. Эти же минералы (кроме оливина), а также вулканическое стекло присут​ствуют и в основной массе.
Химический состав тот же, что у высокощелочных габброидов.
Внешний облик. Высокощелочные базальтоиды — темные с бу​рым или коричневым оттенком породы, часто пористые. Вкраплен​ники обычно хорошо видны на фоне афанитовой основной массы.
Микроструктура. Степень кристалличности основной массы ва​рьирует от мелкозернистой полнокристаллической до стеклова​той. При наличии большого количества стекла в базисе могут отсут​ствовать не только модальный нефелин, но и полевой шпат. Базаниты с вкрапленниками оливина, клинопироксена и стеклова​тым базисом практически не отличимы под микроскопом от нефе-линитов и оливиновых базальтов. Точная диагностика породы тре​бует знания химического состава. В тех случаях, когда таких сведений нет, можно использовать описательные термины: лим​бургит, авгитит, которыми обозначают основные и ультраоснов​ные вулканические породы с вкрапленниками оливина и клинопи​роксена (лимбургит) или одного клинопироксена (авгитит), погруженными в стекловатую основную массу с высокой суммой Na2O + К2О.
Условия залегания и распространенность. Высокощелочные ба​зальтоиды слагают лавовые потоки, вулканокластические накопле​ния, иногда залегают в виде небольших субвулканических даек и силлов. Объем вулканического материала, как правило, невелик. Щелочные базальтоиды распространены в рифтовых зонах, рассе​кающих платформенные области и срединные массивы. Их источ​ником служат локальные участки верхней мантии, обогащенные щелочными металлами. Характерны вулкано-плутонические ассо​циации, в которых вулканическая и интрузивная фации щелочных базитов тесно связаны во времени и пространстве.
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Происхождение аналогично высокощелочным габброидам
(см. выше).
Практическое значение. Высокощелочные базальтоиды могут использоваться как строительные материалы, сырье для каменно​го литья и руды для производства алюминия.
4.7. Семейство содалит-полевошпатовых пород
К данному семейству относится одна очень редкая интрузивная порода — тавит (по району Тава-Ийока на Кольском полуостро​ве), состоящая из голубоватого содалита, эгирина, щелочного по​левого шпата, а также разнообразных второстепенных и акцессор​ных минералов. Присутствие содалита определяет большое количество Na2O и А12О3 в породе (см. табл. 4.2), а также повы​шенные содержания Cl, S, F. Тавит — голубовато-серая средне-или крупнозернистая, иногда пегматоидная порода, залегающая в виде жил среди нефелиновых сиенитов и других щелочных интру​зивных пород. В Бразилии и Канаде тавиты разрабатываются для по​лучения ювелирного (ультрамаринового) содалита.

.
5. СРЕДНИЕ ПОРОДЫ
Магматические породы среднего состава охватывают интервал содержаний SiO2 от 53 до 65 мас.%1. Почти все эти породы характе​ризуются умеренными и низкими содержаниями MgO, и лишь бо-ниниты и ортопироксениты выделяются высокими содержаниями магнезии, что определяет их приндалежность к ультрамафитам (см. раздел 3).
По суммарному содержанию Na2O + К2О средние породы отно​сятся к низко-, умеренно- и высокощелочному рядам (см. рис. 2.5 и 2.6). Породы первых двух рядов насыщены и пересыщены кремне​земом: они содержат полевые шпаты, а иногда и свободный кварц. Средние породы высокощелочного ряда недосыщены кремнеземом; в состав этих пород входят нефелин и (или) лейцит. В породах низ​кощелочного ряда плагиоклаз преобладает над калинатриевым поле​вым шпатом, который является второстепенным минералом. В сред​них породах умеренно- и высокощелочного рядов калинатриевый полевой шпат становится главным породообразующим минералом.
Занимая промежуточное положение между основными и кислы​ми породами, средние породы имеют переходный минеральный состав. С базитами их сближает присутствие достаточно основно​го плагиоклаза (нередко это Лабрадор), относительно высокое со​держание цветных минералов (цветное число, в среднем, равно 35), а с кислыми породами — появление кварца, частое преобладание амфибола и биотита над пироксеном.
По общей распространенности на земном шаре интрузивные и вулканические средние породы уступают как основным, так и кис​лым. Однако в подвижных поясах средние породы развиты доста​точно широко. Группа средних пород представлена несколькими се​мействами, каждое из которых обладает спецификой минерального состава (табл. 5.1).
5.1. Семейство амфибол-пироксен-плагиоклазовых пород
К данному семейству относятся средние породы с наиболее ос​новным плагиоклазом и высоким содержанием цветных минералов, близкие по составу к базитам. Содержание SiO2 в этих породах не
1 В других классификациях верхний предел содержаний кремнезема в средних породах принимается равным 62—64 мас.%.
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Таблица 5.1. Семейства средних магматических пород (53% < SiO2 < 65%); цветное число 35 ± 15
	Петрохимический
	Семейство
	Главные
	Интрузивные породы
	Эффузивные

	ряд
	
	минералы
	Плутонические
	Жильные
	породы

	Высокощелочной
	Нефелин (лей-
	Ne(Lc),
	Нефелиновый
	Тингуаит
	Нефелиновый

	
	цит, эпилейцит)-
	K-NaFsp, ±Ab,
	сиенит
	
	фонолит

	
	полевошпатовых
	Срх, Amph, Bi
	Эпилейцитовый
	
	Лейцитовый фо-

	
	пород
	
	сиенит
	
	нолит

	Умеренно-
	Кварц-щелочно-
	K-NaFsp, Q,
	Щелочной квар-
	Грорудит
	Щелочной квар-

	щелочной
	полевошпатовых
	±P1, Na-Cpx,
	цевый сиенит
	
	цевый трахит

	
	пород с Na-цвет-
	Na-Amph
	(нордмаркит)
	
	

	
	ными минерала-
	
	
	
	

	
	ми
	
	
	
	

	
	Щелочно-поле-
	K-NaFsp, ±P1,
	Щелочной сие-
	Сельвсбергит
	Щелочной трахит

	
	вошпатовых по-
	Na-Cpx,
	нит, в т.ч. тенс-
	
	

	
	род с Na- цвет-
	Na-Amph
	бергит
	
	

	
	ными минерала-
	
	
	
	

	
	ми
	
	
	
	

	
	Кварц-полево-
	K-NaFsp, PI, Q,
	Кварцевый сие-
	Кварцевый сиенит-
	Кварцевый тра-

	
	шпатовых пород с
	Cpx, Amph, Bi
	нит
	порфир, кварцевый
	хит

	
	Ca-Mg-Fe-
	
	
	микросиенит
	

	
	цветными мине-
	
	
	
	

	
	ралами
	
	
	
	

	
	
	
	Кварцевый мон-
	Кварцевый монцо-
	Трахиандезит,

	
	
	
	цодиорит
	диорит-порфир
	в т.ч. латит, бен-

	
	
	
	
	
	мореит


	
	Полевошпатовых
	K-NaFsp, PI,
	Сиенит
	Сиенит-порфир,
	Трахит

	
	пород с Ca-Mg-
	Cpx, Amph, Bi
	
	микросиенит
	

	
	Fe-цветными ми-
	
	
	
	

	
	нералами
	
	
	
	

	
	
	
	Монцонит
	Монцонит-порфир,
	Трахиандезиба-

	
	
	
	
	микромонцонит
	зальт, в т.ч. шо-

	
	
	
	
	Лампрофиры:
	шонит, муджие-

	
	
	
	
	минетта
	рит

	
	
	
	
	керсантит
	

	
	
	
	
	вогезит
	

	
	
	
	
	спессартит
	

	H изкощелочной
	Кварц-
	PI, Q. Cpx, Opx,
	Кварцевый дио-
	Кварцевый диорит-
	Андезит, андези-

	
	плагиоклазовых
	Amph, ± Bi
	рит
	порфирит, кварце-
	дацит

	
	породе цветными
	
	
	вый микродиорит
	

	
	минералами
	
	
	
	

	
	Амфибол-
	PI, Cpx. Amph. ±
	Диорит
	Диорит-порфирит.
	Андезибаюльг

	
	пироксен-
	(Opx, 01)
	
	микродиорит
	

	
	плагиоклазовых
	
	
	
	

	
	пород
	
	
	
	


Примечание. Минералы: PI — плагиоклаз, Аb — альбш. K-NaFsp — калнево-натриевый полевой шпат, Q — квари. Ne — нефелин, Lc — лейцит и эпилейцнт, Срх — клинопироксен, Орх — ортопнроксен. Amph — амфибол, Bi — биотит, 01 — оли​вин, Na-Cpx — натриевый клинопироксен (эгирин и лр.), Na-Amph — натриевый амфибол (арфведсонит и др.)
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превышает 56 мас.%. Полнокристаллические интрузивные породы представлены диоритами, хуже раскристаллизованные жильные породы — диорит-порфиритами и микродиоритами, эффузивные породы — андезибазальтами.
Диорит
Название происходит от греческого слова diorizo — разделяю. Ве​роятно, первые из описанных диоритов обладали ясной отдельно​стью, хотя не исключено и иное происхождение термина.
Минеральный состав. Порода состоит из плагиоклаза (до 65-70 об.%) и цветных минералов, среди которых обычно преобла​дает роговая обманка. Кроме того, нередко присутствует клинопи-роксен (авгит, диопсид) и иногда биотит. В качестве второстепен​ного минерала (< 5%) появляется кварц. Характерные акцессорные минералы: апатит, сфен, магнетит, ильменит, встречаются редкие зерна ортита и циркона.
Плагиоклаз, часто зональный, варьирует от Лабрадора (Аn60_55) до андезина (Аn50_35). По плагиоклазу развивается соссюритовый аг​регат, эпидот, серицит. Цветные минералы замещаются актиноли-том, хлоритом, эпидотом, а титаномагнетит — лейкоксеном.
Количественные соотношения между плагиоклазом и цветны​ми минералами варьируют в широких пределах. Цветное число со​ставляет около 35, а в габбродиоритах возрастает до 50.
Химический состав. К диоритам относят породы, содержащие 53—56 мас.% SiO2, которые отличаются от габбро меньшим количе​ством оксидов железа, магния, кальция и несколько большей сум​мой Na20 + К20 (сравн. табл. 4.2 и 5.2).
Внешний облик. Диорит — темная зеленовато-серая порода с мас​сивной или пятнистой текстурой, от мелко- до крупнозернистой.
Микроструктура. Для диоритов типична гипидиоморфнозер-нистая структура с отчетливым идиоморфизмом плагиоклаза по отношению к цветным минералам. Ксеноморфный кварц заполня​ет интерстиции между кристаллами плагиоклаза и цветных мине​ралов. Постоянно наблюдается частичное, а иногда и полное заме​щение клинопироксена роговой обманкой. Биотит тяготеет к зернам рудного минерала и часто образует каемки вокруг магнетита.
Условия залегания и распространенность. Диориты редко образу​ют обособленные плутоны. Обычно они слагают ранние интрузив​ные тела небольших размеров в гранитоидных плутонах, а также от-
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Таблица 5.2. Химический состав средних магматических пород, мас.%, по О.А.Богатикову и др., 1987 г.,
Н.М.С.Року, 1984 г., Р. Ле-Метру, 1976 г.
	Ок-
	Низкощелоч-
	
	
	Умереннощелочной ряд
	
	
	
	Высокощелочной
	ряд
	

	сид
	ной ряд
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10
	11
	12
	13
	14
	15
	16
	17
	18
	19
	20

	SiO2
	53 5
	58 6
	58 Q
	53 4
	54 3
	52.3
	53 6
	55 0
	54 9
	60 4
	61 1
	59 6
	59 5
	56 3
	54.2
	57 0
	56 8
	57 6
	55 8
	582

	TiO2
	1 .6
	1. l
	0.9
	1. 4
	1. 2
	1. 5
	1.5
	0.8
	0.8
	1 1
	07
	0 3
	1 3
	04
	1.5
	06
	1 1
	04
	03
	1.4

	А1,О,
	18 4
	17 1
	17 2
	15.5
	156
	14.4
	13.2
	159
	18 3
	177
	17 5
	187
	178
	71 9
	16.4
	71 7
	21.2
	20 5
	2l 6
	202

	Fe,O,
	2 1
	25
	3 3
	9 2*
	8 6*
	9 2*
	7 9*
	59
	49
	9 9
	"> 8
	11
	3 7
	2.3
	7.7
	3 1
	-) 5
	1 3
	1 1
	2.7

	FeO
	6.3
	5.1
	4.3
	
	
	
	
	4.5
	3.1
	2.1
	3.5
	1.9
	1.1
	1.1
	1.9
	1.4
	1.8
	2.1
	1.2
	1.7

	MnO
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.2
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.2
	0.1
	0.2
	0.1
	0.4
	0.2
	0.1
	0.2
	0.1
	0.1

	MgO
	4.8
	3.7
	3.4
	7.1
	6.6
	7.1
	7.6
	4.9
	3.9
	2.1
	0.7
	0.2
	1.1
	0.5
	2.3
	0.7
	0.8
	0.6
	0.6
	0.8

	CaO
	7.7
	6.7
	6.9
	7.2
	6.3
	7.1
	6.6
	6.1
	6.8
	4.2
	2.1
	1.8
	2.1
	1.1
	1.9
	1.7
	1.7
	2.1
	1.1
	2.2

	Na2O
	3 5
	36
	3 5
	3 3
	3 1
	2.8
	2. 1
	36
	3 5
	4 5
	6 1
	9 1
	67
	10 1
	88
	10 1
	7.8
	9.3
	1.9
	5.1

	K2O
	1.7
	1.8
	1.7
	2.5
	3.6
	4.3
	6.4
	3.1
	3.9
	4.9
	5.2
	0.7
	7.3
	6.4
	4.9
	3.6
	6.3
	5.1
	16.3
	7.7

	P2O5
	0.3
	0.3
	0.2
	0.5
	0.7
	0.8
	1.1
	0.2
	—
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.3
	0.2
	0.2


Примечание. 1— диорит, 2 — кварцевый диорит, 3 — андезит; лампрофиры: 4 — спессартит, 5 — керсантит, 6 — вогезит, 7 — минетта; 8 — монцонит, 9 — шошонит, 10 — сиенит, 11 — трахит, 12 — щелочной сиенит, 13 — щелочной трахит; нефе​линовые сиениты: 14 — фойяит, 15 — луяврит, 16 — мариуполит, 17 — миаскит; 18 — нефелиновый фонолит, 19 — псевдо-лейцитовый сиенит, 20 — лейцитовый фонолит
* Суммарное содержание железа.
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дельные участки среди габброидов. Относительный объем, занятый диоритами, невелик.
Происхождение. Диориты являются либо дифференциатами бо​лее основных мантийных магм, либо гибридными породами, обра​зованными при смешении основных и кислых магм.
Практическое значение. Диориты могут сопровождаться золо​тым, медным, железным постмагматическим оруденением.
Диорит-порфирит, микродиорит
Жильные породы, имеющие минеральный и химический со​став диорита и обладающие порфировой структурой, называют ди-орит-порфиритами. Во вкрапленниках преобладает плагиоклаз, кроме того встречаются роговая обманка и клинопироксен. Ос​новная масса полнокристаллическая, мелкозернистая. Афировые мелкозернистые и афанитовые породы получили название микро​диоритов. Дайки диорит-порфиритов и микродиоритов часто встре​чаются в гранитоидных массивах и их обрамлении.
Андезибазалып
Минеральный состав. В породах с порфировой структурой вкрап​ленники образованы основным плагиоклазом, клинопироксеном (авгит, реже пижонит), иногда ортопироксеном, оливином. Преоб​ладают вкрапленники плагиоклаза, часто зонального (Аn65_38)- Ос​новная масса сложена теми же минералами (кроме оливина) и обыч​но содержит много мелких кристаллов магнетита. Микролиты плагиоклаза менее основные, чем вкрапленники. Чаще всего это ан-дезин-лабрадор и андезин. В базисе кайнотипных лав может со​храняться вулканическое стекло.
Химический состав. Андезибазальт — излившийся аналог диори​та. Название породы подчеркивает ее промежуточный состав меж​ду базальтом и андезитом.
Внешний облик. Андезибазальт — темно-серая до черной поро​да с афировой или порфировой структурой, текстура массивная, иногда пористая или миндалекаменная.
Микроструктура. В порфировых разновидностях видны вкрап​ленники плагиоклаза и цветных минералов на фоне тонкозернис​той основной массы. Иногда выделяются кристаллы породообра​зующих минералов с последовательно уменьшающимися размерами (сериально-порфировая структура). Основная масса имеет микро-
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литовую или интерсертальную структуру. Стекла обычно мало. Сре​ди вкрапленников и микролитов базиса преобладает плагиоклаз, что отличает андезибазальты от собственно базальтов, которые содер​жат заметно больше оливина и клинопироксена. В андезибазальтах нередко можно видеть чужеродные зерна более кислого плагиокла​за и кварца, которые несут следы коррозии и растворения.
Макроскопически, а иногда и под микроскопом андезибазаль​ты трудно отличимы от более основных и более кислых вулканиче​ских пород. Для точной диагностики необходимы сведения о хими​ческом составе пород.
Условия залегания и распространенность. Андезибазальты встре​чаются в разрезах наземных и подводных вулканогенных толщ, где они тесно связаны как с базальтами, так и с андезитами. В районах новейшего вулканизма они слагают моногенные шлаково-лавовые конусы и принимают участие в строении крупньгх стратовулканов.
Происхождение. Андезибазальты — дифференциаты основных мантийных магм или гибридные породы, возникшие при смешении основных и кислых магм.
Практическое значение. Андезибазальты вмещают золотое ору-денение, разнообразные сульфидные руды, используются в качест​ве строительного материала.
5.2. Семейство кварц-плагиоклазовых пород с цветными минералами
Семейство представлено плутоническими, жильными и эффу​зивными породами низкощелочного ряда, содержащими 56—65 мас.% SiO2 и состоящими из плагиоклаза, цветных минера​лов и кварца, который является одним из главных породообразую​щих минералов. К полнокристаллическим интрузивным породам этого семейства относятся кварцевые диориты, а к эффузивным породам — андезиты. Кварцевые диориты и андезиты являются са​мыми распространенными магматическими породами среднего со​става.
Кварцевый диорит
Минеральный состав. Порода состоит на 50-60 об.% из плаги​оклаза; цветные минералы (роговая обманка, биотит, реликты кли-
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нопироксена) занимают до 20-30% объема породы, количество кварца достигает 5-20 об.%. В качестве второстепенного минерала может присутствовать калинатриевый полевой шпат. Характерные акцессорные минералы: магнетит, апатит, сфен, циркон, ортит.
Плагиоклаз часто зональный, его состав варьирует от Лабрадо​ра (Аn50_55) доандезина-олигоклаза (Аn30). Самый распространен​ный цветной минерал — обыкновенная роговая обманка. Клинопи-роксен (авгит, диопсид) обычно сохраняется лишь в реликтах внутри зерен роговой обманки. Почти всегда содержится то или иное ко​личество биотита. В некоторых разновидностях появляется ортопи-роксен (гиперстен).
При вторичном изменении плагиоклаз замещается соссюрито-вым агрегатом и серицитом. Распределение вторичных минералов подчеркивает зональность плагиоклаза. По клинопироксену разви​вается уралитовая роговая обманка, по амфиболу и биотиту — эпи-дот, хлорит, вторичный магнетит.
Внешний облик. Кварцевые диориты — серые и зеленовато-се​рые породы с массивной, иногда гнейсовидной или пятнистой тек​стурой. Характерно постоянное присутствие более меланократовых мелкозернистых включений разной формы и размеров, сложен​ных породами с обилием игольчатых кристаллов позднего амфибо​ла («игольчатые диориты»). Структура кварцевых диоритов варьи​рует от мелко- до крупнозернистой.
Микроструктура гипидиоморфнозернистая: плагиоклаз идио-морфен по отношению к цветным минералам. Клинопироксен кор​родирован и замещен (нередко полностью) роговой обманкой. Би​отит обычно является более поздним и образует каемки вокруг зерен амфибола, однако иногда наблюдаются и обратные соотно​шения. Кварц и калинатриевый полевой шпат ксеноморфны и за​полняют интерстиции между ранее образованными кристаллами плагиоклаза и цветных минералов.
Условия залегания и распространенность. Кварцевые диориты развиты главным образом в пределах подвижных поясов и прини​мают участие в строении многофазовых интрузивных массивов, сложенных габброидами и гранитоидами. Такие массивы обычно достигают километров или десятков километров в поперечнике. Доля кварцевых диоритов изменчива. В одних интрузивах эти по​роды являются преобладающими, в других составляют не более 5-10% от общего объема плутонов. Обычно кварцевые диориты относятся к одной из ранних интрузивных фаз.
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Происхождение. Среди кварцевых диоритов широко развиты ги​бридные магматические образования, возникшие в результате сме​шения основных и кислых магм. Часть кварцевых диоритов пред​ставляет собой продукты ранней кристаллизации более кислых магм.
Практическое значение. С интрузивными телами кварцевых ди​оритов пространственно связаны постмагматические месторожде​ния цветных и благородных металлов.
Кварцевый диорит-порфирит, микродиорит
Жильные породы, отвечающие по минеральному и химичес​кому составам кварцевым диоритам, называют кварцевыми диорит-порфиритами и микродиоритами. В породах с порфировой струк​турой вкрапленники представлены плагиоклазом, роговой обманкой, биотитом, редко пироксеном. В основной массе появля​ются мелкие зерна кварца. При преобладании роговой обманки над плагиоклазом жильные породы называют малхитами (кварцсо-держащая разновидность спессартита, см. раздел 5.3).
Андезит
Порода названа по горной цепи Анд в Южной Америке.
Минеральный состав. Андезиты почти всегда обладают порфиро​вой структурой. Среди вкрапленников, часто довольно крупных (до 1-2 см) и составляющих около 20-30% объема породы, преоблада​ют кристаллы плагиоклаза; в меньшем количестве встречаются кли-но- и ортопироксен, иногда роговая обманка, биотит, магнетит. Пропорция между вкрапленниками плагиоклаза и цветных минера​лов обычно равна (2-3): 1. В некоторых андезитах содержатся фено-кристаллы магнезиального оливина (Fo85_70) и единичные зерна кварца, причем те и другие могут наблюдаться в одной породе. Са​мый распространенный акцессорный минерал — апатит образует единичные вкрапленники и мелкие кристаллы в основной массе.
Состав плагиоклаза во вкрапленниках непостоянен и меняется от анортита-битовнита до олигоклаза. Обычно вкрапленники отвечают по составу лабрадору-андезину (Аn60-40). Характерны зональные фе-нокристаллы как с прямой, так и с обратной зональностью. Неред​ко андезиты содержат вкрапленники плагиоклаза, имеющие разный состав. Фенокристаллы клинопироксена, как правило, представле​ны авгитом, а ортопироксена — гиперстеном, иногда бронзитом.
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Основная масса состоит из микролитов плагиоклаза, пироксе​на (пижонит или гиперстен), магнетита либо титаномагнетита и кис​лого вулканического стекла. При девитрификации стекло превра​щается в тонкозернистый кварц-полевошпатовый агрегат. Микролиты плагиоклаза соответствуют по составу самым внеш​ним зонам вкрапленников. Если зональность прямая, то микро​литы оказываются кислее, чем внутренние части вкрапленников (фенокристаллы - Лабрадор, микролиты — андезин). В случае об​ратной зональности микролиты оказываются более основными, чем ядра вкрапленников (фенокристаллы — андезин, микролиты — андезин-лабрадор или Лабрадор).
В измененных андезитах плагиоклаз замещен соссюритовым агрегатом, карбонатом, эпидотом, серицитом, альбитом, а цвет​ные минералы — актинолитом, хлоритом, магнетитом, эпидотом.
Химический состав. Андезиты содержат от 56 до 62 мас.% SiO2 и являются излившимися аналогами кварцевых диоритов (а не дио​ритов, как указывалось в старых руководствах и учебниках). Вулкани​ческие породы, содержащие 62—65 мас.% SiO2, называют андезидаци-тами. Они отличаются более кислым составом плагиоклаза, появлением среди вкрапленников не только роговой обманки, но и би​отита, большей долей кислого стекла в базисе. Специального терми​на для обозначения интрузивных эквивалентов андезидацитов не су​ществует. В принятой нами классификации интрузивные породы низкощелочного ряда, содержащие 62-65 мас.% SiO2, названы квар​цевыми диоритами. В других классификациях верхний предел крем-некислотности кварцевых диоритов ограничен 62-64 мас.% SiO2, а интрузивные аналоги андезидацитов называют гранодиоритами.
Хотя андезиты соответствуют по химическому составу кварце​вым диоритам (см. табл. 5.2), минеральный состав вулканических и интрузивных пород обнаруживает важные отличия. В андезитах вкрапленники и микролиты цветных минералов чаще всего пред​ставлены клино- и ортопироксеном, иногда появляется оливин. В кварцевых диоритах главный цветной минерал — роговая обман​ка, к которой обычно добавляется биотит. Клинопироксен обычно сохраняется лишь в реликтах, ортопироксен редок, а оливин вооб​ще отсутствует. Такие же различия сохраняются между андезиба-зальтами и диоритами (см. раздел 5.1).
Содержания многих оксидов в андезитах варьируют в довольно широких пределах, что служит основанием для более детальной классификации этих пород по химическому составу. Так, кроме
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низкомагнезиальных двупироксеновых андезитов, средний состав которых приведен в таблице 5.2, выделяют магнезиальные андези​ты, содержащие до 10-12 мас.% MgO. В таких породах появляют​ся вкрапленники оливина и бронзита. Железистая разновидность андезитов получила название исландитов (эти породы широко раз​виты в Исландии). По содержанию К2О андезиты разделяют на низко-, умеренно- и высококалиевые.
Внешний облик. Андезиты — это серые и темно-серые до черных породы, массивные или пористые. Крупные вкрапленники, среди которых преобладают светлые кристаллы плагиоклаза, хорошо вид​ны на фоне афанитовой основной массы. Последняя обычно шеро​ховатая в изломе из-за обилия микролитов. Кроме массивных ан​дезитов, нередко встречаются такситовые лавы, содержащие полосы, линзы и пятна с несколько разным составом и строением.
В андезитах всегда содержатся многочисленные плагиоклаз-пи-роксеновые (амфиболовые) включения изометричной или амебооб-разной формы, достигающие нескольких сантиметров или десятков сантиметров в поперечнике. Эти включения лучше раскристаллизо-ваны, чем вмещающие их андезиты и имеют облик мелкозернистых диоритов.
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Рис. 5.1. Частично резорбированные вкрапленники среднего плагиоклаза с характерной сетчатой оторочкой и тонкой внешней каймой основного состава. Николи скрещены, размер вкрапленников около 2 мм
Микроструктура. Под микроскопом порфировая структура ан​дезитов выражена очень отчетливо. Вкрапленники обладают характерными морфологическими особен​ностями. Так, фенокрис-таллы плагиоклаза (<Аn45) часто окружены сетчатой оторочкой, которая образу​ется в результате частично​го растворения плагиоклаза в магматическом расплаве. При этом выносится альби-товая составляющая, и пла​гиоклаз становится более основным. Сетчатая отороч​ка может быть окружена сплошной внешней каймой такого же или еще более ос​новного состава (рис. 5.1).
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Рис. 5.2. Вкрапленники плагиоклаза в андезитах
а — скелетные кристаллы с включениями вулканического стекла; 6— футлярные кри​сталлы с полой сердцевиной Николи скрещены, размер кристаллов около 1 мм
Кроме резорбированных (частично растворенных) вкраплен​ников, в андезитах можно видеть фенокристаллы плагиоклаза со следами быстрого роста из переохлажденного расплава. При этом внутри фенокристаллов остаются многочисленные включения вул​канического стекла (рис. 5.2, а); появляются футлярные фенокри​сталлы (рис. 5.2, б).
Вкрапленники ортопироксена нередко окаймлены оторочка​ми клинопироксена, возникшими при взаимодействии фенокрис​таллов с расплавом. Роговая обманка может быть окружена непро​зрачной опацитовой каймой, а во многих случаях полностью разложена и представлена агрегатом безводных минералов: кли-но- и ортопироксена, плагиоклаза, магнетита. При этом общий га​битус кристаллов амфибола сохраняется. Вокруг вкрапленников оливина может развиваться ортопироксеновая кайма, а вокруг зе​рен кварца — реакционная корона, состоящая из кислого стекла или продуктов его девитрификации и мелких кристаллов клинопирок​сена (рис. 5.3).
Базис андезитов имеет чаще всего пилотакситовую микрост​руктуру (разновидность интерсертальной), при которой агрегат со​мкнутых микролитов плагиоклаза как бы пропитан вулканичес​ким стеклом. В таких случаях базис андезитов напоминает по
226
5. Средние породы
[image: image80.jpg]



строению войлок. При большем содержании стекла основная мас​са приобретает гиалопилитовую микроструктуру.
Рис. 5.3. Частично резорбирован-ные вкрапленники кварца, ок​руженные реакционной клино-пироксеновой каймой. Николи скрещены, размер вкрапленни​ков около 2 мм
Лучше раскристаллизованные включения, свойственные анде​зитам, представляют собой пани-диоморфнозернистый агрегат кристаллов плагиоклаза и цвет​ных минералов, между которыми иногда сохраняются промежутки, заполненные кислым вулканиче​ским стеклом. Доля цветных ми​нералов во включениях выше, чем во вкрапленниках, а плагиоклаз имеет более основной состав, чем фенокристаллы. Цветные мине​ралы чаще всего представлены клино- и ортопироксеном, иногда
появляется оливин. Пироксен может замещаться более поздней роговой обманкой. По валовому химическому составу включения чаще всего соответствуют андезибазальтам (диоритам). Кроме от​носительно крупных включений, хорошо заметных невооружен​ным глазом., в андезитах всегда содержатся мелкие сростки кристал​лов плагиоклаза и пироксена (или только цветных минералов), различимые лишь под микроскопом. В зависимости от принимае​мой генетической модели кристаллические включения в андезитах называют автолитами или диалитами. Автолиты рассматривают как продукты ранней кристаллизации андезитовой магмы, а диали-ты — как результат смешения основных и кислых магм.
Условия залегания и распространенность. Андезиты слагают лаво​вые потоки и вулканокластические накопления, сформированные в наземных или подводных условиях, а также субвулканические ин​трузивные тела. Доля андезитов среди всех вулканических пород, развитых в верхней части земной коры, не превышает 10%, однако в подвижных поясах, расположенных на окраинах континентов и ос​тровных дугах, андезиты являются одной из самых распространенных изверженных пород. Недаром вулканический пояс, окружающий Тихий океан, называют андезитовым кольцом. Потоки андезитов обычно чередуются в разрезе как с базальтами и андезибазальтами,
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так и с более кислыми лавами и вулканогенно-обломочными поро​дами. Среди андезитов наиболее распространены двупироксеновые (авгит + пижонит или гиперстен) разновидности с относительно низким содержанием MgO, низким или умеренным содержанием К2О. Роговообманковые андезиты, которые отличаются повышен​ным содержанием К2О, развиты в меньшем количестве.
Происхождение. Предложено несколько генетических моделей, объясняющих происхождение андезитов: дифференциация базаль​товой магмы, плавление базитов или ультрабазитов в низах зем​ной коры или в верхней мантии, смешение основных и кислых магм. С петрографическими особенностями андезитов лучше все​го согласуются представления о гибридной природе андезитов и их образовании в результате смешения базальтовых расплавов с более кремнекислыми магмами. Гибридный характер андезитов под​тверждается текстурными признаками (такситовые текстуры, посто​янное наличие меланократовых включений), а также разнородным составом вкрапленников, которые первоначально кристаллизова​лись из более основных и более кислых магм.
Андезитовая магма содержит некоторое количество воды, кото​рая выделяется из расплава на малых глубинах. Если для удаления воды нет препятствий, то кристаллизация в условиях низкого дав​ления приводит к образованию безводных минералов (плагиоклаз, пироксен). В богатых водой магмах, которые начинают кристалли​зоваться на большой глубине, появляются ранние вкрапленники ро​говой обманки. Если андезитовая магма затвердевает в виде ин​трузивных тел, то вода постепенно накапливается в остаточном расплаве, что приводит к криеге члизации позднего амфибола, ха​рактерного для кварцевых диоритов.
Практическое значение. С андезитами могут быть связаны разно​образные поствулканические месторождения цветных и благород​ных металлов. Например, в Чили и некоторых других провинциях в толщах андезитов залегают стратиформные месторождения меди.
5.3. Семейство полевошпатовых пород с Ca-Mg-Fe-цветными минералами
К семейству относятся полнокристаллические плутонические породы: монцониты и сиениты, в состав которых входят плагиоклаз, калинатриевый полевой шпат и цветные минералы, а также жиль-
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ные и вулканические породы сходного минерального и химическо​го составов. Вулканические породы представлены трахиандезиба-зальтами и трахитами. Трахиандезибазальты разделяются на кали​евую разновидность — шошонит и натриевую разновидность — муджиерит (редкие породы, содержащие кислый плагиоклаз, так называемые олигоклазовые базальты). Кроме того, к этому же се​мейству принадлежат лампрофиры среднего состава (спессартиты, керсантиты, вогезиты, минетты) — своеобразные жильные поро​ды с обилием цветных минералов.
Монцонит
Название породы дано по горе Монцони в Италии.
Минеральный состав. Главными минералами являются преиму​щественно средний плагиоклаз (Аn55-30), калинатриевый полевой шпат (ортоклаз или нерешетчатый микроклин), клинопироксен, роговая обманка, биотит. В качестве второстепенного минерала может присутствовать кварц. Самые распространенные акцессор​ные минералы: апатит, магнетит, ильменит, сфен, ортит, циркон. Полевые шпаты слагают 60—70% объема породы, цветные минера​лы — 30—40%. Плагиоклаз и калинатриевый полевой шпат содер​жатся примерно в равных количествах. Пропорции между клино-пироксеном, роговой обманкой и биотитом меняются в широких пределах. Порода промежуточного состава между монцонитом и ди​оритом может быть названа монцодиоритом. Содержание калинат-риевого полевого шпата в монцодиоритах не превышает 10-15 об. %.
Химический состав. Монцонит содержит 53-56 мас.% SiO2 и от​личается от диорита повышенными содержаниями К2О и пони​женными содержаниями СаО (см. табл. 5.2), что отражает наличие в породе калинатриевого полевого шпата, уменьшение доли плаги​оклаза и снижение его основности.
Внешний облик. Монцониты — темно-серая порода, часто с ро​зоватым оттенком. Текстура массивная, структура от мелко- до крупнозернистой.
Микроструктура. Наиболее идиоморфными минералами явля​ются плагиоклаз и клинопироксен. Характерно последовательное замещение клинопироксена роговой обманкой и биотитом. К зер​нам цветных минералов часто приурочены вьщеления магнетита и апатита. Калинатриевый полевой шпат заполняет интерстиции между ранее образованными кристаллами или слагает крупные зер-
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на, в которых заключены мелкие идиоморфные кристаллы плаги​оклаза и цветных минералов. Такая микроструктура получила на​звание монцонитовой.
Условия залегания и распространенность. Монцониты образуют небольшие интрузивы, а также принимают участие в строении круп​ных плутонов, где они ассоциируют как с сиенитами, так и с грани-тоидами.
Происхождение. Монцониты считаются дифференциатами суб​щелочных базитовых магм, а также гибридными образованиями, ко​торые возникают при контаминации (загрязнении) умереннощелоч-ной основной магмы сиалическим материалом континентальной земной коры.
Практическое значение. Монцониты могут сопровождаться пост​магматическими рудами железа, меди, молибдена.
Сиенит
Порода названа по району Сиена в Италии. Термин применял​ся еще Плинием для обозначения красных грубозернистых пород, которые впоследствии оказались амфибол-биотитовыми гранита​ми.
Минеральный состав. Главными минералами сиенитов являют​ся плагиоклаз, состав которого в зональных кристаллах варьирует от андезина (An35-45) до альбита (Аn5_10), калинатриевый полевой шпат (ортоклаз- или микроклин-пертит), моноклинный пироксен (титан-авгит, салит), роговая обманка, биотит, в небольшом коли​честве может содержаться кварц (< 5%). Калинатриевый полевой шпат преобладает над плагиоклазом и слагает до 50—80% объема по​роды. Цветное число сиенитов обычно не поднимается выше 10-30. Среди акцессорных минералов встречаются титаномагнетит, иль​менит, апатит, сфен, циркон.
Увеличение доли плагиоклаза и его основности, а также цветно​го числа определяет переход от сиенитов к монцонитам. Если при снижении содержания калинатриевого полевого шпата возрастает количество кварца, то сиениты переходят в кварцевые монцодио-риты, а последние — в кварцевые диориты.
Химический состав. Сиениты содержат 56-62 мас.% SiO2 и отли​чаются высокими содержаниями Na2O, K2O и относительно низки​ми содержаниями CaO, MgO при достаточно высоком уровне кон​центраций А12О3 (см. табл. 5.2). Эти петрохимические особенности
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отражают преобладание K-Na полевого шпата над плагиоклазом, достаточно кислый состав последнего и небольшое количество цветных минералов.
Внешний облик. Сиениты окрашены в серые или (в зависимос​ти от степени измененности) в розоватые и красные тона. Структу​ра часто крупно- и гигантозернистая. Многие сиениты обладают порфировидной структурой, которая обусловлена присутствием крупных кристаллов калинатриевого полевого шпата. Такие крис​таллы могут достигать десятков сантиметров в длину. В крупных кристаллах полевого шпата содержатся вростки других минералов и нередко отчетливо проявлено зональное строение, подчеркну​тое распределением мелких включений.
Текстура сиенитов массивная или трахитоидная. Последняя выражается в том, что таблитчатые кристаллы калинатриевого полевого шпата имеют субпараллельную плоскостную ориенти​ровку.
Микроструктура преимущественно гипидиоморфнозернистая. Плагиоклаз и клинопироксен, будучи продуктами ранней крис​таллизации, идиоморфны по отношению к калинатриевому поле​вому шпату, амфиболу, биотиту, магнетиту, кварцу. K-Na полевой шпат часто корродирует плагиоклаз; пироксен замещается амфибо​лом, биотит образует реакционные каймы вокруг зерен магнетита. Кварц всегда ксеноморфен и заполняет интерстиции между поле​выми шпатами и цветными минералами. Наличие в крупных выде​лениях калинатриевого полевого шпата мелких кристаллов плаги​оклаза и цветных минералов свидетельствует об одновременном начале роста крупных кристаллов K-Na полевого шпата и мелких зе​рен других минералов и о более позднем завершении кристаллиза​ции полевого шпата.
Условия залегания и распространенность. Сиениты относятся к числу наиболее распространенных интрузивных пород умеренно-щелочного ряда. Они слагают интрузивные тела различных разме​ров, которые тесно связаны во времени и пространстве как с габбро-идами, так и с гранитоидами.
Происхождение. Большая часть сиенитов представляет собой продукты затвердевания коровых магм, обогащенных Na2O и К2О. Некоторые тела сиенитов можно рассматривать как дифференци-аты умереннощелочных габброидов. Сиениты также могут возни​кать при контаминации умереннощелочных базитов сиалическим материалом земной коры.
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Практическое значение. С сиенитами связаны позднемагматиче-ские и постмагматические месторождения железа, титана, меди, молибдена и других металлов. Многие сиениты используются как облицовочный материал.
Сиенит-порфир, микросиенит
Жильные породы, отвечающие по минеральному и химичес​кому составам сиениту и обладающие порфировой структурой, на​зывают сиенит-порфирами. Вкрапленники в этих породах представ​лены главным образом калинатриевым полевым шпатом (обычно ортоклазом) и плагиоклазом; в подчиненном количестве могут по​являться клинопироксен, роговая обманка, биотит. Основная мас​са существенно полевошпатовая, обладающая ортофировой или трахитовой микроструктурами (см. ниже). Афировые породы сие​нитового состава, мелкозернистые или афанитовые, называют ми​кросиенитами. Разновидностью микросиенитов является босто-нит — афировая мелкозернистая порода светлого цвета, почти нацело состоящая из лейст щелочного полевого шпата и обладаю​щая трахитоидной микроструктурой.
Шошонит
Название дано по р. Шошон в Йеллоустонском парке, США.
Минеральный состав. Порода обычно обладает порфировой структурой. Вкрапленники образованы плагиоклазом (Аn70-50), ко​торый иногда окружен каймой K-Na полевого шпата, оливином (Fo65-75) и клинопироксеном (авгит, титан-авгит, салит). Основная масса состоит из микролитов плагиоклаза, клинопироксена, био​тита, магнетита, апатита, а также лейст и неправильной формы зе​рен K-Na полевого шпата. Иногда сохраняется небольшое количе​ство вулканического стекла.
При минимальном количестве K-Na полевого шпата породу называют трахиандезибазальтом.
Шошониты ассоциируют с близкими по составу вулканически​ми породами, получившими названия абсарокитов (по хр. Абса-рока в США) и банакитов (по индейскому племени банаков). Аб-сарокиты, в отличие от шошонитов, не содержат плагиоклаза во вкрапленниках, фенокристаллы сложены только оливином и кли-нопироксеном. По содержанию кремнезема абсарокиты относятся
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к умереннощелочным основным породам. Банакиты, наоборот, характеризуются преобладанием полевых шпатов как во вкраплен​никах, так и в базисе. По валовому химическому составу банакиты близки к шошонитам.
Шошониты и трахиандезибазальты связаны постепенными пе​реходами, с одной стороны, с базальтами и андезибазальтами, а с другой, с лейцитовыми тефритами и фонолитами.
Химический состав. Шошониты содержат 53-56 мас.% SiO2 и яв​ляются излившимися аналогами монцонитов. Для них характерно преобладание К2О над Na2O (см. табл. 5.2), что отражает высокое со​держание в породах калиевого полевого шпата.
Внешний облик. Шошониты — порфировые породы, имеющие темную окраску, нередко с фиолетовым оттенком. Часто встреча​ются лавы с пористой текстурой.
Микроструктура. Шошониты обычно содержат много вкрап​ленников (до 25—40% объема породы). Структура основной массы — интерсертальная; нередко базис, обогащенный калинатриевым по​левым шпатом, полностью раскристаллизован и обладает микро-пойкилитовой или сферолитовой структурами.
Условия залегания и распространенность. Шошониты встречают​ся среди лав и пирокластических накоплений, а также слагают не​большие субвулканические тела эффузивного облика. В ассоциации с абсарокитами, банакитами и другими вулканитами, богатыми ка​лием, развиты во внешних зонах интрузивно-вулканических по​ясов на краях континентов и островных дугах.
Происхождение. Шошониты представляют собой дифференци-аты мантийных магм, обогащенных калием. По крайней мере, часть шошонитов несет следы контаминации мантийных расплавов ко-ровым сиалическим материалом.
Практическое значение. Месторождения полезных ископаемых, связанные с шошонитами, неизвестны.
Трахит
Название породы происходит от греческого слова trachys — ше​роховатый (такова поверхность породы в изломе).
Минеральный состав. Во вкрапленниках и основной массе раз​виты плагиоклаз (Аn35_25), калинатриевый полевой шпат (сани​дин, ортоклаз), клинопироксен (авгит, титан-авгит, салит), роговая обманка, обычно обогащенная титаном, железистый биотит. В ба-
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зисе, кроме того, может содержаться титаномагнетит, небольшое ко​личество вулканического стекла. В количественном отношении преобладает K-Na полевой шпат, слагающий до 80% объема поро​ды. Кварц встречается только как второстепенный минерал (<5%) в основной массе. Характерные акцессорные минералы: апатит, сфен,циркон.
Химический состав. Трахиты содержат 56—62 мас.% SiO, и близ​ки по валовому химическому составу к сиенитам (см. табл. 5.2), из​лившимися аналогами которых они являются. Для тех и других по​род характерны высокие содержания Na20 и К2О, которые отражают преобладание калинатриевого полевого шпата и отно​сительно кислый состав плагиоклаза. Содержания СаО и MgO, на​оборот, понижены вследствие малого количества цветных минера​лов, их высокой железистости, а также низкой основности плагиоклаза.
Содержания Na2O и К2О в трахитах соизмеримы. Если трахиты подвергаются эпигенетической альбитизации, то содержание Na2O возрастает, а количество К2О уменьшается. В результате возника​ют существенно натриевые альбитовые трахиты, которые получи​ли название кератофиров.
Внешний облик. Трахиты — светло-серые, желтоватые, розо​вые, фиолетовые, красные породы с порфировой или афировой структурой, на свежих сколах шероховаты благодаря обилию мик​ролитов полевого шпата в базисе. Если микролиты имеют достаточ​но крупные размеры, хорошо заметна их линейная и плоскостная ориентировка. Трахиты часто обладают пористой текстурой.
Микроструктура. Основная масса трахитов отличается высокой степенью кристалличности и часто не содержит вулканического стекла. Базис состоит из таблитчатых лейст калинатриевого поле​вого шпата, которые обычно вытянуты по направлению течения лав или вдоль контактов даек и силлов. Такая структура получила на​звание трахитовой. Если мелкие кристаллы калинатрового полево​го шпата имеют изометричные очертания и не обнаруживают ори​ентировки, то микроструктуру называют ортофировой2.
Условия залегания и распространенность. Трахиты слагают ла​вовые потоки, которые образуются в ходе наземных и подводных вулканических извержений, а также экструзии и субвулканичес​кие тела. Трахиты ассоциируют как с базальтоидами, так и с кис-
2 Палеотипные трахиты ранее называли ортофирами. 234
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лыми изверженными породами субщелочного ряда. Вместе с си​енитами они принимают участие в строении вулканоплутониче-ских ассоциаций. Относительные и абсолютные объемы трахи​тов невелики, однако в малом количестве они довольно часто встречаются как в подвижных поясах, так и в тектонически ста​бильных блоках.
Происхождение. Трахиты рассматривают как дифференциаты мантийных магм, продукты частичного плавления вещества конти​нентальной земной коры, а также как гибридные образования, воз​никшие в результате смешения мантийного и корового магматиче​ского материала.
Практическое значение. Полезные ископаемые, которые были бы непосредственно связаны с трахитами, не обнаружены.
Лампрофиры среднего состава
К семейству умереннощелочных полевошпатовых пород с Са—Mg—Fe-цветными минералами относятся своеобразные жиль​ные породы, получившие название лампрофиров.
Минеральный состав. Главными породообразующими минера​лами являются роговая обманка, биотит или флогопит, плагиоклаз, калинатриевый полевой шпат. Лампрофиры отличаются от других жильных пород среднего состава обилием цветных минералов, со​держание которых достигает 50 об.%. В лампрофирах с порфировой структурой вкрапленники представлены только амфиболом или темной слюдой, к которым иногда добавляется небольшое количе​ство оливина или клинопироксена. Полевые шпаты принимают участие лишь в строении базиса.
По минеральному составу выделяют четыре разновидности лам​профиров среднего состава:
спессартит (роговая обманка + плагиоклаз);
вогезит (роговая обманка + K-Na полевой шпат);
керсантит (биотит + плагиоклаз);
минетта (биотит-флогопит + K-Na полевой шпат).
Спессартит (по местности Spessart в Германии) — плагиоклаз-амфиболовая порода, количество роговой обманки в которой дости​гает 40-50 об.%. Среди вкрапленников резко преобладает именно роговая обманка в виде крупных хорошо офаненных кристаллов (рис. 5.4). Встречаются редкие вкрапленники клинопироксена. Со​став плагиоклаза в основной массе отвечает лабрадору-андезину.
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Вогезит (по горам Во​гезы во Франции) отлича​ется от спессартита тем, что основная масса, в ко​торую погружены вкрап​ленники роговой обманки, образована не плагиокла​зом, а калинатриевым по​левым шпатом (преимуще​ственно ортоклазом).
Рис. 5.4. Вкрапленники роговой обманки (темное) в спессартите. При одном ни-коле, поле зрения 4x6 мм
Керсантит (по селе​нию Керсантон во Фран​ции) — биотит (флогопит)-плагиоклазовая порода, содержание темной слюды в которой составляет около 30-40 об.%. Плагиоклаз имеет основной или сред​ний состав. Вкрапленники представлены преимущественно слюдой. Идиоморфные кристаллы с характерными шестигранными сечени​ями, параллельными (001), часто обнаруживают зональность. Вну​тренняя часть кристаллов, имеющая светлую желтоватую окраску, окружена темной внешней каймой, содержащей больше железа и титана. Кроме слюды во вкрапленниках встречается клинопи-роксен.
Минетта (старый термин, применявшийся рудокопами Эльза​са во Франции) отличается от керсантита наличием в основной массе не плагиоклаза, a K-Na полевого шпата (ортоклаза). Вкрап​ленники слюды часто более магнезиальны, чем в керсантитах, зо​нальное их строение выражено особенно отчетливо. Имеются фе-нокристаллы клинопироксена, иногда оливина.
Пропорции между амфиболом и слюдой, плагиоклазом и кали​натриевым полевым шпатом в лампрофирах весьма изменчивы, что определяет переходы от одной разновидности к другой. При уве​личении доли полевых шпатов и уменьшении количества цветных минералов спессартиты и керсантиты переходят в диорит-порфи-риты и микродиориты, а вогезиты и минетты — в сиенит-порфиры и микросиениты.
Для всех лампрофиров типичны глубокие эпигенетические из​менения, которые приводят к широкому развитию вторичных ми-
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нералов: карбонатов, цеолитов, хлорита. Измененные лампрофиры, особенно афировые, трудны для диагностики.
Химический состав. Все разновидности лампрофиров имеют близкий химический состав. Они содержат 53-56 мас.% SiO23, а сум​ма Na2O + К2О составляет около 6-9 мас.% (см. табл. 5.2), что оп​ределяет принадлежность к средним магматическим породам уме-реннощелочного ряда. Для лампрофиров характерны повышенные содержания MgO и пониженные содержания А12О3, отражающие высокую долю цветных минералов. Особенно богаты магнезией и оксидом калия минетты, которые по химическому и минерально​му составам близки к лампроитам, но отличаются от последних бо​лее низкими содержаниями TiO2 и отсутствием лейцита.
Эпигенетические изменения лампрофиров обычно не находят заметного отражения в вариациях химического состава, что свиде​тельствует об отсутствии привноса-выноса и изохимическом пе​рераспределении компонентов в субсолидусных условиях.
Внешний облик. Свежие лампрофиры окрашены в темные тона. Невооруженным глазом хорошо различимы многочисленные вкрап​ленники роговой обманки или темной слюды. Лампрофиры обыч​но содержат ксенолиты различных пород, вынесенных в процессе продвижения расплава к поверхности Земли, а также округлые зер​на ксеногенного кварца, которые выделяются на фоне темного афа-нитового базиса. Для лампрофиров характерны глобулярные, или оцеллярные текстуры, связанные с появлением округлых, кап​леобразных обособлений от нескольких миллиметров до 1-3 см в поперечнике, которые состоят из полевых шпатов и практически лишены цветных минералов. Светлые оцелли (глазки) хорошо вид​ны на фоне темного базиса лампрофиров. Иногда в оцеллях содер​жатся миндалины, заполненные карбонатом, эпидотом и другими вторичными минералами. Форма светлых глобуль ясно указывает на то, что они первоначально находились в окружающем расплаве в жидком состоянии (текстура «жидкость в жидкости»).
Микроструктура. Хорошо ограненные вкрапленники роговой обманки или темной слюды погружены в мелкозернистую основную массу, которая представляет собой панидиоморфнозернистый аг​регат цветных минералов и полевых шпатов, в значительной мере замещенных карбонатом и другими вторичными образованиями. Вокруг зерен кварца развиваются реакционные каймы, которые
3 Вогезиты содержат 52—53 мас.% SiO2-
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состоят из мелких кристаллов клинопироксена или псевдоморфоз амфибола по пироксену.
Изучая породы под микроскопом, можно убедиться в том, что светлые оцелли (глобули) сложены теми же полевыми шпатами, которые принимают участие в строении базиса лампрофиров. Гра​ница глобулей выражается в исчезновении микролитов цветных минералов. В керсантитах и минеттах листочки слюды часто распо​ложены по касательной к границе глобулей, подчеркивая тем са​мым, что в момент кристаллизации слюды глобули находились в жидком состоянии.
Условия залегания и распространенность. Лампрофиры чаше все​го слагают дайки, тесно связанные во времени и пространстве с крупными интрузивными телами гранитоидного или сиенитоид-ного состава. Мощность даек обычно не превышает 5 м, а протяжен​ность измеряется десятками—сотнями метров, иногда достигая пер​вых километров. Дайки группируются в пояса и поля, в которых, кроме лампрофиров, развиты другие жильные породы основного, среднего и кислого составов (долериты, диорит-порфириты, сиенит-порфиры, гранит-порфиры и др.). При этом лампрофиры, как пра​вило, представляют самые поздние внедрения.
Значительно реже лампрофиры встречаются в виде лавовых по​токов или более крупных интрузивных тел. Примерами могут слу​жить вулканические потоки минетт, описанные в Мексике (данные П.Уоллеса и И.Кармайкла, 1989 г.), или трубообразные интрузив​ные тела плагиоклаз-амфиболовых пород, близких к спессарти-там, известные в Шотландии (данные Д.Боуса и А.Мак-Артура, 1976 г.). Внедрению таких тел, измеряемых сотнями метров в попе​речнике, предшествовали взрывные извержения базальтов и фор​мирование брекчиевых трубок. Вслед за малыми интрузивами бы​ли сформированы более крупные гранитоидные плутоны. Плагиоклаз-амфиболовые породы, слагающие малые интрузивы, получили название аппинитов (по району Аппин в Шотландии).
Самыми распространенными лампрофирами среднего состава являются спессартиты и керсантиты. Минетты встречаются реже, а вогезиты развиты весьма ограничено.
Происхождение. Лампрофиры среднего состава представляют ги​бридные образования, возникшие в результате смешения высоко​магнезиальных основных или ультраосновных мантийных магм с кислыми магмами корового происхождения. Спессартиты, веро​ятнее всего, возникли при контаминации (загрязнении) коровым ве-
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ществом пикритовых или пикробазальтовых магм, а слюдяные лам-профиры, в первую очередь минетты,— при контаминации магм лампроитового и лейцититового составов. Наличие в лампрофирах зерен кварца подтверждает гибридное происхождение этих пород. Обилие гидроксилсодержащих цветных минералов и глубокие ав-тометасоматические изменения лампрофиров указывают на обога​щение гибридных расплавов водой, которая, вероятно, содержалась как в мантийных магмах, так и в коровом веществе. В частности, ис​точником воды могли служить те остаточные кислые расплавы, ко​торые сохранялись на заключительной стадии затвердевания гра​нитных плутонов и смешивались с инъекциями более глубинной основной магмы. Глобулярную текстуру лампрофиров нередко рас​сматривают как признак ликвации — самопроизвольного разделе​ния магмы на две равновесные жидкие фазы, не смешивающиеся друг с другом. Однако особенности состава и строения светлых гло-булей, а также характер их границ находят более обоснованное объ​яснение с позиций альтернативной модели смешения.
Практическое значение. К. лампрофирам часто приурочены руд​ные тела на постмагматических гидротермальных месторождениях. Особенно тесную пространственную и хронологическую связь с лампрофирами обнаруживают жилы и штокверки на месторожде​ниях золота и полиметаллов.
5.4. Семейство кварц-полевошпатовых пород с Ca-Mg-Fe-цветными минералами
Плутонические породы семейства представлены кварцевыми монцодиоритами и кварцевыми сиенитами. Первая из этих пород за​нимает промежуточное положение между кварцевым диоритом и сиенитом, а вторая — между сиенитом и граносиенитом (см. рис. 2.5).
Кварцевый монцодиорит отличается от кварцевого диорита боль​шим количеством калинатриевого полевого шпата (5-25 об.%) и уменьшением содержания кварца до 5-10 объемн.%. По сравне​нию с сиенитом кварцевый монцодиорит беднее K-Na полевым шпатом, богаче плагиоклазом и кварцем. Химические составы квар​цевых монцодиоритов ограничены интервалом 58-65 мас.% SiO2. Сумма Na2O + К2О на 1-2 мас.% выше границы между низко-и умереннощелочным рядами (см. рис. 2.5).
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Кварцевый сиенит содержит 5-20 об.% кварца, что служит глав​ным отличием этой породы от сиенита, в котором кварц появляет​ся лишь как второстепенный минерал. К кварцевым сиенитам от​носят породы, содержащие 62-65 мас.% SiO2.
Жильные эквиваленты кварцевых монцодиоритов и кварцевых сиенитов, слагающие дайки и другие малые интрузивы, отличают​ся мелко- и тонкозернистым строением, часто обладают порфиро​вой структурой.
Вулканическими аналогами кварцевых монцодиоритов служат трахиандезиты, среди которых вьщеляют более распространенную калиевую разновидность — латит4 и редкую натриевую разновид​ность — бенмореит.
Латит (по местности Latium в Италии) отличается от андезита появлением калинатриевого полевого шпата как в базисе, так ино​гда и среди вкрапленников. Фенокристаллы клинопироксена час​то представлены титан-авгитом. Сумма Na2O + К2О составляет 6— 8 мас.% при примерно равных долях Na2O и К2О. По сравнению с андезитом увеличение этой суммы связано главным образом с рос​том содержаний К2О.
Кварцевый трахит — излившийся аналог кварцевого сиенита — отличается от трахита увеличением количества кварца в основной массе, что отражается в возрастании содержания SiO2 в валовом химическом составе породы до 62-65 мас.%.
5.5. Семейство щелочнополевошпатовых пород с Na-цветными минералами
Семейство объединяет средние магматические породы умерен-нощелочного ряда, которые содержат натриевые цветные минера​лы (эгирин, эгирин-авгит, арфведсонит и др.). Эти породы обычно называют щелочными сиенитами и трахитами.
Щелочной сиенит
Минеральный состав. Среди главных минералов преобладают альбит и K-Na щелочной полевой шпат (ортоклаз-пертит, анор-
4 Термин «латит» не имеет однозначного толкования. Некоторые авторы обо​значают им излившиеся аналоги монцонитов (53-56 мас. % SiO2), которые мы на​зываем шошонитами.
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токлаз). Последний может быть единственным светлоцветным ми​нералом. Бесплагиоклазовые щелочные сиениты получили назва​ние тенсбергитов (по местности Тенсберге в Норвегии). Среди цветных минералов развиты эгирин, эгирин-авгит, кроссит, арфвед-сонит, рибекит, катафорит, баркевикит, гастингсит. Ядра кристал​лов пироксена нередко сложены диопсидом или авгитом, которые, будучи почти бесцветными, хорошо отличаются под микроскопом от обрастающего их эгирин-авгита и эгирина, окрашенных в зеле​ные тона. В качестве второстепенных минералов могут появляться биотит (лепидомелан), оксиды Fe и Ti, кварц. Характерные акцес​сорные минералы: апатит, циркон.
Химический состав. Щелочные сиениты содержат 56-62 мас.% SiO2. Преобладание щелочного полевого шпата и наличие натрие​вых цветных минералов определяют высокую сумму Na2O + К2О, которая превышает 10 мас.%. Низкие содержания СаО и MgO (см. табл. 5.2) отражают малое количество плагиоклаза и его кислый состав, а также незначительную долю цветных минералов, представ​ленных существенно железистыми разновидностями.
Внешний облик. Щелочные сиениты — розовато-серые пол​нокристаллические породы, от мелко- до крупнозернистых, равно-мернозернистые и порфировидные. Текстура массивная, при пло​скостной ориентировке кристаллов полевого шпата — трахитоидная. В петрографической литературе описаны много​численные разновидности щелочных сиенитов, получившие мест​ные названия.
Микроструктура. Основной объем породы сложен панидио-морфнозернистым агрегатом таблитчатых кристаллов щелочного полевого шпата, в промежутках между которыми располагаются кристаллы натриевых цветных минералов, часто также хорошо ог​раненных. Некоторые щелочные сиениты обладают аллотриоморф-нозернистой структурой полевошпатового агрегата.
Условия залегания и распространенность. Щелочные сиениты образуют обособленные интрузивные тела небольших размеров или принимают участие в строении более крупных плутонов, сло​женных разнообразными породами повышенной щелочности. Аре​алы распространения щелочных сиенитов тяготеют к тектоничес​ки стабильным зонам (кратонам, срединным массивам).
Происхождение. Большая часть щелочных сиенитов является, вероятно, продуктом частичного плавления корового вещества, испытавшего перед этим метасоматическое преобразование с при-
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вносом из подкоровых зон Na, К и других литофильных химичес​ких элементов.
Практическое значение. Щелочные сиениты несут флюоритовую и редкометальную минерализацию, используются в качестве стро​ительного материала.
Сельвсбергит
Сельвсбергит (по местности Сельвсберге в Норвегии) — жильный аналог щелочных сиенитов, обладающий мелкозернистой, часто порфировидной структурой; слагает дайки в сиенитовых интрузивах.
Щелочной трахит
Щелочной трахит — излившийся аналог щелочного сиенита — практически не отличается от последнего по минеральному и хими​ческому составам (см. табл. 5.2). Характерным диагностическим признаком являются вкрапленники Na-цветных минералов. Объ​емы щелочных трахитов невелики. Эти породы так же, как щелоч​ные сиениты, распространены в пределах кратонов и в тектониче​ски стабильных зонах складчатых областей.
5.6. Семейство кварц-щелочнопоолевошпатовых пород с Na-цветными минералами
Семейство включает щелочные кварцевые сиениты (нордмар-киты), их жильные эквиваленты (грорудиты) и вулканические ана​логи (щелочные кварцевые трахиты).
Нордмаркит (по местности Нордмарк в Норвегии) отличается от щелочного сиенита присутствием кварца в числе главных минера​лов (5-20 об.%) и несколько меньшим количеством Na-пироксенов и Na-амфиболов. Содержание SiO2 составляет 62-68 мас.%. Этим термином обозначают не только щелочные кварцевые сиениты, но и щелочные граносиениты.
Грорудит (по местности Гроруд в Норвегии) слагает дайки. По​рода с порфировой структурой, состоящая из микроклин-пертита, эгирина, кварца и ряда других второстепенных минералов.
Щелочной кварцевый трахит отличается от щелочного трахита присутствием кварца в основной массе и в соответствии с этим большим содержанием в породе SiO2 (62—65 мас.%).
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5.7. Семейство нефелин (лейцит, эпилейцит)-полевошпато-
вых пород
Средние породы высокощелочного ряда, содержащие фельд-шпатоиды, представлены семейством нефелин (лейцит, эпилей-цит)-полевошпатовых пород. К этому семейству относятся интру​зивные породы — нефелиновые и эпилейцитовые сиениты, их жильные эквиваленты — тингуаиты и вулканические аналоги — нефелиновые и лейцитовые фонолиты.
Нефелиновый сиенит
Минеральный состав. Главными породообразующими минера​лами являются щелочной полевой шпат (микроклин- и ортоклаз-пертит, альбит), нефелин, иногда кислый плагиоклаз (Аn20_10) и цветные минералы с переменными содержаниями Mg, Ca, Fe, Na: титан-авгит, салит, геденбергит, гортонолит, Na-пироксены и амфиболы (эгирин, арфведсонит и др.). Преобладают щелочной полевой шпат и нефелин, составляющие в сумме до 50—90% объ​ема породы. Цветное число варьирует от 5-10 до 30-40. Характер​но обилие и разнообразие акцессорных минералов (апатит, сфен, магнетит, ильменит, энигматит, астрофиллит, лампрофиллит, циркон, эвдиалит, пирохлор, мурманит, лопарит и многие другие). В некоторых разновидностях нефелиновых сиенитов содержание эвдиалита, лампрофиллита и других минералов, которые обычно встречаются лишь в акцессорных количествах, возрастает до 5-10 об.%.
По минеральному составу выделяют несколько разновидностей нефелиновых сиенитов.
Фойяит (по горе Монте-Фойя в Португалии) — калинатрие-вый полевой шпат (40-60 об.%), нефелин (20-30%), клинопирок-сен (5-20%), представленный эгирин-авгитом, эгирин-салитом, эгирин-геденбергитом, эгирином; амфибол (10-20%), главным об​разом Fe-гастингсит, Са-катафорит, арфведсонит; в качестве вто​ростепенного минерала (2-3%) иногда появляется железистый оли​вин (гортонолит).
Луяврит (по местности Луяврурт на Кольском полуострове) — калинатриевый полевой шпат (35-50 об.%), нефелин (20-35%), альбит (5-10%), эгирин и арфведсонит (10-40%); от фойяита отли​чается появлением лейстового альбита, некоторым увеличением
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количества нефелина и преобладанием среди цветных минералов эгирина и арфведсонита.
Мариуполит (выделен в окрестностях города Мариуполь на Ук​раине) - альбит (50-85 об.%), нефелин (10-30%), эгирин и Na-ам-фибол — тарамит (5-15%). Таким образом, в ряду фойяит-луяв-рит-мариуполит последовательно возрастает доля альбита и уменьшается количество калинатриевого полевого шпата.
Миаскит (по р. Миасс на Урале) — калинатриевый полевой шпат (20-60 об.%), плагиоклаз (0-20%), нефелин (20-30%), цветные ми​нералы (5-30%), среди которых главную роль играют гастингсит-фер-ригастингсит и биотит. Отличительная особенность миаскитов — на​личие гастингсита и биотита при отсутствии эгирина, арфведсонита и других цветных минералов, особенно богатых натрием.
Эпигенетические изменения нефелиновых сиенитов выражают​ся в замещении нефелина содалитом, канкринитом, цеолитами, либенеритовым агрегатом; калинатриевого полевого шпата — аль​битом; цветных минералов — биотитом.
Химический состав. Нефелиновые сиениты содержат 53-60 мас.% SiO25, отличаются предельно высокой для средних магма​тических пород суммой Na2O + К2О, достигающей 14-18 мас.%, и весьма богаты глиноземом, что обусловлено преобладанием ще​лочного полевого шпата и нефелина.
Внешний облик. Нефелиновые сиениты — часто крупнозерни​стые и пегматоидные породы, цвет которых меняется от светло​серого, розоватого (фойяиты, мариуполиты, миаскиты) до темно-серого (луявриты). На поверхностях выветривания обычно заметны углубления («оспины»), оставшиеся после выщелачивания зерен нефелина. Наряду с массивными широко развиты трахитоидные не​фелиновые сиениты, в которых таблитчатые кристаллы калинатри​евого полевого шпата обнаруживают плоскостную ориентировку, а также полосчатые породы с чередованием полос, обогащенных светлоцветными и темноцветными минералами.
Микроструктура. В фойяитах нефелин и калинатриевый поле​вой шпат обычно слагают идиоморфные кристаллы, в промежутках между которыми располагаются зерна клинопироксена. Наблюда​ются вростки призматических кристаллов нефелина в крупных зер-
Содалит-нефелиноввые сиениты (науяиты), кальсилит-нефелиновые сиени​ты (рисчоррриты) и канкринит-нефелиновые сиениты (сэрнеиты) содержат < 53 мас.% SiO2 и по этому признаку должны рассматриваться среди основных пород высокощелочного рада.
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нах клинопироксена. Амфибол ксеноморфен по отношению к пи​роксену. В фойяитах и других нефелиновых сиенитах обычно уста​навливается несколько генераций породообразующих минералов, что свидетельствует о сложной последовательности их выделения. Во многих случаях трудно провести грань между позднемагматиче-ской и постмагматической стадиями кристаллизации. К послед​ней часто относятся альбит и поздний эгирин.
В луявритах крупные таблитчатые кристаллы раннего калина-триевого полевого шпата погружены в мелкозернистую массу, со​стоящую из игольчатых кристаллов эгирина, призматических кри​сталлов нефелина и лейст альбита. Кристаллы кали натриевого полевого шпата обычно обнаруживают плоскостную ориентиров​ку (трахитоидная текстура). В мариуполитах крупные таблитчатые кристаллы раннего нефелина распределены среди более мелких лейст альбита, вытянутых в одном направлении, игольчатых крис​таллов эгирина или щелочного амфибола.
Миаскиты обладают гипидиоморфнозернистой структурой. Плагиоклаз и цветные минералы кристаллизовались первыми и от​личаются максимальным идиоморфизмом. Пертитовый калинатри-евый полевой шпат образует крупные таблитчатые кристаллы, со​держащие мелкие вростки ранних минералов. Нефелин ксеноморфен и заполняет интерстиции между кристаллами поле​вых шпатов.
Условия залегания и распространенность. Нефелиновые сиени​ты слагают интрузивные тела разных размеров — от очень крупных, площадью в сотни и тысячи квадратных километров (Хибинский массив) до весьма небольших (первые квадратные километры). Из​вестны расслоенные плутоны, имеющие форму лополитов, в кото​рых фойяиты и луявриты, ассоциирующие с ийолитами и уртита-ми, слагают серию пологих параллельных пластов (Ловозерский массив в России, Илимауссакский массив в Гренландии). Мариу-политы образуют дайкообразные тела в прикровельных частях ин​трузивных массивов, сложенных фойяитами.
Фойяиты, луявриты, мариуполиты распространены на древних щитах и платформах. Миаскиты развиты главным образом на сре​динных массивах в пределах подвижных поясов, где они образуют крупные интрузивные тела, залегающие среди древних метаморфи​ческих пород (Ильменские, Вишневые горы на Урале), а также не​большие дискордантные интрузивы (Кузнецкий Алатау, Восточ​ная Тува, Забайкалье).
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Происхождение. Нефелиновые сиениты представляют собой продукты кристаллизации щелочных магматических расплавов, которые зарождались в континентальной земной коре, а возможно, и в верхней мантии Земли. Разнообразие минерального состава не​фелиновых сиенитов связано с кристаллизационной дифференци​ацией магм в интрузивных камерах и, кроме того, с широко прояв​ленными автометасоматическими преобразованиями затвердевших магматических тел.
Практическое значение. Нефелиновые сиениты служат сырьем для получения алюминия, широко используются в химическом, стекольном, цементном, керамическом производствах. Нефели​новые сиениты содержат промышленные концентрации цирко​ния, ниобия и других редких металлов.
Тингуаит
Порода названа по местности Тингуа в Бразилии и представля​ет собой жильный эквивалент нефелинового сиенита. Структура по​роды часто порфировая или порфировидная. Вкрапленники кали-натриевого полевого шпата, нефелина, клинопироксена погружены в мелкозернистую основную массу, состоящую из таблитчатых и призматических кристаллов полевого шпата и нефелина, а также многочисленных иголочек эгирина, которые придают породе зеле​новатую окраску.
Эпилейцитовый сиенит
Минеральный состав. Отличительной особенностью данных по​род являются порфировидные выделения лейцита размером от 0,5 до 5 см, который превращен в эпилейцитовый агрегат, состоящий из тонких срастаний ортоклаза и нефелина, а в породах, особенно богатых калием,— ортоклаза и кальсилита. Эпилейцитовые обо​собления сохраняют кристаллографические очертания первично​го лейцита или имеют округлую, овальную форму, которая под​черкивается ориентировкой окружающих минералов.
Эпилейцитовые кристаллы составляют 10-60% объема породы. Кроме них развиты калинатриевый полевой шпат (30-80%), пред​ставленный ортоклазом, нефелин (до 10%), эгирин-авгит или эги-рин-салит (до 15%), железистый биотит (до 10%). В качестве второ​степенных минералов встречаются плагиоклаз, железистый оливин.
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меланит. Акцессорные минералы — апатит, сфен, титаномагнетит, циркон.
Химический состав отличается предельно высокими содержа​ниями К2О (см. табл. 5.2), близкими к содержанию этого оксида в калиевом полевом шпате.
Внешний облик. Эпилейцитовые сиениты — светло-серые поро​ды с розоватым или голубоватым оттенками, структура от мелко- до крупнозернистой. На выветрелой поверхности четко выделяются бе​лые эпилейцитовые овоиды, которые иногда окружены оторочкой цветных минералов.
Микроструктура. Основная масса породы имеет гипидиоморф-нозернистую структуру. Плагиоклаз и цветные минералы идио-морфны по отношению к калиевому полевому шпату и нефелину. Отдельные кристаллы калиевого полевого шпата пересекают гра​ницы ранее существовавших вкрапленников лейцита, что свиде​тельствует об одновременной кристаллизации полевого шпата в ос​новной массе и эпилейцитовом агрегате. Интересно, что валовый состав этого агрегата отвечает составу первичномагматического лейцита только в тех случаях, когда фельдшпатоид представлен кальсилитом. Если же эпилейцитовые овоиды состоят из ортокла​за и нефелина, то в них фиксируется избыток натрия относитель​но состава первичного лейцита. Природа такого расхождения ос​тается неясной.
Условия залегания и распространенность. Эпилейцитовые сие​ниты встречаются значительно реже, чем нефелиновые сиениты. Интрузивные тела, сложенные этими породами, известны в При​байкалье (Сыннырский плутон), в Северном Казахстане (Ишим-ский массив), в Армении (Тежсарский интрузив) и в некоторых других провинциях. Эпилейцитовые сиениты обычно образуют небольшие штоки, кольцевые и конические залежи, радиальные дайки.
Происхождение. Эпилейцитовые сиениты формируются при за​твердевании щелочных магм среднего состава, богатых калием. Первыми из расплава выделялись кристаллы лейцита, которые ре​агировали затем с остаточным расплавом и превращались в агрегат ортоклаза и нефелина (кальсилита).
Практическое значение. Эпилейцитовые сиениты могут служить сырьем для получения алюминия, использоваться для получения ка​лийных удобрений, а также в стекольном и керамическом производ​ствах.
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Нефелиновый фонолит
Термин произошел от греческих слов phone — звук и lithos — камень. Фонолиты, как и некоторые другие плотные породы, зве​нят, если их ударить молотком.
Минеральный состав. Вкрапленники сложены главным образом калинатриевым полевым шпатом (анортоклазом, санидином, орто​клазом) и нефелином; в меньшем количестве может присутствовать плагиоклаз (олигоклаз). Среди цветных минералов преобладает кли-нопироксен (титан-авгит, эгирин-авгит, эгирин). Вкрапленники клинопироксена часто обладают зональным строением. В некоторых разновидностях фонолитов появляются фенокристаллы гаюина и но-зеана — минералов из группы содалита. Основная масса состоит из калинатриевого полевого шпата, нефелина, клинопироксена, тита-номагнетита. Характерные акцессорные минералы: апатит, сфен, циркон, энигматит, гранат (шорломит, меланит). Нефелин часто за​мещен вторичными минералами: содалитом, канкринитом, анальци-мом, натролитом и другими цеолитами, либенеритовым агрегатом (сместью серицита, гидраргиллита, оксидов железа).
Химический состав фонолитов близок к составу нефелиновых си​енитов (см. табл. 5.2).
Внешний облик. Порода окрашена в светлые серые тона, при вы​ветривании приобретает бурую, коричневую окраску. Благодаря большому количеству нефелина фонолиты имеют в свежем изломе жирный блеск. При выщелачивании вкрапленников нефелина на выветрелой поверхности остаются характерные углубления. Текс​тура массивная, иногда флюидально-полосчатая. Часто развива​ется плитчатая отдельность.
Микроструктура базиса от стекловатой до полнокристалличес​кой. При преобладании калинатриевого полевого шпата структура обычно трахитовая. Если в основной массе содержится много не​фелина, то структура приближается к нефелинитовой.
Условия залегания и распространенность. Нефелиновые фоноли​ты, которые слагают лавовые потоки, а также образуют экструзии и субвулканические тела, относятся к редким вулканическим поро​дам. Наиболее широко они распространены в системе Восточно-Африканских рифтов и некоторых других провинциях.
Происхожение. Нефелиновые фонолиты — продукты затверде​вания щелочных магм, которые зарождаются в верхней мантии и в низах континентальной земной коры.
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Практическое значение. Нефелиновые фонолиты так же, как и сиениты, используются в качестве сырья для алюминиевой, це​ментной, стекольной промышленности.
Лейцитовый фонолит
Главной особенностью породы является наличие лейцита, ко​торый слагает вкрапленники (часто крупные) и принимает участие в строении основной массы. Породы, в которых лейцит преоблада​ет над калинатриевым полевым шпатом и нефелином, называются лейцитофирами. В палеотипных разностях лейцит превращен в эпи-лейцитовый афегат. Другие породообразующие минералы те же, что и в нефелиновых фонолитах. Для химического состава лейцито-вых фонолитов характерны высокие содержания калия (см. табл. 5.2).
6. КИСЛЫЕ И УЛЬТРАКИСЛЫЕ
ПОРОДЫ
Кислые магматические породы пересыщены кремнеземом. Они содержат 65-74 мас.% SiO2 и 20-35 об.% модального кварца. В со​став кислых пород входят также полевые шпаты (40-60%) и не​большое количество цветных минералов: слюд, амфиболов, пи-роксенов (< 15-25 об.%).
По суммарному содержанию Na2O + К2О кислые породы от​носятся к низко- и умереннощелочному рядам. Породы низкоще​лочного ряда, в свою очередь, можно разделить на существенно известковые (с резким преобладанием плагиоклаза) и известково-щелочные (с соизмеримыми количествами плагиоклаза и K-Na по​левого шпата) (см. рис. 2.5 и 2.6). В породах умереннощелочного ря​да K-Na полевой шпат играет ведущую роль. Каждый из петрохимических рядов представлен несколькими семействами, объединяющими однотипные по минеральному составу плутони​ческие, эффузивные и жильные породы (табл. 6.1).
К ультракислым отнесены породы с предельно высоким содер​жанием кремнезема (74—78 мас.% SiO2). Ультракислые породы вы​деляются максимальным количеством кварца (35—40 об.%), и содер​жат очень мало цветных минералов (цветное число <5). Породы почти нацело состоят из кварца к полевых шпатов и всегда окраше​ны в светлые тона.
Систематика ультракислых пород (табл. 6.2) в значительной ме​ре повторяет классификацию группы кислых пород. Выделяются та​кие же семейства, как и среди кислых пород, но с меньшим содер​жанием цветных минералов, переходящих в разряд второстепенных. Петрографическая терминология разработана только для плуто​нических ультракислых пород. Для их вулканических аналогов спе​циальных терминов пока нет.
Кислые и ультракислые породы удобно описать совместно, пос​кольку они близки по минеральному составу и условиям залега​ния. Те и другие сосредоточены в верхней части континентальной земной коры и представлены преимущественно интрузивными об​разованиями. Кислые и ультракислые вулканиты уступают по объ​ему плутонам и по сравнению с основными и средними эффузива-ми меньше распространены.
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Таблица 6.1. Семейства кислых магматических горных пород (65% < SiO2 < 74%); цветное число 20 ± 15
	Петрохими-
	Семейство
	Главные
	Интрузивные
	Эффузивные

	ческий ряд
	
	минералы
	(плутонические)
	породы

	
	
	
	породы
	

	Умеренно-
	Кварц- щелоч-
	Q,
	Щелочной гранит
	Пантеллерит

	щелочной
	нополевошпа-
	K-NaFsp,
	Q>30%)
	Щелочной

	
	товых пород с
	Na-Cpx,
	Лелочной грано-
	трахидацит

	
	Nа-цветными
	Na-Amph
	сиенит(О< 30%)
	

	
	минералами
	
	
	

	
	К.варц-щелоч-
	Q,
	Субщелочной
	Трахириолит

	
	нополевошпа-
	K-NaFsp,
	гранит (О> 30%)
	

	
	товых пород
	± PI, Bi +
	Граносиенит
	Трахидацит

	
	
	(Cpx, Opx,
	(Q< 30%)
	

	
	
	Amph)
	
	

	
	Кварц-микро-
	Q, K-Fsp,
	Микро клин-ал ь-
	Онгонит

	
	клин-альбито-
	Ab, Bi, Mu,
	битовый фанит
	

	
	вых пород со
	Li-слюды
	
	

	
	слюдами
	
	
	

	Низкоще-
	Кварц-двуполе-
	Q, K-Fsp,
	Гранит (Q > 30%)
	Риолит

	лочной
	вошпатовых по-
	PI, Bi ±
	Адамеллит
	

	
	род
	(Cpx, Opx,
	Гранодиорит
	Риодацит

	
	
	Amph)
	(Q<30%)
	Дацит

	
	Кварц-плагио-
	Q, PI, Bi
	Плагиогранит
	Плагиориолит

	
	клазовых пород
	±(Cpx,
	(Q> 30%)
	Низкощелоч-

	
	
	Opx,
	Трондьемит
	ной риодацит

	
	
	Amph)
	
	Низкощелоч-

	
	
	
	Тоналит
	ной дацит

	
	
	
	(Q< 30%)
	


Примечание. Минералы: Q - кварц, K-NaFsp - калинатриевый полевой пшат K-Fsp - калиевый полевой шпат, Р1 - плагиоклаз, Bi - биотит, Мu - мус​ковит, Amph - амфибол, Орх - ортопироксен, Срх - клинопироксен, Ab - аль​бит
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Таблица 6.2. Семейства ультракислых магматических горных пород (SiO2 > 74%); цветное число < 5
	Петрохими-ческий ряд
	Семейство
	Главные минералы
	Интрузивные (плутоничес​кие) породы
	Эффузивные породы

	Умеренно-щелочной
	Кварц-шелоч-нополевошпа-товых пород с Na-цветными минералами
	Q, K-NaFsp, (Na-Cpx, Na-Amph)
	Щелочной аляскит
	Комендит

	
	Кварц-щелоч-нополевошпа-товых пород
	0, K-NaFsp
	Аляскит
	Трахириолит (предельно кремнекислый)

	
	Кварц-микро​клин-ал ьбито-вых пород
	Q, K-Fsp, Ab
	Микро клин-ал ьб и то вый лейкогранит
	Онгориолит

	Низкоще​лочной
	Кварц-двупо-левошпатовых пород
	0, K-NaFsp, PI
	Лейкогранит
	Риолит (пре​дельно кремне​кислый)

	
	Кварц-пла-гиоклазовых пород
	Q, PI
	Плагиоклазо-вый лейко​гранит
	Плагиориолит (предельно кремнекислый)


Примечание. Минералы — см. табл. 6.1
6.1. Семейства кислых и ультракислых кварц-двуполевошпатовых пород
К данным семействам относятся самые распространенные кис​лые плутонические породы низкощелочного ряда: граниты, ада-меллиты, гранодиориты, лейкограниты, а также жильные и вулка​нические эквиваленты этих пород, в том числе риолиты, риодациты и дациты.
Гранит
Термин «гранит» отражает зернистое сложение породы, хорошо заметное невооруженным глазом (лат. granum — зерно). В древно-
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сти этим словом называли любые крупнозернистые магматичес​кие породы. В современной геологической литературе к гранитам нередко относят все интрузивные породы кислого состава. При пе​трографических описаниях термин «гранит» употребляют в более уз​ком смысле. Вслед за Г.Розенбушем им обозначают лишь один вид полнокристаллических пород, состоящих из плагиоклаза, калина-триевого полевого шпата, кварца, слюды. Кислые интрузивные по​роды иного состава следует называть гранитоидами (породами, по​хожими на гранит).
Минеральный состав. Гранит состоит примерно из равных коли​честв кислого плагиоклаза (Аn30-10), калинатриевого полевого шпа​та (ортоклаза или микроклина), кварца и 5-10 об.% биотита. Ран​няя генерация плагиоклаза может отвечать по составу андезину (Аn45_30). Калинатриевый полевой шпат содержит 10-30 мол.% альбитового компонента, что определяет относительно небольшое количество пертитовых вростков.
По набору второстепенных и акцессорных минералов выделя​ют два типа гранитов. Один из них содержит магнетит и отличает​ся пониженной железистостью биотита, другой практически ли​шен магнетита, а среди минералов группы оксидов железа главную роль играет ильменит. Отсутствие магнетита компенсируется уве​личением железистости биотита. В безмагнетитовых гранитах час​то появляются высокоглиноземистые минералы: фанат, кордиерит, силлиманит как в виде ксеногенных зерен, так и кристаллов, кото​рые выделились из магматического расплава. Во всех гранитах в ви​де акцессорных минералов встречаются апатит и циркон.
Кроме биотитовых гранитов, среди безмагнетитовых интрузив​ных пород широко распространены двуслюдяные граниты, которые содержат в соизмеримых количествах биотит и мусковит. Светлая слюда обычно метасоматически замещает биотит в уже затвер​девшей породе, но на достаточно большой глубине мусковит мо​жет быть позднемагматическим минералом — продуктом крис​таллизации остаточного расплава, насыщенного водой. Двуслюдяные граниты содержат более кислый плагиоклаз (Аn20_10) и как правило, богаче кварцем по сравнению с биотитовыми гра​нитами.
Химический состав. Биотитовые граниты содержат 71-74 мас.% SiO2 при суммарном количестве Na2O + К2О, равном 6-8 мас.%. В двуслюдяных гранитах содержание SiO2 обычно не опускается ниже 72-73 мас.%, и по этому признаку многие из них относятся
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к ультракислым лейкогранитам (SiO2 > 74 мас.%). Увеличение доли слюд, особенно мусковита приводит к пересыщению пород глино​земом и снижению отношения (Na + K)/Al. Безмагнетитовые гра​ниты выделяются пониженным отношением Fe2O3/FeO (табл. 6.3).
Внешний облик. Граниты представляют собой полнокристал​лические породы светло-серого, розовато-серого, красного цвета с хорошо различимыми кристаллами кварца, плагиоклаза, кали​натриевого полевого шпата, слюды. Красноватые оттенки связаны главным образом с пелитизацией калинатриевого полевого шпата. Структура варьирует от мелко- до крупнозернистой. Широко рас​пространены порфировидные граниты с таблитчатыми кристалла​ми или округлыми выделениями калинатриевого полевого шпата, достигающими нескольких сантиметров в поперечнике. Нередко крупные кристаллы полевого шпата обнаруживают субпараллель​ную ориентировку, которая придает породе гнейсовидный, трахи-тоидный облик. В гранитах встречаются шлиры и обособления не​правильной формы, обогащенные биотитом.
Микроструктура гранитов гипидиоморфнозернистая. Плагиок​лаз первой генерации (олигоклаз или андезин-олигоклаз) образует относительно идиоморфные кристаллы. Плагиоклаз второй генера​ции (олигоклаз и олигоклаз-альбит), кварц, калинатревый поле​вой шпат, биотит, магматический мусковит обладают примерно равным идиоморфизмом, что указывает на почти одновременную кристаллизацию всех минералов.
В порфировидных гранитах обособляются две структурные груп​пы породообразующих минералов, которые отличаются размерами и составом. Крупные ранние кристаллы представлены олигоклаз-ан-дезином, калинатриевым полевым шпатом с относительно высо​кой долей альбита, редкими округлыми зернами кварца. Поздние мелкие зерна полевых шпатов и кварца вместе со слюдой заполня​ют промежутки между ранее образованными кристаллами. Позд​ний плагиоклаз отвечает по составу олигоклазу-альбиту, калинатри-евый полевой шпат обеднен альбитом, биотит отличается повышенной железистостью. Все минералы, относящиеся к одной структурной группе, кристаллизовались одновременно или почти од​новременно.
Крупные выделения калинатриевого полевого шпата, вероятно, начинают расти на раннем этапе кристаллизации, однако завер​шают свое формирование после того, как возникли кристалличес​кие фазы поздней структурной группы. На это указывают многочис-
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Таблица 6.3. Средний химический состав кислых и ультракислых магматических пород, по О.А.Богатикову и др., 1987 г. и другим авторам

мае.
	Ок-
	
	I
	-1изкощелочной ряд
	
	
	Умереннощелочной ряд

	сид
	l
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10
	11
	12
	13
	14
	15
	16
	17

	SiO2
	67.0
	73.4
	66.9
	67.1
	72.1
	77.0
	75.8
	71.8
	72.2
	75.3
	74.7
	69.9
	75.6
	75.1
	72.4
	70.7
	75.2

	ТЮ2
	0.4
	0.3
	0.6
	0.6
	0.3
	0.1
	0.3
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.5
	0.1
	0.2
	0.3
	0.4
	0.2

	А1,О,
	16.9
	15.1
	15.8
	17.3
	14.9
	13.2
	13.2
	16.6
	17.2
	13.2
	14.1
	13.1
	12.9
	13.3
	12.7
	11.2
	11.6

	Fe,O3
	1.8
	0.7
	1.3
	1.7
	0.8
	0.4
	0.7
	0.8
	0.3
	0.9
	0.7
	1.8
	0.8
	0.6
	2.2
	3.2
	1.4

	FeO
	2.6
	1.3
	2.2
	2.1
	1.5
	0.5
	0.7
	0.9
	0.4
	1.1
	0.9
	3.4
	1.4
	1.1
	1.7
	2.9
	1.4

	MnO
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.2
	0.1
	<0.1
	0.1
	<0.1
	0.1
	0.2
	0.2
	0.1

	MgO
	1.5
	0.5
	2.2
	1.4
	1.1
	0.4
	0.4
	0.4
	0.2
	0.1
	0.1
	0.3
	0.1
	0.3
	0.3
	0.3
	0.2

	CaO
	3.9
	2.1
	3.3
	3.2
	1.9
	0.5
	1.1
	0.8
	0.3
	0.4
	1.1
	1.5
	0.6
	0.8
	0.6
	0.8
	0.3

	Na2O
	3.8
	4.9
	4.1
	4.1
	3.1
	3.6
	3.6
	3.8
	5.2
	4.1
	4.5
	3.3
	3.8
	3.9
	5.2
	6.1
	5.1

	КО
	2.1
	1.7
	3.5
	2.6
	4.3
	4 2
	4 3
	4 7
	3 8
	4.8
	4.1
	5.3
	4.7
	4.6
	4.4
	4.3
	4.5

	PA
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.3
	0.1
	<0.1
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.1
	0.1


/      -'       I
\
I
I
I
1
I
II
J
Примечание. 1— тоналит, 2 — плагиогранит, 3 — гранодиорит, 4 — дацит, 5 — биотитовый гранит, 6 — лейкогранит, 7 -риолит, 8 — микроклин-альбитовый гранит, 9 — онгонит, 10 — микроклин-альбитовый лейкогранит, 11 — онгориолит. 12 -гранит рапакиви, 13 — аляскит, 14 — трахириолит, 15 — щелочной микроклин-альбитовый гранит, 16 — пантеллерит, 17 — комендит
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ленные мелкие вростки плагиоклаза, кварца, биотита, которые со​храняются в крупных кристаллах калинатриевого полевого шпата, особенно в их краевых частях. Подобные соотношения подтверж​дают экспериментальные данные о высокой скорости роста кали​натриевого полевого шпата из гранитного расплава, а также свиде​тельствуют о возможности собирательной перекристаллизации ниже температуры солидуса.
Условия залегания и распространенность. Граниты являются весь​ма распространенными интрузивными породами кислого состава, которые формируются на средних и поздних этапах развития докем-брийских и фанерозойских подвижных поясов. Во многих провин​циях сложенные гранитами тела группируются в плутонические по​яса протяженностью в сотни и тысячи километров (Прибайкалье, Калба, восточный склон Урала, Тянь-Шань, Центральная и Запад​ная Европа, Юго-Восточная Азия, Восточная Австралия). Форма гранитных интрузивов разнообразна. Как показывают геофизичес​кие данные, многие из них, занимая площади в сотни и тысячи ква​дратных километров, имеют ограниченную вертикальную мощность и представляют собой пластообразные залежи мощностью не более 2-5 км.
Происхождение. Гранитные магмы образуются в результате ча​стичного плавления кварц-полевошпатовых пород в глубинах кон​тинентальной земной коры. Исходным субстратом могут служить как ранее образованные гранитоиды, так и метаморфизованные осадочные породы, превращенные в парагнейсы.
Практическое значение. Среди биотитовых и двуслюдяных гра​нитов залегают тела слюдяных, керамических и редкометальных пегматитов, которые могут иметь промышленное значение. Сами граниты используются как строительный и облицовочный мате​риал.
Гранодиорит
Название породы указывает на ее промежуточное положение между диоритом и гранитом.
Минеральный состав. Среди главных минералов преобладает средний плагиоклаз (Аn50-30), слагающий 40-60% объема породы. В зональных кристаллах плагиоклаза внутренние зоны могут отве​чать по составу Лабрадору (Аn60_50), а внешние зоны — олигоклазу или альбиту-олигоклазу (Аn30-10). Кроме плагиоклаза, присутству-
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ют кварц, калинатриевый полевой шпат (ортоклаз или микроклин) и цветные минералы (роговая обманка и биотит) примерно в рав​ных количествах. Иногда в роговой обманке сохраняются реликты клинопироксена. Некоторые гранодиориты содержат небольшое количество гиперстена1. Характерные акцессорные минералы: маг​нетит, ильменит, сфен, апатит, ортит, циркон. Вторичные измене​ния сводятся к замещению плагиоклаза агрегатом соссюрита, эпи-дотом, альбитом, серицитом; цветные минералы замещаются хлоритом, эпидотом, карбонатом.
Химический состав. Гранодиориты содержат 65-68 мас.% SiO2 и отличаются от гранита повышенными содержаниями CaO, MgO, FeO (см. табл. 6.3), что отражает увеличение доли плагиоклаза по​вышенной основности и цветных минералов.
Внешний облик. Гранодиориты — серые полнокристалличес​кие породы, от крупно- до мелкозернистых, равномернозернис-тые или слабо порфировидные, текстура обычно массивная. В сред​не- и крупнозернистых гранодиоритах хорошо различимы кристаллы полевых шпатов, кварца, цветных минералов. Многие гранодиориты содержат мелкозернистые меланократовые включе​ния округлой или неправильной формы, состоящие из плагиокла​за, цветных минералов и небольшого количества кварца. Доля цвет​ных минералов и основность плагиоклаза во включениях выше, чем в окружающей породе. Меланократовые включения соответст​вуют по составу кварцевому диориту — габбро-диориту. Размер включений варьирует от долей сантиметра до десятков сантиметров в поперечнике.
Микроструктура гипидиоморфнозернистая. Хорошо ограненные кристаллы раннего плагиоклаза, а иногда и роговой обманки, ко​торые в порфировидных гранодиоритах выделяются более круп​ными размерами, цементируются аллотриоморфнозернистым агре​гатом позднего плагиоклаза, кварца, калинатриевого полевого шпата, биотита. В крупных зернах калинатриевого полевого шпа​та нередко можно видеть вростки мелких кристаллов плагиоклаза и амфибола.
1 Кислые плутонические породы известково-щелочного ряда, состоящие из кварца, плагиоклаза, K-Na полевого шпата и гиперстена, называются чарнокитами (Чарнок — английский губернатор Индии, основатель г. Калькутта, где ему постав​лен памятник, постамент которого сделан из чарнокита). Чарнокиты широко раз​виты среди метаморфических пород докембрия. Гиперстенсодержащие гранитоиды фанерозойского возраста иногда называют чарнокитоидами.
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Условия залегания и распространенность. Гранодиориты относят​ся к числу распространенных интрузивных пород кислого состава. Они слагают крупные плутоны и формируются главным образом на средних и поздних этапах развития подвижных поясов. Гранодио​риты сопряжены в пространстве и времени как с менее кремне​кислыми кварцевыми диоритами, так и с более кремнекислыми адамеллитами и гранитами.
Происхождение. Магмы гранодиоритового состава зарождают​ся в результате частичного плавления магматогенных и осадочных пород в глубинах земной коры. Гранодиориты, содержащие мела-нократовые включения, контаминированы (загрязнены) более ос​новным магматическим материалом.
Практическое значение. Гранодиориты сопровождаются желез​ным, медным, медно-молибденовым, полиметаллическим, золото-серебряным оруденением; порода используется как строительный материал для производства щебня и иных целей.
Адамеллит
Полнокристаллическая интрузивная порода, названная по го​ре Адамелло в Италии, занимает промежуточное положение по со​ставу между гранодиоритом и гранитом. Адамеллиты содержат 68-71 мас.% SiO2 и состоят из среднего плагиоклаза (An40-30), K-Na полевого шпата, кварца, роговой обманки и биотита. Нередко ада​меллиты называют биотит-роговообманковыми гранитами. Гранит​ные породы с 68-71 мас.% SiO2, не содержащие роговой обманки и богатые темной слюдой, могут быть названы биотитовыми мела-ногранитами. В классификации Петрографического комитета Рос​сии адамеллиты как самостоятельный вид кислых интрузивных по​род не вьщеляются и рассматриваются как разновидность фанитов.
Лейкогранит
Минеральный состав. Главные породообразующие минералы представлены только кварцем и полевыми шпатами, причем по сравнению с биотитовыми фанитами доля плагиоклаза несколько уменьшается, а относительные количества кварца и калинатриево-го полевого шпата, наоборот, возрастают. Биотит присутствует только как второстепенный минерал; его содержание не превыша​ет 5 об.% и часто составляет ~1 об.%. В лейкофанитах часто содер-
258
6. Кислые и ультракислые породы
жится мусковит. Плагиоклаз отвечает по составу олигоклазу и оли-гоклаз-альбиту (Аn30-10), калинатриевый полевой шпат содержит 20-30 мол.% альбитового компонента. По сравнению с гранитами возрастает количество и разнообразие акцессорных минералов, среди которых часто встречаются турмалин, флюорит, топаз и руд​ные минералы, образованные на постмагматическом этапе.
Химический состав. Лейкограниты являются ультракислыми плутоническими породами низкощелочного ряда. Содержание кремнезема в них превышает 74 мас.%, а содержания TiO2, FeO, Fe2O3, MnO, MgO, CaO минимальны (см. табл. 6.3). Суммарное содержание Na2O + К2О, равное 7-8 мас.%, остается примерно та​ким же, как в биотитовых гранитах, а иногда даже понижается.
Внешний облик. Лейкограниты окрашены в светлые розовато-се​рые тона. Структура варьирует от крупно- до мелкозернистой; встречаются как равномернозернистые, так и порфировидные по​роды; текстура массивная.
Микроструктура равномернозернистых лейкогранитов харак​теризуется примерно одинаковой степенью идиоморфизма всех главных минералов, что указывает на одновременную их кристал​лизацию. В порфировидных лейкогранитах так же, как и в грани​тах, выделяются две структурные группы (генерации) минералов, которые отличаются размерами зерен, составом полевых шпатов и биотита (см. выше).
Условия залегания и распространенность. Лейкограниты слагают обособленные интрузивные тела, которые имеют форму как плас​товых залежей с ограниченной вертикальной протяженностью, так и более мощных штокообразных интрузивов. Последние выделяют​ся локальными отрицательными аномалиями силы тяжести. Часто лейкограниты пространственно сопряжены с массивами более древ​них гранитов и гранитоидов, которым они значительно уступают по объему или по крайней мере по площади выходов. Самые крупные лейкогранитовые интрузивы не превышают 10-20 км в попереч​нике.
Происхождение. Небольшие силлы и дайки мелкозернистых лейкогранитов, которые встречаются в любых гранитных и грани-тоидных массивах, представляют собой продукты затвердевания остаточных расплавов, которые обособляются на заключительной стадии кристаллизации. Крупные объемы ультракислых лейкогра​нитов возникают в результате частичного плавления кварц-поле​вошпатовых пород, залегающих в континентальной земной коре.
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Практическое значение. Лейкогранитные интрузивы сопровож​даются месторождениями молибдена, олова, вольфрама, висмута, бериллия.
Гранит-, адамеллит-, гранодиорит-порфиры
Минеральный состав. Кислые жильные породы известково-ще-лочного ряда чаще всего имеют порфировую структуру. В гранит-порфирах в соизмеримых количествах содержатся вкрапленники плагиоклаза, кварца и калинатриевого полевого шпата; реже встре​чаются фенокристаллы биотита. Гранит-порфиры могут быть лише​ны вкрапленников кварца, и такие породы называют базокварцевы-ми (кварц присутствует только в базисе). В гранодиорит-и адамеллит-порфирах вкрапленники представлены плагиоклазом, роговой обманкой, биотитом, к которым могут добавляться более редкие фенокристаллы кварца. Основная масса представлена мел​ко- и тонкозернистым кварц-полевошпатовым агрегатом, содержа​щим небольшое количество цветного или рудного минерала.
Химический состав жильных пород не отличается от соответст​вующих полнокристаллических плутонических пород. Большая часть гранит-порфиров содержит более 74 мас.% SiO2 и отвечает по составу ультракислым лейкогранитам. Жильные эквиваленты би-отитовьгх гранитов встречаются реже.
Внешний облик. Вкрапленники полевых шпатов, кварца и цвет​ных минералов четко выделяются на фоне афанитовой основной массы. При увеличении размера зерен базиса гранит-, адамеллит, гранодиорит-порфиры переходят в порфировидные граниты и гра-нитоиды. Цвет порфировых пород может быть от светлого желто​ватого или розоватого до темного, почти черного, что в значитель​ной мере зависит от степени кристалличности основной массы. Чем лучше раскристаллизован кварц-полевошпатовый базис, тем светлее окрашена порода.
Размеры вкрапленников и их количество меняются в широких пределах. Структура порфировых пород с обильными крупными вкрапленниками полевых шпатов, кварца и цветных минералов называется невадитовой.
Микроструктура основной массы может быть микрогранитовой (мелкозернистый агрегат кварца и полевых шпатов с заметным иди​оморфизмом плагиоклаза), фельзитовой (тонкозернистый агрегат, в котором отдельные зерна кварца и полевых шпатов почти не раз-
260
6. Кислые и ультракислые породы
личимы даже при большом увеличении микроскопа), микропойки-литовой (агрегат ксеноморфных зерен кварца с обилием мельчайших вростков полевых шпатов), гранофировой (графические срастания кварца и полевого шпата), сферолитовой (в базисе содержатся кварц-полевошпатовые сфероиды с радиальнолучистым строением).
Условия залегания и распространенность. Кислые жильные поро​ды слагают маломощные дайки, силлы, небольшие штокообраз-ные тела, которые сопряжены в пространстве и времени как с круп​ными интрузивами полнокристаллических гранитов и гранитоидов, так и с кислыми вулканитами.
Происхождение. Порфировая структура жильных пород отража​ет два этапа их кристаллизации: рост ранних вкрапленников и за​твердевание основной массы вследствие быстрого охлаждения не​больших трещинных инъекций или отделения воды от кислых магм при подъеме на малые глубины.
Практическое значение. Малые порфировые интрузивы часто сопровождаются вкрапленным, прожилковым и жильным орудене-нием. С гранодиорит- и адамеллит-порфирами связаны месторож​дения меди и молибдена, с гранит-порфирами — месторождения молибдена, олова, вольфрама.
Аплит
Аплиты — это разновидность мелкозернистых лейкогранитов, слагающих маломощные дайки и прожилки в гранитных и грани-тоидных массивах. Они представляют собой равномернозернис-тые сахаровидные породы, состоящие из мозаики мелких изомет-ричных зерен кварца и полевых шпатов. Аплитовая структура в значительной мере связана с субсолидусной перекристаллизаци​ей кварц-полевошпатового агрегата. Многие аплиты похожи по строению на роговики.
Аплитовые дайки и прожилки образуются при затвердевании ос​таточных кислых расплавов, которые сохраняются вплоть до поч​ти полного затвердевания гранитных интрузивов. Такие расплавы всегда обогащены водой и другими летучими компонентами. Уда​ление воды приводит к быстрой кристаллизации и образованию мелкозернистых структур, а сохранение межзернового флюида спо​собствует субсолидусной перекристаллизации кварц-полевошпато​вого агрегата. Если остаточный расплав кристаллизуется в замкну​тых условиях, то формируются пегматиты.
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Риолит
Название породы происходит от греческого слова rео — река, те​чение и подчеркивает флюидальную полосчатость многих риолитов. Синоним — липарит (от острова Липари у берегов Сицилии) посте​пенно выходит из употребления.
Минеральный состав. В риолитах с порфировой структурой вкрапленники представлены кислым плагиоклазом (Аn30-10), кали-натриевым полевым шпатом (санидином или ортоклазом с содер​жанием альбитового компонента до 50 мол.%), кварцем. Все три ми​нерала встречаются примерно в равных количествах. Кроме того, присутствуют более редкие фенокристаллы биотита, иногда единич​ные вкрапленники гиперстена и фаната (альмандина-спессартина). Среди акцессорных минералов наиболее распространены магнетит, ильменит, ортит, монацит, циркон, апатит.
Основная масса кайнотипных риолитов стекловатая. При ее девитрификации образуется тонкозернистый кварц-полевошпато​вый агрегат с разнообразными микроструктурами. Кайнотипные риолиты содержат пустоты, которые заполняются тридимитом и кристобалитом — высокотемпературными модификациями крем​незема, которые метастабильно кристаллизуются в остывающей кислой лаве под воздействием газовых эманации. В палеотипных риолитах по тридимиту и кристобалиту развиваются параморфозы кварца. При одном николе можно заметить контуры копьевидных кристаллов тридимита, существовавших на месте аллотриоморфно-зернистого агрегата кварцевых зерен.
Химический состав. Большая часть риолитов содержит не менее 74 мас.% SiO2 (см. табл. 6.3) и является аналогом ультракислых лей-когранитов. Риолиты с меньшим содержанием SiO2, отвечающие по химическому составу биотитовым гранитам, встречаются реже. Во многих провинциях фаниты вообще лишены вулканических эквивалентов. Кислые вулканические породы, содержащие 71-74 и 74—78 мас.% SiO2, целесообразно относить к разным петрофафи-ческим видам (как фаниты и лейкофаниты), однако удачных тер​минов, которые позволили бы закрепить это различие, пока не предложено.
Неизмененные риолиты низкощелочного ряда обычно содержат 2-4 мас.% Na2O и 4-6 мас.% К2О. Существенные отклонения от этих величин чаще всего указывают на эпигенетические изменения пород: кислотное выщелачивание натрия и калия, альбитизацию по-
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левых шпатов, ионный обмен в стеклах и т.п. Описаны ультракали​евые риолиты (К2О > 7-8 мас.%, Na2O < 1-2 мас.%), для которых предполагается магматическое происхождение.
Внешний облик риолитов весьма разнообразен. Среди кайно-типных пород часто встречаются афировые стекла — обсидианы2, ко​торые в образце выглядят черными, а при наличии тонкой приме​си гематита приобретают красновато-коричневую окраску. Обсидианы имеют характерный смоляной блеск и раковистый из​лом. Содержание воды в обсидианах не превышает 1 мас.%. В ре​зультате эпигенетической гидратации содержание воды в вулкани​ческом стекле может возрасти до 5-10 мас.%. Гидратированные риолитовые стекла — перлиты, или пехштейны отличаются от обси-дианов более светлой серой окраской и перламутровым блеском. Они становятся хрупкими и легко рассыпаются в песок. При нагре​вании до 1000-1200 °С перлит вспучивается, многократно увеличи​вая объем вследствие выделения воды. При неравномерной перли-тизации обсидианов возникают мареканиты (по р. Мареканка на побережье Охотского моря) — светлые перлиты с реликтовыми включениями черного обсидиана.
Слабая перлитизация усиливает (как бы проявляет) флюидаль-ную полосчатость кислых вулканических стекол, которая в черных обсидианах плохо заметна. Становятся видны параллельные и лин-зовидные полосы, струи, которые отличаются друг от друга по цве​ту и структуре, а также мелкие складки, образованные на заключи​тельной стадии вязкого течения твердеющего расплава. Кроме афировых обсидианов и перлитов, кайнотипные риолиты пред​ставлены витрофирами — породами с порфировой структурой, вкрапленники которых погружены в вулканическое стекло.
В палеотипных риолитах стекловатая основная масса девитри-фицирована и превращена в афанитовый кварц-полевошпатовый агрегат. Девитрификация стекла приводит к осветлению породы, и палеотипные риолиты обычно окрашены в светлые желтоватые или розоватые тона. Афировые обсидианы превращаются в фельзи-ты — очень тонкозернистые кварц-полевошпатовые породы, час​то обладающие полосчатой текстурой (ленточные фельзиты), а ви-трофиры — в кварцевые или кварц-полевошпатовые порфиры с полностью раскристаллизованным базисом.
2 Обсидианы могут отвечать по составу дацитам, риодацитам и другим кислым вулканическим породам, однако наиболее распространены именно риолитовые об​сидианы.
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Широко распространены вулканокластические породы риоли-тового состава: кластолавы (лавовые брекчии), рыхлая тефра, лити-фицированные туфы с разными размерами обломков, орто- и пара-туффиты (см. раздел 8).
Большие объемы занимают риолитовые игнимбриты — витрофи-ровые породы, в которых четко различается непрерывная матрица и включения иного цвета, а иногда и строения. Такие включения, имеющие в поперечных сечениях форму язычков пламени, обо​значаются итальянским словом «фьямме». Фьямме обычно вытяну​ты в одном направлении и подчеркивают общую флюидально-по-лосчатую текстуру породы (рис. 6.1).
Микроструктура риолитов столь же разнообразна, как и их внеш​ний облик. Вкрапленники в витрофирах составляют до 20-30%
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объема породы. Среди них встречаются хорошо огра​ненные дипирамидальные кристаллы высокотемпера​турного а-кварца, таблитча​тые кристаллы полевых шпатов, листочки слюды с гексагональными очерта-
 ниями, а также скелетные  формы этих минералов.
Рис. 6.1. Риолитовый игнимбрит с тем-ньгми фьямме, вытянутыми в одном на-правлении
 При скелетном росте вкрап- ленников кварца на гранях  появляются бухтообразные углубления, которые прида​ют плоским сечениям кристаллов причудливую форму. Вкраплен​ники часто содержат микровключения стекла (иногда с газовым пузырьком), которые представляют собой затвердевшие капли рас​плава, захваченного кристаллом в процессе роста.
Стекловатая основная масса, будучи оптически изотропной, при одном николе обнаруживает интересные детали внутреннего строения. Во многих случаях хорошо видна микрополосчатость, обусловленная параллельным или почти параллельным расположе​нием поверхностей скалывания, а также зон, насыщенных мельчай​шими газовыми пузырьками или кристаллитами. Нередко наблю​дается чередование полос буроватого однородного стекла и полос, которые сложены бесцветным прозрачным стеклом, содержащим точечные или волосовидные кристаллиты магнетита и пироксена.
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Эти кристаллиты концент​рируют практически все же​лезо, которое содержится в буром однородном стекле, что приводит к его обесцве​чиванию. В витрофирах по​лосы базиса облекают вкрапленники, свидетельст​вуя о вязком течении магма​тической суспензии перел затвердеванием (рис. 6.2).
Рис. 6.2. Флюидальная полосчатость. облекающая вкрапленники в витрофи-ре. При одном николе. поле зрении
4x6мм
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В перлитах под микро​скопом наблюдаются харак​терные концентрически-скорлуповатые трещины отдельности (рис. 6.3). Пер литизация часто сопровож​дается девитрификациеи стекла. Вследствие по​явления мельчайших кристаллических фаз стекло при одном ни​коле становится мут​ным,   полупрозрач​ным, а в скрещенных николях обнаружива​ет слабое двупрелом-ление.
Рис. 6.3. Концентрически-скорлуповатые тре​щины отдельности в перлитах. При одном ни​коле, поле зрения 4x6 мм
Раскристаллизо-ванная кварц-полево​шпатовая основная масса палеотипных риолитовых порфиров обладает фельзитовой, микропойкилитовой, сферолитовой струк​турами. Эти структуры не являются продуктом кристаллизации жидкой магмы, а возникают при девитрификации стекла. Доказа​тельством этого служат, например, цепочки сферолитов, вытянутые вдоль трещин скалывания в стекловатых риолитах.
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Рис. 6.4. Обособления неправильной формы в базисе игнимбрита. При од​ном николе, поле зрения 1 х 2 мм
Весьма сложны и проти​воречивы микроструктуры риолитовых игнимбритов. Вкрапленники, которые со​держатся в этих породах, особенно зерна кварца, раз​биты трещинами и часто представлены осколками кристаллов, что придает игнимбритам обломочный облик. Это впечатление уси​ливается благодаря неодно​родному строению стекло​ватого базиса, в котором ясно видны обособления
вытянутой, изогнутой, рогульчатой форм (рис. 6.4). Многие иссле​дователи рассматривают подобные обособления как пепловые ча​стицы и на основании этого относят игнимбриты к спекшимся ту​фам — отложениям пирокластических потоков, испытавшим спекание в горячем состоянии. С этой точки зрения, фьямме пред​ставляют собой обломки лав или пемз, которые в процессе спека​ния приобрели уплощенную форму. Однако другие особенности микроструктуры игнимбритов противоречат такой интерпретации. Фьямме имеют неровные, зазубренные торцовые ограничения, ко​торые вряд ли могли образоваться при сплющивании и разрыве пластичных обломков.
Непрерывная матрица игнимбритов всегда обнаруживает боль​шую степень девитрификации и перлитизации по сравнению со стеклом фьямме. Во многих случаях можно видеть, что отдельные фьямме представляют собой ненарушенные фрагменты более про​тяженных полос или линз, разделенные перлитизированным и ча​стично раскристаллизованным стеклом. Подобные соотношения приводят к выводу, что игнимбриты первоначально представляли собой витрофиры с флюидально-полосчатым базисом, а фьямме яв​ляются реликтами исходных витрофиров, которые сохранились в процессе эпигенетической перлитизации стекла (Д.И.Царев, 1980 г.). Наиболее интенсивная перлитизация развивается вблизи подошвы и кровли игнимбритовых потоков, которые подверглись воздействию экзогенных вод. Фьямме здесь полностью исчезают, а риолиты превращаются в рыхлую перлитовую сыпучку (песок).
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В центральных частях потоков количество реликтовых фьямме до​стигает максимума.
Таким образом, микроструктурные особенности игнимбритов позволяют полагать, что первоначально эти породы представляли со​бой потоки витрофировых лав и кластолав (лавовых брекчий). С по​зиций этой модели, пепловидные обособления в базисе игнимбри​тов имеют не обломочную природу, а являются результатом неравномерного затвердевания переохлажденного риолитового рас​плава и последующей неравномерной раскристаллизации и перли-тизации стекла. Трещины в фенокристаллах игнимбритов, вероят​но, образуются вследствие термических напряжений, возникающих в ходе остывания лав. Появление трещин в кварце, кроме того, свя​зано с объемным эффектом перехода высокотемпературной а-мо-дификации этого минерала в низкотемпературную р-модифика-цию. При атмосферном давлении температура α→β перехода равна 573 ºС, что значительно ниже температуры солидуса риолита на по​верхности Земли. Следовательно, возникновение трещин и растас​кивание трещиноватых кристаллов происходит при течении сильно переохлажденной риолитовой жидкости непосредственно перед полным ее затвердеванием и превращением в стекло.
Условия залегания и распространенность. Риолитовые обсидианы, перлиты и их палеотипные аналоги чаще всего слагают экструзив​ные купола, от которых отходят короткие лавовые потоки. Форма и размеры таких магматических тел определяются высокой вязкос​тью риолитового расплава, почти не содержавшего воды. Диффузи​онная подвижность компонентов в вязкой риолитовой магме мала, что препятствует росту кристаллов. Поэтому обсидианы и возник​шие при их девитрификации фельзиты лишены вкрапленников.
Риолитовые витрофиры, в том числе игнимбриты, занимают значительно большие объемы. Часто они заполняют крупные, ог​раниченные дугообразными разрывами депрессии, которые назы​вают кальдерами. Поперечник кальдер может достигать десятков километров, а суммарная мощность вулканических потоков и по​кровов — 1-2 км и более. Наряду с лавами и лавовыми брекчиями широко распространены первично рыхлые эксплозивно-обломоч​ные накопления риолитового состава, во многих случаях именно эти породы преобладают по объему. К разрывам, ограничивающим кальдеры, приурочены подводящие каналы в виде даек. Риолиты, слагающие такие дайки, часто обладают всеми текстурно-струк​турными особенностями игнимбритов (содержат фьямме, пепло-
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видные обособления в стекловатом базисе и т.п.), что подтвержда​ет лавовую природу этих пород.
Большая протяженность потоков, сложенных риолитами с пор​фировой структурой, указывает на текучесть кислого магматичес​кого материала, вероятно, связанную с сохранением в расплаве во​ды. Если вода спонтанно выделяется из риолитовой магмы в момент извержения, то возникают рыхлые эксплозивно-обломочные накоп​ления. Если же вода в течение определенного времени удерживает​ся в расплаве в метастабильном состоянии, то могут возникнуть протяженные потоки лав и лавокластитов. Следует также иметь в виду, что стекловатые риолиты могут сохранять подвижность до относительно низких температур, перемещаясь в виде пластических масс наподобие ледников.
Риолиты так же, как граниты и лейкограниты, формируются главным образом на средних и поздних этапах развития подвижных поясов. Нередко вулканические породы риолитового состава, дай​ки гранит-порфиров и интрузивные массивы гранитов-лейкограни-тов тесно связаны в пространстве и времени и образуют единые вулканоплутонические ассоциации. В состав этих ассоциаций, кро​ме риолитов и их интрузивных аналогов, входят магматические по​роды иного состава, в том числе и более основные.
Происхождение. Риолиты образуются в результате частично​го плавления кварц-полевошпатовых пород, входящих в состав континентальной земной коры. Существуют модели, связываю​щие образование риолитов с дифференциацией магматических камер, первоначально заполненных менее кремнекислыми рас​плавами.
Практическое значение. Риолитовые перлиты, пемзы, туфы ис​пользуются как строительный и теплоизоляционный материал. Ри​олитовые обсидианы являются поделочным камнем. С риолито-выми экструзиями могут быть связаны месторождения олова (Мексика) и других металлов.
Дацит
Порода названа по местности Дакия (Daccia, лат.) на Балканах.
Минеральный состав. В породах с порфировой структурой вкрап​ленники представлены плагиоклазом (Аn50_30), ортопироксеном (гиперстеном), клинопироксеном (авгитом), роговой обманкой, биотитом, иногда кварцем. Известны дациты с вкрапленниками граната. Основная масса состоит из микролитов плагиоклаза
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(Аn40_20), цветных минералов, рудной пыли, кислого вулканическо​го стекла или продуктов его девитрификации — афанитового агре​гата очень мелких зерен кварца, плагиоклаза и калинатриевого по​левого шпата.
Химический состав. Дацит является излившимся аналогом гра-нодиорита (см. табл. 6.3).
Внешний облик. Дациты — светло- или темно-серые породы с различными оттенками, которые зависят главным образом от структуры и характера изменений базиса. Встречаются афировые и порфировые разновидности, последние распространены шире. Количество вкрапленников достигает 20-30% объема породы. Тек​стура массивная или флюидально-полосчатая. В кровле потоков дациты часто становятся пористыми и приобретают пемзовидный облик.
Микроструктура основной массы кайнотипных дацитов чаще всего гиалопилитовая (>50% стекла), реже интерсертальная (>50% микролитов). Иногда встречаются дациты со стекловатым базисом (гиалодациты). При девитрификации кислого стекла возникают кварц-полевошпатовые агрегаты с фельзитовой или микропойки-литовой структурами. В дацитах нередко содержатся микро- и ма​кровключения, состоящие из плагиоклаза, цветных минералов, ин-терстициального кислого стекла, отвечающие по химическому составу андезитам, андезибазальтам, базальтам.
Условия залегания и распространенность. Дациты слагают экстру​зивные купола, лавовые потоки и встречаются в виде вулканокла-стических накоплений; являются распространенной вулканической породой, которая образуется при наземных и подводных изверже​ниях и входит в состав многих вулканических комплексов. Дациты ассоциируют как с более основными, так и с более кислыми вулка​нитами. Примерами новейших дацитовых излияний являются ла​вы вулкана Эльбрус на Кавказе, экструзивный купол вулкана Безы​мянный на Камчатке, экструзии, лавы и пирокластические породы вулкана Сент-Хеленс в Скалистых горах, США.
Происхождение. Дациты так же, как и гранодиориты, являются продуктом частичного плавления сиалических пород земной коры, а также обнаруживают признаки контаминации основным магма​тическим материалом.
Практическое значение. Дациты могут сопровождаться поствул​каническими месторождениями меди, полиметаллов, золота. Ис​пользуются как строительный материал.
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Риодацит
Вулканическая порода низкощелочного ряда, занимающая про​межуточное положение по составу и строению между дацитом и ри-олитом. Является излившимся аналогом адамеллита (68% < SiO2 <
<71%).
6.2. Семейства кислых и ультракислых кварц-плагиоклазовых пород
К существенно плагиоклазовым породам низкощелочного ря​да принадлежит семейство кислых кварц—плагиоклазовых пород с пироксеном, амфиболом, биотитом, а также семейство ультракис​лых пород, почти не содержащих цветных минералов. Среди кис​лых плутонических пород выделяются три вида: тоналит, трондье-мит, плагиогранит, которые отличаются количественными соотношениями между плагиоклазом, кварцем, цветными минера​лами и, вследствие этого — разными содержаниями SiO2 (см. рис. 2.6). Ультракислые плутонические породы представлены пла​гиоклазовым лейкогранитом с предельно высокими содержаниями SiO2 и модального кварца.
Каждому виду плутонических пород соответствуют мелко-и тонкозернистые жильные породы, обычно обладающие порфиро​вой структурой, а также эффузивные породы: низкощелочной да-цит, риодацит, риолит (плагиориолит). Специальных терминов для обозначения ультракислых жильных и эффузивных пород пока не существует, и их так же, как и кислые породы, называют плагиог-ранит-порфирами и плагиориолитами.
Тоналит
Порода названа по местности Тонале в Итальянских Альпах.
Минеральный состав. Преобладающим минералом (40-60 об.%) является средний плагиоклаз (Аn55_30), который часто обнаружива​ет зональное строение. В меньшем количестве присутствуют кварц (20-30 об.%), роговая обманка и биотит (15-25 об.%). Иногда со​храняются реликты клинопироксена (авгита или диопсида). Кали-натриевый полевой шпат (ортоклаз либо микроклин) относится к второстепенным минералам; его содержание не превышает 5 об.%. Среди акцессорных минералов встречаются магнетит, ильменит,
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апатит, сфен, циркон, рутил. По плагиоклазу развиваются соссю-ритовый агрегат, эпидот, альбит, серицит; цветные минералы заме​щаются хлоритом, эпидотом, актинолитом.
Химический состав. К тоналитам относят низкокалиевые кислые интрузивные породы, содержащие 65-68 мас.% SiO2, а также часть средних пород, содержащих 62-65 мас.% SiO2,— интрузивные ана​логи низкощелочных андезидацитов. Для тоналитов характерны повышенные по сравнению с другими кислыми породами содержа​ния СаО и преобладание Na2O над К2О (см. табл. 6.3), что отража​ет существенно плагиоклазовый минеральный состав пород и доста​точно высокую основность плагиоклаза.
Внешний облик. Тоналиты — серые полнокристаллические по​роды; структура варьирует от крупно- до мелкозернистой. В штуфе обычно различимы светлые кристаллы плагиоклаза, темные зерна роговой обманки и листочки биотита. Текстура массивная, а при на​личии плоскостной или линейной ориентировки цветных мине​ралов гнейсовидная. В тоналитах нередко можно видеть меланокра-товые кристаллические включения, аналогичные тем, которые встречаются в кварцевых диоритах и гранодиоритах.
Микроструктура гипидиоморфнозернистая. Идиоморфные кри​сталлы плагиоклаза цементируются агрегатом ксеноморфных зерен цветных минералов, кварца и калинатриевого полевого шпата, при​чем роговая обманка обычно обладает некоторым идиоморфизмом по отношению к биотиту, кварцу и K-Na полевому шпату. В зернах роговой обманки могут сохраняться реликты раннего клинопирок-сена. K-Na полевой шпат распределен неравномерно и местами образует крупные зерна неправильной формы с вростками плаги​оклаза и амфибола.
Условия залегания и распространенность. Тоналиты слагают обо​собленные интрузивные тела, а также являются составной частью крупных плутонов, в которых они ассоциируют с другими гранито-идными породами. Тоналиты широко распространены в докемб-рийских и фанерозойских подвижных поясах. Известны очень древ​ние тоналиты, возраст которых превышает 3.5 млрд лет, и наряду с ними — породы сходного состава, сформированные всего не​сколько миллионов лет назад. Древнейшие тоналиты обнажены в пределах докембрийских щитов, а самые молодые тоналиты раз​виты на островных дугах в обрамлении Тихого океана.
Происхождение. Полагают, что тоналиты являются продуктами частичного плавления метаморфизованных основных пород, залега-
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ющих в нижней части континентальной земной коры. Многие тона-литы несут признаки контаминации кремнекислого низкощелоч​ного расплава магматическим материалом основного состава. Неко​торые тоналиты являются кумулатами гранитоидных магм. Проблема источника тоналитовых магм остается предметом дискуссии.
Практическое значение. Тоналиты сопровождаются золотой, медной и другой сульфидной минерализацией.
Трондьемит
Полнокристаллическая интрузивная порода, названная по ме​стности Тронхейм в Норвегии, занимает промежуточное положение между тоналитом и плагиогранитом. Трондьемиты содержат 68-71 мас.% SiO2 и состоят из андезина-олигоклаза (60-70 об.%), квар​ца (20-25 об.%), малого количества роговой обманки и биотита. По условиям залегания обнаруживают тесную связь с тоналитами и плагиогранитами. Следует заметить, что метаморфизованные трондьемиты Норвегии являются весьма лейкократовыми порода​ми, обогащенными кислым плагиоклазом. Они содержат около 6 мас.% Na2O, а сумма Na2O + К2О достигает 7.5 мас.%. В послед​ние годы к трондьемитам относят также менее щелочные и более из​вестковые породы, которые более широко распространены по срав​нению с трондьемитами норвежского петротипа.
Плагиогранит
Минеральный состав. Главными составляющими плагиограни​тов являются плагиоклаз (40—60 об.%) и кварц (30-40 об.%). Содер​жание цветных минералов, представленных только биотитом либо биотитом и роговой обманкой, не превышает 5—15 об.%, а количе​ство калинатриевого полевого шпата не превосходит 5—10 об.%. Характерные акцессорные минералы — магнетит, апатит, циркон. Состав плагиоклаза варьирует от андезина (Аn35_40) до олигоклаза-альбита (Аn7_10). На Урале описаны плагиограниты с Лабрадором (данные Л .В.Малаховой и Д .С.Штейнберга, 1974 г.). Чем более ос​новной плагиоклаз принимает участие в строении плагиограни​тов, тем больше содержится в них кварца. Некоторые разновидно​сти плагиогранитов с кислым плагиоклазом являются продуктом эпигенетической альбитизации гранитных пород, первоначально содержавших калиевый полевой шпат.
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Химический состав. Плагиограниты (71-74 мас.% SiO,) отли​чаются от других кислых пород повышенными концентрациями CaO, Na2O и низкими концентрациями К2О (см. табл. 6.3), что обусловлено резким преобладанием плагиоклаза над K-Na полевым шпатом. Выделяют низко- и высокоглиноземистые разновидности плагиогранитов. Первые содержат менее 15 мас.% А12О3 и отлича​ются малым количеством биотита в породе, появлением амфибола, повышенной основностью плагиоклаза. Вторые содержат более 15 мас.% А12О3; цветной минерал в них представлен преимуществен​но биотитом.
Внешний облик. Плагиограниты — светло-серые, иногда почти белые породы. Структура мелко-, средне- или крупнозернистая, часто порфировидная благодаря присутствию крупных округлых выделений кварца. Текстура массивная или гнейсовидная.
Микроструктура гипидиоморфнозернистая: плагиоклаз идио-морфен по отношению к кварцу.
Условия залегания и распространенность. Плагиограниты обра​зуют интрузивные тела разных размеров, в состав которых обычно входят также трондьемиты и тоналиты. Низкокалиевые сущест​венно плагиоклазовые граниты и гранитоиды формируются на ран​них и средних этапах тектоно-магматического развития докемб-рийских и фанерозойских подвижных поясов.
Происхождение. Большая часть плагиогранитов относится к про​дуктам частичного плавления вещества континентальной земной коры. Исходным субстратом могли служить разные породы, в том числе базиты, тоналиты и трондьемиты, затвердевшие на большой глубине. Среди плагиогранитов имеются и дифференциаты базито-вых или кислых магм. Существенно альбитовые плагиограниты возникают в результате натриевого метасоматизма, которому под​вергаются граниты и гранитоиды.
Практическое значение. Плагиограниты сопровождаются зо​лотой, медной, молибденовой и другой сульфидной минерализа​цией.
Плагиоклазовый лейкогранит
Плагиоклазовые лейкограниты отличаются от описанных выше плагиогранитов предельно высоким содержанием кварца (до 35-40 объ.%), минимальным количеством цветных минералов (<5%), более кислым составом плагиоклаза (Аn30-10)- Плагиоклазо-
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вые лейкограниты содержат 74-78 мас.% SiO2 и по этому признаку относятся к группе ультракислых магматических пород.
Тоналит-, трондьемит-, и плагиогранит-порфиры
Жильные породы, отвечающие по составу тоналитам, трондье-митам, плагиогранитам и плагиоклазовым лейкогранитам, состоят из вкрапленников плагиоклаза, роговой обманки, биотита, кварца и мелко-тонкозернистой кварц-плагиоклазовой основной массы. Фенокристаллы кварца характерны главным образом для плагио-гранит-порфиров, особенно ультракислых. Порфировые породы слагают дайки и другие малые интрузивы, обычно связанные во времени и пространстве с более крупными массивами полнокрис​таллических низкокалиевых гранитоидов.
Низкощелочной дацит, риодацит, риолит (плагиориолит)
Низкощелочные дациты, риодациты, риолиты (плагиориоли-ты) являются вулканическими аналогами тоналитов, трондьеми-тов, плагиогранитов и плагиоклазовых лейкофанитов. Так же, как перечисленные выше интрузивные породы, низкощелочные кислые вулканиты характеризуются резким преобладанием плагиоклаза над калинатриевым полевым шпатом и, как следствие этого,— повышен​ными содержаниями CaO. Na20 и низкими содержаниями К2О. В эффузивах с порфировой структурой вкрапленники сложены пла​гиоклазом, кварцем и цветными минералами. В дацитах и риодаци-тах среди последних часто встречаются клино- и ортопироксен (от​личие от интрузивов, б которых доминируют роговая обманка и биотит3). Основная масса, как правило, афанитовая, в кайнотип-ных породах — стекловатая. При девитрификации вулканического стекла образуются тонкозернистые афегаты кварца и плагиоклаза, обладающие фельзитовой, микропойкилитовой, сферолитовой структурами.
Существенно плагиоклазовые кислые вулканические породы, образованные вследствие эпигенетической альбитизации полевых шпатов, получили название альбитофиров (при наличии вкраплен-
' В докембрийских метаморфических комплексах, кроме амфибол-биотито-вых плутонических пород тоналит-плагиогранитного состава, встречаются низко​калиевые гранитоиды с гиперстеном, которые получили название эндербитов (по зем​ле Эндерби в Антарктиде).
3
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ников кварца — кварцевых альбитофиров). Плагиоклаз во вкрап​ленниках и основной массе таких пород отвечает альбиту (An <10 ). Низкощелочные дациты, риодациты и риолиты так же, как то-налиты-плагиограниты, формируются на ранних этапах тектоно-магматического развития подвижных поясов. Они встречаются в разрезах древних геосинклинальных прогибов, известны на совре​менных островных дугах в обрамлении Тихого океана. Низкощелоч​ные риодациты и риолиты третичного возраста распространены также в Исландии, где они ассоциируют с базальтами.
6.3. Семейства кислых и ультракислых кварц-микроклин-альбитовых пород
Данные семейства представлены полнокристаллическими ми-кроклин-альбитовыми гранитами—лейкогранитами и хуже раскри-сталлизованными вулканическими и субвулканическими аналога​ми этих плутонических пород — онгонитами и онгориолитами.
Микроклин-альбитовый гранит
Минеральный состав. Порода состоит из кварца (20-30 об.%), калинатриевого полевого шпата (20-30%), альбита (40-60%), а так​же небольшого количества слюд (1-10%), в том числе литиевых. В качестве второстепенных минералов могут присутствовать топаз, флюорит, литиевые алюмофосфаты (амблигонит, монтебразит), тур​малин, гранат, апатит. Акцессорными минералами являются циркон, монацит, колумбит-танталит, пирохлор, касситерит. Калинатрие-вый полевой шпат представлен решетчатым или нерешетчатым ми​кроклином и микроклин-пертитом; часто это голубовато-зеленый амазонит. Слюды относятся к системе мусковит-биотит-лепидолит (протолитионит, циннвальдит, лепидолит, мусковит, фенгит-мус-ковит и др.).
Химический состав. Микроклин-альбитовые граниты отличаются от стандартных гранитов низкощелочного ряда суммой Na2О + К2О, которая соответствует уровню умереннощелочного петрохимичес-кого ряда, а также меньшим количеством MgO и СаО при высоких со​держаниях А12О3 (см. табл. 6.3). Эти петрохимические особенности от​ражают отсутствие в породе плагиоклаза более основного, чем альбит, а также наличие богатых алюминием слюд и топаза. Микроклин-аль-
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битовые граниты выделяются высокими содержаниями фтора, за​ключенного в слюдах, топазе, флюорите, а также лития, который концентрируется главным образом в слюдах и алюмофосфатах. В со​ответствии с этим микроклин-альбитовые граниты часто называют ли​тий-фтористыми. Кроме того, микроклин-альбитовые граниты обо​гащены редкими металлами (Та, Nb, Be, Sn).
Внешний облик. Микроклин-альбитовые граниты окрашены в белые, светлые розоватые, желтоватые, а при наличии амазонита — в голубоватые тона. Структура от мелко- до крупнозернистой часто порфировидная; текстура может быть как массивной, так и неодно​родной. В последнем случае в гранитах появляются струи, полосы, пятна, обогащенные альбитом или кварцем. Для микроклин-альби-товых гранитов типично кучное распределение округлых зерен «го​роховидного» кварца (рис. 6.5).
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Рис. 6.5. Типичные макротекстуры микроклин-альбитовых
гранитов; по СМ. Бескину, 1985 г.

Черное — зерна кварца, светлое — полевой шпат
Микроструктура варьирует от гипидиоморфнозернистой до ал-лотриоморфнозернистой. В порфировидных породах относительно крупные выделения калинатриевого полевого шпата, кварца, более редкие кристаллы слюды и топаза цементируются агрегатом мелких лейст альбита, который имеет сахаровидный облик. Иногда лейсты альбита образуют вростки в краевых частях зерен калинатриевого по​левого шпата и кварца. Сам альбит не содержит каких-либо вклю​чений. В слюде и топазе можно видеть включения кварца и полевых
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шпатов, а обратные соотношения не отмечаются, что указывает на более позднюю кристаллизацию первых двух минералов.
Структура микроклин-альбитовых гранитов допускает разную генетическую интерпретацию. Одни исследователи видят в ней признаки кристаллизации породообразующих минералов из магма​тического расплава (В.И.Коваленко, 1977 г.), другие — следы мета-соматического преобразования гранитных пород (А.А.Беус и др., 1962 г.), что привело к появлению особого термина «апогранит», ко​торым иногда обозначают микроклин-альбитовые породы.
Условия залегания и распространенность. Микроклин-альбито​вые граниты слагают небольшие интрузивные тела (сотни мет​ров—первые километры в поперечнике), имеющие форму пласто​вых залежей, даек, штоков, которые, как правило, залегают среди более древних биотитовых или двуслюдяных гранитов и лейкогра-нитов, занимающих большие объемы. Микроклин-альбитовые гра​ниты известны в Забайкалье, Казахстане, Монголии, в Рудных го​рах, Центральном Французском массиве и других провинциях.
Происхождение. Микроклин-альбитовые граниты являются продуктом кристаллизации кислого магматического расплава, обо​гащенного фтором, литием и редкими металлами. Появление тако​го расплава связывают как с дифференциацией гранитной магмы, приводящей к накоплению этих компонентов в остаточной жидко​сти, так и с частичным плавлением обогащенных коровых субстра​тов. При кристаллизации литий-фтористых гранитов отделяются водные растворы, под воздействием которых твердые породы испы​тывают автометасоматические изменения и субсолидусную пере​кристаллизацию.
Практическое значение. В массивах микроклин-альбитовых гра​нитов, особенно в их апикальных частях, концентрации редких ме​таллов, в первую очередь тантала, могут достигать промышленно​го уровня. С микроклин-альбитовыми гранитами связаны также постмагматические месторождения олова, вольфрама, бериллия, флюорита. Амазонитовые граниты используются как поделочный и облицовочный материал.
Микроклин-альбитовый лейкогранит
Микроклин-альбитовые лейкограниты отличаются более высо​ким содержанием кварца, достигающим 35—40 об.%, меньшим ко​личеством слюд, среди которых преобладают протолитионит, цинн-
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вальдит, мусковит (лепидолит не типичен), частым отсутствием топаза. Альбит образует обособленные кристаллы, сахаровидный аг​регат мелкозернистого лейстового альбита занимает меньший отно​сительный объем. По содержанию SiO2 (>74 мас.%) микроклин-аль-битовые лейкограниты относятся к группе ультракислых пород. В зональных интрузивных телах микроклин-альбитовые лейкогра​ниты залегают ниже гранитов с меньшим содержанием SiO2. He ис​ключено, что по крайней мере часть микроклин-альбитовых грани​тов образовалась вследствие автометасоматической альбитизации лейкогранитов.
Онгонит
Название породы дано по местности Онгон-Хайрхан в Монго​лии, где эта порода была впервые описана.
Минеральный состав. В онгонитах с порфировой структурой вкрапленники представлены калинатриевым полевым шпатом, аль​битом, кварцем, более редкими кристаллами слюды и топаза. Ос​новная масса образована всеми этими минералами, а также вулка​ническим стеклом. Калинатриевый полевой шпат, содержащий до 10—20 мол.% альбита, представлен микроклин- или ортоклаз-пер-титом, часто это амазонит. Альбит содержит не более 3—6 мол.% анортитового минала. Слюды отвечают по составу Li-фенгиту, му​сковиту, циннвальдиту, протолитиониту.
Химический состав близок к составу микроклин-альбитового гранита (см. табл. 6.3).
Внешний облик. Онгониты — белые, светло-кремовые или свет​ло-голубые породы с порфировой, реже афировой структурами. Основная масса афанитовая, плотная, с раковистым изломом. В кра​евых частях интрузивных тел заметна флюидальная полосчатость.
Микроструктура. Вкрапленники полевых шпатов и топаза пред​ставлены хорошо ограненными таблитчатыми кристаллами, фено-кристаллы кварца имеют дипирамидальную форму. Характерно обрастание одного минерала другим с образованием пойкилитовых вростков.
Основная масса состоит из тонкозернистого агрегата полевых шпатов, кварца, слюд и топаза и иногда содержит до 10-50 об.% вул​канического стекла. Размер зерен в базисе может быть настолько мал, что под микроскопом удается различить лишь иголки топаза и сферолиты, образованные K-Na полевым шпатом.
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Условия залегания и распространенность. Онгониты слагают суб​вулканические и экструзивные тела небольших размеров. В закален​ных эндоконтактовых зонах наблюдаются стекловатые породы эф​фузивного облика, а во внутренних зонах степень кристалличности возрастает. Онгониты обнаружены в Монголии, Забайкалье, Рудных горах и некоторых других провинциях.
Происхождение. Онгониты так же, как и микроклин-альбитовые граниты, являются затвердевшими кислыми расплавами, богатыми фтором, литием и редкими металлами.
Практическое значение. С онгонитами связана редкометальная минерализация.
Онгориолит
Онгориолиты — вулканические породы, которые по минераль​ному и химическому составам занимают промежуточное положение между онгонитами и риолитами (трахириолитами) и являются эф​фузивными аналогами микроклин-альбитовых лейкогранитов. Он​гориолиты содержат меньше топаза и Li-слюд, чем онгониты, но иногда обогащены флюоритом. Валовые содержания F и Li так​же ниже, чем в онгонитах. Вкрапленники плагиоклаза представле​ны не только альбитом, но и олигоклазом (до Аn15).
Онгориолиты распространены шире, чем онгониты. Они слага​ют не только субвулканические интрузивные тела, но образуют ла​вовые и пирокластические накопления. Известны обсидианы, пер-литы, пемзы онгориолитового состава. Вулканические центры онгориолитов описаны в пустыне Гоби на юге Монголии, а также в штате Юта на западе США, где с онгориолитами связаны крупные месторождения бериллия. В Америке эти породы называют топазо​выми риолитами.
Жильные породы, близкие по составу к микроклин-альбитово-му лейкограниту и онгориолиту, могут быть названы онгонитовы-ми гранит-порфирами.
6.4. Семейства кислых и ультракислых кварц-щелочнополевошпатовых пород
Семейство кислых кварц-щелочнополевошпатовых пород с пи​роксеном, амфиболом, биотитом объединяет умереннощелочные
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плутонические породы — граносиениты и субщелочные граниты, их жильные эквиваленты — граносиенит- и гранит-порфиры, а также эф​фузивные породы сходного состава — трахидациты и трахириолиты (см. табл. 6.1). Плутонические породы семейства ультракислых кварц-полевошпатовых пород представлены аляскитами, жильные поро​ды — аляскитовыми гранит-порфирами, эффузивы — трахириолита-ми. Целесообразно обозначить ультракислые трахириолиты другим термином, однако общепринятого названия для этих пород пока нет4.
Граносиенит
Порода занимает промежуточное положение по составу между кварцевыми сиенитами и субщелочными гранитами (см. рис. 2.6). Граносиениты отличаются от гранодиоритов более высоким со​держанием калинатриевого полевого шпата (микроклина или орто​клаза) и меньшим количеством плагиоклаза (Аn45-10). Среди цвет​ных минералов главную роль играют биотит и амфибол, который представлен как роговой обманкой, так иногда и гастингситом. Для цветных минералов характерна повышенная железистость и обогащение титаном.
Граносиенит-порфир отличается порфировой структурой и мел​ко-тонкозернистым строением базиса.
Согласно принятой классификации (см. рис. 2.6), граносиени​ты содержат 65—68 мас.% SiO2. В классификации Петрографичес​кого комитета России граносиениты как самостоятельный вид ин​трузивных пород не выделяются и рассматриваются вместе с кварцевыми сиенитами.
Субщелочной гранит
Субщелочной гранит отличается от гранитов и адамеллитов низкощелочного ряда преобладанием калинатриевого полевого шпата (микроклина или ортоклаза) над плагиоклазом. Количество последнего составляет не более 10-30 об.%, а доля калинатриево​го полевого шпата возрастает до 50 об.%. Плагиоклаз чаще всего от​вечает по составу олигоклазу, иногда андезину-олигоклазу, a K-Na полевой шпат содержит до 50 мол.% альбита. Среди цветных мине​ралов часто присутствует не только биотит, но и амфибол, представ-
4 В.И. Серых предлагает называть ультракислые трахириолиты аюлитами (по ме​стности Аксу-Аюлы в Казахстане).
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ленный обыкновенной роговой обманкой или гастингситом. Для цветных минералов типична высокая железистость.
Своеобразной разновидностью субщелочных гранитов являют​ся граниты рапакиви (гнилой камень по-фински)5, синоним — вы-боргит (по городу Выборг в Карелии). Отличительной особенностью фанитов рапакиви служат крупные округлые вьщеления (овоиды) калинатриевого полевого шпата, окруженные внешней каймой оли-гоклаза. Овоиды нередко достигают 5-10 см в поперечнике и при​дают средне- и крупнозернистым фанитам резко порфировидный облик. Рапакиви обладают устойчивым минеральным составом. Они содержат около 30 об.% кварца, 20% плагиоклаза (Аn40_25), 40% калинатриевого полевого шпата, содержащего 30—50 мол.% альби​та, 5-10% биотита и до 5% амфибола. Цветные минералы выделяют​ся предельно высокой для кислых пород железистостью.
Граниты рапакиви, как и другие субщелочные фаниты, харак​теризуются относительно высокой суммой Na2O + К2О, достигаю​щей 8.0-9.5 мас.% при 68-74 мас.% SiO2 (калий преобладает над на​трием), при пониженном содержании А12О3, а также высоким содержанием железа (см. табл. 6.3).
Граниты рапакиви слагают многофазовые интрузивные масси​вы, занимающие тысячи и десятки тысяч квадратных километров (Коростеньский плутон на Украине, Выборгский, Салминский массивы в Карелии). Типична пространственная и хронологичес​кая связь фанитов рапакиви с анортозитами.
Граниты рапакиви широко используются как строительный и облицовочный материал.
Аляскит
Порода впервые была описана на полуострове Аляска.
Минеральный состав. Аляскит состоит из калинатриевого поле​вого шпата (50-60 об.%) и кварца (30-40%). Содержание плагиок​лаза в виде самостоятельных таблитчатых кристаллов не превыша​ет 10 об.%, а цветной минерал, представленный биотитом, присутствует лишь как сугубо второстепенная примесь (<1 об.%). Калинатриевый полевой шпат (микроклин или ортоклаз) содер​жит 50-60 мол.% альбита и отличается обилием пертитов. Широ-
5 При выветривании фаниты рапакиви (как впрочем и все другие крупнозерни​стые граниты) легко превращаются в рыхлую дресву.
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ко развита альбитизация щелочного полевого шпата. Плагиоклаз от​вечает по составу олигоклазу-альбиту (Аn20_10). Характерен разно​образный видовой состав и повышенные концентрации акцессор​ных минералов, среди которых постоянно встречаются циркон, монацит, флюорит. Главное отличие аляскита от лейкогранита — малое количество или полное отсутствие плагиоклаза как самосто​ятельной кристаллической фазы.
Химический состав аляскита и лейкогранита близок (см. табл. 6.3). Те и другие относятся к ультракислым породам и содер​жат более 74 мас.% SiO2. Критерием различия служит суммарное со​держание Na2O + К2О, которое в аляскитах больше, чем 8.1 мас.%, а в лейкогранитах меньше этой величины.
Внешний облик. Аляскиты — светлые розовато-серые породы от мелко- до крупнозернистых. В отличие от гранитов, которые час​то имеют порфировидную структуру, аляскиты, как правило, рав-номернозернистые. Характерны цепочки округлых зерен кварца, окаймляющие кристаллы полевого шпата (рис. 6.6).
Микроструктура аллотриоморфнозернистая, свидетельствую​щая об одновременной кристаллизации кварца и полевого шпата. Распределение зерен этих минералов в пространстве указывает на субсолидусную перекристаллизацию кварц-полевошпатового аг​регата аналогично тому, как это происходит при формировании микроклин-альбитовых гранитов и лейкогранитов.
Условия залегания и распространенность. Аляскиты слагают интру​зивные массивы площадью в сотни квадратных километров, имею​щие цилиндрическую, коническую, пластообразную формы. Над многими аляскитовыми интрузивами фиксируются локальные гравитационные минимумы. Вертикальная протяженность аляски-товых тел, вызывающих отрицательные гравитационные аномалии, достигает 8-12 км. Аляскитовые плутоны часто окружены кольцевы​ми и коническими системами даек, сложенных аляскитовыми гранит-порфирами. Эти породы отличаются от крупнокристаллических аля-скитов порфировой структурой и тонкозернистым базисом.
Аляскиты, которые формируются на заключительном этапе раз​вития подвижных поясов, а также в условиях кратонного тектони​ческого режима, часто ассоциируют с граносиенитами, субщелоч​ными и щелочными гранитами.
Происхождение. Аляскиты образуются при затвердевании и по​следующей дифференциации ультракислых коровых магм. Отсут​ствие первичного плагиоклаза как самостоятельной фазы указыва-
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Рис. 6.6. Типичные макротекстуры аляскитов, по СМ. Бескину
1985 г.
Условные обозначения см. рис. 6.5
ет на то, что температура магмы была выше сольвуса щелочного по​левого шпата (Т> 660-680 °С). По этому признаку аляскиты отно​сятся к однополевошпатовым гиперсольвусным гранитам, которым противопоставляются двуполевошпатовые микроклин-альбитовые граниты и лейкограниты, образованные при более низкой темпера​туре.
Практическое значение. Аляскиты сопровождаются редкоме-тальной минерализацией. Важное значение имеют камерные пегма​титы, которые являются источником пьезооптического сырья (кварц, флюорит), драгоценных и полудрагоценных камней (топаз и др.).
Трахидацит
Трахидациты — кислые вулканические породы умереннощелоч-ного ряда, содержащие 65-68 мас.% SiO2, занимают промежуточ​ное положение между кварцевыми трахитами и трахириолитами (см. рис. 2.5) и являются излившимися аналогами граносиенитов. Трахи​дациты обычно обладают порфировой структурой и содержат вкрап​ленники плагиоклаза (Ап45-20), калинатриевого полевого шпата (санидин, ортоклаз, иногда анортоклаз) и цветных минералов (кли-но- и ортопироксен, амфибол, биотит). Основная масса стеклова-
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тая или тонкозернистая кварц-полевошпатовая. Трахидациты пред​ставлены лавами и пирокластическими породами; широко разви​ты игнимбриты, часто встречаются экструзивные купола.
Трахириолит
Трахириолиты — вулканические породы умереннощелочного ряда, содержащие 68-78 мас.% SiO2, являются излившимися ана​логами субщелочных гранитов и аляскитов. Кислые (68-74 мас.% SiO2) и ультракислые (> 74 мас.% SiO2) трахириолиты следовало бы рассматривать как самостоятельные виды эффузивных пород, но общепринятых терминов для ультракислых трахириолитов по​ка нет, хотя именно эти породы (излившиеся аналоги аляскитов) на​иболее распространены.
Трахириолиты отличаются от риодацитов и риолитов низкоще​лочного ряда более высокой суммой Na2O + К2О, составляющей 8.1-9.5 мас.%. В хорошо раскристаллизованных породах это разли​чие отражает увеличение доли калинатриевого полевого шпата как среди вкрапленников, так и в основной массе. В кайнотипных тра-хириолитах основная масса стекловатая, причем стекло отличается высокими содержаниями Na2O и К2О. Широко распространены флюидально-полосчатые лавы и игнимбриты. Полосчатость обуслов​лена чередованием полос и линз с разной структурой основной мас​сы (стекловатой, фельзитовой, сферолитовой, гранофировой). Тра​хириолиты слагают лавовые потоки, образуют вулканокластические накопления, залегают в виде экструзивных и субвулканических тел. Вместе с субщелочными гранитами, аляскитами и другими интрузив​ными породами они образуют вулканоплутонические ассоциации.
6.5. Семейства кислых и ультракислых
кварц-щелочнополевошпатовых пород
с Na-цветными минералами
Данные семейства объединяют кислые и ультракислые породы с предельно высокой суммой Na2O + К2О, которая может достигать 10-14 мас.%. Отличительной особенностью является присутствие, кроме кварца и щелочных полевых шпатов, Na-пироксенов (эгирин) и амфиболов (арфведсонит, рибекит и др.). В кислых породах цвет​ные минералы относятся к разряду главных: их содержание состав-
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ляет 5-10 об.%, в ультракислых породах цветные минералы явля​ются второстепенными. Кислые интрузивные породы представле​ны щелочными граносиенитами и гранитами, а ультракислые по​роды — щелочными аляскитами. Эффузивными аналогами первых являются щелочные трахидациты и пантеллериты, вторых — комен-диты.
Щелочной гранит
Минеральный состав. Щелочные граниты состоят из кварца (20-40 об.%), щелочного полевого шпата (50-70%) и цветных ми​нералов, представленных преимущественно Na-амфиболами (арф-ведсонит, рибекит, редко гастингсит) и пироксенами (эгирин), а иногда биотитом, мусковитом, Li-слюдами. Характерно обилие и разнообразие акцессорных минералов (танталит-колумбит, пирох-лор, торит, циркон, энигматит, эльпидит, астрофиллит, флюорит, криолит и многие другие).
Выделяются две главные разновидности щелочных гранитов: ще-лочнополевошпатовые (однополевошпатовые, или гиперсольвусные) и микроклин-альбитовые. Первые содержат только один полевой шпат, представленный ортоклаз- или микроклин-пертитом (40-60 мол.% альбитового компонента), а вторые — два полевых шпата: микроклин (не более 20-25 мол.% альбитового компонента) и обособ​ленные лейсты альбита (Аn8-2). По составу цветных минералов сре​ди микроклин-альбитовых щелочных гранитов, в свою очередь, мож​но выделить эгирин-рибекитовые с Li-слюдами, биотитом и мусковитом, атакже эгирин-рибекитовые с арфведсонитом, астро-филлитом. Микроклин-альбитовые щелочные граниты особенно бо​гаты минералами редких металлов, и эти граниты обычно называют редкометальными. Эгирин-рибекитовые граниты с Li-слюдами, би​отитом, мусковитом являются связующим звеном между описанны​ми выше слюдяными микроклин-альбитовыми гранитами и эгирин-рибекитовыми гранитами с арфведсонитом, астрофиллитом.
Химический состав. Щелочные граниты содержат 68-74 мас.% SiO2 и не менее 9-10 мас.% Na2O + K2O при относительно низком содержании А12О3 (см. табл. 6.3) так, что отношение (Na + K)/A1, на​зываемое коэффициентом агпаитности, превышает единицу. В со​ответствии с этим щелочные граниты могут быть названы агпаито-выми. Высокие значения (Na + K)/A1 отражают присутствие в породе эгирина, рибекита, арфведсонита — минералов, богатых натрием,
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но почти не содержащих алюминия. Если кроме этих минералов в щелочных гранитах содержится много слюд, то коэффициент аг-паитности понижается до 1.0—0.8.
Многие щелочные граниты, особенно микроклин-альбитовые, обогащены Nb, Та, Zr, редкоземельными элементами, а также F и Li (литий-фтористые щелочные граниты).
Внешний облик Щелочные граниты окрашены в разные цвета: серые, красноватые, розоватые, зеленоватые. Структура от мелко-до крупнозернистой, иногда пегматоидная. Однополевошпатовые щелочные граниты обычно обладают более равномернозернистым строением по сравнению с микроклин-альбитовыми, которые ча​сто характеризуются весьма неравномерным распределением поро​дообразующих минералов вплоть до обособления мономинераль​ных пятен, полос, шлиров. Общий облик кварц-полевошпатового агрегата близок к структуре описанных выше слюдяных микро-клин-альбитовых гранитов и аляскитов.
Микроструктура. Однополевошпатовые щелочные граниты со​стоят из панидиоморфнозернистого или аллотриоморфнозернис-того агрегата зерен кварца и полевого шпата и ксеноморфных по от​ношению к ним выделений поздних цветных минералов. Часто наблюдается обрастание щелочного амфибола эгирином или наобо​рот. Структурные соотношения между минералами отражают как одновременный рост кристаллов из расплава, так и перекристалли​зацию и автометасомагическое преобразование породы после ее полного затвердевания.
Условия залегания и распространенность. Щелочные граниты развиты главным образом в тектонически стабильных блоках (кра-тоны, срединные массивы), где они слагают обособленные интру​зивные тела, а также встречаются в ассоциации с другими интрузив​ными и вулканическими породами повышенной щелочности. Размеры гранитных массивов варьируют от крупных, измеряемых тысячами квадратных километров (щелочные граниты Кейвских тундр на Кольском полуострове) до небольших трещинных тел мощностью в первые метры.
Происхождение. Щелочные граниты являются продуктом за​твердевания кислых и ультракислых магм, которые образуются при частичном плавлении кварц-полевошпатового корового вещест​ва, испытавшего перед этим метасоматическое преобразование с обогащением натрием, калием, фтором, редкими металлами. В процессе кристаллизации щелочно-гранитная магма испытыва-
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ет дифференциацию, а твердые щелочные граниты подвергаются пе​рекристаллизации и автометасоматическим изменениям. Темпе​ратура магм, затвердевших в виде однополевошпатовых щелочных гранитов, была выше, чем температура расплавов, давших при за​твердевании микроклин-альбитовые граниты.
Практическое значение. Щелочные граниты могут служить ру​дой, из которой извлекаются Nb, Та, Zr, лантаноиды и другие ред​кие металлы.
Щелочной аляскит
Щелочной аляскит отличается от щелочного гранита мини​мальным содержанием цветных минералов, не превосходящим 3-5 об.%, большим количеством кварца (~40 об.%) и как следствие это​го, предельно высоким содержанием SiO2, соответствующим груп​пе ультракислых пород.
Пантеллерит
Порода названа по острову Пантеллерия в Средиземном море (у берегов Сицилии).
Минеральный состав. В пантеллеритах с порфировой структурой вкрапленники образованы анортоклазом или санидином, содержащи​ми 70—60 мол.% альбитового компонента, кварцем, клинопироксеном и энигматитом Na2Fe5TiSi6O20, который является главным цветным минералом. Основная масса стекловатая или полукристаллическая с микролитами щелочного полевого шпата, энигматита и эгирина.
Химический состав. Пантеллерит является излившимся аналогом щелочных гранитов. Порода содержит 68-74 мас.% SiO2 и более 9-10 мас.% Na2O + К2О (см. табл. 6.3). Коэффициент агпаитности (Na + K)/A1 больше единицы. Максимальный дефицит алюминия по отношению к сумме натрия и калия характерен для стекловатой основной массы.
Внешний облик. Пантеллериты — темные зеленоватые, нередко почти черные стекловатые породы с порфировой или афировой структурами. Часто встречаются пантеллеритовые игнимбриты.
Микроструктура. Среди вкрапленников преобладают крупные, хорошо образованные таблитчатые кристаллы щелочного полево​го шпата, призматические кристаллы энигматита с характерным для него плеохроизмом от красно-коричневого до черного цвета,
287
Часть Н. Магматические горные породы (петрография)
встречаются более редкие фенокристаллы кварца. Щелочной поле​вой шпат может срастаться с энигматитом. Основная масса состо​ит либо только из вулканического стекла, либо содержит также ми​кролиты щелочного полевого шпата и цветных минералов. В стекле базиса наблюдаются неоднордности, свойственные игнимбритам. При девитрификации стекла возникает кварц-полевошпатовый аг​регат с фельзитовой, сферолитовой, гранофировой структурами.
Условия залегания и распространенность. Пантеллериты слагают лавовые потоки, пирокластические накопления, а также нередко за​легают в виде субвулканических даек и пластовых интрузивных за​лежей. Характерны контрастные сочетания пантеллеритов и ба​зальтов. Пантеллериты обычно занимают небольшие объемы и распространены в пределах кратонов, в том числе и на океаниче​ских островах, а также образуются на заключительных этапах тек-тономагматического развития подвижных поясов.
Происхождение пантеллеритов связывают с кристаллизацион​ной дифференциацией базальтов или с частичным плавлением ме-тасоматически преобразованных мантийных и коровых субстра​тов. Учитывая тесное родство пантеллеритов и щелочных гранитов, последняя модель, вероятно, наиболее близка к реальности.
Практическое значение. Пантеллериты так же, как и щелочные граниты, обогащены редкими металлами, но не несут промышлен​ного оруденения.
Комендит
Комендит — эффузивный аналог щелочного аляскита. Порода, названная по местности Коменде на о-ве Сардиния, близка к пан-теллериту. Отличается меньшим количеством цветных минералов, более высоким содержанием кварца и предельно высокой кремне-кислотностью, которая соответствует ультракислым породам (SiO2 > 74 мас.%). Суммарное содержание Na2O + К2О обычно не​сколько ниже, чем в пантеллерите.
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7. КАРБОНАТИТЫ
К карбонатитам относят существенно карбонатные породы маг​матического происхождения, которые отличаются по составу и ус​ловиям залегания как от известняков, доломитов и других осадоч​ных пород, так и от гидротермально-измененных пород, в состав которых входят карбонаты.
Минеральный состав. Главными минералами являются каль​цит, реже доломит и анкерит. Известны карбонатиты с сидеритом, бастнезитом [Се, La, ...,(CO3)F), а также содовые карбонатиты, со​стоящие из карбоната натрия. Доля карбонатов составляет 50-100% объема породы. В качестве второстепенных минералов присутству​ют магнезиальный оливин (Fo98_92), флогопит, клинопироксен, апатит, магнетит. Характерные акцессорные минералы — пирохлор и другие танталониобаты. В некоторых разновидностях карбонати-тов содержания этих минералов превышают 5 об.%, и они приоб​ретают значение главных минералов.
Химический состав. Карбонатиты относятся к несиликатным магматическим породам. Они содержат не более 1-10 мас.% SiO2. В кальцитовых карбонатитах преобладают СаО (40-50 мас.%) и СО2 (25—40 маc. %). Характерны высокие содержания Р2О5 (2-4 мас.%), заключенного главным образом в апатите, а также повышенные концентрации редкоземельных элементов, ниобия и других ред​ких металлов.
Внешний облик. Карбонатиты — породы с мелко-, средне- или крупнозернистой структурой, окрашенные в белый или серый цве​та с разными оттенками. В образцах напоминают кристаллические известняки или мраморы, за которые карбонатиты долгое время и принимали.
Микроструктура. Карбонаты образуют аллотриоморфнозерни-стый агрегат, в котором заключены кристаллы оливина, флогопи​та, магнетита, апатита и других минералов.
Условия залегания и распространенность. Карбонатиты чаще все​го слагают интрузивные тела, которые имеют форму штоков, коль​цевых, конических даек, отделенных от вмещающих пород резки​ми контактами. В карбонатитах встречаются ксенолиты тех пород, которые они прорывают.
Карбонатиты ассоциируют со щелочными ультраосновными породами (мельтейгитами-ийолитами и др.), нефелиновыми и лей-цитовыми сиенитами и вместе с этими породами принимают уча-
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стие в строении магматических комплексов центрального типа, со​стоящих из внутреннего штока и окаймляющих его кольцевых и ко​нических даек. Карбонатиты всегда затвердевают позднее сопряжен​ных с ними силикатных магматических пород. Карбонатитам нередко предшествуют своеобразные магматические породы — фо-скориты, или камафориты, состоящие из оливина, магнетита и апа​тита, в которых обособляются почти мономинеральные линзы и по​лосы (магнетититы, апатититы и др.).
Карбонатиты могут быть и продуктами вулканической деятель​ности. В Танзании находится знаменитый вулкан Олдоньо-Лен-гаи, который извергает натриевые (содовые) карбонатиты, затвер​девающие в виде лавовых потоков и пирокластических накоплений.
По сравнению с силикатными магматическими породами кар​бонатиты редки, но среди несиликатных магматических пород они являются самыми распространенными. Карбонатитовые массивы известны в Африке, где расположены и почти все карбонатитовые вулканы, в Канаде, Бразилии, Европе. В России карбонатиты обна​ружены на Кольском полуострове, на Алданском щите и в других провинциях.
Происхождение. Некоторые карбонатиты представляют собой затвердевшие солевые расплавы, возникшие глубоко в мантии за счет частичного плавления карбонатизированных перидотитов. На меньшей глубине карбонатитовые расплавы могут отделяться от силикатных мантийных магм вследствие несмесимости силикатных и карбонатных жидкостей. Температура карбонатитовых магм со​ставляет не менее 750-500 °С, фоскоритов — 950-700 °С. При бо​лее низких температурах карбонатиты испытывают метасоматиче-ские преобразования, находясь в твердом состоянии. Чисто метасоматические породы с большим количеством карбонатного материала не следует называть карбонатитами.
Практическое значение. Карбонатиты разрабатываются для до​бычи магнетита, апатита, флогопита, а также служат важным источ​ником получения ниобия, тантала и других редких металлов.
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8. ВУЛКАНОГЕННО-ОБЛОМОЧНЫЕ ПОРОДЫ (ВУЛКАНОКЛАСТИТЫ)
В ходе вулканических извержений не только изливаются лавы, но и формируются разнообразные обломочные породы, которые не​редко преобладают. Если эффузивные породы (лавы) классифи​цируют по химическому и минеральному составам (см. раздел 2), то типизация вулканогенных обломочных, или вулканокластичес-ких, пород, кроме того, должна учитывать особенности их строения и условий формирования.
Классификация этих пород, рекомендованная Петрографиче​ским комитетом России (1981 г.) и использованная в инструкции по составлению геологических карт, приведена в таблице 8.1. Систе​матика, помещенная в таблице 8.2, представляет собой несколько упрощенный и модифицированный вариант этой классификации.
Выделяются три генетических класса вулканогенно-обломочных пород: 1) эффузивно-обломочные — образованные при дезинтегра​ции лавовых потоков во время их растекания по поверхности суши или морскому дну; 2) эксплозивно-обломочные — продукты вулка​нических взрывов; 3) вулканогенно-осадочные — сформирован​ные в процессе одновременного накопления вулканогенного и оса​дочного материала.
Каждый генетический тип отличается характерными структура​ми, текстурами и условиями залегания обломочных пород, которые могут быть использованы в качестве классификационных критери​ев. Для всех генетических типов может быть принята единая клас​сификация обломочных структур по размерам (табл. 8.3), которая в значительной мере совпадает с классификацией обломочных по​род осадочного происхождения.
8.1. Эффузивно-обломочные породы
Лавовые потоки и экструзии, затвердевая в наземных условиях, часто распадаются на отдельные глыбы, образующие причудливые нагромождения и свалы. Глыбовые лавы как разновидность вулкано​генных обломочных пород в наиболее яркой форме можно наблю​дать среди продуктов современной вулканической деятельности.
При быстром затвердевании лав, излившихся на морское дно, потоки разделяются на обособления изометричной, округлой фор-
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Таблица 8.1. Классификация вулканогенных обломочных горных пород и осадков
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Таблица 8.2. Классификация вулканокластических горных пород по условиям формирования
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Таблица 8.3. Классификация вулканокластических горных пород по размерам обломков
	Размер облом​ков, мм
	Структура
	Эксплозивно-обломочные (пирокластические) породы
	Вулканогенно-осадочные (вулканомиктовые) породы

	
	
	Рыхлые
	Сцементированные
	Рыхлые
	Сцементи​рованные

	>50
	Глыбовая (валунная, аг-ломератовая)
	Глыбы и бомбы
	Глыбовые (бомбовые, агломератовые) туфы
	Валуны, глыбы
	Валунные конгломераты, глыбовые брекчии

	50-10
	Псефи-товая
	Крупнооб-ломочная
	Лапилли
	Крупные
	Лапил-лиевые туфы
	Крупнообло​мочные
	Галька, щебень
	Гапечные конгломераты, щебнистые брекчии

	10-2
	
	Среднеобло-мочная
	
	Средние
	
	Среднеобло-мочные
	Гравий
	Гравелиты

	2-0.1
	Псамми​товая
	Мелкообло​мочная
	Вулкани​ческий пепел
	Вулканичес​кий песок
	Пепло-вые туфы
	Мелкообло​мочные (псам​митовые)
	Пески
	Песчаники

	<0.1
	Алеври​товая и пе-литовая
	Тонкообло​мочная
	
	Вулканичес​кая пыль
	
	Тонкообло​мочные (алев​ритовые)
	Алевриты, пелиты
	Алевролиты, аргиллиты


Часть II. Магматические горные породы (петрография)
мы. На начальной стадии процесса возникают лавы с шаровой или подушечной отдельностью (пиллоу-лавы), особенно характерные для базальтов. Шары или подушки, которые сперва плотно сопри​касаются друг с другом, затем могут быть разделены промежутками, заполненными осадочным материалом.
Если затвердевшая кровля или подошва лавового потока в про​цессе течения взламывается и обломки цементируются расплавом, то образуется лавовая брекчия (лавобрекчия, кластолава), обломки и цементирующая масса в которых имеют одинаковый состав и близкое строение. Такие породы типичны для наземных излия​ний.
В подводных условиях лавовые потоки разрушаются особенно быстро. Если скорость извержения достаточно велика, то нагромож​дение глыб на морском дне перемещается вниз по склону в виде эн​догенного конуса выноса. При этом глыбы дробятся, окатываются, цементируются взмученным илом и мелкообломочным материалом, возникшим за счет измельчения тех же лав. Наряду с обломками лав могут появляться единичные чужеродные валуны или галька. Сор​тировка обломочного материала, как правило, отсутствует. Образо​ванные таким способом вулканогенно-обломочные породы назва​ны лавокластитами. По внешнему облику они похожи на конгломераты, однако состав обломков, сложенных однотипны​ми лавами, появление языков неразрушенных лав внутри обломоч​ной толщи, закономерное изменение состава и мощности пород по мере приближения к вулканическому центру и ряд других при​знаков позволяют отличить лавокластиты от обломочных пород осадочного происхождения.
Породы, состоящие из обломков стекловатых подводных лав, получили название гиалокластиты. Размер самых крупных облом​ков стекла обычно не превышает 10 мм, а цементом служит псам​митовая или алевритовая фракция. Гиалокластиты иногда образу​ются и в наземных условиях при проникновении лав под ледяной или снежный покров, что отмечено, например, в Исландии.
Лавокластиты (особенно гиалокластиты) подвергаются эпиге​нетическим изменениям, связанным с воздействием на пористые обломочные породы поверхностных, подземных или морских вод. В результате этого появляются разнообразные вторичные минера​лы: цеолиты, хлорит, пренит, пумпеллиит и др. Вулканическое стекло часто превращается в палагонит (см. раздел 4). В таких слу​чаях гиалокластиты называют палагонитовыми брекчиями.
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8.2. Эксплозивно-обломочные (пирокластические) породы
Вулканические извержения сопровождаются мощными взрыва​ми, при которых в атмосферу выбрасывается большое количество обломков, представленных как твердеющим в момент выброса рас​плавом или образованными на глубине кристаллами, так и уже су​ществовавшим к этому времени материалом вулканических пост​роек. Часть обломков разлетается по баллистическим траекториям, разносится ветром и падает на землю в виде вулканических бомб, ла-пиллей или пепловых частиц (см. табл. 8.3), образуя рыхлые пиро​кластические накопления, или тефру (термин применялся еще Аристотелем).
Преобладающая масса тефры формируется однако иным спосо​бом и представляет собой отложения пирокластических потоков — раскаленных лавин и палящих туч, возникающих вследствие на​правленных взрывов, мгновенного выброса в атмосферу больших масс газа и обломков, быстрого оседания такой смеси и ее переме​щения вниз по склону. Пирокластические потоки неоднократно возникали на глазах человека. Выполненные наблюдения позволи​ли установить последовательность событий, получить количест​венные данные о развитии процесса и строении пирокластичес​ких накоплений.
[image: image88.jpg]



Рис. 8.1. Распространение передовой взрывной волны, по Р.В. Фишеру и др., 1987 г.
Как выяснилось, фор​мированию пирокластиче-ского потока часто предше​ствует передовая взрывная волна. Смесь горячего газа и взвешенных мелких об​ломков движется с ураган​ной скоростью, оставляя после себя тонкий слой вул​канического песка (рис. 8.1). Внутри этого слоя обычно видна вол​нообразная слоистость. Затем со склона вулкана спускается лави​на раскаленных обломков, а над ней распространяется горячее газовое облако — палящая туча.
Пирокластические потоки обладают скоростью, достигающей десятков и сотен метров в секунду. При извержении вулкана Сант-Августин на Аляске в 1976 г. палящая туча перемещалась со скоро​стью 180 км/ч, а раскаленная лавина обломков спускалась со скло​на вулкана Фуего в Гватемале со скоростью 60 км/ч (данные
297

Часть II. Магматические горные породы (петрография)
Дж.Стита и др., 1977 г., Д.Дэвиса и др., 1978 г.). Протяженность пирокластических потоков, образованных в историческое время, ва​рьирует от 1-2 до 50-70 км, а мощность пирокластических накоп-
измеряется метрами или
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Рис. 8.2. Отложения
пирокластических
потоков,
по
Р.С.И.Спарксуидр., 1973 г.
/ — горизонт песка, об​
разованный после про​
хождения передовой
взрывной волны; 2а —
базальный горизонт,
лишенный крупных об​
ломков; 26— скопления
обломков
пемзы
(светлое) в верхней час​ти разреза и обломков пород (темное) в нижней части; 3— пеп-ловый горизонт, обра​зованный в результате осаждения пепловых частиц из палящей тучи
Отложения молодых пирокластических пото​ков представляют собой рыхлую смесь обломков разных размеров, для ко​торой нет общепринято​го описательного терми​на. В основании полного разреза выделяется мало​мощный горизонт вулка​нического песка с косой слоистостью, образован​ный после прохождения передовой взрывной волны. На нем залегает материал самого пиро-кластического потока, в котором также имеется базальный горизонт мел​кообломочного строе​ния. Выше появляется множество крупных обломков. Замечено, что обломки относительно плотных пород скапливаются в нижней части слоя, а обломки более легких пемз — в верхней. Крупнообло​мочный горизонт перекрыт маломощными слоями тонкого пеп-лового материала. Такое строение разреза (рис. 8.2) отражает быс​трое течение потока, в основании которого обособлялась зона, лишенная крупных обломков (дифференциация течения). Внутри потока происходила некоторая гравитационная сортировка облом​ков по плотности. Верхний, пепловый, горизонт представляет со​бой тонкообломочный осадок, выпавший из пылевого облака, ко​торое покрывало раскаленную лавину крупных обломков. Однотипно построенные пачки пирокластических пород могут по​вторяться в разрезе многократно, фиксируя последовательное фор​мирование серии пирокластических потоков. Суммарная мощность эксплозивно-обломочных накоплений нередко измеряется мно-
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гими сотнями метров. Закономерное развитие извержений приво​дит к тому, что тефра, образованная при рассеянных выбросах, ча​сто перекрывается отложениями пирокластических потоков, а те, в свою очередь, лавами.
Обломки лав, пемз и стекол могут испытывать спекание в горя​чем состоянии с образованием агглютинатов — спекшихся, или, как их еще иногда называют, сваренных, туфов. Петрографические признаки спекания неотчетливы и во многих случаях неоднознач​ны. Поэтому о распространенности спекшихся туфов высказывают​ся разные суждения. Одни исследователи полагают, что подобные породы ограничено распространены и встречаются лишь вблизи центров извержений, а другие, наоборот, считают, что спекшиеся туфы развиты очень широко и преобладают среди отложений пиро​кластических потоков. Современные пирокластические потоки во всех известных случаях привели к накоплению только рыхлого об​ломочного материала, который не испытал спекания.
Спекшиеся туфы часто называют игнимбритами (лат. ignis — огонь, imber—дождь). В последние годы термин потерял определен​ность и употребляется при описании пород разного строения и про​исхождения. Этим словом обозначают как рыхлые отложения пи​рокластических потоков, так и плотные породы лавового облика, туфогенная природа которых ставится под сомнение (см. раздел 6).
Разновидностью эксплозивно-обломочных пород является ма​териал трубок взрыва (диатрем) и фреатических взрывных изверже​ний; последние вызываются соприкосновением горячей магмы с подземными или поверхностными водами. Примерами могут слу​жить трубки, заполненные раздробленными кимберлитами, лампро-итами и другими глубинными магматическими породами. Над труб​ками взрыва нередко образуются маары — углубления (взрывные воронки), окаймленные валом пирокластических пород. Внутри маара обычно находится озеро.
С течением времени рыхлая тефра, возникая в результате рас​сеянных выбросов, перемещения пирокластических потоков или за​полнения трубок взрыва, уплотняется, цементируется и превраща​ется в литифицированные вулканические туфы, которые так же, как рыхлая тефра, разделяются по величине обломков (см. табл. 8.3).
По составу и строению обломков различают следующие разно​видности туфов: витрокластические (преобладают обломки стекла), кристаллокластические (преобладают обломки кристаллов), лито-пластические (преобладают обломки пород). Нередко туфы имеют
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смешанный, например, витро-кристаллокластический состав. Туфы кислого состава обычно представлены витро- и кристал-локластическими разностями, а туфы основного состава — ли-токластическими.
Рис. 8.3. Пепловые частицы в вит-рокластическом туфе, по В.К. Рот-ману и др., 1988 г. При одном нико-ле, поле зрения около 1 х 1 мм
Цементом туфов служит вул​канический пепел, иногда гли​нистое и кремнистое осадочное вещество, нередко с примесью рудной пыли. Под микроскопом в связывающей массе можно различить многочисленные мел​кие осколки вулканического стекла, которые имеют харак​терные рогульчатые, копьевидные, серповидные формы (рис. 8.3). Такое строение типично и для витрокластических пепловых туфов. Пепловые туфы основного состава легко гидратируются и превра​щаются в горизонты бентонитовых глин.
8.3. Вулканогенно-осадочные породы
Смешанные вулканогенно-осадочные породы, содержащие как вулканогенный, в том числе пирокластический, так и осадочный ма​териал, образуются при поступлении в водные бассейны переноси​мой по воздуху тефры, а также продуктов размыва только что обра​зованных лав.
Осадочные продукты, обломочный материал в которых имеет вулканическое происхождение, называют вулканомиктовыми. Ког​да хотят подчеркнуть, что такие породы формируются одновре​менно или почти одновременно с проявлениями активного вулка​низма, говорят о синвулканомиктовых обломочных породах.
Своеобразными синвулканомиктовыми породами являются ла-харовые брекчии — отложения селевых потоков, которые спуска​ются со склонов наземных вулканов во время извержений. Обыч​но это хаотическая смесь больших и малых обломков (часто различных по составу), которая возникает при перемещении насы​щенной водой обломочной массы, образованной вследствие таяния
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снега, сильных ливней или прорыва кратерного озера. Сортировка обломков почти не наблюдается. Обломки могут достигать несколь​ких метров в поперечнике и переноситься по горным долинам на многие километры. Среди брекчий встречаются линзы слоистого осадочного материала и остатки растений, захваченных селем. По условиям формирования и строению толщ лахаровые брекчии близки к подводным лавокластитам.
Сцементированные (литифицированные) вулканогенно-оса-дочные породы классифицируют по доле вулканогенного (туфоген-ного) обломочного материала. Различают тефроиды, в которых эта доля превышает 90%, ортотуффиты, или собственно туффиты, со​стоящие из синвулканогенного обломочного материала на 90-50%, и паратуффиты (туфоконгломераты, туфопесчаники, туфоалевро-литы), в которых доля этого материала меньше 50%.
Вулканогенно-осадочные породы ассоциируют во времени и пространстве с туфами, лавокластитами и другими эксплозив​но- и эффузивно-обломочными породами. Во многих случаях про​вести четкую петрографическую грань между разными типами вул​каногенных обломочных пород непросто. Характерные признаки вулканогенно-осадочных пород — наличие слоистости, переслаи​вание с чисто осадочными накоплениями (известняками, глинами и т.п.), относительно разнородный состав обломков, наличие орга​нических остатков.
Вулканическая деятельность часто сопровождается формирова​нием не только вулканогенно-обломочных, но и смешанных эксга-ляционно-осадочных пород, возникающих при участии вулканиче​ских газовых возгонов, син- и поствулканических гидротермальных растворов. Многие из эксгаляционно-осадочных пород являются рудами железа, марганца и других металлов.
9. ГОРНЫЕ ПОРОДЫ УДАРНОГО (ИМПАКТНОГО) ПРОИСХОЖДЕНИЯ1
Ударная волна, возникающая в момент падения на Землю круп​ных метеоритов, вызывает комплекс изменений минералов и гор​ных пород в месте удара. На фронте ударной волны, которая распро​страняется со сверхзвуковой скоростью, происходит мгновенное уплотнение вещества, которое сопровождается адиабатическим на​гревом до 2000-3000 ºС. Однако из-за роста температуры плавления как функции давления материал остается в твердом состоянии до на​грузок 200 ГПа. Вместе с тем в кристаллах резко увеличивается ко​личество дефектов, и после снятия нагрузки они переходят в разу-порядоченное стеклообразное состояние (без плавления). Таким образом, зерна кварца, полевых шпатов и других минералов превра​щаются в диаплектовые стекла, которые служат одним из надежных признаков ударного метаморфизма. Диаплектовое стекло кварце​вого состава называется лешательеритом, плагиоклазового соста​ва — маскеленитом. При очень высокой температуре, достигнутой вследствие предшествовавшего сжатия, разуплотнение сопровож​дается также частичным или полным плавлением и даже может приводить к испарению материала земной коры.
Метеориты, начальная масса которых превышает 10 г, соударя​ются с поверхностью Земли при скоростях более 3—5 км/с. В момент удара возникает кратер, или астроблема, окруженный краевым валом. Деформации, твердофазный метаморфизм, плавление и ис​парение вещества в кратере и вблизи него происходят в течение нескольких секунд или минут. Столь малая длительность формиро​вания ударных структур и очень высокие температуры и давления, которые достигаются в ходе этого процесса, приводят к образова​нию весьма своеобразных метаморфических и магматических гор​ных пород, получивших общее название импактитов. По услови​ям формирования, строению и составу импактиты принципиально отличаются от пород эндогенного происхождения.
Среди импактитов выделяются четыре главных генетических типа пород: аутигенные и аллогенные брекчии, тагамиты и зювиты.
Аутигенные брекчии представляют собой раздробленные поро​ды мишени, которые залегают на удалении от точки удара и возни​кают за счет разрушения на фронте и в тылу ударной волны. Удар​ный метаморфизм обломков практически отсутствует. Характерны
1 Раздел составлен по материалам В.И.Фельдмана [1990].
9. Горные породы ударного (импактного) происхождения
специфические текстурные образования — конусы разрушения. В це​лом породы остаются в неперемещенном (автохтонном) залегании.
Аллогенные брекчии заполняют кратеры (астроблемы) и образу​ют закратерные выбросы. Брекчии состоят из разнородных облом​ков, перемещенных на значительное расстояние. Многие из них сложены материалом, испытавшим ударный метаморфизм. Круп​ные обломки цементируются мелкообломочным материалом, сор​тировка по размерам отсутствует.
Тагамиты — это магматические породы импактного происхож​дения, возникшие за счет затвердевания расплавов, которые обра​зовались в момент удара. По химическому составу они близки к среднему валовому составу твердых пород мишени или к отдель​ным разновидностям этих пород, испытавшим плавление. Тагами​ты слагают линзообразные, пластообразные и дайкообразные тела среди аутигенных и аллогенных брекчий, а также потоки, которые перекрывают брекчии. Мощность тел, образованных расплавными породами, колеблется от нескольких метров до сотен метров. Вы​деляются стекловатые, неполно- и полнокристаллические разновид​ности тагамитов. Преобладают тагамиты с массивной текстурой, ре​же встречаются пористые и миндалекаменные породы. Особенности состава и строения стекол в тагамитах указывают на высокую на​чальную температуру расплава и очень быстрое его охлаждение.
Зювиты — обломочные породы, которые состоят из обломков пород и минералов мишени и продуктов затвердевания импактно​го расплава в виде капель, лапиллей, бомб или цементирующей массы. Зювиты встречаются как внутри метеоритных кратеров, так и среди закратерных выбросов. По механизму накопления зювиты подобны пирокластическим породам эндогенного происхождения.
Мощные взрывы сопровождают не только падение крупных метеоритов, но и вулканические извержения. Поэтому важное зна​чение имеют критерии, которые позволяли бы различать эндоген​ные и космогенные структуры и слагающие их породы. Хотя такие критерии существуют, природа многих депрессий, заполненных брекчиями и расплавными (магматическими) породами, продолжа​ет оставаться предметом дискуссии. К астроблемам относят, на​пример, Попигайский грабен в Сибири и систему Пучеж-Катунк-ских дислокаций близ Нижнего Новгорода. В последнем случае речь идет о структуре, образованной около 200 млн лет назад и пе​рекрытой более молодыми осадками. Эта астроблема пересечена скважиной глубиной 5374 м.
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10. МАГМАТИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ ЛУНЫ, ВЕНЕРЫ И МАРСА
Благодаря успехам астронавтики петрографы располагают ин​формацией о составе магматических пород Луны, Марса и Венеры. Лучше всего изучена Луна, откуда на Землю по программам «Апол​лон» и «Луна» доставлены образцы лунного грунта общим весом около 360 кг. Среди лунного каменного материала выделяют со значительной долей условности вулканические и интрузивные по​роды, которые отличаются степенью кристалличности и размером минеральных зерен. Те и другие породы представлены главным об​разом аналогами земных базитов. Самыми распространенными яв​ляются базальты—долериты и анортозиты. Кроме того, отмечены габбро, нориты, троктолиты, а также единичные обломки ультра​основных, средних и кислых пород.
По набору главных минералов и структуре лунные базальты и долериты сопоставимы с такими же породами, развитыми на Зем​ле. В их состав входят оливин (Fo75-30), клинопироксен (пижонит, ферроавгит и др.), плагиоклаз (Аn97_70), самородное железо с приме​сью никеля и троилит (FeS). В основной массе базальтов сохра​няется стекло. Выделяются пикробазальты и пикродолериты с максимальным количеством оливина, а также оливиновые и пи-роксен-плагиоклазовые разновидности лунных базитов, доля оли​вина в которых последовательно уменьшается. Кроме того, обнару​жены своеобразные базальты и долериты, содержание ильменита в которых достигает 10—20 об.%.
По сравнению с земными базальтами и долеритами лунные по​роды состоят из более железистых оливина и пироксена, более ос​новного плагиоклаза, резко обогащены ильменитом и содержат са​мородное железо. Эти особенности находят прямое отражение в специфике химического состава лунных пород, которые отлича​ются повышенными концентрациями TiO2 и FeO, минимальными концентрациями Na2O, K2O, Р2О5 (табл. 10.1). Некоторые пирок​сен— плагиоклазовые базальты и долериты выделяются относитель​но высокими содержаниями К2О (до 0,5 мас.%), Р2О5 (до 0.2—0.6 мас.%) и редкоземельных химических элементов. Такие породы названы KREEP-базальтами и долеритами (К — калий, REE — редкоземельные элементы, Р — фосфор).
Вариации химического и минерального составов лунных ба​зальтов и долеритов связаны с дифференциацией пикритовых и пи-
304
Таблица 10.1. Средние химические составы лунных магматических пород в сравнении с земными, мае.
по О.А. Богатикову и др., 1985 г.
	Оксид
	1
	2
	
	
	3
	4
	5
	

	
	Л
	3
	Л
	3
	Л
	3
	Л
	Л
	3

	SiO2
	44.2
	43.7
	46.4
	48.51
	45.8
	48.0
	42.1
	44.4
	51.6

	TiO2
	2.1
	1.2
	2.1      
	1.3
	3.3
	1.1
	9.6
	0.1
	0.3

	Аl2O3
	8.5
	9.7
	11.3
	15.4
	17.7
	19.1
	10.8
	33.9
	28.1

	РеОо6ш
	20.1
	13.1
	19.5
	10.1
	14.7
	10.4
	18.3
	1.2
	2.5

	МnО
	0.30
	0.20
	0.30
	0.20
	0.20
	0.20
	0.20
	0.02
	0.02

	MgO
	15.6
	18.8
	10.1
	8.1
	3.7
	4.7
	6.7
	1.2
	1.1

	СаО
	8.1
	8.2
	10.2
	11.5
	13.1
	11.8
	11.4
	18.5
	11.7

	Na2O
	0.2
	1.1
	0.3
	2.3
	0.7
	2.5
	0.6
	0.4
	3.3

	К2О
	0.05
	0.30
	0.05
	0.20
	0.20
	0.50
	0.20
	0.04
	0.60

	Р2О5
	0.05
	0.10
	0.05
	0.20
	0.10
	0.20
	0.10
	0.04
	0.10


Примечание: 1 — пикриты, пикробазальты и пикродолериты; 2—4 — базальты и долериты: 2 — оливиновые, 3 — клино-пироксен-плагиоклазовые, 4 — ильменитовые; 5 — анортозиты; Л — лунные породы, 3 — земные породы
Часть II. Магматические горные породы (петрография)
кробазальтовых магм, богатых железом и титаном, в процессе их кристаллизации. Ранняя кристаллическая фаза, которая образует​ся при затвердевании таких магм, представлена оливином. Отделе​ние оливина приводит к обогащению остаточного расплава А1, Са, Fe. Из этого расплава, в свою очередь, кристаллизуются пироксен и плагиоклаз. Последние порции магматической жидкости обога​щаются Ti и Fe настолько, что становится возможной кристаллиза​ция ильменита и самородного железа. Появление железа в виде ме​таллической фазы подтверждает восстановительные условия кристаллизации лунных магм.
Лунные анортозиты представляют собой мелкозернистые по​роды, почти нацело состоящие из основного плагиоклаза (Аn1ОО-75). В качестве второстепенных минералов присутствуют оливин, орто-и клинопироксен. От земных анортозитов эти породы отличаются более основным плагиоклазом и мелкозернистым сложением. Лун​ные анортозиты выделяются высокими содержаниями А12О3 и СаО и низкими содержаниями Na2O и К2О (см. табл. 10.1).
В коллекции лунных пород большой интерес представляют не​сколько мелких обломков гранитных пород, богатых К, Rb и Ва. Скорее всего, это затвердевшие остаточные расплавы, которые обо​собились в конце кристаллизации основных пород.
Базальты и долериты заполняют обширные депрессии (лунные моря), а анортозиты слагают возвышенности (лунные материки). Предполагается, что на начальном этапе активной магматической деятельности на Луне образовался мощный слой анортозитовой континентальной коры, а позднее произошли излияния базальтов. Все магматические породы Луны имеют очень древний возраст (4.5-3.5 млрд лет).
Одной из дискуссионных проблем магматической геологии и петрографии Луны остается разделение и диагностика извержен​ных пород эндогенного происхождения и продуктов затвердева​ния импактных расплавов, возникших при падении на поверхность Луны метеоритов.
Первая информация о магматических породах Марса и Венеры получена с помощью межпланетных автоматических станций.
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10. Магматические породы Луны, Венеры и Марса
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11.ПЕТРОХИМИЯ МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД
11.1. Химический состав магматических пород
Полное описание магматической горной породы должно вклю​чать не только сведения о минеральном составе, текстурах и струк​турах, но и количественные данные о химическом составе породы и слагающих ее минералов.
Химические элементы, входящие в состав горных пород, делят на два класса: петрогенные элементы и элементы-примеси. Петро-генные элементы — это главные составные части породообразующих минералов. Обычно к петрогенным относят те химические элемен​ты, содержание которых в горных породах превышает 0.1 мас.%. Хи​мические элементы, концентрация которых меньше 0.1 мас.%, на​зывают элементами-примесями, или малыми элементами. Принятая граница в значительной мере условна. Раздел геохимии, который изучает распределение в горных породах петрогенных химических элементов, называют петрохимией.
Содержания петрогенных химических элементов измеряют в массовых процентах (долях массы) или весовых процентах (долях веса). Поскольку вес пропорционален массе, то массовые и весовые проценты численно равны. Содержания элементов-примесей обыч​но измеряют граммами на тонну (г/т). Грамм на тонну равен 10-6, или 10-4%. В английском языке употребляется обозначение ррт (part per million).
Содержания петрогенных элементов в горных породах определя​ют путем химического или рентгеноспектрального анализа. Резуль​таты обычно представляют в форме оксидов, содержания которых пе​речисляют в таблицах в следующей последовательности: SiO2, TiO2, А12О3, Сr2О3, Fe2O3, FeO, MnO, MgO, NiO, CaO, Na2O, K2O, P2O5, H2O+, H2O-, CO2, SO3. Содержание легко удаляемых летучих компо​нентов, точнее не определенных, часто рассматривают как потери при прокаливании (п.п.п.). Сумма массовых или весовых процентов всех оксидов не должна выходить за пределы 100 ± 0.5 мас.%, что служит критерием качества выполненного анализа. В тех или иных породах содержания отдельных оксидов могут оказаться меньше 0.1 %, и они теряют петрогенное значение. Например, содержания Сr2О3 и NiO превышают 0.1 мас.% лишь в ультрамафических породах. Поэтому в других породах хром и никель обычно не определяют.
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11. Петрохимия магматических пород
Следует обратить внимание на то, что в ходе анализа содержа​ния кислорода прямо не измеряют, а его количество рассчитывают исходя из стехиометрии оксидов. Если при этом в породе отдельно определен фтор, присутствующий в форме аниона F-, то часть кис​лорода оказывается в избытке, и для того, чтобы рассчитать истин​ное содержание кислорода, из результата анализа надо вычесть ко​личество кислорода, эквивалентное числу анионов F.
При анализе горных пород рентгеноспектральным методом раз​дельное определение двух- и трехвалентного железа невозможно. В результате анализа дается общее содержание железа в форме FeO или Fe2O3. Доля Fe в оксиде Fe2O3paвнa 70 мас.%, а в оксиде FeO — 77 мас.%. Поэтому для того, чтобы перевести содержание железа, представленного в виде Fe2O3, в форму FeO, надо умножить это содержание на 0.9 или разделить на 1.11. Другими словами, общее содержание железа FeO или Fe2O3 равно сумме: FeO = 0.9Fe2O3 + + FeO или Fe2O3 = Fe2O3 +1.11 FeO.
Соотношения между FeO и Fe2O3, полученные при их раздель​ном определении, часто отклоняются от первичного состава горной породы вследствие ее последующего окисления. Особенно это от​носится к вулканическим породам, которые интенсивно окисляют​ся на воздухе. Для того, чтобы устранить влияние эпигенетическо​го окисления или свести его к минимуму, можно пересчитать результаты анализов путем решения системы уравнений:
FeO' = 0.9Fe2O3+ FeO; Fe2O3/FeO = A.
Поданным Э.Миддлмоста (1989 г.), параметр А меняется в за​висимости от состава вулканических пород: базальт — 0.2, анде​зит — 0.35, дацит — 0.4, риолит, трахит, фонолит — 0.5.
Магматические породы почти всегда содержат то или иное ко​личество воды. Определяют содержание гигроскопической влаги (Н2О-), которая удаляется при нагревании навески до 110 ºС, и кон​ституционной воды (Н2О+), входящей в состав минералов. Эта во​да удерживается в навеске вплоть до температуры дегидратации тех или иных минералов. Часть конституционной воды входит в первич​ные минералы (главным образом в амфиболы и слюды), но большая часть ее заключена во вторичных минералах: серпентине (13-17% Н2О), хлорите (10-15% Н2О), цеолитах (10-17% Н2О) и др. Повы​шенные содержания СО2 обычно связаны с появлением вторично​го карбоната. Благодаря этому вторичные изменения пород могут приводить к значительному обогащению их водой и углекислотой, а следовательно — к уменьшению содержаний других оксидов.
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Для того чтобы в наибольшей степени приблизить состав породы к первичному, необходимо пересчитать химический анализ на 100% сухого вещества, т.е. вычесть содержания Н2О, СО2, SO3, (п.п.п.), а остаток привести к 100%.
При петрохимических исследованиях часто возникает необхо​димость пересчитать результаты химических анализов, выраженных в массовых или весовых процентах оксидов, на молекулярные или атомные количества. Молекулярное количество — это величина, про​порциональная числу молекул того или иного химического соеди​нения в единице массы (веса), а атомное количество — величина, пропорциональная числу атомов того или иного химического эле​мента в единице массы (веса). Для того чтобы вычислить молекуляр​ное количество оксида, нужно разделить содержание, выраженное в массовых процентах, на молекулярную массу данного оксида. Например, если в породе содержится 5 мас.% FeO (молекулярная масса равна 72), то 5 : 72 = 0.07. Поскольку при таком делении в ча​стном получаются дробные числа, для удобства результат деления умножают на 1000, т.е. в данном примере молекулярное количест​во принимают равным 70.
Атомное количество зависит от числа атомов в оксиде. Если в оксид входит один атом данного химического элемента (FeO, MgO, СаО), то количество этого атома (Fe, Mg, Ca) численно рав​но молекулярному количеству оксида. Если в оксид входят два атома (К2О, Na2O, P2O5), то количество этого атома (К, Na, P) равно удвоенному молекулярному количеству оксида. При нали​чии трех атомов молекулярное количество надо утроить и т.п. Та​ким образом вычисляются количества как катионов, так и анио​нов кислорода. Для перевода массовых или весовых процентов в молекулярные или атомные количества существуют специальные таблицы, которые приводятся в руководствах, указанных в спис​ке литературы.
11.2. Петрохимические пересчеты
Если известен химический состав минералов, слагающих ту или иную породу, и относительные количества каждого минерала, то ва​ловый химический состав породы легко получить путем простого ба​лансового расчета. Обратная задача — определение минерального состава по валовому химическому составу породы — не имеет одно-
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значного решения, поскольку один и тот же химический состав можно получить как сумму разных минералов. К тому же почти все породообразующие минералы имеют переменный химический со​став, а вулканические породы часто содержат стекло, состав кото​рого также непостоянен.
Однако в химическом анализе каждой горной породы все же заключена в неявной форме информация о ее минеральном соста​ве. Дело в том, что возможные комбинации минералов, слагающих магматические породы, отнюдь не безграничны. Породообразую​щие минералы встречаются в виде определенных ассоциаций, ко​торые обычно состоят не более, чем из 3-4 кристаллических фаз. Состав и относительные количества этих фаз обусловлены физико-химическими законами кристаллизации магматических расплавов. Химический состав отдельных минералов определяется достаточ​но жесткими стехиометрическими зависимостями между катиона​ми и анионами. Например, в оливине (Fe, Mg)2SiO4 отношение (Fe+Mg):Si = 2, а в пироксене (Fe,Mg)SiO3 это отношение равно 1 и т.п. Вследствие этого состав минеральных ассоциаций находит от​ражение и в валовом химическом составе породы. При этом наибо​лее информативными оказываются не содержания отдельных окси​дов, а петрохимические параметры, учитывающие отношения молекулярных количеств оксидов или атомных количеств химиче​ских элементов. Ниже рассмотрены примеры простых параметров такого рода.
11.2.1. Важные петрохимические параметры
1. Коэффициент железистости может быть представлен в различ​ной форме:
f1= FeO/(FeO + MgO) = Fe2+/ (Fe2+ + Mg);
f2= FeO/MgO =Fe2+/Mg;
f3= FeO'/(FeO'+ MgO) = Fe/(Fe+ Mg);
f4= FeO'/MgO = Fe/Mg.
Еще раз подчеркнем, что во всех случаях, когда суммируются со​держания разных оксидов или химических элементов (в данном примере FeO + MgO и Fe + Mg), эти содержания должны быть вы​ражены в молекулярных или атомных количествах.
Коэффициент железистости отражает соотношения Fe и Mg в си​ликатах (оливине, пироксене, амфиболе, биотите и др.), а также от​носительное количество оксидов железа (магнетита, ильменита).
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2. Магнезиальное число (М) характеризует долю магния от суммы железа и магния или отношение Mg/Fe2+:
Коэффициенты φ1 - φ2 рассчитанные для первичных составов из​верженных пород, отражают долю магнетита (Fe3O4) и других мине​ралов, содержащих трехвалентное железо. Как отмечалось, магмати​ческие породы, особенно вулканические, могут подвергаться эпигенетическому окислению, что приводит к значительному увели​чению параметра φ по сравнению с первоначальным его значением.
4.
Коэффициент агпаитности:
Кa= (Na2O + К2О)/А12О3= (Na + К)/А1.
Данный параметр указывает на наличие или отсутствие в поро​де натриевых цветных минералов: пироксена (эгирина) или амфи​бола (арфведсонита, рибекита и др.). При наличии этих минералов Кa > 1. Если все количество Na и К заключено в полевых шпатах, тоКа< 1.
5.
Коэффициент глиноземистости:
al1 = Al/(2Ca + Na + K);
al2 = (2Ca + Na + К - А1)/2Са.
Этот параметр отражает степень насыщения пород алюминием относительно стехиометрии полевых шпатов (аl1 = 1 и al2 = 0). В по​родах с al1 > 1 и al2 < 0, кроме полевых шпатов, содержатся высоко​глиноземистые минералы: слюды, силлиманит, кордиерит, гранат и др. В породах с 0 < al2 < 1 Са, Na и К заключены преимущественно в полевых шпатах. Если аl1 < 1, а аl2 > 1, то это указывает на наличие натриевых цветных минералов (Кa при этом также больше единицы).
6.
Отношения К и Na:
N1 = Na2O/(Na2O + К2О) = Na/(Na + К);
N2=Na20/K20 = Na/K;
K1 = K/(Na + K) = l-N1;
K2=K/Na=l/N2.
Эти параметры характеризуют главным образом доли калинат-риевого полевого шпата и плагиоклаза, а также пропорции альби-товой и ортоклазовой молекул в калинатриевом полевом шпате.
312
П. Петрохимия магматических пород
11.2.2. Расчет нормативного минерального состава магматических пород
Для того чтобы представить информацию о минеральном соста​ве горных пород в явной форме, разработаны и более сложные си​стемы пересчетов результатов химических анализов, подробно опи​санные в специальных руководствах (см. список литературы в конце раздела). Некоторые из этих систем весьма громоздки и требуют множества арифметических операций. Рассмотрим подробнее один из самых ранних и простых способов петрохимических пересче​тов, который продолжает широко применяться на практике. Речь идет о расчете нормативного минерального состава магматических горных пород. Метод был предложен в 1903 г. четырьмя американ​скими петрографами: В. Кроссом (Cross), Дж. Иддингсом (Iddings), А. Перссоном (Pirsson) и X. Уошингтоном (Washington) и по первым буквам фамилий авторов получил название метода CIPW.
Сущность метода заключается в таком пересчете химических анализов горных пород, в результате которого содержания оксидов (мас.%) заменяются на содержания молекул (мас.%), отвечающих идеальным химическим формулам породообразующих и акцессор​ных минералов. Содержания этих молекул, выраженные в массовых процентах, характеризуют нормативный (расчетный) минеральный состав горной породы, который отличается от модального (реально​го) минерального состава, поскольку при расчете делается много уп​рощений.
Для наиболее распространенных магматических пород рассчи​тывают содержания следующих нормативных минералов:
	Q — кварц
	SiO2

	с — корунд
	А12О3

	or—ортоклаз
	К2О Al2O3-6SiO2

	аb — альбит
	Na2O A12O3 6SiO2

	an — анортит
	CaO A12O3 2SiO2

	1с — лейцит
	К2О А12О3 4SiO2

	пе — нефелин
	Na2O A12O3 2SiO-

	ас — акмит
	Na2O Fe2O3 4SiO2

	wo — волластонит
	CaO SiO2

	еп — энстатит
	MgO SiO2

	fs — ферросилит
	FeO SiO2

	fо — форстерит
	2MgO SiO2

	fa — фаялит
	2FeO SiO2
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mt — магнетит
Fe2O3 FeO
hm — гематит
Fe2O3
il — ильменит
FeO TiO2
ap — апатит
3СаО  P2O5
wo + en +fs =di — диопсид en +fs = hy — гиперстен fo +fa = ol— оливин
Указанные сокращения названий минералов являются стан​дартными. С алгоритмом расчета можно познакомиться в специаль​ных руководствах. В настоящее время нормативный минеральный состав рассчитывают с помощью компьютера. Эта задача решается многими прикладными петрологическими программами.
Рис. 11.1. Базальтовый тетраэдр Нормативные минералы: Q — кварц, орх—ор-топироксен, о/— оливин, пе— нефелин, pl — плагиоклаз, срх — клинопироксен 1 — объем кварцевых толеитов, 2— объем оли-виновых толеитов, 3 — объем щелочных оли-виновых базальтов и тефритов
Нормативный (расчетный) минеральный состав может сущест​венно отклоняться от модального (реального). В частности, метод CIPW не предусматривает расчета нормативных амфибола и биоти​та, и эти минералы рассматриваются как смесь безводных химиче​ских соединений (напри​мер, биотит как сумма гиперстена и ортоклаза). Несмотря на эти и другие упрощения, пересчет на нормативный минераль​ный состав широко ис​пользуется в петрохимии и петрологии. Так, при об​работке результатов пет​рологических экспери​ментов составы твердых и жидких фаз представля​ют в виде нормативных минералов или их смесей, что позволяет наглядно изобразить физико-хими​ческие равновесия между фазами.
Нормативный мине​ральный состав может слу​жить основой для класси​фикации магматических пород.   Первая   общая
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Таблица 11. 1. Ассоциации нормативных минералов в магматических породах с разной степенью насыщения SiO2 и Аl2O3
	Породы с разной степенью
	Породы с разной
	степенью насыщения глиноземом

	насыщения кремнеземом
	Пересыщенные          Аl2O3
	Насыщенные А12О3
	Недосыщенные A12O3

	Пересыщенные SiO2
	Q + hy с or, ab, an
	Q + hy di or, ab, an
	Q+hy di + ac or, ab

	Насыщенные SiO2
	hy+ol с or, ab, an
	hy+ol di or, ab, an
	hy + ol di + ac or, ab, an

	Недосыщенные
	ol + ne с or, ab, an
	ol + ne di or, ab, an
	ol + ne di + ac or, ab, an

	SiO2
	ol +ne + Ic с or, an
	ol + ne + k di or, an
	ol + ne + Ic di + ac or


Примечание. Обозначения нормативных минералов указаны в тексте
классификация такого рода была предложена самими авторами ме​тода CIPW, но она не получила распространения и вскоре была за​быта. Современные классификации прежде всего учитывают за​кономерные изменения ассоциаций нормативных минералов, отражающие степень насыщения пород кремнеземом и глиноземом (табл. 11.1). Набор минералов в каждой ассоциации однозначно определяется последовательностью расчета и во многом близок к реальным минеральным парагенезисам.
Особенности нормативного минерального состава пород с раз​ной степенью насыщения кремнеземом положены в основу класси​фикации базальтов. Для этого используется так называемый ба​зальтовый тетраэдр, в вершинах которого помещены 100%-ные содержания нормативных оливина, кварца, клинопироксена и не​фелина (рис. 11.1). На ребре ol- Q находится точка нормативного ор-топироксена, а на ребре ne— Q — точка нормативного плагиоклаза1.
1 Точка pi является проекцией состава плагиоклаза на линию ne-Qva вершины треугольника ne-Q-an, который помещается в той же плоскости, что и треугольник ne-Q-ol симметрично относительно ребра ne-Q.
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Плоскости cpx-pl-opx и cpx-pl-ol делят тетраэдр на три объема, каждый из которых соответствует составам базальтов с разной сте​пенью насыщения кремнеземом и разными ассоциациями норма​тивных минералов. В объеме 1 помещаются пересыщенные крем​неземом базальты, для которых характерна ассоциация Q + орх. Такие базальты называются кварцевыми толеитами. В объеме 2 на​ходятся насыщенные кремнеземом базальты, содержащие орх + + ol, которые называются оливиновыми толеитами, а в объеме 3 — недосыщенные кремнеземом щелочные оливиновые базальты и те​фриты, для которых характерна ассоциация оl + пе.
Граничные плоскости внутри базальтового тетраэдра строго оп​ределены. Этим классификации по нормативному минеральному со​ставу отличаются от систематики изверженных пород в координа​тах (Na2O + K2O)-SiO2 (см. рис. 2.5, 2.6), где почти все граничные линии являются условными и проводятся по соглашению специали​стов. Однако некоторые из этих линий учитывают и нормативный минеральный состав пород. Так, граница между ультраосновны​ми-основными породами низкощелочного и умереннощелочного рядов является границей между гиперстен- и нефелин-нормативны​ми базитами—ультрабазитами2. В соответствии с этим толеитовые ба​зальты и их интрузивные аналоги относятся к низкощелочному ря​ду, а щелочные оливиновые базальты и их интрузивные аналоги — к умереннощелочному ряду. Граница между умереннощелочным и высокощелочным рядами соответствует примерно 10%-ному со​держанию нормативного нефелина. При таком количестве норма​тивного нефелина он появляется в породах как модальный минерал. Степень насыщения пород кремнеземом можно использовать как классификационный признак для пород ультраосновного, ос​новного и среднего составов. Все кислые породы пересыщены кремнеземом, т.е. являются кварц-нормативными. Для их класси​фикации следует принять во внимание особенности нормативно​го минерального состава, учитывающие степень насыщения пород глиноземом (табл. 11.2).
11.2.3. Расчет кристаллохимических формул минералов
О строении минерала можно судить по кристаллохимическим формулам, в которых катионы и анионы сгруппированы в соот-
2 Данную границу часто называют линией Макдональда-Кацуры, которые впервые определили положение этой границы для базальтов Гавайских островов.
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Таблица 11.2. Классификация магматических пород среднего и кислого со​ставов по степени насыщения пород глиноземом
	Нормативный минерал
	Петрохимические пара​метры (см. разд. 11.2)
	Тип пород

	
	al2
	ka
	

	с
	<0
	«1
	Корунд-нормативные, высо​коглиноземистые

	di
	0-1
	<1
	Диопсид-нормативные, уме-ренноглиноземистые

	ас
	>1
	>1
	Акмит (эгирин)-норматив-ные, низкоглиноземистые (агпаитовые)


Примечание. Возможно появление нормативного корунда, при аl2 > 0 вслед​ствие вхождения части Са в нормативный апатит.
ветствии с их позицией в кристаллической решетке. Расчет кристал-лохимической формулы минерала, структура которого не известна, требует специальных приемов. В данном разделе рассмотрен наи​более простой способ расчета кристаллохимических формул кисло​родсодержащих минералов (силикатов, алюмосиликатов, оксидов) при условии, что общий вид этих формул заранее известен.
В этом случае расчет сводится к решению двух главных задач: 1) установлению равенства зарядов анионов и катионов и 2) распре​делению катионов по структурным позициям в соответствии с ко​ординационными числами. Координационное число, характеризую​щее тип плотнейшей упаковки катионов и анионов, зависит от отношения их ионных радиусов. Катионы, принимающие участие в строении силикатов, могут находиться в четверной (Si4+, Ti4+, Аl3+, Fe3+), шестерной (Ti4+, Zr4+, Al3+, Cr3+, Fe3+, Fe2+, Mg2+, Ca2+), восьмерной (Fe2+, Mg2+, Ca2+, Na+) координациях, а также иметь ко​ординационные числа 10 и 12 (Са2+, Ва2+, Na+, K+).
Для расчета кристаллохимической формулы минерала резуль​таты химического анализа предварительно пересчитывают на атом​ные количества катионов, а также определяют суммарное количе​ство анионов кислорода. Если минерал содержит фтор, то из общего количества анионов кислорода вычитают долю О, эквивалентную F, согласно пропорции 2F: О = 38:16. Затем находят количества ка​тионов, заряды которых уравновешивают анионы кислорода Для каждого катиона решают пропорцию:
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К1/К0=О1/О0.




  К1 = КоО1/О0,
где Oо — общее количество анионов кислорода, О1 — количество кислорода в анионной группе (радикале) данного минерала, Ко — общее количество катиона, К1 — количество катиона, соответству​ющее О1
Если катионы занимают только одну позицию в кристалличес​кой решетке (находятся только в одной координации), то величи​ны О1 и К1 характеризуют количества атомов в кристаллохимичес-кой формуле. В тех случаях, когда один и тот же катион находится в нескольких позициях с разными координационными числами, то сначала насыщают катионом позицию с меньшим координаци​онным числом, а оставшееся количество катиона помещают в по​зицию с более высокой координацией. Например, в цепочечных, ленточных листовых силикатах А13+ сначала включают в алюмо-кремнекислородные тетраэдры, в которых алюминий частично за​мещает Si4+ (четверная координация), а остаток А13+ располагают в шестерной координации.
В соответствии со стехиометрией минералов кристаллохимиче-ские формулы оливина рассчитывают на 4 аниона кислорода, пи​роксена на 6, амфибола на 23, биотита на 22 аниона кислорода.
Сравнивая кристаллохимические формулы минералов, можно наглядно проследить изоморфные замещения катионов и анионов.
11.2.4. Оценка доли мостикового кислорода в магматических
расплавах и определение физических свойств расплавов
и стекол по петрохимическим данным
Строение магматических расплавов и их физические свойства в значительной мере зависят от характера связей между анионом кислорода и катионами. Различают катионы-сеткообразователи (Si4+, B3+, Р5+), которые связаны с кислородом наиболее прочны​ми ковалентными связями, и катионы-модификаторы (Fe2+, Mg2+, Са2+, Na+, K+), которые связаны с кислородом менее прочными ионными связями. Амфотерные катионы (Al3+, Fe3+, Cr3+, Ti4+) могут быть как сеткообразователями, так и модификаторами. Ани​оны кислорода, которые связаны только с кремнием или другими сеткообразователями, получили название мостиковых (=Si-O-Si=). Анионы кислорода, которые частично или полностью связаны с ка​тионами-модификаторами (Me), называются немостиковыми (=Si-0-Me-; -Ме-О-Ме-).
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Мостиковый кислород принимает участие в строении кремне-кислородных тетраэдров. При малом содержании катионов-моди​фикаторов в расплаве тетраэдры соединяются друг с другом, обра​зуя полимеризованные структуры, что определяет высокую вязкость магм и низкую диффузионную подвижность компонентов в распла​вах. Увеличение содержания катионов-модификаторов приводит к возрастанию доли более слабых немостиковых связей, деполиме​ризации расплава, разрыхлению его структуры, и как следствие, к уменьшению вязкости магмы и большей диффузионной подвиж​ности компонентов.
Количественной мерой, определяющей пропорции немости-кового (О-) и мостикового (О0) кислорода, служит отношение К = = О-/О°, которое можно записать в следующем виде:
К= О-/О°=2(О-2Н)/100Н,
где О — общее атомное количество кислорода в расплаве, H— сум​ма атомных количеств элементов-сеткообразователей (Si4+, Al3+, Fe3+, P5+), находящихся в четверной координации по кислороду и входящих в анионную часть структуры расплава. Параметр К3 ва​рьирует от 0 для полностью полимеризованных сухих кварц-поле​вошпатовых расплавов до 400 для предельно деполимеризованных расплавов, близких по составу к дуниту.
Если допустить, что состав расплавов при затвердевании не ме​няется, то параметр А'можно вычислить по результатам химическо​го анализа магматических горных пород. Параметр K используется как количественная характеристика структуры магматических рас​плавов, определяющая степень полимеризации кремне- и алюмо-кремнекислородных тетраэдров. Зная К, можно оценить физичес​кие свойства расплава, в частности, рассчитать его вязкость при разных температурах.
По данным Э.С.Персикова (1984 г.), выделяются три области значений K: 0-17,17-100 и 100-400, в каждой из которых структу​ра силикатных расплавов обладает характерными, присущими толь​ко этой области свойствами. Коэффициент вязкости расплавов (η) определяется уравнениями:
для К= 0-17:         lgη1 = (70 - 1.25K) • 103/4.576T- 3.5;
для К= 17-100:      lgη2 = (51-0.154K)103/4.576T-3.5;
для К= 100-400:    lgη3 = (40 - 0.04К) • 103/4.576T- 3.5, где Т— температура, °К.
3 В литературе на английском языке параметр K обозначают NBO/T (NBO — non-bridge oxygen, T— сумма атомных количеств элементов-сеткообразователей).
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Существуют и другие способы определения вязкости расплавов по валовому химическому составу затвердевших магматических по​род. Установлены также зависимости плотности магм, показателей преломления стекол и иных физических свойств от содержаний петрогенных химических элементов.
11.3. Форма представления петрохимических данных
Петрохимические данные представляются в виде таблиц и гра​фиков. Первичный аналитический материал следует приводить в таблицах, что дает возможность использовать его в дальнейших ис​следованиях. Более наглядная графическая форма обычно исполь​зуется для обоснования выводов. Простейшими петрохимически-ми графиками являются двойные диаграммы в ортогональной системе координат, на которых по осям откладываются содержания оксидов или значения петрохимических параметров. Широко ис​пользуются, например, диаграммы Харкера4, на которых по оси абсцисс откладываются содержания SiO2 (мас.%), а по оси орди​нат — любого другого оксида (рис. 11.2). Серия таких диаграмм да​ет наглядное представление о ковариации SiO2 и других оксидов при переходе от одной породы к другой.
Заметим, что классификационная диаграмма (Na2O + К2О) — - SiO2 (см. рис. 2.5 и 2.6) по сути дела является диаграммой Харке​ра, на которую нанесены средние составы всех магматических по​род. Следует подчеркнуть, что сложение содержаний Na2O и К2О, выраженных в массовых процентах, некорректно, поскольку моле​кулярные массы Na2O (62) и К2О (94) отличаются в 1.5 раза и сум​ма (Na2О + К2О), мас.% не имеет физического смысла. Правильнее представлять эту сумму в молекулярных количествах или вводить поправки на разницу молекулярных масс: l.5Na2O + К2О, мас.% или Na2O + 0.7K2O, мас.%. Таким образом, классификационная диа​грамма (Na2O + К2О) - SiO2 предполагает упрощение, которое не​приемлемо при строгих петрохимических построениях. Кроме ди​аграмм Харкера, используются двойные графики, на которых вдоль одной оси откладываются содержания MgO, параметры М или f или другие величины.
4 Альфред Харкер — английский петролог, работавший на рубеже XIX и XX ве​ков.
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Рис. 11.3. Диаграмма AFM
Показаны два тренда эволюции составов
в серии базальт-риолит
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Тройные диаграммы в виде равностороннего или прямоуголь​ного треугольника позволяют отражать ковариацию трех величин. Примером может служить распространенная диаграмма АFM (А = Na2O + K2O, F= FeO', M= MgO), по​казанная на рисунке 11.3. Зависимость между концентрациями A, F, М пред​полагает, что их сумма равна 100%. Это условие порождает ложную корреляцию, которую необходи​мо учитывать при интерпрета​ции диаграмм. Заметим, что если а + b = 100%, то умень​шение а всегда будет сопро​вождаться соответствую​щим ростом b и наоборот. В настоящее время пе-трохимические исследова​ния выполняются с по​мощью     компьютеров.
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Существующие программы позволяют создавать базы петрохими-ческих данных, проводить статистическую обработку исходного аналитического материала, быстро рассчитывать петрохимические параметры и производить петрохимические пересчеты. Все получен​ные результаты могут быть сразу же представлены в графической форме. Персональный компьютер является таким же необходи​мым инструментом при изучении химического состава магмати​ческих пород, как поляризационный микроскоп при изучении этих пород в шлифах.
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12. МАГМАТИЧЕСКИЕ АССОЦИАЦИИ
12.1. Определение понятий: магматические ассоциации,
комплексы, формации, серии. Главные геодинамические
обстановки и типы магматизма
Изверженные породы разного состава обычно встречаются сов​местно. Иногда сонахождение разнородных пород бывает случай​ным (диабазовые дайки палеозойского возраста, пересекающие граниты докембрия), но во многих случаях оно носит систематиче​ский характер, что позволяет выделять закономерно построенные магматические ассоциации, отражающие естественный ход зарож​дения, подъема и затвердевания магм. В геологической литературе используются также близкие по содержанию понятия: магматиче​ский комплекс, формация, серия, которые имеют, однако, разные смысловые оттенки.
Магматическим комплексом обычно называют конкретную ас​социацию, связанную с определенным местом и временем. Други​ми словами, магматический комплекс — это группы изверженных пород близкого возраста и пространственного положения, кото​рые обладают спецификой минерального и химического составов, позволяющей считать их родственными образованиями и отличать от пород, относящихся к другим комплексам. Выделяют вулкани​ческие и интрузивные комплексы.
Вулканический комплекс объединяет как лавовые потоки, так и другие породы эффузивного облика, в том числе слагающие жер​ла, экструзии и близповерхностные (субвулканические) интрузив​ные тела. В состав комплекса входят также вулканокластические по​роды. Вулканические комплексы часто соответствуют по объему свитам стратиграфического разреза.
Интрузивный комплекс включает породы нескольких последова​тельных фаз внедрения, разделенные интрузивными контактами. В каждой из фаз могут быть откартированы фации (внутренних ча​стей интрузивных тел, приконтактовых зон и т.п.). Интрузивные комплексы формируются в течение ограниченных отрезков вре​мени, соответствующих одному перерыву в осадконакоплении. Для фанерозоя продолжительность формирования интрузивных комплексов не превышает первых миллионов лет. Последователь​ность интрузивных фаз внутри комплекса не разделена во времени накоплением осадочных или вулканогенных толщ.
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Магматические комплексы выделяются при геологическом картировании и получают названия по месту их первоначального описания и составу преобладающих пород. Кроме того, указывается возраст комплексов, например: змеиногорский габбро-диорит-грано-диоритовый интрузивный комплекс раннекаменноуголъного возраста. Вулканические комплексы обычно имеют те же наименования, что и соответствующие им стратиграфические свиты.
Вулканические и интрузивные комплексы, тесно связанные друг с другом в пространстве и времени, объединяются в вулкано-плутонические ассоциации.
Под магматической формацией понимается устойчивая ассоци​ация изверженных горных пород, которая, закономерно повторя​ясь в разных регионах, всюду формируется в сходной геологической обстановке. Формации выделяют путем сравнения однотипных магматических комплексов (интрузивных или вулканических), раз​витых во многих провинциях, и называют по характерному набору пород и тектонической позиции. Таким образом, вулканические и интрузивные комплексы — это конкретные картируемые магма​тические ассоциации, а формации — их обобщенный образ, выте​кающий из сравнительного анализа.
В однотипных тектономагматических зонах повторяются не только одни и те же формации, но сохраняется и одинаковая после​довательность формаций, образующих хронологические формаци-онные ряды. Строение этих рядов столь устойчиво, что соотношения с предшествующими и последующими магматическими ассоциаци​ями можно использовать как важный критерий типизации форма​ций, который дополняет и усиливает петрографические диагности​ческие признаки. Наряду с хронологическими формационными рядами существуют столь же закономерные латеральные ряды, от​ражающие зональное размещение одновозрастньгх формаций в про​странстве. Зная общее строение формационного ряда и имея в ка​ком-либо конкретном случае лишь сведения о его фрагментах, можно прогнозировать недостающие звенья и установить общую последовательность магматических комплексов в конкретных струк-турно-формационных зонах, что имеет большое значение для ме-таллогенического анализа.
В тех случаях, когда хотят подчеркнуть внутреннюю упорядочен​ность или геохимическую специфику ассоциаций, говорят о магма​тических сериях. Под сериями подразумевают как хронологические последовательности магматических пород (например, серия ин-
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трузивных фаз или комплексов), так и группы пород, обладающих теми или иными особенностями минерального или химического со​ставов независимо от последовательности формирования этих по​род (магнетитовая и ильменитовая серии гранитов, натриевая, ка​лиевая серии вулканитов и т.п.).
Термин магматическая ассоциация является наиболее общим и в равной мере относится к магматическим комплексам, формаци​ям, сериям, т.е. ко всем неслучайным сообществам изверженных горных пород.
Существует много классификаций магматических ассоциаций. Ранние систематики, предложенные в 40-60-х гг. XX столетия (Г.Штилле, Ю.А.Билибин, Ю.А.Кузнецов), прежде всего подчерки​вали закономерную хронологическую последовательность появле​ния определенных магматических ассоциаций в ходе тектономаг-матического развития подвижных поясов, главным образом, фанерозойских.
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Рис. 12.1. Магматическая деятельность в различных геодинамических об-становках.
Источники магм: 1— континентальная кора, 2— океаническая кора и истощенная верхняя мантия, 3— нижняя мантия; типы магм: 4— сиалические континентальные, 5— толеитовые базальтовые (MORB), 6— базальтовые континентальные (траппы), 7— известково-щелочные, 8— умереннощелочные калиевые (шошонит-латитовые), 9— высокощелочные, кимберлитовые и лампроитовые; 10— направление движе​ния магм; 11 — зоны метасоматически обогащенной мантии; 12— нижняя граница литосферных плит. Тектонические обстановки (цифры в кружках): I — океанских рифтов, II — континентальных рифтов, III — островных дуг, IV — активных конти​нентальных окраин, V — коллизионных зон, VIa — внутриплитные океанические, VIб — то же, континентальные
Позднее, когда геологическая история стала интерпретировать​ся с позиций тектоники литосферных плит, главное внимание ста​ли уделять аналогиям с современными проявлениями магматиче-
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ской деятельности и приуроченности магматических ассоциаций к тем или иным геодинамическим обстановкам. Такой подход ока​зывается весьма плодотворным для понимания взаимосвязи магма​тизма и тектоники, поскольку имеет дело с «живыми» процессами, происходящими на наших глазах и обладающими характерной ди​намикой, геоморфологическим выражением, сейсмичностью и ге​офизическими полями, которые позволяют получать максимум ин​формации об их сущности.
Современные проявления магматизма разделяются на две боль​шие группы: 1) приуроченные к границам литосферных плит, где, в свою очередь, выделяются конструктивные (дивергентные) и де​структивные (конвергентные) границы с магматизмом разного ти​па и 2) внутриплитные, часто рассматриваемые в качестве так на​зываемых горячих точек. Принципиальная схема магматической деятельности в разных геодинамических обстановках показана на рисунке 12.1.
12.2. Современный магматизм на границах литосферных плит
Согласно современной тектонической концепции, верхняя оболочка Земли разделяется на несколько литосферных плит. У.Морган выделяет следующие главные плиты: Африканскую, Ев​разийскую, Американскую, Тихоокеанскую, Индийскую, Антарк​тическую, Наска, Кокос (последние две в юго-восточной части Ти​хого океана), Восточной и Юго-Восточной Азии и серию мелких плит в западной части Тихого океана, Малой Азии, Восточной Аф​рике, Средиземном море и в других районах мира. Границы плит вы​деляются по зонам повышенной сейсмичности.
Предполагается, что конвективные течения мантийного веще​ства вызывают перемещения плит относительно друг друга. Глуби​на конвекции, по различным оценкам, в том числе по балансу изо​топов Sm и Nd в коре и в Земле в целом, определяется примерно в 700 км. Разогретое вещество мантии поднимается к поверхности в зоны срединно-океанических хребтов, где подвергается частично​му плавлению, и новообразованные базальты наращивают земную кору (конструктивные обстановки), а возвращается в мантию в ви​де твердого вещества в зонах субдукции (деструктивные обстанов​ки). С удалением от осей срединно-океанических хребтов возраст
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литосферы увеличивается, о чем свидетельствует закономерное из​менение возраста полосовых магнитных аномалий.
Более сложна ситуация на континентах. Согласно данным сейс​мической томографии, «корни» континентов прослеживаются на глубину более 400 км. Вместе с тем, как это видно на примере Аль-пийско-Гималайского пояса, магматизм при столкновении кон​тинентальных плит по своим масштабам и характеру проявления близок к магматизму на активных границах континентов и океанов, т.е. эта обстановка также относится к типу деструктивных фаниц плит.
В целом магматизм на границах литосферных плит как по раз​нообразию, так и по объему изверженного материала значительно преобладает над внутриплитным (рис. 12.2). Около 90% молодых магматических пород сформировано именно в этой геодинамиче​ской обстановке.
12.2.1. Магматизм в современных конструктивных обстановках
К конструктивным (дивергентным) геодинамическим обста-новкам относятся рифтовые зоны срединно-океанических хреб​тов (СОХ), в пределах которых происходит раздвижение (спрединг) плит и наращивание океанской коры. Эти зоны образуют глобаль​ную систему общей протяженностью свыше 60 000 км, опоясыва​ющую всю поверхность Земли (см. рис. 12.2). Они тяготеют к сре​динным частям океанов Земли, иногда переходя на континенты, где фиксируются сложным сочетанием структур, как например, на за​паде Северной Америки. Известны спрединговые системы и во многих задуговых (окраинных) морях (Филиппинском, Японском, Беринговом и др.).
Важнейшей особенностью спрединговых хребтов является сим​метрия глубинного строения и морфологии по обе стороны от осе​вого рифта. Предполагается, что в процессе спрединга поднимаю​щееся вещество астеносферы частично плавится (10-15% объема) в результате декомпрессии. В центральной части зон спрединга за счет поступления снизу магматического материала образуется но​вая океанская кора. Очаг магмы располагается под осью раздвига, причем на его дне формируются габбро и перидотиты. Сейсмиче​скими методами установлено, что размеры таких камер невелики: они имеют ширину около 1-2 км при высоте менее 1 км; вместе с тем их длина может достигать нескольких десятков километров.
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 Рис. 12.2. Схема размещения позднекайнозойского магматизма Земли
/ — главные ареалы внутриплатного магматизма (Fe-Ti-пикриты и базальты, K-Na-
и К-умеренно- и высокощелочные серии, цифры в кружках): 1 — Гавайский, 2 — Лайн,
3 — Таумоту-Сообщества-Табуаи, 4 — Маршалловый, 5 — Каролинский, 6 — Ин​
докитайский, 7 — Дальневосточный, 8 — Байкальский, 9 - Монгольский, 10 — Ти-
бетско-Наньшанский, 11 — Ирано-Афганский, 12 —Аравийский, 13 — Малоазиат​
ский, 14 — Паннонский, 15 — Центрально-Европейский, 16 -
Западно-Красноморский, 17 — Северо-Африканский (Ахаггар, Тибести), 18 - Эфи​
опский, 19 — Кеннийский, 20 — Камерунский, 21 — Зеленого Мыса, 22 — Канар​
ский, 23 — Азорский, 24 — Бермудский, 25 — Исландский, 26 — Галапагосский, 27 —
Сан-Паулу, 28 — Фернанду-ди-Норонья, 29 — Вознесения, 30 — Тринидади, 31 —
Св.Елены, 32 — Тристан-да-Кунья, Гоф, 33 — Буве, 34 — Принс-Эдуард, 35 — Кро-
зе, 36 — Коморско-Мадагаскарский, 37 — Маскаренский (Реюньон, Маврикий),
38 — Мальдивский, 39 — Амстердам и Сент-Поль, 40 — Кергеленский, 41 — Южно-
Австралийский (Виктория), 42 — Тасманский, 43 — Южно-Новозеландский, 44 —
Пасхи, 45 — Сала-и-Гомес, 46 — Наска, 47 — Хуан-Фернандес, 48 — Запада США,
49 —провинция Бассейнов и Хребтов, 50 — Индигирский,51 —Чукотский, 52—Аля​
скинский, 53 — Прибыловский, 54 —Аляскинского залива; 2 — главные ареалы (ду​
ги) андезит—латитового магматизма активных окраин континентов и микроплит
(известково-щелочная серия, низкотитанистые и калиево-натриевыеумеренно- и вы​
сокощелочные серии): 1 — Алеутско-Аляскинская, 2 — Курило-Камчатская, 3 —
Японская, 4 — Идзу-Бонинская, 5 — Марианская, 6 — Филиппинская-Сулавеси, 7 —
Каролинская, 8 — Молуккская, 9 — Индонезийско-Бирманская, 10 — Банда, 11 —
Новогвинейская и Новобританская, 12 — Соломонова, 13 — Новогебридская, 14 —
Фиджийская, 15 — Тонга-Кермадекская, 16 —Западно-Североамериканская, 17 —
Трансмексиканская, 18 — Малоантильская, 19 — Западно-Южноамериканская,
20 — Антарктического полуострова, 21 — Южно-Сандвичева, 22 — Альборанская,
23 — Сардинская, 24 — Южноитальянская, 25 — Эгейская, 26 — Балканская, 27 —
Карпатская, 28 — Кавказско-Анатолийская, 29 — Эльбрусская, 30 — Памиро-Тянь-
шаньская, 31 — Куэньлунская, 32 — Южно-Афганская, 33 — Гималайская; 3 —
подъемы геоида; 4 — базальты спрединговых зон (а — задуговые бассейны, б — средин-
но-океанические хребты); 5 — фрагменты Лавразии; 6 — фрагменты Гондваны

О составе магматических пород, возникающих в срединно-оке-анических хребтах, можно судить по результатам драгирования и глубоководного бурения океанского дна, а также исследуя фраг​менты древней океанической литосферы в складчатых областях.
Первая наиболее полная петролого-геохимическая сводка по базальтам океанских зон спрединга была приведена в работе К.Эн-гель с соавторами в 1965 г. Последующие исследования показали, что базальты СОХ (англ. MORB) не столь однородны, как считалось ранее. Было выяснено, что толеитовые базальты, слагающие боль​шую часть срединных хребтов, несколько отличаются от базаль​тов, развитых на подводных возвышенностях или плато. В соот​ветствии с этим были выделены два типа толеитовых базальтов:
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N-MORB (нормальные) и E-MORB (обогащенные). Последние развиты в пределах подводных плато и приближаются по составу к толеитам океанских островов. Известны также базальты с проме​жуточными геохимическими характеристиками (T-MORB).
В результате подъема мантийного магматического материала под современными океанами образовался слой базальтов и долери-тов мощностью до 2.0-2.5 км. Самые древние из известных базаль​тов океанского дна имеют позднеюрский возраст (155 млн лет), а самые молодые лавы формируются в настоящее время. Объем океанских базальтов примерно в 20 раз превосходит объем одновоз-растных вулканических пород на континентах. Даже если учесть, что площадь океанов втрое больше площади континентов, следует при​знать, что океанский вулканизм отличается значительно большей интенсивностью, чем вулканические процессы на суше.
Базальты изливаются на дно океанов при подводных трещинных извержениях и образуют лавовые потоки мощностью в несколько метров. Второй слой океанской коры состоит из множества таких потоков.
Наиболее распространенные базальты N-MORB представлены низкокалиевыми оливиновыми толеитами, содержащими около 8 мас.% MgO (табл. 12.1). Количество вкрапленников обычно не превышает 5-10 об.%. Фенокристаллы сложены преимущественно оливином (Fo90_80) и плагиоклазом (Аn90_60); клинопироксен сре​ди вкрапленников редок. Основная масса состоит из стекла и ми​кролитов плагиоклаза, клинопироксена, оливина и магнетита. От​носительные количества стекла и микролитов изменчивы, и породы варьируют от гиалобазальтов до полнокристаллических долеритов. Широко развиты шаровые (подушечные) лавы.
12.2.2. Магматизм в современных деструктивных обстановках
К деструктивным, или конвергентным, геодинамическим обста-новкам относятся островные дуги, активные континентальные ок​раины и зоны коллизии (столкновения) континентальных плит. Для всех них, кроме некоторых коллизионных зон, характерно на​личие наклонных сейсмофокальных зон, в которых сосредоточены гипоцентры современных землетрясений. Сейсмофокальные зо​ны прослеживаются до глубины 600-700 км. На существование та​ких зон независимо друг от друга в 1940-х годах обратили внимание К.Вадати, А.Н.Заварицкий и Х.Беньофф.
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Таблица 12.1. Средние химические составы толеитовых базальтов, развитых в разных тектонических обстановках, маc. %
	Оксид
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8

	SiO2
	51.7
	51.1
	51.4
	50.0
	50.2
	50.8
	48.5
	50.1

	TiO2
	0.99
	0.62
	0.88
	1.40
	1.50
	1.90
	2.10
	2.50

	А1O3
	16.3
	17.6
	18.5
	15.8
	16.5
	14.7
	14.7
	14.1

	FеОобш
	10.1
	9.7
	10.1
	10.4
	9.6
	12.6
	12.4
	11.4

	MgO
	8.4
	7.4
	5.2
	7.9
	7.2
	6.1
	7.4
	8.5

	CaO
	8.5
	10.2
	10.8
	11.4
	11.5
	10.5
	11.8
	10.4

	Na2O
	3.1
	2.8
	2.4
	2.7
	2.9
	2.6
	2.2
	2.1

	K20
	0.5
	0.4
	0.4
	0.2
	0.3
	0.5
	0.4
	0.4

	P2O5
	0.15
	0.11
	0.14
	0.14
	0.11
	0.20
	0.20
	0.26


Примечание. 1—3 — подвижные пояса: 1 — офиолитовые пояса, 2 — ост​ровные дуги, 3 — орогенные интрузивно-вулканические пояса; 4—6 — кратоны: 4 — дно океанов, 5 — краевые моря, 6 — континентальные кратоны (трапповая ассоциация); 7,8 — океанические острова (7 — Исландия, 8 — Гавайские ост​рова)
С позиций тектоники плит, зоны Вадати-Заварицкого-Бень-оффа трассируют погружающиеся в мантию (субдуцированные) пластины океанской литосферы мощностью 80—100 км. На опреде​ленной глубине вещество погружающейся плиты испытывает деги​дратацию и частичное плавление. Возникающие при этом распла​вы и потоки летучих компонентов (преимущественно воды) проникают в мантийный клин, расположенный над зоной субдук​ции. По мнению многих исследователей, с зонами субдукции в те​чение длительных отрезков эволюции Земли связано образование магм, ответственных за формирование значительной части конти​нентальной коры. Упрощенная схема строения островной дуги с зо​ной субдукции показана на рисунке 12.3.
Углы наклона сейсмофокальных зон варьируют от 35 до 90°; оценки скорости субдукции также оказываются разными (0.9 см/год — Эоловая дута Средиземного моря, 10 см/год — Перу, Чили, Новые Гебриды); длительность субдукции изменяется от 5 до 200 млн лет.
В западной части Тихого океана сейсмофокальные зоны фикси​руются под островными дугами и окраинными морями, в восточ​ной — под активными континентальными окраинами андийского
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Рис. 12.3. Схема строения зоны субдукции под островной дугой Серии магматических пород: 1 — повышенной щелочности, 2— известково-щелоч-ная, втом числе гранитоиды (3), 4— толеитовая островодужная, 5— магматические породы, промежуточные между известково-щелочными и толеитовыми острово-дужными сериями; 6— породы амфиболитовой фации метаморфизма в океанской коре; 7— породы эклогитовой фации метаморфизма в океанской коре; 8— кора ос​тровной дуги; 9— океанская кора (а — осадки, б— толеитовые базальты, ультрама-фиты, габброиды и другие магматические породы); 10— мантийные диапиры с зо​нами магмообразования; // — зона интенсивного сжатия, складчатости и надвигообразования; 12— области магмообразования; 13—зона воздействия вод​ного флюида; 14— вероятные пути перемещения магм; 15 — литосферная мантия; 16 — астеносферная мантия
типа. Наличие таких зон устанавливается и в пределах Альпийско-Гималайского подвижного пояса, который протягивается от Альп через Турцию и Иран до Гималаев и Юго-Восточной Азии. Остров​ные дуги, континентальные окраины и зоны коллизии составляют мировую систему деструктивных фаниц литосферных плит, по мас​штабам не уступающую мировой системе океанских рифтов (см. рис. 12.2).
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Важнейшей особенностью магматизма деструктивных обста-новок является средний, в целом андезитовый его состав при ши​роких вариациях кремнекислотности, щелочности и железистости. Для большей части изверженных пород типичны низкие содержа​ния титана и повышенные содержания алюминия.
Магматизм островных дуг. Современные островные дуги пред​ставляют гряды (гирлянды) островов, вытянутые вдоль дугообраз​ных линий и расположенные в зонах перехода от континентов к оке​анам. Островные дуги в Средиземном море не обнаруживают явной связи с океаническими впадинами. Наиболее распространены ос​тровные дуги в западном обрамлении Тихого океана, где они про​тягиваются от Алеутских и Курильских островов на севере до Но​вой Зеландии на юге.
Рис. 12.4. Главные элементы островной дуги (принципиальная схема). 1 — глубоководный желоб, 2— амагматич-ная дуга, 3— внутридуговой рифт, 4— вул​каническая дута, 5— глубоководная впади​на краевого моря
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Главными морфологическими элементами активных остров​ных дуг и прилегающих пространств являются (рис. 12.4): 1) глубоковод​ный желоб — узкий прогиб, отделяющий островную ду​гу от океана; глубина неко​торых желобов превышает 7 км; 2) гряда островов, уда​ленных на несколько десят​ков километров от желоба; на этих островах нет дейст​вующих вулканов; 3) внут-ридуговой прогиб (рифт), отделяющий амагматичные острова от параллельной гряды, к которой приуроче​ны активные вулканы; 4) гряда островов с действу​ющими вулканами, удален​ными на 100 км и более от глубоководного желоба; обычно выделяется относи​тельно узкая зона наиболее интенсивного вулканиз​ма — вулканический фронт, параллельный     желобу;
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при движении от этого фронта в сторону континента интенсив​ность вулканизма ослабевает; 5) впадина краевого моря глубиной до 3 км, отделяющая островную дугу от континента.
Острова амагматичной гряды, расположенной ближе к желобу, обычно меньше по площади и уступают по высоте островам с дей​ствующими вулканами. Амагматичная гряда вообще может не воз​вышаться над уровнем моря, и тогда вместо двойной дуги протяги​вается лишь цепь вулканических островов.
Сейсмофокальная зона подходит к поверхности у глубоковод​ного желоба и погружается в сторону континента. Под вулканиче​ской дугой она расположена на глубине 100—300 км.
К глубоководным желобам приурочены отрицательные анома​лии теплового потока, а к самим островным дугам и задуговым бас​сейнам — положительные аномалии. Высокий тепловой поток в об​ласти вулканического фронта и задугового бассейна связан с подъемом нагретого материала при мантийной конвекции или внедрении магм.
Островодужные вулканические ассоциации состоят из базаль​тов, андезитов, дацитов и риолитов. Преобладают основные и сред​ние породы (табл. 12.2). Особенно характерны андезиты и андези-базальты. Поэтому островные дуги по периферии Тихого океана часто называют андезитовым кольцом. В подчиненном количестве встречаются умереннощелочные и еще реже высокощелочные вул​каниты.
Островодужные базальты чаще всего представлены гиперстен-нормативными породами с относительно низким содержанием MgO (< 6-8 мас. %) и высоким содержанием А12О3 (> 16-18 мас.%); такие базальты называют высокоглиноземистыми. Для них харак​терны низкие содержания Ni, Сг и высокозарядных катионов: Ti, Nb, Zr. Среди кислых пород наиболее распространены дациты и ри-одациты, которые обычно отличаются повышенной известковисто-стью. Андезиты имеют промежуточный состав между базальтами и дацитами-риодацитами.
На многих островных дугах проявлена латеральная геохимиче​ская зональность, которая выражается в закономерном изменении состава вулканических пород как вкрест простирания дуги от глу​боководного желоба к краевому морю, так и по простиранию отдель​ных дуг. Особенно отчетлива поперечная зональность в распреде​лении калия в вулканитах. Вблизи глубоководного желоба (на его склоне, во внутренней цепи островов, на краю вулканической ду-
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Таблица 12.2. Распределение основных и средних вулканических пород четвертичного возраста на островных дугах, состав и количество вкрапленников в них, по А. Юарту, 1976 г.
	Вулкани-
	Доля вул-
	
	
	
	Вкрапленники, об. %
	

	ческие
	канитов,
	
	
	
	
	

	породы
	%
	Общее ко-
	Плагио-
	Оливин
	Клино-
	Ортопи-
	Роговая
	Биотит
	Магнетит

	
	
	личество
	клаз
	
	пироксен
	роксен
	обманка
	
	

	Базальты
	19
	28.8
	19.6
	4.1
	4.7
	—
	—
	—
	0.4

	Андези-
	32
	32.5
	24.1
	1.1
	3.5
	3.1
	

	—
	0.6

	базальты
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	Пироксе-
	31
	22.9
	16.1
	0.2
	2.9
	2.6
	—
	—
	1.1

	новые ан-
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	дезиты
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	Роговооб-
	19
	30.8
	19.5
	0.8
	2.6
	1.3
	4.1
	0.9
	1.6

	манковые
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	андезиты
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	с биоти-
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	том
	
	
	
	
	
	
	
	
	


Примечание. Доля вулканитов кислого состава не превышает первых процентов
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Рис. 12.5. Вариации содержаний некоторых петрогенных элементов в островодужных вул​канических сериях на разном удалении от глу​боководного желоба
1,2,3— серии, расположенные на все большем рас​стоянии от желоба
ги) преобладают по​роды низкокалиевой серии. В сторону от континента они сме​няются породами умереннокалиевой серии, а на макси​мальном удалении от желоба — породами высококалиевой се​рии. При этом содер​жания калия возрас​тают во всех группах вулканических пород от основных до кис​лых (табл. 12.3, рис. 12.5). Рост содер​жаний калия отражает обогащение пород ка​лиевым полевым шпатом (в самых вы​сококалиевых поро​дах появляется лей​цит) и биотитом. Одновременно уменьшается доля плагиоклаза и снижа​ется его основность. Поэтому рост содер​жаний К2О коррелируется с уменьшением количества СаО (см. рис. 12.5).
Породы низкокалиевой серии отличаются максимальным уров​нем содержаний железа, особенно в андезитах, дацитах и риолитах, а также максимальным Fe/Mg отношением. По мере роста уровня содержаний калия это отношение повышается (см. рис. 12.5).
В лавах низкокалиевой серии кроме вкрапленников очень ос​новного плагиоклаза (в базальтах это нередко битовнит и анортит) содержатся фенокристаллы оливина и пироксена; роговая обман​ка и биотит редки и появляются только в дацитах и риолитах. В по​родах умеренно- и особенно высококалиевой серии количество ам-
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Таблица 12.3. Химический состав позднекайнозойских островодужных вулканитов Камчатки, мас.
по О.Н. Волынцу и др., 1987 г.
	Оксид
	Базальты
	Андезиты
	Дациты

	
	HK
	УК
	BK
	HK
	УК
	BK
	HK
	УК
	BK

	SiO2
	50.4
	50.1
	50.3
	60.2
	60.4
	59.8
	66.2
	66.1
	67.6

	TiO2
	0.9
	1.1
	1.1
	0.8
	0.8
	0.9
	0.5
	0.6
	0.6

	А1O3
	18.9
	18.1
	17.8
	17.2
	16.7
	16.7
	15.9
	15.7
	15.5

	Fe2O3
	4.1
	3.8
	4.1
	2.7
	3.1
	3.1
	1.8
	2.1
	1.6

	FeO
	6.1
	5.8
	5.7
	4.3
	3.4
	2.7
	2.5
	2.2
	1.4

	MnO
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.2
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1

	MgO
	5.6
	5.6
	5.1
	2.3
	2.9
	2.4
	1.3
	1.5
	0.7

	CaO
	10.5
	9.4
	9.7
	6.4
	6.1
	4.5
	4.2
	3.9
	1.9

	Na2O
	2.3
	3.1
	2.8
	3.8
	3.9
	4.1
	4.4
	4.3
	4.6

	K2O
	0.4
	1.1
	2.1
	1.1
	1.7
	4.1
	1.5
	2.3
	5.1

	p2O5
	0.1
	0.2
	0.4
	0.2
	0.2
	0.4
	0.1
	0.2
	0.1


Примечание. HK — низкокалиевая, УК — умереннокалиевая, ВК — высококалиевая (шошонитовая) серии
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фибола и слюды заметно возрастает, что указывает на увеличение содержания воды в исходных расплавах.
Низкокалиевую и высокожелезистую островодужную вулканиче​скую серию обычно называют толеитовой и противопоставляют из-вестково-щелочной серии, которая отличается более высокими, но все же умеренными содержаниями калия, меньшим количеством каль​ция и меньшей железистостью. Такая терминология не очень удач​на и приводит к путанице понятий, поскольку толеитовые (гиперстен-нормативные) базальты входят в состав обеих серий. Высококалиевые умереннощелочные породы объединяются в шошонитовую серию; ло​кально развита высококалиевая серия лейцитовых тефритов и фоно-литов, относящихся к высокощелочному петрохимическому ряду.
Среди островодужных вулканитов по объему преобладают по​роды низкокалиевой серии. Согласно оценке П.Якеша и А.Уайта (1971 г.), на них приходится около 85% объема островодужных вул​канических комплексов. Умереннокалиевые вулканиты составля​ют около 12.5%, а высококалиевые породы — всего 2.5%.
Установлена положительная корреляция между уровнем содер​жаний калия в вулканических породах, с одной стороны, глуби​ной залегания сейсмофокальной зоны и мощностью земной коры,
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Рис. 12.6. Корреляция между содержанием калия в андезитах (60 мас. % SiO2) и глуби​ной залегания сейсмофокальной зоны (Н) для различных островных дуг, по Д.Р. Нильсон и Р.Е. Стойберу, 1973 г. / — Ява, 2 — Алеутская дуга, 3 — Центральная Америка, 4— Курило-Камчатская дуга, 5— Рю-кю, 6— Хонсю-Хоккайдо, 7— Идзу-Бонинская дуга; А — общая регрессия
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с другой. Следует иметь в виду, что речь идет лишь об общей статисти​ческой тенденции. На разных островных дугах вулканические серии с одинаковым уровнем содержаний калия фор​мируются в ареалах с раз​ной глубиной залегания сейсмофокальной зоны (рис. 12.6). Содержания калия нередко меняются не только вкрест прости​рания островной дуги, но и вдоль нее. Напри​мер, в Малой Антиль​ской дуге содержания ка​лия в одинаковых по кремнекислотности по-
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родах возрастают с севера на юг (рис. 12.7). Пространст​венные вариации содержа​ний калия коррелируются с распределением многих элементов-примесей. В ча​стности, обогащение пород калием сопровождается рос​том содержаний Rb, Ba, La, Се, U,Th.
Рис. 12.7. Продольная геохимическая зональность вулканических пород Малой Антильской островной дуги, по Р.Дж. Аркулусу и Р.У. Джонсону, 1978 г.
/— низкокалиевые, 2— умереннокалиевые, 3— высококалиевые серии
Современные островные дуги возникли в конце оли-гоцена—начале миоцена на разнородном фундаменте. Основанием энсиалических островных дуг служат блоки континентальной земной ко​ры с широким развитием бо​лее древних метаморфичес​ких пород и гранитоидов, а энсиматические дуги под​стилаются мафическими по​родами океанской коры. В обеих тектонических об-становках островодужный комплекс включает терри-генные флишоидные толщи, карбонатные осадки, молассовые на​копления и большие объемы вулканических пород. В энсиаличес​ких дугах обычно отсутствуют вулканиты толеитовой серии, а также породы бонинитовой ассоциации. В энсиматических дугах редки высококалиевые андезиты и шошониты, а также отсутствуют высо​кощелочные серии.
Как в энсиалических, так и в энсиматических островных дугах могут быть выделены ранние и поздние вулканические ассоциа​ции. Первые из них имеют палеогеновый и неогеновый возраст (до раннего плиоцена включительно) и формировались преимущест​венно в подводных условиях одновременно с накоплением флишо-идных терригенных толщ, а вторые имеют позднеплиоценовый и четвертичный возраст и продолжают формироваться поныне; они представлены главным образом продуктами наземного вулка-
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низма (вулканы на островах). Следует отметить, что палеогеография островных дуг в раннем кайнозое существенно отличалась от совре​менной. В частности, глубоководные желоба находились в то вре​мя в других местах или вообще отсутствовали. Современные жело​ба являются весьма юными структурами и тектонически сопряжены с зонами современного вулканизма.
Ранние вулканические ассоциации распространены на подвод​ных склонах современных глубоководных желобов и на прилегаю​щих островах. Подводные вулканиты находятся в сложных фациаль-ных соотношениях с осадочными породами. Широко развиты лавокластиты и туффиты. Многие вулканические и осадочные по​роды формировались в мелководных условиях. Отдельные вулкани​ческие центры возвышались над уровнем моря так, что часть вул​канитов, особенно кислых, была образована на суше.
В результате взаимодействия вулканических пород с нагретыми морскими водами первичный плагиоклаз и цветные минералы за​мещаются альбитом, серицитом, хлоритом и другими вторичными минералами, что придает вулканитам и вулканокластитам ранних ассоциаций зеленоватый облик. Примером может служить толща так называемых зеленых туфов Японии, развитых на острове Хон​сю и имеющих олигоценовый—среднемиоценовый возраст.
Среди подводных вулканитов ранних островодужных ассоциа​ций кроме базальтов, андезитов, дацитов и риолитов встречаются и бониниты. Они обнаружены на островах, примыкающих к жело​бам, а также подняты при драгировании со склонов желобов. В ти​хоокеанских островных дугах бониниты имеют палеогеновый воз​раст. Бонинитовая ассоциация типична именно для островных дуг и не встречается ни в какой другой тектонической обстановке.
Поздние ассоциации современных островных дуг представлены продуктами позднеплиоценового-четвертичного вулканизма, аре​алы которого часто (но не всегда) смещены в сторону континента по сравнению с зонами ранней вулканической деятельности. Поздние ассоциации состоят из лав и пирокластических пород, образующих как крупные стратовулканы, которые возвышаются на несколько ки​лометров над уровнем моря, так и небольшие вулканические кону​сы. Лавы имеют преимущественно базальтовый, андезибазальто-выи и андезитовый состав. Среди кислых пород преобладают вулканокластические накопления, заполняющие кальдеры.
Островные дуги в целом и их сегменты эволюционируют во вре​мени и находятся на разных стадиях тектономагматической «зрело-
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сти», которая определяется типом фундамента, набором магматиче​ских ассоциаций и последовательностью их формирования. К юным дугам относятся внутриокеанские дуги (Марианская, Тонга-Кер-мадекская, Южно-Сандвичева), имеющие малую мощность зем​ной коры, лишенную гранитно-метаморфического слоя. Для этих дуг характерны базальтовая (преимущественно островодужные толеи-ты), базальт-андезитовая, базальт-плагиориолитовая, базальт-ан-дезит-риолитовая, а также бонинитовая ассоциации.
К развитым дугам принадлежат преимущественно окраинно-океанские дуги с более мощной (30-40 км) корой, отдельные уча​стки которой имеют субконтинентальный и континентальный ти​пы строения (Курильско-Камчатская, Алеутская дуги). Среди магматических образований преобладают породы известково-ще-лочной серии, преимущественно андезиты и дациты, расположен​ные стратиграфически выше пород начальной толеитовой серии, аналогичных развитым в юных дугах. Интрузивные образования представлены диорит-гранитной, габбро-долеритовой и габброгра-нитной ассоциациями (Алеутская дуга). Для развитых дуг, помимо известково-щелочной серии, характерна также шошонитовая ассо​циация. Образование последней нередко связывается с существо​ванием уже имевшегося или новообразованного гранитно-мета​морфического слоя коры, оказывавшего существенное влияние на состав мантийных магм. Их интрузивными аналогами являются разнообразные монцониты и сиениты.
Зрелые дуги — это крупные, нередко полициклически развивав​шиеся системы, обладающие мощной континентальной корой, сформированной в ходе предыдущих этапов геологической дея​тельности и отчлененной от материка в результате задугового спре-динга (Япония, Филиппины, Индонезия).
В зрелых островных дугах известны породы всех магматических серий, объемные соотношения которых значительно варьируют. Среди магматических образований преобладают породы известко​во-щелочной серии. При этом существенно возрастает значение плутонических ассоциаций тоналит-гранодиорит-гранитного соста​ва и средних пород повышенной щелочности: сиенитов, монцо-нитов и комагматичных им эффузивных образований, кислых чле​нов шошонитовой серии, а также вулканитов калиевой щелочной серии, в частности, низкотитанистых лампроитов.
Магматизм активных континентальных окраин. Типичным при​мером магматизма активных континентальных окраин являются
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ассоциации Анд, вытянутых вдоль западного побережья Южной Америки. Континентальное основание Анд формировалось в ре​зультате тектонических и магматических процессов, происходивших на протяжении всего фанерозоя. В Кордильерах Колумбии и Эква​дора основание сложено комплексами домезозойских и мезозойских изверженных пород, а в центральной части Анд в его строении уча​ствуют докембрийские и герцинские комплексы. Фундамент Юж​ных Анд образован мезокайнозойскими складчатыми комплекса​ми. Магматические породы кайнозоя представлены как эффузивной, так и интрузивной фациями.
Как и в островных дугах, здесь наблюдается отчетливая геохи​мическая зональность вкрест простирания вулканического пояса, обусловленная в первую очередь ростом содержания К2О по мере удаления от глубоководного желоба в сторону континента. Обога​щение изверженных пород калием коррелируется с глубиной зале​гания сейсмофокальной зоны. Оно определяет смену известково-щелочных вулканитов (преимущественно андезитов и риолитов) породами шошонит—латитовой ассоциации. В самом тылу разви​ты разнообразные базальты.
Плутонические породы позднего кайнозоя участвуют в строении крупных батолитов, формирование которых началось еще в позд​нем палеозое. Одним из наиболее крупных является Прибрежный батолит Перу и Чили, на долю которого приходится около '/3 общей площади выходов всех магматических пород. Его формирование происходило в три главных этапа, соответствующих по времени юре, мелу и кайнозою. В пределах батолита кайнозойские плутоны расположены на наибольшем удалении от Тихого океана. Среди них преобладают диориты, гранодиориты и тоналиты; в подчинен​ном количестве встречаются габбронориты.
Продольные вариации составов изверженных пород в значитель​ной степени определяются строением фундамента. В пределах тер​риторий с преимущественно базитовым мезозойским складчатым основанием (Северные и Южные Анды, южная часть Централь​ной Америки, Береговой хребет Северной Америки) широко рас​пространены основные и средние породы; на участках с более древ​ним сиалическим основанием (Центральные Анды, Гватемала, Сальвадор) преобладают кислые породы.
Задуговые впадины, как правило, залитые краевыми морями, яв​ляются характерным элементом деструктивных обстановок. Это об​ласти задугового спрединга, где так же, как и в СОХ, может проис-
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ходить новообразование океанической коры. В отличие от СОХ здесь более обычна сетка из множества осей (рассеянный спрединг).
Земная кора задуговых морей обычно имеет сложное строение. В большинстве случаев наблюдаются как фрагменты утоненной (20-30 км) коры континентального типа, так и участки новообра​зованной коры океанического типа. Масштабы развития последней варьируют от сравнительно небольших участков (Курильская кот​ловина в Охотском море, трог Окинава в Южно-Китайском) до примерно половины площади Японского и Берингова морей и поч​ти всей площади задуговых морей Западного Средиземноморья и Филиппинского моря. Выделяется два типа задуговых морей: эн-симатические, заложенные на коре океанического типа (Филиппин​ское море, впадина Лау), и энсиалические, образованные на коре континентального типа (Охотское и Японское моря).
Характер базальтового магматизма задуговых морей в целом аналогичен океанскому: в пределах глубоководных участков ложа развиты преимущественно MORB, на которые «насажены» вулка​нические острова и подводные горы, образованные титанистыми то-леитами и щелочными оливиновыми базальтами, типичными для внутриплитного магматизма (например, подводный вулкан Вави​лова в Тирренском море).
Судя по геофизическим данным (высокая плотность теплового потока, положительные гравитационные и изостатические анома​лии), широкому развитию базальтового магматизма и наличию мантийных ксенолитов, задуговые впадины образуются над мантий​ными диапирами. Многие задуговые впадины Тихого океана, а так​же западные побережья обеих Америк подстилаются разуплотнен​ной разогретой мантией, уходящей на глубины более 400 км. Происхождение задуговых впадин, по-видимому, связано с подъ​емом и растеканием головных частей диапиров, благодаря чему ос​тровные дуги постепенно смещаются в сторону океана.
Магматизм коллизионных зон, образованных при столкновении континентальных плит, в целом близок к магматизму островных дуг и активных континентальных окраин. Типичным примером колли​зии континент-континент является Альпийско-Гималайский по​яс, возникший в конце мела-начале палеогена при закрытии пале-оокеана Тетис и продолжающий свое развитие в настоящее время. Южный край Евразии в то время являлся активной окраиной, и ха​рактер глубинных процессов был в значительной мере унаследован при дальнейшей коллизии континентальных плит. В результате об-
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разовался огромный пояс кайнозойского андезит-латитового вул​канизма, протягивающийся через всю Евразию от Альборанского моря до Индонезийско-Бирманской дуги (см. рис. 12.2).
Шовные (сутурные) зоны этих структур трассируются систе​мами надвигов, образующими дугообразные горные хребты (Аль​пы, Карпаты, Гималаи). В составе надвиговых чешуй нередко отме​чаются фрагменты глубоководных осадочных пород Тетиса, а иногда и тектонические блоки пород нижней коры и даже верхней мантии. В тыловой части этих структур, повторяя их конфигурацию, распо​лагаются вулканические дуги, сложенные известково-щелочной, ка​лиевой умеренно-щелочной (шошонит-латитовой) и иногда кали​евой низкотитанистой щелочной сериями. В центре структур располагаются депрессии с утоненной корой промежуточного или океанического типа, для которых во многих случаях характерен интенсивный базальтовый вулканизм (Тирренское и Альборанское моря, Паннонская впадина). В целом ситуация аналогична той, которая имеет место на активных окраинах континентов и океанов, хотя в случае Альпийского пояса взаимодействуют в основном пли​ты с литосферой континентального типа.
Интенсивный андезит-латитовый кайнозойский вулканизм ха​рактерен для Карпат, Турции, Кавказа и Ирана (см. рис. 12.2). Содер​жание калия в изверженных породах возрастает в направлении с юга на север, т.е. от сутурного шва зоны коллизии в глубь Евразийской плиты. По геохимическим и изотопным характеристикам эти поро​ды практически не отличаются от аналогичных вулканических пород, развитых на активных границах океанов и континентов; отсутству​ют лишь толеиты островодужного типа и бонинитовая ассоциация.
Важной особенностью зон коллизий является развитие в них ин​трузивных гранитоидов. В настоящее время выделяются два типа та​ких массивов: гималайский и альпийский. К первой группе относят​ся ультракислые недифференцированные лейкограниты, аналогичные неогеновым гранитам (12-30 млн лет) Гималаев. Они образуют лакколиты, силлы и более крупные плутоны в метаморфи​ческом фундаменте; изотопный состав О, Sr и Nd указывает на коро-вый источник вещества. Граниты альпийского типа в значительной мере аналогичны гранитам активных континентальных окраин. Они часто образованы серией пород от габброноритов до гранитов с пре​обладанием последних. Типичными примерами являются кайно​зойские гранитоиды Альп и новейшие интрузивы Кавказа (2.5-1.9 млн лет), в том числе и Эльджуртинский гранитный плутон
344
12. Магматические ассоциации
на Северном Кавказе, один из самых молодых в мире. Все эти грани-тоиды характеризуются более низким отношением изотопов строн​ция и кислорода и отсутствием или слабой выраженностью Еu ано​малии, что может указывать на значительные глубины их генерации.
12.3. Фанерозойские палеоаналоги магматизма на границах литосферных плит
В течение фанерозоя и позднего докембрия характер тектоно-магматической активности в целом подчинялся тем же закономер​ностям, что и в настоящее время. В пределах складчатых поясов наблюдаются тектонические блоки литосферы древних океанов, известные в качестве офиолитовых ассоциаций, а сами складча​тые пояса представляют собой завершившие свое развитие облас​ти деструктивных тектонических обстановок.
12.3.1. Офиолитовые ассоциации — палеоаналоги магматических ассоциаций в конструктивных обстановках
Фрагменты океанической коры, сохранившиеся после замы​кания древних океанов, представлены породами офиолитовой ас​социации. Их изучение позволило исследовать глубинное строение океанической коры, пока не доступное для глубоководного бурения. Однако далеко не все офиолиты представляют собой фрагменты от​крытых океанов; многие из них (если не большинство) являются фрагментами коры задуговых бассейнов.
Офиолитовая ассоциация была выделена в начале XX века Г.Штейнманном в Альпах и Аппенинах. В тех местах, где первона​чальное залегание пород не нарушено последующими тектоничес​кими перемещениями, в вертикальном разрезе ассоциации выделя​ются снизу вверх три комплекса: 1 — ультрамафитовый, 2 — габброидный и 3 — вулканических пород основного состава. Соче​тание этих комплексов называют триадой Штейманна. Иногда меж​ду габброидами и вулканитами появляются многочисленные пре​имущественно вертикальные дайки диабазов, вплотную или почти вплотную прилегающие друг к другу (комплекс параллельных даек; англ. sheeted complex). Обычно указанные комплексы интенсивно дислоцированы и слагают системы тектонических блоков, разделен ных разрывами. Часто это пологие надвиги, вдоль которых про...
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ходили значительные горизонтальные перемещения отдельных пла​стин. Нередко офиолитовая ассоциация представлена зонами тек​тонического меланжа (франц. melange — смесь) с хаотическим че​редованием глыб и блоков, сложенных породами разного состава и возраста.
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Рис. 12.8. Принципиальная схема стро​ения офиолитовой ассоциации
1 — вулканиты; 2 — параллельные дайки; 3 — габброиды; 4 — чередование ультрама-фитов и габброидов; 5- дуниты; 6— гарц-бургиты и лерцолиты; 7 - жилообразные ультрамафиты и габброиды; 8— хромититы
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Офиолитовая ассоциация распространена в фанерозойских и позднедокембрийских складчатых областях, где выделяются офио-литовые пояса — относительно узкие и протяженные шовные текто​нические зоны, насыщенные ультрамафитами и базитами. В нашей стране хорошо изучены палеозойские офиолитовые пояса Урала. Большая часть офиолитов этой провинции приурочена к Главному Уральскому разлому, вдоль которого они протягиваются примерно на 2500 км. Офиолитовые пояса прослежены в южном обрамлении Сибирской платформы, на Корякском нагорье, в Закавказье. Эта​лонными являются мезо​зойские офиолитовые пояса Средиземноморья (Италия, Югославия, Турция и дру​гие страны). Широкую известность получили офи-олиты о-ва Кипр. Офиоли​товые пояса обнажены на островных дугах по перифе​рии Тихого океана. Наибо​лее полные разрезы описа​ны в Новой Каледонии на островах Папуа-Новая Гви​нея. Подробны изучены офиолиты Аппалачей на территории США и Канады. Исследования, выполнен​ные в разных частях земно​го шара, позволили устано​вить общие закономерности условий залегания, состава и строения пород, входящих в офиолитовую ассоциа​цию, генерализованный разрез которой показан на рисунке 12.8.
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В основании разреза залегает ультрамафитовый комплекс, сло​женный преимущественно гарцбургитами весьма устойчивого со​става: 80—85% объема породы занимает магнезиальный оливин (Fo92_90) и 15-20% — ортопироксен (Еn92_90). Значительно реже встречаются лерцолиты. Среди перидотитов залегают неправильные или жилоподобные тела дунитов.
Ультрамафиты обладают бластическими микроструктурами, возникшими в результате пластической деформации и перекристал​лизации твердого пироксен-оливинового агрегата при высокой температуре. С ростом интенсивности деформаций и перекристал​лизации протогранулярная структура ультрамафитов сменяется порфирокластической, а затем гранобластовой.
Ультрамафиты залегают в виде тектонических блоков разных размеров. Наиболее крупные из них имеют форму полого наклонен​ных пластин мощностью до 5—6 км. Площадь выходов таких тел из​меряется тысячами квадратных километров (Войкарский массив на Полярном Урале, Кемпирсайский и Хабарнинский массивы на Южном Урале).
Крупные тела ультрамафитов представляют бескорневые надви-говые пластины, которые тектонически перекрывают различные по​роды, не оказывая на них контактового термического воздействия. Метаморфизм, который иногда испытывают подстилающие породы, обусловлен нагревом в процессе тектонических перемещений. Рань​ше в качестве контактовых роговиков описывались родингиты — своеобразные метасоматические породы, состоящие из Са-граната (гроссуляра), диопсида и шпинели. Родингиты нередко развиты вдоль контактов ультрамафитов, однако они являются результатом не теплового воздействия перидотитов на вмещающие породы, а взаи​модействия этих пород с гидротермальными растворами.
Ультрамафиты почти всегда представлены на выходах серпен​тинитами. Заметим, что термин офиолит происходит от греческо​го корня ophi (змея) и подчеркивает обилие серпентинитов, напо​минающих своей окраской змеиную кожу. Недаром серпентиниты часто называют змеевиками.
Перидотиты офиолитовой ассоциации часто называют альпино-типными, подчеркивая тем самым приуроченность офиолитовых поясов к складчатым областям альпийского типа.
По всем данным, ультрамафиты нижнего комплекса являются мантийными тектонитами, прошедшими стадию высокотемпера​турного твердопластичного течения. Перидотиты сильно обеднены
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легкоплавкими компонентами (К, Na,Ca, Al, Ti), и поэтому их ча​сто называют истощенными, или деплетированными. Эти породы обычно рассматривают как твердые остатки (реститы), оставшие​ся после частичного плавления мантийного вещества и удаления из него магматической жидкости. В верхнюю часть земной коры они были перемещены в твердом состоянии в виде тектонических бло​ков, пластин и линз. Возраст ультрамафитов нигде точно не опре​делен; возможно, они значительно древнее, чем вышележащие габ-броиды и вулканиты.
Выше мантийных гарцбургитов располагается габброидный ком​плекс. В общем случае он состоит из двух различных по составу ча​стей: 1 — переслаивающихся ультрамафитов (дунитов, перидотитов, пироксенитов) и 2 — перекрывающих их габброидов (габбро, оли-виновых габбро, троктолитов, габброноритов, анортозитов, ферро-габбро). Обе части комплекса часто содержат линзы и прослои по​род контрастного состава (ультрамафиты в габброидах, и наоборот). Собственно габброидную часть разреза можно, в свою очередь, раз​делить на нижнюю расслоенную и верхнюю однородную. Послед​няя, как правило, не содержит ультрамафитовых прослоев, но не​редко включает средние и кислые породы (диориты и плагиограниты). Общая мощность комплекса достигает несколь​ких километров.
В минеральном составе габброидов преобладают плагиоклаз, клино-и ортопироксен и оливин. Характерен очень основной пла​гиоклаз (Аn95_80), особенно для нижней части разреза. Анортит и битовнит обычно представлены незональными кристаллами. Вверх по разрезу основность плагиоклаза несколько уменьшается, и он становится зональным от Аn80_70 в ядре до Аn50_30 во внешних зонах. Габброиды отличаются низкими содержаниями магнетита, апатита и сфена.
Массивы габброидных пород и сопряженных с ними ультра​мафитов, входящие в офиолитовую ассоциацию, представляют со​бой интрузивные тела, имеющие активные контакты с ультрамафи​ческим комплексом и другими вмещающими породами.
Комплекс параллельных базитовых даек развит лишь в некоторых офиолитовых поясах. Во многих офиолитах он отсутствует, но там, где этот комплекс проявлен, он выглядит столь эффектно, что его принято рассматривать как характерный элемент офиолитовой ас​социации. Параллельные крутопадающие дайки диабазов располо​жены выше плутонических пород габброидного комплекса и ниже
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вулканитов, завершающих офиолитовый разрез. Плотность даек бывает столь велика, что они контактируют непосредственно друг с другом, часто обнаруживая при этом закаленные эндоконтакто-вые зоны с афанитовой структурой. Известны случаи, когда дайки имеют зону закалки только с одной стороны. Можно полагать, что такие дайки внедрялись между еще не остывшей предшествующей дайкой и холодной более древней породой. Мощность даек колеб​лется от 10 см до 5 м, а общее их количество может измеряться ты​сячами. Например, в офиолитах о-ва Кипр на расстоянии 100 км на​считывается 48 000 параллельных даек.
Геологические соотношения показывают, что диабазовые дай​ки, состоящие из офитового агрегата плагиоклаза и клинопироксе-на, служили питающими каналами для базальтовых потоков, зале​гающих выше. Менее ясно, каково продолжение даек на глубину. Некоторые дайки пересекают породы габброидного и ультрама​фического комплексов, но главная их масса заполняет пространст​во над габброидами. В низах лайкового комплекса часто развита пе​реходная зона с останцами плутонических пород в междайковых пространствах. Вниз по разрезу количество таких останцов посте​пенно увеличивается. По-видимому, базальтовый расплав, подни​мавшийся вдоль единичных трещин, начинал растекаться на этом уровне в горизонтальном направлении, образуя множество парал​лельных крутопадающих пластин.
Вулканический комплекс, завершающий разрез офиолитовой ас​социации, представлен основными лавами и вулканокластитами, которые накапливались на дне глубоководных морских бассейнов, где они переслаивались с осадками, преимущественно кремнис​тыми. Мощность отдельных лавовых потоков достигает 10—30 м. Широко развиты базальты с подушечной отдельностью (пиллоу-ла​вы). Суммарная мощность вулканитов, образованных подушечны​ми лавами в ненарушенных разрезах колеблется от десятков метров до нескольких километров, составляя в среднем 1—2 км. Обычно ла​вы трансгрессивно перекрываются морскими осадками (преимуще​ственно кремнистыми, реже углисто-кремнистыми сланцами, из​вестняками и песчаниками).
Нижняя часть разреза лавовой толщи обычно представлена низ​кокалиевыми толеитовыми базальтами с умеренным и низким со​держанием MgO. В верхах разреза нередко появляются пикробазаль-ты, обогащенные магнезией. Базальты со щелочным уклоном для офиолитов не характерны, хотя и отмечались в некоторых ассоци-
349
Часть II. Магматические горные породы (петрография)
ациях. Широко распространены спилиты — продукты эпигенети​ческой альбитизапии базальтов. В верхних частях разреза, кроме ба​зальтов и спилитов, встречаются альбитизированные трахиты (ке​ратофиры) и превращенные в альбитофиры дациты и риолиты. Ранее такие контрастные сочетания пород рассматривали как спи-лит-кератофировую ассоциацию; позднее их стали относить к ба-зальт-плагиориолитовой ассоциации. В некоторых провинциях разрез завершается лавами бонинитового или андезитового соста​ва, что указывает на связь офиолитов с задуговыми морями.
' Базальты вулканического комплекса существенно отличают​ся по составу от подстилающих габброидов (табл. 12.4). Хотя те и другие породы являются магматическими образованиями, они скорее всего связаны с разными источниками в верхней мантии, и базальты нельзя считать излившимися аналогами габброидного комплекса, который, поданным Г.Б.Ферштатера, не имеет вулка​нических эквивалентов. Прямые генетические связи устанавлива​ются лишь между базальтовыми потоками и комплесом парал​лельных даек.
	
	Таблица 12.4.
	Химический состав горных пород
	

	
	
	офиолитовой ассоциации,
	маc. %
	
	

	Оксид
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	SiO2
	43.8
	45.2
	44.0
	45.4
	48.1
	51.0
	49.6

	TiO2
	0.05
	0.11
	0.11
	0.14
	0.17
	1.9
	1.4

	А12O3
	1.2
	2.1
	2.5
	3.1
	19.7
	14.1
	16.1

	Cr2O3
	0.4
	0.4
	0.4
	0.5
	0.08
	0.05
	0.04

	FeO
	8.3
	8.3
	8.4
	8.4
	6.7
	13.9
	11.5

	MnO
	0.13
	0.15
	0.13
	0.16
	0.09
	0.2
	0.17

	NiO
	0.29
	0.23
	0.25
	0.23
	0.02
	0.05
	0.02

	MgO
	45.1
	42.2
	41.4
	39.3
	10.8
	6.1
	7.8

	CaO
	0.7
	1.1
	2.5
	2.6
	12.5
	7.9
	11.3

	Na2O
	0.1
	0.2
	0.2
	0.3
	1.1
	4.1
	2.8

	K20
	0.03
	0.06
	0.05
	0.06
	0.15
	0.29
	0.2


Примечание. 1, 2 — гарцбургит, средний состав: 1 — офиолитовая ассоциа​ция, 2 — дно океана; 3, 4 — лерцолит, средний состав: 3 — офиолитовая ассоциа​ция, 4 — дно океана; 5,6 — габбро (5) и базальты (6) из офиолитовой ассоциации Южного Урала; 7 — базальты океанского дна
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12.3.2. Складчатые пояса фанерозоя как палеоаналоги структур, сформированных в деструктивных обстановках
Палеоаналогами деструктивных обстановок являются складча​тые пояса фанерозоя, представляющие собой один из важнейших элементов строения континентальных литосферных плит. Именно на основе их изучения была разработана первая геологическая па​радигма, основанная на представлениях о геосинклиналях. Она просуществовала около 100 лет и только в 60—70-е годы XX века сме​нилась тектоникой плит. Складчатые области обладают линейной вытянутостью и характеризуются следующими признаками: 1 — структурной зональностью; 2 — набором характерных ассоциаций осадочных, магматических и метаморфических пород, возникших в определенной исторической последовательности и отвечающих разным стадиям формирования таких областей; 3 — разнообразны​ми складчатыми деформацями.
Складчатые области обычно рассматриваются как структурные элементы Земли, в ходе формирования которых происходит преоб​разование коры океанического типа в континентальную кору. В со​ответствии с этими взглядами выделяется ряд стадий и соответст​вующих им палеотектонических обстановок: 1 — океаническая стадия с океаническим типом строения коры и палеогеографичес​кими обстановками, подобными современным океанам и некото​рым задуговым морям; 2 — переходная стадия с промежуточным ти​пом коры, фрагментарным развитием гранитно-метаморфического слоя и с палеогеографическими обстановками, подобными совре​менным задуговым морям и островным дугам; 3 — континенталь​ная стадия с повсеместным развитием гранитно-метаморфическо​го слоя и обстановками континентального осадконакопления.
Для океанической стадии, ранее выделявшейся в качестве гео​синклинального этапа, характерны типоморфные магматические ас​социации. Из них наиболее важной является офиолитовая ассоци​ация, в состав которой входят ультрамафический комплекс основания, расслоенный габброидный комплекс, параллельные дайки и вулканический комплекс, представленный базальтовыми лавами. Чаще всего в складчатых поясах сохраняются породы по​следнего комплекса, описываемые как спилит-диабазовая или спи-лит-кремнистая ассоциации. К образованиям этой стадии отно​сятся также ранняя базальт-андезитовая ассоциация, сложенная преимущественно породами известково-щелочной серии и остро-
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водужными толеитами; плагиогранит-плагиориолитовая ассоциа​ция, образованная плагиориолитами и натриевыми дацитами, а так​же их интрузивными аналогами — плагиогранитами и тоналитами. Эти породы нередко пространственно совмещены с базальтовыми лавами и образуют бимодальную контрастную ассоциацию, кото​рую раньше называли спилит-кератофировой. Все эти ассоциации, по-видимому, являются аналогами магматических пород, разви​тыми на современных юных островных дугах.
Для переходной стадии наиболее типичны андезитовые ассоци​ации, в которых ведущую роль играют породы известково-щелоч-ной серии (базальты-андезиты-дациты-риолиты) и калиевой субщелочной серии (шошониты-латиты—щелочные риолиты). Их интрузивными аналогами являются разнообразные габбро-гра​нитные ассоциации. Менее характерны локально развитые бимо​дальные базальт-риолитовые и габбро-плагиогранитные ассоциа​ции, а также своеобразные дунит-клинопироксенит-габбровые комплексы типа Платиноносного пояса Урала и массивов Аляски. Характер магматизма переходной стадии близок к образованиям развитых и зрелых островных дуг, а также активных континен​тальных окраин.
И, наконец, для континентальной стадии, часто называемой орогенной, характерен наиболее разнообразный спектр магматиче​ских пород. Широко развиты андезит-дацит-риолитовая, дацит-риолитовая ассоциации и их интрузивные аналоги гранодиорит-гра​нитного состава. Кроме того, часто появляются высокотитанистые основные породы нормальной, умеренной и высокой щелочности, а среди кислых пород — трахиты и щелочные риолиты. (Эрогенные пояса по характеру тектономагматического развития близки к об​ластям Альпийско-Гималайской коллизии, возникшим на месте закрывшихся океанов.
В орогенных интрузивно-вулканических поясах развиты как вул​канические породы, образованные при наземных извержениях, так и близповерхностные интрузивные тела. Интрузивно-вулканичес​кие пояса располагаются в краевых частях складчатых областей. Они окаймляют ранее существовавшие прогибы и частично накла​дываются на них. Интрузивно-вулканические пояса мезозойско-кайнозойского возраста вытянуты вдоль окраин современных кон​тинентов. Примерами могут служить Охотско-Чукотский интрузивно-вулканический пояс, который протягивается на не​сколько тысяч километров вдоль восточного края Евразии, а также
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Андийский пояс вдоль тихоокеанского побережья Южной Амери​ки. Более древние интрузивно-вулканические пояса, как полагают, также были вытянуты вдоль окраин ранее существовавших конти​нентов. Например, в палеозое огромный вулканический пояс про​тягивался в широтном направлении вдоль южного края Евразии от Западной Европы до Забайкалья. Фрагментами этого пояса яв​ляются девонский и позднепалеозойский интрузивно-вулканиче​ские пояса Центрального Казахстана.
В орогенных плутонических поясах развиты только интрузивные породы, преимущественно граниты и гранитоиды, а вулканиты от​сутствуют. Плутонические пояса приурочены к внутренним зонам орогенов. Обычно это срединные поднятия с докембрийским мета​морфическим фундаментом, который может быть перекрыт чехлом терригенных и карбонатных осадочных пород. Примерами ороген​ных плутонических поясов могут служить Восточно-Уральское под​нятие, насыщенное палеозойскими гранитами и гранитоидами, Восточная Калба, пояс гранитных батолитов мелового возраста на Северо-Востоке России, гранитные пояса Юго-Восточной Азии.
Все орогенные интрузивно-вулканические и плутонические по​яса характеризуются континентальной земной корой большой мощ​ности (> 30—40 км) с развитым гранитно-метаморфическим слоем.
В зонах орогенного магматизма широко распространы кислые и ультракислые вулканические и интрузивные породы: дациты и гранодиориты, риодациты и адамеллиты, риолиты и граниты, лейкограниты. Местами появляются кислые и ультракислые по​роды умереннощелочного ряда. Породы повышенной основности: андезиты и кварцевые диориты, базальты и габбро, трахиты и сие​ниты обычно уступают по объему кислым породам.
Интрузивно-вулканические и плутонические пояса развива​лись на протяжении десятков миллионов лет. За это время в каждом из них было сформировано несколько вулканических и (или) интру​зивных комплексов. Орогенные вулканические комплексы состо​ят из множества лавовых и пирокластических потоков, образован​ных в наземных условиях. Вблизи вулканических центров выделяются жерловые фации: эродированные подводящие каналы (некки), грубообломочные накопления и т.п. В размытых вулкани​ческих постройках среди покровов можно видеть субвулканические интрузивы: небольшие штоки, пластовые залежи, дайки, которые сложены афировыми или порфировыми породами, имеющими пе​трографическое сходство с лавами.
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В ходе формирования орогенных вулканических комплексов породы с большим содержанием кремнекислоты (SiO2) обычно сменяются во времени менее кремнекислыми. Такая последова​тельность формирования серий называется антидромной. Самы​ми ранними часто являются ультракислые риолиты (SiO2 > > 74 мас.%), представленные игнимбритами и разнообразными пирокластическими породами. Вверх по разрезу риолиты сменя​ются риодацитами (71-68 мас.% SiO2) и дацитами (68-60 мас.% SiO2). Кислые вулканиты слагают крупные стратовулканы (Эль​брус, Арагац) или заполняют кальдеры. Проседанию кальдер со​путствовали мощные вулканические взрывы, приводившие к на​коплению пирокластических пород. Суммарная мощность кислых лав и пирокластики нередко достигает 1-2 км и более. После об​разования кальдер внутри них растут экструзивные купола и воз​никают вулканические конусы, состоящие из менее кремнекислых пород: андезидацитов, андезитов, андезибазальтов, базальтов. Та​кие же породы слагают небольшие поздние конусы на склонах стратовулканов.
Хотя антидромная последовательность вулканитов отмечается часто, ее нельзя считать универсальной. Отдельные потоки средних и основных лав могут предшествовать кальдерному комплексу, со​стоящему из риолитов, риодацитов и дацитов. Внутри кальдер и на склонах стратовулканов также могут появляться потоки базальтов и андезитов, которые переслаиваются с риолитами-дацитами. Из​вестно много примеров, когда основной и кислый магматический материал извергается одновременно; при этом происходит смеше​ние магм разного состава. При наличии не только поздних, но и ран​них базальтов-андезитов орогенные вулканические комплексы приобретают циклическое строение. В этом случае нижняя часть разреза обнаруживает гомодромную последовательность (относи​тельно молодые потоки содержат больше SiO2 по сравнению с пре​дыдущими), а верхняя - антидромную. Многие вулканические ком​плексы состоят из нескольких антидромных и (или) гомодромных ритмов. Продолжительность формирования вулканического ком​плекса обычно составляет несколько миллионов лет. Значитель​ная часть времени приходится на периоды покоя между кратко​временными вулканическими извержениями.
Орогенные интрузивные комплексы образованы главным обра​зом кислыми и ультракислыми породами известково-щелочного и умереннощелочного рядов: гранитами, адамеллитами, граноди-
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оритами, лейкогранитами, аляскитами, с которыми ассоциируют средние и реже основные породы: кварцевые диориты, диориты, габбро, сиениты, монцониты. Вертикальная протяженность ин​трузивов варьирует от сотен метров до нескольких километров в пластовых залежах, а в трубообразных цилиндрических телах до​стигает 10-12 км. Поскольку плотность гранитов и лейкограни-тов-аляскитов, равная примерно 2.6 г/см3, меньше, чем плотность вмещающих пород (2.7-2.8 г/см3), гранитные плутоны большой вертикальной протяженности сопровождаются отрицательными аномалиями силы тяжести (гравитационными минимумами).
Глубина эрозионного среза обнаженных интрузивных массивов весьма различна и может меняться от нескольких метров до не​скольких километров. Глубоко эродированные гранитные и гра-нитоидные плутоны занимают площади, измеряемые сотнями, ты​сячами и даже десятками тысяч квадратных километров. Однако столь крупные интрузивные тела всегда оказываются гетерогенны​ми и полихронными, т.е. состоят из пород разного состава, относя​щихся к разновозрастным интрузивным комплексам. Интрузивы, представляющие один комплекс, как правило, не превышают пер​вых десятков километров в поперечнике.
Каждый комплекс объединяет несколько интрузивных фаз — от​носительно однородных по составу и строению тел, отделенных от других таких тел или вмещающих пород резкими границами (кон​тактами), которые можно картировать при геологической съемке. Каждая интрузивная фаза представляет обособленно затвердевшую порцию магматического расплава. Различают фазы внедрения и фа​зы становления интрузивов. Первые образуются при поступлении дискретных порций расплава в камеру интрузива из глубинных ис​точников, а вторые являются результатом внутрикамерной диффе​ренциации магмы при ее затвердевании. Вслед за В.С.Коптевым-Дворниковым в массивах, сложенных гранодиоритами, гранитами, лейкогранитами и аляскитами, выделяют главную интрузивную фа​зу, дополнительные интрузивы и жильные граниты. Главная интру​зивная фаза, занимающая почти весь объем интрузивного массива, представлена наименее кремнекислыми породами с крупно- и сред-незернистой структурой. Эти породы прорваны более кремнекислы​ми дополнительными интрузивами — небольшими пластовыми зале​жами, штоко- и дайкообразными телами средне- и мелкозернистых, часто порфировидных лейкогранитов и аляскитов, которые распо​лагаются вблизи верхних и боковых контактов интрузивных масси-
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Рис. 12.9. Схема геологического строения Бектауатинского гранитного массива (Цен​тральный Казахстан)
1 — крупнозернистые граниты главной интру​зивной фазы; 2— средне- и мелкозернистые гра​ниты дополнительных интрузивов; 3 — мелко​зернистые аплитовидные граниты; 4 — вмещающие породы
вов (рис. 12.9). Допол​нительные интрузивы рассматриваются как за​твердевшие остаточные расплавы, выжатые к контактам интрузивных массивов при кристалли​зации гранитов главной интрузивной фазы. Са​мые последние порции остаточного расплава за​твердевают в виде пре​дельно кремнекислых мелкозернистых аплито-видных лейкогранитов, аляскитов и аплитов, ко​торые образуют систему пологих пластовых зале​жей и крутопадающих да​ек, залегающих среди ра​нее затвердевших гранитов и, как правило, не выходящих за их пределы. С этими телами, которые объединяют под названием жиль​ных гранитов, сопряжены пегматиты и пегматоидные обособления. Различия в содержаниях SiO2 между кислыми и ультракислыми по​родами главной интрузивной фазы, дополнительных интрузивов и жильных гранитов составляют 5—10 мас.%.
Фазы внедрения могут быть представлены более разнообраз​ными по составу породами, в том числе средними и основными. По​следовательность фаз внедрения также обычно бывает гомодром-ной. При неоднократном поступлении магматического материала повышенной основности выделяются несколько гомодромных ин​трузивных ритмов. Описаны примеры одновременного внедрения основных и кислых магм в интрузивные камеры и их смешения. На​пример, базитовые дайки, связанные с глубинными источниками, нередко прорывают гранитные и гранитоидные плутоны еще до их полного затвердевания. Такие дайки, получившие название син-консолидационных, или синплутонических, рассекая граниты главной интрузивной фазы, могут, в свою очередь пересекаться жильными гранитами (рис. 12.10) и вовлекаться в деформации вместе с окру​жающими гранитами.
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Рис. 12.10. Синконсолидационные (синплуто-нические) дайки в фанитах (схематический раз​рез)
1 — зоны скалывания; 2 — пегматитовые жилы; 3 — дайки аплитовидных мелкозернистых гранитов; 4 — синконсолидационные базитовые дайки; 5 — круп​нозернистые граниты
Рис. 12.11. Послефанитовые дайки (схе​матическая карта)
1 — дайки; 2 — граниты

Многие гранит​ные и фанитоидные массивы пересечены дайками,   которые были внедрены в со​вершенно твердые породы вдоль тре​щин     скалывания и отрыва. Такие по-слегранитовые, или поздние дайки сложены афировыми или порфировыми жильными породами основного, среднего и кислого составов, которые отличаются от вмещающих гра​нитов и гранитоидов меньшей степенью кристалличности и часто обладают лавовым обликом. Мощность даек варьирует от десятков сан​тиметров до десятков мет​ров, а протяженность — от нескольких метров до кило​метров. В интрузивных мас​сивах нередко насчитыва​ются многие десятки и даже сотни даек, образующих дайковые пояса (рис. 12.11), которые иногда продолжа​ются далеко за пределы мас​сивов.
По взаимным пересече​ниям удается выделить не​сколько ритмов послегранитовых даек, причем доля пород повы​шенной основности возрастает от раннего ритма к позднему. Среди самых молодых даек часто встречаются лампрофиры: спессартиты,
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керсантиты и др. Дайки разного состава могут внедряться не толь​ко последовательно, но и одновре​менно. Например, основной и кислый расплав, поднимаясь по одним и тем же трещинным кана​лам, часто затвердевает в виде сложных даек, которые состоят из меланократовых краевых зон и бо​лее лейкократового ядра (рис. 12.12).
Рис. 12.12. Сложная дайка {раз​рез), состоящая из гранит-пор​фирового ядра (кресты) и базито-вых краевых зон (черное). Гранит-порфиры содержат бази-товые включения, аналогичные по составу породам краевых зон
Происхождение послеграни-товых даек остается предметом дискуссии. Некоторые исследова​тели исключают их из состава ин​трузивных комплексов, сложен​ных полнокристаллическими плутоническими породами, и рас-
сматривают как самостоятельные
комплексы малых интрузий или как субвулканические образования, которые относятся к более молодым вулканическим комплексам. Действительно, граниты могут пересекаться дайками, которые на десятки и сотни миллионов лет моложе вмещающих плутонических пород и не имеют с ними ничего общего, кроме пространственно​го сонахождения. Однако можно привести много примеров, когда послегранитовые дайки обнаруживают явное вещественное род​ство с предшествовавшими интрузивными породами и не отделены от них геологически измеримыми промежутками времени. Неред​ко в гранитных или гранитоидных массивах и вблизи них развиты не только послегранитовые, но также синплутонические и догранит-ные дайки сходного состава, причем последние во многом сходны с вулканитами, образованными до внедрения интрузий.
Общность составов, пространственная и хронологическая сбли​женность вулканических, плутонических и жильных пород позво​ляет выделять орогенные вулканоплутонические ассоциации. Коли​чественные соотношения между вулканическими и интрузивными породами, входящими в такие ассоциации, в значительной мере зависят от глубины денудационного среза. Там, где этот срез неве​лик, обнажены преимущественно вулканические породы, а интру​зивы остаются невскрытыми. В тех местах, где денудационный срез
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достаточно глубок, вулканические толщи оказываются размытыми, а интрузивные тела выходят на дневную поверхность. Нередко от вулканических комплексов остаются только «корни» в виде круто​падающих субвулканических даек.
Следует иметь в виду, что первоначальная глубина залегания кровли интрузивных тел, сложенных породами разного состава, может быть неодинаковой. Так, габбро, диориты и гранитоиды повышенной основности обычно поднимаются до более высоких гипсометрических уровней, чем граниты. Лейкограниты часто за​твердевают на большей глубине, чем биотитовые граниты, а микро-клин-альбитовые лейкограниты залегают еще глубже. Поэтому для полихронных плутонов сохраняется вероятность того, что на той или иной глубине находятся скрытые интрузивные тела, сложенные более молодыми гранитами. О наличии последних можно судить по геофизическим данным, а также по небольшим апофизам, дости​гающим малых глубин. В частности, дайки мелкозернистых лейко-кратовых гранитов, пересекающие гранодиориты или биотитовые граниты, отнюдь не всегда относятся к жильной фазе данного ин​трузива; нередко их источником служат более молодые граниты, за​легающие на глубине.
Скрытые лейкогранитовые интрузивы часто являются наиболее продуктивными и именно с ними связаны месторождения вольф​рама, олова, молибдена, редких металлов. При глубоком бурении в пределах месторождений и рудных полей скважины пересекают верхние кромки скрытых гранитных интрузивов на глубинах, кото​рые могут измеряться километрами.
12.4. Внутриплитный магматизм
Внутриплитный магматизм не зависит от границ литосферных плит, что позволяет думать о его весьма глубинном источнике. На это указывает также наличие в некоторых магматических про​явлениях повышенных содержаний первичного (планетарного, или солнечного) изотопа 3Не, который сохранился в нижней ман​тии со времен формирования Земли.
Типичными представителями внутриплитного магматизма яв​ляются обогащенные железом и титаном базальты и пикриты нор​мальной, умеренной и повышенной щелочности, а также различные щелочные породы калиево-натриевого и калиевого рядов. Облас-
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ти развития подобного магматизма нередко приурочены к сводовым поднятиям с поперечником до 200—300 км и сопровождаются гра​витационными и термическими аномалиями, связанными с об​ширными выступами астеносферы. В связи с этим внутриплитный магматизм называют также магматизмом горячих областей.
В настоящее время появление таких областей связывается с подъемом струй (плюмов) разогретого мантийного вещества, проекции которых на дневную поверхность представлены компакт​ными магматическими ареалами. Эти ареалы характеризуются дли​тельностью проявления магматических процессов и специфичес​ким, обычно умереннощелочным или щелочным, составом магм. Их размеры достигают десятков тысяч квадратных километров. Кроме того, для таких областей на определенной стадии их развития харак​терно трехлучевое строение (тройное сочленение), определяемое концентрированием тектономагматических процессов (грабенов, вулканических полей) в линейных зонах, которые примерно под равными углами расходятся от центра горячей точки.
Примером такой горячей точки является Южно-Байкальская, или Хамардабанская (рис. 12.13), расположенная в юго-западной ча​сти Байкальского рифта. Она обладает всеми признаками подобных образований, в том числе высоким отношением 3Не/4Не. Ее разви​тие началось в олигоцене-раннем миоцене (34—18 млн лет назад) с появления у южного окончания оз. Байкал медленно растущего свода и излияний Fe—Ti базальтов умеренной и повышенной щелоч​ности. Базальтовые излияния продолжались до конца миоцена. В плиоцене-голоцене начали преобладать долинные излияния. Важнейшей особенностью современной структуры вулканической области, заложившейся в плиоцене, является возникновение круп​ных грабенов: Тункинского, Хубсугульского и Восточно-Тувин​ского (Окинского), образующих тройное сочленение примерно в 200 км к западу от южного окончания Байкала. Наблюдаемая здесь картина в значительной мере сходна с ситуацией, существу​ющей в районе Северо-Восточной Африки, где развита тройная рифтовая система Красного моря, Аденского залива и Восточно-Африканского рифта.
В настоящее время на Земле выделено свыше 120 горячих точек, проявивших активность в позднем кайнозое. Корни горячих точек расположены значительно глубже подошвы литосферных плит и от​носительно неподвижны. Поэтому когда литосферные плиты про​ходят над такими точками, на их поверхности может возникнуть
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Рис. 12.13. Схема размещения кайнозойских вулканитов в юго-западной ча​сти Байкальской рифтовой области Базальты: / — на водоразделах, 2 — в долинах; 3 — плиоцен-четвертичная моласса;
4 — граница распространения плиоцен-четвертичного (долинного) вулканизма;
5 — граница сводового понятия; 6 — область развития аномальной мантии с глуби​
ной залегания менее 50 км; 7— Окинско-Восточно-Тувинская зона развития кай​
нозойского вулканизма и межгорных понижений. Цифры в кружках — абсолютный
возраст базальтов, млн лет
«магматический след». Ярким примером подобной ситуации явля​ется Гавайский подводный хребет и его северное продолжение — хребет Эмпириор, которые протягиваются в Тихом океане от Гавай​ских островов до Алеутского глубоководного желоба на расстояние около 6000 км (рис. 12.14). В пределах этого пояса расположены 107 вулканов; общий объем изверженных пород превышает 1 млн км3. Возраст вулканов последовательно становится моложе с севе​ра на юг. Самые древние извержения в северной части хребта Эм​пириор происходили 75-80 млн лет назад, а на Гавайских островах активная вулканическая деятельность продолжается на глазах чело​века. Гавайские вулканы и более древние вулканические центры,
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расположенные се​вернее, маркируют перемещение Тихо​океанской плиты над горячей точкой с юга на север. Вероятно, такую же природу имеют и асейсмичные подводные хребты ти​па Китового в Атлан​тике.
Рис. 12.14. Вулканический пояс хребта Эмпи-риор и Гавайского хребта в Тихом океане, по Д.А. Клэгу, 1987 г.
Незалитые контуры — древние подводные вулка​ны, черное — новейшие вулканические постройки Гавайских островов. На врезке — зависимость меж​ду возрастом вулканических пород и расстоянием от восточного окончания Гавайских островов
По данным сейс​мической томогра​фии, горячие точки представляют собой пути проникновения горячего астеносфер-ного вещества вдоль зон растяжения и раз​рывов в литосфере над крупными разо​гретыми участками мантии. Перенос ве​щества в мантийных плюмах происходит не непрерывным по​током, а отдельными
порциями. При этом астеносферное вещество растекается в лито​сфере наподобие шляпки гриба, а над ними возникают крупные об​ласти растяжения (рифтовые системы, трапповые провинции). Плюмы отличаются друг от друга размерами и глубиной заложения. Они возникают, эволюционируют и исчезают, существуя обычно около 100 млн лет.
Выделяются три главных типа внутриплитного магматизма, пространственно связанные: 1 - с областями континентального рифтогенеза; 2-е осями океанического спрединга; 3 - развитые вне связи с этими структурами. В целом не наблюдается существен​ных различий между характером проявления внутриплитного маг​матизма в пределах одного типа литосферы или конкретной геоло​гической ситуации, да и различия между внутриплитным
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магматизмом континентов и океанов также невелики и сводятся главным образом к более широкому развитию кислых членов маг​матических серий в континентальных блоках литосферы.
12.4.1. Строение и магматизм континентальных рифтов
[image: image102.jpg]



Рис. 12.15. Схема строения Восточно-Афри​канской рифтовой области, по Н.А.Логачеву 1 — рифтовые долины; 2— главные сводово-глыбо-вые поднятия: А — Эфиопское, Б— Восточно-Аф​риканское: 3 — второстепенные сводовые подня​тия; 4 — крупные внутренние горсты в рифтовых долинах
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Современные континентальные рифтовые области, обладая близкими параметрами строения и морфологии, существенно раз​личаются по масштабам развития магматизма. Одни рифтовые зо​ны (например, Байкальская) на протяженных участках лишены вулканических продуктов и в целом характеризуются сравнитель​но бедным набором магматических ассоциаций. Другие рифтовые области, ярким приме​ром которых являются зоны Восточно-Аф​риканской рифтовой системы, сопровожда​ются обильным и раз​нообразным вулканиз​мом (рис. 12.15). Магматические об​разования здесь при​надлежат толеитовой, умеренно- и высоко​щелочной сериям,как калиево-натриевой, так и калиевой,харак​терной для Западной (Танганьикской) вет​ви этого рифта. Они представлены главным образом Fe—Ti базаль​тами и пикробазаль-тами разной щелоч​ности, и в меньшей степени, щелочными породами, в том числе среднего и кислого со​става. Магматизм час​то имеет бимодальный
Часть И. Магматические горные породы (петрография)
характер, причем наиболее типичен он для поздней, собственно рифтовой стадии развития этих систем, тогда как для предрифтово-го этапа более характеры слабодифференцированные щелочноба-зальтовые ассоциации, иногда сменяющиеся толеитовыми. В осно​вании разреза рифтовых серий часто развиты разнообразные щелочные риолиты (комендиты, пантеллериты), обычно представ​ленные игнимбритами.
В развитии континентальных рифтов отчетливо выделяются две стадии. Для ранней (предрифтовой) стадии типичен общий подъем территории, при котором связь вулканизма со структурой рифта еще не выражена. Для этой стадии характерны излияния слабодифференцированных лавовых серий, представленных в од​них случаях монотонными толщами умереннощелочных оливино-вых базальтов (Байкальский рифт, трапповая серия Эфиопского рифта), в других — фонолитами и щелочными ультраосновными по​родами (Кенийский рифт, Рейнский грабен).
Вторая (собственно рифтовая) стадия отличается усилением тектонической активности, приводящей к образованию рифтовых впадин и горного рельефа. Вулканизм протекает главным образом в пределах рифтовых впадин, либо тяготеет к ним. Наряду с трещин​ными излияниями слабодифференцированных вулканитов повы​шенной щелочности в это время формируются вулканы централь​ного типа, с которыми связано появление дифференцированных серий.
Особый случай представляет собой уникальная Красноморская рифтовая область, где наблюдается переход от континентального рифтогенеза к океаническому спредингу. В ее пределах во времени и в пространстве (от краев вовнутрь) наблюдается смена щелоч​ных базальтов титанистым толеитовым пикрит-базальтовым вулка​низмом промежуточного типа (Афар). Толеитовые базальты типа MORB устанавливаются только в осевой части раздвига вдоль оси Красного моря. По-видимому, подобный тип эволюции магматиз​ма связан с прогрессивным плавлением астеносферного плюма и его постепенным обеднением легкоплавкими компонентами.
Если отмеченные выше вариации составов отражают общие тенденции в развитии рифтового магматизма во времени и прост​ранстве, то характер эволюции локальных магматических источни​ков наиболее ярко проявляется в строении дифференцированных магматических серий, обычно связанных с вулканами централь​ного типа. Общая последовательность изменения составов в таких
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вулканах обычно сводится к смене ранних основных пород более по​здними кислыми. Например, в Эфиопском рифте, в хребте Эрта-Але и вулканическом центре Война проявлена последовательность: уме-реннощелочной базальт—умереннощелочной ферробазальт-муджи-ерит-трахит-комендит-пантеллерит, причем распространенность пород уменьшается в той же последовательности.
Для Главной Эфиопской рифтовой зоны более типичны умерен-нощелочные базальт—пантеллерит-комендитовые вулканиты, в со​ставе которых промежуточные породы (муджиериты, бенмореиты, трахиты) хотя и присутствуют между более ранними умеренноще-лочными оливиновыми базальтами и поздними пантеллеритами, но развиты очень ограниченно; в связи с этим ассоциация становит​ся отчетливо бимодальной. Подобным же строением характеризу​ются вулканы Кенийского рифта, извергавшие щелочные базальто-иды и трахиты. Заключительными дифференциатами в них являются небольшие штоки комендитов.
Иной тренд дифференциации наблюдается в вулканических центрах, сложенных щелочными породами с карбонатитами. Они известны в Рейнском грабене, но наиболее широко проявлены в Кенийском рифте. На стадии формирования главного вулканиче​ского конуса этих вулканов преобладают излияния нефелинитов и фонолитов, сопровождаемые агломератами и туфами того же со​става. На заключительных стадиях формируются потоки нефелини​тов, карбонатитов (вулкан Олдоиньо-Ленгаи), а также карбонати-товые аггломераты, туфы и пеплы.
Многие умереннощелочные базальты и нефелиниты континен​тальных рифтов и горячих точек содержат ксенолиты мантийного вещества, главным образом шпинелевых, реже гранатовых лерцо-литов и вебстеритов, по-видимому, представляющих собой фраг​менты астеносферного вещества.
Судя по данным сейсмической томографии, под рифтовыми впадинами расположена зона разуплотненной мантии (астеносфер-ная подушка), мощностью до 200-250 км, а ниже 300 км мантия под этими регионами относительно более холодная. Малоглубинной оказалась также астеносферная мантия под большей частью Крас-номорского рифта, за исключением его южного окончания, примы​кающего к тройному сочленению с Восточно-Африканским и Аден​ским рифтами. В этом месте корни магматических систем прослеживаются на глубину более 400 км.
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12.4.2. Внутриплитный магматизм океанов
Океанические зоны спрединга, особенно в Атлантическом и Ин​дийском океанах, нередко осложняются вулканическими острова​ми, расположенными либо на осях срединно-океанических хребтов либо на их флангах или склонах (см. рис. 12.2). Намечается зависи​мость характера магматизма от его приуроченности к главным мор-фоструктурам дна океана. Так, острова, расположенные на осях сре​динно-океанических хребтов (Исландия, Вознесения, Буве), образованы породами преимущественно толеитовой серии (ба-зальт-исландит-риолитовая ассоциация), тогда как острова на скло​нах хребтов (Св.Елены, Азорские, Тристан-да-Кунья, Гоф) пред​ставлены породами преимущественно K-Na умеренно-и высокощелочной серий, в том числе щелочной базальт-трахит-трахириолитовой, комендит-пантеллеритовой, фонолитовой, ще-лочно-трахитовой ассоциациями. Умереннощелочные базальты островов на срединно-океанических хребтах по сравнению с толе-итами MORB имеют более низкие содержания SiO2, обогащены железом и титаном, а также щелочными металлами, особенно на​трием. Эти базальты обогащены также несовместимыми литофиль-ными элементами-примесями: Ва, Nb, Sr, Rb, Zr, легкими РЗЭ.
Особый интерес представляет Исландия, расположенная на своде Срединно-Атлантического хребта и отличающаяся самой вы​сокой продуктивностью вулканизма на Земле. Остров сложен вул​канитами, которые формировались, по крайней мере, с миоцена (16 млн лет). Около 80% их объема представлено базальтами, глав​ным образом, толеитовыми; примерно 15% приходится на риодаци-ты и риолиты и около 5% — на своеобразные высокожелезистые ан​дезиты — исландиты. Вулканические породы третичного возраста (главным образом, это платобазальты) распространены на востоке и северо-западе острова и занимают около 35-40% его площади (200 000 км2). Мощность разреза варьирует от 3 до 12 км. Излияния базальтов происходили из трещинных и щитовых вулканов. Толщи базальтов интрудированы дайками и силлами долеритов, которые особенно многочислены на востоке Исландии. Дайки, более распро​страненные, чем силлы, протягиваются в виде поясов шириной 3-5 км и длиной до 40 км.
Четвертичные вулканы с возрастом <0.7 млн лет сосредоточены в рифтовых зонах северо-восточного простирания (рис. 12.16). В цен​тральном рифте, который служит продолжением осевого Срединно-
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Рис. 12.16. Зоны четвертичного вулканизма Исландии, по СП. Якобссону, 1972 г.
1 — оливиновые толеиты, 2— кварцевые толеиты, 3— переходные (умереннощелоч-ные) базальты, 4 — щелочные оливиновые базальты
Атлантического хребта, преобладают оливиновые толеиты. В краевых рифтовых зонах, расположенных северо-западнее и юго-восточнее, появляются щелочные оливиновые базальты. С четвертичными ба​зальтами ассоциируют кислые вулканиты и исландиты. Некоторые вулканические извержения происходили подо льдом. Затвердева​ние расплавов при воздействии на них образованной при таянии льда воды вело к формированию подушечных лав и гиалокластитов.
Базальты Исландии, как и других островов в океанах, заметно отличаются от базальтов океанского дна более высокими содержа​ниями Ti, Fe, К (см. табл. 12.1) и ряда литофильных элементов-примесей (табл. 12.5). По мере движения вдоль осевой рифтовой зо​ны к океану базальты постепенно приближаются по составу к N-MORB.
Внутриплитный магматизм проявлен также на вулканических островах и подводных возвышенностях, расположенных на значи​тельном удалении от срединно-океанических хребтов и островных
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Таблица 12.5. Средние содержания литофильных элементов-примесей (г/т)
в толеитовых базальтах, развитых в разных тектонических обстановках
(по П. Хольму, 1985 г.)
	Химический
	1
	2
	3
	4

	элемент
	
	
	
	

	Rb
	6.3
	20.1
	2.4
	8.8

	Ва
	8.4
	21.8
	29.1
	22.5

	Th
	0.4
	2.5
	0.3
	1.3

	U
	0.2
	0.7
	0.1
	0.4

	Nb
	1,3
	7.7
	4.1
	20.1

	Zr
	37
	114
	96
	174

	Ti
	4581
	7940
	8704
	15728


Примечание. 1 — островные дуги и активные континентальные окраины; 2 — континентальные плиты (трапповая ассоциация); 3, 4 — океанические пли​ты: 3 — дно океанов, 4 — острова
дуг. Для него характерны интенсивные извержения в течение дли​тельного периода, причем количество извергнутого материала в них за определенное время на единицу площади превосходит поступле​ния магматических масс в срединно-океанических хребтах. В част​ности, для Гавайских островов это отношение меняется от 0.01 до 0.2 км/год. Так как подобных центров магматизма на Земле немно​го, общий объем продуктов внутриплитного океанического вулка​низма, по оценке Д. Шиллинга, составляет не более 10% от магма​тических продуктов срединно-океанических хребтов.
Примерами внутриплитных магматических обстановок в Атлан​тическом океане служат Канарские острова, Тринидад, Вознесе​ния, в Индийском океане — Реюньон, Родригес и Маврикий, в Ти​хом океане — Гавайские и Галапагосские острова, Лайн и Таити. Для них характерны проявления титанистого толеитового, умерен​но- и высокощелочного магматизма. В целом преобладают породы K-Na ряда, хотя иногда отмечаются и калиевые разновидности с мо​дальным лейцитом (острова Зеленого Мыса). Аналогичными по​родами часто образованы и подводные горы на дне океана.
Соотношения толеитовых, умеренно- и высокощелочных бази-тов могут быть различным. Например, на Гавайских островах маг​матическое развитие носило циклический характер. Самыми ран​ними являются базаниты и щелочные оливиновые базальты, 368
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которые изливались под водой и занимают около 3% вулканичес​кой постройки. Позднее возникли крупные щитовые вулканы, вы​ступавшие над уровнем моря и образованные потоками толеитовых базальтов и пикробазальтов. Эти породы, занимающие 95-98% всего объема вулканитов, накопились в течение короткого отрезка геологического времени, не превышавшего миллиона лет. На завер​шающей стадии формирования щитового вулкана возникла каль​дера, заполненная толеитовыми базальтами. На посткальдерной стадии образовались основные и средние породы умеренношелоч-ного ряда: нефелиннормативные базальты, гавайиты, муджиериты, трахиты, составляющие около 1 % объема изверженного материала. Затем вулканическая деятельность прекратилась, и в течение не​скольких миллионов лет щитовой вулкан подвергался размыву. После этого возникли мелкие паразитические конусы, из которых извергались щелочные оливиновые базальты, базаниты, нефелини-ты и мелилитовые породы. Эта ассоциация занимает менее 1 % об​щего объема вулканитов.
В целом магматические ассоциации океанских островов анало​гичны магматическим ассоциациям континентального внутриплит-ного магматизма, хотя для последнего часто характерны и различ​ные кислые магматические породы. Особенно показательна в этом отношении линия Камеруна — вулканическая цепь, образованная умереннощелочными базальтами и высокощелочными вулканита​ми. Она начинается в пределах океанического дна Гвинейского за​лива и завершается на Африканском континенте. При этом базовый характер магматических ассоциаций практически не меняется, только на материковом участке наряду с умереннощелочными ба​зальтами появляются пантеллериты.
Толеитовые базальты горячих точек существенно отличаются от базальтов срединно-океанических хребтов повышенными содержа​ниями TiO2, общего железа, К2О и пониженными концентрациями А12О3 (см. табл. 12.1) Эти различия обусловлены разными источни​ками магм для этих двух групп базальтов. По содержанию К2О и ха​рактеру распределения элементов-примесей толеитовые базальты океанских островов и континентальных рифтов приближаются кумереннощелочным базальтам, благодаря чему их иногда выделя​ют в качестве промежуточных толеитов.
Породы умеренно- и высокощелочной серий являются неотъ​емлемыми членами магматических ассоциаций океанских островов, хотя, как уже отмечалось, их доля в строении различных областей
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существенно варьирует. Спектр их составов обычно очень широкий. Более кислые продукты этих серий включают трахиты, трахиорио-литы, комендиты, пантеллериты и фонолиты. Фонолиты и пантел-лериты ассоциируют с базальтоидами умеренно- и высокощелочных серий (Канарские острова и Острова Зеленого Мыса), а трахиори-олиты и комендиты связаны с умереннощелочными оливиновыми базальтами (острова Таити, Реюньон). По характеру ассоциаций щелочные породы океанских «горячих точек» сходны с подобными ассоциациями внутриплитных областей континентов, например Северной Африки, вплоть до появления карбонатитов (Острова Зеленого Мыса).
12.5. Анорогенный магматизм фанерозоя как палеоаналог внутриплитного магматизма
Если магматизм фанерозойских складчатых областей является древним аналогом магматизма активных границ плит в кайнозое, то анорогенный магматизм представляет собой аналог внутриплит​ного магматизма этого времени. К числу типичных проявлений кон​тинентального магматизма анорогенных областей относятся ареалы, связанные с развитием палеорифтовых структур, широко распрост​раненных на территориях древних платформ. Они достаточно хоро​шо идентифицируются, и в их трактовке особенных сомнений не возникает. Огромные поля континентальных базальтов — траппов, которые практически не имеют аналогов в позднем кайнозое, могут быть сопоставлены с обширными подводными плато на океаниче​ском дне. Более глубинными образованиями являются расслоен​ные интрузивы основного и ультраосновного составов, приурочен​ные к стабильным участкам континентальной земной коры — древним кратонам, областям завершенной складчатости и устой​чивым блокам в складчатых поясах. К числу анорогенных комплек​сов континентов относятся также крупные щелочные провинции, развитые преимущественно на древних платформах.
12.5.1. Магматизм палеорифтов
Наиболее изученными примерами палеорифтов являются де​вонская Днепровско-Донецкая впадина, разделяющая Украин​ский щит и Воронежский выступ кристаллического фундамента
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Русской плиты и пермский грабен Осло в западной части Балтий​ского щита. Днепровско-Донецкий палеорифт представляет собой длинную (до 900 км при ширине 100-200 км) депрессию северо-за​падного простирания. Заложение этой структуры относится к по​зднему докембрию. Образования этого времени представлены дай​ками диабазов с возрастом 566 млн лет, синхронными по времени трапповому магматизму юго-западной части Восточно-Европей​ской платформы. Однако главный этап развития связан с девоном. Среди девонских магматических пород Днепровско-Донецкого па-леорифта выделяются следующие ассоциации: базальт-долеритовая, трахибазальт-трахиандезит-трахириолитовая, ассоциации мелане-фелинитов, щелочных ультрамафитов, габброидов, карбонатитов и щелочных базальтоидов и фонолитов. Как и во многих континен​тальных рифтах, наиболее щелочные разновидности пород харак​терны для начальных этапов развития рифтовой зоны.
Геологическая история грабена Осло началась в самом конце карбона или начале перми с погружения крупного блока земной ко​ры. На следующем этапе произошли извержения щелочных пикри-тов, оливиновых нефелинитов, мелилититов, тефритов, лейцититов. По направлению на северо-восток начинают преобладать умерен-нощелочные оливиновые базальты, гавайиты, муджиериты, тра-хибазальты, и в районе Осло извергались толеитовые базальты. В целом здесь развиты те же типы изверженных пород, что и в Дне-провско-Донецком палеорифте. Однако в отличие от последнего на следующих этапах развития рифта Осло преобладали трахианде-зиты, которые распространены на всей территории рифта, а также были внедрены крупные плутоны монцонитов-мариуполитов и си​енитов — щелочных гранитов.
12.5.2.Континентальные покровные базальты (траппы)
Термин трапп — старое шведское название основных магмати​ческих пород, которые слагают обширные покровы и образуют ха​рактерные ступенчатые формы рельефа. Трапповая ассоциация объединяет колоссальные объемы вулканических, вулканокласти-ческих и интрузивных пород преимущественно основного состава, развитых на платформах, особенно древних. Ареалы траппового магматизма занимают площади в сотни тысяч и миллионы квадрат​ных километров, а суммарная вертикальная мощность вулканиче​ских покровов и интрузивных залежей достигает нескольких кило-
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метров, так что общий объем магматического материала в самых крупных провинциях составляет миллионы кубических километров. Самые древние из известных траппов были сформированы в про​терозое около 2 млрд лет назад, а максимум развития траппового магматизма приходится на мезокайнозой. В конце перми и триасе трапповые ассоциации формировались на Сибирской, Южно-Ки​тайской платформах и на западе Африки. В позднем триасе и юре возникла трапповая провинция Карру в Южной Африке, а в позд​ней юре и мелу — траппы Южной Америки, Восточной Антаркти​ды и Австралии. Траппы Деканского плато в Индии имеют поздне-меловой-эоценовый возраст. В это же время трапповый магматизм был проявлен в Брито-Арктической провинции. Миоценовые трап​пы известны на Колумбийском плато на западе США, на запад​ном побережье Антарктиды и в Восточной Африке.
Среди вулканических пород всех этих провинций преобладают гиперстеннормативные оливиновые и кварцевые толеитовые ба​зальты, которые ассоциируют с нефелиннорматиными щелочными породами, занимающими значительно меньший объем. Содержа​ние MgO в толеитовых базальтах обычно не превышает 6—7 мас.% (см. табл. 12.1). Главными минералами в них являются плагиоклаз и клинопироксен, к которым добавляется некоторое количество оливина. В значительно меньшем количестве встречаются высо​комагнезиальные пикриты и пикробазальты, богатые оливином. По уровню содержаний Na2O + К2О большая часть базальтов отно​сится к низкощелочному ряду. Умереннощелочные базальты и вы​сокощелочные вулканиты (нефелиниты, тефриты) имеют второ​степенное значение. Они в относительно небольшом количестве появляются главным образом в нижних и верхних частях разреза и часто являются самыми магнезиальными. Таким образом, общая последовательность формирования вулканических пород траппо-вой ассоциации обнаруживает цикличность: сначала появляются не​большие объемы щелочных пород, богатых магнием, затем главный объем низкощелочных и низкомагнезиальных толеитовых базаль​тов и, наконец, небольшое количество поздних пород повышенной щелочности и магнезиальности.
В некоторых провинциях в состав трапповой ассоциации, кро​ме базальтов, входят и кислые вулканиты. Контрастная ассоциация базальтов и риолитов характерна, например, для кайнозойского платформенного вулканизма Эфиопии и сопредельных террито​рий. Раннемеловые вулканические породы, образующие трапповую
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ассоциацию в бассейне р. Парана в Бразилии, представлены как преобладающими по объему толеитовыми базальтами, так и риода-цитами-риолитами. Хотя кислые породы занимают не более 10% общего объема изверженного материала, площадь их выходов со​ставляет около 150 000 км2.
Интрузивные породы трапповой ассоциации имеют такой же хи​мический и минеральный составы, что и комагматичные вулкани​ты. Преобладают долериты и габбро-долериты разной зернистости с офитовыми структурами. Интрузивы залегают главным образом среди слоистых осадочных толщ, подстилающих лавовый комплекс, частично проникая и в нижнюю часть вулканогенного разреза. Ин​трузивные тела имеют форму пластовых залежей мощностью от не​скольких метров до 300—500 м, которые часто простираются на многие километры, будучи приуроченными к стратиграфическим контактам и поверхностям несогласий. Вдоль трещин и разрывов вытянуты крутопадающие дайки. Верхние кромки интрузивных тел в момент внедрения были расположены на глубине от сотен метров до 1—2 км от палеоповерхности.
В современном рельефе трапповые провинции образуют об​ширные плоскогорья. Покровы прочных базальтов и пластовые за​лежи долеритов, которые переслаиваются с более рыхлыми туфами и осадочными породами, выступают на склонах долин и останцо-вых холмов в виде ступеней гигантской лестницы, что и отражено в термине трапп. Вулканиты трапповой ассоциации часто называ​ют платобазальтами, подчеркивая этим их залегание в виде об​ширных пологих покровов. Поскольку базальты заливали огромные площади, в английской литературе их обозначают термином flood basalts.
О масштабах траппового вулканизма можно судить на примере хорошо изученных базальтов Колумбийского плато на западе США. Согласно материалам П.Р.Хупера, Д.А.Свенсона и других американ​ских исследователей, базальты этого плато занимают 200 000 км2; суммарная мощность потоков составляет около 1 км. Вулканичес​кая деятельность продолжалась 11 млн лет и была особенно интен​сивной в течение первых 3.5 млн лет. За это время возникли 120— 150 лавовых потоков. Один из самых крупных потоков Роза площа​дью 40 000 км2 и общим объемом 1500 км3 распространился более, чем на 300 км от подводящего канала. Фронтальная часть потока двигалась в виде вала высотой около 30 м и шириной более 100 км со скоростью 5 км/ч. Лава была нагрета до 1100ºС. Протяженность
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потока Помона оценивается в 550 км, а фронтальные части потоков в районе Гранде-Ронде удалены от подводящих каналов на еще большее расстояние.
Излияния носили трещинный характер. Подводящие каналы местами залечены дайками средней мощностью около 8 м. Лавы по​тока Роза извергались из сближенных трещин, образующих пояс шириной 5 км и длиной 200 км. В этом поясе откартированы око​ло 20 подводящих трещин. По каждой из них лава поднималась к поверхности только один раз. Вблизи подводящих каналов сохра​нились образования, характерные для лавовых фонтанов, вспенен​ные шлаки, пемзы, агглютинаты.
Установлено, что формирование других крупных трапповых провинций также происходило весьма бурно, быстро (1-3 млн лет) и по времени нередко совпадало с эпохами вымирания фауны, на​пример, на рубежах мела и палеогена (траппы Декана в Индии) или перми и триаса (Сибирская платформа).
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Рис. 12.17. Раннемезозойская реконструкция су​перконтинента Гондвана и распределение траппо​вых провинций, по К.Коксу
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Развитие траппового магматизма на суше в ряде случаев непо​средственно предшествовало раскрытию океанов. В качестве при​меров обычно приводят позднеюрские-раннемеловые траппы бас​сейна р. Парана в Южной Америке и траппы Этендека в Южной Африке; они рассматриваются как фрагменты единого поля, даль​нейшее развитие которого привело к раскрытию Южной Атланти​ки (рис. 12.17). Вслед за накопле​нием верхнемело​вых траппов Де​кана произошла фрагментация континента Гонд-ваны и началось раскрытие Ин​дийского океана. В других регио​нах, например, в Восточной Си​бири до океани​ческой стадии де​ло не дошло. Однако в верхней части разреза си-
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бирских траппов описаны низкокалиевые базальты и долериты, геохимически почти не отличимые от океанских. Аналогичные по​роды отмечены и в верхах деканских траппов.
На Сибирской платформе известны протерозойские (1.6-1.5 млрд лет), палеозойские (девонские) и позднепалеозой-ские-раннемезозойские (пермские-триасовые) траппы. Последние представляют собой крупнейшую в мире провинцию траппового магматизма (рис. 12.18). Ее первоначальные размеры достигали 1.5 млн км2 при средней мощности вулканического разреза около 1 км. Считается, что траппы формировались в поздней перми и ран​нем триасе в интервале 254-220 млн лет. Однако, согласно более точным изотопно-геохрологическим данным, формирование трап​пов происходило на границе перми и триаса в течение всего 1-2 млн лет, со средней производительностью магматических систем около 1.3 км3 в год.
Траппы занимают почти всю западную часть Сибирской плат​формы, стабилизированной к концу докембрия. Как и в случае рифтов, магматическим извержениям предшествовал подъем тер​ритории. Основание платформенного чехла образовано раннепале-озойскими морскими осадочными породами, которые перекрыва​ются девонскими известковистыми и доломитовыми мергелями, сульфатными эвапоритами и нижнекарбоновыми мелководными известняками. На них с угловым несогласием ложатся среднекар-боновые—нижнепермские прибрежно-морские и континенталь​ные отложения, включая угленосные формации. Вся эта последо​вательность перекрывается позднепермскими-раннетриасовыми траппами, которые образованы преимущественно толеитовыми ба​зальтами и пикробазальтами с подчиненным количеством субще-лочньгх и щелочных разновидностей. Одновременно формирова​лись пластовые и дайкообразные интрузивные тела, сложенные долеритами и габбро-долеритами. На контактах интрузивов с угле​носными вмещающими породами иногда возникали линзы и непра​вильной формы обособления самородного железа, обнаруженные, например, в бассейне р. Курейки. Появление самородного железа связано с реакциями восстановления с участием углерода.
Наиболее полный разрез траппов наблюдается в северо-западной части Сибирской платформы в районе Норильска. Вулканические образования здесь представляют собой стратифицированную толщу, сложенную базальтовыми покровами и горизонтами туфов общей мощностью около 3.7 км. Одновременно с лавами формировалось
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Рис. 12.18. Размещение пермо-триасовых траппов Сибирской платформы, по ВЛ.Масайтису.
1 — выступы кристаллического фундамента; протерозой: 2— базальт-риолитовые ас​социации, 3 — траппы, 4—агпаитовые нефелиновые сиениты; поздний протеро​зой—ранний кембрий: 5— траппы (а — интрузивы, б— вулканиты), <5 — ассоциация ультраосновных—щелочных пород (интрузивы центрального типа); средний палеозой: 7— траппы (а — интрузивы, б— вулканиты), 8— трахибазальтовая ассоциация, 9— ассоциация ультраосновных-щелочных пород (а — интрузивы центрального типа, б— кимберлиты); поздний палеозой—ранний триас: 10— траппы (а — интрузивы, б— вулканиты, в — вулканогенно-осадочные породы), 11 — трахибазальтовая ассоци​ация, 12 — ассоциация ультраосновных-щелочных пород (а — интрузивы цент​рального типа, б— вулканиты, в — кимберлиты); поздний мезозой: 13— гранитоиды и сиениты (а), вулканиты кислого и среднего состава (5), 14— щелочные габброи-ды и щелочные сиениты (а), щелочные базальтоиды (б) и кимберлиты (в)
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большое количество силлоподобных интрузивов, причем с двумя из них — Норильским и Талнахским — связаны крупнейшие в ми​ре месторождения сульфидных Cu-Ni руд с платиноидами.
Рудоносные интрузивы представляют собой дифференцирован​ные сложно построенные ветвящиеся тела. Они имеют линзовидную (или корытообразную) в поперечном сечении форму с крутыми бор​тами и максимальными мощностями (до 200-300 м) на прогнутых участках (рис. 12.19). Обычно интрузивы залегают почти согласно
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Рис. 12.19. Схематический геологический разрез интрузива Норильск-1, по А.В.Тарасову
1 — эруптивная брекчия; 2 — лейкократовый габбро-долерит; 3 — габбро-диорит; 4—8 — габбро-долериты: 4— контактовые, 5— пятнистые, 6— оливиновые, 7— оли​вин -биотитовые, 8— пикритоидные; 9— геологические границы (а — прослежен​ные, б— предполагаемые); сульфидные руды: 10— массивные, 11 — вкрапленные; 12 — пермо-триасовая вулканогенная толща; 13 — отложения тунгусской серии (карбон-пермь)
с вмещающими породами или пересекают их под острым углом. Наблюдается широкое развитие эруптивных брекчий и мощных (до 300-400 м) околоинтрузивных экзоконтактовых ореолов.
Интрузивы обладают четко выраженной расслоенностью и трех​членным строением. В их верхней части развиты безоливиновые, вплоть до кварцсодержащих, долериты, ниже залегают оливиновые
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долериты и оливиновые габбро-долериты; пикритовые габбро-до-лериты образуют нижние кумулятивные горизонты.
Аналогичная ассоциация эффузивных и интрузивных пикритов и базальтов наблюдается в пределах провинции Карру на юге Афри​канского материка. Из интрузивных образований здесь наиболее из​вестны массивы комплекса Инсизва, с которыми, как и в Норильском районе, связаны крупные месторождения сульфидных Cu-Ni руд.
Трапповая провинция Карру охватывает 140 000 км2 при мощ​ности вулканического разреза, достигающей 1 км. Главный пик ак​тивности датируется 190 млн лет и связывается с началом раскры​тия Индийского океана. В основании разреза в небольшом количестве встречаются нефелиниты, которые перекрываются вы​сокомагнезиальными базальтами, выше которых располагаются толеитовые базальты, переслаивающиеся с риолитами в верхней части серии.
Как и в рассмотренных примерах, в большинстве случаев эво​люция траппового магматизма идет от K-Na умереннощелочных, а иногда и высокощелочных серий к толеитовым. На ранних стади​ях эволюции трапповых полей родоначальные магмы выплавля​лись из слабодеплетированного, а нередко и обогащенного легко​плавкими компонетами мантийного вещества; степень плавления была при этом невелика. Затем по мере развития процесса степень плавления возрастала, а магматические источники становились все более деплетированными вплоть до уровня, аналогичного источни​кам T-MORB и даже N-MORB. В тех случаях, когда в разрезах мож​но наблюдать продукты завершающей стадии магматического цик​ла, они вновь представлены породами повышенной щелочности, связанными с наиболее глубинными источниками мантийных магм, которые до этого не вовлекались в магмообразование.
12.5.3. Океанические аналоги траппов (подводные плато)
Аналогами континентальных траппов в океанах являются круц-ные подводные вулканические плато (Онтонг-Джава, поднятие Шатского и др.). Они известны во всех океанах и образованы толе-итовыми базальтами, напоминающими исландские. Наиболее изу​ченным примером является крупнейшее раннемеловое плато Он​тонг-Джава в Тихом океане. Оно расположено к северу от Соломоновых островов на глубинах 1.7-2 км, значительно возвы​шаясь над уровнем прилегающих участков дна океана, имеющих
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глубины около 4.5 км. Плато занимает площадь более 1.5 млн км2 и сходно по размерам с ареалом сибирских траппов. Краевая часть плато выведена на поверхность на о-ве Малаита, где слагающие его породы доступны для прямого наблюдения. Судя по сейсмиче​ским данным, мощность земной коры в пределах плато достигает 40 км, что значительно превышает мощность океанской коры в глубо​ководных впадинах.
Плато образовано очень однородными толеитовыми базальта​ми. Вариации состава лав соответствуют T-MORB и близки к Е-MORB. Судя по данным изотопной геохимии, в их образовании важную роль играли магматические источники типа «горячих то​чек». Однородный состав указывает на быстрое формирование пла​то над поверхностью растекавшейся головной части суперплюма. С этим согласуются и результаты изотопно-геохронологических, па-леомагнитных и геологических исследований, свидетельствующие о том, что основная часть плато была сформирована всего за 3 млн лет в интервале от 121 до 124 млн лет назад с пиком 122 млн лет. За это время излилось около 51-106 км3 базальтовой магмы со ско​ростью от 8 до 22 км3/год, что сопоставимо или превышает средние скорости поступления базальтового расплава при формировании континентальных траппов. О веществе мантийного суперплюма можно судить по ксенолитам гранатовых и шпинелевых лерцоли-тов в дайке альнеитов на о-ве Малаита, которые близки к наиболее глубинным мантийным породам, вынесенным в виде ксенолитов в областях внутриплитного базальтового вулканизма.
Таким образом, трапповые ассоциации не являются специфи​кой только континентальных сегментов земной коры. Они разви​ты и в пределах стабильных участков океанического дна. Как и на континентах, они формируются над крупными астеносферными поднятиями (суперплюмами) за сравнительно небольшое время, исчисляемое первыми миллионами лет.
12.5.4. Провинции щелочных пород континентов
К числу анорогенных комплексов континентов относятся так​же крупные щелочные провинции: Маймеча-Котуйская, Карело-Кольская и др. Они включают крупные интрузивы щелочных пород типа Хибинского и Ловозерского массивов на Кольском полуост​рове, своеобразные концентрически зональные массивы щелоч​ных и ультраосновных пород с карбонатитами, щелочные вулкани-
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ты, а также кимберлиты и высокотитанистые лампроиты. Послед​ние два вида пород занимают небольшие объемы, но чрезвычайно важны для анализа процессов в верхней мантии, фрагменты пород которой они выносят на поверхность в виде обломков.
Типичным примером является Маймеча-Котуйская провинция. Это обширная область развития щелочных пород на севере Сибир​ской платформы западнее Анабарского щита. Здесь откартированы более двадцати плутонов щелочных и ультраосновных пород. Прак​тически все крупные тела приурочены к участкам пересечения суб​широтных и субмеридиональных глубинных разломов. Щелочные породы провинции формировались одновременно с траппами Но​рильского района.
Большинство щелочных—ультраосновных плутонов представля​ет собой цилиндрические, реже воронкообразные вертикальные или крутопадающие тела, имеющие в сечении на уровне эрозион​ного среза округлую или удлиненно-овальную форму и занимающие площадь от первых сотен квадратных метров до первых десятков квадратных километров. Геологическими наблюдениями, бурени​ем и геофизическими работами интрузивные породы прослежены на глубину до 10 км. Установлено, что контакты интрузивных тел с вмещающими породами всегда секущие и часто сопровождаются ороговикованием и фенитизацией.
Плутоны сложены разнообразными породами (от более древних к молодым): 1) дуниты, оливиниты, перидотиты, пироксениты; 2) мельтейгиты, ийолиты, уртиты; 3) нефелиновые сиениты и ще​лочные сиениты; 4) кальцит-магнетит-апатитовые породы с форсте​ритом; 5) кальцитовые, доломитовые, анкеритовые карбонатиты. Масштабы проявления, количественные соотношения и полнота се​рий различны как в разных провинциях, так и в отдельных плуто-нах(рис. 12.20).
В строении ряда тел устанавливается хорошо выраженная кон​центрическая зональность, обусловленная чередованием пород раз​личного состава. В центральных частях расположены дуниты или оливиниты, образующие ядра, окруженные кольцевыми или дуго​образными зонами верлитов, клинопироксенитов, мелилитовых пород, якупирангитов, мельтейгитов-ийолитов, щелочных габбро-идов, сиенит-порфиров и др. Карбонатиты и ассоциирующие с ни​ми апатит-магнетит-форстеритовые породы могут располагаться как в ультрамафитовых ядрах, так и в зоне эндо- и экзоконтакта. Карбонатиты рассматривают как метасоматические или как магма-
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Рис. 12.20. Строение щелочно-ультраосновных плутонов Бор-Урях (а), Кугда (б), Инагли (в), Ковдор (г), Шава (д), Якупиранга (е), по Ю.Р.Васи​льеву
/ — дуниты и перидотиты; 2— оливиниты; 3— зоны флогопитизации в оливинитах; 4— клинопироксениты, якупирангиты; 5— мелилитовые породы; 6— уртиты, ий-олиты, мельтейгиты; 7— щелочные сиениты; 8— щелочные габброиды; 9— карбо-натиты; 10— вмещающие породы; 11 — породы контактового метаморфизма и фе-ниты; 12— разрывные нарушения; 13— элементы залегания вмещающих пород
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тические образования. Обнаружение карбонатитовых лав в вулка​не Олдоиньо-Ленгаи в Кенийском рифте и аналогичный магма​тизм других рифтов делают модели магматического происхождения этих пород более вероятными.
Породы, аналогичные наблюдаемым в пределах щелочных-уль​траосновных комплексов: дуниты, оливиниты, верлиты, клинопи-роксениты, мельтейгиты, ийолиты, уртиты и нефелиновые сиени​ты — повсеместно наблюдаются в виде ксенолитов в щелочных лавах и туфах Кенийского рифта. Это может свидетельствовать о тесной связи подобных плутонов со щелочным континенталь​ным вулканизмом.
Ультраосновные вулканиты, пространственно сопряженные с интрузивными щелочными ультраосновными комплексами, по-видимому, близки по составу к родоначальным мантийным рас​плавам, за счет которых произошло все многообразие щелочных по​род. Среди них выделяются меймечиты и щелочные титанистые пикриты, которые одновременно обогащены типичными компо​нентами ультраосновных пород (Сr, Ni) и некогерентными эле​ментами (Rb, Sr, Zr) в количествах, сближающих их со щелочными базальтоидами. Для всех вулканитов характерна обогащенность легкими РЗЭ, а также резкий, но равномерный спад их концентра​ций к тяжелым РЗЭ.
Карело-Кольская щелочная провинция расположена в восточной части Балтийского щита. Она формировалась в среднем—позднем девоне 380—360 млн лет назад. Эта провинция характеризуется ши​роким развитием щелочных пород, начиная от огромных интру​зивов нефелиновых сиенитов Хибинских и Ловозерских Тундр, да​ек и диатрем разнообразных щелочных пикритов, нефелинитов, лампрофиров и щелочных лав, алмазоносных кимберлитов в рай​оне Архангельска до концентрически-зональных конфокальных комплексов ультраосновных и щелочных пород с карбонатитами. В Карело-Кольском регионе известно около 20 подобных комплек​сов, в том числе Ковдор, Лесная Варака, Африканца и др. По стро​ению, последовательности формирования и составу они сходны с однотипными массивами севера Сибири.
Уникальные интрузивы нефелиновых сиенитов Хибинских и Ловозерских Тундр представляют собой расположенные рядом плутоны площадью около 1330 и 650 км2 соответственно. Они рас​положены в пределах субширотной грабенообразной структуры, выполненной позднепалеозойской вулканогенно-осадочной тол-
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щей, включающей туфы и лавы щелочных пикритов и базальтов, а также трахиандезитов и фонолитовых порфиров. По геофизиче​ским данным, плутоны прослеживаются до глубины 7—8 км.
Хибинский плутон с уникальными месторождениями апатита имеет очень сложное зонально-кольцевое строение, свойственное интрузивам центрального типа. В отличие от него Ловозерский массив (рис. 12.21) представляет собой типичный расслоенный ин​трузив с обособленной краевой зоной и центральной дифференци​рованной серией, которые часто рассматриваются в качестве само​стоятельных интрузивных фаз. Краевая зона образована преимущественно мелко- и среднезернистыми пойкилитовыми не-фелин-содалитовыми сиенитами. Расслоенность в этих породах выражена слабо и в целом конформна контактам. Главный объем Ловозерского интрузива занят породами дифференцированной се​рии. Расслоенность здесь ориентирована под углом к боковым кон​тактам, напоминая аналогичные соотношения в Скергаардском расслоенном плутоне в Гренландии. Ритмичная расслоенность вы​ражается в закономерном чередовании уртитов, фойяитов и луяв-ритов. Минеральный состав этих пород соответствует последова​тельности выделения минералов из фонолитового расплава — родоначальной магмы этого плутона.
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Рис. 12.21. Строение приконтактовой зоны Ловозерского плутона, по И.В.Буссен и А.С.Сахарову
1 — вмещающие гнейсы, 2 — нефелин-содалитовые сиениты, 3 — расслоенная се​рия луявритов, фойяитов и уртитов
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12.6. Соотношения между магматическими ассоциациями в пространстве и времени
Согласно современным тектоническим представлениям, эволю​ция земной коры сводится к взаимодействию спрединга и субдук​ции литосферных плит. В зонах спрединга, которыми являются рифтовые зоны срединно-океанических хребтов и задуговые впади​ны, происходит подъем базальтовой магмы и формируется новая океаническая кора. В зонах субдукции по краям океанов базитовая океаническая кора поддвигается под континенты, испытывая час​тичное плавление. Продукты этого плавления наращивают конти​нентальную кору.
Офиолитовая ассоциация первоначально формируется в зонах спрединга, а офиолитовые пояса являются реликтами коры океанов, существовавших в геологическом прошлом. Островодужные магма​тические ассоциации возникают над зонами субдукции как резуль​тат частичного плавления океанических плит, поддвинутых под континенты вдоль наклонных зон Беньоффа. Латеральная геохими​ческая зональность островодужных вулканитов отражает увеличе​ние глубины плавления в сторону континента. В тылу островных дуг возникают локальные зоны спрединга — впадины краевых морей, где изливаются базальты, близкие к океаническим.
Окраинно-континентальные интрузивно-вулканические пояса андийского типа также считаются связанными с зонами субдук​ции, а внутриконтинентальные пояса гималайского типа — с зона​ми коллизии (столкновения) континентов.
Трапповая ассоциация, а также магматические ассоциации ма​лого объема, состоящие из щелочных пород, относятся к внутри-плитному магматизму, который связан с локальными структурами растяжения и маркирует перемещение плит над горячими точками. Сходную природу имеют и вулканические ассоциации на океани​ческих островах.
Итак, с позиции тектоники плит, каждая магматическая ассо​циация характеризует определенную геодинамическую обстановку, а смена одних ассоциаций другими во времени, наблюдаемая на ло​кальных участках, указывает на изменение тектонического режима, связанного с перемещением зон спрединга и субдукции. Например, перекрытие офиолитового комплекса островодужными вулканита​ми рассматривается как признак замыкания древнего океана и воз​никновения в этом месте зоны субдукции. Одновременно где-то
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в другом месте должна была появиться новая зона спрединга. Если ранняя островодужная ассоциация сменяется породами более по​здней ассоциации, то можно предполагать перемещение зоны Бе-ньоффа в сторону океана так, что в данном месте область магмооб-разования погрузилась на большую глубину и т.д.
Следует подчеркнуть, что такая интерпретация, привлекающая своей простотой и наглядностью, хотя и принимается большинст​вом исследователей, все же остается гипотезой, не имеющей пока строгого и однозначного геологического и особенно петрологиче​ского обоснования.
До того как идеи тектоники плит получили широкое распрост​ранение, последовательность формирования магматических ассо​циаций и их закономерное размещение в пространстве описывались в терминах учения о геосинклиналях. В основе этого учения, разра​ботанного во второй половине XIX и начале XX веков, лежали пред​ставления о последовательном преобразовании подвижных гео​синклинальных поясов в тектонически устойчивые платформенные области (кратоны). На ранних этапах развития подвижного пояса формируются прогибы (геосинклинали), заполненные мощными толщами осадочных и вулканических пород. Затем геосинклиналь​ные прогибы испытывают деформации сжатия, поднимаются и пре​вращаются в складчатые горные сооружения (орогены). После этого горы подвергаются размыву, и деформированные геосинклиналь​ные комплексы становятся фундаментом платформ, который пере​крывается полого лежащим осадочным чехлом. Активизация тек​тонического режима может приводить к расколам внутри платформенных областей, заложению новых геосинклиналей и по​вторению тектонического мегацикла.
Такая последовательность событий подтверждается огромным историко-геологическим материалом и в основе своей намечена правильно. Тектоника плит утвердилась не потому, что была дока​зана ошибочность учения о геосинклиналях, а благодаря тому, что она пытается объяснить причины эмпирических геологических за​кономерностей, которые были установлены ранее для континентов, и увязать их с процессами, протекающими в океанах. Поскольку фактический материал, касающийся строения континентальных кратонов и подвижных поясов, не претерпел при этом кардиналь​ных изменений, то во многих случаях отказ от геосинклинальной концепции и переход на позиции плейттектоники сводится лишь к замене одной системы терминов другой.
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В таблице 12.6 приведена принципиальная схема последова​тельности формирования фанерозойских магматических ассоциа​ций, которая сформулирована как в терминах учения о геосинкли​налях, так и в терминах тектоники плит. Первая система терминов подчеркивает закономерный характер смены ассоциаций во време​ни, а вторая — возможный механизм и геодинамическую обста​новку их формирования.
Как уже отмечалось в предыдущих разделах, последователь​ность магматических ассоциаций, возникающих на отдельных эта​пах тектономагматического развития, во многих случаях носит цик​лический характер: в начале и конце цикла образуются ассоциации малого объема, состоящие из пород повышенной щелочности, а в середине цикла — ассоциации большого объема с преобладани​ем менее щелочных пород. Продолжительность магматических циклов варьирует от 10—20 до 1—2 млн лет.
Совокупность магматических циклов, сформированных на про​тяжении всей жизни континентального подвижного пояса, образу​ет мегацикл продолжительностью в сотни миллионов лет. Мега-цикл начинается и заканчивается магматическими циклами с преобладанием основных и ультраосновных изверженных пород, которые соответствуют доорогенному и посторогенному этапам (см. табл. 12.6). На промежуточных этапах существенную, а неред​ко и главную роль играют средние, кислые и ультракислые породы (сиалическое интермеццо, по образному выражению Г.Штилле).
Мегацикл объединяет магматические образования, развитые в пределах крупных подвижных поясов — в каледонидах, герцини-дах, альпидах. Внутри этих поясов ареалы распространения магма​тических ассоциаций, относящихся к разным этапам, как правило, образуют пространственно обособленные тектономагматические зоны, лишь частично перекрывающие друг друга. Совмещение всех элементов мегацикла в виде единой колонны, как это сделано в таб​лице 12.6, представляет идеализированную схему, подчеркиваю​щую общие хронологические соотношения внутри крупных по​движных поясов.
На океанических и континентальных кратонах при отсутствии геосинклинального и орогенного магматизма наблюдается лишь повторение платформенных циклов, проявленных с разной полно​той. Вероятно, и здесь можно выделить циклы разных порядков. Так, смена мезозойско-кайнозойских толеитов, развитых на океан​ском дне, позднекайнозойскими щелочными вулканитами на ост-
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Таблица 12.6. Принципиальная схема строения фанерозойских магматических циклов в подвижных поясах на континентах
	Этапы тектоно-магматичес-кого развития, согласно гео​синклинальной концепции
	Осадочные толщи, син​хронные вулканитам
	Типы магматизма, по Г. Штилле
	Типы магматизма, соглас​но модели тектоники плит

	Платформенный (посторогенный)
	Платформенный чехол
	Финальный вулканизм
	Внутриплитный магма​тизм, в том числе связан​ный с горячими точками

	Позднеорогенный
	Верхняя красноцветная моласса
	Субсеквентный вулка​низм
	Магматизм активных кон​тинентальных окраин, связанный с зонами суб-дукции,
а также магматизм
коллизионных зон внутри континентов

	Главный орогенный
	—
	Синорогенный плуто​низм
	

	Раннеорогенный
	Нижняя сероцветная мо​ласса
	
	

	Позднегеосинклинальный
	Флиш и флишоидные терригенные толщи
	Продленный инициаль​ный вулканизм
	Островодужный магма​тизм, связанный с зонами субдукции

	Раннегеосинклинальный
	Кремнистые глинисто-сланцевые толщи
	Инициальный вулканизм
	Офиолитовые пояса — ре​ликты океанической коры геологического прошлого

	Платформенный (доорогенный)
	Платформенный чехол
	—
	Ранний рифтогенный магматизм
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ровах характеризует заключительную стадию крупного цикла (ме-гацикла?) продолжительностью более 100 млн лет, а вулканиты Га​вайских островов, сформированные в течение нескольких послед​них миллионов лет, представляют более короткий цикл.
При циклическом строении хронологического ряда магматиче​ских ассоциаций однотипные изверженные породы могут неодно​кратно повторяться. Сохраняя общие особенности минерального состава, однотипные породы, образованные на разных этапах тек-тономагматического развития, и соответственно, в разных геодина​мических обстановках, существенно отличаются друг от друга по ге​охимическим признакам. Так, островодужные базальты вьщеляются минимальными концентрациями высокозарядных катионов Ti, Zr, Nb, а петрографически близкие породы, относящиеся к внутри-плитному магматизму, наоборот, содержат эти химические эле​менты в максимальном количестве (см. табл. 12.5). Геохимические особенности изверженных пород отражают специфику магмати​ческих источников, состав и глубина залегания которых закономер​но меняются в ходе геологической истории. Подробнее эти законо​мерности рассмотрены в третьей части учебника.
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Введение
Проблемы происхождения магматических горных пород, изучаемые петрологией, имеют фундаментальное значение в науках о Земле. Обос​нованные представления об условиях зарождения и последующей эволю​ции магм позволяют проследить историю формирования вулканических центров и интрузивных тел, найти правильные ответы на вопросы, ка​сающиеся глубинного строения Земли, ее геологической истории, дина​мики тектонических движений и механизмов рудообразования.
Современная петрология располагает методами, которые дают воз​можность судить о происхождении и условиях формирования извер​женных горных пород с такой определенностью, которая еще недавно ка​залась труднодостижимой. Изучение горных пород под микроскопом дополнено в последние годы новыми лабораторными методами. Совре​менные приборы позволяют получать точные сведения о распределе​нии в минералах и горных породах почти всех химических элементов. Особенно велико значение локального анализа минералов и стекол с по​мощью электронного или ионного микрозонда. Интенсивно развивают​ся исследования изотопного состава горных пород и минералов. Изотоп​ные соотношения в системах U—Th—Pb, Rb—Sr, Sm—Nd, а также изотопный состав О, Н, S, С служат источником важной информации о магматических процессах.
Выполнено много экспериментов, в результате которых установлены состав и последовательность выделения кристаллических фаз при за​твердевании магм на разных глубинах, определена растворимость летучих компонентов в магмах, изучены особенности кинетики кристаллизации и плавления. Параметры магматического процесса могут быть рассчита​ны термодинамическими методами. Применение компьютеров дает воз​можность создавать сложные количественные модели, раскрывающие не известные ранее закономерности магмообразования и эволюции магм.
Использование новейших методов лабораторных исследований ока​зывается эффективным лишь при условии, что этому предшествует ква​лифицированное геологическое и петрографическое изучение горных по​род: детальное геологическое картирование вулканических и интрузивных комплексов, макро- и микроскопическое описание горных пород. Ни са​мые совершенные аналитические методы, ни передовая вычислительная техника не могут заменить полевых наблюдений и исследований горных пород под микроскопом. Именно на этой стадии обычно рождаются те петрологические идеи, которые затем развиваются и проверяются в ла​боратории. Вместе с тем геолог, знакомый с современными петрогенети-ческими моделями, может увидеть в обнажении и в шлифах значитель​но больше, чем тот, кто не владеет этими знаниями.
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1. ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ ЗЕМЛИ
Земля состоит из нескольких оболочек с различными физиче​скими свойствами, которые определяются составом вещества, а так​же давлением и температурой на той или иной глубине. По анало​гии с гидростатическим давлением в столбе воды1 давление, вызванное весом вышележащих пород, называют литостатическим. Если плотность пород (p) постоянна, то на глубине h литостатиче-ское давление Р = pgh, где g — ускорение силы тяжести; при пере​менной плотности Р =/oHpgdh. Литостатическое давление измеря​ют в барах и килобарах, а также в мега- и гигапаскалях:
бар =106 дин/см2 = 0.9869 атм (кг/см2) = 105 Па (ныотон/м2);
килобар (кбар) = 1000 бар = 108 Па = 100 Мпа;
мегапаскаль (МПа) = 106 Па = 10 бар;
гигапаскаль (ГПа) = 109 Па = 10 кбар.
При плотности горных пород, равной 3.3—2.5 г/см3, увеличение глубины на 3—4 км сопровождается ростом литостатического дав​ления примерно на 100 МПа (1 кбар).
Стационарный геотермический градиент вблизи поверхности Земли составляет в среднем 25 °С/км. Если бы такой градиент со​хранялся и глубже, то почти вся Земля была бы расплавленной. Сейсмические данные ясно указывают на то, что верхние оболоч​ки Земли находятся сейчас в твердом состоянии. Следовательно, ге​отермический градиент уменьшается с глубиной. Самые низкие температуры в земной коре и верхней мантии характерны для древ​них щитов и платформ на континентах, а самые высокие — для подводных срединных хребтов в океанах и активных рифтовых зон на континентах. Возможное распределение температур под конти​нентами и океанами показано на рисунке 1.1.
По изменению физических свойств с глубиной выделяются зем​ная кора, верхняя и нижняя мантия, внешнее и внутреннее ядро (табл. 1.1).
1 Твердое вещество Земли обладает определенной прочностью — способностью выдерживать некоторую разность напряжений без разрушения или пластической де​формации. Прочность горных пород невелика. При кратковременных нагрузках она не превышает 30—100 МПа, а при длительных нагрузках становится еще мень​ше. Поэтому с течением времени напряжения в недрах Земли выравниваются, и распределение давления с глубиной становится таким же, как в столбе жидкости.
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1.1. Земная кора
Самая верхняя оболочка Земли — земная кора — существенно различается по составу и строению под континентами и океанами. Мощность континентальной коры варьирует от 25 до 75 км; в сред​нем она равна 35—40 км. Мощность твердой коры в океанических впадинах (без слоя воды) составляет всего 7—10 км (табл. 1.2).
Под континентами по скоростям распространения упругих волн в первом приближении выделяют три слоя: 1) осадочный, 2) гранит​но-метаморфический, или «гранитный», слагающие верхнюю ко​ру, 3) гранулито-базитовый, или «базальтовый» (нижняя кора). Как верхняя, так и нижняя кора образованы разнородными породами. Термины «осадочный», «гранитный» и «базальтовый» слои в боль​шей мере отражают интегральные физические характеристики этих слоев, нежели их реальный состав. Для осадочного слоя, который местами содержит большое количество вулканитов, характерно по​логое залегание пород и отсутствие высокоградного метаморфизма. Основание осадочного слоя четко фиксируется сейсмическими ме​тодами. Ниже располагается кристаллический фундамент, кото​рый представляет собой гра​нитно-метаморфический слой. Кроме гранитов и их метаморфических эквивален​тов — гнейсов, в строении этого слоя принимают учас​тие средние, основные и даже ультраосновные магматичес​кие породы, а также дисло​цированные и метаморфизо-ванные осадочные толщи. О составе и структуре верх​ней части коры до глубины 15—20 км можно судить по породам, выведенным на дневную поверхность.
Рис. 1.1. Возможное распределение температур под континентами (ле​вая кривая) и океанами (правая кри​вая); пунктир — см. в тексте
Прямые данные о составе нижней коры отсутствуют. Физические характеристики и глубинные ксенолиты, вы​несенные вулканами, указы-
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	Таблица 1.2. Строение
	земной коры
	
	

	
	Конти
	нентальная кора
	
	
	Океаническая кора
	

	
	Слои (цифры —
	Скорость
	Плотность,
	
	Слои (цифры —
	Скорость
	Плотность,

	
	глубина, км)
	продольных упругих волн,
км/с
	г/см3
	
	глубина, км)
	продольных упругих волн,
км/с
	г/см3

	
	
	
	
	
	Вода океана
	1.5
	1

	
	
	
	
	
	4.5
	
	

	
	
	
	
	
	
	
	

	
	Осадочный
3
	2-5
	2.5
	
	I слой (рыхлые осадки)
5.0
	1.6-2.5
	2.1

	
	Гранитно-метамор​фический («гранитный») 15--20
	5.5-6.5
к
	2.7
	
	II слой (базальты)
7. 0-7. 5
	4.0-6.0
	2.8

	
	Гранулито-базито-вый («базальтовый»)
	6.7-7.5
	2.9
	
	III слой (полно​кристаллические
основные и
ультраосновные
породы)
	6.4- 7.0
	2.9

	
	35-40
	М
	
	
	12
	М
	

	
	Перидотитовая верхняя мантия
	8.0-8.4
	3.3
	
	Перидотитовая верхняя мантия
	8.0-8.4
	3.2


Примечание: К — поверхность Конрада, М — поверхность Мохоровичича
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вают на то, что в нижней коре преобладают метаморфизованные магматические породы основного и кислого составов. Первые пред​ставлены амфиболитами, пироксен-плагиоклазовыми и гранат-пи-роксен-плагиоклазовыми породами и кристаллическими сланцами (гранулитами), а вторые — плагиогнейсами тоналит-трондьемитово-го состава. Пропорции основных и кислых пород варьируют от ме​ста к месту, причем в основании нижней коры залегают преимуще​ственно метабазиты и ультрамафиты, а в верхней части нижней коры возрастает доля кислых пород. Например, верхние 5 км гранулито-базитового слоя, пересеченные Кольской сверхглубокой скважиной в интервале 6.8—12.6 км, сложены плагиогнейсами тоналит-трондь-емитового состава с прослоями амфиболитов.
Сейсмический раздел между «гранитным» и «базальтовым» сло​ями — граница Конрада, или поверхность К — прослежен в разных районах на неодинаковых глубинах и характеризуется разными гра​ничными скоростями, что указывает на неоднородность земной коры и условность деления ее на горизонтальные слои. В последние годы предложены более детальные геологические и геофизические модели континентальной земной коры, учитывающие специфику глубинного строения разных тектонических зон. Например, по дан​ным Н.И.Павленковой (1988 г.), для древних платформ характерна трехслойная земная кора с границами K1 и К2 на глубинах 12—15 и 25—30 км. Скорости распространения продольных упругих волн в верхнем слое равны 5.8—6.4, в среднем 6.4—6.7 и в нижнем — 6.8—7.4 км/с. Границу K1 можно рассматривать как раздел между верхней и нижней корой, а поверхность К2 — как верхнюю кромку насыщенной базитами и ультрамафитами зоны, расположенной вблизи основания континентальной коры.
Результаты глубокого и сверхглубокого бурения показывают, что многие сейсмические границы в земной коре отражают измене​ние не столько состава пород, сколько их напряженного состояния, пористости и проницаемости. Так, поверхность Конрада может фиксировать зоны разуплотнения в основании «гранитного» слоя, связанного с фильтрацией водных растворов, которые образуются при дегидратации водосодержащих минералов на начальной стадии регионального метаморфизма. В упомянутой выше Кольской сква​жине «гранитный» слой оказался сложенным протерозойскими вулканическими породами основного состава, а верхняя часть под​стилающего «гранулито-базитового» слоя — гранитоидными по​родами. В Саатлинской сверхглубокой скважине, пробуренной
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в Куринской депрессии (Азербайджан), на уровне выступа «грану-лито-базитового» слоя, выделенного по геофизическим данным, были вскрыты юрские вулканические породы, более богатые крем​неземом, чем те, которые залегают выше и относятся к «гранитно​му» слою. В обеих скважинах распределение скоростей упругих волн по вертикали прежде всего контролируется механическими свойствами пород -— их пористостью, проницаемостью, степенью насыщения флюидной фазой. Эти данные подтверждают услов​ность деления земной коры на слои глобального распространения.
Верхняя и нижняя части континентальной коры различаются по механическим свойствам. Если в верхней коре преобладают хруп​кие разрывы, то в нижней коре возрастает значение пластических деформаций. Многие тектонические нарушения, достигая нижней коры, затухают или выполаживаются (листрические сбросы). Вну​три нижней коры прослежены пологие ослабленные зоны и срывы.
Нижняя кромка континентальной коры — граница Мохоровичи-ча, или поверхность М— фиксируется по резкому увеличению ско​рости распространения продольных упругих волн от 6.5—7.5 до 8.0—9.0 км/с, что соответствует смене основных пород нижней коры более плотными ультраосновными-ультрамафическими породами верхней мантии (см. табл. 1.2). Поверхность М наиболее уверенно прослеживается под древними кратонами. Под тектонически актив​ными зонами она нередко теряет определенность благодаря появле​нию горизонтов с промежуточными скоростями Vp=7.5-8.0 км/с. Та​кие скорости могут отражать зоны разуплотнения в самых верхах мантии, связанные с наличием относительно легких магматических масс, которые предполагаются, например, под современными риф​тами (Байкал, Рейнский грабен, рифты Восточной Африки). Скоро​сти продольных волн, равные 7.3—7.7 км/с, часто интерпретируют как «коромантийную смесь» — линзы тяжелого мантийного вещества среди более легкого материала коры. Такие линзы могут быть сложе​ны эклогитами, пироксенитами, горнблендитами.
Предложено несколько геохимических моделей, характеризую​щих средний состав верхней и нижней коры, а также континен​тальной коры в целом (табл. 1.3). Оценки среднего состава верхней коры, основанные на результатах изучения обнаженной ее части, во всех моделях оказываются сходными: верхняя кора имеет в сред​нем гранодиоритовый состав. Модельные составы нижней коры варьируют значительно шире. По А.А.Ярошевскому (1985 г.), гра-нулито-базитовый слой действительно имеет основной состав. Мо-
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Таблица 1.3. Средний химический состав континентальной земной
коры, мас.%
	Оксид
	Верхняя кора
	Нижняя кора
	Кора в целом

	
	1
	2
	3
	1
	2
	3
	1
	2
	3

	Si02 FeO MgO CaO K20
	63.1 5.6 3.1
3.8 2.9
	66.0 4.5 2.2 4.2 3.4
	64.9 4.1 2.2 4.1 3.1
	49.6 11.3
6.4 8.7 0.6
	54.4
10.6
6.3
8.5
0.3
	58.1 7.3 5.2 6.8 1.6
	54.5 8.5 4.8 7.3 1.6
	57.3 9.1
5.3 7.4 1.1
	61.0 5.9 3.9 5.6 2.2


1 — А.А.Ярошевский, 1985 г., 2 — С.Р.Тейлор, С.М.МакЛеннан, 1988 г., 3 - К.Х.Ведеполь, 1991 г.
дель С.Р.Тейлора и С.М.МакЛеннана (1988 г.) предполагает, что, кроме базитов в нижней коре содержится некоторое количество кислых пород; в модели К.Х.Ведеполя (1991 г.) эти породы преоб​ладают. Средний состав континентальной коры в целом меняется от габбро-диорита (модель Ярошевского) до кварцевого диорита (модель Ведеполя). Следует подчеркнуть, что речь идет не о распро​страненности тех или иных пород, а о средних составах, представ​ляющих собой смеси основных и кислых магматических пород. В модели Ярошевского пропорция основных, кислых и средних пород принята равной 6:3:1, что соответствует относительным ко​личествам этих пород в докембрийских зеленокаменных поясах. Если считать, что средние породы — это смесь равных количеств бо​лее основных и более кислых пород, то соотношения между бази-тами и кислыми породами в континентальной земной коре равны 75:25. В модели К.Х.Ведеполя соотношения обратные: 23% основ​ных и 77% кислых пород. Как было отмечено С.Р.Тейлором и С.М.МакЛеннаном (1996 г.), модели, допускающие предельное обогащение основным или кислым компонентом, плохо согласуют​ся с современными оценками теплового потока, источником кото​рого служат теплотворные радиоактивные элементы: К, U, Th.
Модель К.Х.Ведеполя исходит из допущения, что базиты, сосре​доточенные в нижней части континентальной коры, были выплав​лены из материала верхней мантии, а кислые породы, преобладаю​щие в верхней части коры, зарождались вследствие частичного плавления нижней ее части. После перемещения кислых выплавок на меньшую глубину в нижней коре сохраняется большое количе-
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ство тугоплавкого остаточного материала (рестита). Граница меж​ду верхней и нижней корой совпадает с переходом от метаморфи​ческих пород амфиболитовой фации, распространенных выше этой границы, к породам гранулитовой фации, залегающим ниже.
Под океанами земная кора состоит из трех слоев, образованных рыхлыми осадками, базальтами и магматическими породами основ​ного-ультраосновного состава (см. табл. 1.2); граница Мохоровичи-ча расположена на глубине 12—15 км от поверхности океана. I и II слои океанической коры могут быть сопоставлены с осадочным слоем континентов, а III слой — с гранулито-базитовым слоем кон​тинентальной коры, имеющим, однако, значительно большую мощ​ность. Гранитно-метаморфического слоя под океанами нет. Мощ​ности слоев, приведенные в таблице 1.2, относятся к абиссальным океаническим впадинам. Глубинное строение подводных хребтов, плато и островов может быть существенно иным; мощность земной коры здесь значительно увеличивается. Несмотря на то, что в по​следние десятилетия океаны изучаются весьма интенсивно, сведе​ния о глубинном строении обширных акваторий с многокиломет​ровым слоем воды остаются пока фрагментарными. Самая глубокая скважина, пробуренная в Тихом океане к югу от Коста-Рики, пере​секла океанскую кору лишь до глубины 2.1 км.
1.2. Верхняя мантия
Верхняя мантия под континентами и океанами образована пре​имущественно перидотитами — лерцолитами и гарцбургитами (табл. 1.4). На глубине до 25 км от поверхности Земли лерцолиты, со​стоящие из оливина, орто- и клинопироксена, могут содержать пла​гиоклаз в качестве второстепенного минерала, в интервале от 25 до 60—80 км они содержат шпинель, а на большей глубине — фанат. В соответствии с этим выделяют три фации глубинности верхней мантии: плагиоклазовых, шпинелевых и гранатовых перидотитов. Плагиоклазовые перидотиты развиты только в верхней мантии под океанами, где мощность коры составляет не более 15 км. Под конти​нентами мощность коры возрастает до 35—40 км, и непосредствен​но под поверхностью М здесь залегают шпинелевые перидотиты.
Кроме перидотитов в строении верхней мантии принимают уча​стие эклогиты — гранат-пироксеновые породы высокого давления, отвечающие по валовому химическому составу габбро. Эклогиты
400
/. Глубинное строение Земли
Таблица 1.4. Средний химический состав перидотитов верхней мантии,
мас.%
	Оксид
	1
	2
	3
	4

	Si02
	45.1
	       45.3
	45.0
	45.2

	Аl2O3
	4.1
	3.6
	0.6
	3.5

	FeO
	7.8
	8.3
	8.2
	8.5

	MgO
	38,0
	38.4
	44.7
	37.5

	CaO
	3.5
	3.1
	0.3
	3.1

	Na20
	0.4
	0.3
	0.2
	0.6


1 — примитивные шпинелевые лерцолиты (глубинные включения в континен​тальных щелочных базальтах), по Х.Венке и др., 1987 г., 2 — лерцолиты океан​ской верхней мантии, 3 — альпинотипные гарцбургиты офиолитовой ассоциа​ции, по Е.ЕЛазько, 1987 г., 4 — пиролит, модельный состав, по А.Е. Рингвуду, 1975 г.
представляют собой продукты частичного плавления перидотито-вой верхней мантии, затвердевшие на большой глубине. Тела экло-гитов имеются, вероятно, и в низах континентальной земной коры. Источниками информации о составе и строении верхней ман​тии служат геофизические данные, глубинные кристаллические включения, вынесенные вулканами и трубками взрыва, и текто​нические блоки мантийного вещества, обнаруженные на дневной поверхности и дне океанов.
1.2.1. Тектонические блоки пород верхней мантии
Внутри современных континентов и на их окраинах, в том чис​ле на островных дугах, прослежены протяженные зоны глубинных разломов, вдоль которых на поверхность выведены линзовидные и пластинообразные тела, сложенные метаморфизованными, интен​сивно дислоцированными перидотитами, которые первоначально залегали ниже поверхности Мохоровичича. Вместе с габбро, диаба​зами, базальтами и некоторыми другими породами они образуют офиолитовую ассоциацию. Тектонические зоны, к которым приуро​чена эта ассоциация, называют офиолитовыми поясами. Перидоти​ты, принимающие участие в строении офиолитовых поясов, пред​ставляют собой ограниченные разрывами блоки мантийного вещества, перемещенные в твердом состоянии. Как правило, они почти нацело превращены в серпентиниты.
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Первичный состав перидотитов чаще всего соответствует гарц-бургитам, с которыми ассоциируют дуниты, имеющие второсте​пенное значение. Лерцолиты встречаются значительно реже, чем гарцбургиты. Гарцбургиты состоят из оливина, ортопироксена и хромовой шпинели; состав их весьма однороден. Оливин содер​жит 90-92% форстеритового компонента, а ортопироксен — при​мерно такое же количество энстатита; для гарцбургитов характер​ны высокие содержания MgO при низких концентрациях А1203, CaO, Na20 и К20 (см. табл. 1.4). Петрографические и геохимичес​кие особенности перидотитов, входящих в офиолитовую ассоциа​цию, приводят к выводу, что большая часть этих пород представля​ет собой твердый материал верхней мантии, оставшийся после удаления из него относительно легкоплавкой магматической жид​кости, образованной в процессе частичного плавления. Такие ос​таточные образования называют реститами.
Тектонические блоки мантийного вещества обнаружены и на дне океанов, где они приурочены к поперечным разломам, пересе​кающим срединно-океанические хребты. Среди мантийных пород здесь преобладают не гарцбургиты, а лерцолиты с более низкими со​держаниями MgO и более высокими содержаниями CaO, Na20 А1203 (см. табл. 1.4). Таким образом, вещество самых верхних час-тей мантии под океанами, в целом, испытало меньшую степень экстракции легкоплавких компонентов по сравнению с материалом верхней мантии континентальных областей.
1,2.2. Включения мантийного вещества в щелочных базальтах
и кимберлитах
Среди кристаллических включений мантийных пород, выноси​мых на дневную поверхность вулканами и трубками взрыва, встре​чаются перидотиты, пироксениты, дуниты, эклогиты. Включения представляют собой обломки мантийного вещества размером от сантиметров до дециметров в поперечнике.
В щелочных базальтах среди включений преобладают шпинеле-вые лерцолиты и гарцбургиты, которые устойчивы до глубины 60-80 км. Обнаружены также верлиты, вебстериты, клинопироксе-ниты. Кимберлиты выносят к поверхности более глубинные вклю​чения, представленные гранатовыми перидотитами, а также экло-гитами: гранат-пироксеновыми, дистеновыми, корундовыми, коэситовыми. Эти породы устойчивы на глубинах более 60-80 км.
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В некоторых перидотитовых и эклогитовых включениях обнару​жены алмазы, что служит прямым указанием на образование кри​сталлических пород на глубине более 150 км в области устойчиво​сти алмаза.
По минеральному и химическому составам перидотиты глу​бинных включений можно разделить на три класса: 1) примитивные; 2) деплетированные, или истощенные; 3) обогащенные. Прими-тивные перидотиты представлены лерцолитами, которые не претер​пели эпигенетических преобразований и отражают первичный со​став верхней мантии. Примитивные шпинелевые лерцолиты из включений в континентальных базальтах близки по составу к лер-цолитам океанического дна (см. табл. 1.4). Деплетированные пери​дотиты — лерцолиты и гарцбургиты — обеднены клинопироксеном и соответственно Al, Ca, Na и другими легкоплавкими компонен​тами вследствие частичного плавления мантийного материала. Обо-гащенные перидотиты, наоборот, содержат больше легкоплавких компонентов, чем примитивные мантийные породы, что обуслов​лено метасоматическим преобразованием вещества верхней мантии под воздействием глубинных водных и углекислых флюидов или магматических расплавов, богатых летучими компонентами. Этот процесс приводит к появлению в мантийных породах амфибола, флогопита, карбонатов, разнообразных акцессорных минералов.
100
200
300 
км
Рис. 1.2. Схематический разрез верхней мантии под океанами (О) и континен​тами (К), по А. Рингвуду,
1992 г.
/ — земная кора, 2 — гарц​бургиты, 3 — эклогиты, 4 — примитивные лерцолиты
Как полагают, преобладающая по объему часть современной верхней ман​тии под континентами и океанами сло​жена примитивными лерцолитами, ко​торые сохранили относительно легкоплавкие компоненты с момента формирования внешней оболочки Зем​ли. Такие лерцолиты близки по составу к пиролиту — модельной смеси базальто-идных выплавок (-25%) и тугоплавкого ультрамафитового остатка (-75%), рас​считанной австралийскими петрологами А.Е.Рингвудом и Д.Грином (1966 г.).
Деплетированные (истощенные) лерцолиты и гарцбургиты залегают в са​мой верхней части мантии. Они пред​ставляют собой твердый остаток, сохра​нившийся после выплавления основных
403
Часть III. Магматические горные породы (петрология)
и ультраосновных магм, которые, затвердев, образовали земную кору. Поскольку суммарная мощность базитов и ультрабазитов, принимающих участие в строении континентальной коры, значи​тельно больше мощности океанической коры, зона истощенных перидотитов под континентами протягивается на большую глуби​ну, чем под океанами (рис. 1.2).
Обогащенные перидотиты, содержащие амфибол или флого​пит, вероятно, образуют локальные участки, которые подверглись воздействию водного флюида. Амфибол устойчив в верхней мантии примерно до глубины 100 км, а поле устойчивости флогопита про​тягивается до глубины, превышающей 250 км.
Согласно экспериментальным данным Д.Эгглера (1978 г.) и П.Уайлли (1979 г.), при давлении более 2.6 ГПа (на глубине > 80—100 км) взаимодействие магнезиальных силикатов с углекис​лотой приводит к образованию карбонатов, которые становятся устойчивыми твердыми фазами. Например:
2Mg2Si04 + CaMgSi206+2C02 ->4MgSi03 + CaMg(C03)2
оливин
клинопироксен        газ
ортопироксен       доломит
Следовательно, на глубине более 80—100 км мантия Земли мо​жет состоять из карбонатизированных перидотитов, содержащих до​ломит или магнезит.
Вместе с тем среди глубинных кристаллических включений кар-бонатсодержащие перидотиты встречаются очень редко. Как пока​зали опыты Д. Канила (1990 г.), декарбонатизация перидотитов при снятии давления протекает настолько быстро, что доломит и маг​незит успевают полностью разложиться при подъеме включений к поверхности.
Карбонаты устойчивы в верхней мантии лишь при определен ном парциальном давлении кислорода (р02), от которого зависят окислительно-восстановительные условия минералообразования. При снижении р02 устойчивой формой углерода становится графит или алмаз. Современные данные приводят к выводу, что в верхней мантии существуют области как карбонатсодержащих, так и графит-(алмаз)содержащих перидотитов.
Кристаллические включения, выносимые вулканами и трубками взрыва, используются для создания моделей глубинного строения тех или иных районов и построения геотерм — кривых, характеризую​щих соотношения между давлением (глубиной) и температурой в не​драх Земли. Для этого применяют термо- и барометрические мето​ды, учитывающие зависимость химического состава минералов от
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температуры и давления. Например, пироксеновые геобарометры основаны на изменении содержаний А1 в орто- и клинопироксене в присутствии той или иной глиноземистой фазы: плагиоклаза, шпи​нели, граната, а пироксеновые геотермометры — на распределении Са и Mg между орто- и клинопироксеном как функции температуры. Мантийные перидотиты, слагающие глубинные включения, несут следы перекристаллизации в твердом состоянии, катаклаза, пластических деформаций и по сути дела являются метаморфиче​скими горными породами. Оценки температур и давлений, получа​емые методами термо- и барометрии, отражают субсолидусные ми​неральные равновесия, возникшие в уже затвердевшей породе. Однако первоначально примитивные лерцолиты верхней мантии, скорее всего, имели магматическое происхождение. Это были ли​бо ультраосновные-ультрамафические выплавки из более глубоких частей мантии, либо продукты кристаллизации расплава, который заполнял магматический океан, существовавший в приповерхност​ной зоне ранней Земли (см. раздел 2).
1.3. Астеносфера и литосфера
Кора и мантия Земли образованы материалом, в котором рас​пространяются поперечные упругие волны. Следовательно, эти оболочки находятся в твердом состоянии. На фоне увеличения ско​ростей упругих волн с глубиной в верхней мантии были обнаруже​ны зоны с пониженными скоростями, которые стали называть вол​новодами. Уменьшение скорости распространения упругих волн обычно связывают с появлением малого объема (< 1%) межзерно​вого силикатного расплава. Если это так, то температура в зонах по​ниженных скоростей должна достигать солидуса мантийного пери​дотита и составлять не менее 1200-1300 °С. Эти данные как будто бы подтвердили реальность глобальной ослабленной зоны — асте​носферы, существование которой предполагалось еще в начале ве​ка. Вязкость вещества астеносферы оценивается в Ю18—1019 Па с. Над астеносферой залегает более жесткий слой земной коры и вер​хов мантии с вязкостью 1022-1023 Па*с, который называют литосфе​рой. Современные тектонические модели придают большое значе​ние перемещению литосферных плит по астеносферному слою. Движущей силой этого процесса считаются конвективные пере​мещения мантийного вещества.
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Однако дальнейшие геофизические исследования внесли суще​ственные коррективы в понятие об астеносфере. Оказалось, что мощность и глубина залегания зон пониженных скоростей меняют​ся в различных тектонических обстановках. Под континентами та​кие зоны залегают в интервале глубин от 50 до 300 км, а под океана​ми от 15 до 100 км. Под древними щитами непрерывный астеносферный слой геофизическими методами вообще не фикси​руется.
Сейсмическая томография Земли позволила установить объ​емное распределение скоростей упругих волн до глубины 500—700 км. Выяснилось, что относительно нагретое и менее плот​ное вещество с пониженными скоростями упругих волн не образу​ет сплошного глобального слоя, а слагает линзовилные тела слож​ной морфологии. Анализ, проведенный Г.Ф.Макаренко (1995 г.), выявил пространственную связь таких астенолинз с базальтовыми полями, развитыми на континентах и на дне океанов. При этом, чем древнее возраст базальтовых покровов, тем глубже залегают под ними низкоскоростные линзы в мантии Земли. Под полями кайно​зойских базальтов такие линзы фиксируются на глубине около 50 км, тогда как покровы мезозойских и позднепалеозойских базаль​тов обнаруживают сопряженность с астенолинзами на глубине 350—450 км. Древние щиты со слабо проявленным молодым магма​тизмом выделяются наиболее холодной литосферой, которая про​слеживается до глубины не менее 600—700 км. Результаты сейсми​ческой томографии скорее свидетельствуют об унаследованном развитии крупных современных структур в течение длительного геологического времени, нежели о дрейфе литосферных плит, вы​званном крупномасштабной конвекцией мантийного вещества.
Глубинные области пониженных скоростей несомненно явля​ются важными элементами верхней мантии. Хотя современные ге​офизические данные указывают на условность понятий «астеносфе​ра» и «литосфера» как глобальных сферических слоев, эти термины продолжают использоваться в геологической литературе.
1.4. Нижняя мантия и ядро Земли
Нижняя мантия образована силикатными ультрамафическими породами, состоящими из минералов высокого давления. Сейсми​ческие границы в этой области обусловлены фазовыми переходами,
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связанными с изменением структуры кристаллической решетки минералов и увеличением их плотности как функции давления. Нижняя граница верхней мантии на глубине 400 км обусловлена по​явлением β-модификации оливина, плотность которой на 8% вы​ше, чем у обычного оливина. На глубине 500-530 км β-оливин пе​реходит в /-оливин, имеющий структуру шпинели; при этом плотность минерала возрастает на 2%. Четко выраженная сейсми​ческая граница на глубине 650 км связана с появлением еще более плотных фаз, представленных магнезиовюститом: (Mg,Fe)0 и пи-роксенами со структурой перовскита. Именно эта граница часто рас​сматривается как нижняя кромка верхней мантии. В интервале 300—460 км устойчивы твердые растворы пироксена и граната, по​лучившие название мейджорита.
Граница между мантией и внешним ядром Земли отмечается рез​ким скачком плотности и скорости продольных упругих волн (см. табл. 1.1). Поперечные волны во внешнем ядре не распространяют​ся, что указывает на жидкое состояние вещества. Согласно совре​менным моделям, внешнее ядро Земли состоит из расплавленного железа с примесью никеля и 5—15% более легкого химического эле​мента. Полагают, что таким элементом является сера, кислород или кремний. Внутреннее ядро Земли состоит из железо-никелево​го сплава, который в отличие от внешнего ядра находится в твердом состоянии.
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2. СОВРЕМЕННЫЕ ПРЕДСТАВЛЕНИЯ О ПРОИСХОЖДЕНИИ ЗЕМЛИ
Планеты Солнечной системы, в том числе и Земля, возникли в результате аккумуляции частиц газово-пылевого облака, которое вращалось вокруг Солнца. Обычно полагают, что во внутренней части этого облака, близкой к Солнцу, были сконцентрированы менее летучие химические элементы, а во внешней области, удален​ной от Солнца,— более летучие элементы. Согласно альтернатив​ной модели А.А.Маракушева, первоначальное распределение хими​ческих элементов в газово-пылевом облаке было гомогенным, но планеты, удаленные от Солнца, сохранили летучие элементы в виде мощных атмосфер, а планеты, близкие к Солнцу, потеряли эти атмосферы и в настоящее время представляют собой ядра неле​тучего материала. Какая бы из этих моделей ни казалась более обос​нованной, фактом остается то, что состав планет, расположенных на разном удалении от Солнца, неодинаков. Для Меркурия, кото​рый находится ближе всего к Солнцу, характерно обогащение не​летучим железом, а внешние планеты-гиганты (Юпитер и др.) в зна​чительной мере состоят из воды, аммиака и других летучих соединений.
Планеты земной группы (Венера, Земля, Марс) первоначально были сложены преимущественно силикатами (кислородсодержа​щими соединениями кремния). В меньшем количестве в протопла-нетное вещество входили металлические частицы, отвечавшие по со​ставу железным метеоритам. Твердый силикатный материал, из которого была сформирована ранняя Земля, обычно отождеств​ляют с хондритами — наименее дифференцированными каменны​ми метеоритами, падающими и сейчас на поверхность нашей пла​неты. По содержаниям нелетучих химических элементов хондриты близки к современной фотосфере Солнца и средним составам пла​нет земной группы (табл. 2.1). Как полагают, источником хондритов служит пояс астероидов, расположенный между орбитами Марса и Юпитера. Поскольку этот пояс находится на большем удалении от Солнца, чем Земля, следует учитывать возможную разницу между си​ликатной составляющей земного протопланетного вещества и хон-дритовыми метеоритами, в частности, обеднение вещества Земли ле​тучими компонентами, например, калием, рубидием, натрием.
Согласно современным моделям, на начальной стадии накоп​ления протопланетного вещества (этот процесс называется аккре-
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Таблица 2.1. Состав фотосферы Солнца, планет земной группы и хондритов разных типов (F, Н, L), ат.%, по
А.А.Маракушеву, 1991 г.
	Элемент
	Солнце
	Меркурий
	Венера
	Земля
	Марс
	
	Хондриты
	

	
	
	
	
	
	
	F
	Н
	L

	Si
	34.7
	16.45
	33.03
	31.26
	36.44
	27.81
	31.43
	35.56

	Fe
	30.9
	63.07
	30.93
	34.5
	24.78
	36.26
	29.42
	21.81

	Mg
	27.4
	15.65
	31.21
	29.43
	34.33
	27.26
	30.34
	33.39

	Na
	2.19
	—
	—
	—
	—
	1.23
	1.7
	1.62

	Al
	1.74
	0.97
	2.3
	1.9
	2.29
	3.3
	1.85
	2.66

	Ca
	1.56
	0.88
	1.62
	1.53
	1.73
	1.19
	1.38
	2.66

	Ni
	0.9
	1.98
	1.18
	1.38
	0.43
	2.12
	1.47
	1.22
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цией) возник твердый металлический зародыш Земли — сгусток железных метеоритов, соответствующий ее современному внут​реннему ядру. Затем этот зародыш был окружен внешней оболоч​кой, состоявшей из смеси железных и каменных метеоритов, при​чем последние преобладали по массе и были близки по составу к хондритам.
Содержание железа в хондритах составляет не менее 20 мас.%, а количество железа в современной верхней мантии и коре не пре​вышает 6—7 мас.%. Следовательно, в процессе аккреции или после ее завершения значительная часть железа была удалена из внешней оболочки Земли, по крайней мере, из верхней ее части и перемеще​на в глубь планеты. Как полагают, железо стекало к центру Земли в виде металлического расплава, имевшего состав, близкий к эвтек​тике Fe + FeS, температура плавления которой равна 990 °С. Добав​ление третьего компонента (Fe3C, FeO и др.) снижает эту темпера​туру еще на несколько десятков градусов. В металлическом расплаве был растворен никель и другие химические элементы, имеющие химическое сродство к железу и сере. Содержание сидерофильных и халькофильных элементов в современной верхней мантии и ко​ре в десятки—сотни раз ниже, чем в хондритах, но примерно во столько же раз выше, чем можно ожидать при химическом равно​весии металл—силикат. По-видимому, отделение металлического расплава произошло так быстро и таким способом, что равновесия достигнуто не было.
Верхняя мантия и кора обеднены железом не только относитель​но валового состава хондритов, но и относительно их силикатной фракции, содержащей 13—15 мас.% Fe1. Это означает, что часть ок​сида железа, входившего в силикаты, была восстановлена и также мигрировала в глубь планеты в виде металлической жидкости.
Тяжелый металлический расплав, перемещаясь к центру Земли, образовал в конечном итоге внешнее ядро, которое сохранилось в жидком состоянии до настоящего времени. Формирование внеш​него ядра сопровождалось экзотермическим эффектом, который оценивается в 1.5 • 1031 Дж. Примерно столько же тепловой энергии выделилось в результате быстрой аккреции протопланетного веще​ства, которая, как полагают, продолжалась от 10 до 100 млн лет. Для сравнения заметим, что энергия, связанная с радиоактивным распадом U, Th и К за все время существования Земли оценивает-
1 Железо в хондритах содержится в силикатах, сульфидах и в самородной фор​ме.
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ся в 0.6*1031 Дж. Интенсивная метеоритная бомбардировка поверх​ности планеты на заключительной стадии аккреции привела к допол​нительному выделению тепловой энергии. Парниковый эффект, связанный с формированием ранней атмосферы Земли, способст​вовал сохранению высокой температуры внешней силикатной обо​лочки. Все это делает весьма вероятным предположение о том, что к концу аккреции верхние сотни километров ранней Земли испыта​ли плавление с образованием глобального магматического океана, при затвердевании которого протопланетное вещество преврати​лось в систему мантия—кора, сложенную земными породами.
Возраст Земли принимается равным возрасту содержащегося в ней урана; как показывают радиохронологические данные, он со​ставляет 4.55-4.65 млрд лет. Возраст земного урана определяют, ре​шая уравнение радиоактивного распада изотопов урана с образова​нием соответствующих изотопов свинца и допуская, что начальное распределение радиогенных изотопов свинца в Земле было таким же, как в железных метеоритах, а их среднее современное распределе​ние таким же, как в глубоководных океанических осадках.
Большая часть каменных и железных метеоритов, а также самые древние породы Луны имеют возраст 4.4—4.7 млрд лет. Таким обра​зом, планеты Солнечной системы возникли почти одновременно 4.7—4.5 млрд лет назад.
Древнейшие горные породы, обнаруженные на Земле, имеют возраст 3.8 ± 0.2 млрд лет. Они представлены метаморфизованны-ми магматическими породами кислого состава, а также останцами анортозитовых массивов и осадочно-вулканогенных толщ, включа​ющих подводные лавы основного-ультраосновного состава, кислые вулканиты, карбонатные и кремнистые отложения, железистые кварциты. Возраст отдельных обломочных зерен циркона из ар​хейских кварцитов и конгломератов в Австралии достигает 4.1-4.3 млрд лет. Древнейшие цирконы возникли за счет размыва гра​нитов, существовавших более 4 млрд лет назад (данные Р.Мааса и др., 1991,1992 гг.).
Таким образом, ранняя дифференциация Земли, которая при​вела к образованию внешнего металлического ядра и окружающих его силикатных оболочек, завершилась относительно быстро в те​чение первых сотен миллионов лет существования Земли. Этот процесс следует рассматривать как важнейший эпизод в истории на​шей планеты, который в значительной мере предопределил ее по​следующее геологическое развитие.
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          3. ФИЗИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА,
ЗАРОЖДЕНИЕ И ПОДЪЕМ
МАГМАТИЧЕСКИХ РАСПЛАВОВ
3.1. Физические свойства магм
Магматические расплавы, которые при затвердевании превра​щаются в вулканические или интрузивные горные породы, зарож​даются в верхней мантии или континентальной земной коре, а за​тем перемещаются вверх и либо достигают поверхности Земли либо кристаллизуются на некоторой глубине. Поведение магм в процес​се зарождения, подъема и затвердевания в значительной мере оп​ределяется физическими свойствами расплавов, главными из кото​рых являются температура, плотность и вязкость.
Температура силикатных магм в момент зарождения варьиру​ет от 1800— 1600 до 600—500 °С в зависимости от глубины источни​ка и состава расплава. Наиболее высокие начальные температуры характерны для глубинных ультрамафических коматиитовых и пи-критовых магм, а самые низкие —- для кислых гранитных магм, об​разованных на меньшей глубине.
Температура, при которой магмы могут существовать в жид​ком состоянии, значительно понижается в тех случаях, когда сили​катные расплавы содержат растворенную в них воду, а также фтор, литий, бор. Растворимость воды в силикатных расплавах возраста​ет от долей мас. % при атмосферном давлении до десятков мас. % при давлениях, соответствующих глубинам свыше 30 км. Максимальные содержания воды в природных магмах, затвердевших в виде горных пород, достигают 5—10 мас.%, фтора 1 —2 мас.%, лития и бора — со​тых и десятых долей процента. Кроме воды, магмы могут содержать растворенную углекислоту. При низких давлениях растворимость С02 в магмах примерно на порядок ниже, чем Н20, однако при высоких давлениях, существующих в мантии Земли, растворимость С02 значительно возрастает, и растворение углекислоты понижа​ет температуру мантийных магм. При подъеме расплавов, содержа​щих Н20, С02 и другие летучие компоненты, растворимость кото​рых уменьшается по мере снижения давления, избыточная газовая фаза выделяется в виде пузырьков и удаляется из магмы.
О температуре магм судят по экспериментальным данным, пря​мым измерениям во время вулканических извержений, а также по результатам исследований с использованием геологических тер-
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мометров. Последними служат минералы и их ассоциации, состав которых является функцией температуры.
Плотность жидких магм равна 2.2-3.0 г/см3, что примерно на 10% меньше плотности твердых магматических пород такого же химического состава и того твердого корового или мантийного ве​щества, из которого выплавляются магмы. Разница плотностей обусловлена расширением вещества при плавлении.
Плотность минералов, которые выделяются из расплава при кристаллизации, может быть больше или меньше плотности жидкой фазы. В зависимости от соотношения плотностей кристаллы могут погружаться на дно или всплывать к кровле магматической камеры.
Сжимаемость магм под действием внешних сил мала, но все же больше, чем для кристаллических пород, поэтому положительный объемный эффект плавления уменьшается с ростом давления. Вы​сказано предположение, что на глубине 250—500 км плотность жид​кой магмы становится равной плотности оливина и пироксена — главных минералов, слагающих мантию Земли. В отношении оли​вина эта гипотеза подтверждена прямыми опытами К.Эджи и Д.Уо-кера (1993 г.), которые установили, что при давлении около 8 ГПа (глубина -250 км) плотность оливина становится равной плотнос​ти коматиитового расплава. Однако при этом давлении устойчив бо​лее плотный гранат, так что магматическая жидкость, вероятно, в целом все же легче твердого материала мантии Земли. Вместе с тем возможность флотации оливина на больших глубинах может иметь важное петрологическое значение.
Плотность магм зависит от их состава и увеличивается от кислых расплавов к основным и ультраосновным-ультрамафическим (табл. 3.1). Плотность кислых магм меньше, чем средняя плотность
Таблица 3.1. Плотность и вязкость магматических расплавов
	Состав расплава
	Плотность, г/см3
	Вязкость, Па • с

	
	
	Т> 1400 °С
	Т< 900 °С

	Риолит
Риолит + 5% Н20
Андезит
Базальт
Пикрит
Карбонатит
	2.2-2.3
2.4-2.6 2.6-2.8 2.8-3.0 2.6-2.7
	104-105 101-102 102-103 100-102 10-1—100
	108-1012 104-105
103—102
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вещества континентальной земной коры (-2.7 г/см3), а ультрамафические магмы имеют более высокую плотность по сравнению с материалом земной коры.  Плотность магм обычно определяют расчетным путем, суммируя парциаль​ные мольные объемы отдельных ком​понентов.
    Вязкость — свойство, которое ха-       Рис. 3.1. Распределение растеризует подвижность жидкости при      скоростей в ламинарном
наличии градиента давления. Это свой-      потоке вязкой жидкости

Пояснения см. в тексте
ство обусловлено трением между стру-

ями жидкости, которые перемещаются
с разной скоростью. Если в ламинарном1 потоке жидкости возника​ют градиенты скорости dV/dX под действием касательных напряже​ний dF/dS, вызванных внутренним трением (рис. 3.1), то во многих случаях сохраняется линейная зависимость, известная как уравне​ние Ньютона;
dF/dS = -η(dV/dX),

где η — коэффициент вязкости. Чем больше η, тем менее подвиж​на жидкая среда. Вязкость (η) измеряют в Па • с или пуазах (г/см • с = = дин • с/см2); Па • с = 10 пуаз.
Магматические расплавы, не содержащие большого количест​ва кристаллов или газовых пузырьков, обладают свойствами нью​тоновской жидкости2. Вязкость силикатных магм меняется от 10-1-0° до 108-1012 Па•с в зависимости от температуры и состава (см. табл. 3.1). Для сравнения заметим, что вязкость воды при комнат​ной температуре равна 10-4 Па • с, а эффективная3 вязкость твердо​го вещества земной коры и верхней мантии — 1018—1023 Па • с. За​висимость вязкости (η ) от температуры (Т) описывается уравнением:      1nη  = 1nη 0+ E/RT,
1
Ламинарным называется поток, в котором струи жидкости перемещаются па​
раллельно друг другу. Если направления и скорости отдельных струй меняются в про​
странстве и времени, то такой поток называют турбулентным.
2
При наличии большого количества кристаллов магма превращается в суспен​
зию, которая имеет предел текучести (жидкость Бингема). До тех пор, пока касатель​
ные напряжения не превысят этого предела, магматическая суспензия остается не​
подвижной.
   з Перемещение (деформацию) твердого вещества можно описать уравнениями, которые используются для характеристики течения вязкой жидкости. Значения ко​эффициентов вязкости, которые входят в эти уравнения, называют эффективными.
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где η 0 = const, E— энергия активации вязкого течения, R — газовая
постоянная.
Вязкость силикатных магм возрастает от ультраосновных рас​плавов к кислым. Если базальтовый расплав при 1200 °С имеет вяз​кость 101—102 Па•с, то вязкость риолитового расплава при той же температуре возрастает до 105 Па • с, а при 800 °С достигает 108 Па • с. Рост вязкости вызван увеличением степени полимеризации рас​плава по мере возрастания содержания Si02. Чем больше кремне-кислоты содержится в магме, тем выше доля прочных ковалентных (мостиковых) связей между катионами кремния и анионами кисло​рода и тем менее подвижен расплав.
Маловязкие базальтовые расплавы могут растекаться в виде ла​вовых потоков протяженностью в десятки и даже сотни километров, а более вязкие кислые магмы образуют короткие лавовые потоки или вообще не растекаются, выжимаясь на поверхность в виде экс​трузивных куполов.
Давление само по себе мало влияет на вязкость, однако если в обстановке высокого давления в расплаве растворяется значи​тельное количество воды, то его вязкость снижается. Например, водосодержащие кислые магмы имеют почти такую же вязкость, что и «сухие» базальтовые расплавы, нагретые до той же температуры (см. табл. 3.1).
Хотя вязкость безводных кислых магм очень велика, она при​мерно на десять порядков ниже эффективной вязкости твердых пород. Поэтому даже кислые магмы весьма подвижны по сравнению с твердым веществом земной коры.
Вязкость магм можно измерять непосредственно как в лабора​ториях, так и в природных лавовых потоках или озерах. Поскольку такие измерения сопряжены с техническими трудностями, вяз​кость обычно рассчитывают теоретически, учитывая состав и тем​пературу расплава. Результаты расчетов хорошо согласуются с экс​периментальными данными.
3.2. Зарождение магм
В зависимости от соотношений между температурой (T) и дав​лением (Р) вещество может состоять только из твердых фаз, смеси твердых фаз и жидкости (расплава) и только из жидкой фазы. В Р- Т координатах границами областей с тем или иным агрегатным состо-
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янием вещества служат линии соли-дуса и ликвидуса. Солидус опреде​ляет первое появление расплава, а ликвидус — полное исчезновение твердых фаз (рис. 3.2).
Рис, 3.2. Ликвидус и солидус — границы областей с разным аг​регатным состоянием вещества
Магмы возникают в результате частичного плавления твердого ве​щества земной коры и верхней ман​тии, т.е. при Р—Т условиях между солидусом и ликвидусом. Самые глубинные магмы, достигшие по​верхности Земли, образованы на
глубине 150—250 км при литостатическом давлении 5—8 ГПа. Со столь глубокими источниками связаны, например, алмазоносные кимберлиты и лампроиты. Минимальная глубина магматических очагов составляет 10—15 км (Р= 250—500 МПа). На такой глубине за​рождаются некоторые граниты. Горные породы иногда испытыва​ют частичное плавление и ближе к поверхности Земли, но количе​ство возникающего при этом расплава обычно очень мало.
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Частичное плавление, приводящее к образованию магм, вызы​вается тремя причинами: 1) изобарическим нагревом мантийного или корового ве​щества выше температуры
б
Рис. 3.3. Причины плавления, приводящие к образованию магм
в
а — изобарический нагрев, 6 — адиабатическое (почти изотерми​ческое) снятие давления, в — сни​жение температуры солидуса в присутствии воды, которая осво​бождается при дегидратации гид-роксилсодержащих минералов. Точка 1 — Р— Т условия до плавле​ния, точка 2 — Р— Т условия су​ществования расплава; S1 — со​лидус при отсутствии воды, S2 — солидус насыщенного водой рас​плава, D — кривая дегидратации гидроксилсодержащего минера​ла; остальные пояснения в тексте
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солидуса (рис. 3.3, а); 2) адиабатическим (почти изотермическим) подъемом нагретого твердого материала в область меньшего давле​ния (рис. 3.3, б); 3) дегидратацией гидроксилсодержащих минералов с выделением воды, снижающей температуру солидуса (рис. 3.3, в). Эпизодический и локальный нагрев коры и верхней мантии обусловлен накоплением тепла вследствие радиоактивного распа​да химических элементов, главным образом U, Th, К. Частичное плавление может быть связано также с выделением тепла вязкого трения при пластических деформациях глубинного вещества. Ис​точником тепла, под воздействием которого плавится материал континентальной земной коры, часто служат высокотемпературные мантийные магмы основного или ультраосновного состава, переме​щенные на меньшую глубину.
Температура плавления силикатных пород, не содержащих во​ды, снижается с уменьшением давления. Если нагретое глубинное вещество обладает пластичностью, достаточной для его относи​тельного быстрого перемещения, то в процессе подъема может быть достигнута температура солидуса, и появится магматическая жид​кость, количество которой по мере падения давления будет возра​стать (см. рис. 3.3,6).
Положительный наклон линии солидуса силикатных пород, лишенных воды, является следствием положительного объемного эффекта плавления: А V = VL — V* > 0, где VL и \fe& удельные объе​мы жидкой и твердой фаз соответственно. При избытке воды линия солидуса приобретает отрицательный наклон (см. рис. 3.3, в)9 по​скольку ∆V= VL — (Vs + Vg) < 0, где VL — удельный объем расплава, насыщенного водой, Vs- удельный объем твердой фазы и Vg — удельный объем водяного пара, который может быть растворен в магме.
Если в породе имеется гидроксилсодержащий минерал (амфи​бол, слюда и т.п.), область устойчивости которого ограничена ли​нией D (см. рис. 3.3, в), то, нагревая такую породу на глубине Р1, можно достичь точки d, отвечающей температуре дегидратации. В температурном интервале d— 2 будет существовать свободная во​да, которая в точке 2 растворится в насыщенном водой силикатном расплаве. Если нагрев той же породы происходит на глубине Р2, то дегидратация начнется в точке 2'при температуре, превышаю​щей солидус насыщенного водой расплава, и возникает силикат​ный расплав, недосыщенный водой. В том и другом случае дегид​ратация гидроксилсодержащего минерала приводит к появлению
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силикатного расплава при температуре ниже безводного («сухого») солидуса S1.
Количество жидкой фазы, возникающей при частичном плав​лении, зависит от степени перегрева относительно температуры солидуса, а при наличии воды — кроме того, от ее содержания в маг​матическом источнике. Чем выше температура, тем более продви​нутым становится частичное плавление; чем больше воды в источ​нике, тем больше расплава может возникнуть при одной и той же температуре.
Максимальная доля жидкой фазы, которая появляется в зонах магмообразования, не превышает 40 ± 10 об.%. При достижении такого количества жидкости смесь расплава и еще оставшихся кристаллов становится эффективно жидкой и начинает переме​щаться в виде магматической суспензии. Подъем такой суспензии происходит быстрее, чем она успевает расплавиться дальше. Как показывают расчеты и опыты, количество жидкой фазы в магма​тических очагах во многих случаях не превышает 20—30 об.%, а ча​сто составляет не более 1—10 об.%. При столь малых степенях ча​стичного плавления магматические очаги можно рассматривать как пористые среды, состоящие из твердого кристаллического каркаса и связного межзернового порового пространства, запол​ненного возникшим расплавом. Поверхностные силы на границах кристалл—расплав таковы, что связная система каналов, соединя​ющих межзерновые поры, возникает даже при малом количестве жидкости (< 1 об.%). Поскольку расплав легче, чем твердый кар​кас (разность плотностей может достигать 0.5 г/см3), а его вяз​кость на 10-20 порядков меньше, чем эффективная вязкость твер​дого материала, магматические очаги быстро становятся механически неустойчивыми. При пластической деформации твердого каркаса расплав выжимается из связной системы пор и образует относительно крупные скопления. Чаще всего процесс сводится к уплотнению зоны частичного плавления под действи​ем силы тяжести аналогично тому, как уплотняются содержащие воду осадки на морском дне. При этом расплав скапливается в верхней части магматического очага, а твердые реститы — в нижней его части. Согласно расчетам, скорость фильтрации магмы в межзерновом пространстве зон частичного плавления измеряется сантиметрами—метрами в год.
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3.3. Подъем магм
Механическая неустойчивость магматических источников в ко​нечном итоге приводит к тому, что расплав отделяется от твердого
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Рис. 3.4. Возникно​вение избыточного давления АР = (р1 — p2)gh в столбе рас​плава с плотностью р2, который находит​ся среди вмещаю​щих пород с плотно​стью p1(p1 >p2). А — см. в тексте
каркаса и перемещается вверх. Главной движу​щей силой этого процесса служит избыточное давление расплава, возникающее вследствие объемного эффекта плавления и разности плотностей жидкой и твердой фаз. Если, на​пример, расплав, образованный на глубине А, заполняет вертикальный канал высотой h2, верхняя кромка которого находится на глуби​не h1 от поверхности (рис. 3.4), а плотность расплава (р2) меньше плотности окружающих пород (р1), то на уровне А избыточное давле​ние равно ∆Р = Р1 - Р2 = р1g(h1 + h2) — (р1gh1 +p2gh2) = (р1—p2)gh2 Чем больше вертикаль​ная протяженность столба расплава, тем боль​ше избыточное давление жидкой фазы. Следо​вательно, отделение магматической жидкости и ее подъем являются саморазвивающимися процессами, которые протекают с ускорением. Чем больше появляется магмы, тем больше избыточное давление расплава, и тем стреми​тельней происходит его сепарация и подъем. Магмы поднимаются вверх вдоль трещин, существующих в твер​дых породах. Избыточное давление расплава способствует раскры​тию трещин, что значительно ускоряет фильтрацию магмы. По ана​логии с гидроразрывом пластов, который применяется при добыче нефти, это явление получило название магморазрыва. Трещины, заполненные магмой, превращаются при затвердевании в дайки.
Если производительность магматического источника достаточ​но высока, то одновременно возникает множество трещинных ка​налов, которые, соединяясь друг с другом, образуют сложную сис​тему крутопадающих и пологих проводников. Расположенные между ними блоки твердых пород теряют механическую устойчи​вость и начинают погружаться вниз, освобождая место для распла​ва (рис. 3.5); таким способом могут возникнуть крупные интрузив​ные тела.
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Рис. 3.5. Образование магматических камер путем обрушения блоков вме​щающих пород
Скорость подъема магм по трещинным каналам зависит от их сечения, вяз​кости расплава и величины избыточного давления жид​кости. Как показывают рас​четы и модельные экспери​менты, магмы поднимаются к поверхности очень быст​ро. Скорость подъема ос​новных и ультраосновных расплавов может достигать километров и даже десятков километров в час. Такие оценки подтверждаются ре-
зультатами геофизических наблюдений в областях активного вул​канизма.
Если в процессе подъема из магмы выделяются пузырьки водя​ного пара или углекислоты, то скорость перемещения расплава ста​новится еще выше. На малых глубинах газовая фаза расширяется на​столько, что поток жидкой магмы с газовыми пузырьками превращается в струю газа, увлекающую капли силикатного распла​ва. Смесь газа и магматической жидкости может перемещаться со сверхзвуковой скоростью, образуя трубки взрыва.
При быстром подъеме магмы практически не охлаждаются за счет теплообмена с боковыми породами. Снижение температуры связано лишь с адиабатическим расширением, которое приводит к охлаждению на 0.6 °С/км. В таких условиях глубина, до которой мо​жет подняться магма, определяется не остыванием расплава, а дру​гими факторами, среди которых главными являются производитель​ность источника, соотношения плотностей жидкой и твердой фаз и степень перегрева расплава относительно температуры солидуса.
Если количество возникающего расплава мало, его может про​сто не хватить для того, чтобы заполнить каналы протяженностью в десятки и сотни километров и достичь малых глубин. Поэтому вблизи поверхности Земли нет магматических пород, возникших глубже 200-250 км, хотя этот уровень вряд ли служит нижним пре​делом частичного плавления в мантии Земли.
Как было отмечено в разделе 3.1, плотность кислых магм мень​ше плотности твердых пород, слагающих земную кору. По мере
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подъема кислой магмы ее избыточное давление возрастает (см. рис. 3.4), и не существует механических причин, которые мешали бы расплаву достичь дневной поверхности.
[image: image115.png]



М
Рис. 3.6. Возможная высота подъема мантийных магм в земной коре М — поверхность Мохоровичича, р7 — плотность вещества верхней мантии, р2 — мантийной магмы, р3 — вещества земной коры. ∆P1 = (p]-p2)h1 >0; ∆P2 = (p3-p2)h2 < 0; высота подъема магмы в коре определя​ется уравнением: ∆Р1 = ∆Р2; h2 = h1/(p1 -
p2)/(p3-p2)
Плотность основных и ультраосновных магм, воз​никших в верхней мантии, превосходит плотность твер​дого вещества земной коры. Мантийные магмы могут подняться лишь до уровня, на котором положительное избыточное давление, на​копленное в процессе подъ​ема расплава сквозь плотные мантийные породы, урав​новесится отрицательным избыточным давлением в коре (рис. 3.6). Из соотно​шений, показанных на ри​сунке, следует, что чем глуб​же находится источник мантийных магм, тем выше он может проникнуть в зем​ную кору. Поэтому основ​ные и ультраосновные маг​мы, которые зарождаются вблизи поверхности Мохо-ровичича, часто затвердева​ют в виде интрузивных тел, а более глубинные расплавы образуют лавовые потоки на суше или морском дне. Таким образом, земная кора служит плотностным фильтром, который задержива​ет тяжелые магмы, возникшие в верхней мантии. Значительная часть мантийных магм, вероятно, скапливается вблизи основания континентальной коры, увеличивая мощность гранулитобазитово-го слоя.
Кроме рассмотренных выше механических факторов, глубина подъема магмы зависит от степени перегрева относительно темпе​ратуры солидуса. Если расплав не содержит воды, то линия солиду-са в Р— Т координатах имеет положительный наклон. При адиаба-
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тическом подъеме степень перегрева расплава относитель​но температуры соли-дуса возрастает, и до​ля жидкой фазы увеличивается. Таким образом, «сухой» рас​плав всегда имеет шанс достичь днев​ной поверхности.
Рис. 3.7. Возможности подъема «сухих» и во-досодержащих магм
Расплав, не содержащий воды, поднимаясь в ади​абатических условиях с глубины 1, становится все более перегретым относительно температуры со​лидуса (S1) и достигает дневной поверхности (точ​ка 1'). Расплав, содержащий растворенную воду, поднимаясь с глубины 2, достигает насыщения Н20 в точке 2' (С— уровень насыщения). При дальней​шем подъеме расплав остается насыщенным во​дой, но концентрация воды снижается, и ее избы​ток выделяется в виде пузырьков водяного пара. В точке 2'' расплав достигает температуры «влажно​го» солидуса (S3) и затвердевает, не доходя до днев​ной поверхности
Если же в магме содержится раство​ренная вода, то соот​ношения меняются. Растворимость воды в силикатном распла​ве уменьшается по мере подъема, и на некоторой глубине достигается насыще​ние водой (точка 2' на рис. 3.7). Выше этого уровня начинается выделение пузырьков водяного пара, и хотя магма все время оста​ется насыщенной Н20, концентрация воды    в    расплаве
уменьшается. Поскольку линия солидуса насыщенного водой рас​плава S3 имеет отрицательный наклон, то относительно низкотем​пературный расплав достигает солидуса, не доходя до дневной по​верхности в точке 2". На этом гипсометрическом уровне магма полностью затвердевает, и ее подъем прекращается. Для того что​бы расплав, содержащий большое количество воды, достиг дневной поверхности, он должен быть изначально сильно перегрет отно​сительно температуры «влажного» солидуса. Поскольку такой пе​регрев маловероятен, богатые водой расплавы, имеющие невысо​кую начальную температуру, затвердевают в виде интрузивных тел,
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а маловодные или «сухие» расплавы, нагретые до более высокой температуры, достигают поверхности при вулканических изверже​ниях. Рассмотренные соотношения позволяют понять, почему сре​ди основных и ультраосновных магматических пород, образованных при затвердевании магм, почти не содержавших воды, преоблада​ют эффузивы, а кислые водосодержащие магмы образуют преиму​щественно интрузивные тела.
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4. ОХЛАЖДЕНИЕ И ЗАТВЕРДЕВАНИЕ МАГМАТИЧЕСКИХ РАСПЛАВОВ
Поскольку скорость подъема магм высока, то охлаждение рас​плавов, приводящее в конечном итоге к их затвердеванию, проис​ходит главным образом после того, как расплав достиг поверхнос​ти суши или морского дна либо по той или иной причине остановился на некоторой глубине. Основные факторы, которые контролируют скорость охлаждения — это способ теплообмена, градиенты температур, размеры магматических тел, теплофизиче-ские свойства магм и окружающей среды. Магматические тела, по​перечник которых измеряется метрами, охлаждаются до темпера​туры солидуса в течение нескольких часов или суток. Это относится как к лавовым потокам, излившимся на поверхность Земли, так и к трещинным инъекциям, которые затвердевают на глубине в ви​де маломощных даек и силлов. Магматические камеры поперечни​ком в сотни метров и километры охлаждаются значительно медлен​нее. Согласно расчетам, для полного затвердевания таких тел требуются тысячи—сотни тысяч лет.
При очень быстром охлаждении (закалке) силикатные распла​вы, особенно обладающие высокой вязкостью, не кристаллизуют​ся, а превращаются в аморфные стекла, которые могут рассматри​ваться как метастабильные переохлажденные жидкости. Граница между жидким расплавом и твердым стеклом соответствует вязко​сти 1012 Па*с, при достижении которой заметно меняются градиен​ты физических свойств, зависящих от температуры (в том числе и градиенты вязкости). С течением времени происходит упорядо​чение структуры стекла, которое превращается в агрегат оптичес​ки анизотропных кристаллов. Этот процесс называется девитрифи-кацией, или «старением», стекла.
Обычно продолжительность остывания магматических тел доста​точна для того, чтобы кристаллы начали расти непосредственно из расплава. Форма, размер и последовательность выделения кристал​лов зависят от состава магмы и физических условий затвердевания.-
4.1. Форма кристаллов
Равновесная форма кристаллов определяется строением крис​таллической решетки соответствующих химических веществ. Одна-
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ко реальный габитус кристаллов может существенно отклоняться от равновесного в зависимости от степени переохлаждения расплава (∆Т) относительно температуры ликвидуса: ∆Т=ТL-TC,
где ТL — равновесная температура ликвидуса данного минерала, Тс-температура, при которой начинается реальный рост кристалла.
При минимальном переохлаждении растут цельные кристаллы с плоскими гранями. Увеличение степени переохлаждения приво​дит к появлению своеобразных скелетных кристаллов, часто весь-ма причудливой морфологии. Например, по экспериментальным данным Г.Лофгрена (1974,1976 гг.) и других исследователей, таблит​чатые кристаллы плагиоклаза образуются при АТ< 40 °С. По мере увеличения степени переохлаждения возникают футлярные (∆Т~ 40-140 °С), дендритовые (∆Т~ 140-190 "С), веерно-сферолитовые (∆Т~ 190-290 °С) и сферолитовые (∆Т~ 290 °С) формы.
Сферолиты представляют собой радиально-лучистые агрегаты игольчатых или пластинчатых кристаллов с общим центром кристал​лизации (рис. 4.1). Под микроскопом в скрещенных николях в сфе-ролитах виден темный крест, который остается неподвижным при
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Рис. 4.1. Сферолиты, сложенные агрегатом вытянутых кристаллов кварца и полевого шпата, в стекловатой основной массе риолитов. Вкрапленники представлены плагиоклазом (Пл), кварцем (Кв) и калинатриевым полевым шпатом (Кпш)
426
4. Охлаждение и затвердевание магматических расплавов
[image: image118.jpg]



Рис. 4.2. Футлярный кристалл плагио​клаза (вкрапленник в андезите). При од​ном николе, длина кристалла около 1 мм
вращении столика. В преде​лах этого креста кристаллы вытянуты вдоль плоскостей колебаний в николях. Фут​лярные кристаллы плагиок​лаза, во внутренних частях которых сохраняется рас​плав, не только получены в лаборатории, но и встре​чаются в магматических по​родах, затвердевших в усло​виях переохлаждения; особенно характерны они для андезитов (рис. 4.2).
Опыты по кристаллизации кварца, выполненные С.Свенсоном и Ф.Фенном (1986 г.), показали, что этот минерал образует кристал​лы с плоскими гранями при ∆Т< 55 °С. При большем переохлажде​нии появляются скелетные кристаллы с характерными бухтообразны-ми углублениями на гранях (рис. 4.3). Такие кристаллы иногда обладают внешним сходством с резорбированными зернами, которые являются результатом частичного растворения кварца в расплаве.
4.2. Размер кристаллов
Размер кристаллов зависит от соотношения скоростей возник​новения зародышей кристаллических фаз (скорости нуклеации)
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а
Рис. 4.3. Скелетные кристаллы кварца с углублениями на гранях. а - объемная форма, по Клокьятти, 1972 г., б, в - плоские сечения. Николи скре​щены, размер кристаллов около 2 мм
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и роста отдельных кристаллов. Скорости нуклеации и роста явля​ются функциями температуры переохлаждения, причем та и другая скорости при определенных температурах достигают максимума. Максимум скорости нуклеации достигается при большем переох​лаждении расплава по сравнению с максимумом скорости роста (рис. 4.4). Вследствие этого в условиях малого переохлаждения об​разуются редкие и крупные кристаллы, а при большом переохлаж​дении — множество мелких кристаллов.
В однородном расплаве центры кристаллизации возникают за счет случайных флуктуации структуры жидкости (гомогенная нук-леация). Если же в расплаве существуют те или иные неоднородно​сти (мельчайшие твердые частицы, газовые пузырьки и т.п.), то именно они служат затравкой для растущих кристаллов (гетеро​генная нуклеация). Поэтому форма и размеры кристаллов зависят не только от условий охлаждения, но и от начальной температуры и других факторов, определяющих степень однородности исходной магмы. Движение расплава также оказывает влияние на ход крис​таллизации. Если магматическая жидкость механически переме​шивается, то скорость нуклеации резко возрастает, что отражается на форме и размерах кристаллов.
Скорость роста кристаллов из магмы контролируется двумя главными факторами: 1) скоростью диффузионного массообмена на границе твердой фазы и жидкости, при котором одни компоненты идут на построение кристалла, а другие оттесняются в окружающий
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Рис. 4.4. Зависимости скорости роста кристаллов (сплошная линия) и ско​рости нуклеации (пунктир) от температуры переохлаждения расплава от​носительно равновесного ликвидуса (∆Т)
В области 1 образуется небольшое количество крупных кристаллов, в области 2- мно​го мелких кристаллов, в области 3 кристаллизация затруднена.
428
4. Охлаждение и затвердевание магматических расплавов
расплав и 2) скоростью диффузии компонентов в самом расплаве, обеспечивающей привнос и вынос компонентов, которые прини​мают участие в процессе кристаллизации. Поскольку скорость теп​лообмена в магмах значительно превышает скорость диффузионно​го массопереноса, то отвод скрытой теплоты кристаллизации обычно не является фактором, лимитирующим скорость роста кри​сталлов.
Скорость диффузии компонентов в жидкости обратно пропор​циональна ее вязкости. Поэтому кристаллизация наиболее вязких кислых магм затруднена, и они часто затвердевают в виде аморфных стекол. В противоположность этому маловязкие расплавы основно​го и ультраосновного состава кристаллизуются достаточно легко, и продукты затвердевания таких расплавов нередко состоят только из кристаллических фаз и не содержат стекла даже при относитель​но глубоком переохлаждении. Присутствие растворенной в магме воды понижает вязкость и увеличивает диффузионную подвиж​ность компонентов. В соответствии с этим степень кристаллично​сти кислых пород, возникших при затвердевании водосодержащих магм, оказывается выше, чем сходных по составу пород, образован​ных при затвердевании «сухих» расплавов.
Согласно экспериментальным данным С.Свенсона (1977 г.), максимальная скорость роста кристаллов кварца, плагиоклаза, ка-линатриевого полевого шпата из гранитного расплава, содержаще​го несколько процентов воды, может достигать 0.01-1.0 мм/сут. При температурах, близких к солидусу гранита, скорость кристал​лизации калинатриевого полевого шпата превышает скорость кри​сталлизации кварца и плагиоклаза в 10-100 раз.
Скорость роста кристаллов плагиоклаза из базальтового распла​ва, заполнившего в 1963 и 1965 гг. лавовые озера Алае и Макаопу-хи на Гавайских островах (глубина озер равна 15 и 83 м соответствен​но), была равна 1.5*10-4—1.0*10-3 мм/сут (данные Дж.Киркпатрика,
1977 г.).
Оценки скоростей роста кристаллов при затвердевании магм, полученные на основании анализа распределения минеральных зерен разных размеров в изверженных горных породах (К.Кешмен, Б.Марш, 1988 г.), составляют 10-3-10-6 мм/сут. При таких скоро​стях для образования кристалла размером 1 мм необходимо не бо​лее 3-3000 лет. Таким образом, в геологическом масштабе време​ни кристаллизация магм происходит очень быстро.
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4.3. Последовательность кристаллизации
Последовательность выделения минералов из магматического расплава с одной стороны, определяется физико-химическими рав​новесиями «кристалл-жидкость», ас другой, кинетическими фак​торами — относительной скоростью роста кристаллов, возможно​стью свободного массообмена между твердыми фазами и расплавом, устойчивостью метастабильных фаз и т.п. В целом, определение последовательности кристаллизации магм является сложной зада​чей не только при изучении шлифов под микроскопом, когда текс​турно-структурные признаки в большинстве случаев недостаточны для однозначных заключений, но и при теоретическом анализе проблемы. Важную начальную информацию можно получить из экспериментальных и расчетных данных о фазовых соотношениях в модельных физико-химических системах, некоторые из которых рассмотрены ниже.
4.3.1. Модельные физико-химические системы — определения понятий
Кристаллизация магм и обратный процесс плавления кристал​лических агрегатов в первом приближении имитируются фазовыми равновесиями в модельных двойных, тройных и четверных систе​мах, состоящих из двух, трех или четырех химических компонентов соответственно. При заданных условиях эти системы представлены определенным набором фаз. Фаза — это часть системы, которая может быть отделена от других ее частей механическим способом. В каждой системе могут выделяться одна газовая фаза (все газы смешиваются друг с другом в любых пропорциях, и такую смесь не​возможно разделить на составляющие механическим путем), одна или две несмешивающиеся (очень редко больше) жидкие фазы, и несколько твердых фаз, т.е. кристаллов разного состава, облада​ющих разными физическими свойствами и поэтому легко механи​чески отделимых друг от друга. Количество компонентов системы — это минимальное число химических соединений, необходимых
достаточных для описания состава всех фаз. Равновесным является такое состояние системы, которое при за-
анных значениях интенсивных параметров самопроизвольно не меняет фазового состава. С термодинамической точки зрения, это состояние отвечает минимуму свободной энергии системы. Ин-
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тенсивными называют такие параметры, которые не зависят от мас​сы системы; главными из них являются температура и давление. Им противопоставляют экстенсивные параметры, зависящие от мас​сы, например, объем системы. Равновесие может достигаться при разных степенях свободы системы. Степень свободы — это количе​ство интенсивных параметров, которые могут меняться при сохра​нении фазового состава системы. Переменный состав кристалли​ческой фазы тоже должен рассматриваться как степень свободы. При отсутствии степеней свободы (нонвариантное, или инвари​антное равновесие) изменение любого параметра приводит к появ​лению или исчезновению хотя бы одной фазы. При наличии одной степени свободы (моновариантное равновесие) фазовый состав ос​тается неизменным при изменении какого-то одного параметра, например, температуры или давления. При дивариантном равнове​сии фазовый состав не меняется при двух переменных параметрах и т.д.
В условиях термодинамического равновесия между количества​ми компонентов (С), фаз (Р) и степеней свободы (F) существует зависимость, известная как правило фаз Гиббса:
P + F=C + N, где N— число интенсивных параметров. Если последние ограниче​ны только температурой и давлением, то правило фаз записывает​ся так:
P + F=C + 2.
Фазовые равновесия изображают с помощью диаграмм состо​яния системы в координатах: состав (мас.%) - интенсивные пара​метры. Нонвариантные равновесия на таких диаграммах изобража​ются точками, моновариантные — линиями, дивариантные — поверхностями и т.д. Диаграммы состояния строят на основе экс​периментальных данных, а простейшие диаграммы можно рассчи​тать термодинамичекими методами.
4.3.2. Двойная система с эвтектикой
Фазовые соотношения в двойных системах с эвтектикой удоб​но рассмотреть на изобарическом сечении. В качестве примера на рисунке 4.5 показано такое сечение для системы CaMgSi206 (диоп-сид) -СаАl2Si208 (анортит) при атмосферном давлении. Указанные выше химические соединения и соответствующие им норматив​ные минералы — это компоненты системы, а модальные минералы
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такого же состава - твердые фазы, которые кристаллизуются в этой системе. Линии ликвидуса (1 и 2) и солидуса (3) ограничивают по​ля составов и температур, при которых в равновесии находятся раз​личные комбинации фаз: расплав (L), кристаллы диопсида (Di) и анортита (An). В эвтектической точке Е, в которой линия ликви​дуса касается линии солидуса, в нонвариантном равновесии нахо​дятся все три фазы. В общем случае, эвтектика — это равновесие двух или более кристаллических фаз с расплавом при отсутствии сте​пеней свободы.
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Если для примера выбрать состав и температуру, отвечающую расплаву А, то его кристаллизация начнется с выделения анортита при температуре, соответствующей точке B. Дальнейшее охлажде​ние приводит к увеличению количества этого минерала; расплав при этом обедняется анортитом, и состав жидкости меняется вдоль ли​нии ликвидуса от В к Е. Относительные количества твердой и жид​кой фаз можно определить по правилу рычага. Так, при Т = = 1300 °С доля кристаллов анортита будет равна cd/ce, а доля распла​ва — de/ce. В точке Е начинается кристаллизация эвтектической смеси анортит + диопсид, которая находится в равновесии с жид​костью такого же нормативного состава. Эвтектика кристаллизует​ся при постоянной температуре (T= 1280 °С). После того, как по​следняя капля эвтектической жидкости исчезнет, агрегат кристаллов
Т.°с

07

432

Рис. 4.5. Изобарическое сечение системы CaMgSi206 (ди​опсид)— CaAl2Si2O8 (анортит) при атмосферном давлении Пояснения см. в тексте
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анортита и диопсида может быть охлаж​ден до более низкой температуры. Таким образом, последова​тельность кристал​лизации расплава А такова: An →An + Di. Последователь​ность кристаллиза​ции расплава F: Di → Di + An.
Рис. 4.6. Изобарическое сечение тройной си​стемы Х—У—Z
Е— эвтектическая точка, остальные поясне​ния в тексте
Если нагретая твердая порода А, со​стоящая из анортита и диопсида, начина​ет плавиться, то пер​вая капля расплава, которая появляется при T= 1280 °С,име-ет состав E. Эвтекти​ческий расплав Е равновесен по отношению к обеим твердым фа​зам — диопсиду и анортиту. По мере притока тепла все больше твердого вещества переходит в расплав, который сохраняет посто​янную температуру и состав до тех пор, пока весь диопсид не будет израсходован. Дальнейшее нагревание приведет к тому, что начнет плавиться избыток анортита, и состав жидкости сместится вдоль ли​нии ликвидуса в направлении Е→В. В точке В весь анортит перей​дет в расплав, состав которого будет соответствовать исходной твер​дой породе А. Этот расплав может быть далее нагрет до более высокой температуры. Если исходная порода имела состав F, то по​сле образования максимально возможного количества эвтектичес​кой жидкости Е остается избыток диопсида, плавление которого смещает состав расплава в направлении Е→ G.
4.3.3. Тройная система с эвтектикой
Изобарическое сечение тройной системы X—Y—Z c эвтектикой можно изобразить в виде трехгранной призмы (рис. 4.6), на сторо​нах которой показаны фазовые соотношения в двойных системах:
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X—Y, X-Z и Y—Z, аналогичных рассмотренной выше. От точек ин​вариантных эвтектических равновесий X + Y = расплав, X + Z = расплав и Y+Z= расплав, расположенных на гранях треугольной призмы, в глубь ее протягиваются линии моновариантных равно​весий двух твердых фаз и расплава, которые сходятся в точке трой​ной эвтектики X + Y+Z=расплав. Температура плавления тройной эвтектики ниже, чем любой двойной. Поверхность ликвидуса, ко​торая на рисунке 4.6 заштрихована, может быть спроектирована на основание призмы XYZ. Так же, как рельеф местности изобража​ют на топографической карте с помощью горизонталей, форма по​верхности ликвидуса показывается с помощью изотерм — линий равной температуры. Используя проекцию XYZ, можно определить последовательность кристаллизации любого расплава, нормативный состав которого включает минералы X, Y и Z.
Так, в системе форстерит (Fo)—диопсид (Di)—пироп (Ру) при давлении в 4 ГПа (рис. 4.7) кристаллизация расплава ^начинается с выделения форстерита при Т= 1960 °С. По мере охлаждения ко​личество форстерита возрастает, а состав расплава смещается вдоль линии ХА, которая проходит через вершину Fo. В точке А начина​ется совместная кристаллизация форстерита и пиропа, а состав расплава смещается от А к Е. В точке Е при Т = 1670 °С кристалли​зуется эвтектическая смесь форстерита, пиропа и диопсида. Таким образом, минералы выделяются из расплава в последовательности: Fo→Fo+Py→Fo+Py+Di.
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Рис. 4.7. Проекция по​верхности ликвидуса системы Mg2Si04 (фор-cтepит)-CaMgSi206 (ди​опсид)- Mg3Al2Si3012 (пироп) при Р = 4 ГПа, по Х. Йодеру, 1976 г. Пояснения см. в тексте.
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Если порода X, состоящая из форстерита, пиропа и диопсида, на​чинает плавиться, и расплав все время остается в равновесии с кри​сталлами (модель порционного плавления), то первая капля жид​кости будет иметь состав Е. После того, как диопсид полностью перейдет в расплав, состав жидкой фазы начнет смешаться от Е к А. В точке А будет полностью израсходован пироп, и при дальней​шем нагревании состав расплава меняется вдоль линии АХ. В точ​ке X исчезнет форстерит, и порода будет расплавлена на 100%.
Если жидкая фаза, возникнув, сразу же удаляется из области магмообразования (модель фракционного плавления), то измене​ние состава жидкости в ходе прогрессивного плавления будет иным. На начальной стадии возникнет эвтектическая жидкость Е, имею​щая температуру 1670 °С. Удаление этой жидкости смещает состав твердого остатка в направлении Х→ X′→ X"→ R. В точке R диоп​сид полностью переходит в расплав, и среди твердых фаз остаются только форстерит и пироп. Температура 1670 °С недостаточна для плавления смеси этих минералов, и только при 1770 °С появится эв​тектический расплав В, который будет продолжать формироваться до тех пор, пока не исчезнет весь пироп. После этого твердый оста​ток состоит только из форстерита, который можно расплавить лишь при Т= 2075 °С. Таким образом, если расплав удаляется из зоны маг​мообразования, состав и температура жидкой фазы меняются дис​кретно: сначала возникает самый низкотемпературный расплав, отвечающий по составу тройной эвтектике, затем при большем на​греве — жидкость, соответствующая двойной эвтектике, а в конце процесса плавится минерал, оставшийся в избытке.
4.3.4. Двойная система с непрерывным твердым раствором
Инвариантные эвтектические равновесия «кристаллы-расплав» возможны лишь при условии, что все твердые фазы имеют посто​янный состав. Если хотя бы один из минералов представлен твер​дым раствором переменного состава, появляется дополнительная степень свободы, которая не позволяет достичь инвариантного рав​новесия. Последовательность кристаллизации при этом становит​ся иной.
Рассмотрим двойную систему с непрерывным твердым раство​ром на примере изобарического сечения (1 атм) системы NaAlSi308 (альбит)-СаА12Si208 (анортит), характеризующей кристаллизацию и плавление плагиоклазов (рис. 4.8). Сплошная линия ликвидуса
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Рис. 4.8. Изобарическое сечение системы NaAlSi308 (аль-бит)-CaAl2Si208 (анортит) при атмосферном давлении, по А. Филпотгсу, 1990 Пояснения см. в тексте
и пунктирная линия солидуса, показанные на рисунке, разделяют области с различным фазовым составом. Если расплав D, охлажда​ясь, достигает температуры ликвидуса в точке Е, то из расплава вы​деляется плагиоклаз, состав которого соответствует точке F на ли​нии солидуса. По мере дальнейшего охлаждения состав кристаллов смещается в направлении F→Н, а состав жидкой фазы - в на​правлении Е→ G. Последняя капля расплава имеет состав J, а твер​дая фаза в конечном итоге приобретает состав К, соответствующий исходному расплаву D.
Такой равновесный ход кристаллизации возможен лишь при условии, что скорость диффузии альбитового и анортитового ком​понентов в твердой и жидкой фазах достаточно велика для того, что​бы составы расплава и кристаллов все время менялись вдоль линий ликвидуса и солидуса. Поскольку скорость диффузии в силикатном расплаве и особенно в твердой фазе мала, то в природных услови​ях равновесие часто не достигается, и образуются неоднородные кристаллы, состоящие из зон разного состава. Зональные кристал​лы плагиоклаза постоянно встречаются в магматических породах.
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В метаморфических породах плагиоклаз более однороден, так как длительное сохранение высоких температур способствует дости​жению равновесия.
Аналогичные фазовые соотношения характерны и для других си​стем с непрерывными твердыми растворами, например, для систе​мы Mg2Si04 (форстерит)-Fе2SiO4 (фаялит), описывающей крис​таллизацию оливинов. Высокая температура кристаллизации в этой системе и низкая кремнекислотность расплава способствуют отно​сительно быстрой диффузии, и зональные оливины встречаются ре​же, чем плагиоклазы.
4.3.5. Тройная система с котектикой
Поскольку в многокомпонентных системах, включающих твер​дые растворы переменного состава, всегда сохраняется по крайней мере одна степень свободы, то в изобарических условиях самым низкотемпературным равновесиям «кристаллы—расплав» соответ​ствует не точка, как в системах с эвтектикой, а линии или поверх​ности. Равновесие двух и более кристаллических фаз при наличии не менее одной степени свободы называется котектикой.
Примером подобных фазовых соотношений служит система CaMgSi206 (диопсид)—NaAlSi308 (альбит)—CaAl2Si208 (анортит). Объемный вид изобарического сечения этой диаграммы для атмо​сферного давления представлен на рисунке 4.9, а. На сторонах трех​гранной призмы показаны фазовые соотношения в граничных двух-компонентных системах. Поверхность ликвидуса выделена крапом. Котектическая линия представляет собой пересечение ликвидусных поверхностей диопсида (черное) и плагиоклаза (серое). Сплошные линии на стороне альбит—анортит соответствуют ликвидусу и соли-дусу в этой двойной системе, а пунктирные линии характеризуют со​став плагиоклаза, равновесного с расплавом в присутствии третьей фазы — диопсида. Хорошо видно, что эвтектические смеси диоп​сид—анортит, диопсид—альбит и котектичекская смесь диоп​сид—плагиоклаз кристаллизуются при более низкой температуре, чем чисто полевошпатовые фазы.
Проекция когектической линии на треугольное основание приз​мы показана на рисунке 4.9, б. Кристаллизация расплавов, состав которых находится в поле выше котектики, начинается с диопси​да, а если состав расплава попадает в поле ниже котектики, то пер​вая кристаллическая фаза представлена плагиоклазом. Выделение раннего диопсида или плагиоклаза смещает состав остаточного расплава в сторону котектики. Когда достигается котектический
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состав, начинается совместная кристаллизация плагиоклаза и ди-опсида. Состав жидкой фазы при этом меняется вдоль котектики в сторону более низкотемпературного альбитового угла треугольни​ка. Кристаллизация прекращается в тот момент, когда жидкость полностью израсходована на образование смеси кристаллов плаги​оклаза и диопсида. Таким образом, последовательность кристалли​зации данной системы: Di → Di + Pl или Pl → Pl + Di. В процессе кристаллизации меняются не только количественные соотноше​ния между диопсидом и плагиоклазом, но и состав плагиоклаза, который по мере падения температуры обогащается альбитом. По​этому если на диаграмме не указан состав плагиоклаза, равновесно​го по отношению к расплаву, определить относительные количест​ва твердых и жидких фаз нельзя.
На рисунке 4.9, в составы плагиоклаза, которые кристаллизуют​ся на ликвидусе, показаны пунктирными кривыми. Например, при кристаллизации расплава А первым выделяется плагиоклаз Аn80. Линия A—I1-I2 отражает изменение состава расплава по мере его охлаждения и выделения плагиоклаза. Расплав I2, который на​ходится на котектической линии, равновесен с плагиоклазом Аn69 и диопсидом. Далее состав расплава меняется вдоль Котектики в сторону альбитового угла. Этот расплав все время остается в рав​новесии с диопсидом и плагиоклазом, но последний по мере паде​ния температуры становится все более богатым альбитовым компо​нентом. Валовый состав кристаллов в каждый момент времени находится на прямой, соединяющей составы диопсида и плагиок​лаза, равновесного с расплавом при данной температуре. Серия та​ких прямых показана на рис. 4.9, в в виде веера пунктирных линий, расходящихся из вершины Di. Для того, чтобы точно определить пропорцию твердых фаз, надо провести прямую через состав жид​кости и продолжить ее до пересечения с соответствующей соеди-тельной линией (коннодой) диопсид-плагиоклаз. Так, состав s2 отвечает твердой фазе, равновесной с расплавом I2 ,а состав s3—сме​си плагиоклаза и диопсида, равновесной с расплавом I3 По мере кристаллизации, коннода диопсид-плагиоклаз смещается налево, поскольку плагиоклаз обогащается альбитовым компонентом. Ког​да эта коннода достигнет начального состава А, расплав окажется полностью раскристаллизованным. При этом плагиоклаз будет иметь состав Аn55, а последняя капля расплава — состав I4.
При неравновесной кристаллизации плагиоклаза, обусловлен​ной медленной диффузией (см. раздел 4.3.4), ранние метастабиль-
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Рис. 4.9. Изобарическое сечение системы CaMgSi206(диопсид)-NaAlSi308 (альбит)—CaAl2Si208(анортит) при атмосферном давлении а — общий вид проекции поверхности ликвидуса; б, в — та же проекция с данными, иллюстрирующими последовательность кристаллизации, по А.Филпоттсу, 1990 Пояснения см. в тексте
ные плагиоклазы сохраняются в виде богатых анортитом ядер зональных кристаллов, а плагиоклаз на конечной стадии затверде​вания, наоборот, оказывается обогащенным альбитовым компо​нентом относительно равновесных составов.
Пропорции нормативного плагиоклаза и диопсида в котектиче-ском расплаве можно получить, проведя касательную к линии ко-тектики при выбранной температуре до пересечения с соответству​ющей коннодой диопсид—плагиоклаз. Как видно из рисунка 4.9, б и в, при атмосферном давлении котектическая смесь кристаллов в широком интервале температур состоит примерно из 40 мас.% плагиоклаза и 60 мас.% клинопироксена, и только для самых низ​котемпературных условий, когда котектика приближается к аль-
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битовому углу, она делает заметный изгиб так, что касательные ста​новятся круче и доля клинопироксена в котектике возрастает.
Указанные выше пропорции плагиоклаза и пироксена близки к минеральному составу габбро и долеритов с офитовой структурой, которая таким образом может рассматриваться как результат сов​местной кристаллизации обоих минералов в условиях низкого дав​ления. Идиоморфизм плагиоклаза по отношению к клинопироксе-ну, характерный для офитовой структуры, определяется кинетическими факторами. Скорость нуклеации плагиоклаза вы​ше, чем клинопироксена, а скорость роста кристаллов, наоборот, ниже. Поэтому даже при одновременном вьщелении из расплава обоих минералов возникают относительно мелкие идиоморфные кристаллы плагиоклаза и более крупные неправильные зерна кли​нопироксена. Последние, обгоняя в росте кристаллы плагиоклаза, могут полностью бронировать их, прекращая массообмен с жидкой фазой. В результате формируются участки с пойкилоофитовой структурой. Различия в кинетике кристаллизации плагиоклаза и клинопироксена усиливаются с увеличением степени переохлаж​дения расплава относительно равновесной температуры ликвиду​са (см. раздел 4.2). Поэтому офитовая структура наиболее характер​на для маломощных тел жильных долеритов, которые затвердевали относительно быстро. Для плутонических габбро, слагающих круп​ные интрузивы, более типична панидиоморфнозернистая струк​тура с примерно равным идиоморфизмом плагиоклаза и клинопи​роксена. Однако в том и другом случае относительные количества этих минералов остаются близкими, что подтверждает котектиче-ский характер как долерита, так и габбро.
4.3.6. Эвтектические и котектические соотношения в системе Si02 (кварц)— KAlSi308 (ортоклаз)—NaAlSi3Os (альбит)—
Н20(вода)
Изобарическое сечение данной системы также представляет собой трехгранную призму, сторонами которой служат изобариче​ские сечения двойных систем: кварц—альбит, кварц—ортоклаз и аль​бит—ортоклаз (рис. 4.10, а). Две первые двойные системы — эвтек​тические, а третья система с непрерывным твердым раствором. В отличие от системы альбит—анортит система альбит—ортоклаз имеет температурный минимум на линии ликвидуса, т.е. мини​мальной температурой кристаллизации и плавления обладает не
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крайний, а некоторый промежуточный состав в ряду твердых рас​творов. Вторая особенность этой системы заключается в том, что при температуре ниже солидуса появляется область ограниченной смесимости твердых растворов, которая расширяется с понижени​ем температуры. Эта область, выделенная на рисунке 4.10, а редкой горизонтальной штриховкой, ограничена линией сольвуса, имеющей верхнюю критическую точку. Выше критической температуры K-Na полевые шпаты обладают полной смесимостью альбитового и ор-токлазового компонентов, а ниже этой температуры гомогенные по​левые шпаты распадаются на две фазы: твердый раствор, обога​щенный альбитом (Abss) и твердый раствор, обогащенный ортоклазом (Оrss). Составы этих фаз лежат на линии сольвуса. Чем ниже температура, тем больше разница в их составе.
Набор твердых фаз в кварц-полевошпатовой системе зависит от соотношений между температурами ликвидуса и сольвуса. Если поверхность ликвидуса находится выше критической точки сольву​са, то из расплава кристаллизуется кварц и один полевой шпат пе​ременного состава, т.е. соотношения являются котектическими, а если поверхности ликвидуса и сольвуса пересекаются, то из рас​плава выделяются кварц и два полевых шпата в эвтектических со​отношениях (см. рис. 4.10, а).
В первом случае моновариантному равновесию «кристал​лы—расплав» соответствует котектическая линия кварц + твердый раствор K-Na полевого шпата = расплав (рис. 4.10, б). Каждому со​ставу полевого шпата отвечает определенная равновесная темпера​тура, и имеется один состав полевого шпата, температура равнове​сия которого с расплавом в присутствии кварца минимальна (точка М на рис. 4.10, а и б)
Во втором случае в системе появляется эвтектическая точка, которая соответствует инвариантному равновесию кварц + два по​левых шпата = расплав. Температура этого равновесия фиксирова​на (рис. 4.10, в).
Если система кварц-ортоклаз-альбит не содержит воды, то тем​пература ликвидуса оказывается выше критической точки сольву​са (Т≥ 650 °С), и для равновесия «кристаллы-расплав» характерны котектические соотношения. Растворение воды в расплаве понижа​ет температуру ликвидуса, и поэтому в условиях высокого давления, когда растворимость воды становится достаточно большой, тем​пература ликвидуса может оказаться ниже критической точки соль​вуса. Температурный минимум на котектической кривой превраща-
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Рис. 4.10. Изобарические се​чения в системе NaAlSi308 (альбит)—KAlSi308 (орто​клаз)-Si02 (кварц)- Н20 (вода), по А. Филпоттсу, 1990 a — общий вид сечения; б — проекция поверхности ликвиду​са при котектическом равнове​сии расплава с кварцем и K-Na полевым шпатом переменного состава, жирная линия — котек-
тика, тонкие линии — изотермы поверхности ликвидуса, М — температурный минимум на ко-тектической кривой; в — проек-. ция поверхности ликвидуса при эвтектических соотношениях
между расплавом, кварцем и двумя полевыми шпата​ми — твердыми раствора​ми, обогащенными альби​том и ортоклазом, Е — эвтектическая точка. По​яснения см. в тексте
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ется в инвариантную эвтектическую точку, соответствующую рав​новесию Q + Orss + Abss = расплав.
При относительно высокой температуре последовательность кристаллизации по мере охлаждения расплава такова: (Q или K-Na Fsp) → (Q + K-Na Fsp). где K-Na Fsp — твердый раствор K-Na по​левого шпата. Достигнув котектики, состав расплава смещается вдоль котектической линии в сторону температурного минимума. При этом из расплава выделяются кварц и K-Na полевой шпат, от​носительные количества которых меняются так же, как и состав полевого шпата.
Если в системе существует эвтектическая точка, то минералы кристаллизуются в последовательности А→А+В→А+В + С, где А, В, С — твердые фазы, представленные кварцем и двумя полевы​ми шпатами.
Система Q—Оr—Аb и более сложная система Q—Or—Ab—An мо​делируют фазовые соотношения, возникающие при кристаллиза​ции кислых магм и плавлении кварц-полевошпатовых пород.
4.3.7. Двойная система с перитектикой
В случае эвтектических и котектических равновесий выделив​шиеся из расплава кристаллы не взаимодействуют с жидкой фа​зой, а при плавлении переходят в расплав целиком (без разложения). Однако в других случаях твердые фазы после своего образования мо​гут вступать в химическое взаимодействие с остаточным расплавом с образованием иных минералов, а при плавлении испытывать хи​мическое разложение.
Примером таких соотношений служат равновесия в системы Mg2Si04-Si02. Изобарическое сечение магнезиальной части этой системы при атмосферном давлении показано на рисунке 4.11. Ес​ли расплав А охлаждается, то при температуре Т1 начинается крис​таллизация форстерита. По мере увеличения количества кристал​лов форстерита в жидкой фазе растет концентрация кремнезема, и при T2= 1557 °С расплав, богатый Si02, вступает в химическую ре​акцию с форстеритом; продуктом реакции является энстатит:
Mg2Si04 + SiO2 = 2MgSi03
кристаллы     расплав      кристаллы
Равновесие, возникающее при химическом взаимодействии кристалл-расплав, называется перитектикой, а точка Р, которая от-
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Рис. 4,11. Изобарическое сечение магнезиальной части системы Mg2Si04 (форстерит)—Si02 (минералы кремнезема) при атмосферном давлении Пояснения см. в тексте
вечает составу расплава, реагирующему с ранее образованными кристаллами,— перитектической точкой.
Если исходный состав точно отвечает составу энстатита, то оли​вин и расплав прореагируют при Т= 1557 °С полностью, и система затвердеет при этой температуре в виде кристаллов энстатита. Ес​ли состав А находится между энстатитом и форстеритом, то первым будет израсходован расплав Р и возникнет смесь кристаллов эн​статита и форстерита. Если исходный состав В находится между энстатитом и расплавом Р, то первым будет израсходован форсте​рит, а из оставшегося расплава по мере охлаждения начнет выде​ляться энстатит; при Т= 1543 °С образуется эвтектическая смесь эн-статит + кристобалит (фаза Si02, устойчивая при Т> 1470 °С). Состав С, содержащий еще больше кремнезема, будет с самого на​чала кристаллизоваться по эвтектической схеме.
Рассмотренные соотношения указывают на возможность по​следовательной кристаллизации высокомагнезиального оливина и ортопироксена. Реакционные каймы ортопироксена, часто окру​жающие оливин в основных и ультраосновных породах, показыва-   ют, что эта возможность реализуется в природе.      Если порода, состоящая из оливина и магнезиального ортопи-
роксена испытывает нагрев в условиях низкого давления, то первая
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порция расплава появится при температуре перитектики и будет иметь состав P (см. рис. 4.11). Если такой расплав будет отделен от твердого рестита и начнет охлаждаться, то равновесная кристалли​зация приведет к появлению породы, состоящей из ортопироксе-на и свободного кремнезема. Таким образом, при температуре, со​ответствующей точке Р, ортопироксен плавится инконгруэнтно, разлагаясь на оливин и обогащенный кремнеземом расплав. В от​личие от этого во всех рассмотренных выше случаях минералы пе​реходят в расплав целиком, т.е. плавятся конгруэнтно.
4.3.8. Тройная система с перитектикой
Примером тройной системы с перитектикой может служить си​стема Mg2Si04 (форстерит)—CaAl2Si2O8 (анортит)—Si02 (тридимит, кристобалит) при атмосферном давлении. Проекции поверхности ликвидуса этой системы показаны на рисунке 4.12. Поля первичной кристаллизации тех или иных фаз разделены как котектическими, так и перитектическими линиями. Первые обозначены одной стрел​кой, а вторые - двумя. Направление стрелок указывает изменение составов расплава при понижении температуры. Особейностью данной системы является то, что состав одной из ликвидусных фаз, а именно шпинели, не может быть представлен как смесь выбран​ных химических компонентов, помещенных в углах треугольника. Это показывает, что на самом деле система является не тройной, а четверной (MgO-CaO-Al203-Si02). Фазовые соотношения в по​добных псевдосистемах можно наглядно показать графически, но строгий геометрический анализ этих соотношений невозможен, и такие системы не подчиняются правилу фаз.
Последовательность кристаллизации в рассматриваемой систе​ме зависит от того, в каком из малых треугольников: Fo—En—An или En-An-Cr находится исходный состав расплава. Если расплав от​носится к первому треугольнику (точка A на рис. 4.12, б), то первым из расплава выделяется форстерит. По мере кристаллизации фор​стерита состав расплава изменяется вдоль пунктирной линии АI], которая является продолжением прямой, соединяющей точку А с вершиной форстерита. Когда расплав достигает состава I], он вступает в перитектическую реакцию с ранее выделившимся фор​стеритом с образованием энстатита. При дальнейшем понижении температуры до 1260 °С расплав достигает точки Р, в которой кро​ме энстатита появляется анортит. Пропорция между Fo и En в точ-
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ке Р можно определить по правилу рычага, продолжив линию РА до нижней стороны треугольника (точка 5). Кристаллизация минеральной ассоциа​ции Fo + En + An из расплава Р смещает ва​ловый состав твердых фаз Sp в сторону А, и когда состав А будет достигнут, вся жид​кость окажется израс​ходованной. Таким об​разом, в данном случае последовательность кристаллизации тако​ва: Fo →Fo + En →Fo + En + An.
Рис. 4.12. Проекция поверхности ликвидуса си​стемы CaAl2Si208 (aнортит)-Mg2Si04 (форсте-pит)-Si02 (минералы кремнезема) при атмосфер​ном давлении
а — изотермы поверхности ликвидуса, б — последова-телльность кристаллизации в системе, по А. Филпотт-су, 1990 Паяснения см. в тексте
Если исходный расплав находится в треугольнике En— An—Сг (точка В на рис. 4.12, б), то его кристал​лизация также начина​ется с выделения фор​стерита. В точке 12 начинается перитек-тическая реакция, ко​торая приводит к обра-зованию энстатита. В точке 13 весь оливин  прореагирует без ос-- татка. Положение этой -точки определяется пересечением прямой ЕпВ13 с перитектичес-кой линией. После ис​чезновения форстери-
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та состав расплава уходит с перитектической линии и изменяется
вдоль пунктирной прямой 1314(продолжение прямой ЕпВ13). В это
время из расплава выделяется энстатит. В точке 14 к нему присое​
диняется анортит. Кристаллизация заканчивается в эвтектичес​
кой точке Е, в которой при Т= 1222 °С расплав превращается
в смесь кристаллов энстатита, анортита и тридимита (фаза Si02, ус-
тойчивая при низком давлении в интервале температур
870-1470 °С). Таким образом, общая последовательность крис​
таллизации такова: Fo → Fo + En → En → En + An →En + An + Tr.
Ранний форстерит полностью расходуется на перитектическую
реакцию с остаточным расплавом и не присутствует в поздней ми​
неральной ассоциации.


4.3.9. Общие выводы
Рассмотренные примеры показывают, что при эвтектической или котектической кристаллизации магм в изобарических услови​ях (при постоянном давлении) по мере охлаждения в равновесие с жидкостью приходит все большее количество твердых фаз. Послед​няя порция расплава имеет эвтектический или котектический со​став, и из этого расплава выделяется максимальное число минера​лов. При частичном плавлении такой расплав появляется первым, а дальнейшее нагревание приводит к переходу в жидкую фазу все большего числа кристаллов до тех пор, пока исходная порода не рас​плавится полностью.
Равновесная последовательность изобарической эвтектичес​кой или котектической кристаллизации минералов А, В, С, D... сводится к ряду: А→А + В→ А + В + С→ А + В + С + D... Посколь​ку по мере снижения температуры из расплава выделяется все боль​шее число кристаллических фаз, при изучении магматических по​род под микроскопом следует обращать внимание не только на те структурные соотношения, которые свидетельствуют о разновре​менном образовании минералов, но и на признаки их возможной одновременной кристаллизации, которая является обычным и ши​роко распространенным природным процессом.
Отклонения реально наблюдаемой последовательности выделе​ния минералов от приведенной выше схемы могут быть связаны с разными причинами. Главными из них являются: 1) перитектиче-ские реакции между минералом и расплавом; 2) затвердевание в ме-тастабильных условиях, когда те или иные минералы кристаллизу-
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Рис. 4.13. Смещение котекгики в системе CaMgSi206 (диоп-сид)-CaAl2Si2O8 (анортит)— NaAlSi308 (альбит) при изме​нении давления Пояснения см. в тексте
ются вне полей их равновесной устойчивости; 3) кристаллизация при неодинаковом давлении.
На последний фактор следует обратить особое внимание. Час​то образование кристаллического агрегата магматической горной породы является результатом полибарической кристаллизации, ко​торая начинается на глубине, а завершается на дневной поверхно​сти или вблизи нее. Снижение давления приводит к смещению фа​зовых равновесий, что может изменить последовательность выделения минералов. Так, с ростом давления плагиоклаз-клино-пироксеновая котектика обогащается плагиоклазом (рис- 4.13). Из расплава А на большой глубине первым выделится диопсид, а в области низкого давления — плагиоклаз. Если кристаллизация расплава А начинается на глубине и продолжается в области низко​го давления, то минералы будут выделяться в последовательности: Di → PI → PI + Di, отличной от той, которая характерна для изоба​рической котектической кристаллизации (Di  →  Di + PI).
[image: image132.jpg]KAISi,0,
NaAISi;0,




Рис. 4.14. Изменение состава ко-тектических расплавов-миниму​мов (кресты) и эвтектик (кружки) в системе Si02 (кварц)- KAlSi308 (opтоклаз)-NaAlSi308 (аль​бит)—Н20 (вода) как функция дав​ления, по В.К. Лагу и др., 1964 г.
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В системе Q—Or—Ab увеличение давления смещает состав тем​пературного минимума на котектической кривой и состав эвтектик в сторону обогащения альбитом (рис. 4.14). Поэтому кристаллиза​ция одного и того же расплава может начаться с кварца на большой глубине или с полевого шпата на малой глубине.
Дополнительная литература
КоксК.Г., БеллДж.Д., Панкхерст Р.Дж, Интерпретация изверженных горных пород. М.: Недра, 1982.
ТеркотД., Шуберт Дж. Геодинамика. Ч. 1,2. М.: Мир, 1985.
Шинкарев Н.Ф., Иванников В. В. Физико-химическая петрология из​верженных пород. Л.: Недра, 1983.
Элерс Э. Интерпретация фазовых диаграмм в геологии. М.: Мир, 1975.
PhilpottsA.R. Principles of igneous and metamorphic petrology. Englewood Cliffs: Prentice Hall, 1990.
5. ГЕНЕТИЧЕСКАЯ СИСТЕМАТИКА МАГМАТИЧЕСКИХ ГОРНЫХ ПОРОД
Магматические горные породы, связанные с эндогенными ис​точниками, могут быть разделены на три крупных генетических класса: 1) породы мантийного происхождения, источником кото​рых служит верхняя мантия Земли; 2) породы корового происхож​дения, которые зарождаются в континентальной земной коре; 3) ги​бридные магматические породы, образованные в результате смешения мантийных и коровых магм, ассимиляции (усвоения) мантийными магмами твердого корового материала и, наоборот, растворения мантийных пород в коровых магмах.
Кроме вулканических и интрузивных пород, которые возникли при затвердевании магм, вынесенных из глубин Земли, известны за​твердевшие расплавы, образованные в момент удара о поверхность нашей планеты крупных метеоритов.
Условия зарождения расплавов ударного, или импактного про​исхождения, которые появляются в метеоритных кратерах (ост-роблемах), существенно отличаются от условий эндогенного магмо-образования. В момент падения крупных метеоритов происходит мгновенное увеличение давления до 40—50 ГПа и температуры до 2000-3000 °С. После прохождения ударной волны давление столь же быстро падает. Вследствие этого твердое вещество не только ис​пытывает разрушение и плавление, но и частично испаряется.
Импактные расплавы очень быстро затвердевают с образовани​ем стекловатых горных пород, обладающих весьма своеобразным со​ставом и строением. В отличие от магм эндогенного происхождения, образование которых всегда является результатом частичного плав​ления, при ударе возможно полное плавление пород мишени, и им​пактные расплавы могут, например, иметь химический состав глин или других осадочных пород. Селективное испарение отдельных компонентов расплава может сделать состав импактных стекол еще более экзотическим.
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6. МАГМАТИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ МАНТИЙНОГО ПРОИСХОЖДЕНИЯ
Верхняя мантия служит источником разнообразных магматиче​ских пород, среди которых выделяются три главных генетических типа:
1) продукты затвердевания первичных мантийных магм, не из​менивших состав при подъеме и кристаллизации;
2) дифференциалы мантийных магм, возникшие в результате тех или иных преобразований первичного расплава;
3) кумулаты мантийных магм — породы, содержащие избыток той или иной кристаллической фазы (фаз) по сравнению с тем ко​личеством, которое образуется при равновесной кристаллизации.
6.1. Продукты затвердевания первичных мантийных магм
Первичные мантийные магмы возникают в процессе частич​ного плавления перидотитов, залегающих ниже поверхности Мо-хоровичича. Линии солидуса перидотита при полном отсутствии во​ды, при наличии ее избытка и при избытке углекислоты, показанные на рисунке 6.1, характеризуют температуры, при которых может начаться плавление мантийного вещества. После удаления жид​кой фазы в верхней мантии остается реститовый материал, представ​ленный деплетированными (истощенными) перидотитами или ду-нитами. Главным минералом реститов является магнезиальный оливин (Fo~90). Следовательно, возникающий расплав насыщен в отношении этого минерала, и кристаллизация первичной мантий​ной магмы должна начинаться с выделения оливина, столь же бо​гатого магнезией. Согласно экспериментальным данным, между составами оливина (0l) и равновесного по отношению к нему рас-плава (т) существует зависимость:
(Fe2+/Mg)01/(Fe2/Mg)m = 0.3.
Следовательно, Fo90, для которого Fe2+/Mg = 0.11, может кри​сталлизоваться из расплава с Fe2+/Mg = 0.37 и Mg/ (Fe2+ + Mg) = = 0.73. Эти величины показывают, что первичные мантийные маг​мы должны быть представлены высокомагнезиальными расплава​ми, отвечающими по составу пикритам, пикробазальтам и родствен​ным им породам. Опыты по частичному плавлению перидотитов подтверждают это (табл. 6.1).
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Рис. 6.1. Границы области устойчивости амфибола 1 и флогопита 2 и их со​отношения с солидусом перидотита при насыщении расплава водой 3, при отсутствии воды 4 и при насыщении углекислотой 5
Таблица 6.1. Состав расплавов (мас.%), полученных при малых степенях частичного плавления мантийных перидотитов, по экспериментальным
данным Э.Такахаси, 1986 г.
	Оксид
	
	Давление, ГПа
	

	
	10-4(1атм)
	1
	3
	8
	14

	Si02
	54.2
	49.2
	46.9
	46.6
	45.2

	ТiO2
	0.7
	0.6
	0.9
	0.2
	        0.2

	АlO3
	15.1
	        7.7
	    11.1
	4.6
	4.2

	FeO
	5.6
	6.7
	7.8
	8.8
	7.9

	MgO
	8.4
	9.5
	       19.2
	34.9
	37.8

	CaO
	12.3
	11.4
	12.2
	3.9
	3.7

	Na20
	2.1
	2.9
	1.2
	0.3
	0,3
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6. Магматические породы мантийного происхождения
Другие особенности состава первичных магм зависят от: 1) со​става мантийного вещества; 2) давления, соответствующего глуби​не зарождения магм; 3) степени частичного плавления —доли жид​кой фазы; 4) способа отделения магматической жидкости от твердого остатка.
Состав мантийного вещества прежде всего контролирует со​держание в магме самых легкоплавких компонентов, которые прак​тически полностью переходят в расплав. Такими компонентами являются щелочные металлы—калий и натрий. Источником натрия в верхней мантии служит жадеитовый компонент клинопироксена, а также Na-содержащие амфиболы; калий заключен главным обра​зом во флогопите. Ниже поверхности Мохоровичича остаются ус​тойчивыми санидин и анортоклаз, которые при частичном плавле​нии также могут переходить в расплав. При прочих равных условиях, чем больше калия и натрия содержится в мантийном источнике, тем богаче этими элементами будет расплав.
Что касается более тугоплавких компонентов, то их распределе​ние в расплаве зависит не столько от состава источника, сколько от глубины магмообразования (давления) и его интенсивности (доли жидкой фазы).
На начальной стадии плавления примитивного лерцолита, ли​шенного воды и углекислоты, возникает эвтектоидная жидкость, которая находится в равновесии с оливином, ортопироксеном, кли-нопироксеном, гранатом (шпинелью или плагиоклазом). В расплав переходят главным образом клинопироксен и глиноземистая твер​дая фаза, а оливин и ортопироксен остаются преимущественно в ре-стите. Тугоплавкая хромистая шпинель, возникающая в ходе реак​ций плавления, также является характерным минералом рестита.
Доля переходящего в расплав оливина увеличивается с ростом давления (глубиной магмообразования), а количество ортопирок-сена, расходуемого на плавление, наоборот, снижается с ростом давления. Поэтому по мере погружения мантийных магматических источников на глубину состав эвтектоидных магм при прочих рав​ных условиях становится более магнезиальным и менее насыщен​ным кремнеземом (см. табл. 6.1), а состав твердого остатка (рести​та) меняется от дунита на малых глубинах через гарцбургит, содержащий все большее количество ортопироксена, до ортопирок-сенита на очень большой глубине.
Опыты по плавлению природных перидотитов и эксперимен​тальное изучение модельных физико-химических систем приво-
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дят к выводу, что при относительно небольших степенях частично​го плавления (20-30 об.% жидкой фазы) «сухих» мантийных лерцо-литов на глубине более 50-80 км (Р > 15-25 кбар, или 1500-2500 МПа) образуются магмы, отвечающие по составу пикриту. На глубине 30-50 км (Р= 10-15 кбар, или 1000-1500 МПа) зарож​даются менее магнезиальные оливиновые толеиты, а на минималь​ной глубине (Н< 15 км, Р< 5 кбар, или 500 МПа) — кварцевые то​леиты (рис. 6.2). При более интенсивном плавлении состав жидкости на всех гипсометрических уровнях смещается в сторону пикрита и коматиита. При минимальной доле жидкой фазы (<20 об.%) первичные магмы, возникающие на глубине более 30 км, недосыщены кремнеземом и имеют нефелиннормативный состав, соответствующий щелочным пикробазальтам, базанитам, мелане-фелинитам с относительно высокой суммой Na20 + K20 при низ​ком содержании Si02 (рис. 6.2, я): Заметим, что щелочные раcпла-вы возникают при частичном плавлении источника, изначально достаточно богатого щелочными металлами. Если содержания на​трия и калия в источнике малы, то даже при минимальных степе-
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Рис. 6.2. Составы расплавов, полученные в опытах по частичному плавле​
нию перидотитов, по А.Л. Джейксу и Д.Х. Грину, 1980 г,
а — примитивный лерцолит, б — деплетированный лерцолит; КТ — кварцевый то-
леиг, Т—толеит; ОТ — ол ивиновый толеит; ТП — толеитовый пикрит; ЩОБ — ще​
лочной оливиновый базальт; ЩП — щелочной пикрит; К — коматиит; КБ — кома-
тиитовый базальт. Сплошные линии — содержание нормативного оливина
в расплаве, мас.%; длинный пунктир — Р-Tусловия исчезновения клинопироксе-
на (срх) и ортопироксена (орх) в процессе плавления; короткий пунктир — степень
частичного плавления (доля жидкой фазы, %)
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нях частичного плавления возникают низкощелочные первичные магмы (см. рис. 6.2, а).
Деплетированные перидотиты, которые сохраняются после пре​дыдущих эпизодов частичного плавления, могут вовлекаться в этот процесс повторно. Очевидно, что для этого требуется достаточно вы​сокая температура, поскольку легкоплавкие компоненты из тако​го источника уже удалены.
Частичное плавление обогащенных перидотитов сопровождает​ся дегидратацией содержащихся в них амфибола или флогопита. Ам​фибол устойчив примерно до 1000 °С, а флогопит до 1200 °С. Так как на глубине 20—80 км кривая дегидратации амфибола расположена правее линии «влажного» солидуса перидотита (см. рис. 6.1), вода, которая освобождается при разложении амфибола на этих глубинах, полностью растворяется в магматическом расплаве; последний, однако, остается не насыщенным водой. Для флогопита такие со​отношения сохраняются в интервале 15—200 км. Выше и ниже то​чек пересечения кривых дегидратации и «влажного» солидуса раз​ложение амфибола и слюды не приводит к плавлению, и вода может существовать в качестве самостоятельной флюидной фазы. Даль​нейшее нагревание до температуры «влажного» солидуса приво​дит к появлению насыщенного водой расплава. Поскольку количе​ство гидроксилсодержащих минералов на больших глубинах невелико, а растворимость воды в магме достигает десятков массо​вых процентов, доля насыщенного водой расплава очень мала. При перегреве относительно температуры солидуса количество жидкой фазы увеличивается, а содержание воды снижается.
Состав первичных магм существенно зависит также от способа отделения расплава от твердого кристаллического остатка (рести-та). Если в процессе магмообразования жидкая фаза все время ос​тается в равновесии с твердыми кристаллами, то по мере нагрева​ния в расплав постепенно переходят все более тугоплавкие компоненты, и при стопроцентном плавлении состав жидкости со​ответствует валовому составу исходного лерцолита. Если же возни​кающий расплав сразу удаляется из зоны магмообразования, то со​став выплавок меняется в ходе нагревания скачкообразно — от наиболее легкоплавких эвтектоидных жидкостей в начале процес​са до тугоплавких магм, отвечающих по составу дунитовому рести-ту, при полном плавлении мантийного вещества (см. рис. 4.7 в раз​деле 4.3). Разработаны и более сложные количественные модели магмообразования в ходе подъема мантийных диапиров, когда сте-
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пень частичного плавления возрастает по мере подъема источника, а жидкая фаза отделяется от твердого остатка не полностью.
Рассмотрим подробнее происхождение и условия формирова​ния некоторых ультрамафических пород, представляющих собой за​твердевшие первичные магмы, вынесенные из верхней мантии.
6.1.1. Происхождение коматиитов и пикритов
Коматииты — ультрамафические вулканические породы, разви​тые в архейских зеленокаменных поясах. Они слагают лавовые по​токи мощностью 0.5-20 м, сформированные в подводных услови​ях, а также образуют субвулканические дайки и интрузивные залежи. Коматииты содержат 18-40 мас.% MgO, 40-50 мас.% Si02 (табл. 6.2). Различают низкоглиноземистые коматииты барбертон-ского типа (~3 мас.% А1203), характерные для Южной Африки, и высокоглиноземистые коматииты йилгарнского типа (5—7 мас.% А1203), развитые в Австралии и других провинциях. Для слабо ме-таморфизованных коматиитов характерны вкрапленники оливина
Таблица 6.2. Химический состав магматических пород мантийного
происхождения, мас. %
	Оксид
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8

	Si02
	44.0
	43.0
	57.7
	40.0
	45.3
	50.7
	50.0
	48.1

	ТiO2
	0.6
	0.7
	0.1
	1.5
	3,9
	1.7
	1.4
	1.2

	АlO3
	7.0
	5.3
	7.1
	5.7
	4.1
	14.7
	15.8
	17.2

	Fe2O3
	4.4
	5.8
	1.5
	6.1
	5.1
	3.1
	2.7
	1.5

	FeO
	7.5
	9.2
	7.8
	5.1
	4.1
	9.1
	7.5
	8.4

	MgO
	30.1
	29.5
	20.6
	25.9
	26.6
	6.7
	7.9
	8.6

	CaO
	5.9
	4.7
	3.9
	14.7
	5.1
	10.4
	11.4
	11.4

	Na20
	0.3
	1.1
	0.6
	0.2
	0.5
	2.6
	2.7
	2.4

	к2о
	0.1
	0.3
	0.2
	0.8
	4.2
	0.6
	0.2
	0.2


Примечание. 1 — коматииты, 2 — пикриты, по О.А. Богатикову и др., 1987 г., 3 — первичный бонинитовый расплав, по Д. Уокеру и У. Камерону, 1983 г., 4 — кимберлиты, 5 — лампроиты Западной Австралии, по О.А. Богатикову и др., 1987 г., 6 — базальты континентальных кратонов (трапповая формация), 7 — ба​зальты океанического дна, 8 — исходный расплав Скергаардского расслоенного плутона, по Л. Уэйджеру и Г. Брауну, 1970 г.
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(Fo85_94), погруженные в серпентинизированную основную массу с мелкими кристаллами пироксена и хромита. В процессе регио​нального метаморфизма коматииты превращаются в зеленые слан​цы и амфиболовые породы, в которых обычно сохраняются релик​ты магматических структур, указывающие на зональное строение древних вулканических потоков. Вблизи кровли потока расположе​на закалочная стекловатая зона мощностью 0.1 -1.5 м с небольшим количеством вкрапленников оливина. Ниже находится зона со структурой спинифекс, для которой характерны крупные скелетные крирталлы оливина пластинчатой формы. Еще ниже располагает​ся полоса, обогащенная ранним кумулятивным оливином, а под ней — нижняя закалочная зона.
Экспериментальные данные показывают, что первичные ко-матиитовые расплавы, содержащие около 30 мас.% MgO, могут возникать либо при весьма продвинутом частичном плавлении при​митивных или слабо деплетированных лерцолитов на глубине 100—200 км, когда доля жидкой фазы составляет 30-40 об.%, либо при меньших степенях частичного плавления на глубинах 200— 500 км, где могут формироваться высокомагнезиальные эвтектоид-ные магмы. Самое глубинное происхождение предполагается для низкоглиноземистых коматиитов барбертонского типа; более гли​ноземистые коматииты йилгарнского типа, вероятно, зарождают​ся на меньшей глубине. Температура коматиитового расплава в мо​мент его зарождения достигала 1800 °С. При атмосферном давлении коматииты затвердевают при температуре не ниже 1650 °С.
Коматиитовый расплав, имевший низкую вязкость (0.01— 1.0 Па • с), поднимался к поверхности с большой скоростью (до 40— 50 км/ч) и растекался по дну морского бассейна. Температура рас​плава очень быстро опускалась ниже ликвидуса, и в условиях глу​бокого переохлаждения росли скелетные кристаллы со структурой
спинифекс.
Ультрамафические вулканические породы, сформированные в фанерозое, называют пикритами. По минеральному и химическо​му составам фанерозойские пикриты близки к докембрийским ко-матиитам, но содержат больше Ti, Fe и богаче щелочными метал​лами, чем коматииты (см. табл. 6.2). В пикритах нередко появляется амфибол, что указывает на наличие воды в исходном расплаве. Во​да обнаружена и в микровключениях в стеклах, слагающих основ​ную массу пикритов. Эти различия в сочетании с примерно равны​ми содержаниями магнезии показывают, что пикритовые магмы
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зарождались примерно на тех же глубинах, что и коматииты, но при плавлении менее деплетированного источника и (или) при меньшей степени частичного плавления. В частности, обогащение пикритов щелочными металлами и водой можно объяснить наличием амфи​бола в мантийном источнике. Благодаря некоторому количеству растворенной в расплаве воды температура первичных пикрито-вых магм была ниже, чем коматиитов. Так, изучение микровклю​чений в минералах меймечитов1 показало, что они начали крис​таллизоваться при Т= 1450 °С и затвердели при Т= 1240-1170 °С (данные А.В. Соболева, 1984 г.). Эти оценки заметно ниже, чем температуры коматиитовых магм. Структура спинифекс возни​кает в пикритах лишь в редких случаях, что является следствием меньшего переохлаждения магм относительно ликвидуса.
6.1.2. Происхождение бонинитов
Бониниты встречаются в островодужных вулканических ком​плексах и представляют собой своеобразные вулканические горные породы, для которых характерно сочетание высоких содержаний MgO (16-22 мас.%) и Si02 (55—62 мас.%). По содержанию кремне​зема бониниты относятся к группе магматических пород среднего состава, а по содержанию магнезии — к ультрамафическим и мафи​ческим породам. Для бонинитов характерны вкрапленники маг​незиального пироксена, реже оливина, погруженные в кислое вул​каническое стекло, которое содержит несколько массовых процентов воды. Вкрапленники кристаллизуются в последователь​ности: оливин—клиноэнстатит—бронзит—авгит. Плагиоклаз в бони-нитах со стекловатым базисом отсутствует.
Петрографические и геохимические особенности бонинитов позволяют рассматривать их как продукт частичного плавления гарцбургитов на глубине не более 15-30 км в присутствии некото​рого количества воды. Источником, скорее всего, служили текто​нические блоки истощенных мантийных перидотитов, которые до этого были превращены в серпентиниты, а к моменту плавления ос​тавались не полностью дегидратированными. Температура первич​ных бонинитовых магм, содержащих 16-22 мас.% MgO и пример​но 1-2 мас.% Н20, составляет 1300-1150 °С. По экспериментальным
1 Меймечиты — разновидность пикритов, обогащенных вкрапленниками оли​вина.
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данным (Клингерберг и Кусиро, 1996 г.), плавление «сухого» гарц-бургита при давлении <5 кбар также может приводить к образова​нию бонинитового расплава, однако его температура возрастает до 1405-1242 °С. Изучение расплавных включений во вкрапленниках бонинитов показало, что первичное содержание воды в природ​ных магмах составляло 1.5-2.5 мас.%, что подтверждает модель «влажного» плавления.
6.1.3. Происхождение алмазоносных кимберлитов и лампроитов
Кимберлиты относятся к наиболее глубинным магматическим образованиям, достигшим дневной поверхности, и являются одним из главных источников алмазов. Любая генетическая модель долж​на учитывать следующие главные особенности кимберлитов:
1. Кимберлиты — редкие магматические горные породы. Они слагают небольшие трубки (диатремы), размер которых не превы​шает 1 км в поперечнике, а также маломощные (метры—десятки ме​тров) дайки и силлы. Кимберлиты встречаются только на древних докембрийских кратоках, которые были тектонически стабилизи​рованы ранее 1.5 млрд лет. Ареалы кимберлитового магматизма тя​готеют к сводовым поднятиям. Кимберлиты ассоциируют с мели-литсодержащими породами (мелилититами, альнёитами) и вместе с тем занимают обособленное положение относительно рифтовых зон, к которым приурочены другие щелочные ультраосновные и ос​новные породы. По возрасту кимберлиты варьируют от протерозоя (1750 млн лет) до мезокайнозоя (90-60 млн лет). В одних и тех же провинциях встречаются разновозрастные кимберлиты.
2. Наиболее распространенные кимберлиты с брекчиевой струк​турой состоят из: 1) кристаллических включений (ксенолитов) ко-рового и мантийного происхождения, а также продуктов дезинте​грации таких включений; 2) мегакристаллов (очень крупных незональных кристаллов), которые выделились из кимберлитово​го расплава на глубине; 3) тонко- и мелкозернистой основной мас​сы, затвердевшей в приповерхностных условиях.
3. Наиболее глубинные включения представлены гранатовыми перидотитами, пироксенитами и эклогитами, вынесенными из верхней мантии; многие включения несут следы деформации и пе​рекристаллизации. Термо- и барометрические данные, учитываю​щие составы пироксенов и гранатов, указывают на формирование вещества глубинных включений при Т= 900—1400 °С и Р= 4-6 ГПа
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(120-210 км) вблизи верхней границы области устойчивости ал​
маза.

Эклогиты в целом встречаются среди включений значительно реже, чем перидотиты и пироксениты, но в отдельных трубках эк-логитовые включения преобладают. Кроме биминеральных пирок​сен-гранатовых эклогитов, известны эклогиты, содержащие коэсит, корунд, дистен, а также своеобразные породы, состоящие из грос-сулярового граната, пироксена и дистена (гроспидиты). Эклогиты формировались примерно в том же диапазоне температур и давле​ний, что и перидотиты.
При дезинтеграции глубинных включений образуются изолиро​ванные кристаллы оливина, орто- и клинопироксена, граната раз​мером до 2-4 мм в поперечнике, состав которых аналогичен мине​ралам включений. Все эти минералы выделяются повышенными содержаниями хрома.
Некоторые включения перидотитов и эклогитов содержат кри​сталлы алмаза. При этом алмазоносные эклогиты встречаются ча​ще, чем алмазоносные перидотиты. В кимберлитах заключены так​же изолированные ксеногенные кристаллы алмаза, концентрация которых редко превышает 0.05—0.2 г/т (0.25—1.0 карат/т). Многие кимберлиты не алмазоносны.
4. В кристаллах алмаза обнаружены разнообразные микровклю​чения, которые исследованы с большой детальностью с помощью электронного микрозонда. Среди них преобладают минералы экло-гитового и перидотитового парагенезисов. Если среди кристалли​ческих макровключений в кимберлитах главную роль играют пери​дотиты, то микровключения в алмазе чаще представлены эклогитовой минеральной ассоциацией: гранат с высокой долей гроссуляра + клинопироксен, обогащенный жадеитом, ± рутил. Для перидотитового парагенезиса (оливин, пироксены, гранат) ха​рактерны низкокальциевые пироповые гранаты, обогащенные хро​мом (>5 мас.% Сr2О3), а также клинопироксены, содержащие более 0.3 мас.% К20, что подтверждает кристаллизацию алмаза при очень высоких давлениях. В алмазах не встречены микровключения фло​гопита, пикроильменита и других минералов, обогащенных тита​ном, которые развиты среди мегакристаллов и в основной массе кимберлитов.
5. В кимберлитах содержатся обломки мантийных пород, испы​тавших глубинный метасоматоз с образованием флогопита, ам​фибола (калиевого рихтерита), ильменита, рутила. Эти минералы
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слагают прожилки и замещают кристаллы перидотитового и экло-гитового парагенезисов. Текстурные соотношения свидетельству​ют о том, что метасоматическое изменение перидотитов и эклоги-тов произошло до того, как обломки этих пород попали в кимберлиты.
6. Мегакристаллы в кимберлитах представлены оливином, ор-то- и клинопироксеном, гранатом, пикроильменитом (магнези​альным ильменитом), флогопитом. Размер мегакристаллов обыч​но превышает 2 см и иногда достигает 10-15 см. Следовательно, они не могли образоваться за счет разрушения включений, размер кри​сталлических зерен в которых обычно составляет не более 2—4 мм. Преобладающая часть мегакристаллов отличается от соответству​ющих минералов во включениях низкими содержаниями хрома и более высокими концентрациями титана. Мегакристаллы форми​ровались в последовательности: ортопироксен—оливин—гра​нат— клинопироксен. Температурный интервал кристаллизации ра​вен 1315-1130 °С.
7. Основная масса кимберлитов имеет флогопит-серпентин-карбонатный состав и содержит мелкие кристаллы оливина, мон-тичеллита, мелилита, шпинели, апатита, перовскита, ильменита, бадделиита. Первичный минеральный состав базиса кимберлитов, вероятно, близок к альнёитам — мелилитсодержащим жильным породам.
Основная масса кимберлитов содержит большое количество кальцита, представленного двумя генерациями. Морфология кри​сталлов, а также текстуры отдельных даек и силлов свидетельству​ют о выделении раннего кальцита из карбонатного расплава. Ми​кровключения такого расплава гомогенезируются при Т = 700-750 °С. Газово-жидкие включения в позднем кальците, который носит автометасоматический характер, гомогенизируются при Т= = 225-250 °С. Таким образом, углерод в кимберлитах представлен как в самородной форме (алмаз), так и в форме карбоната. Изотоп​ный состав восстановленной и окисленной форм углерода оказы​вается одинаковым: δ13С= -(1-10‰), что указывает на их общий мантийный источник.
8.
Содержания сидерофильных (Ni, Co, Сг, V) и халькофильных
(Си, Zn и др.) элементов-примесей в кимберлитах соответствуют
среднему уровню для ультраосновных-ультрамафических пород.
Вместе с тем кимберлиты резко обогащены многими литофильны-
ми элементами-примесями:
461
Часть III. Магматические горные породы (петрология)
	
	Содержание в примитивной мантии
	Содержание в

	(во включениях шпинелевых
	перидотитов), г/т
	кимберлитах, г/

	Li
	2.1
	
	32

	К
	127
	
	8273

	Rb
	0.3
	
	52

	Sr
	26
	
	755

	Ва
	2.4
	
	955

	La
	0.35
	
	107

	Се
	1.41
	
	214

	Ti
	1320
	
	8100

	Zr
	11
	
	162

	Nb
	0.9
	
	112

	U
	0.02
	
	2.8

	Th
	0.09
	
	11.5


9. Кимберлиты, имеющие обломочное строение, слагают труб​ки (диатремы), а кимберлиты с массивной текстурой чаше образу​ют дайки и силлы. Известны примеры, когда диатремы, сужаясь книзу, сменяются на глубине дайками.
Кимберлитовые трубки не оказывают термального воздейст​вия на боковые породы, а на контакте с дайками и силлами, кото​рые сложены массивными кимберлитами, отмечаются роговики. Имеются также признаки термального воздействия кимберлитов на ксенолиты глинистых и карбонатных осадочных горных пород. I Геологические, петрографические и геохимические данные приводят к выводу, что кимберлитовый расплав возникает в верх​ней мантии ниже гипсометрического уровня, соответствующего равновесию графит—алмаз, или вблизи этого уровня. Резкое обога​щение кимберлитов некогерентными (несовместимыми)2 лито-фильными элементами-примесями указывает на то, что кимберли-товая магма может возникнуть только при очень низких степенях частичного плавления примитивного мантийного лерцолита. Судя по приведенным выше концентрациям химических элементов в лер-цолитах и кимберлитах, возможная доля жидкой фазы не должна превышать 1 об.%. При столь малой степени частичного плавления трудно объяснить высокие содержания оливина и магния в кимбер​литах. Это противоречие может быть разрешено, если допустить, что
2 Некогерентными, или несовместимыми называют такие химические элемен​ты, которые не входят в состав ранних, наиболее высокотемпературных кристалли​ческих фаз. При частичном плавлении эти элементы переходят в расплав на на​чальной стадии процесса, а при кристаллизации магматических жидкостей накапливаются в относительно низкотемпературном остаточном расплаве. Типич​ными некогерентными элементами являются К, Rb, Th, P.
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кимберлитовые магмы возникают за счет более продвинутого плав​ления метасоматически преобразованного мантийного вещества, обогащенного литофильными элементами и представленного иль-менит-флогопит-карбонатсодержащимилерцолитами.
Нагрев метасоматически преобразованного субстрата до Т > > 1200 °С вызывает разложение флогопита, переход в расплав кли-нопироксена, граната, карбоната, а также апатита и других акцес​сорных минералов. Это приводит к появлению кимберлитовой маг​мы, обогащенной магнием, кальцием и наряду с ними — калием, фосфором и другими литофильными элементами.
Источники кимберлитовой магмы, вероятно, пространственно приурочены к локальным участкам карбонатизированных перидо​титов среди менее измененного и более восстановленного мантий​ного вещества, состоящего из алмазоносных перидотитов и эклоги​тов3. Кимберлитовый расплав, обладающий низкой вязкостью, проникает по узким каналам, увлекая обломки алмазоносных по​род. При дезинтеграции ксенолитов образуются изолированные кристаллы алмаза.
Поскольку щелочной кимберлитовый расплав обладает более высоким окислительным потенциалом по сравнению с тем, кото​рый определяет устойчивость алмаза или графита, первичные окта-эдрические кристаллы алмаза, попадая в кимберлит, частично или полностью окисляются и растворяются в расплаве в виде карбонат-иона. Вследствие этого в кимберлитах находят кристаллы алмаза разного габитуса и морфологии, в том числе резорбированные, плохо ограненные кристаллы. Вероятно, в кимберлитах сохраняют​ся только те кристаллы алмаза, которые до последнего момента были бронированы перидотитовым или эклогитовым веществом включений. Не случайно, слюдяные кимберлиты, которые кристал​лизовались из наиболее щелочной и окисленной магматической жидкости и содержат мало глубинных включений, часто лишены ал​мазов. Сохранению кристаллов алмаза способствует также малая продолжительность подъема кимберлитового расплава, которая, судя по расчетам, может измеряться часами. Опыт разработки ким-
3 Дифференциация мантийного вещества с обособлением перидотитов, пирок-сенитов, эклогитов связана с эпизодами частичного плавления, которые происходи​ли задолго до зарождения кимберлитового расплава. Тогда же образовались и кристал​лы алмаза, которые имеют магматогенное происхождение и сосредоточены в основном в продуктах кристаллизации глубинных магм, затвердевших в виде эклогитов. Расплав-ные микровключения в алмазе подтверждают его магматогенную природу.
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берлитовых трубок показал, что маломощные ответвления от основ​ного тела кимберлитов часто наиболее богаты алмазами. Вероятно, быстрое затвердевание тонких апофиз препятствует резорбции ксе-ногенных кристаллов алмаза кимберлитовой магмой.
Перемещение кимберлитовой магмы к поверхности Земли про​исходит с большой скоростью и с ускорением, что обусловлено ма​лой вязкостью жидкой фазы и выделением из нее газообразных Н20 и С02. Дегазации кимберлитовой магмы предшествует разде​ление ее на силикатный и карбонатный расплавы, которые при Р< < 2.5 ГПа (глубина 70-80 км) не смешиваются друг с другом.
Удельный объем воды и углекислоты резко возрастает при Р= = 40-80 МПа (глубина 1.5-3.0 км), и на этой глубине происходит спонтанное расширение флюидизированной кимберлитовой мас​сы, состоящей из смеси газообразных, жидких и твердых фаз, кото​рая прорывается к поверхности в виде трубок взрыва. Как показы​вают геологические наблюдения, первоначальная вертикальная протяженность кимберлитовых трубок действительно составляет около 2.5 км. Согласно расчетам, скорость подъема кимберлитовой суспензии—эмульсии вблизи дневной поверхности равна пример​но 400 м/с. Практически мгновенный подъем кимберлитовой мас​сы сопровождается механическим разрушением пород земной ко​ры, обломки которых увлекаются флюидизированным потоком и вместе с глубинными включениями выносятся наверх.
Область зарождения алмазоносных кимберлитовых магм в ко​
ординатах: температура-давление ограничена линией равновесия
графит-алмаз, экспериментально установленным интервалом меж​
ду солидусом и ликвидусом кимберлитового расплава и Р— Т усло-
виями устойчивости эклогитовой минеральной ассоциации. При та​
ких граничных условиях область зарождения кимберлитовых магм
отвечает давлению 5-7 ГПа (глубина 150-210 км) и температуре
1150-1500 °С, что соответствует алмаз-пироповой фации глубинно​
сти, по Н.Л.Добрецову. Эти оценки подтверждаются опытами по
плавлению карбонатизированных перидотитов при высоком давле​
нии (данные Д.Канила, 1990 г.).

Генетические соотношения между кимберлитами и ассоцииру​ющими с ними мелилитовыми магматическими породами остают​ся предметом дискуссии. По-видимому, альнёиты зарождаются на меньшей глубине по сравнению с кимберлитами. Если в источнике кимберлитов карбонат представлен магнезитом, то в области гене​рации альнёитовых расплавов — доломитом. Источники альнёито-
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вой магмы располагаются выше линии равновесия алмаз-графит, что объясняет отсутствие ксеногенного алмаза в мелилитовых породах.
Алмазоносные оливиновые лампроиты, обнаруженные в Запад​ной Австралии, по составу, условиям залегания и происхождению близки к кимберлитам. Значительным сходством обладают и алма​зы из лампроитов и кимберлитов. Те и другие содержат однотипные микровключения гарцбургит-дунитового и эклогитового параге-незисов, причем последний является доминирующим. Имеются основания полагать, что и в лампроитах алмаз имеет ксеногенную природу и генетически связан с включениями высокобарических мантийных пород.
Лампроиты отличаются от кимберлитов значительно меньшим содержанием карбонатного материала, отсутствием магматичес​кого кальцита, а также наличием силикатов и алюмосиликатов, особенно богатых титаном и калием, которые не встречаются в ким​берлитах. Вместе с тем типичный для кимберлитов пикроильменит в лампроитах отсутствует. Для лампроитов характерны также высо​кие содержания фтора, заключенного во флогопите.
Имеющиеся данные приводят к выводу, что алмазоносные оли-виновые лампроиты возникают в верхней мантии при тех же усло​виях алмаз-пироповой фации глубинности, что и кимберлиты. Так же, как кимберлиты, они являются продуктом частичного плавле​ния метасоматически измененного мантийного вещества, содержав​шего флогопит. Различие заключается лишь в том, что это вещест​во было лишено карбонатного материала и обогащено минералами с повышенными содержаниями Ti, К и F. Эти различия обусловле​ны как спецификой глубинного флюида, так и особенностями ис​ходного состава твердого мантийного субстрата. Последний был, ве​роятно, представлен предельно истощенными гарцбургитами с минимальным содержанием граната, диопсида, а значит и каль​ция, что ограничивало возможность образования СаС03 даже при достаточном количестве С02 во флюидной фазе.
6.2. Дифференциаты и кумулаты мантийных магм
6.2.1.  Сущность кристаллизационной дифференциации
Поднимаясь к поверхности и частично затвердевая, мантий​ные магмы обычно испытывают дифференциацию, в процессе ко-
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торой состав жидкой фазы меняется по сравнению с первичным. Механизм дифференциации может сводиться к отделению твер​дых фаз от остаточного расплава в ходе кристаллизации, разделению расплава на две несмешивающиеся жидкости контрастного соста​ва и их расслоению по плотности, обогащению локальных зон маг​матических камер теми или иными химическими элементами путем термодиффузии (эффект Соре) или переноса компонентов в газо​вой фазе.
Главное значение имеет кристаллизационная дифференциа​ция, связанная с разделением (фракционированием) твердых и жид​ких фаз. Как было показано в предыдущем разделе, первичные мантийные магмы в момент зарождения близки к многокомпо​нентным котектикам высокого давления. При кристаллизации та​ких магм в условиях низкого давления состав остаточного распла​ва также стремится к котектике. Однако поля устойчивости минералов и пропорции фаз в котектиках меняются как функция давления. Поэтому кристаллизация первичной мантийной магмы, перемещенной на малые глубины, начинается с выделения твердых фаз, избыточных по отношению к котектике низкого давления. Ес​ли отделить кристаллические фазы от жидкости, то ее состав ока​жется иным по сравнению с составом первичной магмы. В этом и заключается сущность кристаллизационной дифференциации — одного из важнейших петрогенетических механизмов, впервые предложенного еще Ч.Дарвиным и изученного в начале XX века американским петрологом-экспериментатором Н. Боуэном.
Принцип кристаллизационной дифференциации можно на​глядно иллюстрировать двойной фазовой диаграммой с эвтектикой (рис. 6.3). Если на глубине зарождается эвтектический расплав E1, который поднимается к поверхности и начинает кристаллизовать​ся на меньшей глубине, где фазовые соотношения меняются (пунк​тирные линии), то из этого расплава начинают выделяться кристал​лы В, а остаточный расплав стремится к составу Е2. Если механически отделить эти кристаллы, то жидкость Е2 и будет пред​ставлять дифференциат первичного расплава Е1
Ход кристаллизационной дифференциации определяется физи​ко-химическими равновесиями «кристаллы—жидкость» на уров​нях зарождения и затвердевания расплавов, а также механикой раз​деления твердых и жидких фаз в пространстве.
Поскольку равновесия между кристаллами и расплавом при за​твердевании магм на малых глубинах отличаются от равновесий
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в источнике первич​ных магм, то состав и количество твердых фаз, которые выделя​ются в условиях низ​кого давления, отли​чаются от состава и пропорций минера​лов, израсходованных в процессе частично​го плавления.
Рис. 6.3. Смещение эвтектики в двухкомпо-нентной системе как функция давления Пояснения см. в тексте
При плавлении мантийных перидоти​тов на глубине более 60 км в расплав пере​ходят главным обра​зом клинопироксен
и гранат. Если расплав перемещается в область меньшего давления, то нормативный гранат, который содержится в расплаве, вступает в химическую реакцию с нормативным оливином и образуется шпинель:
Mg3Al2Si3O12 + Mg2Si04 = MgAl204 + 4MgSi03
пироп
форстерит        шпинель
энстатит

 Поэтому в интервале глубин от 60 до 25 км из расплава при ох​лаждении выделяется не гранат, а шпинель. На меньшей глубине нормативные шпинель, энстатит и клинопироксен реагируют друг с другом с образованием плагиоклаза:
анортит
MgAl204 + 2MgSi03 + CaMgSi206 = CaAI2Si208 + 2Mg2Si04;
диопсид
энстатит
шпинель
2MgSi03 + NaAlSi206 = NaAlSi308 + Mg2Si04:
энстатит
жадеит
альбит
форстерит
2MgSi03 + CaAlSi206 = CaAl2Si20J + Mg2Si04
форстерит
анортит
Са-чермакит
энстатит
форстерит
Вследствие этого на глубине менее 25 км становится возможной кристаллизация плагиоклаза — минерала, которого нет в мантий​ных перидотитах и который не выделяется из первичной мантийной магмы на большей глубине, где все его составные части (Са, Na, A1, Si) заключены в клинопироксене, шпинели или гранате.
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По мере снижения давления доля оливина в котектике 0l + Срх + Орх = L снижается (см. раздел 6.1), и оливин во все боль​шем количестве выделяется как избыточная по отношению к котек​тике твердая фаза. Поэтому в условиях низкого давления кристал​лизация первичных мафических и ультрамафических мантийных магм начинается с выделения оливина. Дальнейшее снижение тем​пературы в изобарических условиях приводит к кристаллизации минерального парагенезиса 0l + Р1 + Срх. Ранний оливин, который появился на ликвидусе первичной магмы, при понижении темпе​ратуры иногда исчезает вследствие перитектических реакций с рас​плавом, приводящих к образованию орто- или клинопироксена, а на больших глубинах — и граната.
Кристаллизационная дифференциация происходит в системе промежуточных камер, которые заполняются мантийными магма​ми при их подъеме к поверхности Земли. Вследствие высокой плот​ности магматических жидкостей мантийного происхождения (см. раздел 3.1) значительная их часть, вероятно, скапливается в ос​новании земной коры. Промежуточные камеры формируются и вы​ше вплоть до приповерхностной зоны, как это установлено, на​пример, под вулканами Гавайских островов.
Промежуточные камеры периодически разгружаются при пере​мещении расплава на меньшую глубину и пополняются новыми порциями магмы из более глубинных источников. В периоды «по​коя» в камерах происходит частичная кристаллизация расплава с выделением твердых фаз, плотность которых отличается от плот​ности окружающей жидкости. Оливин, пироксен и другие минера​лы, имеющие более высокую плотность по сравнению с магмати​ческой жидкостью4, могут погружаться, образуя скопления в нижних частях камер, а кристаллы плагиоклаза более кислые, чем Аn75, будучи относительно легкими, наоборот, могут всплывать и концентрироваться вблизи кровли магматических камер.
Скорость стационарного погружения или всплывания кристал​лов в магме (V) может быть оценена с помощью уравнения Стокса:
V=2g∆pr2/9η, где g—ускорение силы тяжести; ∆р — разность плотностей твердой и жидкой фаз; r— радиус твердых частиц, имеющих сферическую форму;η — вязкость. Для кристаллов несферической формы вво​дятся поправочные коэффициенты.
4 Плотность оливина и пироксена равна не менее 3.2 г/см3, а плотность первич​ных мантийных магм составляет 2.8-3.0 г/см3.
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Если принять, что η = 100 Па • с (типичная величина для базаль​товой магмы), ∆р =3.5-2.7=0.8 г/см3 (разность плотностей оливи​на и базальтового расплава), r= 1 мм, то V= 3 см/ч (~270 м/год). Этот пример показывает, что гравитационное осаждение оливина и других минералов с повышенной плотностью может служить эф​фективным механизмом кристаллизационной дифференциации.
Гравитационному разделению кристаллов и жидкой фазы в при​родных условиях препятствует то обстоятельство, что многие маг​мы при температуре ниже ликвидуса обладают пределом текучести, и соотношения между касательными напряжениями и градиента​ми скоростей описываются не уравнением Ньютона dF/dS = = -η(dV/dX), а уравнением Бингема: dF/dS = τ0-η)(dV/dX)f где τ0 — предел текучести. Пока касательные напряжения не превысят τ0, пе​ремещения твердых частиц относительно жидкой фазы не проис​ходит. Вследствие этого в расплаве погружаются лишь достаточно крупные кристаллы, а мелкие твердые частицы остаются во взве​шенном состоянии.
Как показывают геологические наблюдения, размер кристаллов оливина и некоторых других минералов, которые выделяются из ос​новных и ультраосновных магм, обычно достаточен для их грави​тационного осаждения. Этот процесс может протекать не только в крупных магматических камерах, но и в небольших телах, напри​мер, в отдельных «подушках» базальтовых пиллоу-лав. Осаждение кристаллов приводит к обеднению расплава теми компонентами, которые содержатся в кристаллических фазах, и состав жидкости су​щественно отклоняется от первоначального.
В зависимости от состава первичной мантийной магмы и Р—Т ус-ловий ее кристаллизации возникают разные серии дифференциатов. Так, дифференциация низкощелочных пикритов и пикробазаль-тов, обусловленная отделением от первичных магм оливина, хромо​вой шпинели, клинопироксена и высококальциевого плагиоклаза, приводит к возникновению серий дифференциатов, которые завер​шаются низкомагнезиальными толеитовыми базальтами и габбро. Дифференциация умереннощелочных пикробазальтов, содержа​щих до 10 мас.% нормативного нефелина, смещает состав магмати​ческих жидкостей в сторону трахибазальта-трахита (монцонита-сиенита), а серии дифференциатов высокощелочных оливиновых меланефелинитов могут заканчиваться фонолитами и нефелино​выми сиенитами. При этом в умеренно- и высокощелочном рядах обособляются натриевые и калиевые дифференцированные серии.
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Поскольку кристаллизационная дифференциация является не​избежным процессом, сопровождающим подъем к поверхности Земли основных и ультраосновных расплавов, на малых глубинах наиболее распространены продукты затвердевания не первичных мантийных магм, а их дифференциатов, которые образуются на относительно небольшой глубине. К таким дифференциатам отно​сятся, например, толеитовые базальты с низким содержанием маг​ния, в том числе кварцевые толеиты, широко развитые среди трап​пов и других континентальных магматических ассоциаций (см. табл. 6.2). Базальты океанического дна, которые представлены оливиновыми толеитами, содержащими около 8 мас.% MgO (см. табл. 6.2), также ипытали заметное фракционирование оли​вина и других минералов, что привело к отклонению первичного со​става расплава, который был более магнезиальным.
Толеитовые базальты, занимающие большие объемы на суше и морском дне, весьма однообразны по химическому и минерально​му составам, что обусловлено не столько однородностью мантийно​го источника и условий зарождения первичных магм, сколько суще​ствованием своеобразного фильтра в виде системы промежуточных камер-отстойников, пройдя через который расплавы приобретают состав, отвечающий равновесию кристаллы—жидкость при низком давлении. При этом ранние относительно тугоплавкие и тяжелые кристаллические фазы скапливаются в придонных частях промежу​точных камер, а более легкоплавкие и менее плотные остаточные расплавы перемещаются вверх и достигают дневной поверхности. Такая модель подтверждается отсутствием глубинных включений мантийного происхождения в низкомагнезиальных толеитовых ба​зальтах. Подобные включения содержатся только в более богатых магнезией щелочных оливиновых базальтах и других недосыщен-ных кремнеземом породах, близких по составу к первичным магмам.
Составы пород, образующих серии дифференциатов, располо​жены вдоль котектических линий, которым соответствуют термаль​ные «долины» на поверхности ликвидуса. Долины разделены тер​мальными барьерами («водоразделами»), которые препятствуют переходу от одного тренда дифференциации к другому. В условиях низкого давления таким барьером служит, например, плоскость 0l-Срх-Рl в базальтовом тетраэдре Ne-0l-Cpx-Q, которая разде​ляет объемы насыщенных и не насыщенных кремнеземом бази-тов. При дифференциации первичных магм, насыщенных крем​неземом, составы остаточных расплавов смещаются в сторону
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риолита, а при дифференциации недосыщенных кремнеземом магм — в сторону фонолита. Очень небольшие различия в составе первичных магм вблизи термального барьера могут привести к по-| явлению существенно разных дифференциатов.
6.2.2. Методы исследования кристаллизационной дифференциации
Состав первичных магм близок к котектикам высокого давле​ния, а в ходе кристаллизационной дифференциации, протекаю​щей на малых глубинах, состав остаточной жидкости стремится к котектикам низкого давления. Сравнивая пропорции норматив​ных минералов, содержащихся в базальтах, габбро и других мантий​ных породах, с котектиками в модельных системах, можно оце​нить примерйую глубину обособления дифференциатов. Если, например, состав базальта близок к котектике 0l—Срх— Рl при ма​лом давлении, то эта порода может быть отнесена к дифференциа-там, а если состав пикрита близок к котектике высокого давления, то он может рассматриваться как первичный.
Разработан математический аппарат, описывающий измене​ние состава жидкой фазы в ходе кристаллизационной дифференци​ации, протекающей при тех или иных начальных и граничных ус​ловиях. Например, если расплав остается в равновесии с кристаллами (порционное плавление), то поведение химических элементов в сериях дифференциатов подчиняется закону распреде​ления Рэлея: Ci=C0*FkD-1
где Ci — концентрация химического элемента в остаточном рас​плаве; С0 — исходная концентрация этого элемента в первичной магме; F— доля жидкой фазы на данной стадии кристаллизации; KD — коэффициент распределения химического элемента между кристаллом и жидкостью, т.е. отношение концентраций этого эле​мента в твердой фазе и расплаве. Пользуясь уравнением Рэлея и его модификациями, учитывающими условия отделения твердых фаз от магмы, можно рассчитать геохимические модели кристаллизацион​ной дифференциации и сравнить полученные результаты с соста​вами реальных магматических пород.
Коэффициент распределения KD = Ств/Сжидк в общем случае является переменной величиной, которая изменяется как функ​ция температуры, давления и состава расплава. Если эта зависимость
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известна или если в частном случае KD=const, то, зная состав кри​сталлической фазы, можно оценить химический состав расплава, из которого она возникла. Экспериментальным или расчетным тер​модинамическим путем определяют KD не только для концентраций отдельных химических элементов, но и для отношений концентра​ций разных элементов.
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Рис. 6.4. Зависимость между желе-зистостью базальтового расплава (Fe/Mg) и температурой ликвиду​са (T)
Р — первичная магма; D — дифферен-циат, возникший в результате фракци​онирования минералов, богатых маг​нием
Например, как уже отмечалось выше, коэффициент распреде​ления отношения Fe2+/Mg в оливине и в базальтовом расплаве ра​вен 0.3. Таким образом, зная состав оливина, можно установить железистость расплава в серии последовательных дифференциа-тов. В первичных мантийных магмах оливин Fo90 находится в рав​новесии с расплавом, имеющим отношение Fe2+/Mg = 0.37 и Mg/(Fe2+ + Mg) = 0.73. Столь низкая железистость типична для ультрамафических магматических жидкостей. В наиболее распро​страненных базальтах и габбро оливин имеет состав Fo80-60 и желе​зистость Fe2+/Mg = 0.25—0.67. Равновесная по отношению к нему магматическая жидкость имеет железистость Fe2+/Mg = 0.83-2.23, что характерно для дифференциатов первичных мантийных магм. При фракционировании (отделении) магнезиального оливина и пироксена, остаточные расплавы обедняются магнием, а содержа​ние железа возрастает или сохра​няется примерно на постоянном уровне. Поэтому в ходе кристал​лизационной дифференциации железистость (отношения Fe/(Fe+Mg) или Fe/Mg) возрас​тает. Железистость коррелирует-ся с понижением температуры ликвидуса остаточного расплава (рис. 6.4) и может служить крите​рием степени дифференциации мантийных магм5. Железистость возрастает до тех пор, пока не на​чинается кристаллизация магне​тита. Отделение этого минерала от расплава приводит к сниже​нию содержания железа в жид-
5 Таким же критерием служит магнезиальное число М — величина, обратная же-лезистости.
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кой фазе. Устойчивость магнетита в равновесии с расплавом опре​деляется окислительно-восстановительным потенциалом магмати​ческих систем. В наиболее восстановительных условиях магнетит во​обще может не выделяться из расплава, что приводит к появлению весьма железистых остаточных жидкостей, затвердевающих, напри​мер, в виде феррогаббро. В более окислительной обстановке магне​тит может начать кристаллизоваться достаточно рано, что вызыва​ет обособление менее железистых дифференциатов.
Ход кристаллизационной дифференциации можно представить с помощью различных геохимических диаграмм. Графики становят​ся особенно наглядными, если на них кроме составов пород нане​сти составы тех минералов, которые отделяются от расплава. На двойных или тройных диаграммах, отражающих корреляцион​ные связи между химическими элементами, составы дифференци​атов лежат на продолжении прямых, соединяющих составы первич​ных магм и тех минералов, которые из них выделились.
Например, на рисунке 6.5 показана диаграмма AFM(A = Na2O + + К20, F= FeO + МnО, M= MgO), на которую нанесены составы базальтов, излившихся на Гавайских островах. Отчетливо видно, что все составы располагаются вдоль линии оливинового контроля, соединяющей состав первичной магмы Р и оливина, слагающего вкрапленники. Сле​довательно, вариации составов базальтов обусловлены разной степенью фракци​онирования оливина. Одновременно с дифференциатами возникают ку-мулаты — породы, обогащенные оливином относительно состава Р (подробнее см. раздел 6.2.3).
На рисунке 6.6 показана
зависимость содержаний не​
которых петрогенных эле​
ментов в тех же базальтах от       рис. 6.5. Изменение состава базаль-
магнезиального числа. Из ди-
тов,обуслоленное фракциониро-
аграммы следует, что на ран-
ванием оливина на диаграмме АРМ,
ней стадии дифференциации
по А.Филпоттсу, 1990 г.
накапливались Р, К, Na, Ti,
Р- первичная магма, кружки -диффе-
Са И А1, ЧТО было связано
ренциаты, обедненные оливином, точ-
ки — кумулаты, обогащенные оливином
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Рис. 6.6. Изменение химического состава базальтов в ходе кри​сталлизационной дифференциации, по А.Филпотгсу, 1990 г. Пояснения см. в тексте
накопления Са и Аl замедлился, а затем содержания Са начали сни​жаться. Перегибы вариационных линий, характеризующих распре​деление Са и А1, отражают начало фракционирования клинопи-роксена, богатого Са, а потом основного плагиоклаза, богатого Са и Al. P, К, Na, Ti продолжали накапливаться и на поздней стадии дифференциации, поскольку концентрации этих некогерентных элементов во всех твердых фазах ниже, чем в исходном расплаве. Уменьшение содержаний Ti в самых поздних дифференциатах обус​ловлено отделением от расплава титаномагнетита.
Для проверки моделей дифференциации используются также ба​лансовые расчеты. Если расплав С1 возник в результате кристалли​зационной дифференциации первичной магмы С0, то должно вы​полняться равенство:
С0 = аС1 +bС2+... + тСi_1 +(1-а-Ь...-т)Сп, где C1, C2...Ci — составы твердых фаз, отделившихся от расплава; а, b,..,т — относительные количества этих фаз, Сn — состав остаточ​ного расплава. Методом наименьших квадратов подбирают такие коэффициенты а, b,..., т, при которых сумма квадратов отклонений содержаний всех химических элементов от состава исходной магмы
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С0 становится минимальной. Задача легко решается с помощью компьютера. Следует подчеркнуть, что таким способом можно под​твердить лишь возможность появления дифференциата за счет от​деления от исходного расплава тех или иных минералов. Для дока​зательства реальности этого процесса требуются дополнительные аргументы.
Кристаллизационная дифференциация является одним из глав​ных петрогенетических процессов, определяющих разнообразие магматических горных пород. Другие механизмы дифференциа​ции имеют второстепенное значение; они проявляются локально и лишь при благоприятном стечении обстоятельств. Например, ес​ли в ходе кристаллизационной дифференциации остаточный рас​плав одновременно обогащается кремнеземом, калием и железом, то может произойти самопроизвольное разделение расплава на две несмешивающиеся жидкие фазы, одна из которых близка по вало​вому составу к железистому пироксениту, а другая — к граниту. Самым наглядным признаком разделения жидких фаз, которое на​зывают ликвацией, служит наличие в одной магматической породе стекол разного состава, образующих участки с эмульсионной тек​стурой, которая описана в ряде земных и лунных базальтов.
Некоторые исследователи (А.А.Маракушев, В.А. Пугин и др.) рассматривают ликвационную дифференциацию жидких магм как широко распространенный процесс, играющий ведущую роль в пе-трогенезисе. Однако достаточных теоретических и эксперимен​тальных оснований для этого нет. Ликвация в силикатных магмах лишь иногда дополняет кристаллизационную дифференциацию, обусловленную фракционированием твердых кристаллических фаз. Вместе с тем ликвация может приводить к разделению силикатных и несиликатных (сульфидных, карбонатных, фосфатных) расплавов, которые характеризуются почти полной несмесимостью.
6.2.3. Кумулаты мантийных магм
В процессе кристаллизационной дифференциации первичные магмы разделяются на дифференциаты — остаточные расплавы и кумулаты — скопления кристаллических фаз. Самым распрост​раненным механизмом формирования кумулатов является гравита​ционное осаждение ранних кристаллических фаз (оливин, пирок​сен, хромовая шпинель) вблизи подошвы магматических камер, заполненных основными и ультраосновными расплавами. Отличи-
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Рис. 6.7. Типы кумуля​тивных структур: а — ортокумулятивная, б — мезокумулятивная, в — ад-кумулятивная, по Филпотт-су, 1990 г.
тельной особенностью кумулятивных пород являются характер​ные структуры, возникающие при затвердевании магматического осадка. Минералы ортокумулуса, которые соприкасаются друг с дру​гом в точках (рис. 6.7, д), образуются на начальной стадии осажде​ния. Если рост минералов продолжается и после того, как они вы​пали в осадок, возникают адкумулятивные структуры с большей площадью соприкосновения зерен (рис. 6.7, в). Сходные по строе​нию кристаллические агрегаты образуются и в тех случаях, когда ос​таточный расплав выжимается из порового пространства кумулата.
Соотношения концентраций химических элементов в твердых фазах и валовом составе кумулатов отличаются от тех, которые оп​ределяются равновесными коэффициентами распределения. Так, оливиновые кумулаты в целом более магнезиальны, чем магма​тические расплавы, и выделяются повышенными содержаниями никеля, заключенного в оливине. На геохимических диаграммах точки, отвечающие составам кумулатов, первичных магм и диффе-ренциатов, лежат на одной прямой (см. рис. 6.5).
Примерами кумулятивных образований могут служить при​донные части базитовых силлов, обогащенные оливином, некото​рые массивы дунитов и оливинитов, залежи хромититов в ультра-мафитах, пикриты с избыточными вкрапленниками оливина. Известны кумулятивные породы, возникшие вследствие всплыва-ния относительно легких кристаллов плагиоклаза в кровле магма​тических камер.
Другой механизм формирования кумулатов связан с диффе​ренциацией течения, которая проявляется при движении суспензий по узким каналам. При определенных геометрических характери​стиках канала, соотношениях скорости потока и его вязкости твер-
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дые частицы скапливаются в осевой части канала, а вблизи стенок количество этих частиц резко уменьшается. Дифференциация тече​ния приводит, например, к обогащению оливином центральных частей некоторых крутопадающих пикритовых даек.
6.3. Механизм формирования расслоенных плутонов
Результаты кристаллизационной дифференциации толеитовой базальтовой магмы можно наглядно наблюдать в расслоенных плу-тонах, образованных габбро, анортозитами, норитами, пироксе-нитами, перидотитами, дунитами. Такие плутоны, известные во многих провинциях, имеют различную форму и размеры. Часть из них представлена лополитами, другие имеют воронкообразную форму, третьи слагают дайкообразные тела, четвертые обнажены в виде пластообразных интрузивных залежей. Некоторые докемб-рийские плутоны имеют очень крупные размеры. Например, Буш-вельдский лополит в Южной Африке (возраст 2 млрд лет) достига​ет 400 км в поперечнике, а его объем составляет около 105 км3; массив Стиллуотер в Скалистых горах на западе США (возраст 3.2 млрд лет) прослежен на расстоянии более 50 км, его объем оце​нивается в 104 км3; верхняя треть массива размыта. Великая дайка Зимбабве в Африке (возраст 2.5 млрд лет) протягивается на 530 км при ширине от 5—6 до 12 км; дайка Биннеринджи в Западной Авст​ралии имеет размеры 320 х 3 км, дайка Джимберлана в том же ре​гионе —180 х 2.5 км. Имеются и расслоенные плутоны меньших раз​меров. Так, эоценовый массив Скергаард в Восточной Гренландии, который является одним из наиболее изученных, обнажен на пло​щади 60 км2. Вертикальная протяженность крупных расслоенных плутонов измеряется километрами. Например, видимая мощность Бушвельдского лополита и массива Стиллуотер составляет около 8 км, массива Скергаард — 2.7 км. Имеется множество мелких сил-лов мощностью в десятки-первые сотни метров, в которых также видна внутренняя расслоенность.
Огромные расслоенные плутоны архейского и протерозойско​го возраста подчеркивают высокую активность магматических про​цессов, протекавших в докембрии. Появление столь крупных масс основной магмы связывают не только с интенсивным нагревом мантии Земли под влиянием эндогенных тепловых источников, но и с падением крупных метеоритов. Импактное происхождение
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Рис. 6.8. Расслоенные плутоны а — принципиальная схема строения (разрез): /-— ультрамафиты, 2 — габбро и нориты, 3— феррогаббро и ферроди-ориты; б— изменение состава минера-лов по вертикали: 01 — оливин, Орх -ортопироксен (испытавший распад пижонит), Срх — клинопироксен, Р1 — плагиоклаз
предполагается, например, для лополита Садбери в Канаде и Буш-вельдского лополита в Южной Африке.
Характерной особенностью расслоенных плутонов является не​однородное внутреннее строение. Вдоль контактов прослежива​ются краевые зоны мощностью от нескольких десятков до 200—300 м (рис. 6.8, а), сложенные мелкозернистыми габбро или норитами, ко​торые образовались при быстром затвердевании исходного магма​тического расплава. Внутренняя часть плутонов занята расслоен​ным комплексом. Различают три главных элемента расслоенности: 1) общую стратификацию; 2) ритмичную слоистость; 3) скрытую асслоенность.

6. Магматические породы мантийного происхождения
Общая стратификация выражается в наличии зон разного соста​ва, последовательно сменяющих друг друга по вертикали. В ни​жней части плутонов залегают дуниты, перидотиты, пироксениты. Вверх по разрезу они сменяются норитами и габбро, а вблизи кров​ли появляются ферродиориты. Мощность отдельных зон варьиру​ет от сотен метров до нескольких километров.
Ритмичная слоистость выражена в чередовании параллельных или почти параллельных слоев мощностью от долей сантиметра до 1-2 м, которые отличаются количественными соотношениями по​родообразующих минералов: оливина, орто- и клинопироксена, плагиоклаза. Тяжелые минералы — оливин и пироксен — скапли​ваются в нижних частях слоев, а более легкий плагиоклаз — в верх​ней части слоя. Возникает градационная слоистость, напоминаю​щая строение ритмических осадочных толщ, например, флиша6. Это сходство подчеркивается наличием внутри расслоенных плуто​нов участков с косой слоистостью, а также текстур оползания, ло​кального размыва и т.п. Пачки магматических пород с ритмичной слоистостью достигают мощности во многие сотни метров. В боль​шинстве расслоенных плутонов слои залегают почти горизонталь​но и дискордантны по отношению к крутым боковым контактам и краевым зонам закалки. Однако в дайке Биннеринджи (Западная Австралия) описан расслоенный комплекс с почти вертикальным первичным залеганием слоев (Дж.Мак-Колл, 1971 г.).
Скрытая расслоенность выражается в закономерном измене​нии состава одних и тех же минералов по вертикали. В нижних ча​стях расслоенных плутонов сконцентрированы наиболее магнези​альные оливины и пироксены, а также самые кальциевые плагиоклазы. Вверх по разрезу оливины и пироксены становятся все более железистыми, а плагиоклаз — все более натровым (см. рис, 6.8 б). При этом доля пород, обогащенных оливином и пи​роксеном, уменьшается, а доля пород с преобладанием плагиокла​за, наоборот, возрастает.
Так, в самой нижней части массива Скергаард, доступной для наблюдения, обнажены одивиновые габбро, содержащие оливин Fo66 и плагиоклаз Аn61, а вблизи кровли плутона, расположенной на 2.5 км выше, залегают кварцевые ферродиориты, содержащие оли​вин Fo4 (фаялит) и плагиоклаз Аn30 [Л.Уэйджер и Г.Браун, 1970]. Су-
6 Во флише слои отличаются размером обломочных зерен, а в расслоенных плутонах — составом минералов.
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дя по составу мелкозернистого габбро из закаленной краевой зоны, железистость исходного расплава, заполнившего камеру Скергаард-ского плутона, составляла Fe/Mg = 0.55. При KD = 0.3, железистость оливина, равновесного по отношению к такому расплаву, равна 0.165, что соответствует Fo86. Следовательно, в нижней, не обнажен​ной части Скергаадского расслоенного плутона можно ожидать значительно более магнезиальный оливин, чем Fo66.
Внутреннее строение расслоенных плутонов не оставляет сомне​ния в том, что их гетерогенность связана с кристаллизационной дифференциацией базальтовой магмы. Ранние простейшие моде​ли предполагали, что при затвердевании магматических камер, за​полненных базальтовым расплавом, сверху вниз твердые кристал​лические фазы, будучи более тяжелыми, чем жидкая фаза, погружаются на дно камеры в виде кумулатов и испытывают при этом сортировку под влиянием силы тяжести, а скрытая расслоен-ность отражает изменение состава кумулатов и остаточного рас​плава в ходе кристаллизации. По мере осаждения кристаллических фаз, богатых магнием и кальцием, жидкая фаза становится все бо​лее железистой и обогащается натрием, что приводит к закономер​ному изменению состава цветных минералов и плагиоклаза.
Последующие детальные исследования привели к более слож​ным моделям. Было установлено, что центростремительная крис​таллизация магматических камер от краев вовнутрь ограничена лишь узкой краевой зоной, примыкающей к холодным боковым по​родам. Основной объем расслоенных плутонов кристаллизовался снизу вверх, поскольку исходные магмы практически не содержа​ли воды, и температуры их ликвидуса и солидуса возрастали с глу​биной. В каждый момент времени у дна камеры существовала за​стойная зона мощностью в несколько метров, где и происходила кристаллизация. Ее верхняя кромка (фронт начала затвердева​ния) соответствовал изотерме ликвидуса главного объема распла​ва. Здесь происходило выделение ликвидусных фаз, составляющих 70-75% объема зоны кристаллизации. Нижняя кромка этой зоны (фронт конца кристаллизации) соответствовал изотерме солидуса остаточной межзерновой жидкости. Соответственно, в интрузивных породах, образовавшихся после прохождения зоны кристаллизации, наблюдаются две группы зерен: минералы кумулуса, представлен​ные относительно идиоморфными ликвидусными фазами, и распо​ложенные между ними ксеноморфные зерна интеркумулуса — ми​нералы солидуса. По мере охлаждения главного объема расплава
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зу вверх, и лишь верхняя краевая зо​на кристаллизуется в противоположном направлении, то самые низкотемпературные остаточные расплавы скапливаются под этой зоной и затвердевают последними. Если появляется относительно тяжелый сульфидный расплав, который не смешивается с сили​катной магмой, то он погружается в придонную часть магматичес​кой камеры. В некоторых случаях возможна флотация плагиокла​за и его скопление в виде анортозитовой зоны в верхней части
плутонов.
Общая стратификация расслоенных плутонов отражает после​довательность выделения кристаллических фаз из магмы. Дуниты, перидотиты, пироксениты, залегающие вблизи подошвы интру​зивных тел, представляют собой ранние кумулаты, состоящие из кристаллов оливина и ортопироксена. Выше оливин исчезает и сме​няется пижонитом — низкокальциевым пироксеном, возникшим в результате реакции оливина с остаточным расплавом. Начало кристаллизации плагиоклаза определяет переход к габброидам.
зона кристаллизации перемещалась снизу вверх, погребая под собой ранее выделившиеся кристаллы, а остаточный расплав оттеснялся в еще не затвердевшую магму, ко​торая перемешивалась в процессе конвекции, обеспечивавшей ее од​нородность (рис. 6.9). Постоянное удаление из магмы наиболее высо​котемпературных фаз и ее обогаще​ние остаточным расплавом приво​дило к изменению состава магмы и последовательной смене выделяю​щихся ассоциаций твердых фаз (ми​нералов кумулуса), каждая из кото​рых отвечала соответствующей котектике. В итоге формировались слои кумулатов разного состава, за​кономерно сменявшие друг друга по вертикали, обеспечивая расслоен-ность плутона.
Поскольку затвердевание основ​ного объема камер происходит сни-
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Рис. 6.9. Схема кристаллизации расслоенного плутона 1 — главный объем расплава; 2 — зона кристаллизации; 3 — затвер​девшие части интрузива; 4 — зона закалки; 5 — остаточный расплав; 6 — жильные породы; 7 — вмеща​ющие породы; 8 — конвекционные токи; прямыми стрелками показа​но направление движения фронта затвердевания
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Еще выше появляются феррогаббро и ферродиориты, в состав ко​торых входят железистые оливины и пироксены.
Среди ранних оливин-пироксеновых кумулатов залегают слои, богатые хромитом, а среди поздних габброидов — слои титаномаг-нетитовых руд. В некоторых расслоенных плутонах имеются гори​зонты с высокими содержаниями элементов платиновой группы (ЭПГ). Примером может служить знаменитый риф Меренского в Бушвельдском плутоне — слой кумулятивных норитов мощнос​тью 1—5 м, богатых ЭПГ.
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При одноактном заполнении камеры расплавом состав минера​лов меняется по вертикали монотонно от подошвы интрузива до ос​нования верхней краевой зоны, как это установлено для Скерга-ардского плутона. Если же в ка​меру многократно поступали новые порции магмы, то скры​тая расслоенность кумулатов приобретает ритмический ха​рактер, который отчетливо про​явлен, например, в Бушвельд​ском плутоне (рис. 6.10).
Рис. 6.10. Вариации составов мине​ралов по вертикали в Бушвельдском плутоне, по А.Филпоттсу, 1990 г. 01 — оливин, Орх — ортопироксен, Срх — клинопироксен, Р1 — плагиоклаз
Существенное значение имеют процессы плавления си-алического корового материала на контакте с базитовыми рас​слоенными плутонами и его растворение в мантийной маг​ме. Особенно широко эти про​цессы проявлены вблизи кров​ли расслоенных плутонов. Кислые породы, залегающие в верхних частях таких плуто​нов, являются не столько про​дуктами дифференциации ба​зальтовой магмы, сколько результатом частичного плавле​ния вмещающих пород земной коры.
Современные петрологиче​ские модели пытаются учесть
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комплекс причин, вызывающих расслоенность. Все большее разви​тие получает не только прямое физическое, но и математическое мо​делирование процесса дифференциации с применением компью​теров. Получаемые результаты часто оказываются иными, чем это: представлялось первым исследователям расслоенных плутонов. Однако при всех сложностях сохраняет силу основной вывод — со​став твердых фаз и их соотношения контролируются кристаллиза​ционной дифференциацией. Особенно ярко эта закономерность проявлена в общей стратификации и в скрытой расслоенности. В то же время эффектная ритмичная слоистость далеко не всегда яв​ляется результатом одной лишь гравитационной дифференциации. Разработаны модели ритмичной кристаллизации, объясняющие закономерное чередование слоев разного состава диффузионными эффектами на границе кристалл—расплав. Например, быстрый рост кристаллов оливина может привести к появлению на фронте кри​сталлизации диффузионной зоны, обогащенной Al, Ca, Na. В этой зоне начинают расти кристаллы плагиоклаза. На фронте кристал​лизации плагиоклаза, в свою очередь, возрастают концентрации Fe и Mg, что приводит к образованию оливина и т.д. Так, вероятно, затвердевают дайки с вертикально ориентированной ритмичной слоистостью.
6.4. Происхождение анортозитов
Анортозиты — горные породы, состоящие почти нацело из пла​гиоклаза,— традиционно разделяют на две морфогенетические группы: стратиформные анортозиты, слагающие отдельные плас​ты в расслоенных плутонах, и автономные, или массивные, анорто​зиты, залегающие в виде крупных обособленных тел. Такое деление в известной мере условно, поскольку массивы автономных анорто​зитов также обнаруживают грубую расслоенность. Различие заклю​чается лишь в том, что стратиформные анортозиты обычно образу​ют маломощные слои, которые в количественном отношении уступают другим породам: габбро, норитам, перидотитам, пироксе-нитам, а в массивах автономных анортозитов существенно плаги-оклазовые породы преобладают.
Стратиформные анортозиты известны в расслоенных плутонах различного возраста от архея до кайнозоя. Они тяготеют к верх​ним частям расслоенных комплексов, и их образование в результа-
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те кристаллизационной дифференциации базитовых магм не вызы​вает сомнения. Стратиформные анортозиты сложены основным плагиоклазом (лабрадором-битовнитом).
Автономные (массивные) анортозиты имеют преимущественно протерозойский возраст, чаще всего в интервале 1.7-0.9 млрд лет и сосредоточены в протяженных поясах, которые прослеживаются на щитах и в фундаменте древних платформ. Тела анортозитов до​стигают очень крупных размеров. Например, севернее озера Сет-Джон в Квебеке, Канада, анортозиты развиты на площади 25 000 км2; Каларский массив на Адданском щите занимает площадь 1500 км2, Джугджурский массив — 2000 км2, Адирондакский массив в Северной Америке — 3000 км2. Массивы имеют пластообразную или воронкообразную форму, их вертикальная протяженность из​меряется километрами; подошва массивов нигде не обнажена. По гравиметрическим данным, под некоторыми анортозитовыми массивами предполагается наличие более плотных масс. Протеро​зойские анортозиты и ассоциирующие с ними породы во многих случаях претерпели метаморфизм амфиболитовой или гранулито-вой фации, а краевые части массивов интенсивно дислоцированы.
Содержание плагиоклаза в анортозитах составляет 80—90% объ​ема породы и иногда превышает 95%; в среднем цветное число рав​но примерно 15. Состав плагиоклаза варьирует от анортита—би-товнита (Аn90) до олигоклаза—андезина (Аn30). Обычно состав плагиоклаза заключен в довольно узком интервале (Аn45_55) и не​сколько меняется от массива к массиву. Деление анортозитов на ан-дезиновые и лабрадоровые, по-видимому, не имеет принципиаль​ного значения. Кроме плагиоклаза, анортозиты содержат гиперстен (часто это претерпевший распад пижонит), авгит и оливин.
Для анортозитов характерны крупно- и гигантозернистые струк​туры. Кристаллы плагиоклаза часто измеряются сантиметрами, де​сятками сантиметров, а иногда достигают метра в длину. Крупные кристаллы однородны по составу и лишены зональности.
Грубая расслоенность анортозитовых массивов обусловлена по​явлением более меланократовых пород, обогащенных преимущест​венно пироксеном. Мощность отдельных горизонтов измеряется де​сятками-сотнями метров.
С анортозитами ассоциируют высокожелезистые диориты, мон-цониты, сиениты, обогащенные титаномагнетитом и апатитом. Эти породы называют мангеритами или йотунитами. Кроме того, мас​сивы автономных анортозитов нередко пространственно сопряже-
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ны с телами гранитных и гранитоидных интрузивных пород, в том числе гиперстенсодержащих чарнокитов и гранитов рапакиви. Ман-гериты и граниты залегают либо гипсометрически выше анортози​тов, либо окружают анортозитовые массивы. При преобладании гранитов анортозиты заключены в них в виде более или менее круп​ных «плавающих» блоков.
Природа автономных анортозитов во многом остается неясной. Современные данные позволяют говорить о магматическом проис​хождении большей части этих пород. В ряде анортозитовых масси​вов откартированы закаленные краевые зоны, сложенные трокто-литами или норитами, реже габбро с признаками кристаллизации из расплава. Такие же признаки установлены для анортозитовых да​ек. Судя по характеру закаленных зон, анортозиты были образова​ны в процессе кристаллизационной дифференциации высокоизве-стковистого и высокоглиноземистого расплава, близкого по валовому составу к лейконориту. Этот расплав содержал не менее 17—19 мас.% (возможно, 21—25 мас.%) А1203 и отвечал котектиче-ской смеси плагиоклаза и цветных минералов в пропорции, пример​но равной (4—5): 1.
Зарождение богатых кальцием и алюминием магм возможно в результате частичного плавления лерцолитового мантийного суб​страта при условии, что в расплав переходит практически все коли​чество кальциевого клинопироксена и шпинели, а сами эти мине​ралы затем не выделяются из расплава и не принимают участия в кристаллизационной дифференциации. Такие условия достижи​мы в обстановке низкого давления (Р< 700-800 МПа), при котором равновесие оливин + плагиоклаз = клинопироксен + шпинель сме​щено влево. Учитывая это, можно предполагать, что при частичном плавлении мантийных диапиров на глубине 20-30 км могут зарож​даться расплавы, которые в ходе кристаллизационной дифферен​циации превращаются в анортозиты.
Гравитационное осаждение оливина, а затем и ортопироксена приводит к дальнейшему обогащению остаточного расплава плаги-оклазовым компонентом. Этому способствуют также кинетические факторы, которые вызывают более быструю кристаллизацию феми-ческих минералов по сравнению с плагиоклазом. Выделение из расплава плагиоклаза приводит к накоплению в остаточной жидко​сти железа, титана, фосфора, калия и других химических элементов, не входящих в плагиоклаз. Остаточный расплав затвердевает в ви​де мангеритов и йотунитов. Поскольку эти породы часто залегают
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выше анортозитов, следует полагать, что флотация кристаллов пла​гиоклаза с образованием кумулатов вблизи кровли магматических тел не играла существенной роли.
Граниты, пространственно сопряженные с анортозитами, не имеют с ними прямой генетической связи и являются продукта​ми частичного плавления сиалического корового субстрата под тепловым воздействием мантийных магматических масс. Для ком​плекса Нэйн на полуострове Лабрадор в Северной Америке описа​ны убедительные примеры смешения высокожелезистых остаточ​ных расплавов, возникших в конце затвердевания анортозитов, с гранитными магмами корового происхождения.
Таким образом, механизм формирования стратиформных и ав​тономных анортозитов обнаруживает принципиальное сходство. Те и другие породы образуются в процессе кристаллизационной дифференциации базитовых магм мантийного происхождения. Раз​личие заключается лишь в составе исходных магм. Стратиформ-ные анортозиты — это один из продуктов дифференциации обыч​ной толеитовой магмы со стандартными содержаниями Са и Аl, а автономные анортозиты образуются при дифференциации более известковистой и глиноземистой магмы. В силу не очень ясных по​ка причин именно такие магмы зарождались в большом количест​ве в протерозое.
Изучение минеральных парагенезисов автономных анортозитов и пород контактового метаморфизма показало, что анортозитовые массивы затвердевали примерно при 1000 °С на глубине 5-15 км, т.е. в обстановке относительно низкого давления (<500 МПа). Исход​ные расплавы практически не содержали воды.
Важным доказательством магматической природы анортозитов является обнаружение подобных пород на Луне. Лунные анортози​ты имеют очень древний возраст (~4 млрд лет) и относятся к числу на​иболее распространенных пород лунных материков. Появление анор​тозитов на Луне связывают с кристаллизационной дифференциацией первичного магматического океана. Высказаны предположения о су​ществовании древней континентальной коры анортозитового со​става и на Земле, однако прямые факты, подтверждающие эти пред​ставления, пока не известны. По минеральному составу и структуре лунные анортозиты отличаются от земных. Это почти мономине​ральные мелкозернистые породы, состоящие из весьма кальциево​го плагиоклаза (Аn74_100). В качестве второстепенных минералов присутствуют оливин, орто- и клинопироксен, самородное железо.
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Состав и структура лунных анортозитов свидетельствуют об их кри​сталлизации в условиях очень низкого давления.
Петрологическая модель, которая рассматривает анортозиты как дифференциаты мантийных магм, богатые алюминием и каль​цием, не является единственно возможной. Не исключено, что анортозитовые расплавы возникают и в нижней части континен​тальной коры при повторном плавлении существенно плагиокла-зового реститового материала, который остается после выделения гранитных магм (см. раздел 7). С этой точки зрения, формирование протерозойских автономных анортозитов может быть сопряжено с эпохами массового гранитообразования.
6.5. Происхождение карбонатитов
Карбонатиты, представляющие собой продукты затвердевания существенно карбонатных магм, встречаются как в интрузивном залегании, так и в виде лавовых потоков и пирокластических накоп​лений. Интрузивные карбонатиты тесно связаны во времени и про​странстве со щелочными плутоническими породами (мельтейгита-ми—ийолитами—уртитами, нефелиновыми сиенитами) и состоят главным образом из кальцита и доломита (± анкерит, сидерит). Во​круг карбонатитовых интрузивов развиваются ореолы щелочных метасоматитов - фенитов. Вулканические карбонатиты ассоции​руют со щелочными лавами и туфами (нефелинитами, фонолита-ми и др.). В их составе преобладают Na-K карбонаты: ниеререит— (Na,K)2Ca(C03)2 и грегориит — (Na,K)2C03.
Карбонатитовые магмы могут образоваться тремя способами: 1) в результате частичного плавления карбонатизированных пери​дотитов верхней мантии; 2) при разделении первичной карбонатно-силикатной магмы на две несмешивающиеся жидкости, одна из которых затвердевает в виде карбонатитов, а другая — в виде щелоч​ных силикатных пород; 3) вследствие кристаллизационной диффе​ренциации щелочных силикатных магм, обогащенных карбонатным материален.,,
При малых степенях частичного плавления карбонатизиро​ванных перидотитов, залегающих на глубине ≥70—80 км, могут образоваться первичные карбонатитовые магмы существенно доло​митового состава. Возможность выплавления первичных натро-карбонатитовых магм требует дополнительного экспериментально-
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го подтверждения. Полагают, что по условиям залегания первичные мантийные карбонатиты должны обладать определенным сходством с трубками взрыва, заполненными кимберлитовыми брекчиями. Хотя единичные примеры такого рода известны, большая часть карбонатитов входит в состав гипабиссальных интрузивных ком​плексов и слагает тела иной морфологии.
Экспериментальные данные (П.Уайлли и др., 1990 г.) подтверж​дают возможность обособления существенно кальцитового остаточ​ного расплава при кристаллизационной дифференциации щелоч​ных магм, из которых выделяются нефелин, мелилит и некоторые другие силикатные минералы. Однако эта модель вряд ли может объяснить все разнообразие составов карбонатитов.
Наиболее вероятный механизм формирования карбонатитовых расплавов сводится к разделению первичных щелочных карбонат-но-силикатных магм на две несмешивающиеся жидкости — карбо​натную и силикатную. Первая затвердевает в виде карбонатитов, а вторая — в виде нефелинитов, лейцититов, фонолитов или их ин​трузивных аналогов: мельтейгитов—ийолитов, нефелиновых и лей-цитовых сиенитов. Экспериментальные данные подтверждают на​личие широкой области несмесимости между щелочными силикатными и карбонатными расплавами при относительно низ​ком давлении (≤ 1000 МПа) и не исключают существования подоб​ной области при более высоком давлении. Таким образом, если карбонатсодержащая магма, поднимаясь из мантийного источни​ка, достигает глубины ≤30 км, она может разделиться на две жид​кие фазы, одна из которых затем затвердевает в виде карбонатитов.
Карбонатитовый расплав, обладая малой вязкостью (~5 • 10-3 Па*с), плотностью (~2.2 г/см3) и низкой температурой солидуса (~650 °С), весьма подвижен. Перемещаясь автономно, он заполня​ет камеры, которые затвердевают позднее силикатных интрузивных пород.
Карбонатитовый расплав испытывает дополнительную диффе​ренциацию, связанную с отделением ранних некарбонатных фаз (апатита, магнетита и др.) и последовательной кристаллизацией карбонатов разного состава (кальцит → доломит → анкерит → си​дерит). Легко растворимые щелочные карбонаты выносятся водны​ми растворами, которые, в свою очередь, могут вступать в химиче​ское взаимодействие с вмещающими алюмосиликатными породами, что может служить одной из причин образования фени-товых ореолов вокруг карбонатитов.
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7. МАГМАТИЧЕСКИЕ ГОРНЫЕ
ПОРОДЫ КОРОВОГО
ПРОИСХОЖДЕНИЯ
Магмы возникают не только в верхней мантии, но и в континен​тальной земной коре, где частичному плавлению подвергаются по​роды, слагающие гранитно-метаморфический и гранулито-бази-товый слои: гнейсы, кристаллические сланцы, амфиболиты. Если мантийные магмы, образованные при частичном плавлении пери​дотитов, имеют ультраосновной и основной состав, то в земной коре зарождаются главным образом кислые и ультракислые магмы. Кроме того, в определенных условиях возможно образование рас​плавов среднего состава, в том числе щелочных (трахиты, сиениты, миаскиты).
7.1. Закономерности частичного плавления и кристаллизации кварц-полевошпатовых пород
Если исключить из рассмотрения цветные минералы, то усло​вия зарождения и кристаллизации кислых магм можно исследо​вать в рамках модельных систем кварц (Q)—ортоклаз (Оr)—альбит (Аb) и кварц—ортоклаз—альбит—анортит (An), содержащих то или иное количество воды. Как было показано О.Ф.Таттлом и Н.Л .Бо-уэном (1958 г.), составы гранитов и риолитов близки к самым низ​котемпературным эвтектоидньш расплавам в системе Q—Ог—Аb при давлениях, существующих в континентальной земной коре (рис. 7.1). Следовательно, кислые магмы могут быть получены ли​бо путем частичного плавления кварц-полевошпатовых пород, при​нимающих участие в строении земной коры, либо путем кристал​лизационной дифференциации более тугоплавких магм.
7.1.1. Температура эвтектоидных кислых магм
Нижний предел температуры плавления (кристаллизации) кис​лых магм соответствует температурному минимуму на котектичес-кой кривой K-Na Fsp + Q = L или температуре эвтектики Abss + + Orss+ Q = L (см. рис. 4.10). В условиях атмосферного давления, когда расплав практически не содержит растворенной воды, эта температура равна 950 °С. С ростом давления температура плавле-
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Рис. 7.1. Нормативный минеральный состав гранитов (а), риолитов (б), гра​нитных пегматитов и аплитов (в) на ди​аграмме кварц (Q)—ортоклаз (Оr)-аль-бит (Аb), по Таттлу и Боуэну, 1958 г., Лату и др., 1964 г.
Изолинии соответствуют распространенно​сти кислых пород; 1 — котектические рас​плавы-минимумы, 2 — эвтектики, 3 — поле составов наиболее распространенных пег​матитов, 4 — составы наиболее распростра​ненных аплитов, 5 — составы наиболее рас​пространенных гранитов; цифры на чертеже в —- давление, кбар
ния (кристаллизации) в безводной кварц—полевошпатовой систе​ме увеличивается примерно на 10 °С/100 МПа.
В присутствии воды температура плавления (кристаллизации) понижается и достигает минимума при насыщении расплава водой. Содержание Н20 в насыщенном водой расплаве по мере роста дав​ления становится все больше, а температура плавления — все ниже. Другими словами, в Р- T координатах линии «сухого» или маловод​ного солидуса и ликвидуса имеют положительный наклон, а для со-лидуса и ликвидуса насыщенных водой расплавов характерен отри​цательный наклон (рис. 7.2). Чем выше давление, тем больше разница в температурах плавления «сухих» и насыщенных водой рас​плавов. Например, в системе Q-Or-Ab при Р= 500 МПа темпера​тура плавления около 1000 °С, а в условиях насыщения водой пер​вая жидкость появляется уже при 650 °С. Добавление фтора, бора, лития понижает температуру солидуса еще больше. Как показыва​ют эксперименты, водосодержащие кислые магмы, обогащенные
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этими химическими элемента​ми, могут оставаться в жидком состоянии до 600-500 °С.
Рис. 7.2. Линии солидуса в систе​ме кварц Q (кварц)-Оr (орто​клаз)— Аb (альбит) с разным со​держанием воды, по В. Иоханнесу и Ф. Хольтцу, 1991г. Цифры в верхней части чертежа — со​держания Н20, мас.%. Кривая в левой части чертежа — солидус расплава, на​сыщенного водой
Из соотношений, показан​
ных на рисунке 7.2, следует, что
в равновесных условиях насы​
щенные водой кислые магмы,
нагретые до Т< 950-900 °С за​
твердевают, не доходя до днев​
ной поверхности. Чем выше
концентрация воды в расплаве
и ниже температура, тем больше
глубина затвердевания. Таким
образом, относительно низко​
температурные кислые магмы,
содержащие воду, затвердевают
в виде интрузивных тел. Поверх​
ности Земли достигают лишь
«сухие» или маловодные распла​
вы, температура которых превы-
1
шает 950 °С. Преобладание ин-
трузивных фаций, характерное для природных магматических пород кислого состава, подтверждает эту зависимость.
Согласно оценкам, полученным разными способами, исходное содержание воды в крупных объемах природных кислых магм обыч​но не превышает 2-4 мас.%. При таких концентрациях Н20 отно​сительно низкотемпературные (<800 °С) магмы затвердевают в виде интрузивных тел, верх​ние кромки которых располо-
Рис. 7.3. Изменение доли жидкой фазы (% расплава), активности во​ды (aН20) и вязкости (η) при подъ​еме гранитной магмы, первона​чально содержавшей 4 мас.% Н20 и 50% жидкой фазы, по В. Иохан​несу и Ф. Хольтцу, 1991 г. Линии — солидус при разном содер​жании Н20, см. рис. 7.2
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жены на глубине 2-3 км, а более нагретые магмы поднимаются до меньших глубин и могут изливаться на поверхность. При адиабати​ческом подъеме не насыщенной водой магмы степень ее перегре​ва относительно температуры солидуса возрастает, и если в магме содержатся реликтовые или новообразованные твердые фазы, то они в ходе подъема могут испытывать прогрессивное плавление. На ри​сунке 7.3 показано, как меняется доля жидкой фазы в магматичес​кой суспензии, а также активность воды в гранитном расплаве и его вязкость при перемещении в область низкого давления. Траектории изменений рассчитаны, исходя из равновесных соотношений в си​стеме Q-Or-Ab-H20.
7.1.2. Состав эвтектоидных кислых магм
Состав эвтектоидных выплавок, которые образуются при малых степенях частичного плавления кварц-полевошпатовых пород, за​висит от: 1) состава плагиоклаза, который находится в равновесии с жидкостью; 2) глубины зарождения магм; 3) активности воды и некоторых других летучих и легкоплавких компонентов.
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Добавление в систему Q—Or—Ab некоторого количества An ма​ло влияет на температуру эвтекто-идного расплава (рис. 7.4), однако состав жидкой фазы сильно зави​сит от доли анортита в равновес​ном с ней плагиоклазе.
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Рис. 7.4. Температура солидуса в системе кварц-полевые шпа-ты-вода при разном содержа​нии нормативного анортита (An), по В. Иоханнесу, 1984
В системе Q—Or—Ab—An ко​те ктическая линия, определя​ющая состав расплава, равновес​ного с кварцем, щелочным полевым шпатом и плагиоклазом, протягивается от точки эвтекти​ки Q + Or + Ab (или точки темпе​ратурного минимума на котекти-ческой кривой Q + K-Na Fsp) до точки эвтектики Q + Or + An (рис. 7.5, а). Поскольку эвтекти​ка Q + Or + An богаче кварцем и ортоклазом по сравнению с эв​тектикой Q + Or + Ab, то при про​чих равных условиях котектичес-
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Рис. 7.5. Система Si02 (кварц)-KAlSi308 (opтоклаз)-NaAlSi308 (аль-бит)-CaAl2Si208 (анортит)-Н20 (вода) при давлении 500 МПа, по X. Вин-
клеру и др., 1975 г.
а — общий вид системы; Е1Е6—двойные и тройные эвтектики на ребрах и гранях тетраэдра; РЕ5— кварц-полевошпатовая котектика, которая соединяет эвтектиче​ские точки P(Q + Or+Ab=L) u E5(Q + Or +Ап =L). б— проекция котектической линии РЕ5 на плоскость Q-Or-Ab из вершины Аn; цифры на чертеже — содержа​ние нормативного Аn (мас.%) и температура котектических расплавов, °С
кий расплав, равновесный с более основным плагиоклазом, содер​жит больше нормативных кварца и ортоклаза. Другими словами, чем выше основность плагиоклаза в кварц-полевошпатовой породе, вовлеченной в частичное плавление, тем больше нормативного кварца и ортоклаза заключено в низкотемпературной выплавке (рис. 7.5, б).
С ростом литостатического давления, т.е. глубины формиро​вания кислых магм, эвтектоидные расплавы обогащаются норма​тивным плагиоклазом и обедняются кварцем, что приводит к сни​жению валовых концентраций Si02. В системе Q—Or—Ab котектические минимумы и эвтектики по мере увеличения давле​ния смещаются в сторону альбитового угла треугольника (см. рис. 4.14 и 7.1), а в системе Q-Or-Ab-An котектические линии приближаются к ребру тетраэдра Ab-An.
При одном и том же литостатическом давлении расплавы с низ​кой активностью воды содержат больше нормативного ортоклаза и меньше плагиоклаза и кварца, чем расплавы, насыщенные водой (aH2O = 1). Суммарный эффект сводится к тому, что при прочих равных условиях в результате плавления водосодержащего
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Рис. 7.6. Изменение содержа​ния Si02 в эвтектоидных кис​лых расплавах как функция давления и степени насыще​ния водой
1—расплав, не содержащий воды; 2— насыщенный водой расплав
кварц—полевошпатового субстрата образуются более кремнекислые магмы, чем при плавлении «сухо​го» корового вещества. Согласно экспериментальным данным, со​держание Si02 в «сухих» эвтектоид-ных кислых магмах составляет 76—78 мас.% при атмосферном дав​лении и снижается до 63 ± 2 мас.% при 1500 МПа (рис. 7.6). В услови​ях насыщения расплава водой со​держание Si02 не опускается ниже 74 мас.% во всем диапазоне давле​ний, отвечающих континентальной земной коре. Как следует из рисун​ка 7.6, на малых глубинах выплавля​ются предельно кремнекислые ри-олитовые (лейкогранитные) магмы, а с увеличением давления состав маловодных выплавок смещается в сторону дацита—андезидацита (гранодиорита—кварцевого дио​рита). Насыщенные водой эвтектоидные выплавки остаются весь​ма кремнекислыми вплоть до больших глубин.
Увеличение концентраций фтора, бора и других кислотных ком​понентов расширяет поле первичной кристаллизации кварца и сме​щает состав низкотемпературных эвтектоидных выплавок в сторо​ну обогащения полевыми шпатами и обеднения кварцем; валовое содержание Si02 при этом снижается.
Сравнивая составы кислых изверженных пород с эвтектиками и котектиками в системе Q-Or-Ab-H20 (см. рис. 7.1), можно за​метить, что граниты и риолиты несколько обогащены ортоклазом относительно насыщенных водой эвтектик. Это свидетельствует о недосыщенности природных кислых магм водой, а также о том, что эти магмы находятся в равновесии с более основным плагиок​лазом, чем альбит. К эвтектикам и котектикам ближе всего соста​вы гранитных пегматитов, которые образовались при кристаллиза​ции низкоизвестковых остаточных расплавов, насыщенных водой (см. рис. 7.1, в).
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7.1.3. Последовательность кристаллизации кислых магм
Как показывают экспериментальные данные, интервал изоба​рической кристаллизации эвтектоидных кислых магм не превы​шает 30-50 °С1. Однако следует помнить, что состав эвтектик и ко-тектик существенно меняется как функция давления. Например, котектический расплав, который выплавляется из маловодного кварц-полевошпатового субстрата на глубине 30-35 км (Р~ 1000 МПа), обогащен плагиоклазом и имеет состав дацита. Попадая в область низких давлений, этот расплав становится неко-тектическим, поскольку котектика низкого давления имеет рио-литовый состав и содержит значительно меньше плагиоклаза и боль​ше кварца. Вследствие этого при подъеме магмы происходит кристаллизация плагиоклаза, избыточного по отношению к котек-тике низкого давления. При этом интервал кристаллизации расши​ряется и может достичь нескольких сотен градусов.
Природные кислые магмы содержат некоторое количество же​леза и магния. Поэтому в интервале ликвидус—солидус из них кри​сталлизуются не только кварц и полевые шпаты, но и цветные ми​нералы. Из «сухих» расплавов выделяются пироксены, главным образом гиперстен, а из водосодержащих магм — роговая обманка и биотит. При этом амфибол кристаллизуется выше солидуса толь​ко в том случае, если расплав достаточно богат СаО и содержит не менее 3-4 мас.% растворенной воды. Для кристаллизации из распла​ва биотита достаточна концентрация Н20, равная 2-3 мас.%. По​скольку для кристаллизации амфиболов и слюд требуется достаточ​но высокое содержание воды, эти минералы, как правило, образуются на поздней стадии затвердевания кислых магм, когда содержание воды в остаточном расплаве повышается до необходи​мого уровня за счет кристаллизации безводных полевых шпатов и кварца.
Среди светлоцветных минералов первым, как правило, кристал​лизуется плагиоклаз, избыточный по отношению к котектикам низкого давления. Вслед за ним из расплава выделяется эвтектоид-ная смесь полевых шпатов и кварца. Появление на ликвидусе ран​него кварца возможно в том случае, если исходный расплав был богаче кремнеземом, чем кварц-полевошпатовая котектика. Поле первичной кристаллизации кварца расширяется с ростом давле-
1 В самой эвтектической точке температуры ликвидуса и солидуса совпадают, и интервал кристаллизации равен нулю.
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ния (см. рис. 7.6), а также при увеличении кислотности расплава. Поэтому ранний кварц может указывать на достаточно большую глубину начала кристаллизации или на удаление из расплава щелоч​ных компонентов. При частичном плавлении кварц-полевошпато​вого субстрата с низкой кремнекислотностью, а также при кристал​лизационной дифференциации относительно основных магм возникают эвтектоидные расплавы, кристаллизация которых начи​нается не с кварца, а с плагиоклаза.
7.2. Продукты затвердевания автохтонных и аллохтонных коровых магм
Магматические породы, связанные с коровыми источниками, можно разделить на два крупных класса: 1) продукты затвердевания автохтонных и параавтохтонных магм; 2) продукты затвердевания аллохтонных магм. Кристаллизация магматических пород, относи​мых к первому классу, происходила там же или почти там же, где возникли сами расплавы, которые, таким образом, не испытывали сколько-нибудь существенного перемещения. Автохтонные и па-раавтохтонные условия кристаллизации характерны для гранитов и гранитоидов в глубоко эродированных зонах ультраметаморфиз​ма. Аллохтонные магмы были перемещены в область низких давле​ний. Продукты их кристаллизации представлены вулканитами и ин​трузивами, которые затвердевали на малых глубинах.
7.3. Автохтонные и параавтохтонные граниты зон ультраметаморфизма
На глубине более 7-8 км (Р> 200 МПа) первые порции гранит​ного расплава, насыщенного Н20, появляются при нагреве кварц—полевошпатового субстрата до 650—700 °С, т.е. при Р—Т ус​ловиях амфиболитовой фации метаморфизма. Поэтому метамор​физм первично магматических или осадочных кварц-полевошпа​товых пород, достигший амфиболитовой фации, может сопровождаться появлением некоторого количества гранитного расплава. Метаморфические процессы, переходящие в частичное плавление, называют ультраметаморфизмом, а сам процесс час​тичного плавления — анатексисом.
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Рис. 7.7. Гранитный мигматит (поверхность
глыбы)
Светлые полосы — лейкосома, темные — мела-
носома. Черный кружок — крышка объектива
фотоаппарата
Скопления гранитного материала в зонах ультраметаморфизма не испытывают заметного перемещения после своего возникнове​ния, т.е. являются автохтонными (неперемещенными) или параав-тохтонными (почти не перемещенными). Чаще всего они пред​ставлены мигматитами (от греческого слова мигма — смесь) — неоднородными породами с рассеянным гранитным материалом, которые состоят из реликтов исходного метаморфического субст​рата — палеосомы и новообразований, возникших при частичном плавлении и получивших название неосомы. Неосома, в свою оче​редь, состоит из более светлых полос, пятен, прожилков, образован​ных относительно круп​нозернистым кварц-по​левошпатовым агрегатом и более темных полос и пятен с высоким содер​жанием биотита, кордие-рита и других цветных минералов. Светлые час​ти неосомы называют леикосомой, а темные — меланосомой. Для многих мигматитов характерно тонкое чередование лей-косомы и меланосомы (рис. 7.7). Лейкосома со​ставляет 10-30, иногда до 50-70% объема мигмати​тов. Баланс вещества в макрообъемах мигматитов показывает, что мигматизация носит изохимический характер: обособление лей-косомы и меланосомы не сопровождается привносом-выносом химических элементов, а сводится лишь к их пространственному пе​рераспределению. Состав исходного субстрата (палеосомы) равен сумме составов лейкосомы и меланосомы.
Разделение на лейко- и меланосому начинается в твердом состо​янии вследствие метаморфической дифференциации, а завершает​ся в процессе частичного анатектического плавления. Лейкосома представляет собой затвердевшие скопления гранитного распла-
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ва, который выплавился из палеосомы, а меланосома обогащена ре-ститовыми твердыми фазами. Лейкосома имеет гранитный (кварц + + плагиоклаз + K-Na полевой шпат) или плагиогранитный (кварц + + плагиоклаз) состав, что зависит от особенностей минерального со​става исходного субстрата, а также отражает многообразие химиче​ских реакций, протекающих при ультраметаморфизме.
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Рис. 7.8. Кривые дегидратации мус​ковита (Мu) и биотита (Bi) S—солидус гранитной магмы, насыщен​ной водой
Появление гранитного расплава в зонах ультраме​таморфизма возможно лишь при наличии воды, понижающей температуру солидуса кварц—полевош​патовых пород. Главным ис​точником воды в процессе мигматизации служат слю​ды метаморфических гор​ных пород, которые при по​вышении температуры разлагаются с выделением Н20. При Р— Т условиях ам-фиболитовой фации неус​тойчивым становится глав​ным образом мусковит область стабильности кото​рого при Р= 200—400 МПа ограничена температурой, не превыша​ющей 600-650°С (рис. 7.8). В кварцсодержащих породах мусковит разлагается с образованием ортоклаза и силлиманита:
KAl3Si3O10(OH)2 + Si02 → KAlSi308 + Al2Si05 + Н20.
мусковит
кварц
ортоклаз        силлиманит     газ
Дегидратация биотита происходит при более высокой темпера​туре (Т= 750-850 °С при Р= 200-400 МПа). В условиях амфиболи-товой фациц биотит обычно сохраняется в качестве реститовой фа​зы и накапливается в меланосоме. Роговая обманка может оставаться устойчивой до 900—1000 °С.
Автохтонный характер гранитной лейкосомы мигматитов сви​детельствует о том, что эвтектоидный расплав, образованный в хо​де анатексиса, был насыщен водой и вследствие этого не обладал способностью к дальней миграции. Если бы насыщения расплава водой не достигалось, жидкая фаза неизбежно была бы выжата в об​ласть меньшего давления.
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Как следует из соотношений между кривой дегидратации мус​ковита и солидусом гранита (см. рис. 7.8), насыщенный водой кис​лый расплав может возникнуть в процессе ультраметаморфизма мусковитсодержащих пород только при Р< 350-400 МПа, т.е. на глубине менее 15-16 км. Глубже мусковит разлагается при тем​пературе выше гранитного солидуса; образованный при этом рас​плав становится перегретым и недосышенным водой. Если при​нять, что нижний предел амфиболитовой фации метаморфизма по давлению составляет 200 МПа, то зона мигматизации охватывает интервал глубин от 7-8 до 15— 16 км от поверхности Земли, что со​гласуется с геологическими данными.
Максимальное содержание Н20 в мусковите составляет около 4 мас.%. Если количество слюды в метаморфических горных поро​дах равно 10-30%, то исходная концентрация воды в зонах ультра​метаморфизма (С0) достигает 0.4-1.2 мас.%. Растворимость воды в гранитном расплаве при Р = 200—400 МПа равна 6—10 мас.%, и выделившаяся при дегидратации мусковита вода полностью по​глощается расплавом.
Объемная доля насыщенного водой расплава (Хт) составит:
Хт=С0/Сi,
где Сi— растворимость воды в магме. При С0=0.4—1.2 мас.% и Сi =
= 6—10 мас.% доля расплава окажется равной 4—20 объемн.%, что соответствует количеству лейкосомы в природных мигматитах. По​скольку растворимость воды в магме (С) увеличивается с ростом давления, то при прочих равных условиях количество расплава (лейкосомы) в зонах ультраметаморфизма должно уменьшаться с глубиной.
При постоянных давлении и температуре количество лейкосо​мы зависит от С0, т.е. от массы воды, вовлекаемой в анатектическое плавление. Максимальное количество рассеяного гранитного ма​териала (до 60-70%) характерно для высокоглиноземистых миг​матитов амфиболитовой фации, что обусловлено высоким содержа​нием мусковита в исходных метапелитовых гнейсах, а минимальное количество гранитной лейкосомы (5-10%) образуется в относи​тельно «сухих» гиперстеновых гнейсах, содержащих мало слюды.
При Р— Т условиях амфиболитовой фации выплавление гра​нитной жидкости часто прекращается на такой стадии мигматиза​ции, когда еще остается нерасплавленный кварц и полевой шпат. По данным B.C. Шкодзинского (1985 г.), легкоплавкая ассоциация плагиоклаз + ортоклаз + кварц сохраняется в исходном гнейсовом
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субстрате в 169 из 206 изученных мигматитов. Таким образом, в большинстве случаев нагрев метаморфического субстрата не при​водит к переводу в расплав всего кварц-полевошпатового агрега​та, что указывает на ограниченный запас заключенной в слюде во​ды, которого не хватает для насыщения предельно возможного объема лейкосомы.
При кристаллизации лейкосомы вода, растворенная в гранит​ном расплаве, выделяется из него в виде газовой фазы, которая, воздействуя на твердую лейкосому и меланосому, может вызывать их ретроградный метаморфизм. Если, например, в палеосоме или меланосоме содержались гиперстен и кордиерит, то в ходе ретро​градного метаморфизма они могут превратиться в биотит.
Поскольку в ходе ультраметаморфизма возникает насыщенный водой гранитный расплав, не способный к дальней миграции, он за​твердевает в виде рассеянной лейкосомы и не собирается в более крупные тела. Доля гранитного расплава может возрастать при пе​ремещении всей массы мигматитов в область меньшего давления. Возможность такого перемещения обусловлена тем, что мигмати-зированные гранито—гнейсы, содержащие то или иное количество анатектического гранитного расплава, обладают дефицитом плот​ности и пониженной вязкостью. Вследствие этого они оказывают​ся механически неустойчивыми и приобретают способность к подъ​ему в виде диапировых куполов, аналогично тому, как поднимаются массы пластичной и относительно легкой каменной соли. Гранито-гнейсовые купола, достигающие многих километров в поперечни​ке и приуроченные к ядрам антиклинальных структур, весьма харак​терны для ультраметаморфических комплексов.
Пластическое течение мигматизированных пород сопровожда​ется выделением теплоты трения и дополнительным нагревом, что, в свою очередь, приводит к увеличению степени частичного плав​ления, возрастанию подвижности гранито-гнейсов и ускорению их подъема. Таким образом, между ростом купола и гранитообразова-нием возникает положительная обратная связь. Плавление мигма​тизированных гранито-гнейсов в процессе пластического течения называется реоморфизмом. Параавтохтонные реоморфические гра-нито-гнейсы отличаются от мигматитов большей однородностью. Доля гранитного материала в них в 1.5-2.0 раза выше, чем в авто​хтонных мигматитах.
Часть Ш. Магматические горные породы (петрология)
7.4. Аллохтонные граниты, гранитоиды малых глубин
и кислые вулканиты
В отличие от относительно низкотемпературных эвтектоидных магм, насыщенных водой, которые образуются в процессе ультра​метаморфизма, аллохтонные кислые магмы недосыщены водой и возникают в результате более продвинутого плавления при тем​пературе выше «влажного» солидуса. Можно полагать, что в изоба​рических условиях автохтонные мигматиты формируются на на​чальной стадии анатексиса, а аллохтонные магмы появляются позднее в ходе прогрессивного нагревания. При этом лейкосома мигматитов превращается в более высокотемпературный расплав, способный к подъему. Недосыщенные водой кислые магмы часто возникают глубже зон мигматизации в области, где температура дегидратации слюд и амфиболов превышает температуру «влаж​ного» гранитного солидуса (см. рис. 7.8). При таких соотношениях мигматитовые комплексы могут представлять собой внешние инъ​екционные ореолы магматических очагов, располагавшихся на большей глубине.
Относительно высокотемпературные и маловодные аллохтон​ные магмы, перемещаясь вверх, теряют связь с источником, прямая информация о котором обычно отсутствует. Выводы об условиях за​рождения аллохтонных магм основаны на изучении минерального и химического состава изверженных пород и результатах петроло​гических экспериментов.
Приведенная ниже генетическая систематика аллохтонных гра​нитов, гранитоидов и кислых вулканитов построена с учетом соот​ношений между компонентами полевых шпатов: Са, Na, К, с одной стороны, и AI, с другой. В качестве определяющего параметра удоб​но использовать коэффициент глиноземистости в форме al1 = = А1/(2Са + Na + К) или al2= (2Ca+Na+K-Al)/2Ca, предложенной М.ИДубровским (1984).
По величине Kal выделяются следующие главные типы кислых магматических пород:
1. Умеренноглиноземистые низкокалиевые тоналиты-трондь-емиты-плагиограниты и их вулканические аналоги — низкокали​евые дациты-риодациты-плагиориолиты с al1< 1 и al2 = 0-0.5, которые отличаются повышенными содержаниями Са, заключен​ного не только в плагиоклазе, но, кроме того, в клинопироксене и амфиболе.
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2. Умеренноглиноземистые гранодиориты-адамеллиты-гра-ниты и дациты--риодациты--риолиты с более высокими содержани​ями калия и пропорциями Са, Na, К и А1, близкими к стехиометрии полевых шпатов (al1 ~ 1 и al2 ~ 0).
3. Высокоглиноземистые мелано- и лейкограниты2, риодаци-ты-риолиты с al1 > 1 и al2 < 0; породы содержат избыток алюминия относительно стехиометрии полевых шпатов из-за обилия слюд и наличия высокоглиноземистых минералов: силлиманита, кор-диерита, граната, топаза.
4. Низкоглиноземистые граносиениты-граниты-аляскиты и трахириолиты (пантеллериты)-риолиты (комендиты) с al1 < 1 и al2 > 0.5-1.0, в том числе породы с избытком Na по сравнению со стехиометрией полевых шпатов, что отражает появление натриевых пироксенов и амфиболов (эгирина, арфведсонита и др.).
7.4.1. Умеренноглиноземистые тоналиты—трондьемиты и низкокалиевые дациты—риодациты (Р-тип)
Низкокалиевые кислые магматиты с al1< 1 и al2=0—0.5 распро​странены на современных активных континентальных окраинах и островных дугах, а также в более древних подвижных поясах, в том числе докембрийских. Породы состоят главным образом из плагиоклаза Аn30_50 (50-60 об.%), кварца (15-50%), калиевого по​левого шпата (не более 5—15%) и цветных минералов (10-20%). В вулканитах последние обычно представлены пироксенами, а в гранитоидах — роговой обманкой и биотитом. Гранитоиды и их вулканические аналоги относятся к низкощелочному петрохими-ческому ряду. Они выделяются низким K/Na отношением и по​вышенными по сравнению с другими типами кислых пород содер​жаниями СаО (табл. 7.1), что отражает наличие плагиоклаза с относительно высокой долей анортитового компонента при малом количестве калиевого полевого шпата, а также частое присутствие Са-содержащих цветных минералов.
К фанерозойским тоналитам-трондьемитам и низкокалиевым кислым вулканитам близки по составу так называемые серые гней​сы, широко развитые в архейских метаморфических комплексах. Хи​мический состав этих пород, имеющих первично магматическое
2 Меланограниты содержат не менее 5-10 об.% биотита, а лейкограниты бедны темной слюдой.
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Таблица 7.1. Химический состав умеренноглиноземистых кислых магматических пород, мас.%
	Оксид
	1
	2
	3
	t
	\
	5
	6
	7
	8
	9

	
	
	
	
	a
	6
	
	a
	6
	
	
	

	Si02
	67.4
	67.9
	69.3
	66.7
	71.0
	68.6
	65.1
	71.2
	70.8
	70.2
	74.3

	Ti02
	0.6
	    0.4
	    0.4
	   0.5
	    0.3
	     0.4
	0.4
	0.3
	0.3
	0.5
	0.3

	Аl203
	15.5
	15.6
	    l6.2
	   16.1
	   15.3
	15.9
	   15.2
	14.8
	   14.1
	   14.5
	13.6

	FeO
	4.5
	4.6
	3.1
	3.6
	  2.1
	2.5
	    4.2
	    2.2
	3.1
	3.3
	1.8

	MgO
	1.4
	1.1 J  
	l.1
	1.5
	0.8
	0.9
	     3.2
	     0.9
	    1.1
	1.4
	     0.6

	CaO
	4.3
	5.3
	3.2
	3.9
	2.9
	2.6
	     4.7
	    3.2
	3.1
	3.2
	1.7

	Na20
	4.1
	3.2
	4.8
	4.6
	4.9
	     5.3
	    4.4
	     4.8
	4.1
	3.2
	3.4

	к2о
	2.1
	     1.5
	1.9
	1.5
	1.6
	2.5
	   1.6
	1.6
	1.8
	3.4
	4.2

	P205
	0.2
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.1
	0.2
	Н.Д.
	Н.Д.


Примечание. 1—3 — низкокалиевые дациты и риодациты современных островных дуг и активных континентальных окраин: 1 — островные дуги юго-западной части Тихого океана, 2 — Карибская дуга (по А. Юарту, 1983 г.), 3 — вулкан Сент-Хеленс, Каскадные горы (по А.Н. Холлидею и др., 1983 г.); 4—7 — архейские серые гнейсы: 4 — гнейсы Амитсок, Западная Гренландия: а — тоналитовые, б — трондьемитовые (по В.Р. Мак-Грегору, 1983 г.), 5 — гнейсы Уйвак, полуостров Лабрадор, Канада, 6 — гнейсы Свазиленда, Южная Африка: а — тоналитовые, б — трондьемитовые, 7 — гнейсы Зимбабве, Южная Аф​рика (по Е.И. Кравцовой и Ф.П. Митрофанову, 1980 г.); 8-9 — палеозойские адамеллиты (8) и лейкограниты (9) с относи​тельно высоким содержанием калия, Восточная Австралия (по Б. Чаппелу, 1988 г.)
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происхождение, приведен в таблице 7.1. В процессе регионально​го метаморфизма низкокалиевые кислые вулканические и интрузив​ные породы были превращены в биотит-роговообманковые плаги-огнейсы амфиболитовой фации или гиперстеновые плагиогнейсы гранулитовой фации (эндербиты).
Серые гнейсы слагают более 80% площади архейских метамор​фических комплексов, выведенных на современную дневную по​верхность. Древнейшие серые гнейсы с возрастом более 3 млрд лет известны в Западной Гренландии (гнейсы Амитсок), на востоке Канадского щита в провинции оз. Верхнего (гнейсы Мортон) и на п-ове Лабрадор (гнейсы Уйвак), в Южной Африке (древние гней​сы Свазиленда и Зимбабве), на западе Австралии (древние гнейсы блоков Пилбара и Иилгарн), а также в пределах докембрийских кратонов Индии, Южной Америки, Антарктиды. Архейские серые гнейсы развиты также на Балтийском щите (Мурманский, Беломор​ский блоки), на Украинском, Алданском, Анабарском щитах. По сравнению с ареалами распространения более молодых пород выходы серых гнейсов невелики. Однако судя по составу древних об​ломочных толщ континентальная земная кора в архее примерно наполовину состояла из кислого магматического материала, близ​кого по составу к серым гнейсам.
О происхождении низкокалиевых кислых пород тоналитово-го—трондьемитового состава высказаны различные суждения. Экс​периментально наиболее обоснована модель образования этих по​род в результате частичного плавления метабазитов, залегающих в нижней части континентальной земной коры и представленных кварцевыми или бескварцевыми амфиболитами, гранулитами, эк-логитами. На относительно малых глубинах (Р< 10 кбар) наиболее вероятна реакция плавления:
Amph + Pl1 ± Q → L + Р12 + Срх + Орх + Ох,
(1)
связанная с дегидратацией амфибола (Amph). При этом кварце​вый амфиболит, состоящий из роговой обманки, среднего плагиок​лаза (Pl1) и некоторого количества кварца (Q) испытывает частич​ное плавление с образованием около 20% водосодержащего, но не насыщенного Н20 тоналит-трондьемитового расплава (L) и грану-литового рестита, состоящего из основного плагиоклаза (Р12)> кли-но- и ортопироксена (Срх и Орх) и Fe—Ti оксида (Ох).
На большей глубине (Р > 10 кбар) плагиоклаз становится неус​тойчивым и реакция дегидратации
Amph + Pl ± Q → L + Gr + Срх ± Орх
(2)
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приводит к образованию низкокалиевого кислого расплава, содер​жащего воду, и эклогитового рестита, представленного гранато​вым (Gr) клинопироксенитом.
Согласно реакции (1), рестит содержит много плагиоклаза. По​этому комплементарные кислые породы относительно бедны алю​минием и обнаруживают дефицит Еu. В результате реакции (2) воз​никают более глиноземистые кислые породы без дефицита Еu. Именно такие типы тоналитов—трондьемитов выделяются и в при​роде.
Интересную возможность открывает модель, обоснованная аме​риканским петрологом П. Келеменом (1990 г.). Она допускает хими​ческое взаимодействие пикритоидных мантийных магм с деплети-рованными гарцбургитами, залегающими на относительно малых глубинах. При этом глубинный мантийный расплав растворяет ор-топироксен гарцбургитов, и степень насыщения расплава кремне​земом возрастает вплоть до образования кварцевых толеитов, кото​рые при дифференциации могут дать низкокалиевые кислые породы.
Предложено несколько специальных петрологических моде​лей для объяснения природы древнейших серых гнейсов и их ши​рокого распространения в архейских метаморфических комплексах. Одна из таких моделей допускает, что серые гнейсы были выплав​лены непосредственно из перидотитов верхней мантии, которые в начале геологической истории содержали много воды. Предпола​гается, что процесс протекал при избытке Н20 и сопровождался массовой дегазацией мантийного материала, которая привела к фор​мированию гидросферы. Принципиальная возможность получе​ния кислых выплавок из перидотитов вследствие инконгруэнтно-го плавления ортопироксена при избыте воды подтверждена экспериментально, однако результаты опытов еще не доказывают, что серые гнейсы возникли именно таким путем. Более того, обвод​ненная верхняя мантия, которая теоретически могла бы быть источ​ником пересыщенных кремнеземом расплавов, в то же время не могла служить источником базальтовых пород, которые слагают примерно половину архейской земной коры.
Некоторые авторы рассматривают серые гнейсы как прямые дифференциаты древнего магматического океана (модель А.А. Куз​нецова) или как продукты конденсации силикатного пара, который образовался при селективном испарении базитового-ультрабази-тового вещества ранней Земли в момент падения крупных метеори​тов (модель О.В.Яковлева). Модель, предложенная В.С.Поповым
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(1990 г.), связывает формирование низкокалиевых кислых магм с частичным плавлением бонинитовой (ортопироксенитовой) про-токоры.
Следует заметить, что модели, связывающие образование серых гнейсов с геологическими процессами, характерными только для ранней стадии эволюции Земли, не учитывают того, что аналогич​ные по составу магматические породы продолжали формироваться и позднее. Например, дациты вулкана Сент-Хеленс, возникшие при извержении 1980 г., очень близки по составу к архейским серым гнейсам Гренландии и других провинций (см. табл. 7.1).
Судя по изотопному составу Sr, Nd и Pb, низкокалиевые кислые магматические породы не могли образоваться за счет повторного пе​реплавления каких-либо других гранитовдных пород, известных на Земле, поскольку последние отличаются более высоким Rb/Sr и более низким Sm/Nd отношениями, а также содержат больше U и Th, чем это можно предполагать для источника низкокалиевых кислых магм. Развитие во времени Rb/Sr и Sm/Nd изотопных сис​тем в этом источнике было таким же, как и в веществе верхней мантии. Низкокалиевые кислые породы, которые не являются ре​зультатом магматического рециклинга (переплавления) ранее суще​ствовавшего гранитоидного материала, могут быть названы пер-вичнокоровыми (ИД. Батиева, И.В. Бельков, 1968 г.). Именно такие породы преобладают среди самых древних магматических образо​ваний, слагающих континентальную земную кору.
Хотя конкретный механизм формирования первичнокоровых кислых магм остается не до конца ясным и ни одна из существую​щих гипотез не может считаться строго доказанной, фактом явля​ется то, что уже в раннем архее существовали ядра континентов, сло​женные низкокалиевыми кислыми породами, которые продолжали формироваться и в более позднее время. Таким образом, сиаличе-ский материал континентальной земной коры наращивается за счет первичнокоровых кислых магматических пород. Впоследствии этот материал, а также продукты его размыва и метаморфизма могли испытывать частичное плавление (магматический рециклинг) с об​разованием других типов кислых коровых магм.
В первом варианте классификации австралийских петрологов Б. Чаппела и А. Уайта (1974 г.) низкокалиевые гранитные породы были отнесены к I-типу (igneous granites) и рассматривались как продукты частичного плавления магматогенного, преимуществен​но базитового корового субстрата. Позднее было предложено отно-    /
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сить эти породы к М-типу («мантийные» граниты), что подчерки​вает сходство изотопного состава источников кислых пород с ман​тийным материалом. Однако возможность выплавления больших объемов низкокалиевых кислых магм из перидотитов верхней ман​тии весьма проблематична, и все наиболее обоснованные модели рассматривают эти магмы как результат процессов, протекающих в континентальной коре. Поэтому для обозначения низкокалиевых гранитов, гранитоидов и кислых вулканитов лучше использовать аб​бревиатуру «Р-тип» (primary crustalgranites), которая подчеркивает первичнокоровую природу этих пород и оставляет открытым вопрос об их конкретном источнике. Применение термина I-граниты це​лесообразно ограничить умеренноглиноземистыми кислыми по​родами с более высокими содержаниями калия (см. раздел 7.4.2), как это сделано в классификации Б.Чаппела и У.Стефенса (1988 г.).
7.4.2. Умеренноглиноземистые гранодиориты—адамеллиты—
граниты и дациты—ридациты—риолиты с относительно
высоким содержанием калия (I-тип)
Низкокалиевым умеренноглиноземистым кислым магматитам могут быть противопоставлены изверженные породы, которые так​же близки по уровню насыщения глиноземом к стехиометрии по​левых шпатов (al2 ~ 0), но отличаются более высоким содержани​ем калия и пониженными содержаниями кальция, что отражает увеличение доли калиевого полевого шпата за счет уменьшения количества плагиоклаза и некоторого снижения его основности. Породы представлены гранодиоритами, адамеллитами, гранитами и дацитами, риодацитами, риолитами низкощелочного ряда. Ши​роко распространены вулканические фации.
С ростом содержания Si02 коэффициент глиноземистости al2 уменьшается и в предельно кремнекислых породах (лейкогранитах, риолитах) может достигать отрицательной величины; коэффициент al1 при этом, наоборот, увеличивается и становится больше едини​цы. Количество нормативного корунда не превышает, однако, 1 мас.%. Слабая пересыщенность гранитов и риолитов алюминием отражает наличие небольшого количества слюд и возникает в ре​зультате естественного хода фракционирования богатых кальцием минералов в процессе эволюции кислых магм.
Начальное отношение 87Sr/86Sr варьирует от 0.703-0.704 до 0.706-0.708 и оказывается чуть более высоким, чем в низкокалиевых по-
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родах. Породы обеднены радиогенным 143Nd и начальная величи​на εNd в них меньше нуля. По этому признаку высококалиевые гранитоиды и вулканиты отличаются от низкокалиевых первично-коровых кислых пород, в которых начальное εNd так же, как в ма​териале верхней мантии, больше или равно нулю. Это означает, что источник высококалиевых пород был обогащен легкими ланта​ноидами по сравнению с источником низкокалиевых пород. По изо​топному составу кислорода (δ180 = 7-10‰) рассматриваемые гра​нитоиды и кислые вулканиты занимают промежуточное положение между веществом верхней мантии (δ180 ~ 6‰) и верхней част кон​тинентальной земной коры (δ180 > 10—12‰).
Как показывают петрологические данные, кислые магмы были первоначально недосыщены водой и достигали малых глубин при температуре не менее 800-900 °С.
Гранитоидные плутоны и эффузивы, которые относятся к рас​сматриваемой группе, размещены во внешних тектонических зонах подвижных поясов, где они прорывают и перекрывают древнее складчатое основание. При этом кислые магматиты всегда имеют ал-лохтонный характер и обнаруживают пространственно-временную связь с изверженными породами основного и среднего составов. Ха​рактерны протяженные интрузивно-вулканические пояса: мезо-кайнозойский Охотско-Чукотский пояс на Северо-Востоке Рос​сии, девонский и позднепалеозойский пояса Центрального Казахстана, мезокайнозойский Андийский пояс в Южной Амери​ке. Умеренноглиноземистые кислые магматические породы с повы​шенными содержаниями калия обычно формируются на средней и поздней стадиях развития интрузивно-вулканических поясов по​сле того, как были образованы низкокалиевые кислые магматиты.
Условия залегания и особенности состава умеренноглиноземи-стых гранитных пород и их вулканических аналогов, содержащих достаточно много калия, лучше всего согласуются с петрологичес​кой моделью, которая связывает их возникновение с повторным ча​стичным плавлением (рециклингом) первичнокоровых низкока​лиевых гранитоидов, залегающих внутри континентальной земной коры. Не исключено, что магматическому рециклингу предшество​вала метасоматическая фельдшпатизация корового субстрата, ко​торая привела к его обогащению калиевым полевым шпатом. Ме-тавулканиты среднего состава и другие магматические породы, принимающие участие в строении континентальной земной коры, также могут служить источником рассматриваемых кислых магм.
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Частичное плавление корового материала, скорее всего, вызывает​ся тепловым воздействием крупных магматических масс, переме​щенных в земную кору из верхней мантии.
В классификации Б.Чаппела и А.Уайта (1974 г.) интрузивные по​роды данной группы относятся к I-гранитам (igneous granites) — по​родам, имеющим магматогенный коровый источник.
7.4.3. Высокоглиноземистые мелано- и лейкограниты (S-mun)
Отличительной особенностью кислых и ультракислых магмати​ческих пород данного типа является максимальная пересыщен-ность глиноземом. Все они являются корунднормативными (al1 > 0, a al2 < 0), что обусловлено наличием большого количества слюд, представленных биотитом истонит-сидерофиллитового ряда и му​сковитом, а также появлением андалузита, силлиманита, кордиери-та, граната.
Наиболее распространены интрузивные породы, содержащие более 68 мас.% Si02. Могут быть выделены меланограниты (68— 74 мас.% Si02)3 и лейкограниты (>74 мас.% Si02). Вулканические аналоги высокоглиноземистых гранитов встречаются редко.
По суммарному содержанию Nа2O + K2O высокоглиноземистые граниты относятся к низкощелочному петрохимическому ряду. Для них характерны относительно низкие содержания СаО и Na20 при высоких концентрациях К20 и низкое отношение Fe3+/Fe2+ (табл. 7.2), что отражает малое количество магнетита в породах. Главный рудный минерал — ильменит. Отсутствие магнетита ком​пенсируется повышенной железистостью биотита. Для высокогли​ноземистых гранитов типичны повышенные содержания Li, Rb, Cs, которые концентрируются в слюдах, a Rb и Cs, кроме того, в ка​лиевом полевом шпате. Часто отмечается высокий уровень содер​жаний бора и появляется акцессорный турмалин. Начальное от​ношение 87Sr/86Sr обычно не опускается ниже 0.706-0.708; εNd < 0; δ180 составляет 10-12 ‰ и более.
Высокоглиноземистые меланограниты нередко содержат вклю​чения метаосадочных пород (парагнейсов), а также отдельные ми​нералы, которые обособились при дезинтеграции таких включе​ний, в том числе силлиманит, кордиерит, гранат. Эти минералы
3 в принятой классификации гранитоиды, содержащие 68-71 мас.% Si02, на​званы адамеллитами. Однако в типичных адамеллитах присутствует роговая обман-а, которой нет в высокоглиноземистых меланогранитах.
	Таблица 7.2. Химический состав высокоглиноземистых гранитов и их вулканических аналогов, мас.%

	Оксид
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10

	Si02
	69.8
	72.6
	73.8
	71.5
	74.4
	71.8
	73.0
	72.2
	73.9
	72.3

	Ti02
	0.5
	0.3
	0.2
	0.5
	0.3
	0.1
	0.01
	0.03
	0.15
	0.04

	А1203
	15.5
	15.1
	14.8
	14.3
	13.6
	16.6
	16.4
	17.2
	15.3
	15.8

	Fe203
	0.6
	0.4
	0.3
	0.6
	0.4
	0.8
	0.2
	0.3
	0.3
	0.04

	FeO
	2.2
	1.5
	0.9
	2.9
	1.8
	0.9
	0.3
	0.5
	0.8
	0.6

	MgO
	1.3
	0.5
	0.3
	1.4
	0.6
	0.4
	0.01
	0.2
	0.3
	0.02

	CaO
	1.8
	0.9
	0.6
	2.1
	1.3
	0.8
	0.5
	0.3
	0.7
	0.2

	Na20
	3.4
	3.1
	3.4
	2.5
	2.8
	3.9
	4.6
	5.2
	3.4
	4.1

	K20.
	4.6
	5.4
	5.3
	4.1
	4.6
	4.7
	3.7
	3.8
	4.8
	3.7;

	P205
	0.2
	0.2
	0.3
	—
	—
	

	1.1
	0.35
	0.3
	0.5

	кAl
	-0.5
	-1.56
	-2.09
	-0.53
	-0.7
	-2.57
	-4.33
	-8
	-2.38
	-11.5

	K/Na
	0.89
	1.14
	1.2
	1.5
	1.9
	0.79
	0.53
	0.48
	0.93
	0.59

	Fe3+/Fe2+
	0.26
	0.29
	0.33
	0.2
	0.24
	0.83
	0.5
	0.57
	0.2
	0.1


Примечание. 1—3 — палеозойские биотитовые граниты (1, 2) и лейкограниты (3) Западной Европы; 4—5 — палеозой​ские биотитовые граниты (4) и лейкограниты (5) Восточной Австралии; 6 — микроклин-альбитовые граниты, средний со​став, 7 — то же, массив Бовуар, Франция; 8 — онгонит, средний состав; 9-10 — макусаниты, Перу: 9 — игнимбрит, 10 — об​сидиан, по О. А. Богатикову, В.И. Коваленко, Б. Чаппелу, М. Пишавану и другим авторам. Кз, = (2Са + Na + К - А1)/2Са
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могут быть и новообразованными твердыми фазами, которые кри​сталлизовались из пересыщенного глиноземом расплава. Лейко-граниты лишены реликтовых включений и минералов.
Высокоглиноземистые граниты сосредоточены во внутренних поднятиях подвижных поясов, где они слагают крупные интрузив​ные тела, залегающие среди терригенных толщ или метаморфиче​ских пород фундамента. По мере увеличения глубины денудаци​онного среза аллохтонные граниты могут обнаруживать переход к массивам параавтохтонного облика, тесно связанным с окружа​ющими метаморфическими породами. Гранитные плутоны не​редко группируются в пояса, вытянутые на многие сотни киломе​тров. Примерами служат пояс раннемеловых колымских батолитов, позднемеловые граниты Чукотки, позднепалеозой-ские граниты Калбы в Восточном Казахстане, их аналоги в Цен​тральной и Западной Европе, мезозойские гранитные пояса Юго-Восточной Азии.
Геологические, петрографические и геохимические особенно​сти высокоглиноземистых гранитов указывают на выплавление ис​ходных магм из метаморфического корового вещества, богатого слюдами. Обычно это метаморфизованные глинистые или грау-вакковые осадочные породы. По классификации Б. Чаппела и А.Уайта (1974 г.), высокоглиноземистые граниты относятся к S-ти-пу (sedimentary granites). Однако в некоторых провинциях источни​ком высокоглиноземистых гранитов служили слюдяные ортогней-сы. Первоначально это были кислые вулканиты или гранитоиды, которые затем подверглись кислотному выщелачиванию под воз​действием нагретых водных растворов.
Частичное плавление метаосадочных пород сопровождалось дегидратацией слюд, которые служили источником воды, раство​ренной в гранитном расплаве. Плавление начиналось при Р-Т ус-ловиях амфиболитовой фации на глубине около 10-12 км (Р ~ 400 МПа) при температуре 650-750 °С и было связано с разло​жением мусковита (Мu), например:
Mu + PI + Q→L + Sill,
(3)
где Pl — плагиоклаз, Q — кварц, L — расплав, Sill — силлиманит. По​следний минерал представляет собой остаточную твердую фазу.
Дальнейшее нагревание до 750-850 °С и выше приводило к де​гидратации биотита (Bi) с образованием шпинели (Sp), кордиери-та (Cord), фаната (Gr) и гиперстена (Орх) как реститовых фаз:
Bi + Sill (Мu) + PI + Q → L + (Sp, Cord,Gr) + Орх ± Ksp  (4)
512
7. Магматические горные породы корового происхождения
Наличие реликтового кордиерита указывает на относительно небольшую глубину гранитообразования (Р < 400 МПа), а появле​ние граната как продукта разложения биотита свидетельствует о том, что этот процесс происходил на большей глубине. Эксперименты показали, что максимальное количество гранитного расплава обра​зуется в тех случаях, когда относительные количества минералов, принимающих участие в реакции плавления, близки к ее стехиоме​трии. Так, реакция (4) наиболее «продуктивна», если в частичное плавление вовлекается метаосадочная порода, состоящая из 38% би​отита, 32% кварца, 22% плагиоклаза и 8% силлиманита (А.Патино Дус и А.Д.Джонстон, 1991 г.). При отклонении минерального соста​ва от этих пропорций возрастает количество реститового материа​ла.
Высокоглиноземистые гранитные расплавы, имевшие относи​тельно низкую начальную температуру и содержавшие не менее 1—3 мас.% растворенной воды, редко достигали поверхности Зем​ли и обычно затвердевали на глубине нескольких километров в ви​де интрузивных тел.
Отсутствие магнетита указывает на низкий окислительный по​тенциал расплава, что обусловлено низкой щелочностью кислой магмы, а также наличием графита в метаосадочных породах, кото​рые служили источником гранитов.
Высокоглиноземистые лейкограниты формировались при отно​
сительно малых степенях частичного плавления (≤20 об.%), не пре​
вышавших критической доли расплава, необходимой для перехода
магматического очага в эффективно жидкое состояние (см. раз​
дел 3.2). Жидкая фаза выжималась из межзернового пространства
и не содержала реститового материала.

Высокоглиноземистые меланограниты являются продуктом бо​лее продвинутого частичного плавления, при котором доля жидкой фазы приближалась к 40 ± 10 об.%, и магматический очаг превра​щался в эффективно жидкую суспензию. Эта суспензия, поднима​ясь, увлекала включения твердых реститов, которые встречаются в меланогранитах.
Лейкограниты могут быть также продуктом кристаллизацион​ной дифференциации меланогранитов и представлять собой за​твердевшие остаточные расплавы, выжатые из магматических камер при их затвердевании.
7.4.4. Высокоглиноземистые микроклин-альбитовые редкометальные граниты и онгониты
Своеобразной разновидностью высокоглиноземистых грани​тов являются интрузивные породы, полевые шпаты в которых пред​ставлены микроклином (нередко это амазонит) и альбитом. Отсут​ствие более основного плагиоклаза определяет низкое содержание СаО в породах, а преобладание щелочных полевых шпатов — высо​кую сумму Na20 + К20 (см. табл. 7.2), соответствующую кислым магматическим породам умереннощелочного ряда. Вместе с тем микроклин-альбитовые граниты пересыщены алюминием отно​сительно Na и К так, что al2<<0 0, a al1 > 1.
Характерной особенностью микроклин-альбитовых гранитов являются высокие содержания фтора (0.2-0.4 мас.%) и лития (0.02-0.2 мас.%), которые на 1-2 порядка выше, чем в стандартных биотитовых и двуслюдяных гранитах. Фтор заключен в слюдах, то​пазе, флюорите, а литий главным образом в слюдах. Некоторые разновидности выделяются высокими содержаниями фосфатов. Типично обогащение пород Sn и редкими металлами (Та, Nb, Be), заключенными в танталониобатах, берилле и других акцессорных минералах. На Горном Алтае обнаружены сподуменовые граниты. В соответствии с геохимическими особенностями микроклин-альбитовые граниты называют литий-фтористыми, а также редко-метальными. По химическому и минеральному составам микро​клин-альбитовые граниты обнаруживают большое сходство с редкометальными пегматитами. Максимальные концентрации редких металлов, достигающие промышленного уровня, отмеча​ются вблизи апикальных частей гранитных интрузивов.
Тела микроклин-альбитовых гранитов, измеряемые сотнями метров-первыми километрами в плане, залегают среди более круп​ных гранитных и лейкогранитных плутонов или в непосредствен​ной близости от них. Примерами могут служить Этыкинский и Ор​ловский интрузивы в Забайкалье, Алахинский интрузив на Горном Алтае, Майкульский интрузив в Казахстане, интрузив Бовуар во Франции.
На начальном этапе изучения микроклин-альбитовых редкоме-тальных гранитов эти породы рассматривались как метасоматиче-ские образования, возникшие в результате эпигенетического пре​образования обычных биотитовых или двуслюдяных гранитов. Для обозначения редкометальных метасоматитов был предложен
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специальный термин — «апограниты». Однако в ходе последую​щих исследований выяснилось, что породы, относимые к «апогра-нитам», слагают самостоятельные магматические тела, которые имеют интрузивные контакты с более древними гранитами. Эти контакты в ряде случаев срезают дайки, в том числе и базитовые. По​добные соотношения привели к выводу о первично магматичес​ком происхождении редкометальных микроклин-альбитовых гра​нитов, обогащенных фтором и литием.
Этот вывод был подтвержден находками даек и других малых ин​трузивов, сложенных субвулканическими аналогами микроклин-аль​битовых литий-фтористых гранитов. Такие породы эффузивного об​лика были впервые описаны В.И.Коваленко в гранитном массиве Онгон-Хайрхан в Монголии и названы онгонитами. 0нгониты пред​ставляют собой порфировые породы с вкрапленниками альбита (Аn3-6), микроклина (в том числе голубого амазонита) или ортокла​за, кварца, которые погружены в афанитовую основную массу, содер​жащую от 10—20 до 50% вулканического стекла. Основная масса он-гонитов обогащена литиевыми слюдами и нередко содержит топаз. Кристаллы слюды и топаза встречаются и среди вкрапленников. Со​держание фтора в онгонитах достигает 2.6 мас.%, а лития — 0.2 мас.%.
Геологические выводы о магматическом происхождении мик​роклин-альбитовых гранитов и онгонитов согласуются с результа​тами экспериментов, которые показали, что гранитные магмы, обо​гащенные литием и фтором, остаются в жидком состоянии до 550-500 °С. Это на 100-200 °С ниже солидуса гранитного распла​ва, насыщенного водой. Высокое содержание фтора приводит к обо​гащению эвтектического гранитного расплава альбитом, причем этот минерал кристаллизуется непосредственно из низкотемпера​турной магматической жидкости. Из богатого фтором остаточного расплава выделяются топаз и флюорит.
При затвердевании микроклин-альбитовых гранитов обособля​ется водный флюид с высокими содержаниями натрия, калия, фто​ра, лития, редких металлов. Воздействие этого флюида на твердую породу вызывает ее интенсивное автометасоматическое преобразо​вание, особенно заметное в прикровельной части гранитных тел, где скапливаются остаточные расплавы и растворы. Такая модель поз​воляет увязать геологические и петрологические данные, указыва​ющие на магматическую природу микроклин-альбитовых гранитов с результатами петрографического изучения этих пород, которые выявляют отчетливые признаки их метасоматического изменения.
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Пересыщенные глиноземом кислые магмы с аномально высо​кими содержаниями фтора, лития и редких металлов часто рассма​тривают как конечный продукт дифференциации гранитных рас​плавов в ходе кристаллизации (пегматитовая модель). Однако микроклин-альбитовые граниты и онгониты встречаются столь редко, что их генетическая связь с универсальным процессом кри​сталлизационной дифференциации вызывает сомнение. Более ве​роятно образование кислых магм с высоким содержанием фтора и лития в результате частичного плавления высокоглиноземистых метаосадочных пород, ортогнейсов или гранитов, испытавших ме-тасоматическое изменение с обогащением F- и Li-содержащими слюдами. Термическая диссоциация F- и Li-содержащих слюд при​водит к анатектическому плавлению и образованию пересыщенных глиноземом кислых магм с высокими концентрациями F и Li. Ме​тасоматизм может быть результатом химического взаимодействия корового субстрата с нагретыми рассолами, богатыми фтором и ли​тием. Подобные рассолы обнаружены в настоящее время во многих провинциях на глубине нескольких километров, и их проникнове​ние до уровня 10—15 км, где выплавляются высокоглиноземистые кислые магмы, представляется реальным.
Такая модель подтверждается результатами изучения необычных кислых вулканитов — макусанитов, описанных в районе Макусани в Юго-Восточном Перу и Боливии (М.Пишаван и др., 1988 г.). Ма-кусанитами названы миоплиоценовые игнимбриты, в которых кро​ме вкрапленников кварца и полевых шпатов обнаружены фено-кристаллы биотита, магматического мусковита (обе слюды богаты фтором), андалузита, силлиманита, шпинели, минерала, близкого к кордиериту, а также разнообразных акцессорных минералов. Часть вкрапленников кристаллизовалась из расплава, а часть пред​ставляет собой реликты высокоглиноземистого метаморфическо​го субстрата, вовлеченного в частичное плавление. Начальное от​ношение 87Sr/86Sr в игнимбритах составляет 0.721-0.726, а δ180 = = +12‰. По минеральному и химическому составу макусаниты близки к двуслюдяным лейкогранитам, известным во многих про​винциях земного шара, и как правило, не имеющим вулканических аналогов. В Юго-Восточном Перу и в Боливии лейкогранитный расплав достиг дневной поверхности благодаря высокой начальной температуре, составлявшей около 800 °С. Такой нагрев стал возмож​ным вследствие того, что мусковит в метаморфическом субстрате был богат фтором и оставался устойчивым до более высокой темпе-
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ратуры по сравнению с ОН-мусковитом. Заметим, что в стандарт​ных биотитовых и двуслюдяных гранитах S-типа слюды, как прави​ло, бедны F и содержат в своем составе главным образом группу ОН.
Содержания Li и F в перуанских и боливийских макусанитах со​ставляют 270-830 г/т и 0.3-0.4 мас.% соответственно. Максималь​ные концентрации Li и F, достигающие 3400 г/т и 1.33 мас.%, уста​новлены в вулканических стеклах (обсидианах), которые ассоциируют с игнимбритами и по химическому составу являются полными аналогами микроклин-альбитовых редкометальных гра​нитов и онгонитов (см. табл. 7.2).
Петрографические и геохимические особенности макусанитов ясно указывают на то, что эти породы возникли за счет частично​го плавления корового вещества, содержавшего слюды, богатые F и Li. Даже если накопление F и Li в обсидианах было связано с кри​сталлизационной дифференциацией, начальная геохимическая специализация расплава бесспорна.
7.4.5. Низкоглиноземистые граносиениты—граниты—аляскиты и трахириолиты (пантеллериты)-риолиты (комендиты) (А-тип)
К данному типу интрузивных и вулканических пород относят​ся кислые и ультракислые магматические породы с низкими содер​жаниями А1203, не превышающими 13 мас.%, в том числе породы с дефицитом алюминия по отношению к сумме натрия и калия, входящих в полевые шпаты, т.е. породы с коэффициентом агпаит-ности (Kа) больше единицы. Такие недосыщенные алюминием по​роды называют агпаитовыми. В низкоглиноземистых породах, на​сыщенных Аl203, al2= 0.5—1.0, а Kа = 0.9—1.0.
Для агпаитовых пород характерно появление натриевых пирок-сенов (эгирин) и амфиболов (рибекит, арфведсонит), богатых же​лезом, а в насыщенных глиноземом породах присутствуют желези​стый биотит, фаялит, феррогастингсит, феррогеденбергит.
Низкоглиноземистые кислые и ультракислые породы охватыва​ют диапазон содержаний Si02 от 65 до 78 мас.%, а по сумме Na2O + + К20 относятся к умереннощелочному петрохимическому ряду (табл. 7.3). Они представлены как интрузивной, так и вулканичес​кой фациями. Характерны низкие содержания Са при высокой сумме Na + К (Na > К), что отражает малое количество или полное отсутствие плагиоклаза и преобладание щелочного полевого шпата, богатого альбитом. Граниты, содержащие один щелочной полевой
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Таблица 7.3. Химический состав низкоглиноземистых гранитов и их вулканических аналогов, мас.%
	Оксид
	1
	2
	3
	4

	Si02
	75.3
	74.6
	70.7     
	75.2

	ТЮ2
	0.3
	0.2
	0.4
	0.2

	А1203
	12.6
	11.3
	11.2
	11.6

	Fe203
	1.3
	2.4
	3.2
	1.4

	FeO
	1.6
	1.6
	2.9
	1.4

	MgO
	0.2
	0.3
	0.3
	0.2

	CaO
	0.8
	0.5
	0.8
	0.3

	Na20
	4.2
	4.8
	6.1
	5.2

	K20
	4.7
	4.3
	4.3
	4.5

	Kal
	0.57
	1.2
	2.26
	4.6

	K/Na
	0.74
	0.6
	0.6
	0.57

	Fe3+ /Fe2+
	1.73
	1.76
	1.1
-

	0.95


Примечание. 1—  лейкогранит, Восточная Австралия; 2 —   агпаитовый лейкогранит; 3 — пантеллерит; 4 — комендит, средние составы, по Дж. Уоллену, А. Богатикову и др.
шпат, который выделился из расплава, называют гиперсольвусными, поскольку температура кристаллизации была выше критической точки сольвуса в системе NaAlSi308-KAlSi308 (T > 650 °С4). В по​родах, богатых натрием, такой полевой шпат представлен анорток-лазом (Аb ≥63 мол.%). В относительно низкотемпературных субсоль-вусных двуполевошпатовых гранитах присутствуют две полевошпатовые фазы — микроклин и альбит.
Для низкоглиноземистых кислых и ультракислых пород харак​терны высокая железистость цветных минералов и появление маг​нетита. Отношение Fe3+/Fe2+ достигает максимальных значений, Fe3+   входит не только в магнетит, но и в цветные минералы (эгирин,
рибекит).
Соотношения ОН-, F- и Сl- в амфиболах и других минералах указывают на низкую активность воды и высокие активности фто​ра и хлора в расплаве. Валовое содержание фтора в низкоглинозе-мистых гранитах всегда высокое (≥0.1-0.2 мас.%); многие породы
4 Температура полевошпатового сольвуса
повышается с ростом давления и уве-
личением количества анортитового компонента.
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обогащены и хлором. Типичны также повышенные содержания литофильных элементов-примесей с большим зарядом катиона: Zr, Nb, Y, редкоземельных элементов (кроме европия), а также Sn, Zn. Начальное отношение изотопов 87Sr/86Sr варьирует в широких пределах от 0.700 до 0.720.
Низкоглиноземистые интрузивные и вулканические породы кис​лого и ультракислого составов развиты в пределах тектонически ста​бильных блоков земной коры (щиты, платформы, срединные масси​вы). В подвижных поясах эти породы появляются на завершающих этапах развития. Характерна ассоциация низкоглиноземистых кис​лых и ультракислых пород со щелочными магматическими порода​ми основного и ультраосновного составов. Примерами могут служить фанерозойские граниты Нигерии, позднепалеозойские—раннеме-зозойские магматические комплексы Казахстана и Забайкалья.
Интрузивные кислые породы повышенной щелочности и пони​женной глиноземистости были названы американскими петролога-ми МЛойселлом и Д.Уонсом (1979 г.) А-гранитами. Аббревиатура подчеркивает высокое содержание щелочных металлов (alkalinegra​nites), маловодность исходных кислых магм (anhydrous granites) и при​уроченность гранитов к устойчивым тектоническим блокам (апоrо-genic granites). В отличие от S- и I-гранитов, занимающих большие объемы, А-граниты слагают интрузивные тела ограниченных раз​меров; их вулканические аналоги также распространены локально.
Низкоглиноземистые А-граниты и близкие к ним по составу вулканиты, вероятнее всего, возникают за счет частичного плавле​ния сиалического корового субстрата, испытавшего метасоматиче-ское преобразование с обогащением щелочными металлами, фто​ром и высокозарядными катионами; все эти компоненты переходят затем в расплав. Изменение корового субстрата сводится к ново​образованию щелочных полевых шпатов, натриевых пироксенов и амфиболов, богатых фтором слюд, а также разнообразных акцес​сорных минералов, т.е. к фельдшпатизации и фенитизации. Обя​зательным условием является сохранение реликтового кварца. Ще​лочной метасоматизм могут испытывать орто- и парагнейсы амфиболитовой и гранулитовой фаций, залегающие в разных час​тях земной коры. Неоднородность исходного сиалического матери​ала вызывает большой разброс начальных изотопных характерис​тик А-гранитов и вулканитов.
Глубинный щелочной метасоматоз корового протолита вызы​вается теми же флюидами, обогащенными силикатами, хлоридами,
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фторидами и карбонатами щелочных металлов, под воздействием которых возникают фенитовые ореолы вокруг массивов мантийных щелочных ультраосновных-основных пород и карбонатитов. О ми​неральном составе и строении субстрата в источниках А-гранитов можно судить по фенитизированным и фельдшпатизированным кварцсодержащим породам, обнаженным на дневной поверхности. Согласно термометрическим оценкам, начальная температура низкоглиноземистых кислых и ультракислых магм составляла не ме-нее 800-850 °С, а в некоторых случаях, возможно, достигала 900-1000 °С. Столь высокая температура обусловлена тем, что ча​стичное плавление фенитизированных и фельдшпатизированных пород связано с разложением F-содержащих амфиболов и слюд, ко​торые сохраняют устойчивость до более высокой температуры по сравнению с гидроксилсодержащими минералами. Высокая темпе​ратура ликвидуса А-гранитов служит дополнительным подтвержде​нием маловодности низкоглиноземистых кислых магм. В ходе кри​сталлизации вода и фтор накапливаются в остаточном расплаве, что значительно понижает температуру солидуса. Поэтому интер​вал кристаллизации А-гранитов часто оказывается очень широким.
7.4.6. Сиениты и нефелиновые сиениты, трахиты и фонолиты корового происхождения
Если интенсивность привноса натрия и калия при щелочном ме​тасоматизме корового материала была достаточно велика или этот материал изначально содержал мало кремнезема, например, был представлен базитами, то в результате метасоматического преобра​зования могут возникнуть бескварцевые существенно полевошпа​товые и даже нефелинсодержащие породы. Последующее плавле​ние таких пород приводит к появлению трахитовых и фонолитовых магм. Возможно, что во многих случаях источником трахитов-фо-нолитов и их интрузивных аналогов служат метасоматически изме​ненные реститы, которые остались в земной коре после выплавле​ния более ранних I-гранитов.
7.5. Дифференциация кислых коровых магм
Кристаллизационная дифференциация кислых коровых магм сводится к пространственному разделению продуктов ранней кри-
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сталлизации и остаточного расплава. Так, при последовательном за​твердевании остывающих магматических тел от боковых стенок к центру возникают краевые зоны, обогащенные ранними высоко​температурными минералами, и внутренние зоны, в которые оттес​няется низкотемпературный остаточный расплав. В результате об​разуются зональные интрузивы, краевые зоны которых состоят, например, из кварцевых диоритов с преобладанием среднего пла​гиоклаза, клинопироксена и амфибола, а центральные зоны сложе​ны адамеллитами, граносиенитами, гранитами (кислый плагиок​лаз + кварц + щелочной полевой шпат + биотит).
Предельно кремнекислая жидкость, которая выжимается из твердого каркаса гранитов на заключительной стадии их затверде​вания, кристаллизуется в виде пегматитов и жильных тел, сложен​ных аплитами и аплитовидными породами.
Гравитационное осаждение отдельных кристаллов на ранней стадии затвердевания кислых магм не имеет большого значения вследствие высокой вязкости расплава и малой избыточной плот​ности главных породообразующих минералов — кварца и полевых шпатов. Ликвационная дифференциация в кислых магмах не про​явлена, поскольку для разделения риолитовых—дацитовых или иных кислых расплавов на несмешивающиеся алюмосиликатные жидкости нет никаких физико-химических причин.
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8. МАГМАТИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ ГИБРИДНОГО ПРОИСХОЖДЕНИЯ
Кроме частичного плавления мантийного и корового вещества и последующей дифференциации возникающих при этом магм важное значение имеют разнообразные процессы смешения, при​водящие к образованию гибридных магматических пород. Если мантийные магмы имеют преимущественно ультраосновной и ос​новной состав, а коровые магмы — кислый и ультракислый состав, то гибридные изверженные породы представлены, главным обра​зом, магматическими образованиями промежуточного среднего состава. Главные типы процессов смешения и возникающих при этом изверженных горных пород перечислены в таблице 8.1.
8.1. Смешение первичных мантийных магм и их дифференциатов в промежуточных камерах
Первичные магмы мантийного происхождения, представленные пикритами и пикробазальтами, поднимаясь вверх, заполняют сис​темы промежуточных камер, где эти магмы испытывают кристал​лизационную дифференциацию, связанную с фракционированием оливина и других кристаллических фаз. Промежуточные камеры пе​риодически разгружаются во время вулканических извержений и заполняются новыми порциями высокомагнезиального первично​го магматического материала, который смешивается с низкомагне​зиальными дифференциатами и кумулатами, образуя гибридные расплавы. Сочетание кристаллизационной дифференциации и од​новременно протекающих процессов смешения приводит к появ​лению разнообразных базальтоидов и их интрузивных аналогов.
Разработан математический аппарат, который позволяет описать изменение химического состава расплавов на различных стадиях дифференциации, сопровождающейся смешением. Теоретические модели хорошо согласуются с составами природных изверженных пород. Например, как показало детальное изучение базальтовых лав, изливавшихся в течение нескольких столетий в кальдере вул​кана Килауэа на Гавайских островах и в близлежащих рифтовых зо​нах, базальты являются смесью низкомагнезиальных дифферен​циатов и более магнезиальной магмы, которая периодически поднимается из глубины и проникает в те промежуточные камеры, где происходит дифференциация.
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Таблица 8. 1. Генетическая систематика магматических горных пород
гибридного происхождения
	Генетические типы пород
	Состав пород и их геологическая позиция

	Продукты смешения первичных мантийных магм и их дифференциа-тов в промежуточных камерах
	Разнообразные базальтоиды и габброиды

	Продукты контаминации мантий​ных ультраосновных и основных магм сиалическими горными поро​дами корового происхождения
	Гиперстеновые лейкобазальты, ан-дезибазальты, нориты, в том числе краевые зоны некоторых рассло​енных плутонов

	Продукты контаминации кислых ко​ровых магм более основными гор​ными породами
	Кварцевые диориты, гранодиори-ты, адамеллиты эндоконтактовых зон гранитных плутонов

	Продукты контаминации кислых магм Р- и I-типов высокоглинозе​мистыми метаосадочными породами
	Высокоглиноземистые граниты, гранитоиды и их вулканические аналоги, близкие к породам S-типа

	Продукты смешения мантийных и коровых магм
	Смеси коматиитов с низкокалиевыми даци-тами-риодацитами
	Вулканические породы, близкие по составу к коматиитовым базаль​там и бонинитам и их интрузивные аналоги

	
	Смеси пикритов-пи-критовых базальтов с дацитами-риодацитами
	Магнезиальные андезиты

	
	Смеси низкомагнези​альных (высокогли​ноземистых) толеито-вых базальтов с даци​тами-риодацитами
	Андезибазальты, андезиты, анде-зидациты и их интрузивные ана​логи: габбро-диориты, диориты, кварцевые диориты, тоналиты

	
	Смеси щелочных ба​зальтов с кварцевыми трахитами, трахидаци-тами, риодацитами
	Латиты, трахиандезиты, трахиты и их интрузивные аналоги: монцо-ниты, монцодиориты, сиениты
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8.2. Контаминация мантийных ультраосновных и основных магм сиалическими горными породами  корового происхождения
Подъем мантийных ультраосновных и основных магм к поверх​ности Земли сопровождается ассимиляцией того или иного коли​чества корового материала. В простейшем и наиболее распростра​ненном случае этот процесс сводится к растворению обломков гнейсов, гранитов, песчаников, глинистых сланцев и других кварц-полевошпатовых пород в высокотемпературной (>1200 °С) магма​тической жидкости. При этом относительно легкоплавкие кварц-полевошпатовые агрегаты сначала испытывают плавление, а затем возникший кислый расплав растворяется в пикритовой или ба​зальтовой магме. Если же ксенолиты распадаются на отдельные минералы, то каждый из них растворяется в высокотемпературном расплаве без предварительного плавления (как кусок сахара в горя​чем чае). По экспериментальным данным К.Доналдсона (1985 г.), зерна кварца растворяются в базальтовом расплаве, нагретом до 1200—1300 °С со скоростью 40—80 мкм/ч, а кристаллы кислого пла​гиоклаза со скоростью 80—200 мкм/ч.
Контаминация (загрязнение) мантийных магм коровым мате​риалом приводит к обогащению гибридного расплава калием, ру​бидием и другими химическими элементами, сосредоточенными в континентальной коре, а также может вызывать смещение изотоп​ных соотношений, например, приводить к увеличению доли ра​диогенного изотопа 87Sr.
8.3. Контаминация кислых коровых магм более основными горными породами
При внедрении гранитных массивов во вмещающие породы повышенной основности, например, в более древние габброиды или базальты, последние попадают в кислый расплав в виде об​ломков. Кислые магмы не обладают достаточным запасом тепла, чтобы расплавить эти обломки, но могут вступать с ними в химиче​ское взаимодействие и частично растворять чужеродный материал. В ходе этого процесса базитовые ксенолиты постепенно теряют резкие контуры, пропитываются кислым расплавом и в конечном итоге превращаются в пятна и шлиры, обогащенные цветными ми-
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нералами и более основным плагиоклазом (теневые ксенолиты). Растворение базитового материала приводит к общему увеличе​нию основности магмы, и в зонах эндоконтактов граниты могут сменяться адамеллитами, гранодиоритами и кварцевыми диори​тами. Объем таких гибридных пород невелик, и они распростране​ны локально. В большинстве случаев гранитоиды повышенной ос​новности не являются продуктами местного гибридизма, а представляют собой либо обособленные интрузивные тела, связан​ные с более глубокими магматическими источниками, либо внеш​ние зоны дифференцированных плутонов.
Наряду с локальным гибридизмом в эндоконтактовых зонах гранитоидных массивов широко развиты процессы приконтактовой лейкократизации, которая сводится к обогащению апикальных ча​стей интрузивных тел остаточным кремнекислым расплавом и скоп​лению здесь водных растворов, отделившихся от магмы. В резуль​тате воздействия этих растворов на затвердевшие породы в субсолидусных условиях возникают кварц-калишпатовые и дру​гие метасоматические минеральные агрегаты.
8.4. Контаминация умеренноглиноземистых кислых магм Р- и I-типов высокоглиноземистыми метаосадочными
породами
Если умеренноглиноземистые кислые магмы, образованные в нижней части континентальной земной коры и имеющие на​чальную температуру 900-1000 °С, в процессе подъема приходят в соприкосновение с метаосадочными толщами, богатыми глино​земом, то в результате смешения степень насыщения расплава А1203 может возрасти, и он превратится из диопсиднормативного в корунднормативный. Контаминация расплава углистым вещест​вом (графитом) из метаосадочных пород может привести к подав​лению кристаллизации магнетита, и из расплава начнет выделять​ся только ильменит. В конечном итоге продукты кристаллизации кислой магмы приобретут признаки, свойственные высокоглино​земистым S-гранитам. Отличить такие гибридные породы от тех, которые возникли при частичном плавлении высокоглиноземис​того источника, непросто.
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8.5. Смешение мантийных и коровых магм
Магматические очаги в верхней мантии и континентальной земной коре, как правило, возникают одновременно или почти од​новременно и в течение определенного времени сосуществуют друг с другом. Вследствие этого появляется возможность смешения ман​тийных и коровых магм, которое начинается непосредственно в ко-ровых магматических очагах, возникающих под тепловым воздей​ствием мантийных магматических масс. Процесс одновременного зарождения магм разного состава называют синтексисом.
На более высоких гипсометрических уровнях распространенным механизмом смешения является проникновение базальтовых или пикритовых магм мантийного происхождения в магматические ка​меры, которые заполнены жидкими или не полностью затвердевши​ми кислыми магмами, образованными в коре. Возможны и обрат​ные соотношения, когда кислые магмы, возникшие в нижней части коры, проникают в промежуточные камеры, заполненные диффе-ренциатами и кумулатами мантийных магм и расположенные на бо​лее высоком гипсометрическом уровне. Подобные процессы иг​рают ведущую роль в формировании гибридных магматических пород среднего состава: андезитов, андезидацитов и их интрузивных аналогов. Часто смешение магм происходит в процессе их подъема по одним и тем же каналам, что подтверждается геологическим строением некков и даек.
8.5.1. Признаки смешения магм
Многократно описаны текстурные, минералогические и гео​химические признаки смешения магм. Следы этого процесса сохра​няются в текстурном рисунке магматических пород в тех случаях, когда гибридный расплав затвердевает, не достигнув полной гомо​генизации. Например, часто встречаются зональные дайки, состо​ящие из базитовых краевых зон и кислого ядра. При внедрении по​добных даек кислый и основной расплавы поднимались одновременно по одному трещинному каналу, но базитовые крае​вые зоны затвердели раньше, чем внутренняя часть, заполненная бо​лее низкотемпературным кислым расплавом. В гибридных вулка​нических породах нередко сохраняются закаленные текстуры эмульсионного вида, отражающие различные стадии смешения
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магм: полосы, линзы, шлиры, включения разного состава. Подоб​ные текстуры можно наблюдать и в интрузивных телах.
[image: image150.png]



Рис. 8.1. Меланократовые включения в лей-кократовых кислых породах, возникшие в процессе смешения основных и кислых магм
Особенно характерны меланократовые кристаллические вклю​чения, которые в изобилии встречаются в гибридных извержен​ных породах среднего состава. Для маловодных андезитов и анде-зидацитов типичны плагиоклаз-пироксеновые включения, иногда содержащие оливин. Включения в интрузивных породах всегда в той или иной степени перекристаллизованы и обычно представлены диоритами, которые обогащены игольчатым амфиболом и крупноче​шуйчатым биотитом. Размер включений варь​ирует от нескольких миллиметров до десят​ков сантиметров в попе​речнике. Включения имеют округлую или не​правильную амебооб-разную форму (рис. 8.1). Иногда вдоль контакта таких включений с внутренней стороны видна тонкозернистая за​каленная кайма. Появление меланократовых включений обуслов​лено тем, что базитовый расплав, имеющий температуру солидуса 1200—1100 °С, попадая в менее нагретую кислую магму (Т≤ 900-1000 °С), начинает затвердевать, и струи базитового распла​ва распадаются на отдельные изолированные включения, которые кристаллизуются раньше, чем окружающая кислая магма. Механизм этого процесса в принципе сходен с образованием шаровых лав при попадании магматического расплава в водонасыщенные илы во время подводных вулканических извержений.
В некоторых интрузивных массивах можно видеть так называ​емые синконсолидационные (синплутонические) базитовые дайки, которые были внедрены в граниты или сиениты до полного их за​твердевания. Нередко такие дайки распадаются по восстанию или простиранию на скопления округлых включений, которые посте​пенно растворяются в окружающем магматическом материале. Со​отношения синплутонических даек с вмещающими интрузивными
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породами служат наглядной иллюстрацией начальной стадии сме​шения магм.
При внедрении относительно большого объема базитов в коро-вые кварц-полевошпатовые породы последние могут испытывать частичное плавление. Этот процесс,, который называют контак​товым анатексисом, часто приводит к появлению гибридных пород с характерной сетчатой текстурой, когда светлый эвтектоидный кислый расплав проникает в ранее затвердевшие базиты по систе​ме ветвящихся прожилков и образует в них линзообразные обо​собления.
Минералогические признаки смешения магм особенно харак​терны для гибридных вулканических пород, в которых сохраняют​ся неравновесные сочетания вкрапленников, первоначально выде​лившихся из расплавов разного состава. Так, в андезибазальтах, андезитах и дацитах могут встречаться вкрапленники магнезиально​го оливина (Fo90_75), которые являются продуктом кристаллизации основных магм, и наряду с ними вкрапленники кварца, которые, су​дя по составу расплавных микровключений, кристаллизовались из кислой магмы. При этом вокруг вкрапленников оливина могут воз​никать ортопироксеновые оторочки, а вкрапленники кварца часто окружены реакционной короной, состоящей из кислого стекла и мелких кристаллов клинопироксена. Для гибридных пород харак​терны вкрапленники плагиоклаза разного состава, неравновесные по отношению к основной массе. Многие такие вкрапленники не​сут следы частичного растворения с образованием внешних сетча​тых кайм. Зная состав вкрапленников и коэффициенты распреде​ления химических элементов между ними и магматической жидкостью, можно оценить состав расплавов, принимавших учас​тие в смешении.
Если разные расплавы механически интенсивно перемешивают​ся при высокой температуре, то в результате может образоваться од​нородная магма, которая при затвердевании превращается в столь же гомогенную вулканическую и интрузивную породу, лишенную явных признаков гибридизма. Связь таких пород с разными источ​никами можно выявить лишь с использованием геохимических кри​териев. Один из таких критериев заключается в том, что составы ги​бридных пород должны удовлетворять уравнению смешения*
Ax+Bxy + Cy+D = 0, а соответствующие им точки должны лежать на линии смешения, которая описывается этим уравнением, где х и у - концентрации
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двух химических элементов или отношения концентраций х = Р/b и у = Q/а; А, В, С, D- константы, которые определяются по коор​динатам двух точек (х1 = Р1/b1; у1 = Q1/a1 и х2 = Р2/b2; у2 = Q2/a2, ле​жащих на линии смешения:       А=а2b1у2-а]b2у];
B = a]b2-a2b1;
C=a2b1x1-a1b2x2;
D = a1b2x2y1-a2b1x1y2.
Если х и у- концентрации химических элементов, то линия смешения — прямая; если хотя бы одна из переменных представля​ет отношение концентраций (Fe/Mg, Ca/Al и т.п.), то линия смеше​ния имеет форму гиперболы.
При расчете уравнений смешения следует помнить, что соста​вы смешивающихся магм могут меняться во времени и что смеше​ние может сопровождаться кристаллизационной дифференциаци​ей как исходных магм, так и их смесей. В результате этого линии смешения могут отклоняться от прямых и гипербол, отвечающих простейшему случаю смешения двух постоянных составов (рис. 8.2).
Если гибридная порода образовалась в результате смешения двух разных магм постоянного состава, то по всем компонентам должен сходиться баланс масс:
c3=c1*f+c2 (1-f),
Рис. 8.2. Отклонение от прямолинейного тренда гибридной серии, вызванное смеше​нием кислого расплава с базитами, испытав​шими разную степень кристаллизационной дифференциации с накоплением ТiO2 (тренд дифференциации отмечен стрелкой) 1 — кислый расплав, 2 — основной расплав, 3 — гибридный расплав
где С3—- состав гибридной породы, С1 и С2— составы магм, прини​мающих участие в смешении, f— доля расплава С1 в смеси. Пользуясь методом наименьших квадра​тов, можно рассчи​тать такой модельный состав смеси, сумма квадратов отклоне​ний от которого по всем компонентам бу​дет минимальной по сравнению с реальной гибридной породой. Задача легко решается с помощью компью​тера.
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8.5.2. Главные типы гибридных магматических пород
Среди гибридных изверженных пород, образованных в процес​се смешения мантийных и коровых магм, наиболее распростране​ны четыре типа:
1. Высокомагнезиальные низкощелочные породы основного и среднего составов, близкие к коматиитовым базальтам и бонини-там, которые образованы в результате смешения коматиитов с низ​кокалиевыми дацитами и риодацитами. Подобные гибридные по​роды известны в докембрийских зеленокаменных поясах и некоторых расслоенных плутонах. Коматиитовые магмы, обладая высокой температурой, могут растворять продукты плавления кварц-полевошпатовых пород практически бесследно, и контами​нация коматиитов коровым материалом выявляется в основном геохимическими методами. Сохранение коматиитами первичного состава указывает на высокую скорость подъема магмы к поверхно​сти, при которой мантийный расплав не успевает ассимилировать породы земной коры. Не исключено, что сохранение древних не-контаминированных коматиитов является следствием того, что в раннем архее не было мощной континентальной коры, а отсутст​вие более молодых коматиитов обусловлено тем, что, поднимаясь сквозь мощную кору с большим количеством сиалических пород, они превращаются в менее магнезиальные гибридные породы.
2. Магнезиальные низкощелочные андезиты, которые возник​ли в результате смешения пикритов или пикробазальтов с дацита-ми-риодацитами. Такие породы встречаются в островодужных вул​канических сериях.
3. Низкомагнезиальные низкощелочные андезиты, андезида-циты и их интрузивные аналоги (кварцевые диориты), возникшие при смешении дацитов-риодацитов с дифференцированными то-леитовыми базальтами, которые бедны магнезией, но обогащены глиноземом. Гибридные андезиты и комагматичные им интрузивы широко развиты в пределах островных дуг и континентальных ин​трузивно-вулканических поясов орогенного типа.
4. Умереннощелочные латиты, трахиандезиты, трахиты, а так​же монцониты, монцодиориты, сиениты, которые образовались вследствие смешения щелочных базальтов с коровыми кислыми магмами. Последние во многих случаях также относятся к умерен-нощелочному ряду. Гибридные породы повышенной щелочности известны как в пределах подвижных поясов, так и на кратонах.
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8.6. Петрологические модели формирования изверженных пород среднего состава, не связанные со смешением магм
Существуют петрологические модели, связывающие формиро​вание андезитов и других магматических пород среднего состава не только со смешением, но и с иными процессами: 1) частичным плавлением перидотитов верхней мантии при насыщении распла​ва водой; 2) частичным плавлением метаморфизованных базитов, которые залегают в нижней части континентальной коры или по​гружены в верхнюю мантию; 3) кристаллизационной дифференци​ацией базальтовой магмы.
Все эти модели имеют определенное экспериментальное и тео​ретическое обоснование. Однако возможность их реализации в при​родных условиях проблематична. Первая модель предполагает, что магмы среднего состава насыщены водой и содержат более 10 мас.% Н20. В то же время среди базальтов и андезитов преобладают пирок-сен-плагиоклазовые породы, которые кристаллизовались из мало​водных магм. Кроме того, следует учитывать, что насыщенные во​дой расплавы, возникшие на глубине, не обладают способностью к дальней миграции и затвердевают в параавтохтонных условиях.
Экспериментальные данные показывают, что при достаточно высоких степенях частичного плавления метабазитов действитель​но можно получить расплавы, близкие по составу к андезиту. Одна​ко следует иметь в виду, что при давлениях, соответствующих зем​ной коре, андезиты не являются котектическими составами. При меньших (и более реальных) степенях частичного плавления наименее кремнекислые выплавки из амфиболитов и кварцевых эклогитов отвечают по составу не андезитам, а дацитам.
В экспериментальных условиях андезитовые расплавы получены как продукт кристаллизационной дифференциации базальтов. Одна​ко, если бы этот процесс был главной причиной появления андези​тов, то они должны быть распространены столь же широко, как и ба​зальты. В то же время андезиты сосредоточены лишь в определенных тектонических зонах и появляются на определенных стадиях текто-номагматического развития. Огромные пространства, залитые ба​зальтами на суше и на океаническом дне, лишены андезитов, что заставляет искать иную причину возникновения этих пород. В то же время реальность существования средних магматических пород — дифференциатов базальтовой магмы — бесспорна; однако эти поро​ды по ряду признаков отличаются от типичных андезитов.
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Сопоставляя перечисленные способы формирования магмати​ческих горных пород среднего состава с моделью смешения, мож​но сделать вывод, что последняя гораздо лучше согласуется с наблю​даемыми фактами, а с точки зрения физико-химической теории и эксперимента эта модель является наиболее простой и универсаль​ной.
Дополнительная литература
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9. ПРОИСХОЖДЕНИЕ
МАГМАТИЧЕСКИХ
АССОЦИАЦИЙ
Изверженные породы разного состава часто совмещены во вре​мени и пространстве и образуют закономерно построенные магма​тические ассоциации — неслучайные сообщества эффузивных и (или) интрузивных пород, отражающие закономерный ход магма​тического процесса.
Некоторые ассоциации представлены генетически однотипны​ми породами, например, продуктами затвердевания первичных мантийных магм (кимберлитовая ассоциация) или магматитами корового происхождения (гранит-лейкогранитная ассоциация). Многие ассоциации включают как продукты затвердевания пер​вичных магм, так и их дифференциаты и кумулаты (базальт-доле-ритовая, перидотит-пироксенит-норитовая ассоциации и др.). Ши​роко распространены ассоциации, которые объединяют породы, связанные с разными источниками. Так, контрастные базальт-ри-олитовые и габбро-гранитные ассоциации объединяют базиты — дифференциаты мантийных магм и кислые породы, возникшие при частичном плавлении корового субстрата. В островодужных ассоциациях наряду с теми и другими широко развиты гибридные породы среднего состава, образованные в результате смешения ос​новных и кислых магм.
Пространственная и хронологическая сближенность генетиче​ски разнородных изверженных пород указывает на то, что магмати​ческие очаги возникают и одновременно развиваются на разных гипсометрических уровнях, охватывающих интервал глубин от пе-ридотитовой мантии до верхней части коры, т.е. от 150—250 км до 10-20 км. В тех случаях, когда магмообразование сосредоточено преимущественно в верхней мантии, поверхности Земли достига​ют именно мантийные магмы и их дифференциаты, затвердеваю​щие в виде ультраосновных и основных пород. Увеличение объема коровых выплавок приводит к тому, что одновременно с основны​ми мантийными магмами к поверхности Земли устремляются кис​лые коровые расплавы и развиваются процессы смешения. Когда интенсивность корового магмообразования достигает максимума, земная кора становится непроницаемой для мантийных магм, и по​следние проникают на малые глубины лишь в виде редких даек, внедрение которых происходит либо до образования крупных объ-
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емов коровых магматических пород, либо после их затвердевания. В таких условиях образуются ассоциации, состоящие преимущест​венно из кислых магматитов, с которыми ассоциируют гибридные породы среднего состава.
Для наиболее глубинных магматических очагов, расположенных в верхней мантии, характерна малая степень частичного плавле​ния перидотитового субстрата, что приводит к появлению выпла​вок, богатых щелочными металлами (Na, К) и летучими компо​нентами (Н20, С02, F, Cl). Такие маловязкие силикатные магматические жидкости, а также щелочные водные, углекислые растворы и карбонатные расплавы, которые отделяются от глубин​ных мантийных магм, вызывают метасоматическое преобразование вышележащих пород. При последующем плавлении метасоматиче-ски измененного мантийного и корового вещества появляются ще​лочные породы, обогащенные калием, натрием и литофильными элементами-примесями. Переходы во времени или пространстве от низкощелочных ассоциаций к ассоциациям, сложенным породами повышенной щелочности, отражают погружение нижних кромок систем разноглубинных магматических очагов до уровня, на кото​ром происходил глубинный метасоматизм.
Многократное частичное плавление на тех или иных уровнях приводит к удалению легкоплавких компонентов и последователь​ному образованию все более тугоплавких расплавов. Истощенные мантийные и коровые субстраты могут вновь обогащаться легко​плавкими компонентами при последующем метасоматическом пре​образовании.
Таким образом, закономерная смена магматических ассоциаций во времени и систематическая латеральная зональность размеще​ния одновозрастных ассоциаций в пространстве определяются дву​мя главными причинами:
1) подъемом и погружением нижних и верхних кромок зон маг-мообразования;
2) изменением минерального и химического состава мантийных и коровых источников, вызванным как экстракцией из них легко​плавких компонентов во время предшествующих эпизодов частич​ного плавления, так и обогащением теми или иными химическими элементами (минералами) при метасоматическом преобразовании.
Например, полные магматические циклы континентальных и океанических кратонов начинаются с небольших по объему извер​жений пикритов и щелочных пикробазальтов, которые выносятся
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из глубоких частей верхней мантии, сложенной примитивными и обогащенными перидотитами. Вслед за этим происходит накоп​ление крупных объемов толеитовых базальтов — дифференциатов первичных магм, возникших на меньшей глубине и при большей степени плавления мантийных перидотитов, в той или иной мере истощенных во время предшествующего магмообразования. После кульминации магматической деятельности источники магм вновь погружаются на глубину, и на заключительной стадии цикла опять появляются ассоциации малого объема с преобладанием высокомаг​незиальных и щелочных пород. Периодический подъем и погруже​ние магматических очагов и сопряженное периодическое измене​ние их производительности приводят к повторению циклов в ходе геологической истории.
Закономерная латеральная зональность островодужного вул​канизма с преобладанием низкокалиевых эффузивов во внутренней, примыкающей к океану, зоне и появлением более щелочных пород, богатых калием, во внешней зоне обусловлена погружением магма​тических источников в сторону континента и усилением в этом на​правлении метасоматического преобразования мантийного и коро-вого вещества.
Сочетание петрологических моделей, характеризующих условия зарождения и последующей эволюции магм, с геодинамическими построениями, раскрывающими механизм тектонических движе​ний, позволяет понять природу эндогенных процессов во внеш​них оболочках Земли.
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10. МАГМАТИЗМ ГЛАВНЫХ СТАДИЙ ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ЭВОЛЮЦИИ ЗЕМЛИ
I Периодическое изменение интенсивности магматизма (рис. 10.1), совпадающее с вариациями теплового режима верхней и нижней мантии (рис. 10.2) позволяют выделить четыре стадии магматической эволюции Земли: лунную, нуклеарную, кратонную и континентально-океаническую, каждая из которых отличалась на​бором магматических ассоциаций, сформированных в специфи​ческих геодинамических обстановках (рис. 10.3), и характерным
типом земной коры.
В лунную стадию образовалась первичная земная кора, которая не сохранилась до настоящего времени. Имеется в виду, что эта стадия на Земле и Луне была похожей (но не идентичной), однако на Земле продукты этой стадии были переработаны более поздни​ми геологическими процессами, а на Луне их можно наблюдать и сейчас. Поскольку на Земле не сохранились остатки первичной («лунной») коры, ее невозможно изучить геологическими метода​ми. Поэтому лунную стадию еще называют догеологической.
Нуклеарная стадия, как и все последующие стадии, получила свое название по главнейшему геологическому событию — образо​ванию нуклеаров (ядер) самой древней сохранившейся земной ко​ры, которые продолжали расти в более позднюю, кратонную, ста-
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Рис. 10.1. Гистограмма распределения возрастов горных пород, по О.А. Бр-гатикову, Ю.А. Балашову и В. И. Коваленко, 1989 г. У — изверженные породы мантийного происхождения; 2—тоналитовые и граноди-оритовые плутоны, 3 — коровые гранитоиды, обогащенные калием, 4— метамор​фические породы: гнейсы и гранулиты
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10. Магматизм главных стадий геологической эволюции Земли
Рис. 10.2. Вариа​ции теплового ре​жима нижней и верхней мантии в геологической истории Земли (а) и их отражение в распределении возрастов прояв​ления гранитоид-ного магматизма (б), по Маруяма и Лю, 1997 г.
дию вплоть до образования крупных стабильных блоков земной ко​ры (кратонов) в виде докембрийских щитов и кристаллического основания древних платформ.
В течение континенталъно-океанической стадии, охватываю​щей последние 2 млрд лет, происходило параллельное образование континентальной (сиалической) и океанской (мафической) зем​ной коры и превращение океанской коры в континентальную.
Магматизм лунной стадии (<4 млрд лет). Как уже отмечалось, пря​мых сведений о геологических процессах этой стадии, включая маг​матизм, практически нет, и о них судят по косвенным признакам, включая данные сравнительной планетологии и общие закономер​ности эволюции космического вещества. Модельный возраст урана
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Рис. 10.3. Схема эволюции магматизма в геологической истории Земли, иллюстрирующая увеличение во време​ни разнообразия магматических пород
10. Магматизм главных стадий геологической эволюции Земли
свидетельствует о том, что образование Земли, Луны и метеоритов произошло примерно 4.5 млрд лет назад. Протопланетное вещество скорее всего было близким по составу к примитивным каменным ме​теоритам — хондритам. Изотопный состав благородных газов, в пер​вую очередь ксенона, указывает на образование ранней атмосферы Земли 4.48-4.47 млрд лет назад. Большинство ученых сходится на том, что за счет экзотермических эффектов аккреции протопланетаого ве​щества, ранней дифференциации Земли и метеоритной бомбардиров​ки, а также радиогенного разогрева внешняя оболочка Земли долж​на была расплавиться с образованием глобального магматического океана, кристаллизация которого привела к образованию первичной коры и мантии. О составе первичной (лунной) коры единого мнения пока нет. Одни считают, что первичная кора была кислой (типа со​временной континентальной), другие первичной считают базито-вую кору, третьи к таковой относят анортозитовую кору.
Горных пород с возрастом более 4 млрд лет на Земле пока не ус​тановлено. Однако, в архейских метаосадочных породах Западной Австралии обнаружены цирконы с возрастом не моложе 4.28 млрд лет. Поскольку циркон характерен для кислых магматических по​род и редок в базитах, был сделан вывод о возможном существова​нии древнейшей гранитной коры.
Одни из самых древних пород — ортогнейсы Акаста из северо​западной Канады имеют возраст 3.96 млрд лет. Судя по эволюции Sm—Nd изотопной системы, ортогнейсы являются результатом плавления сиалического источника с модельным возрастом 4.1 млрд лет. Таким образом, и в этом регионе могла существовать сиаличе-ская кора, образованная на лунной стадии.
Представления об основном составе первичной коры базируют​ся на аналогиях с корами Луны, Венеры и Марса, а также на нали​чии ксенолитов такого состава среди самых древних сиалических магматических пород. Американский геофизик Д.Андерсон пола​гает, что базитовая первичная кора Земли сохранилась в мантии в виде эклогитов, выносимых на поверхность кимберлитами. Эта идея нашла подтверждение в Sm—Nd модельных изотопных возра​стах эклогитов, которые оказались равными 4.4—4.2 млрд лет.
Изотопные данные позволили также наметить самые ранние эта​пы деплетирования мантии Земли: 4.50-4.47,4.4-4.3 и 4.1- 4.0 млрд лет. Деплетирование мантии, т.е. вынос из нее легкоплавких компо​нентов и перенос их в кору был возможен только с помощью магма​тических процессов. Эти датировки первых магматических процес-
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сов на Земле хорошо коррелируются с возрастом пород Луны: 4.51 -4.46 млрд лет для наиболее древних лунных норитов, троктоли-тов и дунитов; 4.46-4.36 млрд лет для железистых анортозитов и KREEP-базальтов и 4.06 млрд лет для магнезиальных анортозитов.
Магматизм нуклеарной стадии (4.0-2.5 млрд лет). Эта стадия ох​ватывает архейскую эру. Магматические и метаморфические поро​ды этого возраста представлены: 1) ассоциациями зеленокаменных поясов и пространственно сопряженных гранито-гнейсовых купо​лов, 2) гнейсо-мигматит-гранулитовыми высокометаморфизованны-ми ассоциациями и 3) расслоенными базитовыми плутонами.
Зеленокаменные пояса сложены вулканогенными и гипабиссаль-ными породами толеитовой и известково-щелочной серий в диапа​зоне составов от коматиитов до риолитов и лейкогранитов. Соотно​шение базитов, андезитов и кислых пород в зеленокаменных поясах архея Канады составляет 57 : 30 :13.
Магматические породы большинства зеленокаменных поясов имеют возраст от 3.8—3.5 млрд лет (Гренландия, Южная Африка, Кольский полуостров) до 2.7-2.6 млрд лет (Северная Америка, Цен​тральная и Западная Африка, Западная Австралия).
Коматииты являются индикаторной магматической породой стадии. Они слагают основание разрезов зеленокаменных поясов, сменяясь выше базальтами и кислыми породами. Последние пред​ставлены тоналитами, трондьемитами, дацитами, риолитами. Са​мые ранние архейские зеленокаменные пояса, содержащие обиль​ные коматииты, отличаются бимодальным базальт-дацитовым составом, практически без андезитов, в то время как более поздние пояса (2.7—2.6 млрд лет) наряду с базальтами и кислыми породами содержат довольно много андезитов.
Наиболее распространенными породами гнейсо-мигматит-гра-нулитовых областей являются так называемые серые гнейсы, за​нимающие до 80% площади архея на древних щитах. Среди них преобладают трондьемиты, в меньшей степени тоналиты, мета-морфизованные вплоть до гранулитовой фации. Эти породы геохи​мически примитивны, т.е. имеют низкие первичные отношения 87Sr/86Sr (от 0.701 до 0.702-0.704) и обеднены литофильными эле​ментами-примесями.
Примерами архейских расслоенных плутонов являются массив Монче-Чуна-Волчьих тундр на Кольском полуострове, Великая дайка Зимбабве в Африке, плутон Стиллуотер в Северной Амери​ке.
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геологической эволюции
В конце нуклеарной стадии (2.6-2.5 млрд лет) сформировались автономные габбро-анортозитовые тела.
В целом для магматизма нуклеарной стадии типичен ареаль-ный характер магматизма и формирование низкощелочных извер​женных пород толеитовой и известково-щелочной серий. Индика​торными породами являются коматииты, низкокалиевые серые гнейсы и расслоенные плутоны с анортозитами. К концу стадии сформировались ядра щитов и оснований древних платформ.
Магматизм кратонной стадии (2.5-2.0 млрд лет). В эту стадию произошла консолидация и объединение протоконтинентальных ядер в жесткие стабилизированные блоки земной коры — кратоны, на которых формировались платформенные чехлы и образовались первые типично платформенные магматические ассоциации — траппы. Появляются первые щелочные породы (см. рис. 10.3). В конце стадии возникают ассоциации анортозитов и гранитов ра-пакиви, внедряются лейкократовые и щелочные граниты, форми​руются первые карбонатиты.
Продолжалось развитие зеленокаменных поясов. Зеленокамен-ные пояса с возрастом 2.5 млрд лет и моложе известны в Австралии, Южной Африке, Северной Америке, в Карелии и на Украине.
Стабилизация земной коры способствовала развитию в ней хрупких деформаций и появлению крупных дайковых поясов, ли​нейных зон расслоенных плутонов и грабенообразных структур.
Сочетание магматических образований, характерных как для более ранней, нуклеарной, так и более поздней, континентально-океанической, стадий, подчеркивает переходный характер кратон​ной стадии, что фиксируется глобальными геохимическими изме​нениями в континентальной коре (рис. 10.4). Именно в интервале 2.5-2.0 млрд лет резко повышаются величины K2O/Na2O в обломоч​ных осадочных породах и в гранитах, возрастают содержания тория и редкоземельных элементов в глинистых сланцах и обломочных осадочных породах, растет отношение 87Sr/86Sr в морских карбона​тах. Все эти показатели свидетельствуют о том, что в кратонную ста​дию континентальная кора обогащается калием и коррелятивными ему компонентами и приближается по составу к современной коре.
На кратонную стадию приходится минимум активности как мантийного, так и корового магматизма (см. рис. 10.1,10.2).
Магматизм континентально-океанической стадии (<2 млрд лет). Главной особенностью этой стадии является формирование лито-сферных плит, в том числе плит с океанической корой. Фрагменты
541
Часть III. Магматические горные породы (петрология)
этой коры представлены офиолитовыми комплексами в складчатых поясах. Океанская кора слагает дно современных океанов. Начало стадии фактически совпадает со временем появления типичных офиолитов. Важнейшим отличием магматизма континентально-океанической стадии является его разнообразие (см. рис. 10.3). От​четливо проявлено различие магматизма дивергентных (конструк​тивных) и конвергентных (деструктивных) границ плит, а также внутриплитного магматизма. В течение последнего миллиарда лет магматизм мало отличался от современного.
Типичные складчатые пояса известны, начиная с гренвильской орогении (1.1 млрд лет). Затем они формировались в байкальское (пан-африканское) время (конец венда), каледонское (ордовик-де​вон), герцинское (карбон—пермь) и альпийское (неоген) время. Полагают, что после каждого из перечисленных орогенических со​бытий возникали крупные суперконтиненты (позднепротерозой-ская Родйния, каледонская Гондвана, герцинская Пангея), рас​павшиеся затем в результате рифтогенеза.
В начале континентально-океанической стадии еще сохраняют​ся некоторые элементы более ранних стадий. Например, на интер​вал 1.7—1.6 млрд лет приходится пик формирования ассоциации анортозитов и гранитов рапакиви, которая широко представлена в Балтийско-Украинском, Транссибирском и Северо-Американ-ском поясах. Фиксируется мощный всплеск позднепротерозойско-го кислого магматизма, отраженный на рисунках 10.1 и 10.2.
В целом в течение континентально-океанической стадии про​исходит в основном перераспределение сиалической коры и в мень​шей степени ее наращивание ювенильным материалом. Наличие разнообразных щелочных пород свидетельствует о плавлении все более глубоких горизонтов мантии, которому предшествовала ее метасоматическая переработка. Жесткость литосферы способст​вует образованию глубинных разломов и проявлению магматизма в виде линейно-складчатых поясов. Механизмы тектоники лито-сферных плит получают широкое развитие, что подтверждается формированием офиолитов и метаморфических пород высокого давления (глаукофановые сланцы).
Главные рубежи эволюции магматизма. Как следует из рисунков 10.1-10.3, главными возрастными рубежами эволюции магматизма в истории Земли являются 4.0 млрд лет (граница меж​ду лунной и нуклеарной стадиями), 2.5 млрд лет (между нуклеар-ной и кратонной стадиями) и 2.0 млрд лет (между кратонной и кон-
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тинентально-океанической стадиями).
Рубеж 4.0 млрд лет соот​ветствует началу собственно геологической истории Зем​ли, учитывая наличие близ​ких к этому рубежу датировок магматических пород.
Рис. 10.4. Вариации состава осадочных пород в геологической истории как от​ражение изменений состава континен​тальной коры, по К-Конди, 1983 г.
Второй важнейший ру​беж — 2.5 млрд лет — четко выражен как на диаграмме цикличности магматизма (см. рис. 10.1), так и на эво​люционном графике (см. рис. 10.3). Этот рубеж соот​ветствует границе архея и протерозоя Канадского щита. На рисунке 10.1 он от​вечает завершению крупно​го позднеархейского цикла мантийного магматизма, ко​торый проявился практичес​ки на всех древних щитах, кроме Антарктического. По​сле этого цикла наступил пе​риод слабой активности мантийного магматизма. К рубежу 2.5 млрд лет при-, урочено завершение массо-, вого формирования как гра​нит-зеленокаменных поясов с коматиитами, так и грану-лит-гнейсовых областей (серых гнейсов); в это время появляются
первые щелочные породы.
Следует отметить, что этот рубеж смещается до 2.3 млрд лет по пику корового кислого магматизма (см. рис. 10.1), который сопро​вождал позднеархейский пик мантийного магматизма. Однако боль​шинство важнейших событий отвечает рубежу 2.5 млрд лет.
Рубеж 2.0 млрд лет в эволюции магматизма проявлен менее оп​ределенно. С этого времени начинается новый позднепротерозой-543
ский цикл мантийного и корового магматизма, возникают и затем быстро исчезают граниты рапакиви, появляются глубоко дифферен​цированные Li-F граниты и онгониты, некоторые специфические щелочные породы, получают широкое распространение крупные расслоенные (перидотит-габбро-норитовые) плутоны с сульфидным медно-никелевым оруденением. Но главной особенностью этого возрастного рубежа является резкая смена состава континентальной коры. Если до этого времени она заметно отличалась от современ​ной коры, то теперь по главным своим параметрам (см. рис. 10.4) она становится близкой к современной континентальной коре.
Некоторые геологи придают большое значение границе между докембрием и фанерозоем (570 млн лет, а по последним изотопным данным 544 млн лет). Действительно, на этой границе изменилась экологическая обстановка на поверхности Земли: частые докембрий-ские оледенения сменились теплым климатом, состав морской во​ды обогатился радиогенным стронцием, азотом, фосфором, крем​неземом, органическим углеродом, резко изменился и расцвел органический мир, появились Metazoa и многоклеточные организ​мы с кремнистым и фосфатным скелетом. Это вызвало интенсивное образование черных сланцев, нефти, фосфоритов. Однако характер магматизма продолжал оставаться таким, каким он стал 2.0— 1.6 млрд лет назад. Поэтому не случайно многие исследователи считают, что последний мегацикл в геологической истории Земли начался не на границе докембрия и фанерозоя, а на рубеже 2.0 млрд лет.
Изменения на поверхности Земли, относящиеся к границе меж​ду докембрием и фанерозоем связывают с возникновением и после​дующим разрушением суперконтинента Гондваны. Это не было исключительным событием в геологической истории. На протя​жении последнего миллиарда лет кроме Гондваны формировались позднепротерозойский суперконтинент Родиния и мезозойский суперконтинент Пангея.
Общая направленность эволюции магматизма в истории Земли и при​чины эволюции. Эволюция магматизма в истории Земли носила как циклический, так и необратимый характер. Цикличность проявлена в периодическом изменении интенсивности магматического про​цесса. Связь циклов корового и мантийного магматизма свидетель​ствует об инициировании корового магматизма мантийным.
Необратимым в эволюции кислого магматизма является рост в кратонную стадию доли калиевых гранитов и соответствующее увеличение величины K2O/Na2O в континентальной коре.
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В более явном виде необратимые изменения магматизма проявле-ны в исчезновении одних магматических ассоциаций и появлении других. Так, к концу нуклеарной стадии почти исчезают коматииты и анортозиты, но появляются первые щелочные породы. В конце Кра​синой стадии возникают, а затем исчезают граниты рапакиви, про​является все разнообразие щелочных пород, включая карбонатиты.
Таким образом, общая эволюции магматизма в истории Земли сводится к последовательному расширению спектра составов маг​матических пород. К древнейшим ассоциациям толеитовой и изве-стково-щелочной серий добавляются все более многочисленные ассоциации умеренно- и высокощелочных пород.
Магматизм и метаморфизм в процессе эволюции превращают​
ся из ареальных явлений в локальные (поясовые и очаговые). По ме​
ре кратонизации континентальной коры и литосферы все более яв​
ной становится приуроченность магматизма и метаморфизма
к разломам и трещинам. Метаморфизм с повышенными градиента​
ми Т/Р (гранулиты) дополняется метаморфизмом с пониженными
значениями Т/Р(глаукофановые сланцы, алмазоносные эклогиты).
В земной коре заметно снижается геотермический градиент (см.
рис. 10.3).

При общем расширении спектра составов магматических пород отмечается смена примитивного коматиит-базитового и трондьемит-тоналитового магматизма более дифференцированными породами с усилением роли K-Na сиалического и щелочного магматизма.
Эта направленность эволюции магматизма подтверждается эво​люцией состава осадочных пород, отражающей специфику облас​тей размыва. По данным В.Н.Холодова, в нуклеарную стадию раз​мывались и выветривались преимущественно ультрабазиты и базиты, в связи с чем формировались специфические железистые кварциты. В кратонную стадию за счет размыва кислых пород кра-тонов появляются мощные толщи граувакк, аркозов, конгломера​тов (в том числе золотоносных и ураноносных), кремнистых осад​ков, реже карбонатов. С фанерозоя роль магматических пород в образовании осадков резко падает за счет роста площадей древних осадочных пород. Эволюция осадочных пород шла от планетар​ных и однородных составов к локальным литологически пестрым составам. В.Н.Холодов приходит к выводу, что архейские осадки от​ражали базит-ультрабазитовый магматизм, раннепротерозойские осадки — кислый магматизм, рифейские осадки — анортозиты, а фанерозойские осадки — переотложенные осадочные породы.
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Часть III. Магматические горные породы (петрология)
В процессе геологической истории глобальная эндогенная ак​тивность, и в первую очередь магматическая, снижалась. Об этом свидетельствуетуменьшение относительных площадей земной по​верхности с повышенной эндогенной активностью, т.е. известная тенденция к стабилизации тектонических структур. Тектономагма-тическая активность в докембрии носит площадной, а не линейный, как в фанерозое, характер; к концу докембрия кратонизации под​вергаются все более широкие площади земной поверхности. С чем же связана эволюция магматизма в истории Земли?
Наиболее очевидными и важными факторами, определяющи​ми вариативность магматизма во времени являются изменения теп​лового режима Земли, источников магматизма и механизмов диф​ференциации магм.
Максимальными запасами тепла наша планета обладала вскоре после образования, когда, по мнению многих исследователей, за счет энергии аккреции, гравитационного уплотнения и радиоактивного распада элементов произошли плавление и дифференциация ее внешней оболочки. Не случайно средний геотермический гради​ент, обеспечивший архейский метаморфизм, оценивается в 54 °С/км; к концу раннего протерозоя (1.0 млрд лет) он уменьшился до почти современной величины в 35 °С/км. В условиях высокого геотерми​ческого градиента в архее и раннем протерозое превалировал грану-литовый метаморфизм и был невозможен глаукофановый метамор​физм, для которого нужны высокое давление и низкая температура, реализуемые в современных зонах субдукции. Многие исследовате​ли поэтому считают, что тектоника плит или не проявилась в замет​ных масштабах в архее или отличалась от современной. Большую роль в это время играл внутриплитный магматизм, связанный с под​нимающимися из глубинной мантии плюмами.
Высокий тепловой поток на ранних стадиях эволюции Земли был благоприятен для формирования ультрамафических коматиито-вых магм, требующих для образования высоких степеней частично​го плавления мантии, а также способствовал формированию грани​тов и других кислых пород. Последнее обусловлено тем, что архейские палеогеотермы пересекают поле существования магм в системе гра​нит-вода в области гораздо более низких давлений и в более широ​ком интервале концентраций воды в магме, что объясняет площад​ную распространенность гранитов в архее и раннем протерозое.
Постепенное снижение теплового потока сводит на нет роль ультрамафического вулканизма, приводит к возрастанию роли ще-
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лочных магм, образующихся при более низких степенях частично​го плавления мантии и на больших глубинах, к увеличению мощно​сти литосферы и кратонизации коры, к переходу от ареального ко-рового магматизма и регионального метаморфизма к линейно-поясовому и локальному. Литосфера становилась мощ​ной и жесткой, способной к горизонтальному перемещению по ас​теносфере, как это предполагается в тектонике литосферных плит.
Наряду со снижением теплового потока важной причиной эво​люции магматизма является изменение химического состава ис​точников магматизма. Так, коматииты нуклеарной стадии выплав​лялись из примитивной мантии, а гранитоиды этой стадии — из базитовой коры. Но, начиная с нуклеарной стадии, а возможно и раньше, все большую роль начинает играть сначала деплетирован-ная мантия, обедненная легкоплавкими компонентами, а затем и обогащенная мантия, которая служит источником щелочных магм. Многие допускают, что обогащенная мантия могла образо​ваться за счет поглощения (рециклинга) корового материала в зо​нах субдукции. Увеличение отношения K2O/Na2O в коре отражает​ся в формировании K-Na гранитоидов поздних стадий.
Кратонизация коры, усиление ее стабильности и увеличение мощности были благоприятны для ассимиляции корового матери​ала мантийными магмами, увеличения роли глубоко дифференци​рованных магм. Поэтому именно с кратонной стадии возникают расслоенные базитовые плутоны, появляются Li-F граниты и онго-ниты, глубоко дифференцированные щелочные породы.
На основании всего сказанного можно заключить, что сни​жение энергетического потенциала Земли, прогрессирующее обеднение мантии несовместимыми, летучими и радиоактивными компонентами, вовлечение в процессы магмообразования конти​нентальной коры, возрастание ее мощности и гетерогенности, воз​никновение благоприятных условий для глубокой дифференциации магм определяют необратимый характер эволюции магматизма, выраженный в циклически проявленном увеличении многообразия магматических пород, возрастании роли щелочных пород и суже​нии зон магматической активности.
Дополнительная литература
Магматические горные породы. Эволюция магматизма в истории Зем​ли. М.: Наука, 1987.
Заключение
В данном разделе рассмотрены основы современных представ​лений о происхождении главных типов магматических горных по​род. Из огромного объема имеющейся информации выбраны лишь наиболее важные сведения. Этот выбор неизбежно отражает взгля​ды авторов на те или иные проблемы. Многое из того, что извест​но в современной магматической петрологии, даже не упомянуто. Дополнительная литература, приведенная в конце каждого разде​ла, в какой-то мере может восполнить эти пробелы. Для тех, кто хо​тел бы более полно и глубоко ознакомиться с проблемами современ​ной петрологии, особенно рекомендуем обратиться к книге А.Филпоттса «Основы магматической и метаморфической петро​логии» (A.R.Philpotts. Principles of igneous and metamorphic petrolo​gy. Englewood Cliffs: Prentice Hall, 1990).
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1. ФАКТОРЫ И ТИПЫ МЕТАМОРФИЗМА
1.1. Факторы метаморфизма
Метаморфизм — это преобразование минерального состава и строения твердых горных пород под влиянием изменившихся внешних условий. Процесс сводится к перекристаллизации ранее существовавших минералов, их химическому разложению и взаи​модействию друг с другом с появлением новых устойчивых мине​ралов, структур и текстур. Нижний температурный предел мета​морфизма в недрах Земли принимается равным 100-200 "С, верхним пределом служит температура, при которой начинается частичное плавление (650—1000 °С). Выветривание пород и диагенез осадков, происходящие вблизи дневной поверхности при низкой темпера​туре, к метаморфизму обычно не относят.
Развитие метаморфических процессов прежде всего определя​ется изменением температуры и давления. Необходимым условием протекания метаморфических реакций является наличие флюид​ной фазы, представленной преимущественно водой и углекисло​той. Преобразование структуры, а в ряде случаев и минерального со​става пород может быть следствием тектонических деформаций. Своеобразные метаморфические процессы сопровождают удары о поверхность Земли крупных метеоритов
1.1.1. Температура
Температура (7) увеличивается с глубиной в соответствии с ге​отермическим градиентом, который вблизи дневной поверхности варьирует от 10 до 60°С/км, составляя в среднем 25-30 °С/км. Глуб​же геотермический градиент уменьшается так, что в основании континентальной земной коры (Н~ 40 км) температура не превы​шает 400-700 °С. Интервал температур, при которых происходит ме​таморфизм, с одной стороны, ограничен стационарной геотер-мой — кривой, описывающей фоновое распределение температур с глубиной, а с другой,— линией солидуса, имеющей отрицательный или положительный наклон в зависимости от степени насыщения водой (рис. 1.1). При избытке воды возможный температурный ин​тервал метаморфизма с глубиной сокращается до нуля, а в «сухих» условиях может достигать 400-700 "С на глубине около 40 км.
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Рис. 1.1. Р-Tусловия метаморфизма
G — стационарная геотерма, Sp — солидус «сухого» гранитного вещества, Sw — со-
лидус гранита при насыщении расплава водой;
1 — область метаморфизма с участием водного флюида, 2 — область метаморфизма
без участия водного флюида
Нагревание пород вдоль стационарной геотермы может быть связано с их медленным погружением на ту или иную глубину; до​стижение более высокой температуры требует дополнительного нагрева под влиянием магматических тел или экзотермического эффекта тектонических деформаций и других источников тепла. Пе​регрев относительно стационарной геотермы возможен и в резуль​тате быстрого перемещения глубинных масс на более высокий гип​сометрический уровень. Если же породы, первоначально залегавшие на малых глубинах, погружаются настолько быстро, что не успева​ют достичь стационарного распределения температур, возникают отрицательные термические аномалии. Современные тектоничес​кие модели допускают ту и другую возможности. Например, подъ​ем глубинных нафетых масс в виде растущих мантийных диапиров предполагается в областях растяжения (спрединга), а пофужение от​носительно холодных пластин океанической коры считается ха​рактерным для зон субдукции.
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1. Факторы и типы метаморфизма
1.1.2. Давление
Литостатическое всестороннее давление (Р) в земной коре обус​ловлено весом вышележащих пород и возрастает с глубиной на 25-30 МПа/км. Поскольку прочность горных пород не превыша​ет 30-100 МПа, значительные отклонения от литостатического давления в недрах Земли, которые сохранялись бы в течение дли​тельного времени, невозможны. Как только разность напряжении достигает 30-100 МПа, породы испытывают деформацию скалыва​ния, в процессе которой давление выравнивается. Вместе с тем в земной коре постоянно возникают небольшие градиенты давле​ния, ориентированные втом или ином направлении. Эти градиен​ты ифают важную роль в переносе вещества и во многом определя​ют текстуру и структуру метаморфических пород.
Равновесный минеральный состав пород зависит от всесторон​него литостатического давления. Когда говорят о Р—Тусловиях кристаллизации, имеются в виду именно такое давление и соот​ветствующая ему температура на той или иной глубине. Эти пара​метры используются и во всех термодинамических расчетах.
Возрастание давления связано с пофужением пород в ходе на​копления осадочного или вулканического материала, а также с тек​тоническими перекрытиями, приводящими к увеличению мощно​сти земной коры. Формирование крупных надвиговых пластин является важным фактором метаморфизма. В ходе подъема и дену​дации отдельных блоков давление на породы, залегавшие до этого на большей глубине, уменьшается.
1.1.3. Значение флюидной фазы
Геологические данные, результаты экспериментов и теоретиче​ский анализ показывают, что метаморфические процессы протека​ют с участием воды, углекислоты или смеси Н2О + СО2, к которым могут добавляться другие летучие компоненты. Критическая точка воды имеет температуру 374 °С и давление 22 М Па, для углекисло​ты соответствующие параметры равны 31 "С и 7.4 МПа. Следова​тельно, при Р-T условиях, характерных для образования большей части метаморфических пород, Н2О и СО2 находятся в надкритиче​ском состоянии. По плотности и другим физическим свойствам надкритическая водная и углекислая фазы близки к жидкостям. Надкритические «жидкоообразные» фазы, состоящие из Н2О, СО2
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и других летучих компонентов, обычно называют флюидом, или флюидной фазой (англ. fluid— жидкость).
При метаморфизме водные и углекислые флюиды играют дво​якую роль. Во-первых, они служат средой, в которой возможен от​носительно быстрый массоперенос компонентов, принимающих участие в химических реакциях между твердыми фазами, а также способствуют перекристаллизации и пластическим деформациям. Другими словами, флюидные фазы выступают как кинетический фактор, ускоряющий развитие метаморфических процессов. Во-вторых, вода и углекислота сами принимают участие в реакциях гидратации-дегидратации и карбонатизации-декарбонатизации. Парциальное давление (летучесть) Н2О и СО2 является важным термодинамическим фактором, определяющим направление и тем​пературу реакций.
Очевидно, что количество воды в земной коре с глубиной умень​шается. Если неконсолидированный свежий осадок на дне моря или озера примерно наполовину состоит из воды, то в процессе уплотнения объемная доля воды снижается до 30%, а в ходе диаге​неза становится еще меньше. Глинистые породы содержат, напри​мер, около 5 мас.% Н2О. Если такие породы нагреть до 700—800 °С, то из них будет удалена не только почти вся межзерновая влага, но и та вода, которая первоначально была заключена в глинистых минералах. Следовательно, метаморфизм, связанный с нагревани​ем горных пород, сопровождается их дегидратацией. Рост давления приводит к выжиманию поровой влаги, а при достижении опреде​ленного предела и к разложению гидроксилсодержащих минералов.
На малых глубинах горные породы имеют достаточно высокую прочность для того, чтобы стенки каналов, по которым циркулиру​ют подземные воды, оставались жесткими и выдерживали лито-статическое давление (Pлит). Вода в связной системе межзерновых и трещинных каналов находится под гидростатическим давлением (Pгидр)- Поскольку плотность воды меньше плотности твердого кар​каса пород, то Ргидр< Рлит. Эффективное всестороннее давление, которое испытывает каркас, равно Рлит - Ргидр
По мере роста давления и температуры с глубиной открытая пористость и проницаемость пород уменьшаются, что затрудняет свободную циркуляцию водного флюида. Связность каналов нару​шается, и в стационарных условиях вода не может свободно пере​мещаться, так что давление на флюидную фазу (Рфл ) становится равным литостатическому (Рфл  = Рлит).
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Если на той или иной глубине в результате дегидратации мине​ралов появляется некоторое дополнительное количество воды, то на локальных участках ее давление может превысить литостат'ичес-кое. Однако это превышение ограничено по абсолютной величине прочностью пород (30-100 МПа) и не может сохраняться длитель​ное время. При Рфл > Рлит флюидная фаза раздвигает минеральные зерна, прокладывая себе путь в направлении, противоположном градиенту давления (явление гидроразрыва), что приводит либо к быстрому удалению флюида, либо к восстановлению равновесия
Рфл = Рлит
Следует подчеркнуть, что физическое состояние воды в горных породах, испытывающих метаморфизм при высоких температуре и давлении, во многом остается неясным. Высказаны обоснованные сомнения в том, что при таких условиях может существовать меж​зерновая влага, сохраняющая обычные свойства. Более вероятно, что вода образует очень тонкие, возможно, мономолекулярные пленки, которые удерживаются на поверхности кристаллов и не могут свободно перемещаться. Поданным Дж.Бреди (1983 г.),тол​щина таких пленок не превышает 0,5 нм (1 нанометр = 109м); в то же время фильтрация воды возможна лишь вдоль каналов шириной более 1 нм. Хотя тонкие пленки жидкости остаются неподвижны​ми, они играют важную роль в переносе вещества путем диффузии вдоль границ зерен. Скорость этого процесса на несколько поряд​ков выше, чем скорость диффузии сквозь кристаллическую решет​ку минералов. Не исключено, что молекулы воды или гидроксил-ионы вообще не образуют обособленной фазы, а концентрируются в приповерхностных слоях кристаллической решетки минералов, разрыхляя ее и увеличивая тем самым скорость диффузии вдоль границ зерен, а также способствуя перемещению самих этих границ в процессе перекристаллизации.
При расчете минеральных равновесий термодинамическим ме​тодом кинетические факторы и физическое состояние воды не учи​тываются, и влияние водного флюида оценивают через парциаль​ное давление (Рн2о) или летучесть воды (ан20). При условии Рн20 = = Рлит, т.е. при равном давлении на флюид и твердые фазы, кривые дегидратации имеют положительный наклон в Р- Т координатах (рис. 1.2). Чем выше давление, тем выше и температура, при кото​рой происходит разложение гидроксилсодержащих минералов, причем градиент dT/dPдостигает максимальной величины. Если же Рн2о< Рлит, то кривые дегидратации приобретают более крутой на-
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Рис. 1.2. Зависимость температуры дегидрата​ции минералов от давле​ния при разных соотно​шениях Рлит и Рн20
клон, и по мере увеличения разности Рлит - Рно градиент dT/dP уменьшается. В пределе, когда Рн20 равно нулю, кривая дегидрата​ции имеет отрицательный наклон (чем выше литостатическое дав​ление, тем ниже температура дегидратации). Такие же соотношения характерны для реакции декарбонатизации при Рсо2 = Рлит
и Рсо2 < Рлит 

Возникает вопрос, какая из этих моделей соответствует услови​ям протекания метаморфических реакций в природе. Это зависит от физической возможности удаления флюидной фазы из того ме​ста, где происходит реакция. Если Н2О или СО2 сразу же удаляют​ся из зоны метаморфизма, то Рн20 (С02) < Рлит (в пределе Рн20(С02) = 0); при сохранении флюидной фазы выполняется усло​вие: Рн20(С02), = Рлит. На малых глубинах, где имеется возможность свободной фильтрации флюида, более вероятен первый вариант, а на большей глубине, где перемещение воды затруднено, возможен второй вариант.
В тех случаях, когда флюидная фаза представляет собой смесь Н2О и СО2, парциальное давление каждого из компонентов оказы​вается меньше Рфл (Рфл=РН20 + Рсо2), и даже при равенстве флюид​ного и литостатического давления Рн20 < Рлит и Рсо2 < Рлит. Поэто​му кривые дегидратации и декарбонатизации занимают промежуточное положение между крайними кривыми при Хн2о
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(со2) =0 и XH2O(СО2) = 1, где X—мольная доля Н2О или СО2 в смеси (см. рис. 1.2). Изучение газово-жидких включений в метаморфиче​ских породах показало, что при низких ступенях метаморфизма во флюидной фазе преобладает Н2О, а по мере роста давления и тем​пературы увеличивается доля СО.,.
Следует учитывать, что при высоких температурах и давлениях вода и особенно углекислота отклоняются от идеального состояния PV= RT(pиc. 1.3). Поэтому при термодинамических расчетах сле​дует использовать значения летучестей (фугитивностей):f= γР, где γ— коэффициент летучести (фугитивности).
Если количество флюида велико, то его состав определяет (буф-ферирует) и состав соприкасающихся с ним твердых фаз. В том случае, когда количество флюида мало, наоборот, его состав зави​сит от состава преобладающих по объему твердых фаз. На малых глу​бинах и при низких температурах возможны соотношения первого типа; с ростом давления и температуры главную роль начинают иг​рать соотношения второго типа, а преобразования горных пород при избытке флюидной фазы ограничены лишь локальными зонами повышенной проницаемости, которые служат путями фильтрации флюида.
При наличии большого количества флюида, не равновесного по отношению к породе, сквозь которую он фильтруется, происходит растворение ранее существовавших минералов и отложение на их месте новых минеральных фаз, что приводит к изменению валово​го химического состава породы. Такое вторичное преобразование
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Рис. 1.3. Летучесть (f) Н2О и СО2 при Т- 600 "С и раз​ных давлениях (Р) Линия γ= 1 отвечает идеаль​ному состоянию газа, поФилпоттсу [1990]
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твердых горных пород называют метасоматизмом (метасомато​зом). Метаморфизм, протекающий на относительно небольшой глубине и при относительно низкой температуре, может сопровож​даться метасоматическим замещением одних минералов другими, и как следствие этого, изменением валового химического состава породы. Такой метаморфизм называют аллохимическим. В отличие от собственно метасоматических процессов, аллохимический мета​морфизм не приводит к формированию ясной зональности отложе​ния, характерной для околорудных метасоматитов (см. часть V). Это связано с тем, что метаморфогенные флюиды образуются в ре​зультате реакций дегидратации и вовлечения в конвективную цир​куляцию захороненных морских вод. В том и другом случаях флю​идной фазой обогащаются большие объемы пород, а фильтрация флюида носит рассеянный характер.
Более глубинный и высокотемпературный метаморфизм, как правило, носит изохимический характер. Нелетучие компоненты лишь перераспределяются между первичными и новообразован​ными минералами, а изменения валового химического состава исходной породы не происходит за исключением содержаний Н2О и СО2, которые возрастают вследствие гидратации или карбона-тизации или уменьшаются при дегидратации и декарбонатиза-ции.
1. 1.4. Деформации как фактор метаморфизма
Различают упругую деформацию твердых тел, исчезающую по​сле снятия нагрузки, и пластическую деформацию, которая приво​дит к необратимому изменению формы и размеров тел. Упругая деформация может завершиться хрупким разрушением, а пласти​ческая деформация переходит в течение материала.
Горные породы испытывают как упругие, так и пластические де​формации, причем в области повышенных температур и давлений последние преобладают. Необратимые пластические деформации затрагивают как кристаллическую решетку отдельных минералов (скольжение, излом слоев решетки и др.), так и агрегаты минераль​ных зерен. При этом меняется размер, форма, ориентировка, вза​имное расположение зерен, а иногда и их состав. Необратимая де​формация является одним из важных факторов, определяющих развитие метаморфических процессов.
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1.2. Типы метаморфизма
В зависимости от преобладания того или иного геологического фактора выделяют несколько типов метаморфизма.
Тип Метаморфизм погружения
Метаморфизм нагревания Метаморфизм гидратации
Дислокационный метаморфизм Ударный метаморфизм

Фактор
Увеличение давления, циркуляция водных растворов Рост температуры Взаимодействие горных пород с водными растворами Тектонические деформации
Падение крупных метеоритов, мощные эндогенные взрывы (?)
1.2.1. Метаморфизм погружения
Метаморфизм погружения сопровождает опускание на глуби​ну осадочных и вулканических пород при низких геотермических градиентах, не превышающих 10—20 °С/км. Во многих случаях тем​пература метаморфизма не достигает даже средней континенталь-
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Рис. 1.4. Р- Т усло​вия метаморфизма погружения и на​гревания (принци​пиальная схема) / — область метамор​физма погружения, 2, 3 — области метамор​физма нагревания (2 — при наличии вод​ного флюида, 3 — в от-сутствии водного флюида); G— средняя стационарная геотер​ма, 5 — солидус гра​нитного расплава, на​сыщенного водой; прямые линии разгра​ничивают области ус​тойчивости андалузита (And), силлиманита (Sill) и кианита (Ку)
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ной геотермы (рис. 1.4); дополнительные источники тепла отсутст​вуют. Метаморфизм протекает с участием водных растворов с по​вышенной активностью Na+. Этими растворами, вероятно, служат соленые морские воды, которые были захоронены в вулканогенно-осадочных толщах или просачивались вдоль зон повышенной про​ницаемости непосредственно из морских бассейнов. Глубинная конвективная циркуляция морских вод способствует охлаждению пород и снижает геотермический градиент. По мнению А.А.Мара-кушева и некоторых других исследователей, натрийсодержащие водные флюиды связаны с эндогенным источником.
Метаморфизму погружения предшествует диагенез рыхлых осад​ков. Иногда кроме диагенеза и метаморфизма выделяют промежу​точную ступень преобразования, называемую катагенезом. Между катагенезом и метаморфизмом нет резкой грани, и катагенез по сути дела является начальной стадией метаморфизма погружения.
Метаморфизм погружения вулканогенных и осадочно-вулкано-генных пород сопровождается выносом кальция и калия и привно-сом натрия, который фиксируется в цеолитах, альбите, щелочных амфиболах и пироксенах. Превращение базальтов в спилиты и кис​лых вулканитов в альбитофиры также можно отнести к метаморфиз​му погружения, который, таким образом, носит аллохимический ха​рактер и сопряжен с метасоматизмом.
Наиболее характерными продуктами метаморфизма погружения являются метавулканиты и метаграувакки, содержащие новообра​зованные цеолиты, пренит, пумпеллиит, хлорит, альбит и другие низкотемпературные минералы, устойчивые на относительно не​большой глубине, а также глаукофановые сланцы и эклогиты, ко​торые формируются в условиях высокого давления.
Метаморфизм погружения проявлен на ранних стадиях разви​тия подвижных поясов альпийского и уральского типов до эпох массового гранитообразования. Цеолитсодержащие и пренит-пум-пеллиитовые породы, спилиты и альбитофиры широко распростра​нены в вулканогенных прогибах. Цеолитовый метаморфизм уста​новлен и в базальтах срединно-океанических хребтов. Пояса глаукофановых сланцев и эклогитов тяготеют к офиолитовым швам и системам надвигов. Возникновение подобных структур связыва​ют с тектоническим погружением относительно холодных лито-сферных плит в область высоких давлений. Вместе с тем в некото​рых провинциях породы, испытавшие метаморфизм погружения, почти не деформированы.
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Таким образом, главными факторами, определяющими разви​тие метаморфизма погружения являются: 1) рост давления; 2) отно​сительно низкая температура, не превышающая стационарной ге​отермы; 3) фильтрация водных растворов, обогащенных натрием.
1.2.2. Метаморфизм нагревания
Метаморфизм нагревания протекает при температурах, значи​тельно (нередко на сотни градусов) превышающих стационарную геотерму (см. рис. 1.4). На малых глубинах (H <3-7 км, Р < < 100-200 МПа) проявлен контактовый метаморфизм, обуслов​ленный аномальным температурным полем вокруг отдельных ин​трузивных тел. На большей глубине получает развитие региональный метаморфизм, охватывающий большие объемы горных пород. Ре​гиональный метаморфизм является следствием суммарного тер​мического воздействия магматических масс, проникающих в зем​ную кору, и тектонического перемещения крупных блоков корового и мантийного материала. Различают региональный метаморфизм низкого и высокого давления. К метаморфизму низкого давления от​носят процессы, происходившие на глубине не более 15 км при Р— T условиях, допускающих переход от андалузита к силлимани​ту (Р< 380 МПа, Т= 400-800 °С); метаморфизм высокого давления начинает развиваться в поле устойчивости кианита (см. рис. 1.4).
Минимальная температура метаморфизма нагревания составля​ет 300-400 °С, верхний температурный предел соответствует соли-дусу горных пород. Наиболее широкий диапазон температур, огра​ниченный этими пределами, характерен для глубин менее 20-25 км (Р< 600-900 МПа). На большей глубине «влажный» солидус при​ближается к стационарной геотерме, и если породы содержат воду, то интервал температур, при которых они могут оставаться в твер​дом состоянии, сужается. При этом различие между метаморфиз​мом нагревания и погружения практически исчезает.
Когда температура достигает солидуса, метаморфизм нагрева​ния переходит в частичное плавление. На малых глубинах — это кон​тактовый анатексис под влиянием высокотемпературных интрузи​вов (который иногда называют пирометаморфизмом), а на большей глубине — региональный ультраметаморфизм. Малоглубинный кон​тактовый анатексис приводит к образованию частично расплав​ленных пород — бухитов, а более глубинный ультраметаморфизм сопровождается формированием мигматитов.
561
Часть IV. Петрография и петрология метаморфических горных пород

Метаморфизм нагревания глинистых пород сводится к после​довательной дегидратации минералов, устойчивых при разной тем​пературе. Вместо глинистых минералов сначала появляются сери​цит и хлорит, затем мусковит и биотит, а при большем нагреве слюды разлагаются с появлением безводных минералов: ортоклаза, силлиманита, кордиерита, фаната, гиперстена. Преобразование основных вулканитов, богатых кальцием, выражается в появлении эпидота, актинолита, хлорита, кальцита, альбита на низшей ступе​ни метаморфизма, среднего плагиоклаза и роговой обманки при бо​лее высокой температуре и ассоциации основной плагиоклаз + пи​роксен + фанат при максимальном нафеве.
Важно подчеркнуть, что смена минеральных парагенезисов про​исходит с сохранением валового химического состава исходной по​роды. В ходе метаморфизма уменьшается лишь содержание воды, которая освобождается в результате дегидратации. Изохимический характер высокотемпературного метаморфизма нагревания в от​ношении других компонентов обусловлен малым количеством флю​идной фазы и диффузионным механизмом массопереноса. Рассто​яние, на которое переносятся компоненты, соизмеримо с размером зерен, так что в метаморфических комплексах может сохраняться тонкое переслаивание пород, имевших разный исходный состав. Этим метаморфизм нафевания отличается от метаморфизма пофу-жения, который происходите при вносом и выносом компонентов вследствие взаимодействия твердых фаз с фильтрующимся водным раствором. При метаморфизме нафевания масса воды ограничена тем запасом, который заключен в гидроксилсодержащих минералах, а высокие температуры и давление препятствуют свободной мифа-ции флюида. По мере увеличения температуры количество флюид​ной фазы становится все меньше, а ее состав изменяется в сторону обогащения углекислотой.
Региональный метаморфизм нафевания достигает максимума на средних и поздних стадиях развития подвижных поясов. Он про​исходит на фоне общего воздымания обширных территорий, кото​рое приводит к осушению ранее существовавших морских бассей​нов и инверсии тектонического режима (смене погружений поднятиями). Региональный метаморфизм сопряжен во времени и пространстве с интенсивной магматической деятельностью и со​провождается пластической деформацией горных пород.
Таким образом, главными факторами, приводящими к мета​морфизму нафевания, служат рост температуры, значительно пре-
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восходящей стационарную геотерму, и диффузионный массобмен на расстояниях, соизмеримых с размерами минеральных зерен. Ре​гиональный метаморфизм развивается на фоне тектонических под​нятий и сопровождается пластическими деформациями. Метамор​физм нагревания может происходить как на больших, так и на малых глубинах, и литостатическое давление не является определя​ющим фактором. По всем этим признакам метаморфизм нагрева​ния может быть противопоставлен метаморфизму погружения.
1.2.3. Метаморфизм гидратации
Метаморфизм, вызванный повышением температуры, называ​ют прогрессивным. Поскольку скорость метаморфических реакций выше скорости тепло- и массопереноса, то на каждом локальном участке достаточно быстро устанавливается равновесие или устой​чивое метастабильное состояние, которое соответствует макси​мальной температуре, достигнутой в ходе прогрессивного мета​морфизма. Если температура затем начинает снижаться, то реакции, направленные в противоположную сторону, как правило, не про​исходят, и высокотемпературные минеральные парагенезисы сохра​няются в метастабильном состоянии неопределенно долгое время, не испытывая регрессивного изменения. В этом можно убедиться, взяв в руки образец гнейса или кристаллического сланца, образо​ванного на глубине 10—20 км при температуре 600-700 "С. Нео​братимость метаморфических реакций обусловлена малой скоро​стью диффузии в твердых телах, особенно при низкой температуре.
Регрессивное (ретроградное) преобразование ранее возникших метаморфических пород при относительно низких температурах и давлениях (этот процесс иначе называют диафторезом) требует до​полнительных условий и чаще всего развивается под воздействием водного флюида, поступающего из внешнего или внутреннего ис​точника. Например, если в ходе прогрессивного метаморфизма произошла дегидратация тех или иных минералов и освободивша​яся при этом вода сохранилась в метаморфических породах в виде межзерновых пленок или включений, то при снижении температу​ры начинается обратный процесс гидратации с образованием рет​роградного минерального парагенезиса. Источником воды может служить гранитный расплав, возникающий в результате прогрессив​ного ультраметаморфизма. Охлаждение и затвердевание такого рас​плава сопровождается отделением водного флюида, который, про-
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сачиваясь сквозь метаморфические породы, вызывает их ретро​градное изменение.
Привнос воды извне приводит к такому же результату. Если, например, метаморфические породы надвинуты на неметаморфи-зованные осадки, то вода, которая выделяется из осадочного мате​риала, может вызвать гидратацию пород в висячем крыле надвига. Поскольку диафторез обычно проявлен вдоль зон повышенной проницаемости, можно заключить, что фильтрация водного флю​ида является главным фактором ретроградного метаморфизма. Та​ким образом, метаморфизму нагревания, приводящему к дегидра​тации минералов, следует противопоставить метаморфизм гидратации, в результате которого безводные или относительно ма​ловодные минералы сменяются кристаллическими фазами, обога​щенными гидроксилом или молекулярной водой. Типичными при​мерами метаморфизма гидратации может служить серпентинизация ультрамафитов, амфиболизация пироксен-плагиоклазовых и гра-нат-пироксен-плагиоклазовых пород или появление позднего му​сковита в кварц-полевошпатовых породах.
Регрессивный метаморфизм гидратации может происходить непосредственно вслед за прогрессивным метаморфизмом нагрева​ния. Однако во многих случаях эти процессы разделены значитель​ными промежутками времени, достигающими сотен миллионов и миллиардов лет и не обнаруживают прямых геологических связей. Глубоко метаморфизованные древние толщи выступают при этом как исходная порода — протопит — на который накладывается са​мостоятельный метаморфический процесс. По отношению к неиз​мененным осадочным или магматическим породам этот процесс проявляется как прогрессивный метаморфизм нагревания, и возни​кающие минералы характеризуют максимальную температуру, до​стигнутую в данное время. Ранее метаморфизованные породы к это​му моменту также могут давно остыть, так что гидратация сопровождается их реальным нагревом. Легко представить геологи​ческую ситуацию, когда «прогрессивный» и «регрессивный» мета​морфизм одновременно развиваются на одной и той же глубине или «регрессивное» преобразование происходит на более высоком гипсометрическом уровне (рис. 1.5). Ретроградный характер мета​морфизма гидратации проявляется лишь в сравнении с метаста-бильно сохранившимися минеральными парагенезисами, которые образовались в ходе раннего метаморфизма. Заметим, что любое эпигенетическое преобразование магматических пород, возник-
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Рис. 1.5. Ореол контактового метаморфизма, наложенный на глинистые оса​дочные породы и на древние глубоко метаморфизованные породы (схема​тический разрез)
/ — ореол контактового метаморфизма, 2 — интрузивное тело, вызывающее мета​морфизм, 3— глинистые осадки, 4—древние метаморфические породы, 5— надвиг. Контактовый метаморфизм, будучи прогрессивным по отношению к осадочным вмещающим породам, в то же время может быть регрессивным по отношению к ми​неральному парагенезису метаморфической породы
ших при кристаллизации «сухого» или маловодного расплава, мо​жет рассматриваться как ретроградное по отношению к первич​ным высокотемпературным минералам. Если, например, габбро, со​стоящее из основного плагиоклаза и клинопироксена, затвердело при температуре 1200-1000 °С, то любой последующий метамор​физм этой породы будет носить ретроградный характер по сравне​нию с температурой солидуса основной магмы.
Рассмотренные соотношения показывают условность понятия «регрессивный метаморфизм». Прогрессивный метаморфизм нагре​вания обычно сменяется во времени не регрессивным метамор​физмом охлаждения, который в силу кинетических причин не по​лучает развития, а именно метаморфизмом гидратации, связанным с воздействием на твердые породы водных растворов.
В отличие от метаморфизма погружения, который предшеству​ет метаморфизму нагревания и развивается преимущественно в про​гибах, поздний метаморфизм гидратации захватывает поднятые
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блоки земной коры, где он обычно проявлен вдоль локальных зон повышенной проницаемости. Градиенты dT/dP при метаморфиз​ме гидратации ниже, чем при прогрессивном нагревании пород, но, как правило, превышают градиенты, свойственные метаморфиз-му'погружения. Нижний температурный предел минеральных па-рагенезисов составляет не менее 300-400 °С. Следовательно, тем​пература водного флюида была достаточно высокой. Состав этого флюида также отличается от тех растворов, которые принимают участие в метаморфизме погружения. В частности, можно предпо​лагать более высокое K+/Na+ отношение, приводящее к появлению серицита, мусковита, биотита. По физическим условиям процесса и его результатам поздний метаморфизм гидратации сходен с ран​ней, относительно низкотемпературной стадией прогрессивного метаморфизма нагревания, для которой также характерно активное участие водного флюида.
Как и метаморфизм погружения, метаморфизм гидратации со​пряжен с метасоматизмом. Особенно ярко это проявлено в зонах контактового метаморфизма вокруг гранитоидных интрузивов, где на высокотемпературные метаморфические породы накладывают​ся продукты гидротермальной деятельности, связанной с циркуля​цией более «холодных» водных растворов магматического и немаг​матического происхождения.
Итак, главным фактором метаморфизма гидратации является воздействие водного флюида на породы, сложенные безводными или маловодными минералами. По отношению к ранее образован​ным высокотемпературным магматическим и метаморфическим породам эти парагенезисы являются ретроградными, а по отноше​нию к осадочным породам могут носить прогрессивный характер.
1.2.4. Дислокационный метаморфизм
Интенсивные хрупкие и пластические деформации вблизи раз​рывных нарушений, особенно около надвигов, в зонах скалыва​ния и смятия приводят к дроблению и перекристаллизации пород, т.е. к дислокационному метаморфизму.
В результате дробления возникают тектонические брекчии, со​стоящие из обломков различной величины, сцементированных тонкообломочным материалом. Если величина обломков доста​точно мала, дробленную породу называют катаклазитом (греч. са-taclas — дробление). Иногда вдоль поверхностей сместителей поро-
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ды оказываются растертыми в тонкий материал, представляющий собой глинку трения.
При повышенных температурах и давлениях деформации, про​исходящие с малой скоростью (< 10-14с-1), носят пластический ха​рактер и не сопровождаются разрывами сплошности пород. В этих условиях дислокационный метаморфизм сводится главным образом к перекристаллизации. При этом границы минеральных зерен пе​ремещаются таким образом, что градиенты давления уменьшают​ся, и поле напряжений становится более однородным. В направле​нии максимального сжатия размеры зерен сокращаются, а в перпендикулярном направлении увеличиваются. В результате возникают ориентированные сланцеватые и полосчатые текстуры.
Перекристаллизация в условиях неравномерного давления, вы​зывающего деформации скалывания, часто приводит к уменьшению размеров зерен и формированию мелко- и тонкозернистых мине​ральных агрегатов. Если такие агрегаты возникают по краям круп​ных кристаллов, образуется порфирокластическая структура. В зонах интенсивного скалывания количество неперекристаллизованных реликтовых зерен может уменьшиться до нуля. В результате появ​ляются очень тонкозернистые афанитовые породы — милониты (греч. mylon — мельница). Ранее полагали, что милониты представ​ляют собой тонко раздробленный (растертый) материал; однако, как выяснилось, главным механизмом формирования этих пород явля​ется перекристаллизация в ходе пластической деформации. Раз​личают протомилониты, содержащие до 50% относительно крупных реликтовых зерен, собственно милониты с 50-10% реликтовых зе​рен и ультрамилониты, в которых доля реликтовых зерен не превы​шает 10%. Милониты обычно имеют темную окраску и макроско​пически напоминают стекловатые вулканические породы.
Зоны скалывания могут испытывать нагрев за счет выделения теплоты трения. Повышение температуры способствует перекрис​таллизации и в ряде случаев приводит к локальному плавлению по​род. Расплав быстро затвердевает и превращается в стекловатые псевдотахилиты, слагающие небольшие линзы среди милонитов, а также тонкие (< 1 см) прожилки, которые проникают в окружаю​щие породы.
Зоны дислокационного метаморфизма, состоящие из брекчий, катаклазитов, милонитов и псевдотахилитов, вытянуты вдоль тек​тонических нарушений и имеют ограниченную мощность в попе​речном направлении (сантиметры, метры, десятки метров, редко
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первые сотни метров). Главным фактором метаморфизма служат де​формации пород; метаморфизму способствует локальное повыше​ние температуры.
1.2.5. Ударный метаморфизм
Ударный (импактный) метаморфизм вызван падением на Зем​лю крупных метеоритов и, возможно, мощными взрывами эндоген​ного происхождения. На фронте ударной волны и после ее про​хождения образуются аутигенные (неперемещенные) и аллогенные (перемещенные) брекчии, тагамиты (расплавленные породы) и зю-виты (аналоги вулканoгeнно-обломочных пород). Главным факто​ром ударного метаморфизма является мгновенное повышение давления до 50-70 ГПа и температуры до 2000—3000 °С. Такие экс​тремальные условия приводят к появлению специфических струк​тур пород (конусы разрушения и т.п.) и преобразованию кристал- лической решетки минералов с появлением диаплектовых стекол и других характерных признаков ударного метаморфизма.
2. СОСТАВ И СТРОЕНИЕ
МЕТАМОРФИЧЕСКИХ
ГОРНЫХ ПОРОД
2.1. Минеральный состав. Понятие о минеральном парагенезисе
Многие породообразующие и акцессорные минералы в равной мере распространены в магматических, осадочных и метаморфиче​ских породах (кварц, слюды, полевые шпаты, циркон и многие другие). Вместе с тем имеются минералы, свойственные преимуще​ственно метаморфическим породам. К ним относятся, например, продукты высокотемпературного преобразования глинистых осад​ков (андалузит, силлиманит, кианит, ставролит) или карбонатного материала (волластонит, периклаз), минералы, возникающие при метаморфизме погружения (цеолиты, пренит, пумпеллиит, лавсо-нит, глаукофан), при импактном метаморфизме (например, высо​кобарические модификации SiO2 — коэсит и стишовит, устойчивые при давлениях более 2 и 8 ГПа соответственно).
В метаморфических породах различают реликтовые и равновес​ные минералы, а также минералы позднего диафтореза. Реликтовы​ми называют минералы исходных осадочных и магматических пород, которые сохранились в метастабильном состоянии в изменивших​ся условиях. Чаще всего это акцессорные минералы (циркон и др.), а также минералы магматических пород, которые кристаллизовались из расплава при достаточно высокой температуре (пироксены, ос​новной плагиоклаз). Если порода испытала несколько этапов мета​морфизма, то реликтовые минералы могут быть продуктами одно​го из предшествующих этапов преобразования. Следует подчеркнуть, что в ходе прогрессивного метаморфизма нагревания реликтовые ми​нералы обычно сохраняются лишь на низкотемпературных стадиях, а при высоких температурах исчезают практически бесследно.
Равновесные минералы образуются при максимальных значени​ях тех интенсивных параметров, которые являются определяющи​ми факторами прогрессивного метаморфизма (T— температура, Р— давление, X— активность или химический потенциал компонентов флюида). В отличие от минералов магматических пород, которые кристаллизуются в определенной последовательности в интервале температур или давлений, равновесные минералы метаморфичес​ких пород формируются одновременно при максимальной темпе-
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ратуре и могут рассматриваться как минеральная ассоциация (пара​генезис), устойчивая при соответствующих этой температуре Р-Т-Х
условиях.
Минералы позднего диафтореза выделяют в тех случаях, когда кроме равновесного минерального парагенезиса, возникшего в хо​де прогрессивного метаморфизма, в породе имеется более низкотем​пературная минеральная ассоциация, образованная в результате регрессивного метаморфизма. Эта ассоциация в принципе подоб​на вторичным минералам, выделяемым в магматических породах. Как было показано в предыдущем разделе, регрессивные преобра​зования обычно сводятся к метаморфизму гидратации. Если этот процесс проявлен достаточно интенсивно, то минералы прогрессив​ного метаморфизма нагревания по сути дела становятся реликтовы​ми по отношению к равновесному парагенезису, характеризующе​му условия метаморфизма гидратации.
2.2. Химический состав метаморфических пород как отражение природы протолита
Метаморфические породы отличаются от исходных по мине​ральному составу и строению. Однако валовый химический состав при метаморфизме во многих случаях не испытывает существенных изменений. Исключение составляют лишь летучие компоненты Н2О и СО2, содержания которых уменьшаются вследствие дегидра​тации и декарбонатизации или увеличиваются, если метаморфизм сводится к гидратации или карбонатизации. Таким образом, хи​мический состав метаморфических пород в отношении нелетучих компонентов отражает состав исходного материала — протолита. Изохимический характер преобразования первичных пород осо​бенно ярко проявлен при метаморфизме нагревания. В то же вре​мя метаморфизм погружения обычно сопровождается привносом натрия и выносом кальция и калия вследствие взаимодействия про​толита с водным раствором, содержащим хлорид натрия. Однако и в случае аллохимического метаморфизма состав преобразованных пород обнаруживает много общего с исходным. Это позволяет ис​пользовать валовый химический состав пород в качестве критерия, определяющего природу протолита.
Различают метаморфические ортопороды и парапороды. Пер​вые представляют собой продукты преобразования магматических
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Рис. 2.1. Поля составов протолита метаморфических пород на диаграмме (Na + K)-Si, по АЛ.Маракушеву, [1986], с упрощениями Исходные осадочные породы: I — известняки и доломиты, II — карбонатные поро​ды с примесью глинистого и кремнистого материала, III — глинисто-карбонатные породы, IV-VI — глинистые породы (IV — каолинитовые, V — гидрослюдистые, VI — монтмориллонитовые), VII, VIII — песчаники (VII — граувакковые и полимиктовые, VIII — аркозовые), IX — кремнистые породы; X — магматические породы
пород (вулканических и интрузивных), а вторые являются резуль​татом метаморфизма осадочных пород. Предложено много петро-химических диаграмм, предназначенных для определения состава протолита; одна из них показана на рисунке 2.1.
2.3. Структуры и текстуры метаморфических пород
Поскольку метаморфические породы формируются в результа​те перекристаллизации протолита в твердом состоянии, структуры этих пород называют бластовыми (греч. blastos — рост, росток, поч​ка). По форме зерен различают следующие разновидности бласто-вых структур (рис. 2.2): гранобластовая (агрегат изометричных зе​рен, например, кварца или кальцита); лепидобластовая (агрегат листоватых или чешуйчатых кристаллов, представленных чаше все-
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Рис. 2.2. Структуры метаморфических пород, различаемые по форме зерен: гра-нобластовая (а), ле-пидобластовая (б), нематобластовая (в), фибробластовая (г)
го слюдой); нематобластовая (агрегат игольчатых или длинноприз-матических кристаллов: актинолита, силлиманита и др.); фибробла​стовая (агрегат волокнистых кристаллов, например, волокнистой разновидности силлиманита — фибролита). Если порода сложена минералами разной формы, то говорят о гранолепидобластовой, лепидонематобластовой структурах и т.п.
По абсолютным размерам зерен метаморфические породы так же, как магматические, подразделяются на крупно-, средне- и мел​козернистые со средними размерами зерен, составляющими соот​ветственно >5, 5-1 и <1 мм.
По относительным размерам зерен выделяются такие структу​ры метаморфических пород (рис. 2.3): гомеобластовая (агрегат зе​рен одинакового размера); гетеробластовая (агрегат зерен разных размеров); порфиробластовая (крупные кристаллы — порфироблас​ты — резко выделяются на фоне более мелкозернистой основной ткани породы); пойкилобластовая (порфиробласты содержат мелкие вростки минералов из основной ткани породы); ситовидная (оби​лие мелких вростков одного минерала в крупных кристаллах друго​го минерала).
В тех случаях, когда в метаморфических породах сохраняются реликтовые структуры исходных пород (протолита), их называют па-
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Рис. 2.3. Структуры метаморфических пород, различаемые по относительному размеру зерен: го-меобластовая (а), гетеробластовая (б), порфиробластовая (в), ситовидная (г)
лимпсестовыми бластоструктурами: бластопсаммитовой, бласто-порфировой и т.п.
Текстура отражает распределение минеральных зерен в прост​ранстве. Для контактово-метаморфических пород типична массив-
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Рис. 2.4. Текстуры метаморфических пород: сланцеватая (а), гнейсовидная (б), полосчатая (в), плойчатая (г)
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ная текстура с более или менее равномерным распределением мине​ральных зерен по всему объему, а также пятнистая текстура. Поро​ды, возникшие в результате регионального метаморфизма, а также при дислокационном метаморфизме, обычно обладают директивны​ми текстурами с преимущественной ориентировкой вытянутых или уплощенных кристаллов вдоль определенных линий или поверх​ностей. Наиболее распространенные разновидности ориентирован​ных текстур, свойственные метаморфическим породам, показаны на рисунке 2.4: сланцеватая (обусловлена плоскостной ориентиров​кой листоватых, чешуйчатых, пластинчатых минералов, главным образом слюд); гнейсовая, или гнейсовидная (обусловлена ориентиров​кой вытянутых минералов, например роговой обманки); полосчатая (разные минералы, которые обычно отличаются по цвету, сосредо​точены в отдельных полосах); линзовидно-полосчатая (минералы разного состава скапливаются в виде вытянутых линз); плойчатая (поверхности сланцеватости или полосы смяты в мелкие складки).
2.4. Механизм формирования структур и текстур метаморфических пород
Образование новых кристаллов в метаморфических породах ре​гулируется соотношениями между скоростями возникновения за​родышей и последующего их роста. Если для появления зародыша кристалла в расплаве необходимо некоторое переохлаждение отно​сительно термодинамически равновесной температуры ликвиду​са, то при перекристаллизации твердой породы новая кристалличе​ская фаза возникает после некоторого перегрева относительно термодинамического равновесия. При этом нуклеация (образова​ние зародышей) в метаморфических породах всегда бывает гетеро​генной, т.е. зародыши кристаллов наследуют неоднородности, ра​нее существовавшие в породе.
Чем больше перегрев, при котором начинается перекристал​лизация, тем выше скорость нуклеации. Поэтому, например, во вну​тренней зоне экзоконтактового ореола вокруг интрузивного тела формируются более мелкозернистые метаморфические породы, чем во внешней зоне, испытавшей меньший нагрев. Важным фак​тором, определяющим скорость роста зародышей, являются де​формации горных пород. Чем интенсивнее деформация, тем при прочих равных условиях больше образуется новых центров кристал-
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лизации. В связи с этим породы дислокационного метаморфизма обычно обладают мелко- и тонкозернистыми структурами.
Увеличение размеров кристаллических зародышей определя​ется: 1) скоростью диффузии, посредством которой перемещаются компоненты, расходуемые на построение кристалла; 2) скоростью реакций на границе растущего кристалла, которые приводят к об​разованию химического соединения, отвечающего по составу кри​сталлу; 3) скоростью приращения кристаллической структуры на гранях и ребрах кристалла и, наконец, 4) скоростью удаления теп​ла кристаллизации и примесей, не входящих в кристалл. Та из пе​речисленных скоростей, которая оказывается минимальной, кон​тролирует темп роста кристалла.
Поскольку в процессе метаморфизма кристаллы растут не изо​лированно, а все время испытывают влияние соседних зерен, то структура породы определяется не только соотношениями ско​ростей нуклеации и роста отдельных индивидов, но и стремлением к возникновению равновесных минеральных агрегатов, обладающих минимальной поверхностной энергией. В ходе перекристаллизации грани кристаллов, обладающие большей поверхностной энергией, уменьшаются и исчезают, а грани с меньшей энергией разрастают​ся; равновесие устанавливается на такой стадии, когда общая по​верхность минеральных зерен в агрегате достигает величины, соот​ветствующей минимуму свободной энергии.
Идиоморфные кристаллы обладают большей поверхностной энергией, чем ксеноморфные, и баланс в агрегате достигается при оптимальном сочетании тех и других. Поскольку поверхностная энергия кристаллов разного состава неодинакова, степень идио​морфизма минералов в метаморфических породах уменьшается в последовательности, соответствующей кристаллобластическому ряду (по [Philpotts, 1990]):
1) магнетит, рутил, сфен, пирит;
2) силлиманит, кианит, гранат, ставролит, турмалин;
3) андалузит, эпидот, цоизит, форстерит, лавсонит;
4) амфибол, пироксен, волластонит;
5) слюда, хлорит, тальк, пренит, стильпномелан;
6) кальцит, доломит, везувиан;
7) кордиерит, полевой шпат, скаполит;
8) кварц.
Минерал, занимающий более высокую строку в этом ряду, об​разует идиоморфные грани по отношению к минералу, расположен-
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ному в более низких строках. Следует подчеркнуть, что степень идиоморфизма минералов в метаморфических породах ни в коей мере не указывает на последовательность кристаллизации. Все ми​нералы равновесного парагенезиса образуются одновременно, и фор​ма отдельных зерен целиком определяется кинетическими факто​рами и стремлением к минимуму поверхностной энергии агрегата
кристаллов.
Если метаморфическая порода сложена изометричными зер​нами с близкими поверхностными свойствами, то самым равновес​ным является агрегат с тройными сочленениями граней, располо​женных под углом 120°. Такие сочленения, обеспечивающие минимум поверхностной энергии, характерны для многих мета​морфических пород с гранобластовой структурой. Сочленение пло​ских граней под углом 120° возможно лишь для кристаллов гекса​гональной сингонии. Грани кристаллов других сингоний при таком сочленении должны быть выпуклыми или вогнутыми. Кривизна граней, в свою очередь, определяет появление градиентов давления на границах зерен. Поскольку давление со стороны зерна с большим радиусом кривизны превосходит давление со стороны зерна с мень​шим радиусом, то равновесие достигается путем роста крупных зе​рен за счет исчезновения малых, т.е. в процессе перекристаллиза​ции структура становится более крупнозернистой. Эта тенденция характерна для многих метаморфических пород.
Ориентированные текстуры возникают в том случае, когда кри​сталлы растут в условиях неравномерного давления, при котором растягивающие и сжимающие напряжения в разных направлениях неодинаковы. Скорость роста кристаллов в направлении макси​мального сжатия (σ,) оказывается меньше, чем в направлении мак​симального растяжения (σ2), так что зародыши листоватых минера​лов, в которых ось [001] параллельна σ1, растут вдоль осей [100] и [010] быстрее, чем зародыши, имеющие иную ориентировку. В ре​зультате возникает сланцеватая текстура с преимущественным рас​положением чешуек слюды или других листоватых минералов па​раллельно σ2
Другой механизм образования ориентированных текстур связан с растворением минералов в межзерновом флюиде в направлении максимального сжатия и выпадением этого же минерала из рас​твора в направлении растягивающих напряжений. Например, изо-метричные зерна кварца, растворяясь в направлении σ1; и разраста​ясь в направлении σ2 превращаются в тонкие параллельные линзы.
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Перекристаллизация в обстановке неравномерного давления приводит к ориентированному расположению не только листо​ватых или вытянутых кристаллов, но и минеральных зерен изоме-тричной формы. Специальные микроструктурные исследования показывают, что преимущественная кристаллографическая ори​ентировка проявлена в зернах кварца, оливина и других минералов. В этом можно убедиться, положив на столик микроскопа шлиф метаморфической породы и введя компенсатор. Однотипное изме​нение интерференционной окраски будет наблюдаться в большин​стве зерен того или иного минерала, следовательно, оси индикат​рисы и кристаллографические оси вытянуты в одном направлении или в одной плоскости.
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Рис. 2.5. Порфиробласт гра​ната в слюдяном сланце. Основная ткань породы состоит из агрегата мелких зерен кварца (светлое) и би​отита (темное). В порфи-робласте граната видны включения кварца. При од​ном николе, поле зрения 1x2 мм
Появление в метаморфических по​родах особенно крупных кристаллов (порфиробластов) свидетельствует о малой скорости образования заро​дышей и высокой скорости последу​ющего роста данного минерала. Ме​ханизм образования порфиробластов включает как диффузионный массо-обмен с замещением одних минералов другими, так и механическое завоева​ние пространства в процессе роста. Важную информацию об условиях кристаллизации несут многочислен​ные мелкие включения, которые со​храняются внутри порфиробластов или образуются одновременно с ними как продукты одной и той же метамор​фической реакции (рис. 2.5). Такие включения часто трассируют реликты сланцеватости, существовавшей до по​явления порфиробластов. Нередко ре​ликты ориентированы под углом к окружающей сланцеватости (рис. 2.6, а) вследствие вращения порфиробласта после того, как он был образован. Наблюдаются и более сложные гелицитовые струк​туры с изгибами реликтовых полос внутри порфиробластов (рис. 2.6, 6), отражающими пластические деформации метаморфи​ческих пород во время и после образования крупных кристаллов. Изогнутые скопления включений в порфиробластах обычно описы-
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Рис. 2.6. Линзообразно-полосчатые включения кварца в порфиробласте граната, ориентированные под углом к сланцеватости в основной ткани по​роды (а), и изгибы полос кварца в порфиробласте граната (б), возникшие в результате его вращения при пластической деформации.
вают как текстуру снежного кома, хотя, как заметил А.Филпоттс [Philpotts, 1990], более близкой аналогией являются спагетти, намо​танные на вилку. Вследствие малой скорости диффузии в кристал​лических фазах порфиробласты переменного состава, например, крупные зерна граната обладают зональностью, которая использу​ется как индикатор изменения Р- Т-X условий метаморфизма.
Если порфиробласты растут в обстановке неравномерного дав​ления, то в направлении минимального сжатия или максимально​го растяжения (σ2) появляются характерные линзообразные обособ​ления, обычно заполненные кварцем, что обусловлено растворением этого минерала в направлении максимального сжа​тия σ1 и его отложением в направлении σ2.
3. КЛАССИФИКАЦИЯ
МЕТАМОРФИЧЕСКИХ
ГОРНЫХ ПОРОД
3.1. Минеральные фации метаморфизма
Метаморфические породы, в отличие от магматических, нера​ционально классифицировать по химическому составу, поскольку последний в значительной мере отражает состав протолита, а не условия метаморфизма. Мало пригодной оказывается и классифи​кация по минеральному составу, так как разные исходные породы, преобразованные в одних и тех же условиях, состоят из разных ми​нералов. Поэтому в основу систематики метаморфических пород положены не химический или минеральный составы, рассматрива​емые по отдельности, а соотношения между химическим составом исходной породы и минеральными ассоциациями (парагенезиса-ми), возникающими в процессе метаморфизма. Такой подход при​вел к выделению минеральных фаций метаморфизма. Это понятие было введено в геологию финским исследователем П.Эскола в 1915 г.
Минеральная фация метаморфизма — это совокупность мета​морфических пород разного химического и минерального состава, которые сформированы в одних и тех же условиях, соответствую​щих определенным интервалам температуры (Т), давления (Р) и определенному количеству и составу флюидной фазы (X). Поро​ды одного исходного химического состава, метаморфизованные в условиях одной и той же фации, имеют один и тот же минераль​ный состав.
3.2. Критерии выделения минеральных фаций
Критерием для отнесения метаморфической горной породы к той или иной фации служит наличие ассоциации минералов (ми​нерального парагенезиса), устойчивой при соответствующих Р-Т-Х параметрах. При этом предполагается, что скорость метаморфи​ческих реакций выше скорости тепло- и массообмена, так что если в больших объемах пород Т, Р и X меняются во времени и простран​стве , то на каждом локальном участке быстро устанавливается рав​новесие или устойчивое метастабильное состояние, которое соот-
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ветствует максимальной температуре, достигнутой в ходе прогрес​сивного метаморфизма. Обратимые ретроградные изменения огра​ничены лишь областью очень высоких температур или обусловле​ны взаимодействием твердых горных пород с относительно низкотемпературной флюидной фазой. Геологический опыт пока​зывает, что эти допущения, известные как принцип мозаичного рав​новесия, близки к условиям, в которых развиваются природные ме​таморфические процессы.
Максимальная температура прогрессивного метаморфизма нагре​вания может быть определена по появлению или исчезновению от​дельных характерных минералов (индекс-минералов). Такой подход впервые был применен в конце XIX века английским геологом Бар​роу при изучении метаморфических комплексов Шотландии. В ме-таосадочных породах этого региона им были вьделены хлоритовая, биотитовая, альмандиновая, ставролитовая, кианитовая и силлима-нитовая зоны, которые последовательно сменяют друг друга с юга на
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Рис. 3.1. Карта изоград 1 — осадочные породы; 2 — метаморфичес​кие породы; 3 — разрыв; 4 — изограды. Обо​значения индекс-минералов: Chl— хлорит, Bi — биотит, Gr— гранат, Cord — кордиерит, St—ставролит, Ку — кианит, А — андалузит, Sill — силлиманит. Силлиманитовая изо-града ограничивает участок, где в ходе про​грессивного метаморфизма была достигну​та максимальная температура
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север вследствие повышения максимальной температуры метаморфизма в этом направ​лении. Границы между зона​ми, которые проводились по первому появлению того или иного относительно высоко​температурного минерала, были названы изоградами (би​отитовая, альмандиновая изограды и т.п.). Карты изо-град дают наглядное пред​ставление о распределении температур в процессе про​грессивного метаморфизма (рис. 3.1). Однако появление или исчезновение отдельных индекс-минералов не может служить строгим критерием для отнесения метаморфиче​ских пород к той или иной фации.
Как показывают термо​динамические расчеты и ре-
3. Классификация метаморфических горных пород
зультаты экспериментов, любой минерал, взятый изолированно, ус​тойчив при более высоких Р- Т параметрах по сравнению с полими​неральными парагенезисами, в которые входит данный минерал. Другими словами, область устойчивости того или иного минерала сильно зависит от присутствия других твердых и флюидных фаз, принимающих участие в метаморфических реакциях.
Например, равновесие:
мусковит + кварц ↔ ортоклаз + силлиманит + Н2О
достигается при более низкой температуре, чем равновесие:
мусковит ↔ ортоклаз + корунд + Н2О.
Поэтому в кварцсодержащих породах калиевый полевой шпат появляется при более низкой температуре, чем в бескварцевых по​родах, и калишпатовая изограда на участках, сложенных теми и дру​гими породами, соответствует разным температурам.
При прогрессивном нагревании пород метаморфические реак​ции чаще всего сводятся к дегидратации и декарбонатизации. Тем​пература этих реакций зависит от способа удаления Н2О или СО2 (см. раздел 1.1). Если флюидная фаза сохраняется в области мета​морфизма и РН20(С02) = Рлит, то температура устойчивости гидро-ксилсодержащйх минералов и карбонатов достигает максимума (см. рис. 1.2). Если же флюид мигрирует в область меньшего давле​ния и РН20(С02) = const < Рлит, то температура устойчивости тех же минералов понижается. Таким образом, температура изоград силь​но зависит от флюидного режима метаморфизма.
Многие минералы, принимающие участие в метаморфических реакциях, являются твердыми растворами переменного состава, которые в зависимости от соотношений компонентов устойчивы при разных Р-Т-Х условиях. В частности, минеральные равнове​сия во многом определяются относительными количествами Fe и Mg в цветных минералах, большей или меньшей примесью Ti в них, а устойчивость слюд и амфиболов зависит от пропорций между анионами ОН- и F-. Вследствие этого изограда трансформи​руется в достаточно широкий интервал температур.
Кроме Р— Т-Х условий истинного термодинамического равно​весия существуют обширные области температур и давлений, в ко​торых минералы сохраняют метастабильную устойчивость. В каче​стве примера рассмотрим равновесия между полиморфными модификациями Al2Si05: андалузита, силлиманита и кианита (рис. 3.2). Эти равновесия могут служить хорошим инструментом для определения условий метаморфизма высокоглиноземистых
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Рис. 3.2. Равновесия между полиморфными модификациями в системе Al2SiO5
глинистых пород, по​скольку все три мине​рала встречаются в них достаточно часто. Од​нако при эксперимен​тальном определении Р— Т условий инвари​антного равновесия кианита, силлиманита и андалузита получе​ны ошеломляюще раз​ные результаты. В опытах, выполнен​ных разными исследо​вателями, температура тройной точки варьи​рует от 300 до 650°, а давление от 200 до
1200 МПа. Эти расхождения обусловлены метастабильной устойчи​востью отдельных фаз при разных температурах и давлениях, нали​чием небольших примесей железа и тонкими различиями в строе​нии кристаллической решетки минеральных фаз. Наиболее точные значения Т и Р инвариантного равновесия отвечают 501°С и376Мпа.
Кроме того, как было показано Р.Х.Верноном [1980], в при​родных условиях реакции между полиморфными модификациями Al2Si05 протекают не путем псевдоморфного замещения одного минерала другим, а через серию промежуточных циклических ре​акций с участием других фаз, например:
3 кианит + 3 кварц + 2К+ + ЗН2О ↔ 2 мусковит + 2Н+;
раствор
раствор
2 мусковит + 2Н+ ↔ 3 силлиманит + 3 кварц + 2К+ + ЗН2О;
3 кианит ↔3 силлиманит.
Возможны и более сложные циклические реакции с участием биотита, альбита, а также ионов Mg, Fe, Na, растворенных в водном флюиде. Р-Т условия протекания этих реакций существенно отли​чаются от фазовых соотношений в системе Al2Si05.
Важное значение имеет кинетика метаморфических реакций. Скорость, механизм и температура протекания реакций зависят от способа взаимодействия твердых фаз между собой, твердых фаз
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и флюида, каталитического влияния тех или иных компонентов и фаз. Все это делает определение границ между метаморфически​ми фациями достаточно сложной задачей, решение которой требу​ет комплексного подхода и не сводится к выделению изоград по ин​декс-минералам. Более строгим критерием служит смена полиминеральных парагенезисов с учетом многих осложняющих об​стоятельств. Вместе с тем картирование изоград остается эффектив​ным методом полевого изучения метаморфических пород, и при ра​зумном подходе карты изоград могут служить источником ценной информации о развитии метаморфических процессов.
3.3. Введение в парагенетический анализ. Диаграммы «состав-парагенезис»
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Рис. 3.3. Треугольная диаграмма «состав-парагенезис» а, в, с — компоненты, мол.%, из кото​рых состоят кристаллические фазы А, В, С, D, E, F, G (а +в + с= 100%).Точ​ки, отвечающие составам кристалличе​ских фаз, соединены коннодами, кото​рые ограничивают области с разными минеральными парагенезисами
Выделение минеральных фаций требует специального изуче​ния устойчивых парагенезисов минералов, слагающих метамор​фические горные породы. Это направление исследований включа​ет детальные петрографические наблюдения под микроскопом, определение состава кристаллических фаз с помощью микроанали​заторов, термодинамический расчет минеральных равнове​сий, экспериментальные рабо​ты. Для графического изобра​жения результатов применяют диаграммы «состав—параге​незис», которые отражают взаи​мосвязь между валовым хими​ческим составом породы и минеральными ассоциация​ми, устойчивыми в условиях той или иной фации метаморфизма. Для этого используют равносто​ронний или прямоугольный треугольники, вершины кото​рых соответствуют 100%-ным содержаниям компонентов a, b и с (рис. 3.3). Если а + b + с= 100%, то на сторонах треугольника и внутри него
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можно показать в виде точки состав любого минерала, состоящего из a b и с. При этом пропорции a,b и с должны быть выражены в мо​лекулярных процентах - долях от общего числа молекул, т.е. в ви​де отношений молекулярного количества a, b или с к сумме а+b+с. Таким образом, если на диаграммах состояния физико-химических систем составы фаз представляются в массовых процентах компо​нентов, то на диаграммах «состав-парагенезис» — в молекуляр​ных процентах.
Для каждой метаморфической фации характерны определенные устойчивые ассоциации (парагенезисы) минералов. Если составы всех этих минералов нанести на треугольник и затем соединить точки непересекающимися линиями — коннодами, то треугольная диаграмма «состав-парагенезис» будет разделена на несколько ма​лых треугольников, отвечающих тому или иному минеральному парагенезису. Точка, соответствующая химическому составу ис​ходной породы, попадает в один из малых треугольников, который характеризует минеральный парагенезис, относящийся к данной фации метаморфизма. Сравнивая диаграммы «состав—парагене​зис», построенные для разных фаций, можно наглядно проследить изменение минерального состава породы в ходе метаморфизма.
Реальные горные породы состоят более, чем из трех компонен​тов. Поэтому для изображения минеральных парагенезисов на тре​угольной диаграмме необходимы упрощения: часть компонентов следует исключить из рассмотрения, а другие — объединить в более сложные петрохимические параметры. На диаграммы «состав-па​рагенезис» обычно не наносят компоненты, которые образуют чи​стые фазы, например, SiO2 в кварце или TiO2 в рутиле, а также те компоненты, химический потенциал которых контролируется внешними факторами, например, Н2О. Если компонент входит в состав только одного минерала (Р2О5 в апатите, Na2O в альбите и т.п.), то его тоже можно исключить из рассмотрения и не наносить состав соответствующей кристаллической фазы на диаграмму. При построении диаграмм «состав-парагенезис» не учитываются также элементы-примеси (Ва, Sr и др.). Наконец, если та или иная кристаллическая фаза входит во все минеральные ассоциации, ее со​став не наносится на треугольник, и эта фаза указывается отдельно как общий элемент всех парагенезисов.
При парагенетическом анализе применяются различные треу​гольные диаграммы. До сих пор используют, например, диаграммы ACF и A′KF, предложенные в свое время П.Эскола.
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Диаграмма АCF учитывает соотношения между следующими компонентами:
А = А12О3 + Fe2O3 - (Na20 + K2,O);
С=СаО;
F= FeO + MgO + MnO.
Щелочные полевые шпаты исключаются из парагенезисов, и ко​личество А12О3, связанное с Na2O и К2О в альбите и анортите, вы​читается из общего количества глинозема. Кварц рассматривается как избыточная фаза, входящая во все парагенезисы. Составы ми​нералов, которые можно показать на диаграмме A CF, перечислены в таблице 3.1. Составы слюд и амфиболов можно показать, лишь учитывая пропорции компонентов, входящих в А, С и F.
Диаграмма A CF удобна для наглядного представления мине​рального состава метаморфизованных базитов-ультрабазитов и кар​бонатных пород, но мало пригодна для парагенетического анали​за метаосадочных и других пород, в которые входят цветные минералы с переменным количеством Fe и Mg, поскольку оба этих компонента объединяются в параметре F.
Диаграмма A 'KF основана на несколько иной комбинации па​раметров:
А'= А12О3 + Fe2O3 - (Na2O + K2O + СаО);
К= К2О;
F= FeO + MgO + MnO.
Эта диаграмма может быть использована для графического пред​ставления минеральных парагенезисов в породах, бедных извес​тью. Для того, чтобы более точно изобразить минеральный состав таких пород, например, метаморфизованных глинистых осадков, следует использовать тетраэдр AFMK, где А = А12О3; F= FeO, М = MgO, K= K2O. Часто вместо тетраэдра показывают проекцию на одну из его сторон, например, АРМ, из точки, отвечающей соста​ву избыточной фазы (мусковита, ортоклаза и др.).
Следует подчеркнуть, что метод построения ACF, A 'KF и анало​гичных им диаграмм часто противоречит термодинамическому пра​вилу фаз, и с их помощью можно лишь иллюстрировать парагене-тические соотношения между минералами, установленные каким-либо независимым способом, например, путем термодина​мических расчетов или петрографических наблюдений. Однако при всем несовершенстве треугольные диаграммы «состав-параге​незис» удобны для анализа смены парагенезисов при переходе от од​ной минеральной фации к другой, а также для оценки равновесия
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Таблица 3.1. Доля компонентов А, С, F (мол.%) в некоторых минералах из метаморфических пород
	Минералы
	А
	С
	F

	Антофиллит, куммингтонит,
	0
	0
	100

	ортопироксен, тальк, серпентин
	
	
	

	Актинолит, тремолит
	0
	28.5
	71.5

	Роговая обманка
	0
	28.5
	71.5

	Диопсид, доломит
	0
	50
	50

	Кальцит, волластонит
	0
	100
	0

	Гроссуляр, андрадит
	25
	75
	0

	Везувиан
	14
	72
	14

	Эпидот
	43
	57
	0

	Анортит
	50
	50
	0

	Андалузит, силлиманит, кианит,
	100
	0
	0

	пирофиллит
	
	
	

	Ставролит
	67
	0
	33

	Хлоритоид, кордиерит
	50
	0
	50

	Спессартин, альмандин, пироп
	25
	0
	75

	Хлорит
	10-35
	0
	90-65


наблюдаемых минеральных ассоциаций. Общее правило заключа​ется в том, что составы минералов, образующих равновесные пара-генезисы, не должны разделяться коннодами (см. рис. 3.3)
3.4.

Систематика минеральных фаций метаморфизма
Изменение внешних условий вызывает различные метаморфи​ческие реакции. В зависимости от того, какие из этих реакций вы-брать в качестве граничных, можно создать разные классифика-ционные схемы минеральных фаций метаморфизма. Простая
и вместе с тем достаточно универсальная классификация, предло-женная А.Филпоттсом [Philроtts'199O], приведена на рисунке 3.4. Выделены фации метаморфизма погружения (область низких гео-
термических градиентов в левой части) и фации метамор​физма нагревания (правая часть чертежа), в том числе фации кон-
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3. Классификация метаморфических горных пород
Рис. 3.4. Минеральные фации метаморфизма (а) и характерные для них минеральные парагенезисы (б), по Филпоттсу [Philpotts, 1990] Использованы треугольные диафаммы ACF; обозначения минералов: А — андалу​зит, К — кианит, Sill — силлиманит, М — мусковит, Mull — муллит, Gr — гроссуляр, Alm — альмандин, Ру — пироп, Орх — ортопироксен, Срх — клинопироксен, Р1 — кальциевый плагиоклаз, Ер — эпидот, Lw — лавсонит, Lm — ломонтит, Рm — пум-пеллеит, Рг — пренит, С — кальцит, Аr — арагонит, D — доломит, Wo — волласто-нит, Ас — актинолит, Нb — роговая обманка, G1 — глаукофан, Ath — антофиллит, Тс — тальк, В — биотит, Ch — хлорит, Cd — кордиерит, Pph — пирофиллит, Stn — стильпномелан, Clay — глинистые минералы
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тактового метаморфизма при низких давлениях и регионального ме​таморфизма при умеренных и высоких давлениях. Каждая из фаций характеризуется типичной для нее диаграммой «состав-парагене​зис».
Более подробная систематика минеральных фации метамор​физма, разработанная ААМаракушевым [1988], показана на рисун​ках 3.5-3.7. Следует обратить внимание, что наклон границ между фациями на рисунке 3.4 соответствует метаморфическим реакци​ям, протекающим при условии РРH2O= Рлит На рисунках 3.5-3.7 гра​ницами служат линии минеральных равновесий при PH2O < Pлит. Эти линии наклонены круче, и температурные границы между фа​циями почти не зависят от давления (см. раздел 1.1.3).
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Рис. 3.5. Минеральные фации метаморфизованных глинистых пород (ме-тапелитов), по А.А.Маракушеву [1988]
Фации (цифры в кружках): 1 — глинистых сланцев, 2 — филлитов, 3 — хлорит-му-сковитовых сланцев, 4 — мусковит-биотитовых сланцев и гнейсов, 5 — биотитовых роговиков, 6 — андалузит-кордиеритовых роговиков, 7 — пироксен-кордиеритовых роговиков, 8 — андалузит (силлиманит, кианит)-биотитовых гнейсов, 9 — андалу​зит (силлиманит)-гранат-кордиеритовых гнейсов, 10 — гранат-гиперстен-кордие-ритовых гнейсов, 11 — силлиманит-гиперстеновых гнейсов, 12 — кварц-сапфири-новых гнейсов. Штриховые линии с цифрами — железистость фаната
3.4.1. Фации метаморфизма погружения
Главными интенсивными параметрами, определяющими мине​ральные парагенезисы, возникающие при метаморфизме погруже-
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Рис. 3.6. Минеральные фации мета-морфизованных магматических по​род основного состава (метабази-тов), по А.А. Маракушеву [1988] Фации (цифры в кружках): 1 — метамор-физованных порфиритов и цеолитсодер-жащих пород, 2 — кальцит-хлоритовых и пренит-пумпеллиитовых сланцев, 3 — эпидот-актинолит-хлоритовых сланцев, 4 — альмандиновых и спессартиновых сланцев, 5 — эпидотовых амфиболитов,
6 — гранат-эпидотовых амфиболитов,
7 — роговообманковых роговиков, 8 —
пироксен-плагиоклазовых, ларнитовых
и спурритовых роговиков, 9 — амфибо​
литов, 10 — двупироксен-плагиоклазо-
вых сланцев, 11 — гранатовых и клино-
пироксен-гранатовых амфиболитов,
12 — гранат-двупироксен-плагиоклазо-
вых сланцев, 13 — амфибол-цоизитовых
эклогитов, 14 — амфиболовых эклоги-
тов, 15 — кварцевых эклогитов, 16,17 —
коэситовых эклогитов (16 — с графитом,
17 — с алмазом). Двойная линия — соли-
дус основных магматических пород
ния, являются давление и со​став флюидной фазы (см. раз​дел 1.2.1). Выделяют четыре фа​ции метаморфизма погружения: цеолитовую, пренит-пумпелли-итовую, лавсонит-глаукофано-вую и эклогитовую, отражающие последовательное увеличение давления (табл. 3.2). Не исклю​чено, что появление глаукофа-на, жадеита и других минера​лов, содержащих натрий, обусловлено не столько ростом давления, сколько повышени​ем активности Na во флюидной фазе. Типичные минеральные парагенезисы, свойственные кварцсодержащим породам раз​ных фаций метаморфизма по​гружения, показаны на рисун​ке 3.4.
Цеолиты, пренит, пумпел-лиит, лавсонит устойчивы в присутствии лишь существен​но водного флюида с мини​мальным содержанием СО2 (Хсо2 < 0.01-0.04). Увеличение мольной доли СО2 приводит к образованию хлорита, каль​цита, стильпномелана, эпидо-та, актинолита, сохраняющих устойчивость и при более высо​кой температуре, отвечающей фации зеленых сланцев. Поэто​му фации метаморфизма погружения, перечисленные в таблице 3.2, наиболее отчетливо выделяются в тех случаях, когда протолитом служат подводные вулканиты и продукты их размыва, преобразован​ные с участием морских вод, почти не содержавших СО2. В терри-генных или карбонатных породах, богатых продуктами окисления
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	Таблица 3.2. Минеральные фации
	метаморфизма погружения

	Минеральные
	Метаморфи-
	Типичные
	Давление,
	Глубина,
	Темпера-
	Некоторые граничные реакции

	фации
	ческие породы
	минералы
	МПа
	км
	тура, "С
	

	Цеолитовая
	Метавулканиты,
	Цеолиты
	<(200-500)
	<5—15
	<(200-
	

	
	метаграувакки
	(ломонтит.
	
	
	300)
	

	
	
	гейландит,
	
	
	
	

	
	
	анальцим и др.)
	
	
	
	

	
	
	Смектит
	
	
	
	

	
	
	Иллит
	
	
	
	

	
	
	Опал
	
	
	
	Смектит                  Анальцим + кварц

	Пренит-
	
	Пренит
	200-500
	5-15
	200-300
	Хлорит + Н,0         Альбит +Н,0

	пумпелли-
	
	Пумпеллиит
	
	
	
	

	итовая
	
	Хлорит
	
	
	
	

	
	
	Эпидот
	
	
	
	

	
	
	Альбит
	
	
	
	

	
	
	Кальцит
	
	
	
	

	
	
	Стильпномелан
	
	
	
	Плагиоклаз  + Н2О                Альбит

	Лавсонит-
	Глаукофановые
	Лавсонит
	400-800
	10-25
	300-400
	Лавсонит                               Жадеит

	глаукофановая
	(голубые)
	Глаукофак
	
	
	
	+ кварц

	(голубых
	сланцы
	Жадеит
	
	
	
	

	сланцев)
	
	Арагонит
	
	
	
	Плагиоклаз + диопсид

	Эклогитовая
	Эклогиты
	Гра.чат
	>800
	
	>(400-
	Гранат + омфацит + кварц

	
	
	Омфацит
	
	
	700)
	

	
	
	Кианит
	
	
	
	

	
	
	Кварц(коэсит)
	
	
	
	

	
	
	Рутил
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Рис. 3.7. Минеральные фации ме-таморфизованных ультраоснов​ных и ультрамафических пород, поА.А. Маракушеву [1988] Фации (цифры в кружках): 1—3 — серпентинитов (1 — бруситовых, 2 — тальковых, 3 — баститовых); 4 — таль-китов; 5 — форстерит-антофиллито-вых пород; 6—12 — перидотитов (6 — амфиболовых, 7 — шпинель-амфи-боловых, 8 — гранат-амфиболовых 9 — плагиоклазовых, 10 — шпинеле-вых, 11 — хромшпинельпироповых с графитом, 12 — хромит-пироповых с алмазом). Линии с цифрами — со​держание А12О3 в ортопироксене
(сплошные линии) и в хромшпинели (пунктир), мас.%
углерода, фации метаморфизма погружения должны выделяться по иным критериям.
3.4.2. Фации контактового метаморфизма
Контактовый метаморфизм развивается на малых глубинах (Р< 200 МПа, Н< 3-6 км). Главным фактором метаморфизма яв​ляется рост температуры, обусловленный тепловым воздействием интрузивных тел. Нагревание приводит к перекристаллизации вме​щающих пород и превращению их в роговики — мелкозернистые по​роды с гранобластовой структурой. При раскалывании роговики об​разуют обломки с раковистым изломом, напоминающие осколки рога. Выделяют четыре минеральных фации роговиков, образован​ных при разной температуре (табл. 3.3). Верхний температурный предел контактового метаморфизма равен примерно 900-1000 °С; при этой температуре вмещающие породы, содержащие кварц и по​левые шпаты (песчаники, граниты и т.п.), начинают плавиться с об​разованием бухитов.
Метаморфические породы, залегающие в непосредственной близости от интрузивных контактов, чаще всего относятся к фации пироксеновых роговиков. Породы санидинитовой фации встречаются реже. Обычно они появляются лишь на контактах с основными и ультраосновными-ультрамафическими магмами, которые име-
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Таблица 3.3. Минеральные фации контактового метаморфизма
	Минеральные фации
	Типичные минералы
	Температура, "С
	Некоторые граничные реакции

	
	в метабазитах и карбонатных породах
	в метапелитах
	
	

	Альбит-эпидотовых роговиков
	Эпидот Альбит Хлорит Актинолит
	Пирофиллит Мусковит Биотит
	(250-300) -(450-500)
	Хлорит + кварц                             Пирофиллит

	Амфиболовых роговиков
	Роговая обманка Гранат Плагиоклаз
	Мусковит Биотит Андалузит
	(450-500) -(630-670)
	Роговая обманка                        Андалузит + кварц + Н2О Роговая обманка + кварц               Мусковит + кварц

	Пироксеновых роговиков
	Пироксен Гранат Плагиоклаз Волластонит
	Биотит Кордиерит Андалузит Силлиманит Ортоклаз
	(630-670) -(720-800)
	Пироксен + плагиоклаз + Н2О       Ортоклаз + андалузит (силлиманит) + Н2;О
Кальцит + кварц                Биотит

	Санидинитовая
	Периклаз Шпинель Форстерит
Монтичеллит Ларнит Спуррит Мервинит
	Гиперстен Муллит Корунд Санидин Тридимит
	>(720-800)
	Волластонит                      Ортоклаз + гиперстен + Н2О


3. Классификация метаморфических горных пород
ют высокую начальную температуру (> 1000—1200 °С) и затвердева​ют на небольшой глубине (Н < 1—2 км).
Амфиболовые и альбит-эпидотовыероговики распространены на большем удалении от контактов, однако вблизи фанитных плуто​нов, которые изначально были нафеты не более, чем до 700-800 "С, контактовый метаморфизм во внутренней зоне не поднимается вы​ше фации амфиболовых роговиков.
Следует заметить, что названия фаций контактового метамор​физма даны по минеральному составу метабазитов. При нафевании глинистых пород возникают минеральные парагенезисы, состав которых не отражен в названиях фаций. Так, например, в глинис​тых породах, метаморфизованных в условиях фации пироксено-выхроговиков, развиваются парагенезисы (рис. 3.8.):
1) андалузит + кордиерит;
2) андалузит + кордиерит + плагиоклаз;
3)плагиоклаз + кордиерит;
4) плагиоклаз + кордиерит + гиперстен;
которые изофациальны парагенезисам:
5) плагиоклаз + гиперстен;
6) плагиоклаз + гиперстен + диопсид;
7) плагиоклаз + диопсид;
8) плагиоклаз + диопсид + фанат;
9) фанат + диопсид;
10)
фанат + диопсид + волластонит.
Последние парагенезисы характерны для пород, богатых каль​цием, в том числе для метабазитов.
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Рис. 3.8. Минеральные
парагенезисы фации пи-
роксеновых роговиков на
диаграмме
ACF,
по Гольдшмидту Цифры на чертеже — номера парагенезисов, см. текст
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Часть IV. Петрография и петрология метаморфических горных пород

После достижения максимальной температуры метаморфичес​кие породы контактовых ореолов испытывают охлаждение, которое обычно сопровождается циркуляцией гидротермальных растворов, отделившихся от магматических тел или содержавшихся во вме​щающих породах. Под воздействием водных растворов может про​исходить регрессивная гидратация: замещение биотита мусковитом, гидролиз полевых шпатов и т.п.
3.4.3. Фации регионального метаморфизма
В области умеренных давлений от 200 до 800-900 МПа выделя​ются четыре фации регионального метаморфизма нагревания: зе​леных сланцев, эпидот-амфиболитовая, амфиболитовая и гранули-товая (табл. 3.4). Фацию зеленых сланцев относят к низшей ступени метаморфизма, эпидот-амфиболитовую и амфиболитовую — к сред​ней, а гранулитовую фацию — к высшей ступени.
Противопоставление контактового метаморфизма (Р< 200 МПа) региональному метаморфзиму нафевания (Р> 200 МПа) основано на геологических критериях (локальный характер контактового ме​таморфизма и его связь с конкретными интрузивными телами, большие объемы регионально метаморфизованных порол и скры​тые источники тепла) и текстурно-структурных различиях мета​морфических пород (массивные роговики на контакте с интрузива​ми, сланцы и гнейсы в зонах регионального метаморфизма). По минеральным парагенезисам метаморфизм нагревания, про​явленный в условиях разного давления, в значительной мере сходен, что позволяет провести сопоставление фаций контактового и реги​онального метаморфизма (см. рис. 3.4). Некоторая разница в гра​ничных температурах не имеет принципиального значения. Заме​тим, что наклон границ между фациями на рисунке соответствует условию Рн2о = Рлит. Если Рн2о < Рлит, что часто имеет место в при​роде, то границы наклонены круче (см. рис. 3.5-3.7) и разница гра​ничных температур в интервале давлений становится еще меньше.
Переход от одной фации регионального метаморфизма к другой по мере роста максимальной температуры сопровождается реак​циями дегидратации с образованием минералов, содержащих все меньше воды, а также снижением железистости цветных минералов (биотита, кордиерита, граната и др.) и возрастанием основности плагиоклаза. Нижняя граница фации зеленых сланцев определяет​ся дегидратацией глинистых минералов (каолинита, монтморилло-
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Таблица 3.4. Минеральные фации регионального метаморфизма нагревания
	Минеральные
	Метабазиты
	Метапелиты
	Температура,
	Некоторые граничные реакции

	фации
	Метаморфические
	Типичные
	Метаморфические
	Типичные
	•с
	

	
	породы
	минералы
	породы
	минералы
	
	Каолинит + кварц           Монтмориллонит

	Зеленых
	Зеленые сланцы
	Хлорит
	Хлорит-серицитовыг
	Серицит
	(300-400) -
	Пирофиллит + Н,0          Хлорит + Н,0

	сланцев
	
	Эпидот
	сланцы
	Пирофиллит
	(500-600)
	

	
	
	Актинолит
	
	Хлорит
	
	

	
	
	Альбит
	
	Хлоритоид
	
	

	
	
	Кальцит
	
	Гранат
	
	

	
	
	
	
	(спессартин)
	
	Хлорит + кварц               Пирофиллит

	Эпидот-
	Амфиболиты
	Эпидот
	Слюдяные сланцы
	Мусковит
	(500-600) -
	Альмандин + НО             Андалузит + кварц + Н,0

	амфиболи-
	
	Роговая
	
	Биотит
	(550-650)
	

	товая
	
	обманка
	
	Ставролит
	
	

	
	
	Олигоклаз
	
	Гранат
	
	

	
	
	Гранат
	
	(альмандин)
	
	

	
	
	(альмандин)
	
	
	
	Мусковит                        Мусковит + кварц

	Амфиболи-
	
	Роговая
	Биотитовые
	Биотит
	(550-650) -
	Ортоклаз + корунд + Н,0 Ортоклаз + силлиманит+

	товая
	
	обманка
	парагнейсы
	Ортоклаз
	(700-800)
	+ Н,0

	
	
	Андезин
	
	Силлиманит
	
	

	
	
	Гранат
	
	(кианит)
	
	

	
	
	(пиральспит)
	
	Кордиерит
	
	

	
	
	
	
	Гранат
	
	

	
	
	
	
	(пиральспит)
	
	Биотит + кварц

	Гранулитовая
	Пироксен-
	Клинопироксен
	Гиперстеновые
	Гиперстен
	>(700-800)
	Ортоклаз + гиперстен (кордиерит, гранат) + Н,0

	
	плагиоклазовые
	Ортопироксен
	(кордиеритовые,
	Ортоклаз
	
	

	
	кристаллические
	Основной
	гранатовые)
	Силлиманит
	
	

	
	сланцы
	плагиоклаз
	парагнейсы
	(кианит)
	
	

	
	(гранулиты)
	Гранат
	
	Кордиерит
	
	

	
	
	(пиральспит)
	
	Гранат
	
	

	
	
	
	
	(пиральспит)
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нита) и появлением вместо них пирофиллита и хлорита. Дегидрата​ция последних двух минералов фиксирует переход к эпидот-амфи-болитовой фации (см. табл. 3.4). Характерная реакция, соответст​вующая верхнему температурному пределу эпидот-амфиболитовой фации,— это дегидратация мусковита. В Р-Т условиях амфиболи​товой фации среди слюд устойчивы биотит и флогопит. Переход от амфиболитовой фации к гранулитовой сопровождается дегидра​тацией низкотитанистого и низкофтористого биотита с образова​нием минеральной ассоциации ортоклаз + кордиерит (гранат) + ги​перстен. Высокотитанистый и богатый фтором биотит, роговая обманка и флогопит могут сохранять устойчивость и в условиях гранулитовой фации. В области умеренных давлений при Р -300-900 МПа) максимальная температура дегидратации этих минералов достигает 850, 1000 и 1200 °С соответственно.
Как следует из рисунка 3.4, температура эпидот-амфиболитовой и амфиболитовой фаций метаморфизма может оказаться выше, чем солидус гранитного расплава, насыщенного водой. Поэтому при Р < 300-500 МПа дегидратация слюд, первоначально содержав​шихся в породах с кварцем, приводит к появлению магматической жидкости. Дальнейшее нагревание способствует увеличению доли расплава и снижению концентрации в нем воды. Очевидно, что метаморфизм кварц—полевошпатовых пород в условиях гранулито​вой фации возможен лишь при отсутствии свободной воды, т.е. в тех случаях, когда протолит изначально был лишен мусковита и биотита или после того, как из частично расплавленной породы был удален магматический расплав, содержавший воду. Изучение микровключений в минералах показывает, что в условиях гранули​товой фации флюидная фаза представлена чистой углекислотой.
Высокобарическими эквивалентами метаосадочных пород эпи​дот-амфиболитовой, амфиболитовой и низкотемпературной части гранулитовой фации служат сланцы и гнейсы с кианитом (см. рис. 3.5); в некоторых классификациях эти породы выделяют как особую фацию кианитовых сланцев. Метаморфизм основных магматических пород в обстановке высокого давления (Р > 800 МПа) приводит к образованию эклогитов. Поскольку поле устойчивости эклогитов примыкает к стационарной геотерме (см. рис. 3.6), их обычно рас​сматривают среди продуктов метаморфизма погружения (см. раз​дел 3.4.1). Температура образования эклогитов соответствует эпи​дот-амфиболитовой, амфиболитовой и гранулитовой фациям умеренного давления. Метаосадочные породы, изофациальные ме-
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3. Классификация метаморфических горных пород
Рис. 3.9. Главные минеральные парагенезисы фаций регионального мета​морфизма на диаграммах ACF, по П. Эскола:
а — фация зеленых сланцев (кварц-альбит-мусковит-хлоритовая субфация), б — амфиболитовая фация (силлиманит—альмандин—ортоклазовая субфация), в — гра-нулитовая фация. Римские цифры — номера парагенезисов, см. табл. 3.5
табазитам эклогитовой фации, представлены сапфириновыми гней​сами. Образование сапфирина Mg2Al4SiO10 является результатом реакций:
гранат + кордиерит → сапфирин + гиперстен + кварц, гиперстен + силлиманит + кордиерит →сапфирин + кварц. Изменение минерального состава метаморфических пород в хо​де регионального метаморфизма иллюстрируется диаграммами «со​став—парагенезис» (см. рис. 3.4, 3.9 и табл. 3.5).
Таблица 3.5. Минеральные парагеиезисы, характерные для разных фаций регионального метаморфизма, по П.Эскола
	Поля на
	Минеральные парагенезисы
	Характерные породы

	диаграммах
	
	

	См. рис. 3.9, а
	Фация зеленых сланцев

	I
	Мусковит (серицит) +
	Филлиты, серицит-

	
	хлоритоид + эпидот +
	хлоритовые сланцы

	
	альбит + кварц
	(метапелиты)

	II
	Хлоритоид + хлорит +
	То же

	
	эпидот + альбит + кварц
	

	III
	Хлорит + эпидот +
	Зеленые сланцы

	
	актинолит + альбит + кварц
	(метабазиты)

	IV
	Хлорит + актинолит + тальк
	То же для высоко-

	
	+ альбит + кварц
	магнезиальных пород

	У
	Актинолит + эпидот +
	Сланцы по известнякам с

	
	кальцит + альбит + кварц
	примесью силикатного

	
	
	материала
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Окончание табл. 3.5
	Поля на
	Минеральные парагенезисы
	Характерные породы

	диаграммах
	
	

	
	Эпидот-амфиболитовая фация

	I
	Мусковит + альмандин +
	Слюдяные сланцы

	
	эпидот + альбит + кварц
	(метапелиты)

	II
	Роговая обманка + эпидот +
	Альбит- эпидотовые

	
	альмандин + биотит +
	амфиболиты (метабазиты)

	
	альбит + кварц
	

	III
	Актинолит + антофиллит +
	Антофиллитовые сланцы

	
	биотит + альбит
	по ультрамафитам

	IV
	Актинолит + эпидот +
	Сланцы по известнякам с

	
	кальцит + альбит + кварц
	примесью силикатного

	
	
	материала

	См. рис. 3.9, б
	Амфиболитовая фация

	I
	Силлиманит + альмандин +
	Силлиманит-гранатовые

	
	плагиоклаз + биотит +
	плагиогнейсы

	
	кварц
	(метапелиты)

	II
	Альмандин + плагиоклаз +
	Гранатовые амфиболиты

	
	роговая обманка + биотит +
	(метабазиты)

	
	кварц
	

	III
	Диопсид + плагиоклаз +
	Пироксеновые

	
	роговая обманка + биотит +
	амфиболиты (метабазиты)

	
	кварц
	

	IV
	Диопсид + плагиоклаз +
	Скарноиды по

	
	гроссуляр + кварц
	карбонатным породам

	V
	Диопсид + гроссуляр +
	То же

	
	волластонит + кварц
	

	См. рис. 3.9, в
	Гранулитовая фация

	I
	Силлиманит + гранат +
	Силлиманит-гранатовые

	
	плагиоклаз + ортоклаз +
	гнейсы (метапелиты)

	
	кварц
	

	II
	Гранат + гиперстен +
	Чарнокиты (метапелиты и

	
	плагиоклаз + ортоклаз +
	метаморфизованные

	
	кварц
	кислые магматиты)

	III
	Гиперстен + диопсид +
	Двупироксеновые гнейсы

	
	плагиоклаз + ортоклаз +
	(метабазиты)

	
	кварц
	

	IV
	Диопсид + плагиоклаз +
	Силикатные мраморы по

	
	кальцит + кварц
	карбонатным породам
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4. ПЕТРОГРАФИЯ НЕКОТОРЫХ
РАСПРОСТРАНЕННЫХ
МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД
Минеральный состав и строение метаморфических пород весь​ма разнообразны. Широкие вариации исходного состава протоли-та в сочетании с вариациями Р-Т-Х условий его преобразований приводят к появлению разнообразных минеральных парагенезисов и текстурно-структурных разновидностей метаморфических по​род. Схемы минеральных фаций (см. табл. 3.2-3.5) намечают лишь главные тенденции изменения состава пород в ходе метаморфизма и могут быть детализированы в разных направлениях. В данном разделе приведено краткое петрофафическое описание наиболее распространенных метаморфических пород, которое дополняет и конкретизирует общие положения, рассмотренные в предыду​щих разделах.
4.1. Породы метаморфизма погружения
Метаморфизм погружения развивается в широком интервале глубин от приповерхностной зоны до основания литосферы и харак​теризуется относительно низкими температурами, которые не пре​вышают средней континентальной геотермы. Метаморфизм по-фужения ярче всего проявлен в эпигенетическом преобразовании вулканических пород повышенной основности, сформированных в подводных условиях, продуктов их размыва и переотложения, а также основных, ультраосновных и ультрамафических пород ин​трузивного облика, принимающих участие в строении офиолитовых поясов.
4.1.1. Метавулканитпы и метаграувакки цеолитовой и пренит—пумпеллиитовой фаций
Состав протолита. Исходные породы представлены главным об​разом базальтами и андезибазальтами, которые накапливались на дне морских бассейнов, вулканокластитами, возникшими при раз​рушении лавовых потоков под водой, а также фаувакковыми пес​чаниками — обломочными породами, образованными в результа​те размыва основных вулканитов.
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Геологические условия метаморфизма. Перечисленные выше по​роды заполняют прогибы, существовавшие на ранних стадиях тек​тонического развития докембрийских и фанерозойских подвиж​ных поясов. Метаморфизм погружения сопровождал накопление вулканогенных, вулканокластических и вулканомиктовых обло​мочных пород и достигал максимума во время деформаций горизон​тального сжатия, которые привели к замыканию прогибов и выра​жались в тектоническом скучивании заполнявшего их материала, формировании надвигов и перекрытии одних аллохтонных пластин другими. Все эти структуры были образованы на доорогенных эта​пах развития подвижных поясов, которые предшествовали во вре​мени эпохам общего поднятия и гранитообразования. Начальные стадии метаморфизма погружения проявлены также в рифтовых зонах срединно-океанических хребтов и впадинах, заполненных вулканитами трапповой ассоциации, на континентах.
Метавулканиты и метаграувакки часто описывают как зелено-каменно-измененные вулканические или вулканогенно-осадоч-ные породы и не относят к метаморфическим образованиям. Одна​ко после того, как Д.Кумбс (1954 г.) выделил цеолитовую и пренит—пумпеллиитовую фации метаморфизма в доорогенных вулканитах Новой Зеландии, а последующие исследования выясни​ли Р— Т-X условия, соответствующие этим фациям, зеленокамен-ные эффузивы стали рассматривать среди продуктов метаморфиз​ма погружения. Метавулканиты и метаграувакки распространены в докембрийских зеленокаменных поясах и во многих прогибах фанерозойского возраста. Эти породы подробно изучены, напри​мер, в разрезах ордовика, силура, девона и раннего карбона Урала. Уральская сверхглубокая скважина, пробуренная на крыле Тагиль​ского прогиба, вскрывает силурийские метавулканиты и метаоса-дочные породы пренит-пумпеллиитовой фации на глубину более 4 км. В разрезе Тюменской сверхглубокой скважины, которая пере​секла траппы триасового возраста на севере Западно-Сибирской низменности, отчетливо проявлен цеолитовый метаморфизм вул​канических пород.
Метавулканиты цеолитовой и пренит-пумпеллиитовой фаций нередко ассоциируют с серпентинитами, которые развиваются по ультрамафитам.
Минеральный состав метаморфических пород. В условиях цео​литовой фации, для которых характерны малые глубины и невысо​кая температура (Н < 5-15 км, Т< 200-300 °С), в основных вулка-
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нитах и граувакках образуются цеолиты, глинистые минералы, опал и халцедон. Среди цеолитов первыми появляются морденит Na2Ca2Al6Si9O30*8H2O, стильбит Na2CaAI2Si6016-6H20, гейландит (Na,K)2-3Al3(Al,Si)2Si13O3612H2O. По мере повышения темпера​туры эти минералы, которые максимально богаты водой и кремне​земом, переходят в цеолиты с меньшим содержанием Н?О и SiO2: томсонит NaCajAljSijO^-5Н2О, ломонтит CaAl2Si4012-4H20, аналь-цим NaAlSi2O6- H2O. Метаморфические реакции приводят к появ​лению альбита, кварца и некоторого количества свободной воды:
морденит → ломонтит + альбит + кварц + Н20;
гейландит →ломонтит + альбит + кварц + Н2О;
анальцим + кварц →альбит + Н2О.
Точная диагностика цеолитов под микроскопом затруднена.
Цеолиты замешают кристаллы плагиоклаза, вулканическое стек​ло и цемент осадочных пород, а также заполняют миндалины и раз​виваются по трещинам.
Глинистые минералы представлены преимущественно смекти-том (под этим названием объединяют монтмориллонит Al2Si4O10(OH)2-4H2O, нонтронит Fe2Si4O10(OH)2nH2O и сапонит Mg2Si4O10(OH)2-4H2O) и иллитом — смесью серицита и селадони-та (магниевого глауконита). При повышении температуры смектит превращается в хлорит, а иллит в мусковит. Глинистые минералы замещают главным образом вулканическое стекло и цветные мине​ралы.
Опал, который в ходе прогрессивного метаморфизма переходит в халцедон, обычно заполняет открытые трещины, поры выщела​чивания, миндалины.
В условиях пренит—пумпеллиитовой фации (H= 5-15 км, Т= 200-300 °С) цеолиты исчезают, уступая место прениту, пумпел-лииту, альбиту; дегидратация глинистых минералов приводит к об​разованию хлорита и мусковита, вместо опала и халцедона появля​ется кварц. Парагенезис пренит + пумпеллиит + хлорит + кварц устойчив в широком интервале давлений. В зависимости от исход​ного состава породы и интенсивности метаморфизма относительные количества новообразованных минералов могут меняться. Поро​ды, богатые пумпеллиитом и пренитом, имеют пятнистую окраску. Скопления пумпеллиита выделяются темными пятнами грязно-зе​леного цвета, а скопления пренита — светлыми пятнами. Под микро​скопом нередко можно различить несколько разновидностей пумпеллиита: буровато-желтую, зеленую, бесцветную. Бурый пум-
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пеллиит обычно образует реликты, которые обрастают сростками кварца и слабоокрашенного пумпеллиита. Устанавливается после​довательность минеральных парагенезисов: бурый пумпеллиит + зеленовато-бурый хлорит → зеленый пумпеллиит + зеленый хлорит + кальцит → бесцветный пумпеллиит + кварц. Зеленовато-бурый хлорит относится к прохлориту, а зеленый — к клинохлору. Пренит обычно образуется позднее пумпеллиита в виде удлиненных таб​литчатых кристаллов, радиально-лучистых агрегатов и розеток.
Структуры и текстуры. Метавулканиты и метаграувакки цеоли-товой фации почти полностью сохраняют первичные структуры и текстуры. Избирательный характер замещения вкрапленников, обломков, миндалин, базиса вулканитов и цемента обломочных пород делает строение протолита даже более контрастным, осо​бенно на выветрелой поверхности образцов.
Для пород пренит-пумпеллиитовой фации характерна более полная метаморфогенная перекристаллизация. Агрегаты новообра​зованных минералов нередко группируются в пятна, дискордантные по отношению к первичному текстурному рисунку и элементам первичной структуры. Контуры вкраапенников в вулканитах стано​вятся менее определенными, миндалины с трудом отличаются от пу​стот позднего выщелачивания. Однако многие реликты строения протолита сохраняются, и первичный облик пород может быть ре​ставрирован вполне уверенно. Этому способствует отсутствие на​ложенной сланцеватости, свойственной другим метаморфическим породам.
Р-Т-Х условия метаморфизма. Преобразования, характерные для цеолитовой фации, развиваются на глубинах, не превышающих 5-15 км, при температурах не более 200-300 "С. Столь «холодный» метаморфизм во многом обусловлен циркуляцией водных раство​ров, представляющих собой захороненные морские воды. Взаимо​действие таких растворов с горными породами сопровождается вы​носом кальция и калия и привносом натрия. Метаморфические породы пренит-пумпеллиитовой фации формируются при несколь​ко более высокой температуре (Т= 200-300 °С) на глубине 5-15 км.
Как уже отмечалось, минеральные парагенезисы цеолитовой и пренит-пумпеллиитовой фаций образуются в присутствии водно​го флюида, практически не содержащего СО2. Увеличение парци​ального давления углекислоты делает цеолиты, пренит и пумпелли​ит неустойчивыми, и вместо них при той же температуре и общем давлении возникает парагенезис кальцит + хлорит.
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4.1.2. Глаукофановые и лавсонит-глаукофановые сланцы
Состав протолита. Исходные породы чаще всего представлены основными вулканитами. Кроме того, в составе протолита могут быть ультрамафиты и в редких случаях — глинистые и карбонатные осадки, кварц-полевошпатовые породы (песчаники, кислые вулка​ниты), а также железистые кварциты докембрийского возраста.
Геологические условия метаморфизма. Глаукофановые и лавсо​нит-глаукофановые сланцы, которые часто описывают под назва​нием голубых сланцев (цвет пород обусловлен окраской глаукофана), сосредоточены в узких зонах, которые протягиваются вдоль круп​ных тектонических швов, особенно вдоль региональных надвигов, горизонтальные перемещения по которым приводят к тектониче​ским перекрытиям и возникновению локальных зон повышенно​го давления. Деформации и метаморфизм развиваются на доороген-ных этапах эволюции подвижных поясов во время замыкания ранних вулканогенных и осадочных прогибов. Голубые сланцы, развитые по основным вулканитам и ультрамафитам, характерны для интенсивно дислоцированных офиолитовых поясов альпий​ского и уральского типов.
Зоны метаморфизма погружения с глаукофановыми и лавсонит-глаукофановыми сланцами прослежены вдоль систем фронталь​ных надвигов во многих подвижных поясах, в том числе на совре​менных островных дугах (Япония). Ярким примером подобных структур служат зоны голубых сланцев и сопряженных с ними ме​таморфических пород высокого давления на Полярном Урале. Как полагают, глаукофановые сланцы и другие метаморфические поро​ды высокого давления маркируют зоны субдукции, вдоль которых холодная океанская литосфера погружалась под края континен​тальных плит. Не исключено, что размещение глаукофановых и лав-сонит-глаукофановых сланцев контролируется не столько высо​ким давлением в гипотетических зонах субдукции, сколько путями интенсивной циркуляции натрийсодержащих водных растворов.
Минеральный состав метаморфических пород. Кроме глаукофана (иногда кроссита) и лавсонита, в минеральные парагенезисы входят пироксен, богатый жадеитовым (иногда эгириновым) миналом, фа​нат альмандин-спессартинового ряда, стильпномелан, фенгит, ара​гонит (вместо кальцита, который становится неустойчивым), альбит, кварц, а также сфен и рутил — продукты разложения первичных Ti-содержащих минералов; нередко сохраняются пумпеллиит, хло-
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рит, эпидот. Набор минералов в значительной мере зависит от соста​ва протолита. Так, при метаморфизме глинистых пород появляется много мусковита и хлорита, а при метаморфизме кварц-полевошпа​товых пород возрастает количество жадеита. Если протолитом слу​жат железистые кварциты, то среди новообразованных минералов встречаются кроссит, эгирин, стильпномелан, альмандин-спессар-тин. Все эти кристаллические фазы богаты железом.
Структуры и текстуры. Глаукофановые и лавсонит-глаукофа-новые сланцы обладают нематогранобластовой микроструктурой; отчетливо выражена сланцеватая текстура. Присутствие глаукофа-на, а в некоторых разновидностях кроссита и рибекита придает по​родам зеленоватый или голубоватый оттенок. Поэтому описывае​мые породы часто называют голубыми сланцами, иногда говорят и о фации голубых сланцев. На зеленовато-голубоватом фоне поро​ды выделяются светлые пятна, обогащенные лавсонитом, эпидотом и альбитом.
Р-Т-X условия метаморфизма. Минеральные парагенезисы  с лавсонитом и глаукофаном устойчивы при Т— 200—400 °С в до​вольно широком интервале давлений (от 400-500 до 700-800 МПа) и глубин (от 10 до 25 км). Стабильность Na-амфиболов и пироксе-нов во многом определяется равновесием с водными хлоридно-на-триевыми растворами. Такие растворы имеют эндогенное проис​хождение либо представляют собой захороненные морские воды, вовлеченные в глубинную конвективную циркуляцию.
Лавсонит CaAl2(OH)2Si2O7H2O так же, как цеолиты и пренит, ус​тойчив лишь при низком парциальном давлении углекислоты. Этот минерал образуется за счет натрий-кальциевых цеолитов, например, гейландита, и в результате гидратации анортитовой молекулы пла​гиоклаза. При увеличении парциального давления СО2 вместо лав-сонита кристаллизуется цоизит и другие кальциевые минералы.
4.1.3. Эклогиты
Состав протолита. Эклогиты представляют собой продукт мета​морфизма базальтов, габбро и норитов. Предполагается, что прото​литом некоторых эклогитов служат глинисто-карбонатные осадоч​ные породы (мергели).
Геологические условия метаморфизма. Эклогиты формируются в обстановке высокого давления на глубинах, отвечающих низам континентальной коры и верхам мантии. Они известны среди кри-
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сталлических включений, выносимых кимберлитами и щелочны​ми базальтоидами, а также встречаются в виде тектонических пла​стин и блоков в зонах крупных разрывных нарушений. Линзы эк​логитов описаны среди амфиболитов, гранулитов и других метаморфических пород.
Минеральный состав метаморфических пород. Выделяются четы​ре типа эклогитов (Удовкина, 1985 г.): биминеральные клинопирок-сен-гранатовые (собственно эклогиты), высокоглиноземистые (ки-анитовые и корундовые), двупироксеновые и амфиболовые.
Клинопироксен-гранатовые эклогиты состоят из омфацита — моноклинного пироксена, представляющего собой твердый рас​твор диопсид-жадеит, и граната альмандин-пиропового ряда с при​месью гроссулярового компонента. В качестве второстепенных ми​нералов часто присутствуют рутил, кварц или коэсит. Включения наиболее глубинных эклогитов содержат алмаз. Плагиоклаз в экло-гитах отсутствует. Плотность эклогитов (3.3-3.6 г/см3) значитель​но превосходит плотность близкого по валовому химическому со​ставу габбро (2.9-3.1 г/см3).
Кианитовые и корундовые эклогиты имеют в своем составе высо​коглиноземистые минералы. К этой группе пород относятся и гро-спидиты — кианитовые эклогиты с гранатом, содержащим более 50% гроссулярового минала. Гроспидиты обнаружены среди глубин​ных кристаллических включений в кимберлитах.
Двупироксеновые эклогиты выделяются наличием не только кли-нопироксена, но также энстатита или гиперстена.
Амфиболовые эклогиты содержат кроме клинопироксена и гра​ната то или иное количество амфибола, чаще всего представленно​го каринтином Na2O-3.5CaO-8(Mg, Fe)O-2.5Al2O313SiO2-2H2O и смарагдитом — Сг-содержащим акганолитом. В породах, переход​ных от эклогитов к амфиболитам, появляется роговая обманка.
Главные минеральные парагенезисы эклогитов схематически изображены на диаграмме ACF (рис. 4.1). Минералам постоянного состава, например, кианиту и арагониту на диаграмме соответству​ют точки, а гранатам переменного состава — линия, которая преры​вается в месте разрыва смесимости твердых растворов гроссуляра и пироп-альмандина.
В парагенезис с фанатом, омфацитом и кианитом иногда вхо​дит каринтин, что указывает на относительно низкую температуру образования этой минеральной ассоциации. Чаще, однако, амфи​бол является минералом позднего диафтореза и замещает моно-
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клинный пироксен и (или) гранат. Такую же природу имеет цоизит, который неред​ко встречается в эклогитах как продукт замещения омфаци-та.
Рис. 4.1. Минеральные парагенези-сы эклогитовой фации на диаграм​ме ACF.
К — кианит, Gr — гроссуляр, Aim — аль​мандин, Ру — пироп, Аг — арагонит, Срх — клинопироксен, Орх — ортопи-роксен
Структуры и текстуры. Эк-логиты — темные породы с зе​леноватым оттенком, обычно обладающие массивной текс​турой; полосчатые или слан​цеватые эклогиты встречаются редко. Микроструктура гра-нобластовая или порфиробла-стовая. Порфиробласты обра​зованы фанатом, содержащим многочисленные мелкие включения пироксена, рути​ла, кварца и окруженным афе-гатом призматических зерен
омфацита. В некоторых эклогитах сохраняется коэсит — минерал кремнезема, устойчивый при давлении более 2 ГПа (H> 60 км).
Р—Т—Х условия метаморфизма. Преобразование габбро в экло-гит происходит по схеме:
3CaAl2Si208 + 2NaAlSi3O8+ 3Mg2Si04 + nCaMgSi2O6→
анортит
альбит
форстерит
диолсид
→ 3CaMg2Al2Si3012+ 2NaAlSi2O6nCaMgSi2O6 + SiO2
гранат
омфацит
кварц
Если протолит содержит избыток А12О3 по сравнению с тем его количеством, которое заключено в гранате и омфаците, то образу​ются кианит или корунд; избыток MgO и FeO фиксируется в ром​бическом пироксене.
Как показали эксперименты А.Рингвуда и Д.Грина (1966 г.), переход от плагиоклаз-клинопироксенового габбрового параге​незиса к эклогитовой минеральной ассоциации фанат + омфацит происходит с образованием промежуточного парагенезиса плагио​клаз + клинопироксен + фанат, характерного для фанатовых фа-нулитов. Область устойчивости эклогитов определяется не только соотношениями между давлением и температурой, но и составом протолита (рис. 4.2, а, б). Согласно экспериментальным данным, эк-
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Рис. 4.2. Р-T условия устойчивости экло-гитов, по А. Рингву-ду и Д. Грину, 1966 г. а — минеральные ассо​циации базитов, полу​ченные в эксперименте при 1100 "С; 6 — пред​полагаемые области ус​тойчивости габбро, гра​натового гранулита и эклогита. отрезок АВ — эксперименталь​ные данные при 1100 'С
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логиты могут возникнуть в широком интервале давлений, который охватывает практически всю земную кору и распространяется на верхнюю мантию. Однако в области малых давлений эклогиты ус​тойчивы только при очень низких температурах. Как следует из ри​сунка 4.2, в пределах земной коры верхний температурный предел для эклогитов не превышает 500-550 "С и в большинстве случаев практически совпадает со стационарной континентальной геотер-мой. Следовательно, формирование эклогитов в земной коре воз​можно лишь в процессе метаморфизма погружения, который не сопровождается аномальным ростом температуры.
На малых глубинах (Р< 500 МПа, H< 15 км) эклогиты устойчи​вы при температуре менее 300 "С. При столь небольшой температу​ре скорость диффузии в агрегатах минеральных зерен очень мала, и метаморфические реакции оказываются «замороженными», так что парагенезисы, состоящие из плагиоклаза и клинопироксена, могут оставаться в метастабильном состоянии неопределенно долгое вре​мя. Поэтому эклогиты обычно образуются лишь на большой глуби​не, где более высокая температура перехода габбро-эклогит обеспе​чивает необходимую скорость минеральных превращений. Как показывают геологические и расчетные данные, глубина формиро​вания эклогитов, как правило, составляет 25-30 км, и лишь в исклю​чительных случаях эти породы появляются на меньшей глубине.
Рассмотренные соотношения показывают, что граница эклоги-товой фации в Р— Т координатах (см. рис. 3.4) определяется не столько термодинамически обоснованными минеральными рав​новесиями, сколько кинетическими факторами. В разных класси​фикационных схемах эти границы проводятся по-разному. Появ​ление линз эклогитов среди метаморфических пород иных фаций также можно объяснить локальными кинетическими причинами. Точная оценка Р— Т—X параметров образования эклогитов ослож​няется еще и тем, что эклогитизация не всегда сводится к изохими-ческой перекристаллизации и может сопровождаться метасомати-ческим привносом-выносом компонентов (SiO2, MgO, FeO и др.).
Образование эклогитов может быть связано не только с погруже​нием базальтов или габбро на большую глубину. Если основной магматический расплав кристаллизуется в обстановке высокого дав​ления, то эклогитовый минеральный парагенезис может возник​нуть в результате выделения граната и клинопироксена непосредст​венно из расплава. Такую природу, вероятно, имеют алмазоносные эклогиты, вынесенные кимберлитами с глубины 200-250 км.
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4.2. Породы контактового метаморфизма
Контактовый метаморфизм развивается на малых глубинах (Р< 200 МПа, Ж 5-6 км) под влиянием тепла интрузивных тел. Метаморфические породы приурочены к экзоконтактовым зонам интрузивов и обычно обнаруживают отчетливую латеральную зо​нальность, которая отражает изменение температурного поля во​круг остывающих магматических тел. По мере удаления от контак​та абсолютная величина максимума температуры постепенно снижается, и метаморфические породы высокотемпературной фа​ции, образованные в непосредственной близости от интрузивно​го контакта, сменяются породами низкотемпературных фаиий на удалении от него.
4.2.1. Роговики
[image: image175.jpg]



Рис. 4.3. Схема строения контактового оре​ола гранодиоритового плутона 1 — гранодиориты, 2— вмещающие песчаники и глинистые сланцы, 3 — контактовые рогови​ки: а — биотитовые с андалузитом, б— биотито-вые с силлиманитом
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Наиболее распространенные продукты контактового метамор​физма получили название роговиков, а сам процесс в геологической практике часто называют ороговикованием вмещающих пород. Ес​ли тот или иной интру​зивный массив вскрыт эрозией, то вокруг него можно наблюдать ореол экзоконтактовых измене​ний (рис. 4.3). Роговики, развитые в пределах этого ореола, имеют резкий контакт с интрузивным телом, а на некотором удалении от контакта по​степенно переходят в не​измененные вмещающие породы. Ширина экзо-контактового ореола мо​жет варьировать от не​скольких сантиметров до сотен и даже до первых тысяч метров.
Роговики — это, как правило, плотные и креп-
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кие породы, которые образуют положительные формы рельефа. Часто можно наблюдать как замкнутые цепи холмов, сложенных ро​говиками, огибают пониженные участки, в пределах которых на поверхность выведены интрузивные породы. При раскалывании роговики дают звонкую щебенку, имеющую полураковистый, как у фарфора, излом и режущие края.
Текстура роговиков может быть однородной (массивной) или пятнистой (в случае кучного распределения метаморфических ми​нералов). Иногда встречаются роговики со сланцеватой текстурой. Под микроскопом видно, что роговики представляют собой мелко​зернистый гранобластовый агрегат полигональных минеральных зерен, часто взаимно прорастающих друг в друга. Характерны трой​ные сочленения границ зерен под углом 120°. Подобную микрост​руктуру называют роговиковой. Минеральный состав роговиков и других контактово-метаморфических пород зависит от состава протолита (табл. 4.1).
Роговики по глинистым породам. В контактовых ореолах, нало​женных на глинистые породы, более или менее отчетливо просле​живаются внутренняя зона роговиков, средняя зона узловатых слан​цев и внешняя зона пятнистых сланцев, котопые постепенно переходят в неизмененные глинистые сланцы или аргиллиты. Во внешней зоне пятнистых сланцев контактовый метаморфизм вы​ражается в некотором увеличении размеров зерен вследствие пере-
Таблица 4.1. Продукты контактового метаморфизма пород разного состава
	Протолит
	Продукты метаморфизма

	
	Внешняя зона
	Внутренняя зона

	Известняки
	Мраморизованные известняки
	Мраморы

	Глинистые породы
	Узловатые слан​цы с биотитом, андалузитом, кордиеритом, гранатом
	Роговики с био​титом, андалу​зитом, кордие​ритом, фанатом
	Роговики с биотитом, гиперстеном, калиш-патом, андалузитом, силлиманитом

	Кварцевые песчаники
	Кварцевые и слюдяно-кварцевые роговики

	Основные эффузивы
	Актинолитовые роговики с аль​битом и эпидо-том
	Роговообманко-вые роговики со средним пла​гиоклазом
	Пироксеновые рого​вики с основным плагиоклазом
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кристаллизации и появлении темных пятен размером до 2-3 мм в поперечнике, в которые собираются углистые частицы и магнетит, ранее равномерно распределенные по всему объему породы. Гли​нистые минералы испытывают частичную дегидратацию с образо​ванием серицита и хлорита. Общий минеральный состав пятнистых сланцев: хлорит, хлоритоид, серицит (мусковит), кварц. Если исход​ные породы содержали примесь карбонатного материала, появля​ются тремолит и эпидот. Структура гранолепидобластовая, сохра​няются реликты первичных текстур и структур, свойственных осадочному протолиту.
В средней зоне описанные выше породы сменяются узловатыми слюдяными сланцами. Происходит дальнейшее увеличение размеров минеральных зерен, а вместо пятен возникают отчетливо выражен​ные порфиробласты кордиерита или андалузита, которые макроско​пически имеют вид узелков или бугорков, возвышающихся над по​верхностями сланцеватости. Общий минеральный состав: биотит, мусковит, кварц, кордиерит, андалузит, рудный минерал, углис​тое вещество (графит). В породах, содержавших известь, появляют​ся плагиоклаз и роговая обманка. Структура порфиробластовая, пойкилобластовая, ситовидная.
Порфиробласты и пойкилобласты кордиерита имеют округлые формы с неровными границами и содержат многочисленные вклю​чения основной ткани. Включения биотита, мусковита, графита сохраняют ориентировку основной ткани, что свидетельствует о бо​лее позднем росте порфиробластов. Порфиробласты андалузита имеют призматическую форму и содержат небольшую примесь уг​листого вещества.
Во внутренней зоне контактового ореола развиты биотитовые (самые распространенные), кордиеритовые, андалузитовые, кварц-полевошпатовые роговики, которые могут содержать силлиманит, ги-перстен, гранат (альмандин). При дефиците SiO2 появляются корунд и шпинель, а при избытке СаО волластонит, диопсид, гроссуляр.
Порфиробласты андалузита представлены хиастолитом с кресто​образным расположением углистых включений. Для порфироблас​тов кордиерита характерны секториальные двойники, состоящие из трех или шести индивидов. Основная ткань роговиков состоит из изометричных зерен кварца, полевых шпатов (без двойникового строения) и листочков красно-бурого биотита с почти квадратны​ми поперечными сечениями. В непосредственной близости от кон​такта биотит замещается тонковолокнистым силлиманитом.
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В процессе охлаждения роговики испытывают диафторез: кор-диерит замещается серицитом и хлоритом, а андалузит — серици​том и мусковитом.
Роговики по песчаникам. Кварцевые песчаники, испытавшие термальное воздействие интрузивов, превращаются в кварцевые ро​говики. Во внешней зоне контактового ореола сохраняются релик​ты обломочных зерен, которые обрастают бахромой более мелких зе​рен кварца, возникших при перекристаллизации цемента. Ближе к контакту происходит полная перекристаллизация породы с обра​зованием роговиковой структуры. По песчаникам с кремнистым цементом развиваются кварцевые роговики, представляющие собой сплошной гранобластовый агрегат кварца. По песчаникам с глини​стым цементом формируются слюдяно-кварцевые (обычно биоти-товые) роговики с кордиеритом, андалузитом, силлиманитом. Арко-зовые песчаники превращаются в кварц-полевошпатовые роговики.
Роговики по основным вулканическим породам. Если гипабис-сальные интрузивы прорывают вулканические породы основного состава, то образуются зональные экзоконтактовые ореолы, в кото​рых по мере приближения к контакту альбит-эпидотовые рогови​ки сменяются амфиболовыми, а затем и пироксеновыми роговика​ми. Изменение минерального состава роговиков и температурные условия их формирования отражены в таблице 3.3. Если исходные породы обладали порфировой структурой, то ее реликты обычно со​храняются вплоть до внутренней зоны. Бластопорфировая структу​ра нередко наблюдается даже в пироксеновых роговиках.
4.2.2. Мраморы
Карбонатные породы (известняки, доломиты), попадая в кон​тактовые ореолы интрузивных тел, испытывают перекристаллиза​цию и превращаются в мраморы — зернистые породы с гранобла-стовой структурой, состоящие из плотно сросшихся полигональных зерен кальцита или других карбонатов. При перекристаллизации из​вестняков с примесью песчано-глинистого материала, кроме того, возникают новообразованные силикаты. Во внешней низкотемпе​ратурной зоне появляются серпентин, тальк, тремолит, альбит, а во внутренней зоне, испытавшей более интенсивный прогрев,— фа​нат (гроссуляр), флогопит, везувиан, волластонит, плагиоклаз. В тех случаях, когда карбонатные или терригенно-карбонатные породы приходят в соприкосновение с интрузивами основного или ультра​основного состава, имевшими высокую начальную температуру 612
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(1000-1200 °С) и достигшими малых глубин (Ж 1-2 км), в зоне ближайшего экзоконтакта формируются специфические минералы санидинитовой фации: периклаз MgO, шпинель, форстерит, мон-тичеллит CaMgSiO4, ларнит Ca2Si04, спуррит Ca5Si,O4- СО2, мерви-нит Ca3Mg(Si04)2. Эти и другие высокотемпературные минералы встречаются, например, на контактах карбонатных пород с долери-товыми силлами трапповой ассоциации, а также вблизи интрузив​ных тел, сложенных щелочными ультраосновными породами.
4.3. Породы прогрессивного регионального метаморфизма
Прогрессивный региональный метаморфизм чаше всего проте​кает в интервале температур от 300-400 до 800-900 °С и в диапазо​не давлений от 200-300 до 1000 МПа. Возникающие в ходе этого процесса метаморфические породы весьма разнообразны; их состав и строение во многом зависят от состава и строения протолита. Рассмотрим, как меняются минеральные парагенезисы, текстуры и структуры в ходе прогрессивного метаморфизма глинистых осад​ков, магматических образований основного, ультраосновного и кис​лого составов, песчаников и карбонатных пород.
4.3.1. Метапелиты
Глинистый (пелитовый) протолит (глина, аргиллит, глинистый сланец) состоит из каолинита, монтмориллонита, гидрослюд и дру​гих глинистых минералов с той или иной примесью мелких обло​мочных зерен кварца и полевых шпатов. Глинистые породы бедны кальцием (< 2 мас.% СаО) и натрием (0.5-2.5 мас.% Na2O), богаты алюминием (13-18 мас.% А12О3) и, как правило, калием (2-7 мас.% К2О); содержание кремнезема в глинах составляет 55-65 мас.%. В рыхлых глинах заключено до 5-15 мас.% воды.
Филлиты, серицитовые, хлоритовые и хлорит-серицитовые слан​цы (фация зеленых сланцев). Метаморфизм пелитов начинается с частичной дегидратации глинистых минералов и превращения их в серицит, хлорит, пирофиллит. Этот процесс приводит к обра​зованию филлитов — темных тонкозернистых пород со сланцеватой текстурой и характерным шелковистым блеском на плоскостях сланцеватости, состоящих главным образом из серицита, хлорита и кварца. В филлитах еще отсутствует метаморфическая диффе-
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ренциация материала, и зернышки кварца обрастают узкими чешуй​ками серицита и хлорита. Структура филлитов бластопелитовая или бластоалевролитовая, в ней сохраняются многие элементы об​ломочного строения, отчетливы и реликты первичной слоистости.
В ходе прогрессивного метаморфизма филлиты превращаются в серицитовые, хлоритовые ихлорит-серицитовые сланцы, которые имеют тот же минеральный состав, но отличаются большей степе​нью перекристаллизации. Размер зерен кварца и чешуек слюдистых минералов увеличивается, и они группируются в полосы существен​но кварцевого и преимущественно хлорит-серицитового состава; первые обладают гранобластовой, а вторые — лепидобластовой структурой. Отчетливо выражена сланцеватая, иногда шюйчатая текстура пород. В серицит-хлоритовых сланцах могут появляться порфиробласты граната альмандин-спессартинового ряда, анда​лузита (хиастолита) и хлоритоида.
Глинистые породы с низким содержанием калия переходят в хлорит-стильпномелан-грюнерит—тальковые и хлоритоидные сланцы. Стильпномелан 2(Fe,Mg)O * (Fe,Al)2O3- 5SiO2* 3H2O, кото​рый можно рассматривать как железистый аналог пирофиллита, образуется в результате частичной дегидратации гидрослюд.
Метапелиты фации зеленых сланцев формируются при темпе​ратуре от 300-400 до 500-600 °С (см. табл. 3.4).
Слюдяные сланцы (эпидот-амфиболитовая фация). Дальнейшее нагревание глинистого протолита приводит к образованию слюдя​ных сланцев, состоящих из мусковита, биотита, кварца (преоблада​ющие минералы), ставролита, граната (альмандин) и некоторых других минералов, в том числе акцессорных (циркон, рутил, турма​лин, сфен, апатит). В зависимости от особенностей исходного со​става протолита пропорции минералов могут меняться. Выделя​ются мусковитовые, биотитовые, двуслюдяные, гранат-биотитовые, ставролит-биотитовые и другие сланцы. Мусковит обычно представ​лен фенгитовой разновидностью, а биотит отличается высокой же-лезистостью и низкой глиноземистостью.
Структура агрегата зерен кварца и листочков слюды — гранолепи-добластовая. Кварц и слюда нередко группируются в отдельные по​лосы. Ставролит и фанат обычно образуют порфиробласты ситовид​ного строения с обильным включением минералов основной ткани.
При метаморфизме глинистых пород, бедных калием, возника​ют куммингтонит-гранат-жедритовые и ставролит-гранат-кордие-рит-андалузитовые сланцы.
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Слюдяные сланцы и изофациальные им породы формируются при температурах от 500-600 до 550-650 "С.
Биотитовые парагнейсы (амфиболитовая фация). Глинистые осадки, метаморфизованные в условиях амфиболитовой фации, превращаются в биотитовые парагнейсы. Эти породы отличаются от слюдяных сланцев появлением среди главных минералов поле​вых шпатов — кислого плагиоклаза и микроклина. Мусковит в гнейсах неустойчив, и вместо него образуются калишпат и гли​ноземистая фаза, обычно представленная силлиманитом. Биотит становится более магнезиальным. Гранат пиральспитового соста​ва также содержит больше пиропового компонента, чем порфироб-ласты этого минерала в слюдяных сланцах. В биотитовых пара​гнейсах низкого давления появляется кордиерит. Структура пород лепидогранобластовая, иногда порфиробластовая. Для текстур​ного рисунка характерна плоскостная ориентировка биотита, од​нако в целом парагнейсы имеют более массивный облик, нежели слюдяные сланцы. Регрессивный метаморфизм гидратации при​водит к частичному замещению биотита поздним мусковитом; биотитовые парагнейсы трансформируются при этом в двуслюдя-ные породы.
Глинистые осадки, содержавшие мало калия, в условиях ам-фиболитовой фации представлены куммингтонит-жедрит-гранато-выми и силлиманит-гранат-кордиеритовыми плагиогнейсами поч​ти без калиевого полевого шпата.
Температурный интервал формирования биотитовых парагней​сов и изофациальных им пород от 550-650 до 700-800 °С.
Кордиеритовые и гиперстеновые парагнейсы (гранулитовая фа​ция). На высшей ступени регионального метаморфизма возникают биотит-гранат-гиперстен-кордиеритовые и гиперстен-силлимани-товые гнейсы. Кроме минералов, перечисленных в названиях, в со​став пород входят кислый плагиоклаз, ортоклаз и кварц. Акцес​сорные минералы представлены рутилом, цирконом, шпинелью, магнетитом и титаномагнетитом.
Биотит имеет характерную красно-коричневую окраску и отли​чается высокими содержаниями титана (до 5-7 мас.% TiO2) и фто​ра магнезиальность биотита по сравнению с темной слюдой из гнейсов амфиболитовой фации увеличивается. Повышенная магне​зиальность свойственна также кордиериту и пиральспитовому фа​нату Гиперстен содержит до 12 мас.% А12О3, причем глиноземис. тость этого минерала становится больше с ростом давления.
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Ретроградный метаморфизм гидратации, наложенный на па​рагнейсы гранулитовой фации, приводит к образованию более же​лезистого биотита, замещающего гиперстен и кордиерит, а в ряде случаев и мусковита, который замещает биотит и полевые шпаты.
Метапелиты гранулитовой фации с низким содержанием ка​лия представлены гранат-кордиерит-гиперстеновыми и силлима-нит-гранат-кордиеритовыми плагиогнейсами. Вместо грюнерита появляется ферригиперстен; куммингтонит и жедрит разлагаются с образованием более магнезиального гиперстена.
Главные изменения минерального состава метапелитов в ходе прогрессивного регионального метаморфизма показаны в табли​це 4.2.
4.3.2. Метабазиты
Основные магматические породы (базиты) состоят из плагио​клаза с высокой долей анортитового компонента и клинопироксе-на, к которым может добавляться то или иное количество оливина и рудного минерала. Базиты содержат много кальция (до 10-13 мас.% СаО), магния и железа (до 15-25 мас.% MgO + FeO), натрий преобладает над калием; содержания глинозема (А12О3) ко​леблются от 10 до 20 мас.%, а относительное количество SiO2 не пре​вышает 53 мас.%. Базитовый протолит беден водой. Таким образом, основные магматические породы сильно отличаются по минераль​ному и химическому составам от глинистых осадков. Поэтому при одних и тех же Р— Т условиях метаморфизм базитов приводит к по​явлению иных минеральных ассоциаций по сравнению с метапели-тами. Некоторые силикатно-карбонатные породы, например мер​гели, близки по химическому составу к базитам, и продукты метаморфизма мергелей во многом сходны с метабазитами.
Метабазальты и зеленые сланцы. На начальной стадии прогрес​сивного метаморфизма базальтов и других изверженных пород по​вышенной основности они превращаются в метабазальты и зеленые сланцы, состоящие из хлорита, актинолита, минералов группы эпи-дота, кальцита, альбита. Это темные зеленовато-серые породы со сланцеватой текстурой, которые под микроскопом представляют со​бой немато- и лепидогранобластовые агрегаты указанных выше минералов. Среди первичных кристаллических фаз наименее устой​чивым оказывается основной плагиоклаз, который разлагается с об​разованием альбита и кальциевых минералов — эпидота и кальци​та. По цветным минералам развиваются хлорит, актинолит, эпидот. 616
4. Петрография некоторых распространенных метаморфических пород Таблица 4.2. Минеральный состав метапелитов
	Минерал
	Фация метаморфизма

	
	Зеленых сланцев
	Эпидот-амфиболитовая
	Амфиболи-товая
	Гранулитовая

	Пирофиллит Хлорит Хлоритоид Серицит,
	
	Мусковит
	

	
	
	
	

	
	Серицит
	
	

	мусковит Гранат
	Мп
	Fe                  Mg-Fe      Fe-Mg

	Андалузит Ставролит Кианит Биотит
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	Fe
	Ti

	Кордиерит
	
	Fe                     Mg

	Силлиманит Гиперстен
	
	Fe              Mg

	Плагиоклаз
	Аn0Ап14
	An20—An25

	Калишпат Кварц
	

	
	


Альбит (Аn0-7) обычно выделяется в виде зерен неправильной формы без двойникового строения, которые можно принять за кварц. Заметим, что в небольшом количестве кварц также встречается в ме-табазальтах и зеленых сланцах. Хлорит чаще всего представлен про-хлоритом с сильным плеохроизмом, аномальными (бурыми или си​ними) интерференционными окрасками, малым положительным утлом 2V и показателем преломления, равным 1.61—1.63. Кроме жел​того железистого эпидота, в метабазитах содержится бесцветный кли-
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ноцоизит, количество которого возрастает с ростом температуры. Цвет игольчатых кристаллов актинолита меняется от голубовато-зе​леного до почти бесцветного в разновидностях, близких к тремолиту.
Метабазальты и зеленые сланцы, обладая сходным минераль​ным составом, различаются строением породы. В метабазальтах сохраняются отчетливые реликты первичных магматических струк​тур и текстур. Хорошо видны контуры вкрапленников и миндалин в лавах, обломочное строение туфов. Структура метабазальтов мо​жет быть названа бластопорфировой. В зеленых сланцах структуры и текстуры протолита практически полностью стерты в результате метаморфической перекристаллизации, которая привела к форми​рованию лепидо- и нематогранобластовых агрегатов новообразован​ных минералов.
Заметим, что среди этих минералов широко развиты гидроксил-содержащие кристаллические фазы (хлорит, актинолит, эпидот). Учитывая бедность базитового протолита водой, следует заклю​чить, что метаморфизм зеленосланцевой фации сопровождается привносом Н2О и по сути дела является метаморфизмом гидрата​ции. Хотя этот процесс протекает при реальном нагреве протоли​та и с этой точки зрения может рассматриваться как пример прогрес​сивного метаморфизма, возникающие минеральные парагенезисы устойчивы при более низкой температуре по сравнению с равновес​ной температурой магматических минералов базитов. Поэтому по отношению к базитовому протолиту зеленосланцевый метамор​физм является регрессивным. Температура, при которой образуют​ся зеленые сланцы, составляет 300-600 °С. Чем выше давление (глубина метаморфизма), тем при более высокой температуре дости​гаются те или иные минеральные равновесия (при Рн2о = Робш)
Эпидотовые амфиболиты. В ходе прогрессивного метаморфизма зеленые сланцы сменяются эпидотовыми амфиболитами, состоящи​ми из сине-зеленой роговой обманки (окраска по Ng), более глино​земистой и железистой, чем актинолит, плагиоклаза (олигоклаза-андезина), эпидота. Кроме того, часто присутствуют железистый гранат (альмандин), сфен, некоторое количество кварца. Цветные минералы занимают не менее 50% объема породы. Структура гра-нонематобластовая, при наличии крупных выделений граната пор-фиробластовая. Нередко сохраняются реликты первичных магма​тических структур, в частности, офитовой структуры, свойственной габбро и долеритам. Текстура метаморфических пород сланцеватая или массивная. При ярко выраженной сланцеватости породу назы-
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вают эпидот-амфиболовым сланцем. Температура метаморфизма эпидот-амфиболитовой фации варьирует в зависимости от давле​ния от 500-600 до 550-650 °С.
Амфиболиты. При дальнейшем нагревании эпидотовые амфи​болиты переходят в собственно амфиболиты без эпидота. Исчезно​вение эпидота сопровождается увеличением основности плагиокла​за, который отвечает по составу андезину. Сине-зеленые роговые обманки сменяются зелеными, а при увеличении температуры — бурыми разновидностями. Изменение цвета амфибола обуслов​лено снижением содержания воды, уменьшением доли трехва​лентного железа и ростом концентраций титана. С сине-зелеными роговыми обманками равновесен олигоклаз-андезин, с зелены​ми — андезин, а с бурыми — андезин-лабрадор. Гранат представ​лен пиральспитом, относительное количество пиропа в котором увеличивается по мере роста температуры. Пиральспиты из ам​фиболитов содержат до 6—10 мас.% СаО. В самых высокотемпера​турных и высокобарических амфиболитах может появляться кли-нопироксен (диопсид или салит), который образуется в результате реакции: роговая обманка + эпидот → клинопироксен + плагиок​лаз. Структура амфиболитов гранонематобластовая, текстура мас​сивная или сланцеватая. Амфиболиты формируются при темпера​турах от 550-650 до 700-800 °С.
Пироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы (гнейсы, гра-нулиты). В условиях умеренного давления самые высокотемператур​ные метабазиты представлены породами с массивной, реже сланце​ватой или гнейсовидной текстурой и гранобластовой структурой, состоящими из основного плагиоклаза, диопсида или авгита, гипер​стена, к которым иногда добавляется фанат; может присутство​вать роговая обманка. Такие породы называют пироксен-плагиокла-зовыми (двупироксен-плагиоклазовыми) кристаллическими сланцами, гнейсами или гранулитами. Ни один из этих терминов не является точным. Пироксен-плагиоклазовые породы часто имеют массивную текстуру и, следовательно, не могут быть названы сланцами в строгом смысле слова. Под термином «гнейс» обычно понимают метаморфические породы кварц-полевошпатового состава с отно​сительно малой долей цветных минералов; в то же время пироксен плагиоклазовые «гнейсы» обычно более меланократовые и не содер-жат кварца. Старый термин «гранулит» имеет очень широко толкование и ранее применялся для обозначения разных по соста ву метаморфических пород с зернистым сложением.
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По сравнению с продуктами низших ступеней метаморфизма пироксен-плагиоклазовые породы отличаются максимальной ос​новностью плагиоклаза (андезин-Лабрадор или Лабрадор) и высокой долей пиропового минала в гранате. Содержание кальциевого ком​понента в фанате, находящемся в равновесии с гиперстеном, может достигать 20 мол.%. Гиперстен содержит до 10 мас.% А12О3. Роговая обманка имеет бурую окраску, содержит мало воды, но обогащена фтором и титаном (2-3 мас.% ТiO2), в количественном отношении она уступает пироксенам и во многих случаях отсутствует.
Метабазиты гранулитовой фации формируются при температу​рах не менее 700—800 "С.
Заметим, что минеральный состав пироксен-плагиоклазовых метаморфических пород очень близок к первичному составу бази-тов. Эти породы могут образоваться не только в результате про​грессивного нагревания первоначально холодных магматических пород, например, базальтов, но и при кристаллизации основных магм и регрессивном субсолидусном преобразовании габбро или но-ритов, затвердевших на большой глубине. По-видимому, многие ме​табазиты гранулитовой фации, залегающие в низах континенталь​ной коры, никогда не достигали малых глубин и не испытывали прогрессивного метаморфизма. При затвердевании базитовых магм, содержавших небольшое количество воды, таким путем могут воз​никнуть и амфиболиты.
Изменение минерального состава метабазитов в ходе прогрес​сивного регионального метаморфизма отражено в таблице 4.3.
Таблица 4.3. Минеральный состав метабазитов
	Минерал
	Фация метаморфизма

	
	Зеленых сланцев
	Эпидот-амфиболитовая
	Амфибо-литовая
	Гранулитовая

	Хлорит Актинолит Эпидот Роговая обманка Гранат
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	
	

	Клинопироксен Ортопироксен
	
	
	

	
	
	
	

	Плагиоклаз
	Альбит
	Олигоклаз
	Андезин       Лабрадор
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4.3.3. Метаморфизованные ультрамафиты
Эпигенетическое преобразование ультрамафитов: дунитов пе​ридотитов, коматиитов, пикритов, первоначально состоявших из оливина и пироксена, начинается с гидратации и превращения в серпентиниты при Р-T условиях цеолитовой фации.
Метаморфизм зеленосланцевой фации выражается в образо​вании антигоритовых серпентинитов и серпентиновых сланцев. Анти​горит развивается за счет ранее возникших хризотила и лизардита или путем непосредственного замещения оливина и магнезиально​го пироксена. В условиях зеленосланцевой фации кроме антигори-та могут кристаллизоваться тальк, хлорит, актинолит-тремолит и ромбические амфиболы — антофиллит и куммингтонит, входящие в состав тальк-антигоритовых, актинолит-хлорит-тсыьковых и дру​гих сланцев. С повышением температуры антигорит исчезает и по серпентинитам образуются антофиллитовые, а при отсутствии в ис​ходных породах кальция — актинолитовые и тремолитовые сланцы. Эти породы имеют желтовато-бурую или зеленую окраску, сланце​ватую текстуру и нематобластовую структуру. В интенсивно дефор​мированных тремолитовых сланцах могут возникнуть линзы неф​рита — волокнистого тремолита, образующего сложную систему пучков.
При Р— T условиях эпидот-амфиболитовой и амфиболитовой фаций ультрамафиты превращаются в массивные амфиболовые породы или амфиболовые сланцы, состоящие из роговой обманки, бедной глиноземом. В условиях гранулитовой фации формируют​ся оливин-пироксеновые и пироксеновые породы, близкие по со​ставу и строению к ультрамафическому протолиту. При затверде​вании ультрамафических магм на большой глубине подобные породы могут образоваться в результате регрессивного субсолидус-ного преобразования первичных интрузивных тел или масс ку-мулатов.
4.3.4. Метаморфизованные кислые магматические породы
На низшей ступени метаморфизма, отвечающей условиям зеле​носланцевой фации, кислые вулканиты превращаются в метарио-литы и серицит-альбитовые сланцы. Первые сохраняют реликты первичного строения лав и туфов, а вторые полностью перекристал​лизованы с образованием лепидогранобластового агрегата, состо-
621

Часть ГУ. Петрография и петрология метаморфических горных пород

яшего из кварца, альбита, серицита и небольшого количества хло​рита. Полнокристаллические граниты обычно испытывают катаклаз и развальцевание с появлением серицита и хлорита вдоль зон рас-сланцевания.
В условиях эпидот-амфиболитовой и амфиболитовой фаций формируются разнообразные ортогнейсы, в состав которых входят кварц, полевые шпаты (кислый плагиоклаз и калиевый полевой шпат), а также те или иные цветные минералы: мусковит, биотит, роговая обманка, гранат. Калиевый полевой шпат часто является ре​ликтовым минералом. Ортогнейсы — светлые породы с гранобла-стовой, лепидо- или нематогранобластовой структурами, гнейсовид-ной, полосчатой или массивной текстурами. Если калиевый полевой шпат не входит в число главных минералов, породу называют пла-гиогнейсом (плагиоклазовым ортогнейсом).
Ортогнейсы гранулитовой фации отличаются появлением в их составе гиперстена, иногда клинопироксена, а также более магне​зиального граната. Гиперстеновые ортогнейсы с калиевым полевым шпатом называются чарнокитами, а гиперстеновые плагиогней-сы — эндербитами.
В европейской, особенно скандинавской, литературе продукты метаморфизма кислых вулканических пород, в том числе вулкано-кластических, часто называют лептитами. Этот термин относится к кварц-полевошпатовым породам независимо от их фациальной принадлежности.
4.3.5. Метаморфизованные песчаники
Кварцевые песчаники с кремнистым цементом (опал, халце​дон), испытывая метаморфизм, превращаются в кварциты. На низ​шей ступени метаморфизма кварциты сохраняют бластопсаммито-вую или гетеробластовую структуру. Под микроскопом хорошо различимы реликтовые окатанные зерна кварца, которые в ходе метаморфизма укрупняются, приобретая зубчатые очертания и мо​заичное угасание. На высшей ступени метаморфизма структура кварцитов становится гомеобластовой, и реликты первичного стро​ения осадочной породы исчезают.
При метаморфизме кварцевых песчаников с глинистым це​ментом образуются породы, близкие по минеральному составу к метапелитам (см. раздел 4.3.1), но содержащие больше кварца. В ходе прогрессивного нагревания песчаники переходят сначала
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в серицит-хлорит-кварцевые сланцы или серицит-хлоритовые квар​циты, которые различаются пропорциями слюдистых минералов и кварца, затем образуются слюдяно-кварцевые сланцы или слюдя​ные кварциты, и наконец, парагнейсы или полевошпатовые кварци-
Продукты метаморфизма аркозовых (кварц-полевошпатовых) песчаников с глинистым цементом мало отличаются от метапели-тов и метаморфизованных магматических пород кислого состава. Серицит- и хлорит-альбитовые сланцы низшей ступени переходят в слюдяные парагнейсы, а затем в парагнейсы, близкие по мине​ральному составу к гранитам.
Граувакковые песчаники, образованные в результате размыва основных и средних вулканитов, по минеральному и химическому составам занимают промежуточное положение между базитами и пелитами. С первыми их сближает высокий уровень содержаний Са, Mg, Fe, Na, а со вторыми — обогащение глиноземом. Породы, возникшие при метаморфизме граувакковых песчаников, также являются переходными между метабазитами и метапелитами.
4.3.6. Мраморы
Карбонатные породы — известняки и доломиты, не загрязнен​ные посторонними примесями, превращаются при метаморфизме в мраморы. В ходе прогрессивного нагревания постепенно исчеза​ют реликты первичного строения осадочной породы, структура кристаллического агрегата становится более крупнозернистой и ме​няется от гетеробластовой до гомеобластовой, а текстура — от слан​цеватой до массивной. Мраморы весьма разнообразны по цвету и деталям текстурного рисунка, который часто наследует первичную неоднородность известняков и доломитов.
Карбонатные породы с примесью кремнезема и глинозема пре​вращаются в силикатные мраморы. В условиях фации зеленых слан​цев в них появляются тремолит, актинолит, серпентин, тальк, ми​нералы группы эпилога, альбит; для эпидот-амфиболитовой фации типичны флогопит, железистый биотит, мусковит, эпидот, амфи​бол кислый плагиоклаз, микроклин. В силикатных мраморах ам-фиб'олитовой фации содержатся роговая обманка, биотит, воллас-тонит кальциевый фанат с преобладанием андрадитового минала, плагиоклаз, калишпат, а в условиях гранулитовой фации - форсте-
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Таблица 4.4. Минеральный состав силикатных мраморов
	Минерал
	Фация метаморфизма

	
	Зеленых сланцев
	Эпидот-амфиболитовая
	Амфибо-литовая
	Гранулитовая

	Хлорит Тремолит Эпидот Роговая обманка Волластонит Гранат
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	
	
	
	
	

	(андрадит) Диопсид Форстерит Шпинель
	
	
	

	
	
	
	

	
	
	
	

	Плагиоклаз
	Альбит
	Олигоклаз-       Андезин      Лабрадор андезин


рит, диопсид-геденбергит, основной плагиоклаз, шпинель (табл. 4.4).
5. МЕТАМОРФИЗМ ВО ВРЕМЕНИ И ПРОСТРАНСТВЕ
Зная геологические условия залегания, минеральный и химиче​ский состав метаморфической породы, можно установить природу протолита, испытавшего метаморфизм, и оценить Р-Т условия этого процесса. Результаты экспериментов и термодинамические расчеты позволяют использовать минеральные равновесия достиг​нутые в ходе метаморфизма, как геологические термометры и баро​метры. Применяя электронный микрозонд, можно получить де​тальные сведения о составе минералов и, зная зависимость состава от температуры и давления, оценить эти параметры для наблюдае​мого парагенезиса метаморфических минералов. Точность многих геотермометров и геобарометров достаточно высока (±50 "С, ±100 МПа). Однако возможности такого подхода для выяснения эволюции метаморфизма во времени ограничены, поскольку ассо​циации минералов, слагающих ту или иную породу, отражают рав​новесие, которое соответствует только одному эпизоду метаморфи​ческой истории — моменту достижения максимальной температуры. Так как скорость метаморфических реакций выше скорости тепло-и массообмена, следы ранних превращений в ходе прогрессивного метаморфизма оказываются полностью стертыми при достижении пика температуры. В породах, образованных в результате метамор​физма нагревания и погружения, практически никогда не сохраня​ются реликты относительно низкотемпературных минеральных па-рагенезисов, существовавших на ранних стадиях прогрессивного метаморфизма. Единственным источником информации о начале процесса является зональность крупных порфиробластов, пред​ставленных минералами переменного состава (гранатом, ставроли​том, полевым шпатом). Благодаря малой скорости диффузии в кри​сталлах изменение состава порфиробласта в ходе его роста нередко фиксируется в зональном строении и может использоваться для оценки вариаций .Р-Т условий во времени. В ходе охлаждения вы​сокотемпературные минеральные парагенезисы практически не меняются, и после того, как равновесие, отвечающее максимальной температуре, достигнуто, оно сохраняет метастабильную устойчи​вость неопределенно долгое время, что также связано с малой ско​ростью диффузии в твердых телах, которая по мере падения темпе​ратуры становится все меньше. Заметные ретроградные изменения метаморфических пород проявляются лишь при гидратации, обус-
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ловленной воздействием относительно «холодных» водных раство​ров, ускоряющих массоперенос.
Таким образом, петрографические данные, характеризующие состав и строение одной отдельно взятой породы, недостаточны для суждения о развитии метаморфического процесса. Вместе с тем, если сопоставить термо- и барометрические оценки для разных пород, принимающих участие в строении метаморфичес​кого ареала или зоны, можно выявить важные закономерности изменения температуры и давления в ходе метаморфизма. Такой подход привел к выделению фациальных серий метаморфичес​ких пород.
5.1. Фациальные серии метаморфических пород
Если термо- и барометрические оценки, которые соответству​ют максимальной температуре метаморфизма пород, развитых в од​ной и той же провинции, но относящихся к разным минеральным фациям, нанести на Р— Т диаграмму, то точки расположатся вдоль линии, наклон которой отражает градиент dT/dP. Сравнительный анализ показал, что могут быть выделены устойчивые типы мета​морфических зон с разными градиентами dT/dP, которые соответ​ствуют определенным фациалъным сериям метаморфических пород— естественным ассоциациям разнофациальных пород, связанных во времени и пространстве и являющихся результатом одного и то​го же метаморфического процесса.
Вслед за А.Миясиро, Э.Ден-Тексом, АА.Маракушевым можно выделить следующие типы фациальных серий:
1) серии контактового метаморфизма с максимальными гради​
ентами dT/dP (геотермический градиент более 60 °С/км);
2) серии регионального метаморфизма низкого давления с вы​
сокими градиентами dT/dP (геотермический градиент от 60 до
25 °С/км);
3) серии регионального метаморфизма высокого давления
с меньшими градиентами dT/dP (геотермический градиент от 25
до16°С/км);
4) серии метаморфизма погружения с минимальными гради​
ентами dT/dP (геотермический градиент от 16 до 7 °С/км).
Следует обратить внимание на то, что указанные выше геотер​мические градиенты относятся к максимальным температурам ме-
626
5. Метаморфизм во времени и пространстве
[image: image176.jpg]



Если вместе с границами фациальных серий нанести на Р-Т ди-аграмму поля устойчивости минералов в системе Al2Si05 и стацио​нарную континентальную геотерму (см. рис. 5.1), то можно увидеть, что серии контактового метаморфизма и регионального метамор​физма низкого давления формируются в условиях аномального на​грева земной коры, а траектории этих серий наклонены положе, чем стационарная геотерма. Следовательно, нагрев не был связан с по​гружением пород на глубину, а вызывался дополнительным источ​ником тепла. Траектории фациальных серий метаморфизма погру​жения расположены ниже стационарной геотермы, что указывает не только на отсутствие дополнительного нагрева, но и на возмож​ность некоторого охлаждения по сравнению со средней температу​рой в земной коре.
Природа фациальных серий контактового метаморфизма оче​видна - максимальные градиенты dT/dP обусловлены тепловым
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таморфизма, которые при фор​мировании разных пород могли достигаться в разное время. Ре​альное распределение темпера​тур с глубиной, существовавшее в тот или иной момент геологи​ческого прошлого, вероятно, от​личалось от метаморфических геотерм.
Типичная серия региональ​ного метаморфизма низкого давления была описана А.Мия-сиро (1961 г.) в поясе Абукума в Японии, а серия метаморфиз​ма погружения — в поясе Сам-багава. Поэтому серии (2) и (4), выделенные на рисунке 5.1, иногда называют сериями типа Абукума и Самбагава. Серия ре​гионального метаморфизма вы​сокого давления была описана еще в конце XIX века англий​ским геологом Барроу в нагорь​ях Шотландии, и серию (3) час​то называют серией типа Барроу.

Рис. 5.1. Фациальные серии ме​таморфических пород
1 — контактовый метаморфизм,
2 — региональный метаморфизм
низкого давления, 3 — региональ​
ный метаморфизм высокого давле​
ния, 4 — метаморфизм погруже​
ния. Пунктир — стационарная
континентальная геотерма; пока​
заны области устойчивости поли​
морфных модификаций Al2Si05
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Рис. 5.2. Р- Т условия регионального метаморфизма низкого давления, ха​рактерные для многих регионов, по Де-Йореоидр. (1991г.) Исходные термо- и барометрические дан​ные получены при условии РH2O= Рлит.
вое воздействием магматических тел на окружающие породы (см. разделы 1.2.2 и 3.4.2). Формирование серий регио​нального метаморфизма низ​кого давления, которое чаще всего происходит в интерва​ле давлений 200—400 МПа (Н= 5-12 км) при темпера​туре 400-750 °С (рис. 5.2) так​же вероятнее всего связано с нагревом, вызванным подъ​емом магматических масс. Это подтверждается частым пространственным и хроно​логическим совмещением ареалов интенсивного магма​тизма и метаморфизма низ​кого давления, что убедительно продемонстрировано, например, для Северной Америки (данные Д.Л. Армстронга и П. Уорда, 1991 г.). Количественные модели показывают, что источником теп​ла могут быть как магматические тела, подпирающие зону метамор​физма снизу, например, мантийные астенолиты, так и гранитоид-ные плутоны, проникающие непосредственно в ту область, где происходит метаморфизм. Эти модели, по-видимому, можно рас​пространить и на региональный метаморфизм высокого давления, однако следует учитывать, что при формировании фациальных се​рий, включающих породы с кианитом, существенную роль могут иг​рать тектонические перекрытия в зонах сближения континенталь​ных плит, что приводит к быстрому увеличению мощности коры и росту температуры внутри нее. Если же подобные перекрытия связаны с быстрым погружением на глубину (субдукцией) относи​тельно холодной океанской литосферы, то, как показывают расче​ты, могут возникнуть отрицательные температурные аномалии, с которыми связывают тепловой режим метаморфизма погруже​ния. Не исключено, что существенную роль играет и охлаждение, связанное с широкомасштабной конвективной циркуляцией мор​ских вод.
5. Метаморфизм во времени и пространстве
5.2. Метаморфические пояса и метаморфические эпохи
Породы, образованные на глубине в результате регионального метаморфизма нагревания и погружения, а затем выведенные на дневную поверхность, обычно группируются в метаморфические пояса, размещение которых контролируется структурным планом тех или иных провинций. Размещение метаморфических пород в виде протяженных поясов, вытянутых вдоль тектонических линий, особенно характерно для фанерозоя. Однако и докембрийские ме​таморфические комплексы часто обнаруживают такое же полосо​вое размещение, и лишь древнейшие породы, известные по отно​сительно небольшим разрозненным выходам, возможно, имели ареальное распространение.
Как было показано А.Миясиро (1976), во многих фанерозой-ских складчатых системах прослеживаются парные метаморфиче​ские пояса. Один из таких поясов, обычно приуроченный к офи-олитовым швам, представляет собой зону метаморфизма погружения, в которой развиты глаукофановые сланцы, эклогиты и другие породы, входящие в фациальные серии с минимальным градиентом dT/dP. Параллельно этому поясу и на некотором уда​лении от него протягивается пояс регионального метаморфизма низкого давления, где сосредоточены породы зеленосланцевой и амфиболитовой фаций, а также гранитные плутоны. Примером могут служить упомянутые выше зоны Самбагава и Абукума в Япо​нии. Как полагают, пояс метаморфизма погружения маркирует зону субдукции, вдоль которой холодная океанская литосферная плита погружается под край континента, а пояс регионального ме​таморфизма низкого давления располагается над тем отрезком этой зоны, где происходит массовое плавление и зарождение магм. Поднимаясь, магматические тела прогревают земную кору и вызы​вают метаморфизм в области низких давлений. Следует, однако, иметь в виду, что существуют пояса регионального метаморфизма низкого давления, которые не сопряжены с поясами метаморфиз​ма погружения. Примером могут служить герцинские метамор​фические комплексы Пиренеев. Кроме того, синхронность прояв​ления метаморфизма в парных поясах требует дополнительного обоснования.
Анализ геологической истории крупных сегментов земной ко​ры позволяет выделять разновозрастные эпохи метаморфизма, ог​раниченные достаточно узкими хронологическими рамками. Хотя
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дискретность таких эпох часто остается проблематичной вследствие того, что значительная часть метаморфических пород остается на глубине и не доступна для наблюдения, реальность существования определенных пиков регионального метаморфизма, подтвержден​ная многочисленными радиохронологическими данными, врядли может вызывать сомнение.
Как было отмечено в предыдущих разделах, эпохи метамор​физма погружения относятся к раннему, доорогенному этапу раз​вития подвижных поясов, когда на месте морских бассейнов, вул​каногенных прогибов, офиолитовых швов возникают системы надвиговых пластин, нижние из которых оказываются опущенны​ми на большую глубину. Метаморфизм погружения сопровождает​ся интенсивным натриевым метасоматизмом. Магматическая дея​тельность во время метаморфизма не проявлена.
Региональный метаморфизм нагревания, как правило, развива​ется позднее, когда складчатые системы испытывают общее подня​тие (орогенез) и когда возобновляется интенсивный магматизм, в том числе гранитный. Развитие регионального магматизма на фо​не воздымания крупных блоков земной коры свидетельствует о том, что причины метаморфизма следует искать не в погружении горных пород на большую глубину, авм нагреве поднимающимися маг​матическими массами.
Во многих поясах региональный метаморфизм был проявлен многократно при разных РТ условиях. В результате возникли по​лиметаморфические комплексы, изучение которых сопряжено с боль​шими сложностями, поскольку поздние процессы затушевывают, а иногда и полностью стирают следы раннего метаморфизма. На​пример, метаморфические породы, слагающие фундамент палео​зойских и более молодых складчатых систем, могут охватывать воз​растной интервал в несколько миллиардов лет. Нижний предел возраста метаморфических пород фундамента всегда остается пред​метом дискуссий.
5.3. Специфика метаморфизма в докембрии
Преобладающая часть метаморфических пород, выведенных на современную дневную поверхность, относится к докембрию. С од​ной стороны, это обусловлено тем, что значительная часть более мо​лодых метаморфических пород пока не обнажена и залегает на глу-
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бине. С другой стороны, широкое развитие метаморфических процессов в докембрии является следствием более высокой темпе​ратуры земных недр в начале геологической истории. При описании магматических пород мы обращали внимание на то, что раннедо-кембрийские коматииты, а также очень крупные расслоенные плу-тоны и анортозитовые массивы архейского и протерозойского воз​раста не имеют аналогов среди более молодых образований. Особенность докембрийского регионального метаморфизма за​ключается в широком распространении пород самой высокотемпе​ратурной гранулитовой фации.
Преобладающая часть гранулитовых комплексов относится по возрасту к архею; для некоторых из них доказан протерозой​ский возраст, а существование регионально распространенных фанерозойских гранулитов проблематично. Весьма вероятно, что многие метаморфические породы амфиболитовой фации воз​никли в протерозое и фанерозое в результате ретроградного пре​образования более древних гранулитовых комплексов. Как пока​зывают термо- и барометрические данные, среди последних преобладают породы, сформированные в довольно узком интер​вале температур и давлений: 7 = 800 ± 50 °С, Р= 750 ± 100 МПа (данные СР. Болена, 1987 г.). Наиболее высокотемпературными и глубинными, вероятно, являются сапфириновые гнейсы и дру​гие метаморфические породы архейского чогарского комплекса в Становом хребте. По оценкам Л.П.Корсакова (1978 г.), метамор​физм этих пород происходил при температуре 1000-1100 "С и дав​лении, достигавшем 1.0-1.1 ГПа, что соответствует глубине более
30 км.
Если докембрийские гранулитовые комплексы первоначаль​но образовались на глубине не менее 20-30 км, возникает вопрос, каким образом они оказались на дневной поверхности и где нахо​дятся продукты размыва тех толщ, которые залегали выше. В по​следние годы большое значение придается крупным тектоничес​ким перекрытиям, увеличивающим мощность земной коры, и последующей тектонической денудации метаморфических ком​плексов, когда перекрывающие их надвиговые пластины соскаль​зывают с метаморфических ядер. Однако и этот механизм не ре​шает многих вопросов. Проблема происхождения и условий формирования докембрийских гранулитов еще ждет своего ре​шения.
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5.4. Металлогеническое значение метаморфизма
Метаморфические породы используются или могут быть ис​пользованы как разнообразные полезные ископаемые (железис​тые кварциты, медистые песчаники, глиноземистые гнейсы, дисте-новые кварциты, графитсодержащие породы и многие другие). Однако металлогеническое значение метаморфических процессов не ограничивается этим. Прогрессивный метаморфизм зеленослан-цевой и эпидот-амфиболитовой фаций сопровождается дегидрата​цией, что приводит к освобождению очень большого объема воды, которая, перемещаясь, выщелачивает, переносит и отлагает многие элементы-примеси. Разгрузка метаморфогенных вод в области уме​ренных и низких давлений может приводить к созданию локальных концентраций рудных и нерудных компонентов в виде месторож​дений, которые традиционно продолжают относить к телетермаль​ным или постмагматическим (золото, полиметаллы, уран, барит и т.п.), хотя скорее всего магматизм лишь запускает «метаморфиче​скую машину», которая в конечном итоге формирует многие (но ко​нечно не все) месторождения. С увеличением температуры кон​вективная циркуляция водных флюидов сменяется диффузионным массообменом на коротких расстояниях, и рудогенерирующая роль метаморфизма высших ступеней сводится главным образом к ло​кальному преобразованию и обогащению ранее существовавших рудных тел.
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Заключение
Современная петрография и петрология метаморфических гор​ных пород основана на результатах полевых наблюдений, благода​ря которым выяснены многие важные закономерности развития метаморфических процессов в пространстве и времени, на деталь​ных петрографических исследованиях, позволивших установить минеральные парагенезисы, определить состав минералов и оценить условия их формирования, а также на экспериментальных работах и теоретическом анализе, дающих возможность построить количе​ственные петрологические модели. В начале века П.Эскола и другие исследователи заложили основы систематики минеральных фаций метаморфизма, которая плодотворно развивалась и совершенст​вовалась в последующие годы. В настоящее время метаморфизм рассматривается как динамический процесс, тесно связанный с тек​тонической эволюцией земной коры, магматическими явлениями, широкомасштабной фильтрацией флюидных фаз разного проис​хождения. Прецизионные лабораторные методы позволяют изу​чить минеральные равновесия с большой детальностью, а результа​ты физического и математического моделирования дают конкретные ответы на многие вопросы о развитии метаморфизма в пространстве и времени. Благодаря этому за описанием состава и строения метаморфических пород в обнажениях, штуфах и шли​фах все более явственно проступают черты сложного многообраз​ного процесса, изменяющего Р— Т-Х условия существования твер​дых горных пород в земной коре и подкоровых глубинах.
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Сокращенные названия минералов:
	Аб
	— альбит
	Монт
	— монтморилонит

	Авг
	— авгит
	Мт
	— магнетит

	Акт
	— актинолит
	My
	— мусковит

	Ал
	— алунит
	Неф
	— нефелин

	Амф
	— амфибол
	Ол
	— оливин

	Ан
	— андезин
	Олиг
	— олигоклаз

	Анг
	— ангидрит
	Орт
	— ортоклаз

	Анд
	— андалузит
	Пар
	— парагонит

	Анк
	— анкерит
	Пер
	— периклаз

	Ант
	— антофиллит
	Пи
	— пироксен

	Анц
	— анальцим
	Пир
	— пирит

	An
	— апатит
	Пл
	— плагиоклаз

	Арф
	— арфведсонит
	Плт
	— протолитионит

	Би
	— биотит
	Пф
	— пирофиллит

	Бит
	— битовнит
	Риб
	— рибекит

	Бр
	— брейнерит
	РМ
	— рудный минерал

	Вез
	— везувиан
	Рог
	— роговая обманка

	Вол
	— волластонит
	Род
	— родусит

	Гаст
	— гастингсит
	Сер
	— серицит

	ГБи
	— гидробиотит
	Сил
	— силлиманит

	Гем
	— гематит
	Сл
	— слюда

	Гип
	— гиперстен
	Сод
	— содалит

	Гр
	— гранат
	Сфл
	— сидерофиллит

	Гс
	— гидрослюда
	Та
	— тальк

	Дк
	— диккит
	Топ
	— топаз

	До
	— доломит
	Ту
	— турмалин

	Дс
	— диаспор
	Фл
	— флогопит

	Ка
	— кальцит, карбонат
	Флю
	— флюорит

	Кв
	— кварц
	Фо
	— форстерит

	Кл
	— каолинит
	Фук
	— фуксит

	Ко
	— корунд
	Хл
	— хлорит

	КПи
	— клинопироксен
	Хр
	— хромит

	Ку
	— куммингтонит
	Цин
	— циннвальдит

	Кц
	— клиноцоизит
	Цо
	— цоизит

	Кш
	— K-Na полевой шпатШе
	— шеелит

	Лаб
	— Лабрадор
	ЩАм
	— щелочной амфибол

	ЛБи
	— литиевый биотит
	Шп
	— шпинель

	Лом
	— ломонтит
	ЩПи
	— щелочной пироксен

	Маг
	— магнезит
	Эг
	— эгирин

	Ми
	— микроклин
	Эп
	— эпидот
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Используемые символы:
а — химическая активность
An — содержание анортитовой молекулы в плагиоклазе С — концентрация F— коэффициент железистости f— фугитивность К— константа равновесия М — молярность (моль/л растворителя) т — моляльность (моль/кг растворителя) Р — давление
Ро2 — парциальное давление кислорода
рН — отрицательный логарифм химической активности водород​ного иона
Т— температура, °С V— объем X— мольная доля γ— коэффициент активности μ — химический потенциал  р — плотность, г/см3 ∆ — степень триклинности калишпата
Введение
Термин «метасоматизм» был введен в науку в середине XIX ве​ка немецким ученым К.Науманном для обозначения псевдоморф-ного замещения одних минералов другими. Meta — в переводе с гре​ческого означает после, somatos — тело. В 1924 г. В.Линдгрен применил этот термин в более широком смысле, обозначив им лю​бое эпигенетическое преобразование горной породы, которое со​провождается изменением химического состава. В дальнейшем ме-тасоматические породы и условия их образования изучались многими исследователями.
В современном понимании, метасоматизм (метасоматоз) — это процесс взаимодействия горных пород с фильтрующимися сквозь них жидкими фазами: многокомпонентными водными растворами, карбонатными, силикатными и другими расплавами. При этом со​храняется твердое состояние горных пород, а их химический состав меняется вследствие растворения ранее существовавших минералов и отложения на их месте новых минеральных фаз. Продукты мета​соматизма называются метасоматическими горными породами или мегпасоматшпами.
Большое практическое значение имеют околорудные метасома-титы, пространственно сопряженные с рудной минерализацией. Одной из первых специальных работ, посвященных околорудным изменениям, следует считать статью горного инженера Соколовско​го, опубликованную в 1836 г. в «Горном журнале» под названием «Об изменении горнокаменных пород в прикосновении с рудными тол​щами», в которой автор указывал на разнообразие околорудных изменений и подчеркивал их значение для «преследования потерян​ных и даже открытия новых рудных месторождений».
1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ
О МЕТАСОМАТИЧЕСКИХ
ПРОЦЕССАХ
1.1. Температура, давление, состав и агрегатное состояние гидротермальных растворов
Наиболее распространенные метасоматические преобразования горных пород сводятся к их взаимодействию с горячими водными растворами различного происхождения, которые называют гидро​термальными. Это взаимодействие происходит в широком интер​вале температур от близких к нулевой при химическом выветрива​нии вблизи дневной поверхности до температуры солидуса в присутствии флюидной фазы. Дальнейшее повышение темпе​ратуры приводит к плавлению и поглощению флюидной фазы рас​плавом.
Метасоматизм развивается на разных глубинах от поверхнос​ти Земли и, по крайней мере, до верхней мантии. Большая часть околорудных метасоматитов образовалась на малых глубинах, не превышающих 3-4 км (Р< 150 МПа). Если на этих глубинах ги​дротермальные растворы заполняют связную систему трещинных каналов, то на любом уровне давление жидкости является гидро​статическим и определяется весом вышележащего столба раство​ра. При нарушении связности каналов давление может возрас​тать до литостатического и определяться весом вышележащих горных пород.
Источники гидротермальных растворов, их состав и агрегатное состояние с давних времен представляли интерес для исследовате​лей. Еще в начале XX века появились предположения о том, что в ру-дообразовании участвуют как магматические, так и подземные во​ды экзогенного происхождения, которые могут мигрировать на большие расстояния. В дальнейшем изучение газово-жидких вклю​чений в минералах метасоматитов и исследование современных гидротермальных систем подтвердили гипотезу полигенности на​гретых вод и растворенных в них компонентов. Согласно совре​менным представлениям, выделяется не менее четырех источников гидротермальных растворов:
1. Поверхностные или вадозные воды континентов, включая
дождевую, озерную, речную и грунтовую.
2. Морские, в том числе реликтовые (захороненные) воды.
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3. Магматогенные растворы, которые выделяются из магм ман​
тийного или корового происхождения при их подъеме и затверде​
вании.
4. Метаморфогенные растворы, обусловленные дегидратацией
минералов при прогрессивном метаморфизме.
Каждый тип растворов обладает определенным соотношением изотопов водорода и кислорода: D/H и 18O/16O, которые отражают​ся в изотопном составе метасоматитов. Зная изотопный состав ги​дротермально-измененных пород, можно судить о природе раство​ров, под воздействием которых эти породы образовались. Изучение изотопного состава термальных вод в современных вулканических областях показало, что на долю магматогенной воды в них обычно приходится менее 5—6%. Многие метасоматиты образовались при взаимодействии горных пород именно с такими растворами.
Гидротермальные растворы могут находиться в разном агрегат​ном состоянии: жидком, кипящем или надкритическом. Критиче​ская температура воды при атмосферном давлении Р, равном 0.221Мпа, составляет 374 °С. Если в воде растворены соли, то кри​тическая точка смещается в область более высоких температур. В ходе эволюции гидротермального раствора его агрегатное состо​яние может меняться от надкритического до жидкого. Поэтому растворы часто обозначаются общим термином «флюид».
Общая минерализация варьирует от 1-5 мас.% растворенных веществ в низкоконцентрированных растворах до 50-60 мас.% в вы​сококонцентрированных рассолах. Главными компонентами гидро​термальных растворов, кроме воды, являются углекислота и хлори​ды натрия и калия. Реже присутствуют хлориды и сульфаты кальция и магния, фтор и сера в сульфидной форме. В значительно меньшем количестве отмечаются железо, азот (NH4), углерод в форме НСО3 или COj2 литий и бор. В газовой фазе, равновесной с гидротермаль​ным раствором, кроме паров воды, присутствуют СО2, Н2, СН4, N2 и более редкие газы. Чаще всего преобладает углекислый газ, коли​чество которого может достигать 70-80 об.%. Кроме главных ком​понентов растворы содержат Си, Рb, Zn, Mo, Wo, Sn, Аu, Ag и дру​гие металлы. Источником металлов служат как магматические расплавы, так и горные породы, сквозь которые фильтруется раствор.
Продолжительность жизни современных гидротермальных си​стем оценивается тысячами и десятками тысяч лет. В геологическом прошлом некоторые из таких систем, возможно, развивались на протяжении миллионов лет.
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1.2. Различие и сходство метасоматизма и метаморфизма
Метасоматические реакции сопровождают выветривание, диа​генез осадков, вулканизм, плутонизм, метаморфизм и гидротер​мальное рудообразование. Особенно близки процессы метасоматиз​ма и метаморфизма, между которыми имеется определенное сходство. Оба процесса протекают при повышенной температуре с сохранением твердого состояния горных пород и невозможны безучастия флюидной фазы. Поэтому до недавнего времени мета​соматизм считали частным случаем метаморфизма. Однако суще​ствуют и важные различия между этими процессами, которые ста​новятся особенно ясными при сравнении метасоматизма и регионального метаморфизма нагревания.
1.
Метасоматизм происходит с изменением содержания в гор​
ных породах многих компонентов, поэтому химический состав ме-
тасоматитов существенно отличается от состава исходных горных
пород (протолита). Региональный метаморфизм нагревания со​
провождается изменением концентраций только летучих компонен​
тов: Н2О и СО2, а содержания остальных компонентов остаются
постоянными.
Например, если кальцит и кварц, первоначально существовав​шие в породе, превращаются при нагревании в волластонит, то это метаморфический процесс:
СаСО3 + SiO2H→ CaSiO3 + СО2.
кальцит        кварц     волластонит раствор
Если же карбонатная порода реагирует с раствором, содержащим кремнекислоту, то волластонит является результатом метасомати-ческого замещения:
СаСО3 + SiO2 → CaSiO3 + СО2.
кальцит      раствор    волластонит   раствор
2. Метасоматизм развит более локально по сравнению с регио​
нальным метаморфизмом. Он, как правило, приурочен к зонам
разломов и другим проницаемым структурам, вдоль которых про​
исходит фильтрация водных растворов. Вместе с тем ореолы слабой
гидротермальной переработки горных пород могут достигать зна​
чительных размеров.
3. Поскольку растворение одних минералов и отложение других
происходит одновременно, то для слабопористых пород в процес​
се метасоматизма сохраняется постоянство объема (правило Линд-
грена). Поэтому метасоматиты обычно наследуют текстурно-струк-
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турные особенности исходных пород. Метаморфизм, как прави​ло, протекает с изменением объема, а первичные структурные при​знаки сохраняются лишь в редких случаях, главным образом при низкотемпературных изменениях.
4. В результате метасоматизма происходит значительное сокра​
щение числа породообразующих минералов вплоть до образова​
ния мономинеральных пород, что не типично для регионального ме​
таморфизма.
5. Одно из главных различий метасоматических и метаморфи​
ческих процессов заключается в способе переноса вещества. Если
при метасоматизме вещество переносится преимущественно ин-
фильтрационным (конвективным) путем, т.е. движущимся раство​
ром, который просачивается через толщу пород в направлении, оп​
ределяемом градиентом давления, то при высокотемпературном
региональном метаморфизме главную роль играет диффузионный
способ переноса через малоподвижные поровые или пленочные
растворы, обусловленный градиентами концентраций химических
компонентов.
6. Метасоматизм сводится к процессам замещения и реакциям
ионного обмена:
А+   +   B+ →   В+   +   А+,
минерал    раствор     минерал    раствор
в частности к реакциям гидролиза. Примером такой реакции может служить замещение ортоклаза мусковитом:
3KAlSi3O8 + 2Н+ → KAl3Si3O10(OH)2 + 6SiO2 + 2К+.
минерал       раствор
минерал
минерал    раствор
При региональном метаморфизме нагревания преобладают ре​акции термического разложения, прежде всего дегидратация и де-карбонатизация. Примером реакции дегидратации является превра​щение каолинита в пирофиллит в присутствии кварца:
Al2(0H)4Si205 + 2SiO2 → Al2(OH)2Si4O10 + Н2О.
каолинит
кварц
пирофиллит
7.
Вследствие непрерывного изменения состава гидротермально​
го раствора при его взаимодействии с теми горными породами,
сквозь которые он фильтруется, возникает совокупность зон различ​
ного состава, называемая метасоматической колонкой. Каждой зо​
не этой колонки соответствует определенный состав породы и рас​
твора. Во внутренней (тыловой) зоне колонки, расположенной вблизи
путей интенсивной фильтрации раствора, метасоматические преоб​
разования проявлены наиболее полно, и состав метасоматитов поч-
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ти целиком определяется составом раствора. Во внешней (фронталь​ной) зоне горные породы испытывают лишь слабые изменения, свя​занные с воздействием в значительной мере отработанного раство​ра. Главные метасоматические реакции приурочены к границам зон, где происходит резкая смена минеральных ассоциаций (пара-генезисов) с сокращением числа минералов, как правило, на едини​цу. Для регионального метаморфизма нагревания подобная зональ​ность не характерна. Таким образом, различия в процессах метасоматизма и высокотемпературного регионального метамор​физма (амфиболитовая и гранулитовая фации) достаточно сущест​венны. Однако они менее определенны при сравнении метасоматиз​ма с низкоградным метаморфизмом нагревания, метаморфизмом гидратации, а также с метаморфизмом погружения, который со​провождается привносом натрия, реакциями гидролиза и по харак​теру массопереноса близок к метасоматизму. Благодаря сходству этих процессов некоторые разновидности измененных пород могут иметь двойственную природу, например, глаукофановые и кросси-товые сланцы, пренитсодержащие породы и т.п. Однако в этих по​родах не наблюдается зональности, свойственной метасоматитам.
1.3. Типоморфные признаки метасоматических горных пород
Наиболее характерным признаком метасоматитов является псев-доморфное замещение одних минералов другими. Псевдоморфозы могут быть весьма разнообразными. Они особенно совершенны в случае замещения катиона на катион, например, К+ на Na+ в по​левых шпатах, когда могут сохраняться все особенности строения первичных кристаллов, включая линейные дефекты, зональность, секториальность, штриховку, вицинали. Иногда наследуется спай​ность исходного минерала, например, при замещении кальцита франколитом. В других случаях детали первичного строения исче​зают и остаются лишь внешние формы кристаллов. Кроме псевдо​морфоз, часто наблюдается замещение пород в целом с сохранени​ем их структурных и текстурных особенностей. Тончайшие псевдоморфозы этого типа обнаружены, например, в метасоматиче​ских кварцитах, образованных по известнякам, в которых видны органические остатки с полным сохранением видовых признаков. И.И.Шафрановским был описан исторический факт, когда швед-
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ский рудокоп провалился в щель рудника и был извлечен оттуда че​рез 60 лет. За это время его тело и одежда были полностью замеще​ны пиритом. Иногда псевдоморфному замещению подвергаются отдельные участки пород. Примером может служить избиратель​ное замещение кварцем гальки известняков в конгломератах.
Характерным признаком метасоматических пород являются те​невые реликты первичных минералов — скиалиты, возникновение которых обусловлено различной растворимостью минералов в про​цессе замещения, а также анизотропией свойств отдельных кристал​лов. Например, часто сохраняются реликты магнетита, гематита, пи​рита, циркона, рутила, графита, реже граната, клинопироксена.
На метасоматическое происхождение указывает также высокая степень дислокаций, подчеркиваемая блочным характером кристал​лов; порфиро- и пойкилобластовые структуры; цепочечное распо​ложение кристаллов в сочетании с интенсивной коррозией субст​рата; рост кристаллов в направлении, перпендикулярном трещиноватости, т.е. вдоль путей фильтрации растворов; отсутст​вие гравитационных эффектов.
Жильные тела, нередко возникающие при метасоматическом за​мещении, можно отличить от магматических образований по смене ми​нерального состава при пересечении различных вмещающих пород.
Околорудным метасоматитам свойственны увеличение порис​тости (в отдельных случаях в 3—10 раз), понижение магнитной вос​приимчивости и низкая корреляционная связь физических свойств минералов по сравнению с неизмененными горными породами.
Рудоотложение в метасоматитах чаще всего представляет со​бой относительно локальное и кратковременное событие. По хро​нологическим соотношениям с измененными горными породами можно выделить три типа оруденения:
1. Синхронное оруденение, когда метасоматические преобразо​
вания и отложение руд происходят одновременно. В этом случае
оруденение занимает определенное положение в зональности ме​
тасоматических тел.
2. Сопряженное оруденение, которое формируется позднее
главного объема метасоматитов, но генетически связано с теми же
гидротермальными растворами.
3.
Наложенное оруденение, появление которого непосредст​
венно не связано с предшествующими метасоматитами.
Для первых двух случаев целесообразно применять термин —ру​доносные метасоматиты, а для третьего — рудовмещающие.
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2. CИСТЕМАТИКА
МЕТАСОМАТИЧЕСКИХ
ГОРНЫХ ПОРОД
И ФАЦИЙ МАЛЫХ ГЛУБИН
2.1. Принципы систематики метасоматитов
Физическая подвижность флюидной фазы и непостоянство ее состава приводит к смещению локальных равновесий между поро​дой и раствором, зональному размещению минеральных параге​незисов, их телескопированию и в конечном итоге к неустойчиво​сти минерального состава метасоматитов. Это не только затрудняет классификацию метасоматических горных пород, но и вызывает со​мнение в том, могут ли метасоматиты вообще называться горными породами. Поэтому в существующих классификациях метасома​титов главное внимание чаще уделяют не составу отдельно взятых пород, а зональности и стадийности метасоматического процесса, связи его с магматизмом и метасоматическими формациями. Пет​рографическая типизация метасоматитов становится при этом раз​мытой, а многие описательные термины (грейзены, альбититы и т.п.) теряют определенность и относятся не к конкретным поро​дам, а к разнородным по составу метасоматическим колонкам и формациям.
Вместе с тем принцип локального химического равновесия от​крывает возможность систематики метасоматитов на более строгой петрографической основе с выделением типов метасоматических горных пород по минеральному составу и их диагностикой в образ​цах и шлифах.
Главные петрографические типы метасоматических горных по​род, возникающих на малых глубинах, перечислены в таблице 2.1. Критерием для отнесения метасоматитов к тому или иному типу слу​жит наличие минеральных ассоциаций (парагенезисов), устойчивых в относительно узких интервалах температуры и щелочности-кис​лотности гидротермальных растворов. Количественные оценки Т и рН растворов, приведенные в таблице 2.1, основаны на обобще​нии экспериментальных данных и термодинамических расчетов, ре​зультатов исследования газово-жидких микровключений, а также материалов прямых наблюдений в активных гидротермальных си​стемах. Кроме того, учтены предложенные ранее классификации от​дельных групп метасоматитов в координатах Т-рН.
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	амфиболы, биотит, меланит,
	
	
	

	
	
	кальцит
	
	
	

	Анальцимовые
	1,2
	Анальцим, калинатровый поле-
	350-200
	9-7
	Nb, Zr, Be, РЗЭ

	метасоматиты
	
	вой шпат, щелочные пироксены
	
	
	

	
	
	и амфиболы, хлорит, кальцит,
	
	
	

	
	
	флюорит
	
	
	

	Микроклиниты
	1
	Микроклин, биотит, эгирин
	600-400
	8.5-7
	

	Альбититы
	1,2
	Альбит, эгирин, рибекит, магне-
	500-300
	8-7
	

	
	
	тит
	
	
	

	Эгирин-флюо-
	3
	Эгирин, флюорит, кальцит
	500-300
	8-7
	

	ритовые метасо-
	
	
	
	
	

	матиты
	
	
	
	
	


	Эйситы
	1,2,3
	Альбит, кварц, хлорит, кальцит,
	300-150
	7-6
	U,Mo

	
	
	анкерит, апатит, гематит
	
	
	

	
	Метасоматиты, равновесные с растворами
	, близкими к нейтральным

	Магнезиальные
	3
	Форстерит, диопсид, фассаит,
	900-600
	8-5.5
	
	

	скарны
	
	кальцит, шпинель, периклаз,
	
	
	
	

	
	
	флогопит, бораты
	
	
	
	Fe,B

	Известковые
	1,2,3
	Гроссуляр-андрадит, диопсид-
	700-450
	8-5.5
	
	

	скарны
	
	геденбергит, волластонит, везу-
	
	
	
	

	
	
	виан, эпидот
	
	
	
	

	Кварц-калишпа-
	1,2
	Ортоклаз-микроклин, флогопит-
	600-350
	6.5-4.5
	
	

	товые (биотито-
	
	биотит, кварц,ангидрит
	
	
	
	

	вые) метасома-
	
	
	
	
	
	

	титы
	
	
	
	
	
	Sn, Mo, Си

	Кварц-альбито-
	1,2,3
	Альбит (плагиоклаз), кварц, ам-
	500-300
	6.5-4.5
	
	

	вые (плагиокла-
	
	фибол, биотит, везувиан, карбо-
	
	
	
	

	зовые) метасо-
	
	нат
	
	
	
	

	матиты
	
	
	
	
	

	Турмалиниты
	1,2
	Турмалин, кварц, серицит, хло-
	500-250
	6.5-3.5
	Sn,W, Си

	
	
	рит
	
	
	

	Пропилиты
	1,2
	Эпидот, актинолит, хлорит, аль-
	350-150
	6.5-4.5
	Си, Zn,Pb,Au,Ag

	
	
	бит, адуляр, цеолиты, кальцит,
	
	
	

	
	
	пирит
	
	
	

	Гидрослюдиты
	1,2
	Гидрослюды, смешаннослойные
	150-50
	6.5-4
	Аи, U, As, Sb, Hg

	
	
	силикаты, анкерит, кварц
	
	
	


Окончание табл. 2.1
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	Метасоматиты, равновесные с кислыми растворами

	Цвиттеры
	1
	Протолитионит-циннвальдит-
	550-300
	5-3 '
	

	
	
	сидерофиллит, кварц, топаз,
	
	
	

	
	
	флюорит
	
	
	

	Грейзены
	1
	Мусковит-лепидолит, кварц, то-
	500-300
	5-3  •
	Mo, Sn,W, Be, Та, Bi

	
	
	паз, альбит, флюорит
	
	
	

	Слюдиты
	2,3
	Флогопит, биотит, мусковит, па-
	500-300
	5-3
	

	
	
	рагонит, Маргарит, флюорит,
	
	
	

	
	
	тальк, хлорит, эфесит, селлаит
	
	
	

	Серицитолиты
	1
	Серицит, кварц, кальцит, доло-
	400-200
	5-4'
	

	(березиты)
	
	мит-анкерит, пирит
	
	
	Mo, Cu, Zn, Pb, Bi,Au,

	Листвениты
	2
	Фуксит, доломит-анкерит, маг-
	400-200
	5-4
	Ag,U

	
	
	незит-брейнерит, кварц, пирит
	
	
	

	Аргиллизиты
	1,2
	Каолинит, монтмориллонит..
	300-50
	5-2
	Аи, U, As, Sb, Hg

	
	
	гидрослюды, цеолиты, опал, ал-
	
	
	

	
	
	лофан, галлуазит, сидерит, кварц
	
	
	

	Вторичные
	1,2
	К.варц, корунд, диаспор, андалу-
	500-300
	4-1
	—

	кварциты
	
	зит, пирофиллит, серицит, алу-
	
	
	

	
	
	нит, гематит, пирит, марказит
	
	
	


Примечание. Протолит: 1 — кислые магматические, терригенные породы и продукты их метаморфизма; 2 — магмати​ческие породы повышенной основности и продукты их метаморфизма, 3 — карбонатные породы
2. Систематика метасоматических

горных пород и фац
Соотношения между различными типами метасоматических горных пород отражены на диаграмме «температура-щелоч​ность-кислотность гидротермальных растворов» (рис. 2.1). Эта ди​аграмма, будучи лишь принципиальной схемой, не охватывает все​го многообразия условий формирования метасоматитов. Она представляет собой как бы одно из сечений многомерной системы, характеризующей природные метасоматические процессы, и не учитывает влияния особенностей состава растворов (отношений К+/Н+, Na+/H+ и др.), количества растворенной углекислоты, фу-гитивностей кислорода, серы и других факторов, каждый из кото​рых может служить основанием для более детальной классифика​ции. Если температурные пределы формирования метасоматитов изображены на рисунке 2.1 достаточно точно, то для рН показаны лишь средние величины. В действительности каждый из выделен​ных типов метасоматитов устойчив в более широких и частично перекрывающих друг друга интервалах рН.
Поскольку константы диссоциации воды и реакций гидролиза зависят от температуры и концентрации растворенных солей, абсо​лютная величина рН не может в полной мере охарактеризовать кислотность—щелочность гидротермальных растворов в интервале температур. В качестве такой меры принято отклонение от нейтраль​ного значения величины рН (ан+ = аон-) одномоляльного раство​ра NaCl, установленного экспериментальным путем У.Л.Маршал​лом и Е.У.Франком (1981 г.), при Р= 100 МПа. По отношению к кривой ан+ = аон-, нанесенной в центре диаграммы сплошной ли​нией (см. рис. 2.1), выделены области щелочных, близких к нейт​ральным и кислых гидротермальных растворов и соответственно три группы метасоматических горных пород, равновесных по отноше​нию к растворам разной щелочности-кислотности (см. табл. 2.1).
По температуре образования метасоматиты разделены на низ​ко-, средне- и высокотемпературные. Эти градации в значительной мере условны. Граница между низко- и среднетемпературными ме-тасоматическими горными породами (300 "С) приблизительно сов​падает с верхним пределом устойчивости глинистых минералов, а граница между средне- и высокотемпературными метасоматита-ми (500 "С) - с нижними пределами устойчивости форстерита, эгирин-авгита, нефелина и ряда других минералов. Высокотемпе​ратурные метасоматиты образуются под воздействием гидротер​мальных растворов, которые находятся в надкритическом состоя​нии.
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Рис. 2.1. Систематика метасоматических горных пород, по Н.Ю.Бардиной и В.С.Попову [1991]
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2. Систематика метасоматических горных пород и фа
2.2. Минеральные фации метасоматитов малых глубин
Под минеральной фацией метасоматизма понимается совокуп​ность минеральных парагенезисов, находящихся в локальном хими​ческом равновесии с гидротермальным раствором в определенных интервалах Тя рН. Минеральная фация объединяет метасоматичес-кие горные породы, которые развиваются по протолиту разного состава под воздействием растворов, имеющих одинаковую темпе​ратуру и щелочность-кислотность.
При выделении фаций метасоматизма использован тот же ме​тодический подход, с помощью которого выделяют минеральные фации метаморфизма. Различие заключается в том, что метаморфи​ческие фации соответствуют определенным интервалам Г и Р, а ме-тасоматические фации малых глубин — интервалам Г и рН. Мета-соматические фации так же, как метаморфические, могут быть описаны диаграммой «состав-парагенезис».
Сравнительный анализ геологических материалов и результатов физико-химического моделирования метасоматических процес​сов позволяет выделить девять фаций метасоматитов малых глу​бин (рис. 2.2, табл. 2.2). Границы между фациями в координатах Т— рН совпадают с границами полей устойчивости главных типо-морфных минералов и их парагенезисов. Эти границы не занима​ют строго фиксированного положения и могут смещаться в зависи​мости от изменения химического состава исходных пород и взаимодействующего с ними гидротермального раствора, вариа​ций fо2,fs и других параметров. Однако смещение границ не при​водит к принципиальным изменениям топологии схемы фаций, показанной на рисунке 2.2.
Поскольку предлагаемая схема фаций не учитывает геохимиче​ской специфики гидротермальных растворов, в том числе обогаще​ния бором, то турмалиниты, возникающие при наличии в растворах значительного количества Н3ВО3, не рассматриваются в качестве са​мостоятельной фации. Уменьшение концентрации Н3ВО3 в раство​рах приводит к смене турмалинитов метасоматитами других типов.
Следует подчеркнуть, что в понятие «метасоматическая фация» вкладывается иной смысл по сравнению с классификацией ВАЖа-рикова и Б.И.Омельяненко [1978], в которой фации выделяются по другим критериям: особенностям состава протолита, щелочноме-тальности гидротермальных растворов, глубине формирования ме​тасоматитов.
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	Таблица 2.2.
	Фации метасоматитов малых глуби»
	i
	

	Фация
	Петрографические
	T,
	"С
	рН

	
	типы метасоматитов
	
	
	

	
	
	от
	до
	от
	до

	Фенитовая
	Фениты,содалито-
	300
	800
	8
	10

	
	вые метасоматиты
	
	
	
	

	Анальцимовых мета-
	Анальцимовые ме-
	200
	400
	6.5
	9

	соматитов
	тасоматиты
	
	
	
	

	Полевошпатовых мета-
	Микроклиниты,
	300
	700
	6
	8.5

	соматитов
	альбититы,эгирин-
	
	
	
	

	
	флюоритовые мета-
	
	
	
	

	
	соматиты
	
	
	
	

	Скарновая
	Магнезиальные и
	450
	>900
	5
	8.5

	
	известковые скарны
	
	
	
	

	Кварц-
	Кварц-полевошпа-
	300
	600
	5
	6.5

	полевошпатовых мета-
	товые, кварц-альби-
	
	
	

	соматитов
	товые (плагио-
	
	
	
	

	
	клазовые)
	
	
	
	

	Пропилитовая
	Пропилиты,эйси-
	50
	400
	5
	8

	
	ты, гидрослюды
	
	
	
	

	Филлизитовая
	Серицитолиты,бе-
	200
	550
	3
	5

	
	резиты, листвени-
	
	
	
	

	
	ты, грейзены, цвит-
	
	
	
	

	
	теры, слюдиты
	
	
	
	

	Вторичных кварцитов
	Вторичные кварци-
	300
	550
	1
	4

	
	ты
	
	
	
	

	Аргиллизитовая
	Аргиллизиты
	50
	300
	1
	5


Определив петрографические виды и разновидности метасо​матических горных пород, объединив сходные по условиям форми​рования виды метасоматитов в фации, установив зональность ме​тасоматических колонок и общую стадийность формирования фаций, можно получить информацию о составе и строении зон и ареалов метасоматизма, необходимую и достаточную для про​гнозных оценок и генетической интерпретации.
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Рис. 2.2. Фации метасоматитов малых глубин, по Н.Ю.Бардиной и B.C.Попову [1991]
1 — граница фаций; 2 — граница T-рН области формирования метасома​титов. Минералы и их сочетания, определяющие границы фаций: ААm — щелочной амфибол, Аb — альбит, АСрх — щелочной клинопироксен, ис​ключая эгирин, Aeg — эгирин, Апс — анальцим, Am — Ca-Mg-Fe-амфи-бол. And — андалузит, Bi — биотит, Сhl — хлорит, Срх - Ca-Mg-Fe-кли-нопироксен, Fsp — полевой шпат, G — гранат, Нтс — гидрослюда, Kaol — каолинит, Ms — мусковит, Ne — нефелин. Par — парагонит, Рг — пирофил​лит, Ser — серицит, Sod — содалит, Zo — цоизит
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3. МЕТАСОМАТИТЫ, РАВНОВЕСНЫЕ СО ЩЕЛОЧНЫМИ РАСТВОРАМИ
К щелочным метасоматитам относятся породы, возникающие при замещении исходного субстрата Na- и К-содержащими мине​ралами, которые образуются вследствие фильтрации щелочных (рН > 7) фторидно-хлоридно-натриевых водно-углекислых раство​ров. Среди щелочных метасоматитов широко распространены фе-ниты, микроклиниты, альбититы и эйситы, а также силикатно-карбонатные, содалитовые, анальцимовые, кальцит-нефелиновые, эгирин-магнетитовые и эгирин-флюоритовые метасоматиты. Самы​ми ранними и наиболее высокотемпературными образованиями являются фениты, равновесные с растворами максимальной ще​лочности. Фенитизация сменяется во времени полевошпатовым метасоматизмом и поздним карбонатно-кремнистым изменением исходных пород и щелочных метасоматитов. В наиболее низко​температурных условиях образуются эйситы.
Типоморфными минералами щелочных метасоматитов явля​ются щелочные полевые шпаты, щелочные пироксены и амфибо​лы, нефелин, содалит, анальцим и реже литиевые слюды.
В щелочных метасоматитах сосредоточены крупные промыш​ленные скопления редких металлов и радиоактивных руд.
По Т— рН условиям метасоматизма выделяются три фации ще​лочных метасоматитов:
1) фенитовая;
2) полевошпатовых метасоматитов;
3) анальцимовых метасоматитов.
Низкотемпературные ураноносные метасоматиты — эйситы,
равновесные со слабощелочными или близнейтральными раство​рами, по сути дела являются щелочными пропилитами и должны рассматриваться среди пород пропилитовой фации.
3.1. Фенитовая фация
К фенитовой фации относятся высокотемпературные метасома​титы — фениты, которые образуются в областях развития щелочно​го и щелочно-ультраосновного магматизма. Они равновесны с на​иболее щелочными (рН > 8-10) фторидно-хлоридными K-Na растворами, недосыщенными кремнеземом и в большинстве случа-
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ев СО"'. Менее распространены средне-высокотемпературные со-далитовые метасоматиты.
Характерыми минералами метасоматитов являются нефелин, калиевые полевые шпаты, щелочные пироксены, реже амфиболы и содалит (см. табл. 2.1). Фенитизация сопровождается накоплени​ем редких металлов (Nb, Та, Zr, РЗЭ), достигающих промышленных концентраций.
К фенитам близки силикатно-карбонатные метасоматиты и кар-бонатиты метасоматического происхождения, которые формируют​ся при близких Т-рН параметрах гидротермальных растворов, но с привносом Са+2 и СО3'2.
3.1.1. Фениты
Термин «фенит» был предложен в 1922 г. норвежским ученым В.Бреггером для мелкозернистых эгириновых и амфиболовых щелоч​ных сиенитов, развитых на контакте щелочных пород массива Фен в Норвегии с гранитоидами. Дальнейшими исследованиями была доказана метасоматическая природа этих образований. Фениты в со​временном понимании — это высокотемпературные щелочные ме​тасоматиты, которые образуются по различному субстрату и состо​ят из нефелина, K-Na полевых шпатов, Na-содержащих пироксенов и (или) амфиболов. Кроме фенитов, целесообразно выделять груп​пу фенитизированных пород, развитых во внешних частях метасома​тических ореолов и содержащих реликты минералов протолита.
Исходные породы. Фениты образуются при метасоматическом преобразовании гранитоидов, слюдяных и амфиболовых гнейсов, аркозовых и кварцевых песчаников, реже габброидов, пироксени-тов, оливинитов и карбонатных пород: известняков, доломитов и мраморов.
Условия залегания метасоматитов. Фениты обычно слагают коль​цевые и дугообразные тела вокруг щелочных интрузивных тел; реже они образуют линзы и жилы, вытянутые вдоль трещин, используя ко​торые растворы проникают на большие расстояния и формируют метасоматиты на удалении от интрузивов. Фениты могут присутст​вовать и внутри щелочных интрузивов, замещая ксенолиты боко​вых пород. Наиболее охотно подвергаются фенитизации гнейсы, граниты и кристаллические сланцы надинтрузивных зон. Ширина зон фенитизации составляет десятки и сотни метров (массивы Озер​ная и Лесная Варака, Африканда), иногда первые километры (мас-
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сивы Ковдорскнй, Вуориярви, Салмагорскмй). Мощность фенито-вой зоны вокруг Хибинского плутона колеблется от 10-15 и до 800 м, а ширина ореола фенитизированных пород достигает 1.5 км.
Минеральный состав. Главными новообразованными минерала​ми фенитов являются щелочные пироксены (эгирин, эгирин-диоп-сид, эгирин-авгит), ферроавгит, K-Na полевые шпаты: микроклин-пертит, микроклин, ортоклаз, анортоклаз, а также нефелин. В меньшем количестве содержатся щелочные амфиболы, биотит и магнетит. Характерной особенностью апогранитных и апогней-совых фенитов из ореолов миаскитового магматизма является при​сутствие кислого плагиоклаза.
Второстепенные и акцессорные минералы представлены фана​том (меланитом), силлиманитом, волластонитом, корундом, плео-настом, апатитом, сфеном, цирконом, бадделеитом, эвдиалитом, пирохлором, перовскитом-лопаритом, ринколитом, фергюсони-том, чевкинитом, магнетитом и ильменитом.
Количественные соотношения минералов изменчивы, но в це​лом фениты относятся к лейкократовым породам с содержанием цветных минералов до 25 об.%, и только в метасоматитах по пирок-сенитам и габброидам цветное число возрастает до 40-80.
Петрографическая типизация фенитов была детально разрабо​тана Н.Ю.Бардиной и В.С.Поповым (1993]. Среди семейства фени​тов по особенностям химизма и ассоциациям типоморфных ми​нералов выделено семь главных типов (табл. 3.1).
K-Na полевые шпаты фенитизированных пород и пироксен-калишпатовых фенитов представлены промежуточным микроклин-пертитом. Для зон максимального изменения типичны ортоклаз и анортоклаз. По мере нарастания интенсивности щелочного мета​соматизма форма кристаллов полевого шпата постепенно меняет​ся от мелких неправильных выделений до неясно выраженных пор-фиробластов и идиоморфных таблитчатых кристаллов, иногда сдвойникованных по карлсбадскому закону. Эти кристаллы не со​держат микропертитовьгх вростков, но нередко обладают крипто-пертитовым строением.
Характерной особенностью метасоматического нефелина яв​ляется обогащение ядер кристаллов натрием по сравнению с крае​выми зонами. В зональных кристаллах нефелина магматического происхождения наблюдаются обратные соотношения.
Состав пироксенов в фенитах разнообразен. В эндоконтактовых зонах щелочных пород распространены пироксены, которые от-
659
Часть У. Петрофафия и петрология метасоматических горных пород Таблица 3.1. Минеральные типы фенитов и фенитизированных пород
	Типы метасоматитов
	
	Протолит
	

	
	Граниты,гней-
	Оливиниты,
	Известняки,

	
	сы, слюдяные
	оливиновые
	доломиты,

	
	сланцы, песча-
	клинопироксе-
	мраморы

	
	ники
	ниты,якупиран-
	

	
	
	гиты, магнези-
	

	
	
	альные скарны
	

	Фенитизированные
	Ми + Аб ±
	Неф + Na-КПи
	Na-КПи +

	породы
	(Na-Амф, Эг,
	+ [КПи, Ол]
	Амф + [Ка]

	
	Na-КПи, Би) +
	
	

	
	+ [Пл, Кв, Би]
	
	

	
	Пироксен-
	Ми, Орт +
	—
	Na-КПи +

	
	микроклино-
	Na-КПи ±
	
	Ка±

	
	вые, пирок-
	(Na-Амф, Би,
	
	±(Na -Амф)

	
	сен—ортокла-
	Аб)
	
	

	
	зовые и пи-
	
	
	

	
	роксен—каль-
	
	
	

	
	цитовые
	
	
	

	Фениты
	Нефелин-
	Неф+ Орт +
	—
	Неф +

	
	пироксен—
	Na-КПи ±
	
	+ Na-КПи +

	
	ортоклазовые
	(Арф)
	
	+ Ка

	
	и нефелин-
	
	
	

	
	пироксен-
	
	
	

	
	кальцитовые
	
	
	

	
	Нефелин—
	Na-КПи +
	Na-КПи + Неф
	Na-КПи +

	
	пироксено-
	Неф
	
	Неф

	
	вые и пирок-
	
	
	

	
	сен—нефели-
	
	
	

	
	новые
	
	
	

	
	Нефели-
	Неф ± (Сил,
	Неф ± (Ап, Шп)
	Неф±

	
	новые
	Шп, Ко, Вол)
	
	(Вол,Гр, Шп)


Примечание. Круглые скобки — второстепенные минералы; квадратные скобки — реликтовые минералы
носятся к рядам эгирин-диопсид или эгирин-авгит. С нарастани​ем интенсивности метасоматизма увеличивается доля эгириновой или жадеитовой составляющей. Поэтому пироксены часто обла​дают зональным строением: внутренние зоны их сложены эгирин-диопсидом или эгирин-авгитом, а периферические — эгирином.
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Содержание эгирина в пироксене из приконтактовых зон фенитов может достигать 95-99 мол.%.
Амфиболы в фенитизированных породах представлены синева​то-зеленой роговой обманкой, катафоритом, гастингситом, глауко-фаном и родуситом; в фенитах- арфведсонитом и Mg-арфведсони-том.
Среди слюд преобладают железистый биотит (F= 63-73%) и флогопит.
Гранат, развитый в зонах интенсивного метасоматизма, пред​ставлен титанистым уграндитом — шорломитом, содержащим бо​лее 11.5% ТiO2, и его менее титанистой черной разновидностью — меланитом.
Сфен фенитов густо окрашен в коричнево-буроватый цвет и ха​рактеризуется исключительно сильной дисперсией по схеме г > v.
Химический состав. По сравнению с исходными горными поро​дами все типы фенитов значительно обогащены Na+K, Al, Fe+3, Mn и редкими элементами: Nb, Та, Zr, Be, РЗЭ, U и Th. В то же время вариации содержаний Si, Ca, Mg, Fe+2 обусловлены главным обра​зом составом протолита и в меньшей степени составом расплавов, генерирующих щелочные растворы.
Так, фенитизация кварцевых песчаников сопровождается ин​тенсивной десиликацией, в апокарбонатных фенитах отмечается значительное увеличение содержания SiO2, а в апопироксенито-вых фенитах содержание кремнезема остается практически неиз​менным. В тыловых зонах метасоматических колонок десилика-ция кислого субстрата настолько интенсивна, что приводит к образованию парагенезиса нефелина с несиликатными минера​лами: шпинелью, корундом, анатазом и бадделеитом. Содержание Са и Mg отчетливо увеличивается в фенитах по кварцевым песча​никам, гранитоидам, лейкократовым гнейсам и, соответственно, уменьшается в метасоматитах, образованных по карбонатному суб​страту, пироксенитам и габброидам.
Внешний облик. Фениты, развитые по алюмокремнекислому субстрату,— это средне- и крупнозернистые породы, на общем светлом фоне которых, обусловленном преобладанием нефелина и полевых шпатов, выделяются черные или черно-зеленые иголки щелочных пироксенов или их скопления в виде просечек, прожил​ков пятен и тонких полос, что определяет пятнистую, гнейсовид-ную полосчатую, струйчатую и параллельно-шестоватую текстуру метасоматитов. Нефелин-пироксеновые фениты по ультрамафитам
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обладают темно-зеленым цветом и разнообразными текстурами, в том числе плойчатой и массивной. В зонах максимального изме​нения фениты становятся более крупнозернистыми и приобретают облик магматических горных пород.
Микроструктуры фенитов разнообразны; среди них отмечают​ся: гранобластовая структура с характерными зубчатыми ограниче​ниями зерен, пойкилобластовая, обусловленная многочисленными включениями калишпата и пироксенов в кристаллах нефелина; ле-пидогранобластовая; гломеробластовая, связанная с кучным распре​делением щелочных пироксенов; диабластовая при сложных со​отношениях двух взаимопрорастающих минералов; графическая, коррозионная и реже — центрическая.
Стадийность и зональность метасоматитов. Во внешних частях метасоматических ореолов, где степень изменения обычно невели​ка, сохраняются реликты минералов исходных пород. Из минералов гнейсов первым становится неустойчивым биотит, который час​тично замещается светло-голубоватой роговой обманкой или гас-тингситом. Реже амфибол заполняет тонкие жилки в кварце или образует цепочки вдоль гнейсовидности исходных пород. Одновре​менно зерна кварца гранулируются, микроклин теряет двойниковое строение, а андезин испытывает перекристаллизацию с выносом кальция и превращается в олигоклаз (Аn15-17). При этом в центре кристаллов плагиоклаза образуются мелкие чешуйки серицита и зер​нышки кальцита. Породы приобретают массивный облик, но струк​туры и текстуры исходных гнейсов еще вполне узнаваемы.
При усилении метасоматического преобразования плагиоклаз альбитизируется, а пироксен замещает биотит исходных гнейсов и метасоматические амфиболы, образуя тонкие каймы вокруг кри​сталлов этих минералов и интенсивно корродируя их.
При дальнейшем нарастании интенсивности метасоматизма би​отит и амфибол исчезают, иногда сохраняясь в виде редких реликтов среди крупных выделений щелочного пироксена; кварц становится неустойчивым и тоже замещается пироксеном. Вследствие этого в фе-нитизированных породах образуются скопления эгирин-диопсида или эгирин-авгита в виде мелких гнезд и маломощных прожилков. По​роды этой стадии еще содержат реликты минералов и структур исход​ных гнейсов, а также обладают полосчатой текстурой, обусловленной субпараллельной ориентировкой кристаллов пироксена.
Дальнейшее изменение гнейсов приводит к полному исчезно​вению реликтовых минералов и образованию массивных среднезер-
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нистых фенитов пироксен-полевошпатового состава с пойкилобла-стовой или гранобластовой структурами. Альбит в этих породах становится неустойчивым, и вместо него развиваются анортоклаз или натриевый ортоклаз. Сначала K-Na полевой шпат образует мирмекитоподобные агрегаты среди скоплений альбита. При уси​лении метасоматизма наблюдаются постепенные переходы к мел​ким ксенобластовым выделениям, которые как бы стягиваются в крупные порфиробласты, постепенно приобретая таблитчатую форму и освобождаясь от реликтов альбита. K-Na полевой шпат ста​новится преобладающим минералом, и форма его выделений опре​деляет гранобластовую, гетеробластовую или порфиробластовую структуры пород. Для пироксен-калишпатовых фенитов характер​но возрастание содержания апатита и сфена.
На стадии максимального метасоматического преобразования во внутренних частях ореолов возникает минеральная ассоциация: нефелин + K-Na полевой шпат + щелочной пироксен ± арфведсо-нит (железистый биотит).
Нефелинсодержащие фениты — это породы с крупнозернистой, пегматоидной или порфиробластовой структурами и такситовой текстурой. Нефелин появляется в виде мелких амебовидных выде​лений и симплектитовых вростков в анортоклазе, переходящих в зерна и идиобласты таблитчатой формы, переполненные газово-жидкими включениями. Среди цветных минералов преобладает эгирин, реже отмечается жадеит-диопсид. В породах резко возрас​тает содержание сфена, циркона и пирохлора. В непосредствен​ном контакте с нефелиновыми сиенитами метасоматиты становят​ся более крупнозернистыми и приобретают массивную текстуру. Здесь, как правило, формируются биминеральные пироксен-не​фелиновые и реже — почти мономинеральные нефелиновые фени​ты с силлиманитом, корундом, волластонитом и плеонастом.
В завершающую стадию метасоматизма возникает комплекс низкотемпературных минералов, наложенных на фениты: по нефе​лину развиваются канкринит, цеолиты, либенерит, по K-Na поле​вым шпатам — альбит; силикаты замещаются карбонатом, появля​ются новообразованные кварц, флюорит, гидропирохлор, сульфиды и другие минералы, заполняющие трещины и пустоты в породах.
Зональное строение ореолов фенитов до настоящего времени ос​тается слабоизученным.
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3.1.2. Содалитовые метасоматиты
Содалитовые метасоматиты образуются по гнейсам, гранитои-дам, реже по карбонатным породам. Главными минералами явля​ются содалит, K-Na полевой шпат, щелочные пироксены и амфи​болы. К второстепенным минералам относятся биотит, меланит и иногда кальцит.
Содалитовые метасоматиты обычно слагают отдельные полосы в фенитовых ореолах; реже они формируют самостоятельные мета-соматические ореолы в экзоконтактах интрузивных тел.
3.1.3. Физико-химические условия формирования метасоматитов
Физико-химические условия фенитизации были впервые оцене​ны А.С.Сергеевым [1967], согласно которому давление при метасома​тизме не превышало 70-100 МПа, а температура процесса изменялась от 400-500 °С во внешних зонахдо 700-800 °С на участках максималь​ного преобразования. Этот температурный интервал был подтверж​ден экспериментально. Появление в фенитах ортоклаза указывает на температуру более 525 "С, ниже которой устойчивы лишь триклинные K-Na полевые шпаты. Образование нефелина происходит при темпе​ратуре выше 500°С, а в более низкотемпературных условиях вместо не​фелина возникают анальцим или канкринит.
Еще более высокие оценки температуры (900 °С) были получе​ны ЛЛ.Перчуком (1970 г.) при использовании амфибол-гранато​вого термометра, а также при термическом изучении процесса де​гидратации щелочных амфиболов и слюд (более 830-860 °С) и их гидротермальном синтезе.
Состав растворов, вызывающих метасоматизм, по А.С.Сергее​ву, существенно щелочной (aNa+ >aK+) углекисло-фторидный; рН колеблется от 7.3-7.5 до 10-11.
Эксперименты, выполненные Г.П.Зарайским с соавторами [1984], подтвердили вывод о том, что парагенезисы со щелочными цветными силикатами возникают при Т= 350-600 °С и Р = 100 МПа, под воздействием фторидно- или хлоридно-натриевых растворов (например, CNaC1 = 1.0 m, CNa0H = 6 • 10-4 m) повышенной щелочности рН > 8.2. Однако в этих условиях нефелин не образу​ется, а устойчив содалит (рис. 3.1, поле 13). Нефелин появляется только при отсутствии в щелочных растворах углекислоты и при зна​чительно меньшей концентрации солей: 0.3 * NaCl (или NaF) при
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Рис. 3.1. Диаграмма условий образований минеральных па-рагенезисов тыловых зон натриевого метасоматоза в коор​динатах Г-рН, полученных путем пересчета эксперимен​тальных данных, по Г.П.Зарайскому (1989 г.). Точечной линией показано смещение нейтрального значения рН с температурой (РH2O = 100МПа, mNaCl = 1.0). Цифры в кружках — номера полей устойчивости равновесных минеральных ассоциаций
400 °С и менее 0.15m NaCl (NaF) при 600 °С. Кроме того, нефелин был обнаружен в тыловых зонах экспериментальной метасоматиче-ской колонки при использовании растворов с высокой концентра​цией NaOH (0.5m), однако достижение столь высокой щелочнос​ти в природных условиях проблематично.
Итак, фенитизация протекает под воздействием высокотемпе​ратурных (500-900 °С) щелочных (рН = 8-10) хлоридно-фторидно-калий-натриевых растворов, содержащих Si, Al, Mg, Ca, Mn, Fe+2, Fe+3, Ti, Р, редкие элементы, а также F, C1, ОН, СО2.
3.1.4. Распространенность и рудоносность
Районами развития фенитов являются Кольский полуостров, Карелия, Маймеча-Котуйская провинция в Сибири, Урал, Вос​точная Тува, Алдан, Украина, Восточный Саян, Норвегия, Финлян​дия, Корея, Канада, Африка. Возраст метасоматитов, так же, как и щелочных магматических пород, с которыми они тесно связаны, варьирует от раннего протерозоя до кайнозоя.
Образование фенитовых ореолов происходит при температу​рах, когда щелочные магматические расплавы еще сохраняются в жидком состоянии. При этом фениты могут возникать неодно-
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кратно при формировании отдельных интрузивных фаз, состоя​щих из ийолитов-уртитов и нефелиновых сиенитов. Кроме кольце​вых и дугообразных зон метасоматитов, окружающих интрузивные тела, известны изолированные ареалы фенитизации, расположен​ные на значительном удалении от вскрытых эрозией интрузивов и фиксирующие скрытые тела щелочных пород. В нефелиновых сиенитах нередко встречаются ксенолиты фенитов. Наблюдаются пересечения метасоматитов апофизами и дайками ийолитов, кото​рые, в свою очередь, сопровождаются более поздними фенитами. В постмагматическую стадию становления массивов щелочных по​род на ранее возникшие фенитовые ореолы накладываются альби-тизация, канкринитизация и карбонатизация.
Фенитизация приводит к накоплению Nb, Та, Zr, Hf, Be, Th, U, РЗЭ и Y, а также Ва и Sr. Содержание этих химических элементов в метасоматитах фенитовой фации в несколько раз, а иногда и на не​сколько порядков выше, чем в исходных породах. Максимальные концентрации этих элементов отмечаются во внутренних частях метасоматических ореолов и на участках низкотемпературного из​менения метасоматитов. К зонам фенитизации приурочены также крупные месторождения апатитовых руд. Самые высокие содер​жания апатита характерны для нефелин-пироксеновых фенитов.
3.2. Фация полевошпатовых метасоматитов
К фации полевошпатовых метасоматитов относятся высоко-среднетемпературные, гидротермально-измененные породы, рав​новесные с умеренно щелочными (рН = 7.0-8.5) калий-натриевы​ми галоидными растворами. Среди пород данной фации преобладают микроклиниты и альбититы, развитые по алюмосили-катному субстрату. Значительно реже образуются эгирин-магне-титовые метасоматиты по железистым кварцитам и эгирин-флюо-ритовые метасоматиты по карбонатным породам.
Главными особенностями минерального состава полевошпа​товых метасоматитов являются:
1) резкое преобладание минералов, содержащих Na и К (микро​
клин, альбит, щелочные пироксены и амфиболы, слюды, крио​
лит);

2) постоянное присутствие минералов с летучими компонента​
ми (слюды, флюорит, криолит, апатит, гагаринит);
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3) большое разнообразие (около 70 видов и разновидностей)
минералов редких металлов;
4) частое сохранение реликтового (перекристаллизованного)
кварца.
К полевошпатовым метасоматитам приурочено бериллиевое урановое, тантало-ниобиевое, редкоземельное и реже - оловянное оруденение.
3.2.1. Алъбититы
Альбититы — метасоматиты, состоящие из альбита (не менее 70% объема пород) и щелочных цветных минералов.
Исходные породы. Альбититы образуются при метасоматическом преобразовании полевошпатовых и кварц-полевошпатовых пород: сиенитов, гранитов, гнейсов, вулканитов среднего и кислого со​ставов, песчаников.
Условия залегания метасоматитов. Альбититы встречаются глав​ным образом в трех геологических обстановках: 1) в зонах глубин​ных разломов, пересекающих фундамент древних кратонов; 2) вбли​зи контактов щелочных интрузивов; 3) в апикальных частях интрузивных массивов, сложенных щелочными гранитами. Форма залегания метасоматитов — крутопадаюшие линзы, пластовые и жи-лоподобные тела, реже штокверковые и неправильной формы зале​жи. В щелочных гранитоидах альбититы локализуются в апикаль​ных участках куполов или их гребневидных выступах, апофизах и дайках. Протяженность зон интенсивной альбитизации измеря​ется десятками-сотнями метров, иногда первыми километрами. Мощность варьирует от нескольких метров до десятков, реже — сотен метров.
Минеральный состав. Главные новообразованные минералы: альбит (Аn1-5), щелочные пироксены и амфиболы, реже биотит, магнетит и гематит. Второстепенные и акцессорные минералы: циртолит и малакон, колумбит, торит, браннерит, уранинит, касси​терит и флюорит.
Альбит представлен двумя генерациями. К первой из них отно​сятся относительно крупные кристаллы, замещающие плагиоклаз, полевой шпат и кварц исходных пород. По плагиоклазу развивают​ся относительно идиоморфные таблитчатые кристаллы альбита с полисинтетическими двойниками; K-Na полевой шпат замеща​ется широкотаблитчатыми кристаллами и неправильными зернами
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шахматного альбита, кварц - сахаровидным зернистым агрегатом альбита со слабо проявленным двойниковым строением. Альбит второй генерации, слагающий мелкие пластинчатые кристаллы и лейсты, характерен для зон максимального метасоматического за​мещения исходных пород. Кристаллы альбита II располагаются либо беспорядочно, либо образуют сноповидные и веерообразные
агрегаты.
Новообразованные пироксены альбитизированных пород отно​сятся к рядам эгирин-авгит и эгирин-диопсид. Во внутренних зо​нах метасоматических колонок содержание эгиринового компо​нента в пироксенах превышает 80 мол.%. В пироксенах с небольшой долей эгирина обычно проявлена зональность, а предельно натри​евые эгирины отличаются отсутствием зональности. Они образуют длиннопризматические кристаллы со слабо развитыми концевыми гранями, окрашенные в желтоватые или зеленоватые тона. Харак​терны агрегаты с волокнистым строением.
Амфиболы, возникшие на начальной стадии метасоматическо​го изменения, имеют состав, промежуточный между гастингситом и арфведсонитом. При более интенсивном метасоматизме появ​ляются рибекит, родусит, кроссит, в богатых алюминием поро​дах — глаукофан. Все эти минералы, которые можно различить только по оптическим свойствам, слагают тонкоигольчатые крис​таллы. Широко развиты спутанноволокнистые агрегаты, пучки, скопления кристаллов, облекающие зерна альбита. Описаны мета-соматиты с крокидолитом — голубым асбестом, который является своеобразной морфологической разновидностью Na-амфиболов. Эти породы имеют брекчиевую текстуру: обломки, замещенные альбитом и эгирином, цементируются крокидолитом, который от​вечает по составу рибекиту или родуситу.
Химический состав. По сравнению с исходными породами аль-бититы обогащены Na, A1, F, Fe+з, обеднены Са, Mg, Fe+2, в мень​шей степени К. Вне зависимости от исходного субстрата альбити-зация сопровождается привносом Si за исключением единственного случая, когда протолитом являются ультракислые аляскиты и лей-кограниты; характерно накопление Nb, Та, Zr, U, Th и редкозе​мельных элементов.
Внешний облик. Альбититы, образованные по гнейсам, отлича​ются полосчатой или гнейсовидной текстурой, мелкозернистой структурой и высоким содержанием цветных минералов. Породы имеют серую или бурую окраску, которая при наличии большого ко-
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личества рибекита приобретает синеватый оттенок. По сиенитам и гранитам развиваются средне- и крупнозернистые альбититы бо​лее светлого серого и розоватого цветов. Мелкозернистые альбити​ты имеют сахаровидный облик.
Микроструктура гранобластовая, нематогранобластовая, лепи-догранобластовая.
Стадийность и зональность метасоматитов. Щелочной метасома​тизм начинается с образования пертитов замещения в K-Na поле​вом шпате, которые, разрастаясь, превращаются в конечном итоге в полные псевдоморфозы альбита. Также псевдоморфно замещает​ся альбитом плагиоклаз. При этом внутри зерен альбита сохраняет​ся много замутненных участков и чешуек серицита, приуроченных к реликтам первичного плагиоклаза. Кварц подвергается грануля​ции и перекристаллизации. По цветным минералам развиваются щелочные амфиболы и щелочные пироксены.
Во многих случаях устанавливаются два этапа минералообразо-вания, разделенные катаклазом и брекчированием пород. На вто​ром этапе альбит, развитый по плагиоклазу, очищается от включе​ний, появляется лейстовый альбит II, кварц частично или полностью замещается сахаровидным альбитом, в центре брекчии образуется крокидолит.
Зональность метасоматитов выражена в том, что альбититы, за​легающие во внутренней (тыловой) зоне метасоматической колон​ки, сменяются альбитизированными породами внешней (фрон​тальной) зоны, а те, в свою очередь, пропилитами, которые состоят из альбита, хлорита, эпидота, карбоната и окаймляют зоны интен​сивной альбитизации. Минералы позднего пропилитового пара​генезиса можно обнаружить и в самих альбититах и альбитизирован-
ных породах.
Примеры метасоматических колонок зон альбитизации вблизи глубинных разломов, на контактах щелочных интрузивов и в апи​кальных частях гранитных массивов приведены ниже по данным Б.И. Омельяненко (1978 г.), Л.П.Перчука (1966 г.), ААБеуса и др. (1962 г.).
I
0. Биотитовый гранит
1. Кв + Ми + Аб + Риб + Гем
2. Кв + Аб + Риб + Гем
З.Аб + Риб + Гем
4. Аб + Эг
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0. Нефелиновый сиенит: Аб + Би + Неф + Ми + Пи 1.Аб + Эг + Неф + Ми
2. Аб + Эг + Неф
3. Аб + Эг
4.А6
III
0. Биотитовый гранит: Олиг + Кш + Кв + Би + Мт
1. Ол + (Кш) + Ми + Кв + Би + Мт
2. Аб + Ми + Кв + Би + Мт
3. Аб + Ми + Кв + Риб
4. Аб + Кв + Риб
5. Аб + Кв + Эг
6. Аб + Кв
Обычно метасоматизм завершается на образовании трехмине-ральных ассоциаций и только при максимальном изменении в ты​ловых зонах колонок возникают биминеральные ассоциации аль​бит + кварц, альбит + эгирин, или маломощные мономинеральные альбитовые зоны.
Метасоматическая колонка, полученная Г.П.Зарайским и В.И.Зыряновым [ 1972] в опытах по моделированию альбитизации имеет следующий вид:
0. Ол + Би +Кш +Кв
1.Аб + ЩАм+Кш+Кв
2. Аб + ЩАм +Кш
3. Аб + ЩАм
Условия эксперимента: тонкораздробленный биотитовый гра​нит в течение 430 ч реагировап с одномоляльным раствором NaF при Т = 550°С и Р=100МПа.
Строение колонки соответствует тем сочетаниям метасоматитов, которые наблюдаются в природных зонах альбитизации.
3.2.2. Микроклиниты
Микроклиниты — это метасоматиты, в которых среди главных породообразующих минералов резко преобладает (>70 об.%) K-Na полевой шпат, пространство между крупными кристаллами кото​рого заполнено биотитом или щелочными цветными минералами.
Исходный субстрат и условия залегания метасоматитов такие же, как у альбититов. Форма их залегания — крутопадающие линзы,
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пластовые и жилообразные тела, реже — штокообразные и непра​вильной формы залежи, имеющие четкие контакты с окружающи​ми породами.
Минеральный состав. Главными минералами микроклинитов являются микроклин, биотит или эгирин, реже щелочные амфибо​лы и магнетит. К второстепенным минералам относятся кварц и плагиоклаз. Из второстепенных и акцессорных минералов харак​терны гентгельвин (Zn8[BeSi04]6S2), циртолит или малакон, пи-рохлор, эвдиалит, апатит, монацит, ксенотим, рутил, флюорит, криолит, уранинит, молибденит и магнетит.
Минеральный состав микроклинитов сильно зависит от состава исходных пород: для метасоматитов, образованных по кислым поро​дам, типичен биотит, в метасоматитах по сиенитам и нефелиновым сиенитам преобладают щелочные амфиболы (гастингсит и арфвед-сонит), для апогабброидных метасоматитов характерны эгирин и маг​нетит. В зонах максимального преобразования формируются суще​ственно микроклиновые или биотит (эгирин)-микроклиновые породы с содержанием цветных минералов до 20 об.%. В микрокли-низированных гранитах и гнейсах постоянно сохраняются реликто​вый (перекристаллизованный) кварц (5-20 об.%) и плагиоклаз.
Новообразованный K-Na полевой шпат (микроклин или амазо-нит) в апогракитных и апогнейсовых метасоматитах зон глубинных разломов представлен округлыми порфиробластами или крупными, до 1—2 см б длину, кристаллами таблитчатой формы. Минерал об​ладает четкой микроклиновой решеткой с характерными утолще​ниями в местах пересечения альбитовых и периклиновых двойни​ков, степень триклинности Л = 0.8-1. Решетчатое строение проявлено неравномерно. Для микроклина в отличие от реликто​вого калишпата не характерны пертитовые вростки, однако при больших увеличениях часто обнаруживается криптопертитовое строение минерала.
Биотит образует крупные листочки темно-коричневого цвета и чаще всего относится к гидроксил-лепидомелану. По сравнению с биотитом исходных пород для новообразованной слюды характер​но увеличение содержаний калия и железа при уменьшении коли​чества магния.
Плагиоклаз представлен единичными реликтовыми кристал​лами олигоклаза или андезина.
Кварц имеет вид реликтовых зерен с волнистым и мозаичным угасанием, а также образует очковые выделения размером 2-4 мм,
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которые окрашены в голубовато-серый цвет. Под микроскопом они обнаруживают одновременное угасание.
Химический состав. По отношению ко всем исходным породам алюмокремнекислого состава в микроклинитах заметно увеличива​ется содержание К, Al, F, Fe+2+Fe+3, а также Be, Nb и РЗЭ. В тыло​вых зонах метасоматических колонок отмечается некоторое умень​шение Na. Одновременно снижаются концентрации Са и Mg. Изменение габброидов сопровождается отчетливым выносом Fe и Mg. Поведение Si такое же, как при образовании альбититов.
Внешний облик. Микроклиниты обладают розовым, красным, серым и зеленовато-голубым цветом, крупнокристаллической или пегматоидной структурой, трахитоидной или массивной текстурой.
Микроструктуры. Несмотря на значительную степень метасома-тического замещения в микроклинитах часто сохраняются релик​ты первичных структур. Кроме гранобластовой и лепидогранобла-стовой, типичны бластогранитная, бластомилонитовая, реликтовая или новообразованная порфиробластовая структура. Из реликтовых текстур встречаются очковая, сланцеватая, гнейсовидная.
Стадийность и зональность метасоматитов. Метасоматическое замещение исходных пород начинается с деанортитизации плагиок​лаза, который распадается на альбит и минералы группы эпидота: цо-изит и клиноцоизит. Эти изменения, которые по сути дела представ​ляют собой процесс пропилитизации, распространяются на многие сотни метров от зон интенсивного преобразования, слагая широкие внешние зоны метасоматических колонок. В дальнейшем альбит очищается от включений эпидотовых минералов и частично замеща​ется мутноватым микроклином. Одновременно происходит перекри​сталлизация реликтовых кварцевых зерен с образованием порфиро-бластов, которые, в свою очередь, корродируются и замещаются водяно-прозрачным калишпатом. Постепенно количество микро​клина в породах увеличивается, альбит исчезает, а кварц сохраняет​ся лишь в виде единичных резорбированных реликтовых зерен сре​ди выделений калишпата. Содержание биотита в метасоматитах по сравнению с исходными породами изменяется незначительно, од​нако описаны случаи, когда образованию микроклинитов предше​ствовало возникновение существенно биотитовых пород. В зонах максимального изменения микроклин полностью замещает кварц и интенсивно корродирует и замещает биотит.Прослеживаются все стадии этого процесса: от проникновения длинных коррозионных микроклиновых вростков по трещинам спайности биотита и по-
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следующего их слияния до полных псевдоморфоз микроклина по пластинкам слюды, содержащих многочисленные пылевидные включения магнетита. В дальнейшем псевдоморфозы разрастаются и стягиваются в крупные порфиробласты, свободные от посторон​них включений. Процесс сопровождается перекристаллизацией ак​цессорных минералов и увеличением их количества.
Вдоль линейных зон катаклаза и милонитизации в микроклини-тах развивается поздняя альбитизация, в результате которой проис​ходит образование микроклин-альбитовых метасоматитов, а также сидерита, кальцита, хлорита и гематита.
Зональное строение тел микроклинитов выражено неясно, и только в зонах глубинных разломов при замещении жил катакла-зированных гранитов и пегматитов латеральная зональность прояв​лена более отчетливо.
Метасоматическая колонка образования микроклинитов по би-отитовым гнейсам, составленная по данным Б.И.Омельяненко [1978], имеет следующий вид:
0. Биотитовый гнейс: Ан (Олиг) + Ми + Кв + Би
1. Аб + Цо + Ми + Кв + Би
2. Ми + Би + Аб + Кв
3. Ми + Би + Аб
4. Ми + Би
5. Ми
3.2.3. Эгирин (рибекит)-магнетитовые метасоматиты
Эгирин (или рибекит)-магнетитовые метасоматиты образуют​ся в зонах глубинных разломов при наложении щелочного метасо​матизма на железистые кварциты и гематит-магнетитовые руды.
Главные минералы метасоматитов представлены эгирином, ще​лочными амфиболами (рибекит, рибекит-родусит, кроссит), магне​титом гематитом. Среди второстепенных и акцессорных минера​лов отмечаются кварц, альбит, сфен, апатит со значительной примесью урана, монацит, торит, эшинит и урансодержащие мине​ралы: уранинит, настуран, браннерит и малакон.
Главные минеральные ассоциации:
1) магнетит + рибекит (или другие щелочные амфиболы);
2) эгирин + магнетит + гематит.
Первая ассоциация, как правило, формируется по железистым рудам куммингтонит-гематит-магнетитового состава, а вторая - по
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гематит-магнетитовым прослоям и железистым кварцитам. Наибо​лее слабо процесс метасоматического замещения проявлен в бес​кварцевых рудных прослоях. Однако на контакте железистых руд с биотитовыми сланцами за счет обоих типов исходных пород раз​вивается минеральная ассоциация: альбит + карбонат (рибекит) + эгирин + магнетит, которая позволяет предположить, что в услови​ях высокой щелочности растворов и, видимо, большего парциаль​ного давления СО2 в газовой фазе SiO2 и FeO приобретают подвиж​ность и могут мигрировать из алюмосиликатных прослоев в рудные, и наоборот. Кроме того, кремнезем частично привносится гидро​термальными растворами.
Образование большей части акцессорных минералов, в том чис​ле урановых, связано с поздней стадией низкотемпературной кар-бонатизации, когда щелочные силикаты замещаются магнезиаль-но-железистыми карбонатами, а затем доломитом. В это же время образуются флогопит и гидрослюды.
Метасоматическая колонка эгирин (рибекит)- магнетитовых метасоматитов имеет следующий вид:
0. Железистый кварцит
1.Риб + Мт + Ка
2. Риб + Мт
3. Эг + Мт
3.2.4. Эгирин-флюоритовые метасоматиты
Эгирин-флюоритовые метасоматиты, впервые описанные А.И.Тугариновым (1963 г.), образуются по доломитам, кремнис​тым доломитам и карбонатным сланцам. Главными минералами являются флюорит и эгирин. Количество эгирина в кремнистых доломитах заметно увеличивается, а в карбонатных сланцах допол​нительно появляется натриевый амфибол. Для всех разновиднос​тей метасоматитов характерны гематит или пирит. Среди второ​степенных и акцессорных минералов отмечены барит, бастнезит (Ce,La,Dy)FCO3 и эшинит (Y,Ca,U,Th)(Nb,Ta,Ti)2O6.
Интересно отметить, что большая часть натрия не фиксирует​ся в карбонатных породах и выносится растворами, в то время, как фтор полностью осаждается кальцием доломитов в виде флюорита-
СаСО3 + 2NaF = CaF2 + Na2CO3.
кальцит      раствор    флюорит      раствор
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3.2.5. Физико-химические условия формирования метасоматитов
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Рис. 3.2. Зависимость устой​чивости цветных минералов альбититов от активностей натрия и калия, по Б.И. Омельяненко [1978]
Согласно экспериментальным данным, альбититы образуются при Т— 550—300 °С под воздействием умереннощелочных раство​ров (рН = 7-8) (см. рис. 3.1, поле 10), в которых aNa+ » aK+. На ранней ста​дии процесса растворы, возможно, со​держали значительное количество СО2. При Т > 500 °С кристаллизуются эги-рин-авгиты и эгирин-диопсиды, а пи-роксены с большим содержанием эги-ринового компонента устойчивы лишь ниже 500-450 °С. Щелочные амфибо​лы образуются в интервале 500—300 °С, а альбит, сосуществующий с цветны​ми минералами,— при Т= 580-360 °С.
Влияние различных интенсивных параметров на состав и последова​тельность формирования минеральных ассоциаций в альбититах и альбитизи-рованных породах отражены на ри​сунках 3.2 и 3.3.
Рис. 3.3. Поля стабильности же​лезосодержащих минералов, поТ.И. Макаровой и др. (1984 г.). 1 -Т= 300 "С, Р= 0.86 МПа, 2-Т= 200°С,Р=100МПа
Температура образования мик-роклинитов оценивается в интер​вале от 600-650 до 450 "С, рН = 7.0-8.5. Состав растворов практически не отличается от вы​зывающих альбитизацию гидро​терм, за исключением соотноше​ния Na/K, однако и в этом случае cNa+ > аК+. В опытах Г.П.Зарай​ского и В.Н.Зырянова [1972] мик-роклинизация становилась возмож​ной при использовании раствора 0.2т • KF + 0.8т • NaF (Т= 550 °С).
3.2.6. Распространенность и рудоносность
Альбититы, микроклиниты и микроклин-альбитовые породы в зонах глубинных разломов имеют преимущественно докембрий-
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ский возраст Мощные зоны альбитизации прослежены, напри​мер, в фундаменте Сибирской и Восточно-Европейской платформ. Значительно реже аналогичные метасоматиты развиты в фанерозой-ских подвижных поясах (Полярный Урал). Альбититы и микро-клиниты, связанные со щелочными породами, установлены на Кольском полуострове, Урале, в Карелии, Туве и других регионах. Локальные зоны альбитизации и калишпатизации характерны для апикальных частей интрузивных тел, сложенных микроклин-аль-битовыми гранитами и лейкогранитами палеозойского и мезозой-ско-кайнозойского возраста (Забайкалье, Тува, Казахстан, Урал, Франция, Нигерия). Эгирин-магнетитовые и эгирин-флюоритовые метасоматиты описаны в Центральной Азии и других регионах.
К альбититам и альбитизированным породам приурочены ме​сторождения Nb, Та, Zr, РЗЭ, U, Th. Кроме того, с микроклин итами связаны повышенные содержания Be. Редкометальная минерали​зация формируется непосредственно в процессе полевошпатового метасоматизма, и рудные минералы входят в парагенезисы с альби​том и щелочными цветными минералами. Что касается урана, то по крайней мере часть месторождений связана с более поздними ми​неральными парагенезисами, в которые входят калиевые слюды, си​дерит, кальцит, хлорит, гематит. Эти парагенезисы либо заверша​ют формирование зон альбитизации, либо наложены на эти зоны. В последнем случае альбититы и урановые руды могут быть разде​лены во времени этапом деформаций и катаклаза.
Как уже отмечалось, по геологической позиции выделяются три типа полевошпатовых метасоматитов, локализованных в зонах глубинных разломов, в приконтактовых частях щелочных интрузив​ных массивов и в апикальных частях тел щелочных гранитов. Несмотря на разную геологическую позицию все эти типы метасо​матитов характеризуются близкими петрографическими и геохими​ческими особенностями, а также сходными физико-химическими условиями формирования, что подчеркивает генетическую общ​ность всех полевошпатовых метасоматитов.
3.3. Эйситы
К эйситам относятся ураноносные метасоматиты, которые об​разуются под воздействием низкотемпературных натриевых сла​бощелочных (рН = 6-7) растворов, обогащенных углекислотой.
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Эйситы получили название по месторождению Эйс, распо​ложенному в провинции Атабаска, Канада. В России они были впервые описаны в 1963 г. Г.А.Лисициной, Б.И.Омельяненко и П.А.Раудонисом как низкотемпературные кварц-альбитовые гид​ротермально-измененные породы.
Типоморфными минералами эйситов являются альбит, хлорит, кальцит и гематит.
Исходные породы. Эйситы образуются по гнейсам, гранито-гнейсам, гранитам и алюмосиликатным осадочным породам, реже по габброидам и карбонатному протолиту.
Условия залегания метасоматитов. Эйситы приурочены к зонам разломов и возникают на поздних стадиях развития складчатых по​ясов или при тектоно-магматической активизации древних плат​форм. Прямой связи эйситов с магматизмом не установлено. Эйси​ты слагают жилы, пластообразные и линзообразные тела, массивы неправильной формы. Ширина ореолов изменения, как правило, не превышает первых метров, но при сближении трещин может достигать десятков и первых сотен метров.
Минеральный состав. Главными минералами эйситов явля​ются альбит (Аn1-5), хлорит или гидрослюды, кальцит, анкерит и гематит, иногда апатит и кварц. Второстепенные и акцессорные минералы представлены кварцем, адуляром, серицитом, анатазом. Минеральный состав эйситов зависит от состава исходных пород и интенсивности метасоматических преобразований. Так, в эйси-тах, образованных по магматическим породам основного и сред​него составов, возрастает роль кальцита и хлорита, по глинистым и карбонатно-глинистым осадкам образуются гидрослюды, по из​вестнякам — кальцит и апатит; в метасоматитах, развитых по пе​счаникам и кварцитам, заметно увеличивается количество квар​ца.
Химический состав. Метасоматиты отличаются от исходных гнейсов и гранитов увеличением содержания Na, P, НСО3- и умень​шением количества Si и К. Существенное обогащение отдельных зон Са, Fe+3 и U связано с более поздней стадией отложения рудных минералов.
Внешний облик. Эйситы имеют густую бурую или кирпично-красную окраску, обусловленную примесью тонкозернистого гема​тита, и характерное плотное сложение.
Микроструктуры лепидогранобластовая, гранобластовая, коро​нарная.
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Стадийность и зональность метасоматитов. Метасоматическое преобразование гнейсов (рис. 3.4) или гранитов обычно начинает​ся с замещения биотита гидробиотитом, который обладает характер​ной густой окраской, плеохроично меняющейся от грязно-зелено​вато-бурой до черной. По сравнению с биотитом исходных пород в гидробиотите увеличивается доля закисного железа и понижает​ся содержание К. Одновременно в плагиоклазе появляется сыпь мельчайших включений гематита, иногда вместе с чешуйками се​рицита, количество которых заметно увеличивается в зонах тре-щиноватости. Дальнейшее изменение гнейсов и гранитов связано с формированием равновесной альбит-хлоритовой ассоциации. Новообразованный альбит развивается сначала в виде неполных псевдоморфоз по полевым шпатам, а в наиболее измененных уча​стках метасоматических ореолов появляется лейстовый альбит. Од​новременно становится неустойчивым гидробиотит, который заме​щается оливково-зеленым хлоритом — диабантитом; кроме того, хлорит совместно с кальцитом образует псевдоморфозы по амфи​болам и пироксенам и осаждается в пустотах и прожилках. При даль​нейшем нарастании интенсивности метасоматизма начинает разру​шаться кварц, который замещается альбитом и адуляром. Последний развивается в виде водяно-прозрачных каемок, интен​сивно корродирующих реликты кварца.
Позднее метасоматиты испытывают активный катаклаз, и в пу​стотах и трещинах брекчированных пород образуются хлорит и каль​цит поздних генераций, главная масса гематита и анкерита. Эта ста​дия, которую обычно называют рудной, завершается отложением минералов урана — настурана и коффинита, а также молибденита и пирита в виде прожилков, вкрапленности или цемента брекчий.
Метасоматическая зональность эйситов, как и большинства низкотемпературных метасоматитов, выражена неясно и устанав​ливается с большим трудом. В качестве примеров приведены мета-соматические колонки, возникшие при изменении биотитовых гнейсов, гранитов и диоритов, изученные ТА. Шановым (1986 г ) и Ю.Б. Мариным (1989 г.).
0. Биотитовый плагиогнейс: Олиг + Кв + Би 1.0лиг+ Кв + ГБи
2. Аб + Кв + Хл
3. Аб + Кв
4.А6
678

[image: image181.jpg]



/'ыс. 5.4. Развитие эйситов по био-титовым плагио-гнейсам. Увел. 20 а — биотитовый плагиогнеис из зо​ны эйситизации; б — слабо эйсити-зированный биоти​товый плагиогнеис: в альбитизирован-ном плагиоклазе наблюдаются мел​кие включения ге​матита и чешуек се-рицита, биотит хлоритизирован; в — анкеритовые прожилки в эйси-тизированном пла-гиогнейсе, г — эй-сит
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Минералы рудной стадии могут быть телескопированы в любой зоне колонки. II Гранит: Кв + Олиг + Кш + Би + My
1. Кв + Аб + Кш + Сер + Хл + Ка + Гем
2. Кв + Аб + Хл + Ка + Гем
3. Кв + Аб + Ка + Гем
4. Кв + Аб + Гем
5. Аб + Гем
III
0. Диорит: Пл + Амф + Би + Мт
1. Аб + Хл + Ка + Сер + Гем
2. Аб + Хл + Ка + Гем
3. Аб + Анк + Гем
4. Аб + Гем
Иногда устанавливается вертикальная зональность эйситов. Так, в мощном ореоле изменения, вскрытом на глубину более 1 км, сни​зу вверх были выделены три зоны: альбитовая, хлорит-альбитовая и хлоритовая. Для эйситов нижней альбитовой зоны характерно широкое развитие лейстового альбита и присутствие адуляра. Ми​нералы исходных пород, включая кварц, полностью замещены, поздняя генерация хлорита встречается редко, а урановое орудене-ние отсутствует. Расположенная выше хлорит-альбитовая зона от​личается меньшей степенью изменения. Здесь сохраняются струк​турно-текстурные особенности исходных пород, а замещение реликтовых минералов происходит главным образом псевдоморф-но. В средней зоне часто встречаются жилы и прожилки, выпол​ненные хлоритом поздней генерации, настураном или кварцем и коффинитом. В верхней зоне альбитизация проявлена слабо, а главное значение приобретает хлоритизация, причем присутству​ют две генерации хлорита. Особенно широко развит поздний желе​зистый хлорит, слагающий жилы вместе с кальцитом и настураном. Описанная зональность скорее всего связана с понижением темпе​ратуры в более высоких горизонтах и обогащением гидротермальных растворов вадозными водами, что способствует уменьшению щелоч​ности растворов и выпадению рудного вещества.
Физико-химические условия формирования метасоматитов. По данным Б.И.Омельяненко, эйситы образуются при температу​рах менее 280—300 °С под воздействием существенно натриевых, обогащенных бикарбонат-ионом (НСО3-) растворов с высокими
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значениями рН (от 8 до 10). Щелочной характер растворов доказы​вается реакцией замещения кварца альбитом и адуляром.
Однако результаты экспериментов позволили Г.П.Зарайскому и др. [1984] сделать вывод о том, что при резко выраженной натрие​вой специфике растворы, вызывающие эйситизацию, имеют слабо​щелочной или нейтральный характер, рН = 6-7 (см. рис. 3.1, поле 8).
Распространенность и рудоносность. Эйситы образуются в раз​личные геологические эпохи от протерозоя до мезозоя.
С эйситами связаны крупные урановые, уран-апатитовые и уран-молибденовые месторождения. Оруденение относится к со​пряженному типу, поскольку образование главного рудного мине​рала — настурана в ассоциации с хлоритом происходит после про​цесса эйситизации. Следует отметить, что промышленное оруденение формируется только при наложении на эйситы мощных процессов катаклаза, и в подобных случаях рудоносные тектониче​ские зоны могут прослеживаться по простиранию на несколько километров при вертикальном размахе оруденения более 1 км.
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К метасоматитам, равновесным с близнейтральными (слабо​кислотными или слабощелочными) гидротермальными раствора​ми, относятся магнезиальные и известковые скарны, кварц-поле​вошпатовые метасоматиты, пропилиты, большая часть турмалинитов, гидрослюдиты, а также редкие парагонитовые и ак-тинолитовые метасоматиты.
Типоморфными минералами низкотемпературных метасома-титов являются хлорит, эпидот, цоизит, альбит, карбонаты, гид​рослюды. Для среднетемпературных условий характерно возникно​вение амфиболов, биотита, щелочных полевых шпатов, для высокотемпературных — пироксена, фаната, форстерита.
К метасоматитам этой группы приурочены месторождения же​лезных руд, бора, олова, вольфрама, молибдена, полиметаллов, зо​лота и серебра.
По Т-рН условиям метасоматиты объединены в три главные фа​ции: скарновую, кварц—полевошпатовых метасоматитов и пропи-литовую.
4.1. Скарновая фация
К скарновой фации относятся продукты слабощелочного—близ-нейтрального метасоматизма, происходящего в широком интерва​ле температур от 450 до 1000 °С на глубинах от I до 30 км.
С древних времен шведские горняки называли скарнами обособ​ления силикатных минералов в железных и сульфидных рудах. В настоящее время под скарнами понимаются метасоматические породы, сложенные силикатами кальция, железа и магния и возни​кающие в результате химического взаимодействия карбонатных и алюмосиликатньгх пород, или карбонатных пород и алюмосили-катных магматических расплавов при участии растворов.
В зависимости от состава замещаемого карбонатного субстра​та выделяются две крупные группы скарнов: магнезиальные и из​вестковые. На контакте с еще не затвердевшими магмами возника​ют наиболее высокотемпературные магнезиальные скарны, которые вместе с близкими по составу постмагматическими метасоматита-ми формируются по доломитам и магнезитам. На контакте затвер-
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девших интрузивных тел с известняками по вмещающим и магма​тическим породам образуются известковые скарны. Метасоматиты внешних зон скарновых ореолов, которые содержат не типичные для скарнов полевые шпаты, получили название околоскарновых пород.
Различают экзоскарны, которые образуются при замещении кар​бонатных пород, и эндоскарны, которые формируются по алюмоси-ликатным породам различного происхождения, в том числе и гра-нитоидам.
К скарнам приурочены крупные месторождения Fe, Co, W, В, флогопита и многих других полезных ископаемых. Значительная часть оруденения наложена на скарновые зоны в результате воздей​ствия более поздних и более низкотемпературных гидротермальных растворов.
4.1.1. Магнезиальные скарны
Магнезиальные скарны, как особый тип метасоматитов, были выделены в 1953 г. Д.С.Коржинским.
Магнезиальные скарны — это шпинель-форстерит-клинопи-роксеновые породы с большим количеством второстепенных и ак​цессорных минералов. Часть магнезиальных скарнов формируется на магматической стадии, часть является постмагматическими об​разованиями. Скарны магматической стадии образуются при вза​имодействии магнезиальных карбонатных пород с растворами, ко​торые отделяются от магмы до завершения ее кристаллизации или циркулируют в это время во вмещающих породах. Формирование скарнов до полного затвердевания магматического расплава дока​зывается отсутствием эндоскарнов, появлением апофиз неизме​ненных магматических пород, пересекающих метасоматиты, а так​же наличием ксенолитов магнезиальных скарнов в эндоконтактовых частях интрузивных массивов.
Исходные породы. Магнезиальные скарны образуются по до​ломитам и магнезитам. Содержания MgO в карбонатных породах, достаточные для образования магнезиальных скарнов, составляют 12-13 мас.%. На постмагматической стадии магнезиальные скарны могут формироваться, кроме того, по гранитам, гранито-гнейсам и мигматитам, которые соприкасаются с Mg-содержащими карбо​натными породами.
Условия залегания метасоматитов. Магнезиальные скарны встре​чаются в двух геологических обстановках: 1) в глубинных гранито-
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Рис. 4.1. Обобщенная схема стро​ения столба магнезиальных скарнов золото-медного место​рождения Холь-Гол (КНДР), по Л.И.Шабынину [1973]. 1 —доломиты; 2 — бруситовые мрамо​ры, 3 — кальцифиры; 4, 5 — магнези​альные скарны: 4 — шпинель-диопси-довые, 5 — шпинель-форстеритовые; 6 — гранитный расплав; 7 — направ​ление движения растворов
гнейсовых комплексах древних щитов; 2) вблизи контактов ин​трузивов гранитоидов, реже си​енитов, габброидов и даже ульт​раосновных пород. Наиболее полно скарнообразование про​явлено в связи с гранитоидным магматизмом. Магнезиальные скарны формируются на всех уровнях глубинности, за исклю​чением   приповерхностных. В абиссальных условиях они об​разуют пластовые и линзовид-ные тела, мощность которых до​стигает нескольких сотен метров при протяженности до 1.0— 1.5 км. Пластовые тела приуро​чены к горизонтам доломитов и залегают согласно с вмещаю​щими породами. В экзоконтак-товых зонах интрузивов магне​зиальные скарны встречаются в виде крутопадающих столбов, трубчатых тел, жил, а также об​разуют фронтальные залежи причудливой формы (рис. 4.1). Мощность тел варьирует от де​сятков сантиметров и первых метров до 100 м. Отдельные столбо​образные тела прослежены на глубину до 800 м.
Минеральный состав. Главными минералами скарнов магмати​ческой стадии являются форстерит, шпинель, клинопироксены (диопсид или фассаит), кальцит и реже доломит. В глубинных ус​ловиях к этим минералам добавляются энстатит и гиперстен. На ма​лых глубинах появляются монтичеллит, мервинит и периклаз, а форстерит и кальцит исчезают.
Второстепенные и акцессорные минералы в скарнах представ​лены магнетитом, апатитом, а в околоскарновых породах — сфеном. Из наиболее поздних новообразований в магнезиальных скар​нах наблюдаются флогопит, амфиболы, бораты, сульфиды и другие наложенные минералы.
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Разновидности магнезиальных скарнов выделяются по мине​ральному составу. Наиболее широко развиты форстеритовые, шпи-нель-форстеритовые, пироксеновые и шпинель-пироксеновые скарны. Вблизи неизмененных карбонатных пород образуются калъцифиры, состоящие из карбонатов, форстерита, количество ко​торого обычно не превышает 30 об.%, и шпинели (менее 10%). Око-лоскарновые породы содержат плагиоклаз, количество которого достигает 40-60 об.%.
Форстерит, содержащий менее 5 мол.% Fe2Si04, является типич​ным минералом кальцифиров; в форстеритовых скарнах железис-тость возрастает до 10-15 мол.%.
Доломит встречается только в кальцифирах; в пироксенсодер-жащих породах он неустойчив и замещается кальцитом.
Шпинель в кальцифирах представлена зеленой, реже розовой и желтой разновидностями, содержащими от 5 до 20 мол.% герци-нитовой составляющей. В пироксеновых скарнах железистость ми​нерала возрастает до 20—40 мол.%. Шпинель распространена нерав​номерно.
Клинопироксены относятся к фассаиту или диопсиду, между которыми устанавливаются постепенные переходы. Железистость обоих минералов близка и составляет 2—7%. В околоскарновых по​родах железистость клинопироксена возрастает до 30—40%. Содер​жание глинозема в диопсиде составляет 1 -2 мас. %, а в фассаите уве​личивается до 4-9, иногда до 15-16 мас.%.
В образцах фассаит окрашен в темно-зеленые, буровато-зеленые или почти черные цвета, под микроскопом обладает зеленоватым от​тенком, показатели преломления больше, чем у диопсида (ng= 1.710-1.729, пт= 1.704-1.715, nр = 1.699-1.707). Фассаит обла​дает сильной дисперсией оптических осей по схеме r > v, не харак​терной для диопсида.
Ортопироксен скарнов представлен энстатитом, содержащим менее 15% ферросилитовой молекулы. В околоскарновых породах более типичен гиперстен, содержащий до 45 мол.% FeSiO3. В око​лоскарновых породах иногда появляется основной плагиоклаз (Аn50_100), реже андезин (Аn40_49) в ассоциации с K-Na полевым шпатом.
Магнезиальные скарны постмагматической стадии, известные лишь в глубинных гнейсовых комплексах докембрия, отличаются от скарнов магматической стадии меньшим количеством шпинели, большей ролью кальцита, повышенной железистостью цветных
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минералов. Так, пироксены представлены промежуточными члена​ми изоморфного ряда диопсид-геденбергит с содержанием геден-бергитовой составляющей 20-35 мол.% (до 45-65 мол.% в около-скарновых породах).
Химический состав. По сравнению с исходными карбонатными породами в магнезиальных скарнах магматической стадии увеличи​вается содержание А1 и Si, причем накопление Si закономерно свя​зано с нарастанием интенсивности метасоматизма. Mg испытыва​ет локальное перераспределение, накапливаясь в форстеритовых
скарнах.
В постмагматических экзоскарнах происходит накопление Si и Fe, частичный вынос Mg и Са при незначительной миграции гли​нозема, а в эндоскарнах, наоборот, накопление Mg и Са, при умень​шении содержания Si.
Внешний облик. Форстеритовые и пироксеновые скарны окра​шены в зеленый или темный зеленовато-серый цвета; кальцифи-ры — породы белого цвета. Структура магнезиальных скарнов ва​рьирует от тонко- до крупнозернистой. Тонкокристаллические породы имеют роговиковый облик. Текстура скарнов массивная, пятнистая, а кальцифиров и форстеритовых скарнов — полосчатая, обусловленная цепочечным расположением темноцветных минера​лов и шпинели в карбонатной массе.
Микроструктуры гранобластовая и гетеробластовая. Во всех раз​новидностях скарнов проявляется метасоматический характер ми​нерал ообразования, выраженный в развитии псевдоморфоз по пер​вичным минералам или их агрегатам.
Стадийность и зональность метасомататов. Магнезиальные скар​ны характеризуются устойчивой и четко выраженной зональностью. Поданным ВАЖарикова [1968] и Л. И. Шабынина [1973], для маг​незиальных скарнов больших глубин типична следующая метасо-матическая колонка:
0. Доломит
1. Кальцифир: Фо + Шп + Ка + До
2. Шпинель-форстеритовый скарн: Фо + Шп + Ка
3. Шпинель-пироксеновый скарн: Пи + Шп + Ка
4. Пироксен-плагиоклазовая порода: Пи + Пл
0. Алюмосиликатная порода (гранит, гнейс)
Для умеренных глубин характерны колонки несколько иного типа:
0. Доломит
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1. Кальцифир: Фо + Шп + Ка + Пер
2. Форстеритовый скарн: Фо + Шп + Ка
3. Пироксеновый скарн: Пи + Шп + Ка
0. Гранит
II
0. Доломитовый мрамор
1. Кальцит-периклазовый мрамор: Ка + Пер
2. Шпинель-форстеритовый кальцифир: Шп + Фо + Ка + Пер
3. Шпинель-форстеритовый скарн или кальцифир: Шп + Фо +
+ Ка
4. Шпинель-форстерит-пироксеновый скарн: Шп + Фо + Пи
5. Шпинель-пироксеновый скарн: Шп + Пи
6.
Пироксен-плагиоклазовая околоскарновая порода: Пи + Пл
0. Гранитоид, гнейс.
В малоглубинных условиях шпинель-форстеритовая и кальцит-периклазовая зоны отсутствуют. Вместо форстерита в ассоциациях со шпинелью появляется монтичеллит, а вместо кальцита — пери-клаз. При повышении температуры шпинель и монтичеллит заме​щаются геленитом.
Зональность магнезиальных скарнов магматической стадии ча​сто затушевана более поздними процессами, связанными с проса​чиванием послемагматических растворов. В преобразованных эти​ми растворами магнезиальных скарнах появляются минералы из группы гумита, флогопит, паргасит, сине-зеленая роговая обманка и скаполит. При этом в шпинель-форстеритовых скарнах развива​ется флогопит-клиногумитовая ассоциация; шпинель-фассаито-вые скарны замещаются флогопитовыми и паргасит-флогопитовы-ми породами, а околоскарновые пироксен-плагиоклазовые породы преобразуются в амфибол-скаполитовые метасоматиты с флого​питом.
В дальнейшем в измененных скарнах возникает комплекс низ​котемпературных минералов (тремолит, актинолит, амезит, сер​пентин, тальк и брусит), представляющих специфическую пропи-литовую ассоциацию, которая интенсивно замещает минералы постмагматической стадии и реликтовые минералы магнезиаль​ных скарнов.
Еще более поздние наложенные минеральные парагенезисы в скарнах связаны с воздействием кислотных растворов, приводя​щих к образованию слюдитов и березитов (см. раздел 5.1).
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4.1.2. Известковые скарны
Известковые скарны — это метасоматиты, сложенные в основ​ном пироксенами диопсид-геденбергитового ряда, гранатами грос-суляр-андрадитового ряда и волластонитом.
Исходные породы. Известковые экзоскарны образуются по из​вестнякам, мергелям, известковистым туфам и туффитам, магнези​альным скарнам. Экзоскарны возникают по интрузивным поро​дам различного состава, а также по эффузивам, кристаллическим сланцам и гнейсам, примыкающим к зонам высокотемпературно​го прогрева в контактовых ореолах интрузивов. Для образования мощных скарновых тел особенно благоприятны участки чередова​ния карбонатных и алюмосиликатных пород.
Условия залегания метасоматитов. Известковые скарны приуро​чены к контактам разнообразных по составу интрузивов, но глав​ная их масса тяготеет к гранитоидам повышенной основности. Форма скарновых залежей разнообразна, преобладают пластовые, линзовидные, плащеобразные тела мощностью от десятков санти​метров до первых десятков метров. Кроме того, скарны встречают​ся среди интрузивных и карбонатных пород без видимой связи с интрузивными контактами (рис. 4.2). В этом случае они образуют
[image: image183.jpg]



Рис 4.2 Жильные известковые скарны, по ВАЖарикову [1968] с упроще-
ниями:а- ... б-... 1-... 2 3 4 5 6 
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трубо-, жило- или столбообразные тела, а также залежи, мощность которых достигает 15-30 м. По падению жилы и столбы прослеже​ны на глубину до 100-300 м.
Минеральный состав. Главные минералы представлены фаната​ми, клинопироксенами, волластонитом, реже скаполитом, эпидо-том и везувианом. Последний особенно характерен для метасома-титов, которые развиваются по ранее образованным магнезиальным скарнам.
К второстепенным и акцессорным минералам относятся магне​тит, апатит и сфен. В приповерхностных условиях среди главных или второстепенных минералов появляются ларнит, мервинит, сперрит, тиллеит, геленит.
Для околоскарновых пород типичны полевые шпаты, скапо​лит и эпидот.
Пироксены известковых скарнов представлены изоморфным рядом диопсид-геденбергит с небольшой примесью чермакита и эгирина. Чистый диопсид встречается редко, как правило, в без​рудных скарнах. Наиболее распространены салиты с переменным содержанием геденбергитовой молекулы. На заключительных ста​диях скарнообразования появляется иогансенит CaMnSi2O6.
Гранаты относятся к изоморфному ряду фоссуляр-андрадит с небольшой (до 8-10 мол.%) примесью пиральспитового компо​нента. Типоморфными признаками фанатов из скарнов являются секториальное двойниковое строение, зональность и аномальная анизотропия, которая появляется при содержании более 40 мол.% андрадитового компонента. На заключительной стадии скарнооб​разования формируются существенно андрадитовые гранаты с 85—100 мол.% железистого компонента.
Волластонит слагает спутанноволокнистые или радиальнолучи-стые афегаты, реже образует отдельные мелкотаблитчатые кристал​лы. Эпидот типичен для эндоскарновых зон, где иногда формиру​ются зоны мономинеральных эпидозитов.
Следует отметить, что однотипные минералы эндо- и экзоскар-нов заметно отличаются по химическому составу. Гранаты эндо-скарнов всегда содержат больше фоссулярового минала по сравне​нию с гранатами экзоскарнов. Железистость пироксенов из экзоскарнов, как правило, выше, чем у пироксенов из эндоскарнов. Кроме того, в эндоскарнах всегда присутствуют апатит и титанит.
Химический состав. Формирование известковых эндоскарнов сопровождается накоплением Са и уменьшением содержания Si
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по сравнению с исходными алюмосиликатными породами. В экзо-скарнах, наоборот, присутствует большее количество Si и меньшее Са, чем в карбонатных породах. Содержание Fe (иногда и Mg) воз​растает во всех разновидностях скарнов, а глинозем испытывает незначительное перераспределение.
Внешний облик. В зависимости от минерального состава окра​ска скарнов может варьировать от черной (гранатовые скарны) и темно-зеленой (породы, обогащенные геденбергитом) до пятни​стой (пироксен- гранатовые скарны) и серовато-белой с краснова​тым оттенком (волластонитовые скарны). Размеры минеральных зе​рен колеблются от долей миллиметра до 1—2 см, иногда отдельные кристаллы пироксена и фаната достигают 10-15 и даже 30-50 см. Очень характерно неравномернозернистое строение пород. Среди текстур типичны массивная, пятнистая, полосчатая, друзовая.
Микроструктуры. Преобладающими микроструктурами явля​ются гранобластовая, гетеробластовая, порфиробластовая и нема-тогранобластовая.
Стадийность и зональность метасоматитов. Для известковых скар​нов характерны разнообразные типы метасоматической зонально​сти, что обусловлено вариациями температуры и состава растворов, а также глубиной становления метасоматитов.
В обобщенном виде метасоматическая колонка выглядит следу​ющим образом:
0. Карбонатная порода
1. Волластонитовый экзоскарн
2. Пироксеновый экзоскарн
3. Гранатовый экзо- или эндоскарн
4. Пироксен-гранатовый эндоскарн
5. Пироксен-плагиоклазовая околоскарновая порода
0. Алюмосиликатная порода
При понижении температуры из колонки выпадает зона волла-стонитового, а иногда и гроссулярового скарна; в эндоскарнах по​является эпидот. В ходе дальнейшего охлаждения формируются ассоциации кварц-плагиоклазовых метасоматитов: Мп-содержа-щие пироксены, андрадит, амфибол, плагиоклаз, кварц (см. раз​дел 4.2.2) и низкотемпературная пропилитовая ассоциация: эпи​дот, тремолит, хлорит, кальцит.
При понижении температуры и повышении кислотности рас​творов на скарны накладывается грейзеновая ассоциация- флюорит слюды, хрупкие слюды, топаз (см. раздел 5.1.3).
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4.1.3. Физико-химические условия формирования метасоматитов
Согласно экспериментальным данным, магнезиальные скар​ны возникают при температурах от 650 до 900 °С и выше под воздей​ствием слабощелочных близнейтральных галоидных растворов, обогащенных углекислотой, рН которых колеблется от 5.5 до 8.5 при оптимальных значениях рН = 5.5-6.0. Повышение щелочности растворов способствует формированию диопсидовых магнезиаль​ных скарнов, а увеличение кислотности — кальцит-форстерито-вых и форстерит-магнетитовых скарнов. Понижение давления спо​собствует разложению доломита и образованию на малых глубинах периклазовых мраморов и магнезиальных скарнов:
CaMg(CO3)2 → СаСО3 + MgO + СО2.
доломит
кальцит      периклаз
При низком Рсо2 становится возможной декарбонатизация и возникновение монтичеллита (ларнита, мервинита): Mg2Si04 + СаСО3 → CaMgSiO4 + MgO + CO2.
форстерит        кальцит         монтичеллит    периклаз
По экспериментальным данным Л.И.Иоффе и Н.Н.Перцева (1972 г.), монтичеллитовые скарны образуются при Т= 800 °С и Рсо2 = 10МПа. Понижение температуры приводит к смене магнези​альных скарнов известковыми вследствие существенного уменьшения активности магния и понижения роли углекислоты. Оптимальные температуры формирования известковых скарнов составляют 540-700 °С. Главной причиной, препятствующей возникновению этих метасоматических пород при более высокой температуре, явля​ется устойчивость кальцита, особенно при большом давлении. Поэто​му известковые скарны не образуются на магматической стадии и от​сутствуют на больших глубинах, где при высоком Рсо2 Са-содержащие скарновые минералы разлагаются с образованием кальцита.
Среди метасоматических колонок, полученных эксперимен​тальным путем, к природной зональности известковых скарнов на​иболее близки те, которые являются результатом взаимодействия с близнейтральными и слабокислыми (рН = 5.5-6.0) хлоридными растворами (NaCl, KC1, СаС12, MgCl2). Под воздействием щелочных растворов процесс формирования известковых скарнов развива​ется слабо.
Таким образом, переход от магнезиальных скарнов к известко​вым отражает не только снижение температуры, но и изменение рН растворов от слабощелочных до слабокислых.
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Изучение флюидных микровключений в минералах скарнов подтверждает изменение состава растворов при переходе от магма​тической стадии к постмагматической. Высокотемпературные флю​иды магматической стадии обогащены компонентами расплавов: Si, Al, Fe, а также углекислотой (ХСО2 = 0.6-0.8). Проникая в доломи​ты', такие растворы формируют магнезиальные скарны. Поскольку в этих условиях устойчив кальцит, а не Са-содержащие силикаты и алюмосиликаты, то известковые скарны образоваться не могут. Во флюидах постмагматической стадии вода преобладает над уг​лекислотой и возрастает активность Mg, К и Fe. Просачиваясь в контактах карбонатных и алюмосиликатных пород, эти флюиды стимулируют обменные реакции, обеспечивая участие в скарно-образовании Са, Mg, Si и Al.
Итак, скарны образуются в результате средне-высокотемпера​турного (Т= 450-900 °С) близнейтрального метасоматизма (рН = 5.0-8.5), происходящего при высокой активности Mg, Са, Fe, малой активности щелочных металлов и различной роли лету​чих компонентов.
4.1.4. Распространенность и рудоносностъ метасоматитов
Скарны широко распространены в земной коре и формирова​лись от архея до кайнозоя. Мощные тела магнезиальных скарнов описаны, например, в Забайкалье (Слюдянка), на Кольском полу​острове, в Афганистане.
Классическими примерами развития известковых скарнов, свя​
занных со становлением гранитоидов, являются горы Магнитная
и Высокая (Южный Урал), районы Дагестана (Азербайджан) и Тыр-
ныауза (Северный Кавказ).

Скарновые зоны, возникшие на контактах со щелочными сие​нитами, сиенитами, граносиенитами, монцонитами, известны на Урале и Кузнецком Алатау, редкие скарновые залежи в связи с трап​пами изучены в Восточной Сибири (Норильское месторождение).
Магнезиальные и известковые скарны служат благоприятной средой для рудоотложения. В них сосредоточена значительная до​ля мировых запасов Fe, W, флогопита, вермикулита, лазурита. К скарнам приурочены месторождения Си, Со, Аи, U, В и других по​лезных ископаемых. Рудная минерализация носит как сопряжен​ный, так и наложенный характер. С магнезиальными скарнами со​пряжены  магнетитовые  руды  (месторождения  Кольского
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полуострова и Горной Шории), а также скопления людвигита, фло​гопита, лазурита. Крупные магнетитовые месторождения залегают в известковых скарнах (г. Магнитная на Урале). Месторождения других металлов обычно наложены на скарны и связаны с воздей​ствием более низкотемпературных гидротермальных растворов.
В ряде случаев повышенное содержание того или иного метал​ла отмечается в продуктах всех стадий гидротермального процесса. Например, поданным С.М.Александрова [1990], на боро-оловян-ных месторождениях в магнезиальных скарнах магматической ста​дии развит оловосодержащий магнетит, в гумитизированных и фло-гопитизированных разностях этих скарнов — станнобораты, в апомагнезиальных известковых скарнах — пайгеит и норден-шильдит CaSnB2O6, в грейзенизированных скарнах — касситерит с флюоборитом MnBO3(F,OH)3, а в продуктах низкотемпературно​го метасоматизма — вторичные магнезиальные бораты, станнаты магния и тонкодисперсный касситерит.
4.2. Фация кварц-полевошпатовых метасоматитов
К данной фации относятся продукты средне-высокотемператур​ного метасоматизма, равновесные с близнейтральными хлоридны-ми растворами (рН = 5.0-6.5), обогащенными щелочными метал​лами и насыщенными кремнеземом. Наиболее распространены кварц-калишпатовые и кварц-альбитовые метасоматиты, которые образуются по гранитоидам и роговикам. Преобразование скарнов приводит к появлению более редких кварц- плагиоклазовых мета​соматитов.
Типоморфными минералами метасоматитов являются кварц, альбит (или олигоклаз), калиевый полевой шпат и реже биотит.
К ореолам метасоматического изменения приурочено молибде​новое, медное и вольфрамовое оруденение.
4.2.1. Кварц-калишпатовые и кварц-альбитовые метасоматиты
Кварц-полевошпатовые метасоматиты были впервые описа​ны В А Жариковым (1961 г.) на скарново-редкометальных место​рождениях Майхура, Тырныауз, Лянгар. До этого подобные поро​ды ошибочно принимались за лейкократовые и аляскитовые граниты.
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Исходные породы. Кварц-полевошпатовые метасоматиты об​разуются по разнообразным гранитоидам: кварцевым диоритам, гранодиоритам, адамеллитам, гранитам, реже по роговикам.
Условия залегания метасоматитов. Кварц-полевошпатовые ме​тасоматиты, как правило, приурочены к апикальным частям интру-зивов и частично накладываются на вмещающие породы. В апикаль-ных частях массивов умереннощелочных гранитов нередко формируются тела кварц-полевошпатовых метасоматитов с гиган-токристаллической пегматоидной структурой, получившие назва​ние «штокшайдер». По морфологии выделяются два главных типа метасоматических тел: мощные ореолы объемного изменения в при-контактовых частях гранитоидных массивов и жильные или линзо-видные тела с симметричным зональным строением, центральные части которых заняты кварцевыми зонами. На месторождении Тыр-ныауз биотит-кварц-альбитовые метасоматиты нацело замещают верхнюю часть штока лейкократовыхгранитов, а на глубине и в зо​не экзоконтакта объемное изменение сменяется линзами и жилка​ми метасоматитов, мощность которых резко колеблется от санти​метров и десятков сантиметров до нескольких метров.
Минеральный состав. Главными минералами кварц-калишпато-вых и кварц-альбитовых метасоматитов являются кварц, K-Na по​левые шпаты (микроклин, ортоклаз), альбит (Ап7_8), реже биотит (флогопит). К второстепенным и акцессорным минералам относят​ся мусковит, кальцит, ангидрит, турмалин, рутил, апатит, циркон, шеелит, магнетит и сульфиды: пирит, молибденит, халькопирит.
Количественный минеральный состав метасоматитов резко ко​леблется, хотя повсеместно преобладают кварц и щелочные поле​вые шпаты. При преобразовании меланократовых пород могут воз​никать кварц-биотитовые метасоматиты.
Химический состав. Для кварц-полевошпатовых метасоматитов характерно увеличение в их составе содержаний Si по сравнению с исходными породами и уменьшение концентраций Са, Mg и Fe. При формировании центральных кварцевых жил и зон, кроме то​го, происходит вынос Na, К и А1.
Внешний облик. Кварц-калишпатовые и кварц-альбитовые ме​тасоматиты обладают белым или розовым цветом и различными структурами: от мелко- до крупно- и гигантозернистой. Текстура по​род массивная или брекчиевидная.
Микроструктура метасоматитов гранобластовая без признаков реликтовых структур, реже лепидогранобластовая, а в не полно-
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стью измененных породах — бластогранитная, бластопорфировид-ная или бластороговиковая.
Стадийность и зональность метасоматитов. При образовании кварц-калишпатовых метасоматитов первым становится неустой​чивым плагиоклаз, который деанортитизируется и частично заме​щается калишпатом и биотитом (мусковитом). По роговой обман​ке развивается биотит, а первичная темная слюда гранитов перекристаллизуется. В дальнейшем происходит переход к одной из трех равновесных минеральных ассоциаций: 1) калишпат + кварц; 2) биотит + калишпат + кварц; 3) биотит + калишпат + кварц + ан​гидрит.
При формировании натриевых метасоматитов исходный анде​зин или олигоклаз гранитоидов замешается альбитом и серицитом, а биотит и роговая обманка — хлоритом и мусковитом, реже биоти​том. Если в растворе имеется бор, то вместо хлорита появляется турмалин. При усилении изменения исчезает мусковит, a K-Na по​левой шпат исходных гранитов замещается альбитом и кварцем. В зонах максимального изменения устойчива ассоциация кварца с альбитом. Среди кварц-альбитовых и кварц-калишпатовых мета​соматитов в виде гнезд и жилок встречаются мономинеральные кварцевые породы с гетеробластовой структурой. В кварцевом аг​регате постоянно наблюдаются включения иголочек рутила и релик​товые зерна альбита.
Биотитовые роговики экзоконтактовой зоны под воздействием тех же гидротермальных растворов превращаются в биотит-кварце​вые и плагиоклаз-кварцевые метасоматиты с кислым плагиоклазом. По диоритам, габброидам и амфиболитам развиваются участки ос​ветления, в которых появляются новообразования калишпата, ам​фибола, биотита, карбоната и плагиоклаза.
Метасоматическая зональность в кварц-полевошпатовых ме-тасоматитах проявлена особенно отчетливо в том случае, когда они залегают в виде линзовидных и жилкообразных тел. Ниже приводит​ся пример природной метасоматической колонки, изученной Д.К. Власовой и В.А. Жариковым (1962 г.) на месторождении Май-хура (Средняя Азия).
0. Гранодиорит Ан32_36 + Кв + Орт + Би + Рог + Мт
1. Кв + Аб + Орт + My + Хл (Би) + Мт
2. Кв + Аб + Орт + My + Хл (Ту)
3. Кв + Аб + Орт+Му
4. Кв + Аб + Орт
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5. KB + Аб
6. KB
В колонке кварц-калишпатовых метасоматитов вместо муско​вита появляется новообразованный биотит, а в зоне 5 сохраняется ортоклаз.
4.2.2. Кварц-плагиоклазовые метасоматиты
К кварц-плагиоклазовым метасоматитам относятся породы, в которых преобладают плагиоклаз и кварц.
Исходные породы — известковые, реже магнезиальные скарны.
Условия залегания метасоматитов. Кварц-плагиоклазовые ме​тасоматиты широко распространены на скарново-редкометальных месторождениях, где они залегают в экзо- и эндоконтактах грани-тоидных массивов.
Минеральный состав. Главными минералами апоскарновых ме​тасоматитов являются плагиоклаз, кварц, реже пироксен, фанат, амфибол и везувиан. Второстепенные и акцессорные минералы представлены шеелитом, апатитом и сфеном.
Состав плагиоклаза колеблется от олигоклаза до битовнита (Аn75), но чаще всего соответствует андезину. Самые кислые плаги​оклазы характерны для метасоматитов, образованных по около-скарновым породам, а наиболее основные — для измененных вол-ластонитовых скарнов.
Пироксены метасоматитов относятся к ферросалиту и геденбер-гиту. Они отличаются от пироксенов исходных скарнов повышен​ной железистостью и марганцовистостью: содержание геденбер-гитовой молекулы колеблется от 40 до 100 мол.%, а иогансенитовой составляющей — от 5 до 10 мол.%.
Гранат относится к андрадит-гроссуляровому ряду и так же, как пироксен, обладает повышенной железистостью по сравнению с фанатом из скарнов.
Амфибол представлен тремолитом и актинолитом.
Шеелит является постоянным минералом апоскарновых мета​соматитов. Как правило, он представлен двумя генерациями. Ран​ний шеелит содержит примесь СаМоО4, которая в позднем шеели​те отсутствует.
Стадийность и зональность метасоматитов. Метасоматические преобразования скарнов начинаются с замещения светло-коричне​вого фаната поздней красно-бурой разновидностью с большим со-
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держанием андрадитового минала, что хорошо распознается в об​разцах, так как поздний гранат заполняет прожилки или образует оторочки вокруг зерен раннего граната. За счет избытка гроссуля-ра, возникающего в результате этой реакции, появляются мелкие зерна Лабрадора. С нарастанием метасоматизма зональные скарно-вые фанаты избирательно замещаются пироксеном и плагиоклазом, при этом плагиоклаз образуется по существенно гроссуляровым, а пироксен по андрадитовым зонам.
Усиление процесса сопровождается понижением основности плагиоклаза, увеличением роли кварца и уменьшением общего чис​ла минералов.
Геологические соотношения доказывают синхронность апос-карновых метасоматитов со столь внешне несхожими кварц-кали-шпатовыми и кварц-альбитовыми метасоматитами. Описаны слу​чаи, когда оба типа новообразований развиваются вдоль одной трещины, пересекающей фаниты и известковые скарны.
Зональность кварц-плагиоклазовых метасоматитов была изу​чена Н.Г.Зиновьевой и Е.Н.Граменицким (1976 г.) на Южном Тянь-Шане и Северном Кавказе. Тыловые зоны колонок, образующих​ся по скарнам, как правило, сложены плагиоклазом (Аn40_50) и кварцем.
Ниже приводится строение экспериментальной колонки кварц-плагиоклазовых метасоматитов, полученных по фанатовому (фос-суляровому) скарну.
0. Гроссуляр
1.Гр + Пл + Пи + Мт
2. Пл + Кв + Пи + Мт
3. Пл + Кв + Мт
4. Пл + Кв
Плагиоклаз зоны 4 представлен Лабрадором.
4.2.3. Физико-химические условия формирования метасоматитов
Первоначально кварц-полевошпатовые метасоматиты относи​лись к высокотемпературным образованиям кислотной стадии (Жа​риков, 1961 г.). Последующее изучение газово-жидких включений показало, что минералы этих метасоматитов могут формироваться в интервале температур от 300 до 600-700 "С. В реликтовых флюи​дах, как правило, отмечается высокая концентрация солей, главным образом хлоридов, содержание которых нередко достигает
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40-50 мол.%. По сути дела жидкая фаза была представлена высоко​концентрированным раствором с плотностью 0.73-0.95 г/см3. На​ряду с рассолами отмечены включения менее плотной надкритиче​ской водноуглекислой среды, иногда содержащей примесь сероводорода. Изотопный состав аргона из флюидных включении свидетельствует о том, что в постмагматическом минералообразо-вании принимали участие не только магматические, но и вадоз-
ные воды.
Экспериментальное изучение минеральных равновесий в систе​ме KCl-HCl-Al2O3-SiO2-H2O (рис. 4.3 и 4.4) подтвердило, что об​ласть устойчивости парагенезисов кварц-полевошпатовых метасо-матитов соответствует температурному интервалу от 300 до 650 °С. Образование калишпата зависит главным образом не от температу​ры и давления, а от изменения отношения ак+/аH-- в растворе (см. рис. 4.4). По расчетам, формирование кварц-кал ишпатовых метасо-матитов происходит при рН > 4, если aк+ = 0.1. Повышение актив​ности калия на порядок смешает это значение на единицу в более кислую область, а понижение, наоборот, в более щелочную.
Колонки кварц-калишпатовых метасоматитов в эксперимен​тах Г.П.Зарайского и его сотрудников [1984] были получены при cле-
[image: image184.jpg]



Рис. 4.3. Диаграмма состояния системы КС1-НС1-А12О3-SiO2-H2O в зависи​мости от температу​ры и величины от​ношения валовых концентраций КС1 и НС1 при Ро6ш = = 100 МПа, по Г.П. Зарайскому и др. (1981 г.)
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Рис. 4.4. Диаграмма состояния системы KCI-HCI-AL2O3-SiO2 -Н2О в зависимости от T и lg(aK-/aH.) при Pобщ = 100 МПа. рас​считанная на основа​нии концентрацион​ной диаграммы (рис. 4.3), по Г. П.Зарайско​му идр. (1981 г.)
дующих условиях: Т= 350-600 °С, Р= 100—145 МПа, XCO2 = 0.01—0.2
и lg(KCl/HCl) от 1.5-2.0 до 5 и более (см рис. 4.3). Возможные из​менения рН в этих условиях составляют 3.7-6.4 и более. В хлорид-ные растворы в большинстве экспериментов добавлялась аморфная кремнекислота. В случае ее отсутствия возникали не кварц-калиш-патовые, а калишпат-биотитовые метасоматиты.
По экспериментальным данным, образование квари-альбито-вых метасоматитов по гранитоидам происходит в интервале темпе​ратур 300-500 °С при рН = 4.7-6.3 (1.0mNaCl).
Моделирование метасоматической колонки по гранатовому скарну [Граменицкий, Зиновьева, 1984] было проведено в близких условиях: Т= 550 °С, Р= 100 МПа; состав растворов: 0.5mNaCl, 0.5mHCl, 0.45mFeCl2; добавлен аморфный кремнезем в количест​ве 0.2 г, время опыта 330 ч.
Итак, кварц-полевошпатовый метасоматизм протекает в близ-нейтральных (слабокислых) условиях, при температурах от 300-500 "С для кварц-альбитовых и от 350 до 600 °С для кварц-ка-
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лишпатовых пород под воздействием насыщенных SiO2 хлорид-ных K-Na растворов, содержащих углекислоту и серу; рН колеблет​ся от 4.5 до 6.5.
4.2.4. Распространенность и рудоносность метасоматитов
Кварц-калишпатовые метасоматиты широко распространены в подвижных поясах докембрийского и фанерозойского возраста, где они сопровождают гранитоидные плутоны. Эти метасоматиты часто возникают при гидротермальном изменении малых порфи​ровых интрузивов кислого состава и сопровождаются прожилково-вкрапленным медным и молибденовым оруденением. Медно-и молибден-порфировые месторождения, сопряженные с кварц-ка-лишпатовыми метасоматитами, известны в Казахстане, Средней Азии, на западе США и в других рудных провинциях. На многих сульфидных месторождениях встречаются и кварц-альбитовые ме​тасоматиты.
С апоскарновыми кварц-плагиоклазовыми метасоматитами связаны месторождения шеелита и молибденита (Лянгар в Средней Азии, Тырныауз на Северном Кавказе); реже встречаются кассите-ритовая и сульфидная минерализация (Майхура). Главная масса руды в метасоматически измененных скарнах синхронна с около​рудным метасоматизмом, что подтверждается структурными взаи​моотношениями породообразующих и рудных минералов и тем​пературой образования шеелита (320-550 °С), совпадающей с температурным интервалом формирования кварц-полевошпато​вых метасоматитов. Одной из главных причин рудоотложения, ви​димо, является уменьшение кислотности растворов при их взаимо​действии со скарнами и вследствие этого понижение растворимости рудных компонентов.
4.3. Пропилитовая фация
К пропилитовой фации относятся продукты низкотемператур​ного метасоматизма, сформированные при Т= 150-300 °С под воз​действием близнейтральных (рН = 5-8) хлоридно-углекислых рас​творов, содержащих щелочные металлы (К+, Na+) и сульфид-ионы. Наиболее распространенными породами фации являются пропи-литы, гидрослюдиты, эйситы и значительная часть турмалинитов.
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Описание эйситов, образующихся в слабощелочных условиях, приведено в разделе 3.3. Турмалиниты, возникающие при нали​чии бора в растворах, относятся к полифациальным породам и фор​мируются при T-рН условиях не только пропилитовой, но и фил-лизитовой фации (см. ниже).
4.3.1. Пропилиты
Пропилиты — метасоматические горные породы зеленокамен-ного облика, широко распространенные в ореолах различных гид​ротермальных месторождений. Характерными минералами про-пилитов являются альбит, хлорит, кальцит, эпидот и актинолит.
Термин пропилит (propilos — в переводе с греческого «идущий впереди») был впервые введен в науку в 1868 г. Ф.Рихтгофеном для зеленокаменно-измененньгх андезитов третичного возраста, вмеща​ющих золото-серебрянные месторождения Невады (США) и Вен​грии. В 1882 г. Г.Ф.Беккер установил, что эти породы образова​лись метасоматическим путем.
Исходные породы. Пропилиты, как правило, образуются по маг​матическим породам среднего и основного составов и продуктам их размыва. Реже пропилитизации подвергаются ультраосновные и кислые породы, а также карбонатный протолит.
Условия залегания метасоматитов. Пропилиты распространены в разных геологических обстановках, главным образом, в острово-дужньгх вулканических поясах и ареалах орогенного магматизма на континентах. Пропилиты формируются на глубинах 0.3-3 км; преобладают малоглубинные образования (< 1 км), связанные с вул​канической деятельностью. Пропилиты залегают в виде крупных массивов, вытянутых вдоль разрывов зон, стратиформных залежей и занимают площади от 1—2 до сотен квадратных километров. Кро​ме того, пропилиты постоянно ассоциируют с серицитолитами, аргиллизитами, вторичными кварцитами и другими гидротермаль​но-измененными породами, слагая внешние зоны метасоматичес-ких колонок.
Минеральный состав. Главные новообразованные минералы пропилитов, развитых по магматическим породам среднего и основ​ного составов, представлены альбитом, эпидотом, хлоритом, ак-тинолитом, кальцитом, пиритом; в пропилитах, формирующихся по кислым породам, появляются альбит, кальцит, биотит, адуляр и кварц, а при изменении ультраосновных и карбонатных пород —
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уралит, серпентин, тремолит, магнезит и брейнерит. Пропилиты по​стоянно содержат реликтовые минералы, часто в значительных ко​личествах.
Плагиоклаз пропилитов — альбит (Аn0-5), реже олигоклаз (до An20 )- образуется при замещении исходного основного или сред​него плагиоклаза. Для альбита характерно неупорядоченное струк​турное состояние: степень упорядоченности варьирует от 0 до 0.3, что позволяет отнести минерал к так называемому высокому альбиту, ус​тойчивому в широком температурном интервале. Альбит оптически отрицателен и обладает большим углом оптических осей 2V=-(82-86)°. Кислый плагиоклаз развивается по исходному по​левому шпату в виде тонких прожилков по трещинам спайности и катаклаза и обычно обладает такой же оптической ориентировкой, что и первичный плагиоклаз. При нарастании процесса сеть трещин сгущается, объем новообразованного минерала увеличивается вплоть до образования неполных или полных псевдоморфоз альбита по плагиоклазу; при этом двойниковое строение обычно исчезает.
Эпидот встречается в виде рассеянных зерен или слагает про​жилки; в более глубинных условиях иногда формируются линзы и маломощные тела кварц-эпидотовых и эпидотовых пород. На глу​бинах менее 500 м эпидот обычно не встречается. Железистость минерала — Fe+3/(Fe+3+Al+3) колеблется от 0 до 40 мол.% и чаще всего составляет 14-40 мол.%. В пропилитах выделяются две гене​рации эпидота: ранний, метасоматически замещающий вкраплен​ники плагиоклаза и цветных минералов, и поздний, выполняю​щий прожилки и поры. Поздний эпидот обладает большей железистостью по сравнению с минералом первой генерации. Эпи-доты разного состава отличаются оптическими свойствами.
Карбонат представлен кальцитом; Fe-Mg карбонаты для про​пилитов не характерны и отмечаются только в пропилитизирован-ных ультрабазитах.
Адуляр обнаружен в пропилитах по риолитам и дацитам, где он образует псевдоморфозы по вкрапленникам плагиоклаза. В мало​глубинных пропилитах он обладает аномальными оптическими свойствами: необычно малым углом оптических осей, который ме​няется в разных частях кристаллов, и пламеневидным (неоднород​ным) строением, связанным с различной степенью упорядоченно​сти минерала.
Цеолиты представлены ломонтитом, натролитом, реже аналь-цимом, стильбитом и гейландитом. Наиболее обычен ломонтит, за-
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мешающий вкрапленники плагиоклаза и образующий бесцветные или розоватые призматические кристаллы или пятнистые выделения в полевом шпате. Минерал легко определяется по низкому показа​телю преломления (n = 1.52), совершенной спайности в трех направ​лениях, отрицательному оптическому знаку, малому углу оптических осей, двойниковому строению, значительному (для группы цеолитов) двупреломлению (ng- np= 0,012) и отрицательному удлинению.
Химический состав. Пропилитизация сопровождается умень​шением содержаний Са, а на заключительных стадиях также Fe+2, Fe+3, Mg и Na. Содержания Si и К при усилении метасоматизма не​сколько возрастают по сравнению с исходными породами.
Внешний сблик. Пропилиты — светло-зеленые, зеленовато-се​рые породы, обладающие реликтовыми текстурами.
Микроструктуры. Даже при интенсивной пропилитизации всегда сохраняются реликты магматических структур исходных вулкани​тов и интрузивных пород: бластогранитной, бластокластической, бластопорфировой, бластопилотакситовой, бластогиалопилитовой и бластомикролитовой структур, а также обломочное строение пер​вичных осадочных пород.
Стадийность и зональность метасоматитов. Метасоматические преобразования эффузивов прежде всего захватывают вулканиче​ское стекло и темноцветные минералы, причем первым становит​ся неустойчивым оливин. Позднее замещаются плагиоклазы и, на​конец, ортоклаз; последний часто сохраняется как реликтовый минерал. Плагиоклаз разрушается раньше роговой обманки и маг​нетита. По цветным минералам развиваются псевдоморфозы хло​рита и кальцита, эпидота или актинолита. Плагиоклаз замещается альбитом, эпилогом или ломонтитом. Одновременно происходит за​полнение пустот в вулканитах теми же новообразованными мине​ралами. Ассоциации минералов в миндалинах разнообразны: кварц + кальцит + эпидот ± пренит; актинолит + эпидот + пренит; хло​рит + кальцит ± альбит и др.
Ранние метасоматические образования пересекаются прожил​ками, формирование которых завершает главную фазу пропилити​зации. Прожилки обычно сложены моно- и биминеральными ассо​циациями: эпидотом, кальцитом, кварцем, кварцем и пиритом, эпилогом и пиритом, кварцем и эпидотом, серицитом и эпидотом, серицитом и кварцем. Развитие кварц-серицитовых, эпидот-сери-цитовых и кварц-пиритовых прожилков свидетельствует о поступ​лении поздних кислотных растворов.
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Итак, последовательность минералообразования при пропи-литизации такова: хлорит, эпидот, актинолит →ломонтит, альбит, кальцит →эпидот, кварц, пирит.
Метасоматическая зональность в пропилитах проявлена неот​четливо. Это объясняется низкой температурой, при которой ско​рость метасоматических реакций мала, и полное равновесие, как правило, не достигается. Лишь в наиболее глубинных пропилитах в тыловых зонах колонок возникают жило- и линзообразные тела, нацело сложенные новообразованными минералами: эпидотом или эпидотом и кварцем.
Ниже приводится метасоматическая колонка пропилитов, опи​санная ВАЖариковым [1968] в районе Карамазара (Средняя Азия):
0. Измененный гранодиорит
1. Кв + Орт + Эп + Хл + Пир + Ка
2. Кв + Орт + Эп + Хл + Пир
З.Кв + Эп + Хл
4. Кв + Эп
5.Кв
Оруденение (особенно золото-серебряное), как правило, зани​мает внутреннее положение в ореоле измененных пород, тяготея к зонам наиболее интенсивной гидротермальной проработки.
4.3.2. Гидрослюдиты
Гидрослюдиты развиваются по гранитам и другим породам алю-мосиликатного состава. Они формируются в малоглубинных усло​виях и образуют ореолы, достигающие десятков-сотен метров в ши​рину. Размещение метасоматитов контролируется системой разрывных нарушений и зон трещиноватости.
Метасоматиты сложены гидрослюдами, смешаннослойными силикатами, кварцем и реже анкеритом. В зонах слабого изменения появляется хлорит.
По составу октаэдрических катионов гидрослюды, близкие к му​сковиту, характеризуются избытком воды и дефицитом калия. Сме-шаннослойные силикаты относятся к группе слюда-монтморилло​нит. Как показывают эксперименты и термодинамические расчеты, смешаннослойные силикаты и гидрослюды устойчивы при Т< 300 °С; при нагревании они замещаются серицитом.
Гидрослюдиты имеют светло-зеленую окраску и мелкокрис​таллическое плотное строение. Встречаются пятнистые метасома-
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титы с участками белого и зеленого цветов. Микроструктура пород гранолепидобластовая, местами реликтовая.
О.А.Андреевой и др. (1979 г.) описана метасоматическая зо​нальность в гидрослюдитах, развитых по биотитовым гранитам-
0. Гранит: Кв + Олиг + Кш + Би
1.Кв + Кш + Ол + Хл + Гс
2. Кв + Кш + Аб + Гс + Анк
3. Кв + Кш + Гс + Анк
4. Кв + Гс + Анк
5. Кв + Гс
6. Кв
Мощность зоны 5 колеблется от нескольких сантиметров до 10—20 м. Зона 6 проявлена редко.
Гидрослюдиты трудно отличимы от низкотемпературных мета-соматитов кислотной стадии — аргиллизитов и березитов, однако для березитов не типичны гидрослюды и смешаннослойные сили​каты, а в аргиллизитах преобладают глинистые минералы, отсутст​вующие в гидрослюдитах.
4.3.3. Физико-химические условия формирования метасоматитов
Большая часть минеральных парагенезисов образуется под воз​действием близнейтральных растворов, нагретых до температуры 150—400 "С; главные составляющие растворов: К, Na, Cl, SO4; до​ля углекислоты в растворах высокая, рН колеблется от 3-4 до 7. В приповерхностных и субвулканических условиях существенна роль вадозных вод, что сильно влияет на изменение кислотнос​ти—щелочности растворов, минеральный состав возникающих ас​социаций, характер их распределения и морфологию пропилитовых тел. Возможно, что растворы, формирующие хлоритовые и кварц-хлоритовые разности пропилитов, имели коллоидный характер. На это указывают коломорфные агрегаты кварца и хлорита, кото​рые встречаются в пропилитах зон дробления.
Метасоматические колонки эпидотовых и альбитовых пропили​тов получены экспериментально при следующих условиях: Т < 300-500 °С, Р= 100-200 МПа. Параметры растворов: рН = 4.7-6.3; Хсо2 = 0.05-0.20; lg(mNaCl/mHCl) = 4.0-6.2 при избытке SiO2 (Г.П.Зарайский и др., 1984 г., 1986 г.). Итак, пропилитизация наи​более вероятна в следующих физико-химических условиях: Т= 150-350 "С, Р= 50-200 МПа, растворы нейтральные или сла-
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бо кислые, рН = 4.5-6.5 при среднем значении 5.5; Хсо2= 0.05-0.2, в растворах доминируют ионы К+, Na+, Cl , SO4 .
Гидрослюдиты образуются под воздействием более низкотемпе​ратурных растворов (Т= 50-150 °С). Они характеризуются нейт​ральной или слабо кислой реакцией, (рН = 4.0-6.5) и существенно натриевым составом.
Пропилиты близки по минеральному составу к метаморфичес​ким породам фации зеленых сланцев, альбит-эпидотовым рого​викам, спилитам и другим породам, связанным с метаморфизмом погружения. Наиболее четкие различия существуют между пропи​литами и породами регионального метаморфизма нагревания.
Во-первых, пропилиты занимают более ограниченные площади по сравнению с зелеными сланцами и, как правило, приурочены к тектоническим нарушениям и субвулканическим интрузивам. Во-вторых, минеральные ассоциации фации зеленых сланцев более раз​нообразны по сравнению с пропилитами, для которых не характерны биотит и фанат. В-третьих, для пропилитов не типичны сланцеватые текстуры, свойственные породам регионального метаморфизма.
Менее очевидны различия между пропилитами и породами ме​таморфизма погружения. Правда, в пропилитах отсутствуют такие барофильные минералы, как пумпеллиит, лавсонит и глаукофан, но довольно обычны цеолиты и пренит. Метаморфизм погружения развивается в присутствии существенно натриевого водного флю​ида, а пропилитизация обусловлена воздействием растворов с по​вышенной активностью калия (ак+ > oNa+) и углекислоты. Поэтому в пропилитах обычны адуляр и серицит, но отсутствуют обогащен​ная натрием слюда (парагонит) и глаукофан, распространенные в метаморфических породах.
При изучении низкотемпературных изменений вулканитов, описываемых как зеленокаменное перерождение, обычно устанав​ливаются минеральные ассоциации пренит-пумпеллиитовой, аль-бит-эпидот-роговиковой и пропилитовой фаций.
4.3.4. Распространенность и рудоносность метасоматитов
Пропилиты являются наиболее распространенными метасома-титами и встречаются среди образований различного возраста отдо-кембрииских до современных. Особенно детально изучены про​пилиты в областях кайнозойского вулканизма (Камчатка, Япония, -Закарпатье). В пропилитизированных породах залегают многие
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колчеданные, золото-серебряные, мышьяковые, сурьмяно-ртут-ные месторождения. В одних случаях пропилиты играют роль рудо-вмещающей среды для наложенного на них оруденения, а в других — рудообразование развивается синхронно с пропилитизацией и не​разрывно сопряжено с этим процессом. К гидрослюдитам приуро​чены месторождения урана. Рудная минерализация непосредст​венно связана с поздней гематит-альбитовой ассоциацией, наложенной на гидрослюдиты.
4.4. Турмалиниты
К турмалинитам относятся породы, состоящие в основном из турмалина и кварца.
Исходные породы. Турмалиниты образуются по кислым и сред​ним магматическим и терригенным породам и продуктам их мета​морфизма.
Условия залегания метасоматитов. Преобладающим типом струк​тур, контролирующих метасоматические преобразования, являют​ся зоны повышенной проницаемости, которые протягиваются вдоль тектонических нарушений, даек и контактов пород с различными механическими свойствами. Турмалиниты слагают маломощные жилы, гнезда, линзы, метасоматические зоны неправильной фор​мы, линейно-вытянутые крутопадающие тела и брекчиевые труб​ки. При протяженности отдельных тел до сотен метров и более мощности их не превышают первых метров, реже десятков метров.
Минеральный состав. Главными минералами метасоматитов, образующихся по кислым магматическим породам, являются тур​малин и кварц; во внешних зонах появляются серицит и хлорит, ко​личество которых возрастает при изменении песчано-глинистых пород. Содержание турмалина в зонах интенсивного метасомати-ческого преобразования варьирует от 10 до 95%.
В турмалинитах нередко можно выделить несколько генераций новообразованных минералов. Так, на оловорудных месторождени- ях различают три генерации кварца и турмалина.
Турмалин I слагает главную массу околорудных метасомати​тов. Он образует призматические или столбчатые кристаллы, раз​мер которых колеблется от 0.4 до 1-2 мм, реже 1-2 см. Это поли-хромный шерл или шерл-дравит с пятнистым зональным строением. Под микроскопом центральные зоны его кристаллов обладают
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оранжево-коричневой, а периферические - синевато-зеленой ок​раской, что связано с изменением состава турмалина при эволюции растворов. Турмалин II представлен сине-зеленой длиннопризма-тической или игольчатой разновидностью шерла. Он также выпол​няет мономинеральные прожилки и линзы. Турмалин III имеет вид светло-зеленых игольчатых кристаллов, образующих срастания в виде солнц, радиально-лучистых сростков, гнездообразных скоп​лений со спутанноволокнистым строением и щеточек, нарастающих на кристаллы касситерита и кварца поздних генераций. Все турма​лины относятся к шерл-дравитовому изоморфному ряду с преобла​данием шерлового минала, но химические и оптические свойства минерала заметно меняются даже в пределах одного месторождения.
Химический состав. По сравнению с исходными породами тур-малиниты всегда обогащены бором (до 8.0-8.5 мас.% В2О3), Fe+2, Fe+3 и обеднены Са.
Внешний облик. Турмалиниты — породы темно-серого, черно​го или зеленовато-черного цвета; текстура массивная, такситовая и часто брекчиевидная.
Микроструктура гранобластовая, нематогранобластовая, нема-тобластовая.
Стадийность и зональность метасоматитов. На оловорудных ме​сторождениях начальные стадии метасоматического преобразова​ния гранитов выражаются в замещении плагиоклаза мелкочешуй​чатым серицитом и появлении среди акцессорных минералов турмалина, который интенсивно корродирует полевые шпаты, слю​ды и слагает тонкие прожилки с серицитовыми оторочками. При усилении процесса формируется минеральная ассоциация: кварц + турмалин I, замещающая полевые шпаты и биотит. На этом метасоматический процесс часто заканчивается. Однако в отдель​ных участках после некоторого перерыва и катаклаза образуется сине-зеленый турмалин II генерации, который в виде длинных призм развивается по стыкам кристаллов кварца или корродирует их, пронизывая периферические части кварцевых зерен. Турмалин II заполняет также тонкие трещины катаклаза в породах и обраста​ет крупные призмы полихромного турмалина I. Касситерит являет​ся более поздним образованием по отношению к турмалину ранних генераций. Ксеноморфные выделения касситерита цементируют и корродируют кристаллы турмалина I, II и кварца ранних генера​ции, а также пересекают турмалин-кварцевые агрегаты в виде лин-зовидных прожилков. Иногда вокруг пятнистых скоплений турма-
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лина II или обломков турмалинизированных вмещающих пород в гранитах начинают формироваться крупные зерна касситерита. В свою очередь, турмалин III нарастает на кристаллы касситерита и позднего кварца в виде щеточек. Одним из наиболее поздних ми​нералов является флюорит, который цементирует и замещает все минералы турмалинитов, в том числе и касситерит.
После перерыва в минералообразовании в порах и трещинах происходит отложение низкотемпературных минералов: гидроби​отита, хлорита, гематита.
Итак, последовательность образования минералов в турмалини-тах оловорудных месторождений имеет следующий вид: серицит + + кварц → турмалин I + кварц → катаклаз, перерыв в минералооб​разовании →турмалин II → катаклаз, перерыв → кварц + кассите​рит →турмалин III →катаклаз, перерыв → флюорит.
Геологические данные показывают, что перерывы, разделяющие отдельные этапы минералообразования, могут занимать значитель​ные промежутки времени. Главный продуктивный парагенезис кварц + касситерит отчетливо наложен на раннюю минеральную ас​социацию: турмалин I + кварц + серицит.
Метасоматическая зональность турмалинитов была описана ЕД.Радкевич и др. (1964 г.), И.Н.Кигаем (1966 г.) и Б.И.Омельянен-ко [1978]. Ниже приводятся примеры латеральной зональности, возникающей при метасоматическом изменении гранитов, пор-фиритов, алевролитов и песчаников:
I
0. Гранит
1. Кв + Кш + Аб + Му
2. Кв + My
3. Кв + Ту
II
0. Алеврлолиты или песчаники
1. Кв + Сер + Хл + Аб + Кш
2. Кв + Сер + Хл
3. Кв + Сер + Ту
4. Кв + Ту
5. Ту
III
0. Порфириты пропилитизированные
1. Кв + Сер + Эп + Би + Акт
2. Кв + Сер + Хл + Ка
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3. Кв + Сер
4. Кв + Ту
Вертикальная зональность характеризуется преобладанием тур​малиновых пород на нижних горизонтах и существенно хлоритовых пород — на верхних.
Метасоматические колонки, близкие к природным, были полу​чены в экспериментах Г.П.Зарайского и др. (1986 г.) и ЕВ. Рядчи-ковой и др. (1988 г.). Условия одного из экспериментов: Т= 500 °С, параметры раствора 1.0mH3BO3 + 0.1mFeCl2 + O.1mKCl, pH=2.3.
0. Гранодиорит
1.Кв + Му+Пл + Ту
2. Кв + My + Ту
3. Кв + Ту
Физико-химические условия формирования метасоматитов. Наи​более вероятный температурный интервал образования метасома​титов составляет 250-500 С. Давление колеблется от 35 до 40 МПа, редко достигая 160 МПа. По результатам изучения газово-жидких включений, растворы умеренно кислые или нейтральные с рН = = 4.0—6.5. Основными компонентами являются катионы Na+, пре​обладающие над К+, Mg+2, Fe+2, а также анионы ВО3-3, Cl- или F-и бикарбонат-ион HCO3; содержание натрия колеблется от 3 до 30 г/л, хлора 1—8 г/л, фтора 1—14 г/л, углекислоты 8—14 г/л.
Экспериментальные данные (Г.П. Зарайский и др., 1986 г.; Е.В. Рядчикова и др., 1988 г.) свидетельствуют о том, что турмали-ниты образуются при большой концентрации Н3ВО3 в хлоридно-ка​лиевых растворах (1.0-2.0 т) (рис. 4.5), избытке Si62 и в присутст​вии Mg+2 или Fe+2 при рН = 2-3. Для природных растворов вероятны более высокие значения рН, что подтверждается не толь​ко изучением газово-жидких включений, но и данными экспери​ментов по устойчивости турмалина. Так, К.Фрондел и Р.Колетт (1957 г.) получили турмалин, воздействуя на силлиманит, топаз, каолинит, мусковит и другие минералы в смеси с магнетитом сла​бокислыми растворами, содержащими NaCl и Н3ВО3, при Т = - 350-500 "С. В экспериментах А.М.Мусаева и И.Х.Хамбраева об​разование турмалина на поверхности кусочков гранита также про​исходило при воздействии близнейтральных Na-содержащих бор-но-хлоридных растворов, имеющих рН = 6 и Т= 475 °С.
Таким образом, турмалиниты образуются под воздействием низко-среднетемпературных (Т= 250-500 'С) нейтральных или слабокислых (рН > 3.5-6.5) растворов, обогащенных BO3-3. Умень-
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Рис. 4.5. Условия образования кварц-турмалиновых метасомати-тов при воздействии на гранодио-риты железосодержащих хлорид-но-борнокислых растворов при Р = = 100 МПа и избытке SiO2. поГ.П.Зарайскому(1989г.) 1-5 — минеральные ассоциации тыло​вых зон экспериментальных метасома-тических колонок: 1-4 — вторичные кварциты и аргиллизиты; 5 — турмали​ниты
шение концентрации бора приводит к смене турмалинитов про-пилитами, серицитолитами, кварц-альбитовыми метасоматитами, вторичными кварцитами и аргиллизитами.
Распространенность и рудоносность метасоматитов. Турмалини​ты широко распространены в оловорудных провинциях (Дальний Восток, Северо-Восток России, месторождения Корнуолла в Анг​лии, Боливия и др.). Касситеритовое и более позднее сульфидное оруденение обычно наложено на предрудные турмалиниты. Грани​ты оловорудных провинций обогащены акцессорными турмали​нами. Турмалиниты известны также на месторождениях молибде​на, вольфрама, меди, золота. Типы месторождений и соотношения между турмалинитами и рудной минерализацией разнообразны. В одних случаях турмалиниты формируются до главного рудного этапа, в других образуются синхронно с оруденением, в третьих выступают как пострудные образования. В частности, на многих медно-порфировых месторождениях развиты трубки и дайки пост​рудных брекчий с турмалиновым цементом.
Нередко метасоматиты и руда, возникшие в разное время, про​странственно приурочены к одним и тем же тектоническим зонам, интрузивным контактам, брекчиевым трубкам. При петрографиче​ском изучении метасоматитов, развитых в таких зонах, следует об​ращать особое внимание на выделение разновременных генераций
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минералов, относящихся к разным этапам гидротермального пре​образования пород.
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5. МЕТАСОМАТИТЫ, РАВНОВЕСНЫЕ С КИСЛЫМИ РАСТВОРАМИ
Кислотный метасоматизм (или кислотное выщелачивание) при​водит к образованию грейзенов, цвиттеров, слюдитов, березитов, лиственитов, серицитолитов, вторичных кварцитов, аргиллизитов и других метасоматитов. Сущность кислотного выщелачивания за​ключается в интенсивном выносе оснований (Fe, Mg, Ca, Na, К) и образовании в зонах максимального метасоматического измене​ния минералов, сложенных наиболее кислотными компонентами: кремнеземом и глиноземом, в предельном случае — одного кварца.
К кислотным метасоматитам приурочено редкометальное ору-денение (Be, Sn, W, Mo), медь, драгоценные металлы и глиноземи​стое сырье.
По Т— рН условиям процесса метасоматиты кислотного выще​лачивания объединяются в три главные фации: 1) филлизитовую (грейзены, цвиттеры, слюдиты, березиты, серицитолиты, листвени-ты); 2) вторичных кварцитов и 3) аргиллизитовую.
5.1. Филлизитовая фация
Термин филлизит был впервые предложен К.Бэрнемом в 1962 г. для семейства метасоматитов, обогащенных листовыми силиката​ми (слюдами). К филлизитовой фации относятся продукты средне-и низкотемпературного метасоматизма, возникающие под воздей​ствием кислых (рН = 3—5) растворов. Характерными минералами филлизитов являются серицит, мусковит, лепидолит, циннваль-дит и другие слюды.
В среднетемпературных условиях формируются грейзены, цвит​теры и слюдиты, равновесные с кислыми (рН = 3-5) хлоридно-фторидными растворами, содержащими литий и бор. Типоморфны-ми минералами этих пород являются литийсодержащие слюды, флюорит и топаз.
Низко-среднетемпературные филлизиты представлены берези-тами, серицитолитами и лиственитами (табл. 5.1). Они формируют​ся под воздействием кислых (рН = 4-5) растворов, обогащенных уг​лекислотой и обедненных фтором. К типоморфным минералам этих пород, кроме листоватых силикатов (серицита, мусковита, фуксита), относятся карбонаты: кальцит, анкерит, доломит, магнезит-сидерит.
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5.1.1. Грейзены
Грейзены - это метасоматиты, сложенные кварцем, слюдами и (или) топазом. Термин грейзен издавна использовался немецки​ми горняками для обозначения серых фанитов с вкрапленностью касситерита (grausen — серый на нижнегерманском диалекте).
Исходные породы. Грейзены образуются при метасоматичес-ком изменении фанитоидов, кислых вулканитов, алюмосиликат-ных осадочных и метаморфических пород.
Условия залегания метасоматитов. Грейзены ассоциируют с плу-тонами лейкократовых фанитов, верхние кромки которых в мо​мент формирования располагались на глубинах от 1.5 до 4.0 км. Метасоматиты развиваются вблизи апикальных частей интрузи​вов, как в самих фанитах, так и во вмещающих породах. Могут быть выделены сплошные зоны приконтактовой фейзенизации площадью до 10 км2 и мощностью до 300-400 м и локальные фей-зеновые тела жильной, пластовой, трубообразной и неправильной формы протяженностью в десятки—сотни метров, мощность кото​рых обычно не превышает нескольких метров.
Минеральный состав. Главными типоморфными минералами фейзенов являются слюды, кварц, топаз и реже альбит. К второсте​пенным и акцессорным минералам относятся новообразованный K-Na полевой шпат, флюорит, берилл, касситерит, вольфрамит. Реже встречаются андалузит, корунд и фанат спессартин-альман-динового ряда.
Количественный минеральный состав фейзенов изменчив, что было положено Р.Кюне (1970 г.) в основу их классификации (рис. 5.1). Преобладают слюдяно-кварцевые и кварц-слюдяные разности с количеством слюды от 15 до 60 об.%, реже встречаются кварцевые и топазсодержащие фейзены. Редкие породы с андалу​зитом и корундом, которые пространственно связаны с малыми интрузивами фанит-порфиров, являются промежуточным звеном между фейзенами и вторичными кварцитами.
Слюды фейзенов представлены мусковитом-фенгитом содер​жащим парагонитовую (натриевую) молекулу, или лепидолитом Доля фтора в слюдах всегда значительна и достигает в мусковите 2.5-3.0 мас.%, а в лепидолите 8.0 мас.%. Мусковит обычно представ​лен несколькими разновидностями. Ранний мусковит псевдоморф-но замещает листочки биотита исходных фанитов и часто содержит ориентированные по направлению плоскостей совершенной спай-
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Рис. 5.1. Систематика грейзенов по количест​венному минеральному составу, Р.Кюне 1970 г. 1-13 — грейзены: I — слю​дяные, 2 — кварцевые, 3 — топазовые; 4 — кварц-слю​дяные; 5 — слюдяно-квар-цевые, 6 — топазо-кварце-вые; 7 — кварц-топазовые; 8 — слюдяно-топазовые; 9 — топаз-слюдяные; 10 — то-паз-слюдя но- кварцевые; 11 — слюдяно-топаз-квар-цевые, 12 — кварц-топазо-слюдяные, 13 — кварц-слю-дяно-топазовые
ности включения рутила, флюорита и пирита, возникшие за счет компонентов биотита. Более поздняя разновидность мусковита в виде чешуек различного размера входит в слюдяно-кварцевые псевдоморфозы по полевым шпатам и корродируется топазом и по​здним кварцем.
Кварц представлен двумя, а иногда и большим количеством ге​нераций. К раннему кварцу относятся крупные изометричные зер​на, которые, видимо, образуются за счет грануляции и последующей собирательной перекристаллизации кварца исходных гранитои-дов. Поздний кварц — это мелкие причудливой формы выделения со ступенчато-извилистыми границами, замещающие вместе с му​сковитом полевые шпаты. Кварц II переполнен газово-жидкими включениями с высокой минерализацией. Содержание NaCl и дру​гих компонентов во включениях иногда достигает 20—40 мас.%.
Топаз наблюдается в виде зернистых агрегатов, кучных грано-бластовых скоплений, игольчатых или призматических кристал​лов и микрозернистых выделений сферолитового строения. Топаз относится к фтористой разновидности с 13—18 мас.% фтора.
Плагиоклаз грейзенов представлен альбитом (Аn|1-9), полевые шпаты (микроклин, реже ортоклаз) развиты во внешних зонах ме-тасоматических колонок или слагают поздние прожилки.
Турмалин (шерл) обычно окрашен в зеленовато-синий цвет и резко плеохроирует от светло-коричневого по Np до зелено-сине-
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го по Ng. Он приурочен к внешним зонам и является более поздним по отношению к слюдам и кварцу.
Химический состав. Грейзенизация сопровождается привносом воды, Si, F, Li и реже В. Так, если среднее содержание воды в неиз​мененных гранитах составляет 0.6-0.7 мас.%, то в грейзенах оно до​стигает 2.3-3.0 мас.%, в среднем составляя 1.0мас.%. Количество фто​ра, важнейшими концентраторами которого являются топаз и слюды, возрастает от 0.1 -0.2 маc. % в гранитах до 4.8 маc. % в топазовых грей​зенах. Привнос SiO2 при грейзенизации устанавливается во всех слу​чаях, кроме мусковитовых грейзенов, в которых количество кремне​зема по сравнению с исходными гранитами несколько снижается. В кварцевых грейзенах содержание SiO2 максимально и достигает 89-94 мас.%. Литий и калий в начале процесса обычно накаплива​ются в слюдах, а на конечных его стадиях выносятся вместе с алюми​нием. Кальций и магний при грейзенизации выносятся.
Таким образом, для грейзенизации характерен привнос Н+, F, Si, а также Li и В и вьшос Са и Mg, к которым может добавляться Na и К при наиболее интенсивном изменении.
Внешний облик. Благодаря обилию слюды, флюорита, топаза грейзены легко определяются уже при макроскопическом изучении. От близких по минеральному составу слюдяно-кварцевых мета​морфических пород они отличаются беспорядочным расположени​ем чешуек слюды, сохранением реликтовых минералов, структур и текстур исходных пород, присутствием многочисленных прожил​ков, сложенных слюдами, кварцем и другими минералами. Грейзе​ны окрашены в светло-серый, серый, зеленовато-серый и зеленый цвета, присутствие топаза придает им голубоватый оттенок. Текс​туры метасоматитов разнообразны и во многом зависят от строения исходных пород. Наиболее типичны массивная текстура, а также по​лосчатая, пятнистая, брекчиевидная, плотная и ноздревато-пори​стая текстуры.
Микроструктуры грейзенов зависят от интенсивности метасома​тизма. Можно проследить постепенные переходы от бластограни-товой, бластопорфировой и бластопсаммитовой структур к гете-робластовой, грано- и лепидобластовой, гломеробластовой и нематогранобластовой. Гранобластовая структура типична для кварцевых и топазовых грейзенов. Гломеробластовая структура оп​ределяется наличием скоплений зерен одного минерала, напри​мер, топаза или флюорита. Турмалин-кварцевые грейзены обла​дают нематогранобластовой структурой.
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Стадийность и зональность метасоматитов. Последовательность замещения новообразованными минералами наиболее отчетливо устанавливается при фейзенизации фанитов. Прежде всего стано​вится неустойчивым биотит, который превращается в афегат муско​вита, магнетита и флюорита. Олигоклаз испытывает деанортитиза-цию, а позднее замещается мусковитом. Этот процесс начинается с образования мелких чешуек слюды, которые проникают в альбит по спайности и двойниковым швам или заполняют многочисленные разветвляющиеся трещины катаклаза, а заканчивается развитием неполных псевдоморфоз мусковита по кристаллам плагиоклаза. Од​новременно происходит замещение пертитовых вростков в калиш-пате фанитов. Структура пород на этой стадии изменения еще может быть названа гапидиоморфнозернистой. В порфировидных фанитах мусковитизации сначала подвергаются крупные выделения полево​го шпата, а затем плагиоклаз основной массы. При нарастании ин​тенсивности процесса плагиоклаз становится неустойчивым и поч​ти полностью замещается афегатом позднего мусковита и кварца причудливой формы с зубчатыми ограничениями мелких зерен.
По иному протекает разложение K-Na полевого шпата. На пер​вом этапе он испытывает перекристаллизацию и частичное замеще​ние пластинчатым кварцем, проникающим по ослабленным на​правлениям в полевой шпат и как бы клиньями расчленяющим его. В дальнейшем полевой шпат испытывает альбитизацию и толь​ко после этого замещается кварц-мусковитовым афегатом. Таким образом, имеет место избирательное замещение полевых шпатов му​сковитом и относительная устойчивость калиевого полевого шпа​та в кислотных растворах. Окончательное разложение калиевого полевого шпата фиксирует переход от фейзенизированных фани​тов к кварц-мусковитовым грейзенам с фанолепидобластовой структурой.
Итак, последовательность замещения магматических минералов
фанитов такова:
Би → Пл→ Кш.
При дальнейшем усилении фейзенизации становится неустой​чивым мусковит, который замещается кварцем и топазом; при этом формы топазовых выделений могут быть самыми разнообразными: зерна, порфиробласты с многочисленными ответвлениями, звезд​чатые скопления игольчатых или призматических кристаллов. Грей-зены с пятнистыми выделениями топаза обладают гломеробласто-вой, порфиробластовой или нематобластовой структурами. В зонах
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максимального изменения формируются кварцевые грейзены с гра-нобластовой структурой, в которых топаз сохраняется редко и име​ет вид разобщенных и корродированных реликтов, иногда еще со​храняющих единую оптическую ориентировку. Одним из наиболее поздних минералов грейзенов является флюорит, кристаллы кото​рого обладают причудливыми формами и цементируют мусковит и кварц поздних генераций. В конечном итоге грейзенизация при​водит к образованию кварца или агрегата кварца и слюды.
В кварцевых и кварц-топазовых грейзенах нередко отмечается поздняя генерация мусковита, который в виде тонких чешуек запол​няет пустоты и прожилки или интенсивно корродирует зерна топа​за. Появление позднего мусковита, скорее всего, связано с пониже​нием кислотности растворов.
Метасоматическая зональность наиболее отчетливо выражена в жильных грейзеновых телах, которые имеют симметричное стро​ение относительно осевых жил или рудоконтролирующих трещин. В крупных грейзеновых куполах зональность асимметрична по от​ношению к апикальной поверхности гранитов и выражена менее от​четливо.
Типичная метасоматическая колонка была изучена в районе Кураминского хребта Г.А.Лисициной и Б.И.Омельяненко в 1961 г.
0. Гранит: Кв + Кш + Ол + Би + Мт
1. Кв + My + Km + Аб + Мт
2. Кв + My + Кш + Аб
3. Кв + Му + Кш
4а. Кв + My
46. Кв + То
5. Кв
Этот пример отражает тенденцию к образованию существенно кварцевых метасоматитов во внутренних зонах. Породы зон 1-3 относятся к грейзенизированным гранитам, а зоны 4-5 являются собственно грейзенами. Кварц-топазовая зона 46 во многих случа​ях не образуется. Между внешними более мощными зонами ко​лонки наблюдаются расплывчатые постепенные переходы Внутрен-ние маломощные зоны характеризуются относительно четкими
границами.
В тылу метасоматической колонки может возникнуть и муско -
витовая зона. Подобные грейзены образованы по редкометальным 
гранитам, были изучены В.И.Коваленко (1969 г ).
 0. Гранит
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5. Метасоматиы, равновесные с кис
1. Кв + Кш + Аб + Би + My
2. Кв + Кш + Аб + My
3. Кв + Аб + My
4. Кв + My + Флю
5. My + Флю
Для редких андалузитовых грейзенов Дальненского гранитно​го плутона Казахстана Д.М.Захаровой (1956 г.) описана оригиналь​ная метасоматическая колонка, в которой андалузит занимает ме​сто топаза:
0. Биотитовый гранит
1. Кв + Кш + Пл + Би + My
2. Кв + Кш + Пл + My
3. Кв + Му + Кш
4. Кв + My + Анд
5. My + Анд
Если грейзены развиваются по гранитоидам повышенной основ​ности, то фронтальная зона метасоматических колонок часто быва​ет сложена кварц-хлоритовыми пропилитами.
Центральные части зонально построенных грейзеновых тел, содержащих мономинеральные кварцевые зоны, нередко пересече​ны гидротермальными жилами, которые являются более поздними образованиями по сравнению с фейзенами. Ответвления этих жил пересекают различные зоны метасоматических колонок.
Жилы преимущественно сложены кварцем и в значительно меньшем количестве слюдами мусковит-жильбертитового ряда, хлоритом, альбитом и ортоклазом. К жильбертитовой оторочке жил приурочены скопления берилла, вольфрамита и висмутина. Обра​зование жил обусловлено теми же кислотными растворами, кото​рые привели к возникновению фейзенов, а затем существенно из​менили свой состав и кислотность-щелочность при взаимодействии с вмещающими породами и при понижении температуры.
5.1.2. Цвиттеры
К цвиттерам относятся метасоматиты, содержащие Fe-Mg ли​тиевые слюды и топаз. Первоначально термин цвиттер применял​ся чешскими рудокопами для гранитов, кварцевых порфиров и гнейсов, несущих оловянную и вольфрамовую минерализацию.
Цвиттеры образуют линзовидные, пластовые или жильные те​ла и залежи в апикальных частях куполовидных выступов фанит-
719

Часть У- Петрография и петрология метасоматических горных пород

ных плутонов, обогащенных Li и F, и крайне редко формируются в породах экзоконтакта.
Главными минералами цвиттеров являются слюды ряда цинн-вальдит-протолитионит-сидерофиллит, кварц, топаз и реже флю​орит. К характерным второстепенным и акцессорным минералам относятся касситерит, вольфрамит и колумбит.
Состав слюды в цвиттерах в значительной мере зависит от соста​ва этого минерала в гранитах, по которым развивались метасомати-ты, однако всегда слюды содержат больше фтора и лития, чем му​сковит из грейзенов.
Для топаза цвиттеров также характерно обогащение фтором. Например, содержание фтора в топазе кварц-топазовых цвиттеров достигает 17-19 мас. %. Увеличение содержания фтора существен​но изменяет оптические свойства топаза: угол оптических осей воз​растает до 2V = +62°, а показатели преломления уменьшаются (ng= 1.621-1.627, пр = 1.610).
Структуры и текстуры у цвиттеров такие же, как в грейзенах. Те​ла цвиттеров обладают метасоматической зональностью. Для Мон​голии она описана В.И.Коваленко и др. (1969 г.):
0. Гранит: Кв + Кш + Пл + Би + Мт + Флю
1. Калишпатизированный гранит: Кв + Кш + Би + Топ + Флю +
+ РМ
2. Кв + Цин + Топ ± Флю ± РМ
3. Кв + Топ ± Флю ± РМ
4. Кв ± Флю ± РМ
5.1.3. Слюдиты
Слюдиты — это метасоматиты, в составе которых преобладают слюды и флюорит.
Исходные породы. Слюдиты образуются при воздействии на обогащенные кальцием и магнием известняки, скарны, габброиды и серпентиниты тех же среднетемпературных кислотных раство​ров, которые приводят к развитию грейзенов по кварц-полевошпа​товому протолиту.
Условия залегания метасоматитов. Слюдиты приурочены к экзо-контактовым зонам лейкогранитов, испытавших грейзенизацию (рис. 5.2). Они имеют форму куполовидных или неправильных за​лежей, окаймляющих гранитные плутоны, а также линейных зон, крутопадающих тел трубчатой формы и жил со сложными морфо​логией и внутренним строением. При интенсивном развитии мета-720
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Рис. 5.2. Геологический разрез через зону грейзенизации, по М.Г. Руб (1957 г.)
1 — порфириты, 2 — слюдиты; 3,4 — грейзены: 3 — кварц-слюдяно-топазовые, 4 — кварц-топазовые; 5 — грейзенизированнне граниты; 6 — известняки
соматизма отдельные зоны и прожилки сливаются, образуя слож​но построенные ореолы полосчато-пятнистой текстуры с чередо​ванием тонких полос метасоматитов различного состава. Мощ​ность отдельных жил и залежей слюдитов невелика и обычно измеряется десятками сантиметров—десятками метров. По прости​ранию и падению слюдиты прослеживаются на сотни метров.
Генетическое единство слюдитов и грейзенов быдо доказано М.Г.Руб (1956 г.), И.Н.Говоровым (1960 г.) и другими исследовате​лями, которые наблюдали в эндоконтактовых зонах гранитов, пре​вращенных в топазовые грейзены, участки флюоритовых слюдитов, образующихся при полном или частичном замещении ксенолитов известняков.
Минеральный состав. Минеральный состав слюдитов, возни​кающих по исходным породам различного состава, приведен в таб​лице 5.1.
Слюдиты по известнякам состоят из преобладающего флюори​та, слюд, которые могут быть представлены мусковитом, циннваль-дитом или протолитонитом, и минералов из группы хрупких слюд — Маргарита и эфесита. Кроме того, в число главных минералов ино​гда входят топаз, хризоберилл и фенакит. Эти минералы вместе с турмалином и криолитом чаще присутствуют в качестве второсте​пенных. В слюдитах внешних зон становится типичным альбит. Среди реликтовых минералов постоянно отмечается кальцит.
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	Таблица.
	5.1. Минеральный состав слюдитов
	

	
	Протолит

	Мине-
	Известняки
	Известко-
	Магнези-
	Габброиды
	Серпен-

	ралы
	
	вые
	альные
	
	тиниты

	
	
	скарны
	скарны
	
	

	
	Флюорит
	Мусковит
	Флогопит
	Флогопит
	Флогопит

	
	Мусковит
	Флюорит
	Биотит
	Флюорит
	Биотит

	Главные
	Циннваль-
	
	Лепидо-
	Маргарит
	Маргарит

	
	дит
	
	мелан
	
	

	
	Протоли-
	
	Флюорит
	
	Тальк

	
	тионит
	
	
	
	

	
	Эфесит
	
	Селлаит
	
	Магнетит

	
	Маргарит
	
	
	
	

	Второсте-
	Топаз
	Эфесит
	
	Мусковит
	Мусковит

	пенные
	Альбит
	Маргарит
	
	Гранат
	Флюорит

	и акцес-
	Кварц
	Селлаит
	
	
	Кварц

	сорные
	Криолит
	
	
	
	

	
	Фенакит
	Фенакит
	Фенакит
	Фенакит
	Фенакит

	
	Хризобе-
	Берилл
	Берилл
	Берилл
	Изумруд

	
	рилл
	
	
	
	

	
	
	
	
	
	Хризобе-

	
	
	
	
	
	рилл

	
	
	Бавекит
	Бавенит
	
	

	
	
	Бертран-
	Бертрандит
	
	

	
	
	ДИТ
	
	
	

	
	
	Гельвин
	Гельвин
	
	

	
	Эвклаз
	Эвклаз
	Эвклаз
	
	

	
	Шеелит
	Шеелит
	Шеелит
	Шеелит
	

	
	
	
	
	Вольфра-
	

	
	
	
	
	мит
	

	
	Касситерит
	Касси-
	Касситерит
	
	

	
	
	терит
	
	
	

	
	Турмалин
	Турмалин
	Турмалин
	Турмалин
	Турмалин

	
	Апатит
	Апатит
	Апатит
	Апатит
	Апатит


Примечание.  Последовательность расположения  главных  минералов в таблице сверху вниз от наиболее распространенных.
Слюдиты по известковым и магнезиальным скарнам отлича​ются уменьшением содержания флюорита, изменением состава слюд и комплекса второстепенных и реликтовых минералов.
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5. Метасоматиы, равновесные с кислыми растворами
Метасоматиты по ультрабазитам почти нацело состоят из фло​гопита, реже талька. Характерным Ве-содержащим минералом апо-серпентинитовых слюдитов является изумруд. В центральных час​тях жил или залежей слюдитов этого типа часто наблюдаются линзовидные выделения и прожилки плагиоклазитов, окруженные оторочками Маргарита или мусковита, а также скопления мускови​та, флюорита, топаза и берилла, т.е. минералов, характерных для грейзенов. Появление этих минералов, видимо, связано с повтор​ной грейзенизацией, преобразующей уже метасоматически изме​ненный субстрат.
Состав слюд существенно зависит от состава исходных горных пород. Так, по магнезиальным скарнам вместо мусковита, типич​ного для апокарбонатных разностей, образуются биотит и лепидо-мелан, по габброидам и ультраосновным породам развиваются фло​гопит и биотит. Однако все слюды калиевые, обогащенные фтором и литием.
Флюорит находится в тесных графических срастаниях со слю​дой. Он часто преобладает над другими минералами, и только в метасоматитах по ультраосновным породам его содержание рез​ко уменьшается. Формирование флюорита происходит в усло​виях максимальной кислотности: он как бы занимает место квар​ца в грейзенах. Флюорит всегда переполнен газово-жидкими включениями, гомогенизация которых происходит при Т= 320-340 "С.
Хрупкие слюды представлены эфеситом и маргаритом с посто​янной примесью лития. Они особенно характерны для метасомати-тов, образованных по известнякам и известковым скарнам.
Турмалин (шерл-дравит) в отличие от железистого шерла грей​зенов обогащен кальцием и магнием. Под микроскопом он бес​цветен или окрашен в голубой цвет.
В слюдитах содержатся разнообразные минералы бериллия.
Интересно отметить появление в слюдитах редко встречающих​ся в природе фторсодержащих минералов — криолита Na3AlF6 и селлаита MgF2. Последний представлен мелкими неправильны​ми зернами с высоким отрицательным рельефом: пе = 1.388,
по= 1.377.
Химический состав. По сравнению с исходными породами слю-диты резко обогащены Si (на 12-13 мас.%), Al, F, В и К и сущест​венно обеднены Са и Mg. Формирование слюдитов сопровождает​ся накоплением Be, W, Mo, Sn.
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Внешний облик. Слюдиты — это черные или фиолетовые поро​ды с резко меняющейся зернистостью. Текстура метасоматитов по​лосчатая или крустификационная, обусловленная чередованием тончайших полос или прожилков, сложенных слюдами, флюоритом и бериллиевыми минералами. Полосы располагаются параллельно друг другу, часто волнисто изогнуты или образуют концентричес​кие и сложные фестончатые образования. Формирование подобных текстур и структур, напоминающих колломорфные, можно объяс​нить ритмичным осаждением минералов из фтористых растворов, замещающих известняки и скарны.
Слюдиты, как правило, пересечены большим количеством слю​дяных, слюдяно-флюоритовых и флюорит-кал ьцитовых прожилков.
Микроструктура слюдитов лепидогранобластовая, гранолепи-добластовая, а также пойкилитовая и субграфическая, обусловлен​ная сложными срастаниями флюорита и слюд.
Метасоматическая зональность слюдитов обычно проявлена неотчетливо. Ниже приводятся некоторые типичные примеры ме​тасоматических колонок, изученных Д.П.Яковлевым (1964 г.) и И.Н.Говоровым (1958 г.).
I
0. Известняк
1. Известняк, слабо флюоритизированный Ка + Флю
2. Фл + Аб + My
3. My + Аб + Флю
4. Флю
II
0. Известняк
1. Флюоритизированный известняк: Флю + Ка
2. My + Флю
3. Эф + Флю.
5.1.4. Физико-химические условия формирования среднетемпературных филлизитов
По геологическим данным, глубина формирования грейзенов колеблется от 1.5 до 4 км, что соответствует давлению в 50-150 МПа.
Состав минеральных ассоциаций и газово-жидких включений в кварце и флюорите грейзенов (Щерба и др., 1964 г.; Рундквист и др., 1970 г.) говорит о том, что растворы, участвующие в форми​ровании этих метасоматитов всегда существенно кислые, богатые
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фтором (F- > C1-), содержащие Sn, W, Mo и обедненные углекис​лотой, которая хотя и встречается в газово-жидких включениях, но не фиксируется в минералах фейзенов, поскольку кальций пол​ностью расходуется на образование флюорита. В катионной части растворов присутствуют К+, Na+ и Li+. Концентрация фейзенизи-рующих растворов, определенная криометрическими методами, оказалась очень высокой: от 4.5 до 12.5 мас.%.
Рис. 5.3. Схема областей устой​чивости метасо-матитов, постро​енная поданным стабильности ха-рактеристичес-ких минералов тыловых зон экс​периментальных метасоматичес-ких      колонок в   присутствии кварца
А — аргиллизиты, ВК — вторичные кварциты, Гр — грейзены, КК — кварц-калишпато-вые метасоматиты, С— серицитолиты
Температура фейзенизации, оцененная методом гомогенизации газово-жидких включений в кварце и флюорите, колеблется от 360 до 470°С, а для кварцевых жил, ассоциирующих с фейзенами, она составляет 280—330°С. Эти цифры близки к тем, которые получены путем изучения минеральных равновесий в системе КС1—НС1-А12О3—SiO2—Н2О (см. рис. 4.3 и 4.4) и непосредственного модели​рования метасоматической зональности [Зарайский и др., 1981, 1986] (рис. 5.3). Согласно этим данным, при Р= 100 МПа темпера​тура образования мусковита равна 280-550 °С, а андалузита
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420-550 °С При Р= 100 МПа грейзены оказываются устойчивыми при Т= 300-520 °С и lg(KCl/HCl) =1.2-2.5 (рН = 3-5), как это по​казано на рисунках 4.3 и 5.3.
Итак, формирование грейзенов происходит под воздействием среднетемпературных (Т = 300-500 "С) кислых растворов (рН = 3-5), в катионной части которых преобладают К+ и Li+, а в анионной F-. Такие же физико-химические условия характер​ны для образования слюдитов. Единственное различие заключает​ся в поведении щелочных металлов. Из грейзенов они выносятся, а в слюдитах накапливаются. Образование слюдитов, возможно, происходит при несколько больших значениях рН, что обусловле​но влиянием исходного субстрата.
При формировании цвиттеров достигается максимальная актив​ность К, Li, Fe и особенно F. Наиболее вероятный температурный интервал их образования составляет 400—500 °С.
5.7.5. Распространенность и рудоносность метасоматитов
Среди среднетемпературных филлизитов наиболее распрост​ранены грейзены, которые сопровождают становление интрузивных тел лейкогранитов от докембрия до кайнозоя. Протерозойские грейзены описаны в Африке, Западной Австралии, на Кольском по​луострове. Максимум распространенности грейзенов приходится на палеозой и мезозой (300—80 млн лет). Грейзены этого возраста по​дробно изучены в Казахстане, Забайкалье и других регионах. Изве​стны и более молодые грейзены, в том числе, образованные в ми​оцене и плиоцене (Кавказ).
Слюдиты и особенно цвиттеры являются относительно ред​кими породами. Слюдиты возникают лишь в тех местах, где лейко-граниты прорывают карбонатные толщи, скарны, габброиды или ультрабазиты. Цвиттеры формируются при затвердевании своеоб​разных литий-фтористых гранитов, объем и распространенность ко​торых невелики.
Грейзены и сопряженные с ними кварцевые жилы могут быть рудами Sn, W, Be, Bi, Mo. Для слюдитов наиболее характерна берил-лиевая минерализация, а для цвиттеров - оловянное, бериллиевое и танталовое оруденение.
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5.1.6. Березиты и серицитолиты
Березиты и серицитолиты — низко-среднетемпературные мета​соматиты, состоящие из серицита (мусковита), кварца, карбонатов и пирита. Термин березит ввел в литературу Г.Розе в 1842 г. для зо​лоторудных метасоматитов Березовского месторождения на Сред​нем Урале. В дальнейшем петрографические особенности и генезис этих пород были изучены А.Н.Заварицким. Серицитолиты или кварц-серицитовые метасоматиты отличаются от березитов только составом карбоната, который представлен кальцитом.
За рубежом аналогичные по составу гидротермально-изменен​ные породы называют дуэло (Бразилия), чипполино (Италия), вирд-жинитами (США), а чаще серицитовыми и серицит-карбонатны​ми метасоматитами.
Исходные породы. Березиты и серицитолиты образуются по кис​лым и средним магматическим породам, терригенным породам и продуктам их метаморфизма, а также по метасоматитам: скар​нам, пропилитам и др.
Условия залегания метасоматитов. Березиты и серицитолиты приурочены к эндо- и экзоконтактовым зонам интрузивных тел, по​лям даек, вулканическим центрам и ареалам тектонических нару​шений, зонам рассланцевания и трещиноватости. Глубина форми​рования метасоматитов обычно составляет 1.5—4 км. Березиты и серицитолиты слагают зоны различной морфологии от тонких оторочек вокруг кварцевых жил до крупных тел, измеряемых сот​нями метров и километрами.
Минеральный состав. Главные новообразованные минералы бе​резитов представлены кварцем, серицитом (мусковитом), карбона​тами ряда доломит-анкерит. Во внешних зонах обычен хлорит. Из акцессорных минералов присутствуют рутил и апатит.
Метасоматический кварц образует мелкозернистый гранобла-стовый агрегат, в котором обычно сохраняются отдельные релик​товые зерна. Кварц переполнен газово-жидкими включениями и характеризуется волнистым или мозаичным угасанием. Часто от​мечается кварц поздней генерации, выполняющий в березитах и се-рицитолитах систему тонких прожилков.
Светлые слюды представлены мусковитом, серицитом и пара​гонитом. Калиевая слюда, обычно описываемая как серицит, по хи​мическому составу близка к мусковиту, но отличается от него неко​торым дефицитом калия, избытком конституционной воды
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и присутствием парагонитовой составляющей. Парагонит с содер​жанием Na2O до 4.5-5.0 мас.% образуется в метасоматитах по ди​оритам, андезитам и андезибазальтам.
Среди карбонатов в березитах установлены кальцит, железистый доломит (1-10 мол.% FeCO3), анкерит (10-30 мол.% FeCO3) и их марганцовистые разновидности.
Эксперименты показали, что повышению железистости кар​бонатов в ряду доломит-анкерит способствует возрастание РСОг в растворах, а понижение железистости связано с ростом РО2 Же-лезистость карбонатов также уменьшается с увеличением актив​ности серы, что способствует переходу железа в пирит. Поэтому на контакте с пиритовыми прожилками содержание железа в карбона​тах минимально.
Хлорит березитизированных пород относится к ряду клино-хлор—пеннин.
Химический состав. По сравнению с исходными породами бере-зиты обогащены К, S и НСО3; Mg, Fe, Ca, Na перераспределяются по зонам метасоматических колонок, а при усилении процесса про​исходит вынос этих компонентов. Березитизация сопровождается также накоплением Аи, Ag и U.
Внешний облик. Березиты и серицитолиты отличаются свет​лыми окрасками и мелкозернистым, иногда мелкопористым стро​ением. Текстуры исходных пород при метасоматозе изменяются незначительно, и наряду с новообразованными текстурами (массив​ной, пятнистой, брекчиевидной и прожилковой) обычно можно наблюдать реликтовые текстуры: слоистую, полосчатую, плойчатую, сланцеватую.
Микроструктура гранолепидобластовая, лепидогранобластовая, реже порфиробластовая, в порфиробластах присутствует карбонат. Первоначальные микроструктуры обычно не сохраняются.
Стадийность и зональность метасоматитов. Минеральные преоб​разования начинаются во внешних частях ореолов и зонах метасо​матических колонок с псевдоморфного замещения первичных тем​ноцветных минералов хлоритом с небольшим количеством карбоната. Одновременно деанортитизируется плагиоклаз, что со​провождается интенсивной соссюритизацией его ядер. В дальней​шем вдоль плоскостей срастания двойников плагиоклаза или тре​щин спайности начинает развиваться агрегат мелкочешуйчатого серицита, а затем серицита и кварца. В это же время происходит ча​стичная серицитизация и окварцевание K-Na полевого шпата. 728
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По мере усиления процесса хлорит замещается серицитом и карбо​натом, растет содержание светлой слюды и кварца, что затушевы​вает первичное строение пород. В зонах максимального измене​ния резко возрастает роль кварца.
Латеральная метасоматическая зональность выражена в берези-тах и серицитолитах довольно хорошо. Наиболее четкие симметрич​но построенные колонки развиваются вдоль отдельных трещин и зон рассланцевания. В вулкано-купольных структурах проявлена вертикальная зональность метасоматитов.
Ниже приведены метасоматические колонки, описанные Г.А.Лисициным и др. (1963 г.) и Б.И.Омельяненко [1978] по поро​дам кислого и среднего состава.
I
0. Гранит-порфиры
1. Кв + Сер + Аб + Орт + Хл + Ка + Пир
2. Кв + Сер + Аб + Хл + Ка + Пир
3. Кв + Сер + Аб + Анк + Пир
4. Кв + Сер + Анк + Пир
5. Кв + Сер + Пир
6. Кв + Сер
7. Кв
II
0. Гранодиорит: Олиг + Орт + Кв + Би + Рог + Мт
1. Аб + Орт + Кв + Сер + Ка + Хл + Пир
2. Аб + Орт + Кв + Сер + Анк + Пир
3. Кв + Орт + Сер + Анк + Пир
4. Кв + Сер + Анк + Пир
5. Кв + Сер
Породы зон 1-3 относятся к березитизированным разностям, 4,
5 — к березитам. III
0. Диорит: Рог + Ан +Мт
1. Аб + Хл + Ка + Сер + Пир
2. Аб + Анк + Сер + Кв + Пир
3. Анк + Сер + Кв + Пир
4 Сер + Кв + Пир
Внешние зоны намного превышают по мощности внутренние. Границы зон достаточно резкие, особенно в центральных частях ко-лонок.
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С глубиной в березитах увеличивается содержание карбонатов и уменьшается роль листоватых силикатов и кварца. Поэтому отно​шение карбонат/кварц + слюды можно использовать как индика​тор глубинности метасоматоза.
При изучении крупнообъемных березитовых штокверков была установлена вертикальная зональность метасоматитов. Снизу вверх калишпатиты сменяются березитами, а затем хлоритовыми и хло-рит-альбитовыми пропилитами, в которых накапливаются вынесен​ные снизу Mg, Fe и Na. Зона осаждения этих элементов может рас​пространяться на расстояние свыше 500-600 м.
5. 1. 7. Листвениты
Термин лиственит был предложен Г.Розе для метасоматитов, возникающих при березитизации пород, обогащенных Са, Mg и Fe. Листвениты — это квари-карбонатные метасоматиты. содержащие слюды, в том числе, богатые хромом.
Исходные породы. Листвениты образуются по ультрабазитам и уль-трамафитам, серпентинитам, габброидам и карбонатным породам.
Условия залегания метасоматитов такие же, как у березитов.
Минеральный состав. К главным новообразованным минера​лам лиственитов относятся карбонаты, кварц, слюды (серицит, му​сковит, фуксит) и пирит. Второстепенные и акцессорные минера​лы представлены хлоритом, тальком, магнетитом. Из реликтовых минералов отмечается хромит.
Кварц лиственитов кристаллизуется в виде мелких ксеноблас-товых зерен, обогащенных газово-жидкими включениями.
Из слюд наиболее типичен мусковит и его хромистая разно​видность — фуксит, содержащая от 0.15 до 4.0 мас.% Сr2О3. Примесь хрома в слюдах, как правило, связана с обогащением им исходных пород. Поэтому фуксит наиболее типичен для метасоматитов по уль​трабазитам, где первоначально он развивается в виде каемок вокруг хромита или заполняет в нем тонкие трещины. Крупные листочки фуксита ассоциируют с кварцем и карбонатом. В лиственитах по ба-зитам более распространены серицит или парагонит.
Карбонаты лиственитов относятся к двум изоморфным рядам: магнезит-сидерит и доломит-ферродоломит. В метасоматитах по ультрабазитам они представлены магнезитом и железистым доло​митом с содержанием FeCO3 до 5 мол.%. Реже отмечается брейне-рит (5-25 мол.% FeCO3). Для лиственитов по основным породам ти-
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пичны железистый доломит, анкерит, брейнерит, мезитит (30-40 мол.% FeCO3), реже сидерит.
Хлорит, распространенный в лиственитизированных породах, относится к переходным разновидностям между прохлоритом и ри-пидолитом.
Химический состав. По сравнению с исходными породами лист-вениты обогащены S, НСО3- и, в меньшей мере, К.
Внешний облик. Листвениты окрашены в серовато-зеленые или зеленые цвета. Для них характерно мелкозернистое строение и раз​нообразные текстуры: массивная и пятнистая, брекчиевидная, сет​чатая и реликтовые - плойчатая и полосчатая.
Зональность метасоматитов проявлена отчетливо, особенно при лиственитизации хризотиловых серпентинитов [Сазонов, 1975]:
0. Серпентинит
1. Ант + До + Мт + Та + Хл + Хр + Пир
2. Ка (До + Маг) + Та + Хл + Хр + Пир
3. Ка (Маг или Маг + До) + Та + Хр + Пир
4. Ка (Маг или Маг + До) + Кв + Хр + Пир
5. Ка (Бр или Бр + До) + Кв + Фук + Пир
Несколько иначе выглядит метасоматическая колонка по изме​ненным габброидам:
0. Пропилитизированное габбро: Акт + Эп + Хл + Пл + Ка
1. Хл + Аб + Кв + Ка (До или Анк) + Пир
2. Сер + Кв + Ка (До) + Аб + Мез + Пир
3. Сл + Кв + Ка + Пир
За. Сер + Кв + Ка (До, Мез)
36. Пар + Кв + До
Зв. Сл (Пар, Сер или Фук) + Кв + Анк.
5.1.8. Физико-химические условия образования низко-среднетемпературных филлизитов
Для образования березитов и лиственитов благоприятен узкий диапазон Р- Т условий: температура от 200 до 350°С, что ниже, чем при грейзенизации, давление не более 50-150 МПа. В экспериментах бе-резиты остаются устойчивыми и при Т= 400 "С, но при мало реаль​ной для природных растворов концентрации СО2 (XCО2 = 0.4).
Согласно экспериментальным данным Г.П.Зарайского и др. [1989] березиты равновесны с умеренно-кислыми (рН = 4-5), К-Na, хлоридными (Сl- » F-) растворами, содержащими S и значи-
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Рис. 5.4. Схема изменения полей устойчивости кислотных метасоматитов
в зависимости от мольной доли СО2 во флюиде при Ро6ш = РНг0 = 100 МПа,
по Г.П.Зарайскому идр. [1981]
а - Хсо2= 0.2; б- XCO2= 0.01
А — аргиллизиты, Б — березиты, ВК — вторичные кварциты, Г — гумбеиты, КК —
кварц-калишпатовые метасоматиты, С — серицитолиты
тельную долю углекислоты в газовой фазе (ХСО2 = 0.1—0.2). Низкие содержания фтора в растворах отражаются на химическом составе новообразованных слюд, в которых, по сравнению с мусковитом грейзенов ОН- » F-.
При возрастании Т до 400 °С и некотором увеличении кислотно​сти растворов, а также понижении Рс02 становится неустойчивым ан​керит и вместо березитов формируются серицитолиты (рис. 5.4).
Понижение температуры, при сохранении СО, в растворах, и (или) возрастание кислотности растворов способствует реакции замещения серицита каолинитом и образованию аргиллизитов (см. рис. 5.3 и 5.4). Уменьшение кислотности растворов, хотя и расши​ряет поле устойчивости карбонатов, но препятствует кислотному выщелачиванию; в результате березиты сменяются гумбеитами -низкотемпературными аналогами кварц-калишпатовых метасома​титов (см. рис. 5.4).
5.1.9 Распространенность и рудоносность метасоматитов
Березиты и серицитолиты являются одними из самых распро​страненных средне-низкотемпературных метасоматитов, которые 732
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встречаются на очень многих постмагматических гидротермаль​ных месторождениях от архея до позднего кайнозоя. Большая часть метасоматитов этого типа формируется в результате взаимодейст​вия алюмосиликатных пород с нагретыми метеорными водами, во​влеченными в конвективную циркуляцию под влиянием магмати​ческих источников тепла.
Оруденение локализуется в тыловых зонах метасоматических ко​лонок или в ореолах максимального изменения исходных пород. Обычно полагают, что оруденение сопряжено с метасоматитами, т.е. возникает несколько позднее них, но генетически связано с эволю​цией той же гидротермальной системы.
Для отдельных типов месторождений установлены характер​ные особенности состава, строения и условий формирования мета​соматитов. Так, золотоносные березиты оказываются более высо​котемпературными, чем ураноносные. Березиты золоторудных месторождений отличаются более крупной зернистостью, содержат мусковит и разнообразные сульфиды. В березитах урановых место​рождений наряду с тонкочешуйчатым серицитом присутствуют ги​дрослюды и содержится много карбонатного материала. Среди сульфидов встречается главным образом пирит.
Листвениты распространены ограниченно. Появление этих ме​тасоматитов обусловлено прежде всего составом исходных пород. Листвениты особенно характерны для месторождений золота. Клас​сическим регионом развития лиственитов является Урал.
5.2. Фация вторичных кварцитов
К фации вторичных кварцитов относятся продукты интенсив​ного среднетемпературного кислотного метасоматоза, равновес​ные с хлоридными растворами, которые содержат углекислоту и се​ру; рН колеблется от 1 до 4. В этих условиях оказываются устойчивыми только кварц и высокоглиноземистые минералы: ко​рунд, андалузит, алунит, диаспор и другие. Термин вторичный квар​цит был введен в русскую геологическую литературу Е.С. Федо​ровым и В.В. Никитиным в 1901 г., а позднее широко применялся Н.И. Наковником для обозначения метасоматитов, возникших в процессе поствулканической гидротермальной деятельности. Тер​мин неудачен из-за своей неопределенности; им часто обозначают гидротермально-измененные породы разного состава и генезиса.
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Собственно вторичными кварцитами целесообразно называть метасоматиты, содержащие не менее 50% кварца. При меньшем количестве кварца правильнее говорить о кварц-корундовых, кварц-андалузитовых, кварц-алунитовых метасоматитах. Если кварц ста​новится второстепенным минералом, то речь может идти о корун​довых, андалузитовых и алунитовых метасоматитах.
Исходные породы. Вторичные кварциты формируются по вулка​ногенным, вулканогенно-осадочным и интрузивным породам кис​лого и среднего составов; особенно податливы при изменении по​ристые туфы.
Условия залегания метасоматитов. Вторичные кварциты при​урочены к центрам преимущественно наземного кислого и средне​го вулканизма и образуют массивы, измеряемые километрами в по​перечнике. Такие массивы чаще всего обладают изометричной формой в плане и грубо концентрическим зональным строением, которое может осложняться разнообразными ответвлениями вдоль тектонических нарушений.
Будучи породами, обогащенными кварцем, вторичные квар​циты устойчивы к процессу выветривания, и сложенные ими мас​сивы часто выделяются в рельефе, образуя возвышенности с ребри​стыми скалистыми склонами, зубчатыми гребнями и острыми пикообразными вершинами. В депрессиях между скалами и по пе​риферии массивов вторичных кварцитов развиты аргиллизиты и другие рыхлые породы. Неравномерное ожелезнение придает этим породам характерную пеструю окраску с чередованием бе​лых, желтых и красных пятен.
В сложно построенных массивах вторичные кварциты занима​ют либо центральные зоны, либо располагаются вокруг ядер кварц-калишпатовых метасоматитов и серицитолитов. По периферии массивов развиваются широкие ореолы пропилититов или аргил-лизитов.
Минеральный состав. Главными новообразованными минерала​ми вторичных кварцитов являются кварц, серицит (мусковит), ан​далузит, алунит, корунд, диаспор, пирофиллит и самородная сера.
К второстепенным и акцессорным минералам относятся пи​рит, гематит, рутил, топаз, зуниит, флюорит, турмалин, дюморть-ерит, лазулит и барит.
Типоморфными минеральными ассоциациями вторичных квар​цитов являются сочетания кварца с алунитом, диаспором, корундом, а также с самородной серой. Парагенезисы кварц + андалузит
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и кварц + серицит могут появляться не только во вторичных квар​цитах, но и в грейзенах, березитах, серицитолитах, пропилитах, что затрудняет отнесение метасоматитов к тому или иному виду. В ка​честве дополнительного критерия, подтверждающего принадлеж​ность кварц-андалузитовых и кварц-серицитовых метасоматитов к вторичным кварцитам, могут служить включения или прожилки диаспора, пирофиллита, алунита. В близких по составу пропилитах содержатся хлорит, карбонат, эпидот и альбит.
Средние размеры новообразованных минералов вторичных квар​цитов составляет сотые и десятые доли миллиметра; корунд, пирит, алунит, гематит могут образовывать миллиметровые и сантиметро​вые кристаллы. Преобладающая форма развития метасоматических минералов — агрегатные моно- или полиминеральные псевдоморфо​зы, переходящие в неясные, расплывчатые порфиробласты. Так, по плагиоклазу развиваются кварц-серицитовые или кварц-алунито-вые псевдоморфозы, по калишпату — серицитовые или алунитовые, а по цветным минералам — кварц-пирит-рутил-серицитовые ассо​циации с небольшим количеством глиноземистых минералов.
Новообразованный кварц представлен двумя генерациями. Ран​ний кварц образует рассеянные зерна размером в сотые и десятые доли миллиметра и их скопления, составляющие общий фон поро​ды, гранобластовые мозаичные агрегаты и каймы обрастания вокруг реликтового кварца, а также жилки и агрегатные скопления в сме​си с серицитом, замещающие первичные минералы. Сюда же отно​сится микрозернистый кварц с примесью алунита, развивающий​ся по основной массе вулканитов.
Кварц поздней генерации формирует тонкую сеть мелких вет​вящихся прожилков мощностью от долей миллиметра до первых сантиметров. Он особенно типичен для вторичных кварцитов по гранитоидам.
Серицит (мусковит) также представлен двумя генерациями. Ранний серицит встречается в виде мелких чешуек в составе агре​гатных псевдоморфоз, замещающих полевые шпаты и биотит, или образует рассеянные скопления в метасоматитах. Серицит по​здней генерации выполняет маломощные мономинеральные про​жилки. В серицитовых вторичных кварцитах, образованных по ри-олитам, гранитам и трахитам, он представлен калиевой разностью, в метасоматитах по породам среднего состава — парагонитом. Се​рициты вторичных кварцитов, как правило, недосыщены щелочны​ми металлами и обогащены кремнеземом.
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Андалузит наблюдается в виде рассеянных порфиробластов си​товидного строения с многочисленными включениями кварца. Пор-фиробласты вытянуты по флюидальности и полосчатости исходных пород или вместе с серицитом образуют псевдоморфозы по первич​ным минералам. Иногда андалузит вторичных кварцитов обнару​живает слабый плеохроизм в розоватых или голубоватых тонах.
Алунит развивается в виде псевдоморфоз по полевым шпатам или разрозненных скоплений, а также заполняет мелкие прожил​ки. Размер пластинок алунита обычно составляет десятые доли миллиметра. Минерал представлен калиевой разностью: содержа​ние К2О в нем может достигать 3.2 мас.%. Отношение K2O/Na2O для алунита из вторичных кварцитов колеблется от 12 до 1.5 мас.%.
Корунд относится к сапфировому и реже рубиновому типам, од​нако в тонких срезах под микроскопом не наблюдается плеохроиз​ма, свойственного этим минералам. Отличительной особенностью корунда вторичных кварцитов является его уплощенность по базо-пинакоиду и, как следствие, положительное удлинение в отличие от отрицательного удлинения этого минерала в метаморфических и магматических породах.
Диаспор встречается в виде рассеянных зерен размером 0.3-0.5 мм, их скоплений и гнезд. Минерал ассоциирует с вторичным кварцем, рутилом, пиритом и зуниитом, образуя с ними срастания без признаков замещения одного минерала другим. Крупные выде​ления диаспора обладают ситовидным строением и сильно трещи​новаты.
Пирит встречается во всех вторичных кварцитах. Он образует от​дельные кристаллы или входит в состав агрегатных псевдоморфоз по цветным минералам. Иногда пирит присутствует в кварцевых прожилках и реже выполняет самостоятельные жилки. Минерал представлен кристаллами разнообразной формы: кубическими, пентагонально-додекаэдрическими и октаэдрическими.
Рутил наблюдается в виде мельчайших зерен, образующих скоп​ления, которые вместе с другими наложенными минералами разви​ваются по первичным цветным минералам. Содержание рутила во вторичных кварцитах довольно постоянно и не превышает 1%.
Зуниит в виде примеси мелких кристаллов входит в состав псев​доморфоз по вкрапленникам полевых шпатов; кроме того, он ассо​циирует с кварцем, пиритом, рутилом и флюоритом.
Турмалин вторичных кварцитов в отличие от турмалина других типов метасоматитов представлен высокоглиноземистой разно-
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видностью. Под микроскопом он бесцветен со слабо-желтоватым или голубоватым оттенком и практически не плеохроирует.
Химический состав. Собственно вторичные кварциты почти на​цело состоят из SiO2 (-80 мас.%) и А12О3 (14-18 мас.%). В метасо-матитах, содержащих воду и серу, количество этих компонентов может достигать 8-15 мас.%. Нередко отмечается примесь бора (0.1-0.5 мас.% В2О3).
Внешний облик. Вторичные кварциты — светлые породы массив​ной или пятнистой текстуры и мелко- или среднезернистой струк​туры. Иногда для них характерна повышенная пористость, которая при интенсивном выщелачивании может достигать 50-60% объе​ма пород.
Микроструктуры. Вторичные кварциты по риолитам выделяют​ся бластопорфировой структурой, присутствием реликтовых вкрап​ленников кварца, бластосферолитовым иди бластофельзитовым строением, а также реликтовой флюидальностью, полосчатостью и меньшей пористостью по сравнению с вторичными кварцитами, образованными по гранит-порфирам и гранодиорит-порфирам, обладающим бластопорфировидной структурой и тонкой шток-верковой кварцевой жилковатостью. Для метасоматически изменен​ных туфов и брекчий типична бластокластическая структура и зна​чительная пористость. Местами микроструктура вторичных кварцитов становится гранобластовой, лепидогранобластовой, не-матогранобластовой, порфиро- и пойкилобластовой.
Стадийность и зональность метасоматитов. При изучении взаи​моотношений метасоматических минералов, чрезвычайно слож​ных и противоречивых, удается наметить три главные минеральные ассоциации, которые последовательно сменяют друг друга при из​менении температуры и кислотности растворов.
Наиболее ранней является четырехминеральная равновесная ассоциация: кварц I + рутил + пирит (или гематит) + серицит I. По-видимому, несколько позднее по отношению к этой ассоциации об​разуются пирофиллит I, диаспор I, алунит, зуниит и топаз. В даль​нейшем при повышении температуры и усилении циркуляции растворов возникают андалузит, корунд и продолжается собира​тельная перекристаллизация кварца, рутила и пирита. На поздней стадии формируются дюмортьерит, кварц II, серицит II, поздние ге​нерации диаспора и пирофиллита. Минералообразование завер​шается отложением флюорита, который цементирует зуниит, кварц и пирит.
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Метасоматическая зональность в массивах вторичных кварци​тов проявлена неотчетливо, хотя общая тенденция к упрощению ми​нерального состава по направлению к зонам наибольшей циркуля​ции растворов отмечается часто. Удачный пример метасоматической зональности приведен в работе И.П.Иванова (1974 г.).
0. Диориты, кварцевые порфиры, риолиты и их туфы
1. Орт + Аб + Кв + Сер + Хл
2. Орт + Аб + Кв + Сер
3. Орт + Сер + Кв
4а. Сер + Кв
46. Кв + Анд
4в. Кв + Пф
4г. Кв + Ал
5. Кв
Эта метасоматическая колонка в главных чертах сходна с резуль​татами эксперимента, отражающими воздействие на порошок гра​нитов раствора соляной кислоты и смешанных солевых растворов с отношением mKCl/mHCl < 3, содержащих углекислоту [Зарай​ский и др., 1981, 1986]:
0. Биотитовый гранит
1.Кв + Аб + Би + (Му)
2. Кв + Аб + Би + My
3. Кв + My
4. Кв + Анд
5. Анд
Отличие экспериментальной колонки заключается в появле​нии мономинеральной тыловой зоны, сложенной андалузитом. Последовательность образования остальных зон очень близка. Изменение гранитов в эксперименте начинается с появления му​сковита (серицита), который развивается по калишпату. В следу​ющей зоне исчезает микроклин, полностью замещаясь мускови​том. На границе с зоной 3 одновременно исчезают две фазы: альбит и биотит. Эта особенность устойчиво повторяется во всех опытах. При добавлении к раствору соляной кислоты кварцево​го порошка в тыловой части колонки образуется маломощная кварцевая зона.
Физико-химические условия формирования метасоматитов. Вто​ричные кварциты формируются в обстановке интенсивного кис​лотного метасоматоза при выщелачивании всех компонентов кро​ме Si и Al.
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Многочисленные эксперименты, проведенные Г.П Зарайским с сотрудниками [ 1981, 1986], позволили уточнить физико-химиче​ские условия кислотного метасоматоза. Так, в результате изучения минеральных равновесий в системе KCl-HCl-SiO2-Al2O3-H2O (см. рисунки 4.3 и 4.4) были выделены поля стабильности пирофил​лита, андалузита, корунда и диаспора (см. рис. 4.4). Пирофиллит ус​тойчив при 290-410 °С, а андалузит в еще более высокотемператур​ной области; при Т< 290 "С минералы вторичных кварцитов становятся неустойчивыми и замещаются каолинитом. Таким об​разом, переход от аргиллизитов к пирофиллитовым и андалузито​вым вторичным кварцитам и андалузитовым фейзенам в большей мере обусловлен повышением температуры, чем изменением кис​лотности—щелочности растворов.
Эксперименты по моделированию метасоматической зонально​сти установили допустимые пределы T (от 300 до 600 °С) и рН (от 2 до 5.5—6.4) для различных типов вторичных кварцитов (см. рис. 5.3 и 5.4).
Таким образом, вторичные кварциты являются результатом воз​действия на кислые и средние породы среднетемпературных (Т= 300—500 °С) насыщенных SiO2 кислых (рН = 1—4) преимуще​ственно хлоридных растворов (Сl- » F-), содержащих углекислоту, SO4-2 и, возможно, BOj3; в катионной части растворов преобладают К+ и Na+. Максимальные метасоматические изменения происходят в приповерхностных зонах, где благодаря высокой пористости и тре-щиноватости обеспечивается относительно свободная циркуляция кислорода, а горные породы обогащены вадозными водами, которые и производят интенсивное кислотное выщелачивание. Под воздей​ствием таких растворов возникают не только вторичные кварциты, но и серицитолиты, аргиллизиты, пропилиты.
Распространенность и рудоносность метасоматитов. Метасомати-ты фации вторичных кварцитов приурочены к центрам наземного, а иногда подводного вулканизма кислого и среднего составов. С мас​сивами вторичных кварцитов связаны крупные месторождения глиноземистого сырья, главным образом корунда (Семиз-Бугу, Центральный Казахстан) и алунита (Заглик, Азербайджан). Припо​верхностные вторичные кварциты содержат самородную серу (Кам​чатка, Курильские острова, Япония).
Рудные месторождения (Mo, Cu, Zn, Pb, Аи, Ag, U и др.), про​странственно связанные с вторичными кварцитами, как правило, наложены на эти метасоматиты и значительно отделены от них во времени.
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5.3. Аргиллизитовая фация
К данной фации относятся метасоматиты, сложенные главным образом глинистыми минералами и образованные под воздейст​вием кислых (рН < 5) низкотемпературных растворов, которые, как правило, являются нагретыми вадозными водами. Впервые тер​мин аргиллизация был употреблен в 1893 г. Ф.Ю. Левинсоном-Лес-сингом, а позднее использован Т.С.Лаврингом для обозначения низкотемпературной гидротермальной переработки с появлением глинистых минералов (греч. argillos— глина). В современном пони​мании аргиллизиты - это метасоматические горные породы, в ко​торых каолинит, монтмориллонит и другие новообразованные гли​нистые минералы слагают более 70% объема.
Исходные породы. Аргиллизиты образуются по разнообразным алюмосиликатным породам магматического, осадочного и мета​морфического происхождения. Наиболее интенсивно они развиты в толщах вулканогенных пород кислого и среднего составов. При ар-гиллизации ультрабазитов и карбонатных пород возникают тальк-карбонатные, кварц-тальк-карбонатные, опал-халцедоновые и хал​цедон-кварцевые (с гидрослюдами) метасоматиты.
Условия залегания метасоматитов. Аргиллизиты формируются в эндо- и экзоконтактовых ореолах гранитоидов, в вулканогенных толщах кислого и среднего составов в связи с фумарольно-сольфа-тарной деятельностью и в осадочных и метаморфических породах вне связи с магматизмом. В последнем случае размещение аргилли-зитов контролируется зонами повышенной проницаемости (разло​мы, трещины), по которым циркулируют нагретые вадозные во​ды. Аргиллизиты слагают как небольшие линейные или линзовидные тела протяженностью в первые сотни метров при мощности 1—5 м, так и более крупные ареалы, достигающие мно​гих сотен метров в поперечнике.
Минеральный состав. Главными новообразованными минерала​ми аргиллизитов являются каолинит, монтмориллонит (смектит), гидрослюды и смешаннослойные силикаты: гидрослюда-монтмо-рилонит, хлорит-монтморилонит и хлорит-вермикулит. В зонах максимального изменения появляются также кварц и опал. К вто​ростепенным и акцессорным минералам относятся галлуазит, дик-кит, аллофан, нонтронит, барит и карбонаты: сидерит, анкерит, магнезит, кальцит, а также гематит, гетит, пирит и рутил (анатаз). В аргиллизитах, возникших по магматическим породам кислого
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и среднего составов, преобладают каолинит и диккит, в метасома-титах по основным породам — монтмориллонит (смектит) и сме-шаннослойные силикаты.
Изучение тонкодисперсных глинистых минералов требует при​менения электронного микроскопа, термического, рентгенофазо-вого анализов и других специальных лабораторных методов. Опти​ческие методы обычно недостаточны для диагностики и изучения глинистых минералов.
Химический состав. По сравнению с исходными породами в ар-гиллизитах всегда возрастает содержание Si и уменьшается количе​ство Са, Fe, Mg, Na, К и всех остальных элементов, за исключени​ем Ti. Аргиллизация завершается накоплением Аu, Ag, As, Hg, Sb, а также U.
Внешний облик. Аргиллизиты — пористые белые породы, ино​гда с желтоватым и сероватым оттенками. Текстура массивная или брекчиевидная.
Микроструктуры аргиллизитов микрогранобластовая, микро-лепидогранобластовая, псевдоморфная. В аргиллизированных по​родах сохраняются реликты исходного строения, запечатленные в бластопорфировой, бластокластической, бластогранитной, бла-стопсаммитовой микроструктурах.
Стадийность и зональность метасоматитов. Ореолы аргиллизации разделяются на внешнюю зону слабоизмененного протолита, про​межуточную и внутреннюю зоны интенсивно аргиллизированных пород. Во внешней зоне процесс начинается с замещения глинис​тыми минералами и карбонатами наименее устойчивых составля​ющих породы: вулканического стекла, пепловых частиц, цемента песчаников. Первыми разрушаются также темноцветные минера​лы, а затем плагиоклаз. Замещение первичных минералов новооб​разованными, как правило, происходит псевдоморфно, при этом псевдоморфозы во внутренних и внешних зонах ореолов аргилли​зации отличаются по строению и составу. Во внешних зонах по плагиоклазу развиваются глинистые минералы и кальцит, нередко с образованием характерных футляровидных псевдоморфоз, когда центральные зоны плагиоклаза замещаются каолинит-монтморил-лонитовым агрегатом, а внешние каймы превращаются в альбит. Между альбитовой каймой и глинистым ядром часто располагает​ся зона, обогащенная зернами кальцита. Структура ядер сетчатая, обусловленная развитием пластинок каолинита, погруженных в тонкую монтмориллонитовую массу.
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По пироксенам и амфиболам образуются агрегатные псевдо​морфозы, сложенные монтмориллонитом, нонтронитом и желе​зо-магнезиальными карбонатами: сидеритом, анкеритом и доломи​том.
Биотит становится неустойчивым и частично замещается хло​ритом и доломитом.
Изменение цветных минералов сопровождается выделением гетита или гематита, лейкоксена или рутила. На этой стадии изме​нения первичные минералы легко узнаются по характерным фор​мам кристаллов и постоянно сохраняющимся реликтам.
При нарастании интенсивности метасоматоза плагиоклаз пол​ностью замещается однородным тонкочешуйчатым агрегатом као​линита, гидрослюды и смешаннослойных силикатов. Псевдомор​фозы по пироксенам и роговой обманке превращаются в агрегат кристаллов каолинита, карбоната, рутила и апатита. Вместо гема​тита образуется пирит. По биотиту развиваются гомоосевые псев​доморфозы каолинита и гидрослюды с включениями зерен акцес​сорных минералов. Из первичных минералов сохраняются только кварц и K-Na полевой шпат. Последний может частично замещать​ся монтмориллонит-хлоритовым агрегатом.
Минеральная ассоциация внутренних зон аргиллизации не за​висит от состава исходных пород. Все первичные минералы заме​щены каолинитом и гидрослюдами, количество карбонатов резко сокращается и появляется новообразованный кварц или другие минералы кремнезема (халцедон, опал), образующие ксенобласты с извилистыми очертаниями зерен или выполняющие мелкие про​жилки. При максимальном проявлении аргиллизации гранитов ме-тасоматический кварц замещает все ранее образованные минералы. Наиболее поздняя минеральная ассоциация, наложенная на аргиллизиты, представлена железистым шамозитом, гидрослюдой и рудными минералами, которые выполняют тончайшие прожил​ки, в виде густой сети пересекающие каолинитовые псевдоморфо​зы по плагиоклазу и агрегаты других минералов метасоматитов.
Метасоматическая зональность в аргиллизитах проявлена неот​четливо, что связано с незавершенностью реакций замещения.
Ниже приведен пример метасоматической колонки, по данным Б.И.Омельяненко [1978].
0. Биотитовый гранит: Олиг + Кв + Орт + Би + Рог + Мт
1. Олиг + Кв + Орт + Хл + Монт + Ка
2. Кв + Орт + Хл + Монт + Ка
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3. Кв + Орт+Кл+Монт
4. Кв + Кл + Монт
5. Кв +Кл
6. Кв
Во всех зонах присутствует пирит.
Близкая зональность аргиллизитов была описана Ю.В. Казицы-ным (1972 г.) на одном из золото-серебряных месторождений. Ко​лонки зон аргиллизации, развитых по средним и основным поро​дам, почти не отличаются от рассмотренной выше. Во внешних зонах несколько увеличивается содержание хлорита и монтморил​лонита, в то время как во внутренних зонах гидрослюды начинают преобладать над каолинитом и кварцем. В колонках по ультраоснов​ным породам во внешних зонах возрастает количество карбонатов и появляется тальк, во внутренних зонах — карбонат и кварц.
Кроме латеральной метасоматической зональности, в аргилли-зитах установлена вертикальная зональность, особенно характерная для областей активного вулканизма, где снизу вверх от зоны альбит-хлоритовых пропилитов развиваются зоны адуляр-гидрослюдис​тых, цеолит-монтмориллонитовых и опалитовых аргиллизитов.
Физико-химические условия образования метасоматитов. Тем​пература аргиллизации варьирует от 50 до 250 °С (Борисенко, 1991 г.). При повышении температуры каолинит становится неус​тойчивым и замещается пирофиллитом — типичным минералом вторичных кварцитов (см. рис. 5.3).
Природные гидротермальные растворы, изученные в областях современной сольфатарно-фумарольной деятельности, характери​зуются сложными солевым и газовым составом и высокой концен​трацией. Это существенно водные K-Na хлоридные растворы, со​держащие HCO3-, CO3-2, серу и другие компоненты, рН растворов колеблется от 1—2 до 5. Отличительной особенностью эволюции растворов на верхних уровнях является окисление сульфид-ионов в сульфат-ионы, приводящие к резкому повышению кислотности растворов и возникновению вертикальной зональности метасома​титов. Аналоги природных колонок аргиллизитов получены в экс​периментах с использованием кислых и умеренно-кислых раство​ров (рН = 2.0—6.4), содержащих углекислоту (Хсо = 0.1—0.2). Кислотность растворов создавалась добавками НС1, H2SO4, HF
и Н2СО3.
Распространенность и рудоносность метасоматитов. Аргиллизи-ты широко распространены в приповерхностной части земной ко-
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ры. С ними связаны месторождения As, Sb, Hg, Au, Ag и U. Кроме того, в аргиллизитах могут быть размещены кварцевые хрусталенос-ные'и флюорит-кварц-халцедоновые жилы, а также проявления исландского шпата. Большой практический интерес представляют горизонты, линзы и скопления бентонитовых, монтмориллонито-вых, каолинитовых и огнеупорных глин, возникшие в результате глубокой аргиллизации пепловых туфов и других пород, легко под​верженных вторичным изменениям.
Хрусталеносные и флюоритовые жилы образуются при гало​идной аргиллизации, золото-серебряные месторождения — при сульфатной аргиллизации, а накопление Sb, Hg, U происходит под воздействием гидрокарбонатных растворов. Оруденение сопряже​но с аргиллизитами и возникает на поздней стадии эволюции тех ги​дротермальных систем, которые вызывают кислотное выщелачива​ние. Одновременно с рудообразованием появляются поздние прожилки с железистым шамозитом и гидрослюдой.
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6. МЕТАСОМАТИЗМ ВО ВРЕМЕНИ И ПРОСТРАНСТВЕ
Метасоматические горные породы образуются под воздейст​вием гидротермальных растворов, состав, температура и афегатное состояние которых меняются во времени и пространстве. Это отра​жается в последовательном (стадийном) формировании разных ме-тасоматитов, их зональном размещении и в конечном итоге позво​ляет выделять метасоматические ассоциации, или формации -сочетания родственных метасоматических фаций, возникших в сходной геологической обстановке под воздействием гидротер​мальных растворов, температура, состав и щелочность-кислот​ность которых закономерно эволюционируют в ходе развития ги​дротермальных систем.
6.1. Причины эволюции гидротермальных растворов
Существуют альтернативные модели изменения параметров ги​дротермальных растворов во времени: пульсационная и эволюци​онная. Сторонники пульсационной модели (П.П. Пилипенко, С.С. Смирнов) полагают, что последовательность метасоматичес​ких процессов обусловлена дискретным поступлением отдельных порций растворов разного состава, которые поднимаются по пери​одически открывающейся системе трещин. Одни порции растворов способны, например, производить грейзенизацию или окварцева-ние, другие — формировать сульфидные руды, третьи — формиро​вать кварц-карбонатные прожилки.
Эволюционная модель, наиболее полно разработанная Д.С. Коржинским (1955 г.), В.А. Жариковым и Б.И. Омельяненко (1965 г.), объясняет многообразие метасоматитов кислотно-основ​ной дифференциацией единого потока гидротермальных растворов. В постмагматическом процессе выделяются несколько стадий: ран​няя щелочная, кислотного выщелачивания, осаждения (поздняя щелочная) и заключительная стадия остаточных нейтральных рас​творов. Эта схема широко используется в геологической практике и часто рассматривается как универсальная. Однако не следует за​бывать, что она основана наряде геологических и физико-химиче​ских допущений, которые существенным образом влияют на выво​ды о типах и последовательности стадий.
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Предполагается, что гидротермальные растворы отделяются от кислого магматического расплава, а затем непрерывно эволюциони​руют по мере снижения температуры и взаимодействия с горными породами. Эволюция протекает в соответствии с теоретической моделью, в которой большое значение придается кислотно-основ​ному фильтрационному эффекту и волнообразному изменению щелочности-кислотности во времени. Сущность фильтрационно​го эффекта вытекает из экспериментальных данных, согласно ко​торым фильтрация анионов и катионов в потоке растворов проис​ходит с разной скоростью: движение катионов происходит медленнее потока растворителя, а анионов — с та.кой же скоро​стью или несколько быстрее. Допускается, что анионы вызывают со​пряженное перемещение ионов водорода с возникновением опере​жающей кислотной волны. Однако результаты экспериментов можно интерпретировать и по-иному. В.А.Жариков связывает филь​трационный эффект с электрокинетическими явлениями, С.С.Смирнов — с адсорбционно-обменными процессами. В любом случае этот эффект не может служить определяющим фактором эволюции растворов, так как он проявлен только в очень тонких ка​налах шириной менее 0.2 мкм, а при большем их раскрытии лишь в пределах пограничного слоя.
Смена кислотной стадии щелочной по И.Д.Рябчикову (1975 г.) может быть обусловлена другими причинами, например, особенно​стями отделения флюидов от кристаллизующихся гранитоидных магм. Так, в системе альбит—кварц—галит—вода, имитирующей кристаллизацию кислых расплавов с летучими компонентами, сили​катный расплав может находиться в равновесии с двумя флюидны​ми фазами: менее плотным газом и более плотной водно-солевой жидкостью (рассолом). Равновесие сохраняется до РН20 = 120— 130 МПа, что позволяет предположить несмесимость флюидных фаз в ходе кристаллизации природных гранитных магм на глубинах около 3-4 км. Модель подтверждается наблюдениями Э. Реддера (1965 г.), описавшего два типа первичных флюидов в минералах гранитов. Включения одного типа наряду с жидким раствором и га​зовым пузырьком содержат кристаллы галита. При нагревании они гомогенизируются в жидкую фазу и, скорее всего, являются релик​тами высококонцентрированных (до 70 мас.% NaCl) рассолов. Включения второго типа гомогенизируются в газовую фазу, пред​ставляющую собой смесь Н2О, СО2 с примесью H2S и НС1. При ос​тывании системы различия в составе газовых и водно-солевых рас-
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творов постепенно нивелируются, и в конечном итоге они смеши​ваются друг с другом, образуя гомогенную флюидную фазу. В при​родных условиях возможна ситуация, при которой более подвиж​ная и обладающая меньшей плотностью и вязкостью газовая фаза будет опережать более плотный и вязкий рассол. Последовательное воздействие на вмещающие горные породы сначала более подвиж​ной газовой фазы, обогащенной кислотными компонентами, а за​тем концентрированного водно-солевого раствора, обладающего щелочными свойствами, может объяснить смену кислотного выще​лачивания щелочным метасоматозом. Водно-солевая фаза оказы​вается способной экстрагировать рудные компоненты из остаточ​ного расплава и переносить их за пределы гранитного массива.
Сравнение последовательности формирования метасоматитов в разных геологических обстановках приводит к выводу, что хроно​логические ряды метасоматических горных пород, возникающих под воздействием гидротермальных растворов, связанных с одним источником, чаще всего отражают не чередование щелочных и кис​лотных стадий, а монотонное изменение рН вследствие нейтрали​зации растворов в ходе охлаждения и химического взаимодейст​вия с горными породами (рис. 6.1).
Постепенное уменьшение величины рН при просачивании ще​лочных растворов и ее возрастание при подъеме кислотных гидро​терм приводит к тому, что во внешних частях метасоматических ореолов и фронтальных зонах различных метасоматических коло​нок развиваются пропилиты, гидрослюдиты и эйситы, равновесные с близнейтральными растворами. Наиболее благоприятной сре​дой, способствующей быстрой нейтрализации любых растворов, являются карбонатные породы.
Нарушение монотонности изменения рН во времени и прост​ранстве может быть обусловлено разбавлением магматогенных рас​творов экзогенными водами. Высокотемпературные водные раство​ры и рассолы, которые отделяются от затвердевающих магматических тел, обладают щелочной реакцией, а нагретые под​земные или морские воды имеют меньшую величину рН. Поэтому вовлечение в конвективные гидротермальные системы большого объема экзогенных вод приводит к смене раннего щелочного или слабощелочного метасоматоза кислотным выщелачиванием.
Изучение изотопного состава кислорода и водорода флюидных включений в минералах метасоматитов показало, что в формирова​нии всех низкотемпературных кислотных метасоматитов участву-
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ют экзогенные воды. Не исключено, что и на стадии образования грейзенов, по крайней мере, часть воды связана с экзогенным ис​точником (см. ниже). В тех гидротермальных системах, где доля магматогенных вод мала, последовательность метасоматитов на​чинается с продуктов кислотного выщелачивания, а завершается ме-тасоматическими горными породами, которые равновесны с раство​рами, близкими к нейтральным (серицитолиты, березиты, листвениты — аргиллизиты — пропилиты; вторичные кварциты — пропилиты, аргиллизиты — гидрослюдиты) (см. рис. 6.1).
Достижение минимальных значений рН при формировании вторичных кварцитов и аргиллизитов может быть также обусловле​но образованием серной кислоты за счет разложения более ранне​го пирита при наложении аргиллизитов на филлизиты или окисле​нием вулканогенной серы в приповерхностных уровнях при образовании алунитовых вторичных кварцитов.
Смешение поднимающихся горячих растворов с более холодны​ми вадозными водами может служить и причиной отложения руд​ного вещества, так как при падении температуры понижается рас​творимость сульфидов и оксидов металлов, а также уменьшается устойчивость комплексных соединений, в виде которых перено​сятся рудные компоненты.
Итак, поступление гидротермальных растворов из эндогенных и экзогенных источников и тенденция к их последовательной ней​трализации позволяют просто и непротиворечиво объяснить стро​ение хронологических рядов метасоматитов в различных геологи​ческих обстановках.
6.2. Ассоциации метасоматических пород в типовых геологических обстановках
6.2.1. Ассоциация редкометальных метасоматитов, связанных со щелочным магматизмом
Большая часть редкометальных метасоматитов (фениты, поле​вошпатовые метасоматиты идр.) генетически связана со щелочным магматизмом, и только для полевошпатовых метасоматитов зон глубинных разломов эта связь достоверно не установлена.
Щелочные метасоматиты локализуются в приконтактовых зонах сложно построенных плутонов, в состав которых вместе со щелочны-
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6. Метасоматизм во времени и пространств
Рмс. 6.1. Принципиальная схема стадийности и зональности метасомати-тов, по Н.Ю.Бардиной и В.С.Попову [1991]
Тренды: 1 — эволюции магматогенных гидротермальных растворов, связанных с уме-реннощелочными (А) и низкощелочными (Б) магмами; 2 — эволюции экзогенных гидротермальных растворов и смешения магматогенных растворов с экзогенными во​дами (стрелки направлены в сторону увеличения доли экзогенных вод); 3 — нейтрали​зации гидротермальных растворов при их взаимодействии с горными породами (стрел​ки направлены от ранних стадий к поздним и от тыловых зон метасоматических колонок к фронтальным); 4 — граница Т-рН области формирования метасоматитов
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ми породами нередко входят ультрабазиты, ультрамафиты и карбона​титы. Формы и размеры магматических тел варьируют от крупных ло-политообразных плутонов и многофазных массивов центрального типа со сложным зонально-кольцевым строением до маломощных штоков, воронкообразных интрузивов и даек. В многофазных масси​вах наиболее ранними образованиями являются ультрабазиты и уль​трамафиты, затем формируются щелочные ультраосновные породы якупирангит-уртитового ряда, а к самым поздним фазам относятся фельдшпатоидные сиениты и карбонатиты. Становление щелочных интрузивов часто сопровождается интенсивным метасоматозом, ко​торый проявлен в связи с магматическими породами как калиево-на-триевой, так и калиевой серий. При этом наиболее полно преобразу​ются вмещающие алюмосиликатные породы: гнейсы, гранитоиды, слюдяные сланцы и песчаники; ультрамафиты и карбонатные поро​ды изменены намного слабее. В толщах доломитов наряду со щелоч​ными метасоматитами широко распространены кальцифиры и маг​незиальные скарны магматической стадии.
Под действием растворов, отделившихся от щелочных и карбо-натитовых магм, на этой стадии формируются ореолы фенитов, со-далитовых и силикатно-карбонатных метасоматитов. В постмаг​матическую стадию образуются полевошпатовые метасоматиты (микроклиниты, альбититы, микроклин-альбитовые породы), слю-диты, реже канкринитовые метасоматиты.
В позднюю низкотемпературную стадию под воздействием «от​работанных» нейтральных растворов возникает серия карбонат​ных, кварц-карбонатных, карбонатно-флюоритовых, цеолитовых и кварцевых жил (табл. 6.1).
Фенитизация наиболее широко проявлена в связи с калиево-на-триевыми сериями. В контактах интрузивных массивов, сложенных породами калиевых щелочных серий, более интенсивны относи​тельно низкотемпературные постмагматические процессы. Фени-ты обычно слагают кольцевые и дугообразные экзоконтактовые ореолы или прослеживаются на значительном удалении от контак​та вдоль разломов. Ширина ореолов колеблется от первых метров до сотен метров и первых километров и иногда сопоставима с по​перечником самих интрузивных тел. В дальнейшем по фенитам, щелочным магматическим и разнообразным осадочным и мета​морфическим породам зоны экзоконтакта развиваются полевошпа​товые метасоматиты, а по ультраосновному протолиту — флого-питовые слюдиты.
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Таблица 6.1. Ассоциации метасоматитов, связанных со становлением массивов щелочных и щелочно-ультраосновных пород
	Метасоматиты
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10

	Магнезиальные скарны Фениты
Микроклиниты (слюдиты)
Альбититы
Канкринитовые метасо​матиты
Карбонатные и карбо-натно-флюоритовые, карбонатно-цеолитовые и цеолитовые прожилки
Слабо окварцованные породы, кварцевые про​жилки
	+  +      +  + +  +      + +


Примечание. 1 — Октябрьский (Приазовье); 2 — Заангарский (Енисей​ский кряж); 3 — Пичехольский (Тува); 4 — Ловозерский (Кольский полуостров); 5 — Хибинский (Кольский полуостров); 6 — Вишневогорский (Урал); 7 — Хар-линский (Тува); 8 — Сыннырский (Бурятия); 9 — Маган (Маймеча-Котуйская провинция); 10 — Ковдорский (Кольский полуостров).
Щелочные метасоматиты выделяются высокими концентраци​ями редких металлов: Nb, Та, Zr, Hf, Be; РЗЭ, Ва и Sr, а также U и Th. Многие редкометальные минералы входят в парагенезисы с нефе​лином, полевыми шпатами и щелочными цветными минералами. Рудные элементы могут быть также рассеяны в кристаллической ре​шетке породообразующих минералов в виде изоморфной примеси.
6.2.2. Ассоциация метасоматитов, связанных с гранитоидами повышенной основности
Гидротермально-измененные породы, связанные в пространст​ве и времени с гранитоидами малых глубин, представлены метасо-матитами, которые равновесны с нейтральными растворами: изве​стковыми скарнами, кварц-полевошпатовыми породами, турмалинитами, пропилитами, а также кварц-серицитовыми (му-сковитовыми) филлизитами, образованными под влиянием более
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Рис. 6.2 Принципиаль​ная схема метасоматиче-ской зональности мед-но-порфирового месторождения (разрез), по В.С.Попову [1977] 1—4 — поздняя серия мета-соматитов и руд: 1 — аргил-лизиты, 2 — пропилиты, 3 — кварц—серицитовые (мусковитовые) филлизиты с пиритом, 4 — позднее руд​ное тело; 5—7 — ранняя се​рия метасоматитов и руд: 5 — пропилиты, 6 — кварц-калишпатовые метасомати-ты и калиевые пропилиты, 7 — раннее рудное тело; 8 — поздние кварц—карбонат​ные жилы с полиметалли​ческой минерализацией; 9 — гидротермальные брек​чии, 10 — поздние дайки, в том числе подводящие ка​налы для пострудных эффу-зивов; 11 — шток гранодио-рит-порфиров и других интрузивных пород с пор​фировой структурой; 12 — полнокристаллические гра-нитоиды; 13 — разрывные нарушения
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кислых растворов. В качестве примера рассмотрим стадийность и зональность метасоматитов на медно-порфировых месторожде​ниях — крупных скоплениях небогатых прожилково-вкрапленных руд меди и молибдена, которые возникли в результате постмагма​тической гидротермальной деятельности, сопровождавшей пор​фировые интрузивы гранитоидного состава.
Формирование рудно-магматических систем этого типа начи​нается с внедрения крупных интрузивных массивов, сложенных полнокристаллическими гранитоидами. Затем образуются неболь​шие тела рудоносных кварцевых диорит-порфиритов, гранодио-рит- и адамеллит-порфиров с многочисленными вкрапленниками и тонкозернистой основной массой. В типовых медно-порфировых месторождениях выделяются две серии околорудных метасомати​тов — ранняя и поздняя, которые соответственно образуют внутрен​нюю и внешнюю системы метасоматических зон.
Самыми ранними являются кварц-калишпатовые метасомати​ты, которые наложены на приконтактовые части порфировых ин​трузивов и вмещающие породы ближайшего экзоконтакта, осо​бенно вблизи апикальной поверхности порфировых штоков (рис. 6.2). Если интрузивные и (или) вмещающие породы содержат много цветных минералов, богатых железом и магнием, то вместо калишпата появляется метасоматический биотит (флогопит). Изу​чение газово-жидких включений показало, что кварц-калишпато​вые метасоматиты начинают формироваться при температуре 750—600 °С, т.е. сразу вслед за кристаллизацией порфировых интру​зивов, которые и служат источником гидротермальных растворов.
При снижении температуры до 400-350 °С кварц-калишпатовые метасоматиты сменяются пропилитами, в состав которых входят альбит, эпидот, хлорит, кальцит, ангидрит. Последний минерал особенно характерен для глубоких горизонтов медно-порфировых месторождений. Пропилитовый минеральный парагенезис наложен на кварц-калишпатовые метасоматиты, а также может развиваться выше или ниже них. На многих месторождениях переход от кварц-калишпатовых метасоматитов к пропилитам происходит без резкой границы, что позволяет выделять калиевые метасоматиты, состоя​щие из ортоклаза, биотита, ангидрита, эпидота, которые, возмож​но, представляют собой равновесный парагенезис.
С кварц-калишпатовыми (биотитовыми) метасоматитами и про-пилитами внутренних зон сопряжены ранние медно-молибденовые руды с халькопиритом, борнитом, молибденитом и магнетитом (см.
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рис. 6.2). Содержание пирита в этих рудах обычно невысокое. Суль​фиды могут быть распределены как во всем объеме метасомати-тов, так и сосредоточены в кварцевых прожилках.
К поздней серии околорудных метасоматитов относятся кварц-серицитовые (мусковитовые) филлизиты и пропилиты, которые образуют внешнюю систему метасоматических зон, окружающую и частично наложенную на кварц-калишпатовые метасоматиты — калиевые пропилиты. Филлизиты занимают внутреннее положение относительно пропилитов. Кроме серицита и мусковита, они обыч​но содержат то или иное количество хлорита и кальцита. Известны филлизиты с андалузитом, корундом, турмалином. Во внутренней части филлизитовой зоны могут обособляться поздние промышлен​ные медные и медно-молибденовые руды с высоким содержанием пирита. Количество этого минерала возрастает во внешнюю сторо​ну так, что рудные тела обычно окружены существенно пиритовой оболочкой. Температура образования кварц-серицитовых филли-зитов и сопряженных с ними кварцевых прожилков охватывает ин​тервал от 400-350 до 300-250 °С.
Появление поздних филлизитов во внешней зоне обусловлено вовлечением в конвективную циркуляцию нагретых поверхностных вод немагматического происхождения, обладавших большей кис​лотностью. При их нейтрализации за счет взаимодействия с окру​жающими породами филлизиты сменяются пропилитами, кото​рые образуют периферический метасоматический ореол месторождений, а также подстилают кварц-серицитовые метасома​титы на глубине (см. рис. 6.2). Пропилиты с альбитом, хлоритом, эпидотом, кальцитом, цеолитами могут вмещать поздние жилы и прожилки с полиметаллической сульфидной минерализацией, но промышленные медные руды в пропилитах отсутствуют.
Серии ранних и поздних околорудных метасоматитов могут развиваться в значительной степени автономно. На одних место​рождениях преобладают ранние калиевые метасоматиты, а на дру​гих распространены только филлизиты и пропилиты. Известны и рудные объекты с полной стадийностью и зональностью, позво​ляющими выделять раннюю и позднюю серии и соответствующие им внутреннюю и внешнюю системы метасоматических зон.
Кроме кварц-калишпатовых, кварц-серицитовых метасомати​тов и пропилитов, на медно-порфировых месторождениях встреча​ются известковые скарны, турмалиниты и аргиллизиты. Скарны, ко​торые появляются там, где имеются известняки, относятся к самым
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ранним постмагматическим метасоматитам. На них наложены все более поздние гидротермалиты. Турмалиниты представляют собой фациальную разновидность филлизитов, а также служат цементом гидротермальных брекчий, распространенных на многих место​рождениях. Аргиллизиты являются поздними метасоматическими образованиями. Они распространены на верхних горизонтах мес​торождений, где их размещение контролируется зонами повышен​ной проницаемости. Появляется все больше данных, подтвержда​ющих гипергенную природу аргиллизитов. Глинистые минералы, слагающие аргиллизиты, чаще всего образуются под воздействием относительно низкотемпературных (Т< 200-100 °С) кислых по​верхностных вод. Низкая величина рН растворов связана главным образом с образованием серной кислоты как продукта разложения пирита, который содержится в рудах и околорудных метасоматитах.
6.2.3. Ассоциация метасоматпитов, связанных с лейкогранитами
С лейкогранитами малых глубин связана ассоциация гидротер​мально-измененных пород: скарны-кварц-полевошпатовые мета-соматиты-грейзены, слюдиты-серицитолиты, турмалиниты-про-пилиты, которые последовательно сменяют друг друга во времени и пространстве. Отдельные члены общего ряда метасоматитов в кон​кретных геологических ситуациях могут отсутствовать.
Метасоматический ореол, наложенный на апикальную часть лейкогранитовых интрузивов и вмещающие породы надинтрузив-ной зоны, имеет зональное строение. В его наиболее глубинных частях развиваются кварц-полевошпатовые метасоматиты (глав​ным образом по самим лейкогранитам), а выше формируются грей-зены и сопряженные с ними кварцевые жилы и прожилки, частич​но или полностью расположенные в экзоконтактовой области. Линзообразные пологие залежи грейзенов как бы «надеты» на ку​полообразные выступы апикальной поверхности лейкогранитов, а жильные тела вытянуты вдоль трещин и разрывов. Вертикальная мощность пологих грейзеновых залежей обычно не превышает 100-300 м, а протяженность жил и жильных зон может достигать многих сотен метров.
Позднее грейзенов и вокруг них возникают серицитолиты и тур​малиниты. Тела жильного типа, сложенные этими метасоматитами, могут быть удалены от лейкогранитов на 1-2 км. Внешний ореол пропилитов окружает либо непосредственно грейзены, либо более
755
Часть V. Петрография и петрология метасоматических горных пород

широкую ассоциацию гидротермально-измененных пород, вклю​чая серицитолиты и турмалиниты. По карбонатным породам на контакте с лейкогранитами могут возникать локально развитые
скарны.
Метасоматиты и кварцевые жилы, связанные с лейкограни​тами, несут молибденовое, оловянное, вольфрамовое и иногда ред-коме'тальное (бериллий, тантал, ниобий) оруденение. Молибде-нитовая минерализация обычно тяготеет к внутренним метасоматическим зонам, расположенным в эндоконтактовых ча​стях лейкогранитовых интрузивов или ближайшем экзоконтакте. Вольфрамовые руды размещены на большем удалении от лейкогра-нитов, кварцевые жилы с вольфрамитом и шеелитом чаше всего залегают среди вмещающих пород. Оловянное оруденение представ​лено несколькими типами. Известны месторождения олова в скар​нах, кварц-полевошпатовых метасоматитах и др.
Характер постмагматического оруденения в значительной ме​ре определяется геохимическими особенностями рудогенерирую-щих лейкогранитов. В частности, промышленные месторождения редких металлов сопровождают лишь микроклин-альбитовые лей-кограниты, обогащенные литием и фтором. Околорудные метасо​матиты на редкометальных месторождениях отличаются своеоб​разием. Здесь появляются альбититы, цвиттеры, разновидности слюдитов, не характерные для обычных лейкогранитов. Если молиб​денит, вольфрамит, касситерит и многие минералы редких метал​лов являются составной частью или непосредственным завершени​ем грейзеновых и других высокотемпературных парагенезисов, то полиметаллическая сульфидная минерализация, которая в том или ином количестве содержится в любых околорудных метасома​титах, формируется позднее и сопряжена с серицитолитами и (или) пропилитами. Последовательность образования метасоматитов на некоторых месторождениях приведена в таблице 6.2.
В качестве примеров рассмотрим метасоматические ассоциации, сопровождающие лейкогранитовые интрузивные массивы на мо​либден-вольфрамовых месторождениях Катпар и Акчатау в Цент​ральном Казахстане. Месторождение Катпар находится в надинт-рузивной зоне позднепалеозойского лейкогранитового массива, залегающего на глубине 300-400 м от современной дневной по​верхности (рис. 6.3). Вмещающие породы надинтрузивной зоны представлены известняками с прослоями песчаников и глинистых сланцев. Карбонатная толща соприкасается по разломам с более
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Таблица 6.2. Ассоциации метасоматитов, связанных с лейкократовыми
гранитами
	Метасоматиты
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	Магнезиальные скарны Известковые скарны
Кварц-калишпатовые ме​тасоматиты
Кварц-альбитовые мета​соматиты
Грейзены (слюдиты) Серицитолиты (березиты) Турмалиниты Пропилиты Аргиллизиты Кварц-карбонатные жилы
	+        +        +                  +        +


Примечание. 1 — Питкяранта (Карелия); 2 - Майхура (Средняя Азия); 3 — Катпар; 4 — Акчатау (Центральный Казахстан); 5 — Джида (Забайкалье); 6 — Трудовое (Средняя Азия); 7 — Букука, Белуха (Забайкалье).
древними терригенными отложениями. Вблизи контакта с лейко-гранитами известняки превращены в мраморы, а алюмосиликатные породы в роговики. Ассоциация гидротермально-измененных по​род, развитых в надинтрузивной зоне, включает скарны, кварц-по​левошпатовые метасоматиты, грейзены, слюдиты, пропилиты.
Известковые скарны приурочены к контакту с лейкофанитами, но иногда удаляются от него на расстояние до 200 м. Грейзены ло​кализуются в куполовидном выступе лейкофанитов и распростра​нены на глубину до 100 м от контакта. Мусковит-кварцевые и квар​цевые грейзены замещают лейкофаниты, которые до этого были частично калишпатизированы и альбитизированы. Грейзены сла​гают штокверковые зоны, жильные тела и столбы с зональным строением: от слабоизмененных лейкофанитов к внутренней час​ти метасоматической колонки наблюдается смена фейзенизирован-ных гранитов с калишпатом кварц-слюдяными, слюдяно-кварце-выми и кварцевыми грейзенами. Грейзены вмещают Cu-Bi-Mo минерализацию.
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Рис. 6.3. Пространственное расположение метасоматитов на месторожде​нии Катпар, по Ф.Г.Губайдулину и др. (1984 г.):
1 — кора выветривания; 2 — известняки; 3 — песчаники, сланцы, алевролиты; 4 — лейкограниты; 5 — грейзены; 6 — кварц-флюоритовые метасоматиты; 7 — апофил-литовые пропилиты; 8 — разрывные нарушения
Метасоматические преобразования в надинтрузивной зоне выражаются в интенсивном замещении кальцита известняков и скарновых минералов флюоритом и кварцем. Кварц-флюорито-вые породы образуют зоны мощностью 10—15 м, линзы и тела не​правильной формы, к которым также приурочена Сu— Bi—Mo—W минерализация. Главными рудными минералами являются шее​лит, молибденит, висмутин, борнит.
Одним из поздних новообразованных минералов в метасомати-тах этого типа является апофиллит KCa4[Si4O10]F 8H2O, ассоции​рующий с ломонтитом, пренитом, кальцитом и хлоритом поструд-
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ной стадии. Эта ассоциация поздних метасоматических минера​лов близка к пропилитовой.
Месторождение Акчатау приурочено к куполообразному вы​ступу апикальной поверхности позднепалеозойского лейкограни-тового плутона, прорывающего песчаники и алевролиты силура и вулканогенные породы карбона. Метасоматиты представлены грейзенами и пропилитами, которые тяготеют к пологому контак​ту лейкофанитов с вмещающими породами. Зона гидротермально​го изменения охватывает эндо- и экзоконтактовую области и име​ет мощность около 1 км. Крутопадающие грейзеновые тела, развитые в этой зоне, достигают 20 м мощности и протягиваются на 1—2 км. Для них характерна четко выраженная зональность (от внешних зон к внутренним): лейкофаниты-фейзенизированные фаниты-кварц-мусковитовые-кварц-топазовые-кварцевые фей-зены. По отношению к интервалу промышленных молибден-воль​фрамовых руд в фейзеновых телах выделяют четыре пояса метасо-матитов (снизу вверх): подрудный, главный рудный, надрудный и второстепенный рудный (рис. 6.4). Подрудный пояс охватывает пористые кварцевые фейзены, из которых кислотными раствора​ми выщелочены практически все компоненты, исключая остаточ​ный кварц. К главному рудному поясу относятся плотные кварце​вые фейзены с вольфрамитом, иногда замещенным шеелитом, и молибденитом. Надрудный пояс совпадает с зоной кварц-топазо​вых фейзенов, а второстепенный рудный приурочен к оперяющим маломощным телам или оторочкам кварцевого и мусковит-кварце-
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Рис. 6.4. Идеализированная схема строения грейзеновых тел для место​рождений Казахстана, по В.Г. Боголепову и др. [1971]: 1 - роговики- 2 - граниты; 3 - область затухания грейзенизации на глубину; 4-7 -грейзены: 4 - подрудного пояса, 5 - главного рудного пояса, 6 - надрудного пояса, 7 — второстепенного рудного пояса
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вого состава, в центре которых наблюдаются полосы, сложенные му​сковитом и реже — калишпатом.
В каждом грейзеновом теле молибден-вольфрамовые руды кон​центрируются в пологой лентовидной полосе, которая приурочена к области перехода от кварцевых грейзенов к расположенным вы​ше кварц-топазовым грейзенам, причем молибденит тяготеет к ни​жней части рудных полос, а вольфрамит к верхней.
Во второстепенном рудном поясе наряду с маломощными кварц-мусковитовыми и мусковит-кварцевыми грейзенами форми​руются вольфрамитсодержашие кварцевые прожилки, проникаю​щие также в породы кровли, где они сопровождаются оторочками кварц-серицитовых метасоматитов. Главный рудный пояс имеет мощность 100-150 м, надрудный — около 100 м, а второстепен​ный рудный — 30-40 м. Грейзеновые тела окружены слабоизменен-ными породами, содержащими минералы пропилитовой фации.
6.2.4. Ассоциации метасоматитов на поствулканических колчеданных месторождениях1
Колчеданными называют месторождения массивных сульфидных руд с преобладанием пирита. Такие руды могут содержать промыш​ленные запасы меди, цинка, свинца и некоторых других металлов. Месторождения обычно залегают среди вулканических и осадочно-вулканогенных пород, и их формирование связано с поствулканиче​ской гидротермальной деятельностью. Выделяются колчеданные ру​ды гидротермально-осадочного и гидротермально-метасоматического происхождения. Первые представлены металлоносными осадками, которые накапливались на дне морских бассейнов; рудные тела это​го типа практически не сопровождаются метасоматитами. Гидро-термально-метасоматические руды, наоборот, повсеместно залегают среди гидротермально-измененных пород.
Рудовмещающими породами служат вулканиты базальт-риоли-товых и базальт-андезит-дацит-риолитовых серий, а также осадоч​ные и вулканогенно-осадочные толщи, которые формировались на ранних этапах развития подвижных поясов преимущественно в подводных морских условиях.
Поствулканическая гидротермальная деятельность достигала максимума после извержений кислой магмы, образования экстру-
1 Раздел составлен по материалам Н.Г.Кудрявцевой. 760
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зивных куполов и субвулканических интрузивных тел, сложенных риолитами и дацитами. Среди метасоматитов преобладают продук​ты кислотного выщелачивания: серицитолиты, березиты, вторич​ные кварциты, аргиллизиты, которые ассоциируют с пропилитами и гидрослюдитами. По характеру околорудных гидротермальных изменений выделяют следующие типы колчеданных месторожде​ний:
Тип месторождений    Наиболее распространенные метасоматиты
Рудноалтайский
Серицитолиты
Хандизинский
Березиты
Малокавказский
Вторичные кварциты, аргиллизиты
Уральский
Серицитолиты, аргиллизиты
На колчеданных месторождениях всех типов преобладают рудные тела, имеющие форму пластовых залежей. Главная масса ме​тасоматитов сосредоточена вблизи лежачего бока рудных тел, а над-рудные породы почти не затронуты гидротермальными изменени​ями. Протяженность метасоматических ореолов по простиранию и падению может достигать сотен метров и даже нескольких кило​метров, а мощность измеряется десятками и первыми сотнями ме​тров.
Метасоматические ореолы, как правило, обладают симметрич​ной латеральной зональностью. Центральная (тыловая) зона, к ко​торой приурочено промышленное сульфидное оруденение, образо​вана кварцевыми и серицит-кварцевыми метасоматитами, фиксирующими максимальную интенсивность кислотного выще​лачивания, а краевые (фронтальные) зоны образованы метасомати​тами пропилитового типа, содержащими переменные количества кварца, серицита, хлорита, альбита, карбоната. По мере ослабления гидротермальной проработки эти метасоматиты постепенно пере​ходят в неизмененные породы. При наличии крутопадающего ру-доподводящего канала, ореол метасоматитов приобретает конусо​образную или грибообразную форму с наиболее интенсивными гидротермальными изменениями в корневой части месторожде​ния (рис. 6.5).
Состав метасоматитов зависит от состава исходных пород. Квар- цевые и серицит-кварцевые метасоматиты центральной зоны обьгч- но развиваются по кислым вулканитам. Если же исходные породы
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Рис. 6.5. Схематический геологический разрез через Малеевское колче-данно-полиметаллическое месторождение (Рудный Алтай), по Н.Г.Кудряв​цевой и И.П.Пугачевой [1992]
1 — силлы позднедевонских габбро-диабазов; 2 — кадрудная флишоидная толща (D2-3)\ 3 — рудовмещающая вулканогенно-осадочная толща (D2:); 4 — подсудная толща кислых эффузивов (D1-2); 5 — субвулканические интрузивы риолитового со​става; 6 — рудные тела; 7,8 — околорудные метасоматиты: 7 — кварцевые и кварц-серицитовые, 8 — кварц-серицит-хлоритовые
представлены основными эффузивами, то и в тыловой части мета-соматической колонки развита альбит-кварц-хлорит-карбонатная ассоциация минералов, обычно свойственная краевым зонам.
Формирование метасоматитов и руд на колчеданных месторож​дениях обусловлено эволюцией поствулканических гидротермаль​ных систем, в которых преобладают нафетые морские или вадозные воды, вовлеченные в конвективную циркуляцию под тепловым воздействием магматических масс. Кислотные гидротермальные растворы, воздействуя на вулканические и осадочные породы, вы​носят из тыловой области большое количество К, Na, Ca, Fe, Mg, которые затем осаждаются во фронтальных частях метасоматичес-кой колонки в виде хлорита, альбита, карбоната, гематита и других минералов пропилитовой ассоциации.
На многих колчеданных месторождениях поствулканические метасоматиты испытывают более поздний региональный метамор​физм, а также локальный контактовый или дислокационный мета​морфизм. В ходе метаморфизма могут возникать минеральные па-
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рагенезисы, состоящие из кварца, серицита, хлорита, альбита, кар​боната и других минералов, характерных для гидротермально-изме​ненных пород. Это затрудняет выделение околорудных метасома-тических ореолов среди других эпигенетических изменений, нередко распространенных на значительных площадях.
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   Часть У. Петрография и петрология метасоматических горных пород

Заключение
Раздел, посвященный метасоматическим горным породам, за​вершает изложение основ современной петрографии и петроло​гии. Эти науки плодотворно развиваются более ста лет. За это вре​мя накоплено огромное количество информации, которую невозможно собрать ни в одном самом полном учебнике. В по​следние десятилетия сведения описательного характера дополняют​ся широкими сопоставлениями, результатами экспериментов, те​оретическими расчетами. Методы исследования горных пород становятся все разностороннее. Полевые наблюдения с геологи​ческим молотком и лупой дают материал для работы в лаборатори​ях, где не только поляризационный микроскоп, но и компьютер, электронный микрозонд и другие приборы становятся обычными инструментами петролога.
В данном учебнике рассмотрены методические и фактологи​ческие основы современного учения о горных породах, зная кото​рые, молодой геолог может начать самостоятельную профессио​нальную деятельность. Столкнувшись с необходимостью решать практические задачи, каждый почувствует недостаточность своих знаний и своего умения, которую смогут восполнить специальная литература и опыт, приходящий с годами. Желаем успеха.
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