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ОТ РЕДАКТОРА

Третий выпуск сборника «Проблемы осадочной геологии докемб
рия» является продолжением двух предыдущих выпусков, опублико
ванных в 1966 и 1967 гг. после проведения всесоюзных совещаний по 
вопросам литологии и рудоносности докембрийских метаморфических 
толщ. Проблемы осадочной геологии докембрия в последние годы 
встали в ряд ведущих проблем геологии. Это связано прежде всего 
с тем, что большинство главнейших полезных ископаемых концентри
руется в докембрийских осадочно-метаморфических толщах. Геологиче
ское картирование и разработка стратиграфических схем докембрий
ских образований, а также специальные литологические исследования 
дают все более обильный материал для выяснения характера и особен
ностей исходного вещества осадочно-метаморфических пород, для суж
дения о фациальной принадлежности тех или иных докембрийских ком
плексов. Это позволяет накапливать материал о наличии среди мета
морфических толщ докембрия тех или иных групп и типов первона
чально осадочных пород и приблизиться к их количественной оценке, 
подобно тому как это сделано для палеозоя и мезозоя Русской плат
формы.

К настоящему времени среди докембрийских комплексов установ
лены почти все типы осадочных пород, встречающиеся среди фанеро- 
зойских накоплений. Это многообразные гнейсы и кварциты, возникшие 
при метаморфизме обломочных пород — конгломератов, гравелитов, 
разнообразных песчаников (кварцевых, аркозовых, граувакковых) и 
алевролитов, а также кислых вулканитов и пирокластических образо
ваний. Глинистые толщи докембрия представлены различными кри
сталлическими сланцами и частично гнейсами, среди которых широко 
распространены высокоглиноземистые сланцы, возникшие за счет бога
тых глиноземом глин, генетически связанных с' древними корами кон
тинентального выветривания. Мы имеем примеры широкого развития 
среди докембрийских толщ карбонатных накоплений — кальцитовых и 
доломитовых мраморов и кальцифиров.

До сих пор были не совсем ясны метаморфические аналоги сме
шанных глинисто-карбонатных и карбонатно-глинистых пород. Теперь 
установлено, что породам этого смешанного ряда среди метаморфиче
ских образований отвечают различные амфиболовые, пироксеновые и 
оливин-пироксеновые кристаллические сланцы и амфиболиты (и, воз
можно, пироксениты). Эти же породы могут по-видимому, соответство-



вать первоначально эффузивно-туфогенным и граувакковым накопле
ниям. Подобный вопрос решается в каждом конкретном случае на ос
новании анализа геологических, литологических (текстуры, структуры) 
и геохимических характеристик изучаемого комплекса.

Среди докембрийских метаморфических образований имеются ана
логи и других групп и типов осадочных пород. В качестве примера оса
дочных накоплений железа можно привести богатейшие залежи крем
нисто-железистых и карбонатно-железистых толщ архейских и протеро
зойских комплексов различных регионов земного шара. Аналогами фос
фатных отложений являются пластовые тела среди докембрийских толщ, 
обогащенные апатитом. Количество последнего весьма изменчиво и ино
гда достигает промышленных значений.

До самого последнего времени считалось, что отложения ангидрита 
и гипса осадочного происхождения достоверно не установлены в докемб
рийских толщах. Пока этот вопрос остается еще окончательно не решен
ным, но есть основания считать, что различные скаполитсодержащие по
роды являются древнейшими аналогами сульфатных накоплений фане- 
розоя. То же самое можно сказать и о соленосных осадках в докембрии. 
В результате процессов метаморфизма они изменены до неузнаваемости 
и, по всей вероятности, их аналогами могут быть альбититы, связанные 
с карбонатными породами, или другие богатые щелочами метаморфиче
ские породы. Частично соленосные отложения докембрия могли стать 
источником щелочей, участвующих в отдельных районах в региональных 
процессах щелочного метасоматоза (часть щелочных гранитов и грани- 
то-гнейсов на Кольском полуострове, возникших путем щелочного мета
соматоза кейвских гнейсов и сланцев — первоначально обломочных, ту
фогенных, глинистых и карбонатно-глинистых пород нижнего протеро
зоя).

Среди метаморфических комплексов докембрия известны также не
большие накопления боратов, которые процессами метаморфизма пре
вращены в различные кристаллические сланцы с турмалином, людвиги- 
том и другими борсодержащими минералами. Примеры таких накоплений 
мы имеем в архее Алданского и Анабарского щитов, в протерозойских 
толщах Кольского полуострова и в других районах.

Медистые накопления осадочного генезиса, связанные с первона
чально обломочными породами докембрия, известны в нижнем протеро
зое Сибири (удоканская серия), в позднем докембрии Замбии, среди до
кембрийских толщ Южной Швеции и т. д.

В последние годы выявлено широкое распространение в докембрий
ских комплексах графит- и шунгитсодержащих толщ. Графитсодержа
щие породы широко развиты как среди протерозойских, так и среди ар
хейских образований различных регионов земного шара. Анализ этого 
углеродистого вещества показывает, что в нем до настоящего времени 
сохранились в некоторых количествах тяжелые и ароматические углево
дороды, а также сахара и аминокислоты, что однозначно указывает на 
наличие обильной органической жизни в глубоком докембрии. В настоя
щее время имеются основания предполагать связь некоторых нефтяных 
месторождений, залегающих в рифейских и нижнепалеозойских толщах
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вблизи фундамента платформ, с жизнедеятельностью древних организ
мов и накоплением органического вещества в докембрийское время.

Таким образом, все сказанное еще раз подтверждает наше предпо
ложение о единстве геологических процессов на протяжении всей геоло
гической истории Земли от древнейшего известного нам докембрия до 
настоящего времени. Наличие среди докембрийских метаморфических 
образований всех групп, рядов и типов осадочных пород, которые сла
гают фанерозойские комплексы, позволяет изучать и восстанавливать 
фациальные и палеогеографические условия в докембрии, используя ме
тоды литологического и палеогеографического исследования с учетом 
фактора времени, особенностей преобразования вещества и эволюции 
процессов осадконакопления.

В настоящем сборнике публикуются статьи по литологии, минерало
гии и геологии докембрийских толщ, по вопросам методического харак
тера, литологии древних осадочных и вулканогенно-осадочных образова
ний, палеогеографическим описаниям. Поскольку литологическим осо
бенностям преимущественно осадочных накоплений докембрия посвяще
ны два предыдущих выпуска, в настоящем выпуске большинство статей 
посвящено изучению вулканогенных и вулканогенно-осадочных комплек
сов докембрия Карелии и Кольского полуострова. При изучении домета- 
морфического этапа развития докембрийских толщ по-прежнему наиме
нее исследованными остаются вулканогенные и осадочно-вулканогенные 
отложения, широко развитые в определенных геоструктурных условиях 
докембрия (древние геосинклинали, платформенные излияния). Слабая 
изученность подобных образований сдерживает разработку одной из 
важнейших проблем докембрия-— диагностику пара- и ортопород докем
брия, а также затрудняет понимание эволюции вулканизма в едином 
историко-геологическом развитии Земли от архея до кайнозоя. Это осо
бенно важно в настоящее время в связи с тем, что исследованию осадоч
но-метаморфических пород и руд фанерозоя уделяется большое внима
ние. Поэтому в сборнике значительная часть статей посвящена вопросам 
докембрийского вулканизма, метаморфизованным вулканогенным и оса
дочно-вулканогенным породам, их составу, описанию текстурных и струк
турных реликтов вулканизма, особенностей метаморфизма вулканоген
ных пород. Авторы этих статей описывают эволюцию вулканизма в изу
ченных районах, связь вулканизма с процессами осадконакопления и 
соотношение этих процессов во времени. Ряд авторов рассматривает 
связь вулканизма с рудообразованием и диафторическим преобразова
нием докембрийских пород.

Несомненный интерес представляют затронутые в ряде статей мето
дические вопросы — пересчет химических анализов карбонатных пород, 
классификация амфиболитов, методы ритмостратиграфии и методы ми
нералогического изучения глубокоизмененных (до гранулитовой фации 
метаморфизма) первоначально осадочных и вулканогенно-осадочных 
пород Кольского полуострова, Центрального Приазовья и Сибири.

Статьи сборника представляют как теоретический, так и практиче
ский интерес и послужат дальнейшему познанию сложной и многообраз
ной геологической истории докембрия.
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К. А. ЖУК-ПОЧЕКУТОВ

Н О В А Я  Х И М И К О - М И Н Е Р А Л О Г И Ч Е С К А Я  
К Л А С С И Ф И К А Ц И Я  А М Ф И Б О Л И Т О В  НА О С Н О В Е  

Н О Р М А Т И В Н О Г О  М Е Т О Д А  И М Е Т О Д А  Ч И С Е Л  Н И Г Г Л И

В течение ряда последних лет группой сотрудников ВИМСа под 
научным руководством А. В. Сидоренко проводились работы по изуче
нию амфиболитов некоторых древних комплексов Кольского полуост
рова. Одной из поставленных задач было изучение химических особен
ностей амфиболитов с целью выявления петрохимических различий пара- 
и ортоамфиболитов. В связи с этим нами был подобран аналитический 
материал (оригинальный и главным образом по литературным дан
ны м — всего 700 анализов), сопоставление которого показало, что амфи
болиты по своему химическому составу представляют довольно обшир
ную группу пород. Это потребовало определенной систематизации на
копленного материала. Предлагаемая классификация позволяет сделать 
некоторые выводы о генезисе амфиболитов. Знакомство с литературой 
по амфиболитам показало также, что их терминология еще недостаточно 
разработана.

О ТЕРМИНОЛОГИИ АМФИБОЛИТОВ

Под амфиболитами в настоящее время понимают метаморфические 
породы, образовавшиеся в условиях средних и высоких ступеней регио
нального метаморфизма и состоящие преимущественно из роговой об
манки и плагиоклаза (Тернер и Ферхуген, 1961; Елисеев, 1963; Хуан, 
1965 и др.)- В этом смысле термин «амфиболиты» объединяет плагио- 
клаз-амфиболовые породы эпидот-амфиболитовой, альмандин-амфибо- 
литовой и частично гранулитовой фаций. Однако если специально не 
оговаривается минеральный состав или фациальная принадлежность по
род, то под амфиболитами понимают прежде всего плагиоклаз-роговооб- 
манковые породы, образовавшиеся в условиях альмандин-амфиболито- 
вой фации, поскольку ассоциация роговая обманка — плагиоклаз для 
данной фации является критической.

Несмотря на существование строгого определения для пород этого 
типа, их терминология до настоящего времени все еще окончательно не 
разработана. Помимо плагиоклаз-роговообманковых пород под амфибо
литами часто понимают и амфиболовые породы, лишенные плагиоклаза, 
а для самих плагиоклаз-роговообманковых пород нередко применяются 
и другие названия с целью подчеркнуть различие в их текстурно-струк
турных особенностях, составе или генезисе. Далеко не все из этих опре
делений можно считать удовлетворительными, так как некоторые из них 
суживают общее понимание термина «амфиболиты», другие устарели, 
а третьи не имеют однозначных толкований.

Одной из причин, вызывающих путаницу в терминологии амфибо
литов, является то, что между смысловым значением, заключенным в са
мом слове «амфиболит», и тем понятием, которое в настоящее время 
в него вложено, существует некоторое несоответствие. Слово «амфибо
лит» по своему смысловому значению объединяет породы, главным ми-
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нералом которых является амфибол, но вложенное в него сейчас содер
жание охватывает только породы, главными минералами которых яв
ляются роговая обманка и плагиоклаз. По-видимому, не случайно в свое 
время Ф. Ю. Левинсон-Лессинг (1911, 1935) объединял под термином 
«амфиболит» всю совокупность роговообманковых пород метаморфиче
ского происхождения и специально оговаривался, что для амфибол-пла- 
гиоклазовых пород наиболее правильным общим названием является 
название полевошпатовый амфиболит. Однако в силу ряда причин, глав
ной из которых, по-видимому, является неизмеримо большая распрост
раненность плагиоклаз-роговообманковых пород по сравнению с мета
морфическими амфиболовыми породами другого состава, термин «амфи
болит» постепенно укрепился за плагиоклаз-роговообманковыми 
породами. Поэтому определение Ф. Ю. Левинсона-Лессинга в настоящее 
время устарело, поскольку нет необходимости подчеркнуть присутствие 
в породе главных минералов. Но отсюда вовсе не следует, что амфибо- 
ловые породы, лишенные полевого шпата, нельзя называть амфиболи
тами. Так, например, Н. А. Елисеев (1963, стр. 102) указывает: «Амфи
болиты, возникшие за счет ультраосновных пород, обычно отличаются 
отсутствием плагиоклаза». Т. Барт (Barth, 1959) в предложенной им 
классификации метаморфических пород мезозоны выделяет группу бес- 
полевошпатовых амфиболитов, подчеркивая, что эти породы представ
ляют типичную амфиболитовую ассоциацию.

Вместе с тем, желая как-то отделить группу бесполевошпатовых ам
фиболитов от амфиболитов плагиоклаз-роговообманкового состава, для 
них употребляют и другие названия, такие, как амфиболит, горн-блен- 
дит, роговообманковый сланец.

Термин «амфибололит» встречается сравнительно редко. По нашему 
мнению, он вполне применим к метаморфическим мономинеральным ам- 
фиболовым породам. Что касается термина «горнблендит», то он уже 
закрепился за мономинеральными роговообманковыми породами соб
ственно магматического (возможно, автометаморфического) происхож
дения, генетически и пространственно связанными с габброидами, и при
менение его к метаморфическим породам, образовавшимся в результате 
регионального метаморфизма, нежелательно. Кстати, Р. Т. Каннон (Can
non, 1963), касаясь вопроса терминологии амфиболитов, заметил, что 
поскольку роговая обманка (hornblende) является основным минера
лом, характеризующим амфиболиты, то наиболее подходящим назва
нием для них было бы название горнблендит. Однако, не пытаясь заме
нить или как-то ограничить термин «горнблендиты», автор отмечает, что 
этот термин перекрывается понятием «амфиболиты».

Мнения о том, что мономинеральные амфиболовые породы следует 
называть роговообманковыми сланцами, придерживается, в частности, 
Ю. Ир. Половинкина (1966, 1967), которая указывает, что, несмотря на 
то, что генетическое родство мономинеральных роговообманковых пород 
с амфиболитами несомненно и по словообразованию кажется правиль
ным называть их амфиболитами, все же мономинеральные амфиболовые 
породы называть амфиболитами нельзя — это роговообманковые сланцы. 
Наряду с этим под роговообманковыми или амфиболовыми сланцами 
часто описывают метаморфические породы плагиоклаз-роговообманко
вого или даже роговообманко-плагиоклазового состава (Доильцына, 
Инина, 1967) и выделяют их из группы амфиболитов или на основании 
текстурных признаков, в соответствии с петрографическими справочни
ками и руководствами (Левинсон-Лессинг, Струве, 1963), в которых 
отождествляются понятия «роговообманковый сланец» и «сланцеватый 
амфиболит, или на основании генетических признаков, понимая под ро
говообманковыми сланцами сланцеватые амфиболиты, имеющие пред
положительно первично-осадочное происхождение (Предовский и др., 
1967). Все это, естественно, вносит путаницу в терминологию.
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Как известно, термин «роговообманковый или амфиболовый сла
нец» является собирательным. Он не определяет ни количественно-ми
нералогического состава породы, ни ее первичную природу. Поэтому, 
как было показано выше, различными исследователями в основу для 
выделения роговообманковых сланцев берутся различные признаки. 
Применение этого термина к амфиболитам (плагиоклаз-роговообман- 
ковым породам) также не дает никаких конкретных представлений о 
породе, наоборот, вводит дополнительные условности, суживает общее 
понимание термина «амфиболит» и искусственно разбивает эту единую 
в генетическом и петрографическом отношении группу пород. Примене
ние его к мономинеральным роговообманковым породам, по нашему 
мнению, также не желательно, так как сам по себе термин «амфибо
лит» включает и это понятие.

Таким образом, употребление термина «роговообманковый сланец» 
по отношению к плагиоклаз-роговообманковым и мономинеральным 
роговообманковым породам, по-видимому, нужно считать неудачным 
и вместо него следует применять названия: сланцеватый амфиболит, 
параамфиболит, мономинеральный амфиболит (амфибололит) в зави
симости от того, что вкладывается каждым исследователем в понятие 
«роговообманковый сланец». Мономинеральными амфиболитами, оче
видно, нужно называть только породы, в которых амфибол представлен 
обыкновенной роговой обманкой. Когда же такие породы сложены ак
тинолитом, тремолитом, жедритом или другим амфиболом, их можно 
называть соответственно актинолититами, тремолитами, жедрититами 
или мономинеральными актинолитовыми амфиболитами и т. д.

Подразделяя амфиболиты по генетическим признакам, Ф. Ю. Л е
винсон-Лессинг (1911, стр. 318) предлагал называть параамфиболитами 
«амфиболиты, образовавшиеся путем перекристаллизации изверженных 
(в редких случаях осадочных) пород в твердом состоянии», а «амфибо
литы, образовавшиеся из осадочных пород (по преимуществу из изве
стняков) путем гидрохимического метаморфизма», — метаамфиболи
тами. Эта терминология не привилась. В настоящее время амфиболиты, 
образовавшиеся по первичному магматическому материалу, получили 
общее название ортоамфиболитов и соответственно параамфиболитов, 
когда первичный субстрат имел осадочное происхождение. Вместе с тем 
очень употребительными для ортоамфиболитов являются такие назва
ния, как метадиабаз, эпидиорит, метабазит и др., а для параамфиболи
тов иногда употребляются термины «роговообманковый сланец» (что 
указывалось выше) и «амфиболовый гнейс».

Термины «метадиабаз», «эпидиорит», «метабазит» и др., в общем 
смысле определяя измененные основные изверженные породы, не дают 
конкретных представлений ни о степени, ни о характере их изменения. 
Под этими названиями описывают как сравнительно слабо измененные, 
так и нацело перекристаллизованные основные породы (как амфиболи- 
зированные, так и хлоритизированные породы базальтового ряда). По- 
видимому, эти определения целесообразно применять только к частич
но измененным основным породам, не утратившим своих первичных 
признаков, но не к нацело измененным базитам, пусть даже сохранив
шим некоторые реликты магматических пород. В случае же, если уста
новлено происхождение амфиболита за счет диорита, диабаза или ка- 
кой-либо другой изверженной породы среднего или основного ряда, 
конечно, употребление этих терминов даже необходимо, но они призва
ны не подменять термин «амфиболиты», а наоборот — раскрывать его.

Как уже отмечалось, к амфиболитам иногда применяется термин 
«амфиболовый гнейс» с целью подчеркнуть первично-осадочное проис
хождение пород, несмотря на то, что такие породы ни по своему мине
ральному, ни по химическому составу не могут быть названы гнейсами. 
Наоборот, к амфиболитам иногда относят лейкократовые разновидности
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амфиболсодержащих пород, содержание роговой обманки в которых не 
превышает 15—25% общего минерального состава. Хотя между амфи
боловыми гнейсами и некоторыми разновидностями амфиболитов 
нельзя провести резкой границы, все же породы кварц-роговообманко- 
во-плагиоклазового и роговообманково-плагиоклазового состава, харак
теризующиеся малым содержанием темноцветных минералов, не следует 
относить к амфиболитам, так как под гнейсами большинство исследо
вателей понимает метаморфические сланцеватые породы кислого со
става.

Существует мнение, что к амфиболитам нужно относить только 
породы, в которых содержание роговой обманки превышает 50% об
щего минерального состава. Но это, как отмечает Р.Т. Коннон (Cannon,
1963), слишком жесткое требование процентного состава заставит 
исключить много пород, в общем относимых, к амфиболитам. Нами 
предлагается относить к амфиболитам породы, содержание темноцвет
ных минералов в которых не ниже 36—37% общего минерального со
става. Причем при малом содержании фемических минералов (36— 
50%) главным или резко преобладающим из них должен быть только 
амфибол.

Таким образом, можно сказать, что под амфиболитами следует по
нимать прежде всего метаморфические породы плагиоклаз-роговооб- 
манкового состава, образовавшиеся при региональном метаморфизме 
в условиях альмандин-амфиболитовой фации. Употребление термина 
«амфиболит» в данном смысле, по-видимому, не требует никаких ого
ворок.

В широком смысле под амфиболитами надо понимать метаморфи
ческие породы, образовавшиеся в условиях эпидот-амфиболитовой, аль
мандин-амфиболитовой и частично гранулитовой фаций регионального 
метаморфизма, главным фемическим минералом которых является ам
фибол. Употребление термина в данном смысле требует указания на 
минеральный состав породы и (или) на ее фациальную принадлеж
ность.

В целом термин «амфиболит» является достаточно емким и не тре
бует подмены такими определениями, как роговообманковый сланец, 
амфиболовый гнейс, метабазит и т. д.

ХИМИКО-МИНЕРАЛОГИЧЕСКАЯ КЛАССИФИКАЦИЯ

Для амфиболитов в настоящее время отсутствует установившаяся 
и признанная классификация, основанная на генетических, петрографи
ческих или химических особенностях пород.

Подразделение амфиболитов на генетические типы чрезвычайно за 
труднено ввиду отсутствия четких критериев их первичного происхож
дения, хотя гетерогенность пород, по которым могли образоваться ам
фиболиты, считается достаточно установленной.

Существующая собственно петрографическая классификация ам
фиболитов формальна и построена без учета количественно-мннерало- 
гического состава и химических особенностей пород. Она довольно про
ста и производится по второстепенным минералам (гранат, кварц, 
биотит, эпидот и т. д.), названия которых в виде соответствующей при
ставки добавляются к слову «амфиболит». Если помимо (или вместо) 
роговой обманки в породе присутствует амфибол другого типа, эго 
также отражается в названии породы.

Несмотря на значительные колебания в химическом составе амфи
болитов, для них до настоящего времени практически отсутствует под
разделение по химическим признакам.

Первым на химическое разнообразие амфиболитов обратил внима
ние Ф. Ю. Левинсон-Лессинг (1952), который вопреки установившемуся
10



в то время мнению, что большинство амфиболитов в химическом отно
шении принадлежит к типу габбро, показал, что амфиболиты по своему 
химическому составу соответствуют различным породам основного ряда. 
Кроме того, он выделил несколько амфиболитов, для которых не на
шлось химических аналогов среди изверженных пород.

Т. Барт, указывая на химическую близость амфиболитов в целом 
к базальт-габброидной группе, также отмечал: «В то время как базаль
ты и габбро хорошо изучены и существуют хорошо известные химиче
ские и минералогические критерии для различия тех или иных типов 
пород, таких, как толеиты, тефриты, базаниты и т. д., для амфиболитов 
подобной классификации не существует» (Barth, 1959, стр. 146). Пыта
ясь как-то исправить данное положение, он предложил химико-минера
логическую классификацию метаморфических пород мезозоны и в том 
числе амфиболитов. В основу классификации был положен новый метод 
пересчета химических анализов метаморфических пород с приведением 
их к стандартным мезонормативным минералам. Расчеты ведутся в про
центном выражении катионов. В результате пересчетов устанавливается 
определенная ассоциация нормативных минералов, отражающая отно
шение катионов в исходной породе. Из выделенных Т. Бартом восьми 
ассоциаций для пород мезозоны к амфиболитам относятся только пять:

2. Ab*, O r, An, Bi, Н о ± Q ± B k
3. Ab, O r, An, Di, H o ± Q ± B k
6 . Ab, An, С, Bi, H o ± Q ± B k
7. (A b), C, Bi, Ho, H y ± Q ± B k
8 . (A b), Bi, Ac (или D i+ H y ) ,  H o ± Q ± B k

Ассоциации 2 и 3 содержат калиевый полевой шпат и представляют 
собой гранитизированные амфиболиты или амфиболиты, переходные 
к гнейсам. В ассоциации 3 присутствует нормативный диопсид. Сюда, 
по мнению Т. Барта, часто относятся амфиболиты, образовавшиеся за 
счет загрязненных известняков. Ассоциации 6 и 7 являются типичными 
амфиболитовыми. Они характеризуются отсутствием калиевого поле
вого шпата и наличием свободного глинозема. В ассоциации 7 отсут
ствует плагиоклаз. Ассоциация 8 не содержит ни калиевого полевого 
шпата, ни плагиоклаза и представляет собой продукт изменения ульт
раосновных пород. Типичным нормативным минералом этой ассоциации 
является актинолит.

Метод Т. Барта по сравнению с нормативно-молекулярными мето
дами CYPW и Ниггли позволяет переводить результаты химических 
анализов непосредственно в содержании катионов, что значительно 
упрощает расчет нормативных минералов и делает возможным переход 
от одного минерального состава к другому посредством простых урав
нений. В этом основное достоинство метода. Однако классификация 
амфиболитов, предложенная Т. Бартом на основе данного метода, не 
отражает многих существенных особенностей их химизма, выявление 
которых в настоящее время имеет важное значение для выяснения ге
незиса этих пород. Насколько данная классификация не вскрывает все
го химического разнообразия амфиболитов, видно из табл. 1 и 2, в кото
рых приведены несколько химических анализов амфиболитов и их нор
мативные составы, рассчитанные по Т. Барту. Несмотря на то что все 
перечисленные амфиболиты по классификации Т. Барта относятся 
к третьей ассоциации, они существенно различаются как по своим хи
мическим, так и по нормативным составам. В частности, в анализах 1,
4 (табл. 1) амфиболиты характеризуются заметным преобладанием 
СаО над А120 3, тогда как в анализе 6, наоборот, почти двойным, в ана-

* Условные обозначения норм ативны х минералов: АЬ — альбит, Ап —  анортит, 
O r — калиевы й полевой ш пат, Н о — роговая  обм анка, Bi — биотит, Di —  диопсид, 
Ну — гиперстен, Ас — актинолит, С — корунд, Вк — баркевикит, Q — кварц.
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Т а б л и ц а  1 
Химический состав амфиболитов (в вес. %)

Компоненты

Анализы

1 2 3 4 5 6 7

S i0 2 50,45 58,59 49,75 49,53 48,92 50,00 52,51
TiOo 0,29 0,30 3,14 0,47 1,15 0,82 0,94
a i 2 o 3 10,03 10,79 6,57 8,40 14,39 18,80 16,22
F e 2 0 3 1,84 0,41 8,73 3,64 4,64 2,57 3,58
FeO 4,96 3,71 12,83 7,53 8,60 5,51 5,70
M nO С леды 0 , 1 2 0,23 0,16 0,34 0,08 0 , 0 2

M gO 14,99 12,30 5,21 7,22 7,47 4,63 5,43
CaO 15,58 13,21 9,02 15,49 9,58 10,65 7,95
N a„0 1,31 0,40 2,09 2 , 1 0 3,20 4,46 4,53
K . 6 0,34 0 , 0 0 0,94 2,48 1,19 1,18 1,39
p 2' o 5 С леды С леды — 0,03 0,14 — —
C O , 0 , 1 0

1 — по 3 . И. Н емовой (1930); 2 — по А. Б. Э двардсу  (E d w ard s, 1958);
3 — по И . Ф. Трусовой (1956); 4 — по Г. М. Саранчиной (1946); 5 — по
A. Ф. П етрову (1966); 6 — по Ф. Ю. Л евинсон-Л ессингу (1911); 7 — по
B. А. Д оильцы ной и К- А. Ининой (1967).

лизе 7 более чем двойным преобладанием А120 3 над СаО. В анализе 2 
наблюдается низкое содержание щелочей, а в анализах б и 7 — наибо
лее высокое. Анализ 3 отражает железистый, а 1 и 2 — магнезиальные 
типы амфиболитов. Существенно различаются амфиболиты и по сум
марному содержанию в них железа и магния.

В соответствии с колебаниями химических составов наблюдаются 
и значительные колебания нормативных составов амфиболитов 
(табл. 2). Так, анализ 1 представляет собой амфиболит, который по 
своему нормативному составу относится к голомеланократовой породе, 
анализы 2, 3 и 5 — к меланократовым, а 6 и 7 — к мезократовым поро
дам. В анализе 5 содержание нормативного диопсида составляет всего 
2%, а в анализе 4 диопсид является главным и почти единственным 
темноцветным минералом. Так же резко амфиболиты различаются и по 
содержанию других нормативных минералов.

Такой широкий предел колебаний химических составов амфиболи
тов единой ассоциации обусловлен тем, что появление или отсутствие 
тех или иных нормативных минералов, определяющих ассоциацию, за 
висит от соотношения всех породообразующих элементов в исходной 
породе и в каждом конкретном случае может быть вызвано различными 
причинами. Например, появление нормативных диопсида и корунда или 
их отсутствие зависит не только от величины отношения А120 3 : СаО, но 
также от количества щелочей, содержания MgO +  Feo, от количества 
Fe20 3, что особенно существенно для железистого типа амфиболитов, 
от содержания в породе титана и т. д.

. Таким образом, ассоциации нормативных минералов, предложен
ные Т. Бартом, объединяют довольно широкие в петрохимическом отно
шении группы пород, в результате чего различные по своему химиче
скому составу амфиболиты сливаются в единую группу.

В настоящее время требуется более детальное подразделение ам
фиболитов и выделение более узких и четких петрохимических групп. 
Только такая классификация дала бы возможность, если такая возмож
ность вообще существует, разграничить амфиболиты по их петрохими- 
ческим признакам на пара- и ортопороды.

Предлагаемая классификация является первой такой попыткой бо
лее детального подразделения амфиболитов по их химико-минералоги-
12



Т а б л и ц а  2

Нормативные составы амфиболитов (в %)
Анализы

Минералы
1 2 3 4 5 6 7

С ветл ы е  м инералы

АЬ 2,31 3,90 20,40 19,65 15,03 21,37 32,02
Ап 5,80 6,95 — 5,32 3,39 27,33 1 2 , 6 8

O r — — — 1 1 , 0 1 7,30 7,25 8,40
Q — 13,60 13,09 — — — —
Ар — — — 0,15 0,28 — —
Са — — — — — 0,29 —

С у м м а 8 , 1 1 24,45 33,49 39,10 32,00 56,24 53,10

Т ем ноцветны е м инералы

Но 43,17 61,43 18,15 — 35,82 0,93 21,76
Вк 14,68 — — — 2 2 , 6 8 30,04 14,76
Di 28,48 12,96 19,60 45,84 2,24 8,44 6,57
Bi 3,04 — 10,08 1 0 , 0 2 —• _ —
Ti 0,63 0 , 6 6 7,02 1,05 2,37 1 , 6 8 1,37
Mt 1,89 0,50 9,78 3,99 4,89 2,67 2,87

С у м м а 91,89 75,55 66,51 60,90 6 8 , 0 0 43,76 46,90

П р и м е ч а н и е .  В нормативны х составах ам ф иболитов присут
ствуют избыточны е катионы  кальц ия (ан али з 4—2,97%) и магния (а н а 
ли з 3—1,88%).

ческим признакам. В основу ее положено 700 химических анализов ам
фиболитов, заимствованных из различных литературных источников, 
в том числе 60 новых анализов, полученных при изучении амфиболитов 
комплексов Кейв и Полмос-Порос (материалы В. А. Тенякова, О. М. Ро
зена, К. А. Жук-Почекутова и О. В. Горбачева). Классификация пост
роена на сочетании метода чисел Ниггли и нормативного метода 
Т. Барта (Barth, 1959).

Метод чисел Ниггли нами выбран из-за сравнительной простоты 
расчета и возможности применения «чисел» для характеристики и со
поставления химического состава амфиболитов не только с метаморфи
ческими, но и магматическими и осадочными породами. Применяя для 
разработки классификации амфиболитов нормативный метод, мы ста
рались приблизить рассчитываемый нормативный состав пород к их 
реальному, поэтому отказались от ряда нормативных минералов, пред
ложенных Т. Бартом, которые не характерны для амфиболитов. В част
ности, вместо корунда нами предлагается нормативный гранат-альман
дин - i-  (Fe3Al2 Si30 i2) , а вместо полущелочного амфибола — баркеви-

кита [Na2CaMg4Al2Si70 22(О Н )2] — известковые амфиболы типа

паргасита * [NaCa2Mg4Al3Si6022( 0 H ) 2] и эденита - j j  [NaCa2MgsX
XAlSi70 22( 0 N ) 2]. Избыток M g" +  Fe--, образующийся иногда при рас
чете, по нашему мнению, лучше обозначать не в виде избыточной вели
чины Mg', как предлагает Т. Барт, а связывать в амфибол типа кум-
мингтонита-yg- [Mg7Si80 22(OH)2]. Все остальные минералы при расчете

* С остав паргасита и всех приведенных ниж е амфибо'лов нами взят  по 
Ф. Р. Бойду  (1961).
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нормативных составов взяты по Т. Барту: апатит, сфен, магнетит, орто
клаз, анортит, диопсид, гиперстен, обыкновенная роговая обманка
-yir- [Ca 2Mg4Al2 Si7 0 2 2 (O H ) 2 ], биотит -jp [KAIMg3Si3(O H ) 2 ], актинолит

Yg- [Ca2Mg5Si8022(0H)2]. Но как показало сопоставление нормативных
ассоциаций с реальными парагенезисами, сфен для высокоглиноземи
стых и большинства глиноземистых (гранатовых) амфиболитов явля
ется малохарактерным минералом, поэтому нами предлагается в этих 
породах связывать титан в ильмените.

Итак, имевшиеся в нашем распоряжении анализы амфиболитов 
были первоначально пересчитаны на нормативные составы и по со
держанию в них тех или иных породообразующих минералов породы 
были подразделены на определенные группы — нормативные ассоциа
ции. Всего выделено 26 ассоциаций. Затем, исходя из процентного со
держания цветных и светлых минералов, данные ассоциации были объе
динены в более крупные группы.

I — голомеланократовые амфиболиты с содержанием цветных
минералов более 80%;

II — меланократовые амфиболиты 60—80%;
III — мезократовые амфиболиты с содержанием цветных минера

лов менее 60%, но более 36%.
На основании количественных значений чисел Ниггли (а1 : с, t и 

fm) среди них были выделены следующие петрохимические типы:
1) амфиболиты щелочноземельного типа ( a f : с ^ 0 ,5 7 ;  t< 0 ) ;
2) амфиболиты щелочноземельно-глиноземистого типа (а! : с >  

> 0 ,5 7 ^ 0 ,8 0 ;  t< 0 ) ;
3) амфиболиты глиноземистого типа ' (al : с>0,80; t ^ 0 ) ;
4) высокоглиноземистые амфиболиты ( t ^ , +  l);
5) амфиболиты собственно железисто-магнезиального типа, харак

теризующиеся крайне высоким содержанием железа и (или) магния 
( fm ^ 8 5 )  при очень низком содержании кальция и алюминия, когда 
значение отношения al : с теряет свой смысл.

В соответствии с данными подразделениями минеральные ассоциа
ции амфиболитов сведены в табл. 3. Названия предлагаемых ассоциа
ций установлены по присутствию главных породообразующих минера
лов амфиболитов, а также по названию минералов (гранат, диопсид, 
куммингтонит и др.), образование которых связано с появлением соот- 
ветствующиего элемента, избыточного по отношению к роговой обман
ке или плагиоклазу. Однако это вовсе не значит, что данные избыточ
ные компоненты всегда связываются именно в указанных названием 
ассоциации минеральных формах. Просто названием ассоциации мы 
старались, с одной стороны, выделить наиболее характерные для дан
ного петрохимического типа амфиболитов естественные парагенезисы, 
с другой — как-то сохранить единство в названиях нормативных ассо
циаций. Однако выполнить одновременно два этих условия для неко
торых типов амфиболитов невозможно. Поэтому название некоторых 
ассоциаций в какой-то степени условно. Так, реальные амфиболиты 
Di—Ku—Но, Di—Но и Кп—Но ассоциаций чаще всего представлены 
тремолит-актинолитовыми разновидностями.

Основным недостатком предлагаемой схемы ассоциаций является 
то, что она не вскрывает величины отношения MgO : FeO в исходной 
породе. Магний и железо, обладая практически неограниченным изо
морфизмом в роговых обманках и других железисто-магнезиальных 
силикатах и алюмосиликатах, не дают в большинстве случаев само
стоятельных минералов. Поскольку выявление величины отношения 
MgO : FeO может быть важным при решении вопроса о генезисе амфи
болитов, нами предлагается для подразделения амфиболитов по степе-
14



Т а б л и ц а  3-

Нормативные ассоциации амфиболитов

Содер- Петрохимический тип

Амфи
болиты

темно-
цвет-
ных

мине
ралов

Щ елочноземель
ный

(a l :c < 0 ,5 7 ,  t< 0 )

Щ елочноземельно
глиноземистый 

( a l s c > 0,57 <0,80 , 
t < 0 )

Г линоземистый 
( a l s o  0,80, t < 0 )

Высокоглино
земистый 
(t >  +  1)

Собственно 
железисто
магнези

альный 
(fm >  85)

<D
3
Ю

Di — Ku — Но 
Д иопсид- 

кум м ингтонит- 
роговообм ан- 

ковая

Ku —  Но 
Куммингто- 

нит - 
роговообм ан- 

ковая

G r —  Ku —  Но 
Г ран ат- 

кум м ингтонит- 
роговообм ан- 

к овая

Но — G r 
Роговооб- 
м анково- 

гр ан атовая

Ku
К ум -

м ингто-
нитовая

О
неО
О-
>5
ОXсЗП
а»
S
о
ч
о

Осо
А

Di — Но 
Д иопсид- 

р о говооб м ан - 
ковая

Но
Р оговообм ан-

ковая

с_

Q r — Но 
Г ран ат- 

роговообм анко- 
вая

Di — А Ь — Но 
Д иопсид- 
альбит- 

роговообм ан- 
ковая

А Ь — Но 
А льбит- 

роговообм ан- 
ковая

А Ь — G r — Но 
А льби т-р о го во - 

обм анково- 
гр ан ато вая

3

Di — Р1 — Но 
Д иопсид- 

п лагиоклаз*- 
роговообм ан- 

ковая

Р1 — Но 
П л аги оклаз- 

р о говооб м ан - 
ковая

A b — G r — Но 
А льбит- 
гр ан ат- 

роговообм ан- 
ковая

Н о — PI — G r 
Р оговообм ан- 

ково- 
плаги оклаз- 
гр ан ато вая

онсо <£
о

М
О

сз
О

1
8 Di — O l g - H o  

Д иопсид- 
ол и го клаз- 

роговообм ан- 
ковая

O lg  — Но 
О лигоклаз- 

роговообм ан- 
ковая

G r — Р1 — Но 
Г ранат- 

плаги оклаз- 
роговообм ан- 

ковая

* П од плагиоклазом  в данном случае и во всех плагиоклазовы х ассоциациях имеется в ви ду  
андезин и более основной плагиоклаз.
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Продолжение табл. 3
Содер Петрохимический тип

Амфи
болиты

жание
темно-
цвет
ных

мине
ралов

Щ елочнозе
мельный 

(а1:с <  0,57, t  <  0)

Щ елочноземельно
глиноземистый 

(al s с >  0,57 <  0,80, 
t < 0 )

Глиноземистый 
(a l: с >  0,80, t <  0)

Высокоглино
земистый 
(t >  +  1)

Собственно 
ж елезисто
магнези

альный 
(fm >  85)

(Н о, С а) * —  
Di — Р1 

Д иопсид- 
п л аги оклазо - 

вая

Н о — Di — Р1 
Р оговообм ан- 
ково-диопсид- 

плаги оклазо- 
вая

Н о — Gr  — Р1 
Р оговообм ан- 
к о во-гран ат- 
плагиоклазо- 

вая

(Н о ) — G r — Р1 
Г ранат- 

п л аги оклазо - 
вая

М
ез

ок
ра

то
вы

е

о

V

Н о — Di — O lg  
Роговообм ан- 
ково-диоп сид- 

о лигоклазо - 
вая

Н о — G r — O lg  
Р оговообм ан- 
ко во -гр ан ат- 
о лигоклазо - 

вая

сО 
со
Л Н о — Р1 

Р оговооб- 
м анково- 

плаги оклазо  
вая

-

Но — O lg
Роговооб-
м анково-

олигоклазо-
вая

* С одерж ание минералов, указанн ы х в скобках, находится в подчиненном количестве 
и в названи е ассоциации не входит.

ни их железистости и магнез'иальности использовать величину Ниггли 
mg и соответственно различать: 1) железистые (m g<0,36); 2) желези- 
сто-магнезиальные (mg =  0,36—0,67); 3) магнезиальные (mg>0,67)
типы.

Выделенные ассоциации характеризуются вполне определенными 
значениями чисел Ниггли, что позволяет установить каждую ассоциа
цию на основании количественных значений чисел, не прибегая к рас
чету нормативного состава. Таблица для определения ассоциаций по 
числам Ниггли приведена в конце статьи (см. табл. 5). Следует, одна
ко, заметить, что ввиду недостаточного количества химических анали
зов, имевшихся в нашем распоряжении, для ряда нормативных ассо
циаций их границы по числам установлены недостаточно четко, напри
мер для куммиигтонитовой, диопсид-плагиоклазовой, куммингтонит- 
гранат-роговообманковой и некоторых других, представленных каждая 
менее чем десятью анализами. В дальнейшем эти границы могут быть 
уточнены. Кроме того, необходимо отметить, что между смежными ас
социациями амфиболитов не существует резких границ ни по химиче
скому, ни по нормативному составу. Отсюда следует, что, например, 
в некоторых амфиболитах плагиоклаз-роговообманковой ассоциации, 
в которых величины а1 : с, alk близки к соответствующим величинам 
в амфиболитах, попавшим в диопсид-плагиоклаз-роговообманковую 
или гранат-плагиоклаз-роговообманковую ассоциации, иногда в не
большом количестве (1—5%) могут соответственно присутствовать 
нормативные диопсид или гранат.
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Как видно из табл. 3, ассоциации амфиболитов щелочноземельно
го типа всегда содержат нормативный диопсид. Следовательно, появ
ление нормативного диопсида здесь в первую очередь определяется 
величиной отношения алюминия к кальцию (а! :с< 0 ,57 ) .  В высокогли
ноземистых амфиболитах, характеризующихся величиной t ^  +  l, все
гда присутствует нормативный гранат. Если бы появление норматив
ного граната или диопсида зависело только от величины отношения 
алюминия к кальцию в исходной породе, то все ассоциации амфиболи
тов щелочноземельно-глиноземистого типа всегда характеризовались 
бы отсутствием нормативного граната и одинаковыми пределами отно
шения a l : с, а в ассоциациях амфоболитов глиноземистого типа всегда 
бы присутствовал нормативный гранат. Однако на самом деле в некото
рых амфиболитах щелочноземельно-глиноземистого типа, содержащих, 
в частности, повышенное количество щелочей, присутствует норматив
ный диопсид, а в глиноземистых амфиболитах с повышенной щелоч
ностью нередко отсутствует гранат. Появление нормативного диопсида 
в ассоциациях амфиболитов щелочноземельно-глиноземистого типа 
с увеличением содержания щелочей и отсутствие граната в ассоциа
циях глиноземистых амфиболитов обусловлено тем, что щелочи связы
ваются только с глиноземом и при увеличении их содержания они свя
зывают большее количество глинозема, в результате чего образуется 
относительный избыток кальция. Таким образом, при повышенном со
держании щелочей нормативный диопсид образуется при величине 
al : с>0,57, а гранит может отсутствовать в породах, в которых отно
шение al : с>0,80. Границы таких ассоциаций в табл. 3 несколько сдви
нуты вправо, и данные ассоциации занимают промежуточное положе
ние соответственно между амфиболитами щелочноземельного и щелоч
ноземельно-глиноземистого типов, между амфиболитами щелочнозе
мельно-глиноземистого и глиноземистого типов (ассоциации Di—Ab— 
Но, Ab—Но, Di—Olg— Но, Olg—Но Но—Di—Olg).

Рассмотрим теперь, какое влияние оказывает изменение содержа
ния суммы магния и железа на появление в нормативных ассоциациях 
граната и диопсида и как меняются в связи с этим границы al : с отно
шения для выделенных ассоциаций. При относительно высоком содер
жании железа и магния в исходной породе кальций и алюминий связы
ваются обычно в роговой обманке в соотношении 1:1. При недоста
точном их содержании кальций и алюминий образуют анортит, в ко
тором Al :Са =  2 : 1, т. е. уменьшение содержания магния и железа ве
дет к относительному увеличению кальция и наоборот. В табл. 3 это 
отражается следующим образом. В мезократовых амфиболитах щелоч
ноземельно-глиноземистого типа, характеризующихся пониженным со
держанием железа и магния, даже в породах с невысоким содержа
нием щелочей (Но—Di—Р1 ассоциация) присутствует нормативный 
диопсид, а в мезократовых амфиболитах глиноземистого типа с не
большим содержанием щелочей (Но—Р1 ассоциация) отсутствует нор
мативный гранат. Таким образом, с уменьшением содержания магния 
и железа ассоциации, так же как и при увеличении щелочей, сдвига
ются в таблице вправо. Для голомеланократовых и меланократовых 
амфиболитов, характеризующихся, как известно, высоким содержани
ем магния и железа, наоборот, граница ассоциаций сдвигается влево 
(Gr—Но, G r—Р1—Но ассоциации). Иными словами, с повышением со
держания щелочей и понижением содержания магния и железа в ис
ходной породе нормативный диопсид может образовываться при 
а! : с>0,57 (т. е. не только в щелочноземельных амфиболитах), а гра
нат может отсутствовать при отношении al : с>0,80 (т. е. в глиноземи
стых амфиболитах) и наоборот, при увеличении содержания магния и 
железа гранат может присутствовать в породах при al : с<0,80 (т. е. 
в щелочноземельно-глиноземистых амфиболитах). Поэтому не случай-
2  Зак . 34



но при выделении основных петрохимических типов амфиболитов пре
делы а1 : с отношения нами брались по среднему в ряду меланократо- 
вости и щелочности амфиболитов, а именно, для щелочноземельного 
типа по меланократовым амфиболитам диопсид-плагиоклаз-роговооб- 
манковой ассоциации, а для амфиболитов щелочноземельно-глиноземи
стого типа — по меланократовым плагиоклаз-роговообманковым амфи
болитам.

Таким образом, с помощью табл. 3 нормативных ассоциаций до
статочно легко установить, чем обусловлено образование той или иной 
ассоциации: величиной отношения а1 : с или низким или высоким со
держанием щелочей, магния и железа.

Предлагаемые нормативные ассоциации выделены на оснований 
соотношения в исходной породе СаО, А120з, MgO+lFeO, Na20  +  K20 
при величинах Ре20з, К20  и S i0 2, не превышающих существенно их 
средних значений в амфиболитах. При резко повышенном их содержа
нии или появлении заметных количеств минералов, вообще не харак
терных для амфиболитов или не характерных в таком большом коли
честве, ассоциация нарушается. При наличии нормативных ассоциа
ций, зафиксированных определенными значениями чисел Ниггли, до
статочно легко установить, чем в каждом случае вызвано это нару
шение.

Для наглядности приведем пример из наиболее распространенных 
случаев нарушений нормативных ассоциаций, вызванных резко повы
шенным содержанием кремнезема в исходной породе. Так, в частности, 
один из пересчитанных нами амфиболитов характеризуется следующи
ми количественными значениями чисел Ниггли: si =  167, al =  21, fm='52, 
с =  16, a lk= 10  и al : с —1,31. На основании значений fm, alk и al : с 
по табл. 5 для данного, амфиболита однозначно устанавливается 
АЬ—Gr — Но ассоциация. Однако величина si резко завышена по срав
нению с табличной. Следовательно, реальная порода с данными петро- 
химическими параметрами должна содержать ощутимое количество 
кварца, а по содержанию нормативных минералов она уже будет отно
сится не к группе меланократовых пород, к которым относятся амфи
болиты АЬ—Gr—Но ассоциации, а к мезократовым породам — т. е. 
ассоциация нарушена. Отсюда можно сделать предположение, что 
данный амфиболит, возможно, имеет первично-осадочное происхожде
ние, так как для изверженных пород в целом не характерно столь 
высокое значение si =  167 при одновременно высокой величине fm =  52.

Если нарушение ассоциации вызвано не увеличением содержания 
кремнезема в исходной породе, а другими причинами, указанными 
выше, то в табл. 5 эти нарушения не фиксируются. Они выявляются 
только при расчете нормативных составов или при сопоставлении по
следних с реальными.

Для ассоциаций, отклоняющихся от нормативных, рядом с ее обо
значением, по-видимому, следует одновременно указывать и норматив
ную ассоциацию, поскольку последние петрохимически обособлены. 
Например, если нарушение плагиоклаз-роговообманковой ассоциации 
вызвано появлением значительных количеств магнетита (что равно
сильно уменьшению содержания FeO в исходной породе) и, как след
ствие этого, образуется нормативный диопсид, то ассоциацию следует 
обозначать так: PI—Di—Mt—Но (Но—Р1).

При выявлении ассоциаций, отклоняющихся от нормативных, сле
дует иметь в виду, что расчеты нормативных составов ведутся на ос
нове идеализированных формул породообразующих минералов, что 
неизбежно вызывает искусственное завышение одних нормативных 
минералов и занижение других по сравнению с их реальными количе
ствами в породе. В силу этого, как показало сопоставление составов, 
нормативных ассоциаций с составами естественных парагенезисов, ма~ 
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лое количество избыточного элемента, получающееся при расчете, 
в большинстве случаев не образует самостоятельных минералов и избы
точные элементы на. самом деле входят в главные породообразующие 
минералы, усложняя их реальные составы. Следовательно, малыми 
расхождениями нормативных составов с модальными следует прене
брегать. Сказанное прежде всего относится к тем случаям, когда по
роды одной ассоциации близки по своему химическому составу к по
родам смежной ассоциации, т. е. имеются в виду их приграничные 
значения, когда эти породы практически можно отнести и к той и 
к другой ассоциации. Во всех же других случаях обычно с появлением, 
например, граната или какого-нибудь другого высокоглиноземистого 
минерала в амфиболитах щелочноземельно-глиноземистого или щелоч
ноземельного типов фиксируются кальцийсодержащие минералы, 
вплоть до кальцита. Появление в этих ассоциациях граната, сосущест
вующего с кальцитом, может указывать на наличие наложенного мета- 
соматического процесса или иной, не альмандиновый состав граната. 
Вообще появление минералов, необычных для данной ассоциации (ее 
нарушение), может указывать на специфику происхождения или мета
морфизма породы. Так, некоторые из изученных нами тонкополосча
тых амфиболитов полмос-тундровской свиты (Кольский полуостров) 
относятся по своему химическому составу к диопсидовым нормативным 
ассоциациям, но реально содержат гранат. Породы характеризуются 
чередованием тонких прослоев (первые миллиметры) амфиболитов, 
содержащих гранат с прослоями амфиболитов, в которых присутст
вуют эпидот, диопсид и иногда кальцит. Таким образом, нарушение 
ассоциации в этом случае обусловлено неравномерным тонкополосча
тым распределением вещества, отражающим первично-осадочное про
исхождение пород, которое подтверждается геологическими, петрогра
фическими и геохимическими данными.

В естественных ассоциациях глиноземистых амфиболитов гранат 
часто отсутствует при появлении в породах значительных количеств 
магнетита или биотита. Появление этих минералов равносильно умень
шению общего содержания в породе магния и железа, что рассматри
валось выше. Избыток глинозема в этом случае обычно связывается 
в анортите и породы характеризуются более основным плагиоклазом.

Таким образом, при отклонении реальных составов от составов 
нормативных ассоциаций всегда фиксируются минералы, связывающие 
избыток того или иного элемента, появление которого вызвано нару
шением ассоциации. В тех случаях, когда амфиболиты по своему хими
ческому составу относятся к диопсидовым или гранатовым норматив
ным ассоциациям, а на самом деле не содержат, соответственно, ни 
диопсида ни граната, ни других минералов, непосредственно указыва
ющих на наличие относительного избытка того или иного элемента 
в исходной породе, причину такого несоответствия минерального соста
ва нормативных ассоциаций с естественными следует искать в измене
нии химического состава роговых обманок реальных парагенезисов.

Из сказанного следует, что выделенные нормативные ассоциации 
способствуют изучению минерального состава амфиболитов и выясне
нию его зависимости от химического состава пород, а главное, по на
шему мнению, ставят вопрос о необходимости выявления и изучения 
причин, вызывающих отклонение минерального состава амфиболитов 
от состава наиболее распространенных их разновидностей. Колебания 
минерального состава амфиболитов, по-видимому, отражают не толь
ко изменения условий метаморфизма, поскольку рассматриваемые ам
фиболиты в целом относятся к единой фации метаморфизма, но и вли
яние метасоматоза, а также первичную природу — генезис амфиболи
тов. Вполне возможно, что различие исходного минерального состава 
магматических и осадочных пород, послуживших первичным материа
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лом для образования амфиболитов, при сходном их химическом соста
ве вызывает и иную последовательность кристаллизации в процессе 
метаморфизма, а отсюда и некоторое, пусть не очень значительное, 
различие минеральных составов конечных продуктов метаморфизма — 
амфиболитов. Так или иначе, этот вопрос представляется в высшей 
степени интересным.

Для большинства нормативных ассоциаций амфиболитов нахо
дятся химические аналоги среди магматических пород нормального 
ряда и только для шести из них (ассоциации Но—Gr, Ab—Но—Gr, 
Но—PI—Gr, Gr—Р1, Но—Gr—Olg, Du—PI) такие аналоги отсутст
вуют. Данные ассоциации представлены: 1) амфиболитами высоко
глиноземистого типа, характеризующимися к тому же и высокими со
держаниями магния и (или) железа (fm больше 40); 2) щелочнозе
мельными амфиболитами, имеющими высокое содержание кальция и 
относительно низкое содержание магния и (или) железа (fm мень
ше 40).

Амфиболиты, для которых не существует химических аналогов 
среди магматических пород нормального ряда, вероятнее всего, могут 
иметь первично-осадочное происхождение, но они могут также, по-ви
димому, образовываться по аномальным породам, возникшим при кри
сталлизации контаминированной или ассимилированной магмы или 
явиться продуктом метасоматического преобразования различных по 
своему генезису пород. В частности, высокоглиноземистые амфиболиты 
как контактные разности ортоамфиболитов щелочноземельно-глинозе
мистого типа были изучены нами среди высокоглиноземистых пород 
свиты кейв (Кольский полуостров). В образовании их значительная 
роль принадлежала метасоматическим процессам, сопровождавшим 
метаморфизм этих пород. Характерно, что в целом именно среди ам
фиболитов высокоглиноземистого типа наиболее часто встречаются раз
новидности с резко нарушенной ассоциацией нормативных минералов, 
обусловленной очень высоким содержанием или кремнезема или ка
лия. Другой любопытной особенностью высокоглиноземистых амфибо
литов является заметное преобладание среди них железистых типов 
(mg<0,36) и нередко с ярко выраженной железистостью (mg =  0,15— 
0,30), в то время как для других ассоциаций амфиболитов в общем 
характерны железисто-магнезиальные разновидности (mg =  0,36—0,67).

Амфиболиты, для которых существуют химические аналоги среди 
магматических пород, также нельзя все целиком относить к ортопоро- 
дам. Как частный пример можно привести амфиболиты диопсид-кум- 
мингтонит-роговообманковой ассоциации, которые могут образоваться 
за счет сравнительно небольшого метасоматического изменения как 
гипербазитов, так и доломитов (в первом случае происходит привнос 
СаО и S i0 2, во втором — привнос кремнезема и относительное пере
распределение кальция и магния). Такие амфиболиты' (тремолититы) 
были, например, описаны И. Ф. Романовичем (1962). Кроме того, надо 
иметь в виду, что наряду с существованием петрохимических аналогов 
среди магматических пород для большинства амфиболитов этой группы 
существуют близкие по своему химическому составу породы среди се- 
диментогенных образований (Сидоренко и др., 1968). Наконец, среди 
амфиболитов данного типа можно выделить амфиболиты с резко нару
шенной ассоциацией нормативных минералов, вероятность происхож
дения которых за счет обычного (без привноса и выноса) метаморфиз
ма основных пород, по нашему мнению, очень мала. Скорее всего дан
ные породы в большинстве своем имеют первично-осадочное или мета- 
соматическое происхождение. Так или иначе, нельзя только по одному 
валовому химическому составу амфиболитов однозначно решить их ге
незис. В каждом отдельном случае необходимо знание конкретной гео
логии и привлечение геохимических и других методов исследования. 
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Для того чтобы пояснить принятую систему пересчета анализов и 
на конкретных примерах показать метод выделения нормативных ас
социаций минералов в амфиболитах, целесообразно привести основные 
положения нормативного метода Т. Барта (Barth, 1959), отсутствую
щего в русском переводе, дать краткий критический анализ этого ме
тода и предлагаемые нами расчеты нормативных ассоциаций.

Для пересчета нормативных составов по методу Т. Барта данные 
химических анализов, выраженные в весовых процентах, переводят 
в атомные количества. При этом пренебрегают содержанием воды, 
а сумму всех остальных компонентов приводят к 100%. Далее перехо
дят к непосредственному расчету минерального состава.

Нормативные значения сфена (Ti), магнетита (Mt), апатита (Ар), 
кальцита (Са), альбита (АЬ) и ортоклаза (Or) рассчитывают обычным 
путем, исходя соответственно из процентного содержания титана, окис- 
ного железа, фосфора, двуокиси углерода, натрия и калия. Остатки за- 
кисного железа объединяют с магнием, обозначая условным индексом 
Mg'. Оставшееся после образования апатита и кальцита количество 
кальция обозначают индексом Са', а .оставшееся после образования 
альбита и ортоклаза количество алюминия — индексом А Г. Далее на 
основании соотношений Mg', Са' и А Г определяется ассоциация. Ассо
циация 2 (Ab, Or, An, Bi, H o ± Q ± B k )  развивается при условии А1'>
> 2 С а '— ?pMg'. Ассоциация 3 (Ab, Or, An, Di, H o ± Q ± B k )  образу

ется при А Г < 2 С а-----?>-Mg'. Ассоциация 6 (АЬ, Ап, С, Bi, H o ± Q ± B k )

лишена калиевого полевого шпата и развивается, если A l '- t - - -y M g '>
> 2 С а '+ 1 ,5 К  и если M g '> 3K . Ассоциация 7 [(АЬ), С, Bi, Ac, H o ± Q ±  
±Bk] лишена калиевого полевого шпата и анортита и развивается 
в условиях ассоциации 6, но когда M g '> 2  Са' +ЗК. Ассоциация 8 
[(Ab), Bi, Ac, H o ± Q ± B k ]  должна удовлетворять требованиям ассоциа
ции 7, но отличается от нее более высоким значением Mg'.

После установления ассоциации для каждой из них предлагается 
индивидуальный порядок расчета главных породообразующих минера
лов. В частности, для амфиболитов ассоциации 3, в которых после об
разования Ар, Mt, Ti, АЬ и Or оставшийся кальций должен распреде
ляться между анортитом, роговой обманкой и диопсидом, предлагается 
следующее уравнение для определения количества кальция, входяще
го в анортит: Х =  - у  (АГ +  С а '—M g'). После этого по остатку АГ рас
считывают роговую обманку, а затем по остатку M g'— диопсид.

По нашему мнению, предлагаемый Т. Бартом порядок расчета из
лишне сложен. Сначала определяются дополнительные величины Са' 
АГ, Mg', затем для определения ассоциаций при каждом расчете нуж
но решить не менее 2—4 приведенных выше неравенств. После чего 
опять по дополнительным формулам нужно определять распределение 
остатка Са', Mg', АГ между главными породообразующими минерала
ми. Этих операций, по-видимому, можно избежать, если после образо
вания «малых» минералов (Ар, M|t, Ti, Ab, Or), предполагая, что все 
количество кальция, магния и алюминия должно войти в роговую об
манку и анортит, приступать к непосредственному их расчету. Причем, 
роговую обманку надо рассчитывать по наименьшему содержанию А!', 
Са' или Mg', а затем по наименьшей величине остатка Са' или АГ 
рассчитывать анортит. Далее, по наличию или отсутствию остатка Са', 
АГ или Mg' определяется нормативная ассоциация, предварительно 
связав указанные избыточные катионы, если таковые имеются, в соот
ветствующих минералах — диопсиде, гранате или куммингтоните. Для 
образования допсида и граната (альмандина) по избыточному каль
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цию и алюминию (С) нами предлагаются соответственно следующие 
уравнения:

15 Н о + 3  С а + З  Q =  16 Di-f-5 Ап;

45 Н о + 1 4  C + 3 ,Q  =  30 А п + 3 2  Сг.

Если после образования роговой обманки, (или роговой обманки и 
анортита) в избытке останутся только Са' и M g' или А1' и M g' или 
только Mg', то следует рассчитывать соответственно диопсид, гранат 
или куммингтонит обычным способом по формулам: диопсид
1/4 (CaMgSi20 6), гранат 1/8 (Fe3Al2Si30  ;2) и куммингтонит 
l/15[Mg7Si8022(0H)2], но прежде чем перейти к вычислению кумминг- 
тонита, необходимо остаток M g' связать с ортоклазом в биотит по 
уравнению: 5 0 r  +  3Mg' =  8Bi.

При расчете нормативных составов амфиболитов, которые 
характеризуются недостатком кремнезема, для того чтобы сбаланси
ровать его дефицит, Т. Барт вводит нормативный баркевикит 
l/16[Na2CaMg4Al2Si7022(0H)2] и предлагает соответственно следующее 
уравнение десилицификации: 15Но +  10Ab= 16Bk +  5 A n + 4 0 .  При значи
тельном недостатке кремнезема нередко всю роговую обманку прихо
дится переводить в полущелочной амфибол-баркевикит, в то время как 
такие амфиболы не характерны для амфиболитов. По нашему мнению, 
вместо баркевикита следует применять более характерный для амфи
болитов известковый амфибол типа паргасита — l/1 6 [N aC a2M g 4A l3Si6 
0 22( 0 Н ) 2] и, соответственно, уравнение десилицификации будет:

15 Н о + 5  А Ь =  16 Р а + 4  Q.

При расчетах нормативных составов амфиболитов, характеризую
щихся достаточным количеством кремнезема, весь амфибол будет 
представлен обыкновенной роговой обманкой. Ее идеализированная 
формула, предложенная Т. Бартом, и соответствующая, по Ф. Р. Бойду 
(1961), полусумме чермакитовой и тремолитовой составляющих, имеет 
следующий вид: l/15tCa2Mg4Al2Si7022( 0 H ) 2]. Как указывал Т. Барт 
(Barth, 1959), состав роговой обманки на самом деле гораздо сложнее. 
Помимо главных элементов в ней содержатся в небольшом количестве 
также Na, К, Fe3+, Ti. Кроме того, надо отметить, что соотношение са
мих главных элементов, составляющих роговую обманку, не остается 
постоянным. Нами было пересчитано более 30 анализов роговых обма
нок из амфиболитов (приведенных различными исследователями) на 
составляющие, выраженные через известковые амфиболы: обыкновен
ная роговая обманка, паргасит, эденит (Ed). Для обыкновенной рого
вой обманки в расчет бралась приведенная выше идеализированная 
формула по Т. Барту. Как показали расчеты, содержания паргаситовой, 
эденитовой и роговообманковой составляющих в реальных роговых об
манках амфиболитов колеблются в пределах от 0 до 60%. Кроме того, 
как избыточные составляющие в амфиболы входят куммингтонит и 
жедрит [iMg5Al4Si6 0 2 2(0 H )2] от нуля до 10— 12% в сумме (в одном 
случае до 19%). Характерно, что для роговых обманок из амфиболи
тов щелочноземельного типа наблюдается заметное повышение эдени
товой молекулы, а для глиноземистых — паргаситовой. Для последних 
в роговых обманках часто наблюдается и наличие жедритовой состав
ляющей (2— 10%).

Таким образом, реальный состав роговых обманок амфиболитов 
гораздо сложнее ее идеализированного состава, к тому же он непо
стоянен. Поэтому невозможно предложить универсальную формулу 
роговой обманки, удовлетворяющую всем случаям.

При сопоставлении реальных составов роговых обманок с ее при
нятым для расчета идеализированным составом видно, что наиболь
шее содержание из всех элементов, входящих в реальные роговые об
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манки амфиболитов, но не учтенных ее идеализированной формулой, 
имеет натрий. Отсюда следует, что в нормативных составах амфиболи
тов, не характеризующихся недостатком кремнезема, плагиоклаз имеет 
более кислый состав, чем на самом деле. Порядок завышения альби- 
товой составляющей в плагиоклазах нормативных ассоциаций можно 
показать простым расчетом. Допустим, что по данным модального со
става амфиболиты содержат 60% роговой обманки, в состав которой 
входит 60% молекулы идеализированной роговой обманки (т. е. мак
симальное содержание по данным 30 анализов) и 40% паргаситовой 
составляющей. Посмотрим, сколько в таком случае появится избыточ
ного! альбита в нормативном составе, если порода обладает достаточ
ным количеством кремнезема и расчет роговой обманки ведется толь-

„ , 60 X  40 -  г  о,
ко по ее идеализированно!! формуле ю о х 3 2  ==7’5 '0’ т - е- Даж е при
максимальном содержании в амфиболе роговообманковой составляю
щей, в нормативном составе амфиболитов будет фигурировать 7,5% 
альбита, который на самом деле входит в состав роговой обманки.

При сопоставлении нормативных составов амфиболитов с реаль
ными это следует иметь в виду. В связи с этим здесь же отметим, что 
среди выделенных нами нормативных ассоциаций названия для четы
рех из них являются условными (Di—Ab—Но, Ab—Но, Ab—Gr—Но, 
Ab—Но—Gr), поскольку парагенезис альбит — роговая обманка н е х а 
рактерны для амфиболит-альмандиновой фации метаморфизма. Нами 
они названы альбитовыми для того, чтобы выделить амфиболиты, ха
рактеризующиеся повышенной щелочностью и наиболее высоким со
держанием магния и железа среди группы меланократовых амфиболи
тов. При принятом расчете содержание нормативного альбита в этих 
породах колеблется от 15 до 30%. Однако в реальных породах данного 
петрохимического типа, метаморфизованных в условиях амфиболито
вой фации, плагиоклаз будет иметь более основной состав и значитель
ная часть натрия будет связана в роговой обманке.

Для получения более точных совпадений необходимо изучение 
шлифов, чтобы иметь количественную и качественную характеристику 
титансодержащих минералов, плагиоклаза, данные о количестве био
тита, магнетита и других минералов. Учет этих данных дает довольно 
хорошее совпадение нормативных и реальных составов и позволяет 
приближенно определять состав роговых обманок.

Ниже приводим пример расчета нормативного состава амфиболи
та (табл. 4).

После получения магнетита, сфена, апатита, ортоклаза и альбита 
обычном способом, по наименьшей величине остатка А1', Са' или Mg', 
рассчитываем роговую обманку (в данном случае по величине АГ =  
=  7,77). Затем по остатку С а '=1 ,98  получаем диопсид. Остаток M g' 
связываем в биотит по уравнению 5 0 r + 3 M r '  =  8B i и получаем 
0,65 Or +  0,39 M g '=  1,04 Bi. Вычитаем из общего количества Ог=1,45 
величину Or =  0,65, идущую на образование биотита. Как видно из 
табл.. 4, в результате пересчетов возникает дефицит кремнезема, рав
ный 0,69, который можно ликвидировать по уравнению десилицифика
ции 15Но +  5 А Ь= 16 Р а = 4  Q. Пересчитав данные коэффициенты на ве
личину Q =  0,69, получаем 2,59 Н о +  0,86 АЬ =  2,76 Р а +  0,69 Q. Вычитаем 
величины Но =  2,59 и АЬ =  0,86 соответственно из полученного при рас
чете количества роговой обманки и альбита. В результате чего получа
ем следующий нормативный состав амфиболитов (в %): АЬ — 23,94;
Or — 0,80; Ар — 0,17; Но — 55,69; Р а — 2,76; D i— 7,92; B i— 1,04; M t— 
4.23; Ti — 3,45. Как видно из приведенного нормативного состава, дан
ный амфиболит является меланократовой породой (75,19% темноцвет
ных) и относится к альбит-диопсид-роговообманковой ассоциации.
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Т а б л и ц а  4
Пример расчета нормативного состава амфиболита

(п олм ос-тун д ровская  свита, К ольский полуостров)

Катионы % содер
жания Mt TI Ap Or Ab Ho Di Bi Pa

Si 47,37 1,15 0,87 14,88 27,20 3,96 0,69
Ti 1,15 1,15 .—
Al 13,02 0,29 4,96 7,77
Fe3+ 2,82 2,82
F e2+ 8,77 ]
M n 0,23 1,41 15,54 1,98 0,39
M g 10,32 J
Ca 11,00 1.15 0,10 7,77 1,98
Na 4,96 4,96
К 0,29 0,29 _
P 0,07 0,07 —

С у м м а 100% 4,23 3,45 0,17 1,45 24,80 58,28 7,92 1,04 2,76

Изучение шлифов показало, что данный амфиболит не содержит 
диапсида, а плагиоклаз в нем является более основным. Кроме того, 
в нем не отмечается каких-либо других минералов, связывающих избы
ток кальция и магния, образовавшийся после получения роговой об
манки и выраженный в нормативном составе в виде диопсида. Следо
вательно, в данном случае этот избыток связан в роговой обманке за 
счет увеличения в ней содержания эденитовой составляющей. Для при
ближения нормативного состава к модальному в таких случаях нами 
предлагается следующее уравнение:

15 Н о + 4  D i+ 5  A b =  16 Ed-f-5 An +  3 Q.

Решая его относительно Di =  7,92, получим 29,70Ho +  7,92Di +  9,90Ab =  
=  31,68Ed+9,90An-j-5,94Q. Вычитая данные коэффициенты из про-* 
центного содержания соответствующих минералов, приведенного выше 
нормативного состава амфиболитов, получим следующий нормативный 
состав (в %):

АЬ 
Ап -  
О г -  
0 -  

Ар

14.04
9,90
0,80
5,94
0,17

25,99 ) 
2 76

30,85

Но 
Ра
Ed — 31,68 
B i -  1,04 

M t — 4,23 
T i -  3,45

69,15

2,76 60,43

Модальный состав амфиболита следующий: плагиоклаз (андезин) 29%, 
роговая обманка 66%, сфен 3%, магнетит 2%. Кроме того, в породе 
отмечен кварц, количество которого установить довольно трудно, так 
как плагиоклаз не сдвойникован. Биотита нет совсем. По-видимому, не
сколько завышенное количеством магнетита в нормативном составе ука
зывает на то, что часть трехвалентного железа должна входить в рого
вую обманку; туда же в виде куммингтонитовой составляющей уйдет 
и избыток M g' =  0,39, связанный в биотите, в результате чего содержа
ние роговой обманки будет на 4—5% выше, чем указано в последнем 
нормативном составе, и он будет близок к модальному. Приведенные 
рассуждения можно было бы проиллюстрировать расчетами, но ввиду 
небольших расхождений модального и нормативного составов в этом 
нет необходимости.
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Выше был рассмотрен пример расчета нормативных составов ам
фиболитов щелочноземельного типа, для которых обязательно присут
ствие нормативного диопсида. Для нормативных составов амфиболитов 
глиноземистого и высокоглиноземистого типов, в свою очередь обяза
тельно присутствие нормативного граната — альмандина. Но может ока
заться, что ни граната, ни какого-либо другого высокоглиноземистого 
минерала в реальном амфиболите данного петрохимического типа не 
наблюдается. В таких случаях для приближения нормативов минераль
ного состава к модальному можно воспользоваться следующими урав
нениями:

35 O r +  24 G r +  45 Но =  56 Bi +  30 A n + 1 8  Q;

45 Н о + 5  A b + 1 6  G r =  30 K u +  16 Р а + 2 0  Ап;

15 Н о + 8  G r + 2 Q = 1 5  К д + Ю А п .

Итак, подводя итог вышеизложенному, можно сказать, что предла
гаемая классификация амфиболитов, основанная на сочетании норма
тивного метода и метода чисел Ниггли, позволяет:

1) подразделить амфиболиты на определенные петрохимические 
группы — нормативные минеральные ассоциации, зафиксированные оп
ределенными значениями чисел Ниггли;

2) выделить среди амфиболитов породы, имеющие предположи
тельно первично-осадочное происхождение — амфиболиты нормативных 
ассоциаций, для которых не находится химических аналогов среди из
верженных пород нормального ряда, и амфиболиты с резко нарушен
ной ассоциацией нормативных минералов.

Для более определенного суждения об их генезисе необходимо изу
чение в каждом отдельном случае конкретной геологии, а также пет
рографических и геохимических особенностей пород. Накопление фак
тического материала в этом плане, а также данных по минеральному 
составу каждого выделенного петрохимического типа амфиболитов и 
составу породообразующих минералов и в первую очередь роговой об
манки позволит, по-видимому, в дальнейшем подвести генетическую 
основу под выделенные петрохимические типы амфиболитов.

В заключение следует сказать, что предлагаемая классификация 
является первой попыткой детального подразделения амфиболитов по 
петрохимическим признакам и, естественно, требует дальнейшей дора
ботки и обсуждений. Автору прежде всего хотелось привлечь внимание 
геологов к разработке классификации амфиболитов и указать на неко
торые минералогические и петрохимические особенности этих пород, 
изучение которых поможет в какой-то мере решению сложной и важной 
проблемы пара- и ортоамфиболитов.
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Т а б л н ц а 5

Таблица для определения нормативных ассоциаций амфиболитов по числам Ниггли

№
п/п Ассоциации fm alk al sc или t si

1 Км

Г о  л о м е л а

> 8 5

н о к p а т о в ы e а м ф и б о л и т ы

2 Di  — Ku — Но 61— 82
при fm  =  61 и a lk  =  6  si <  1 1 0

< 5 —6 < 0 ,5 7 < 1 0 0  до  - 1 2 0  

при si > 1 2 0  — к варц евы е 
р азновид ности

3 Di — Но 52 -60 
при fm =  52—53 si < 100

< 6

при a lk  > 5  si < 95
< 0 ,5 6 < 1 0 0  до - 1 3 0  

при si ss 130 fm  >  56 и 
a lk  <  2

4 Ku Но 61 -80 < 6

при a lk  <  2 a l : с <  0,78
> 0,57 < 0,80 до  ~  1 2 0

5 Но 5 1 - 6 0  
при fm = 5 1  si <  1 0 0  

при fm — 52—53 si <  105 
при fm =  54—58 si <  110

< 5  до 8  

при a lk  < 2  a l : с <  0,70 
при a lk  =  3 a l : с < 0,75 
при alk  =  4 al i с <  0,80 
при alk  =  5 a l ! с >  0,60 < 0 ,8 5  
при a lk  >  6  a l : с >  0 ,6 5 < 0 ,9 0  s i< 9 5

> 0,57 > 0,90 до — 1 1 0

6 Ки Or Но 61—80 < 4 > 0,78 < 1 0 0  до  - 1 2 0  

при si >  1 2 0  — к в ар ц евы е  
разновидности

7 O r —  Но 55— 60 
при fm =  5 5 —57 si <  110 
при fm =  58— 60 si <  120

< 4
при alk  — 3 a l : с >  0,75 
при a lk  =  4 a l : с >  0,80

>  0,70 <  1 2 0

1 ' 1



к 1 lo — G r 61—80 
при fm  =  61—70 si <  1 1 0

< 7
при alk  =  7 si < 100

t >  + 1 < 1 0 0 ' до ~  1 2 0  

при si >  120 и fm  >  70 — 
кв ар ц ев ы е  разновидности

М е л а н о к р а т о в ы е  а м ф и б о л и т ы

9 Di  — Ab  — Mo 5 2 - 6 1  
при f m =  61 si >  1 1 0

> 6

при a lk  =  6  a l : с <  0,60 
при a lk  = 7  a l : с <  0,65 ) 
при alk  =  8  a l : с <  0,70 } si >  100 
при alk  =  1 1  a l : с <  0,80 j

<  0,80 > 96 < 130 
при si <  100 alk <  7

1 0 Di — PI - Ho
при
при
при

41— 53 
fm =  41 si < 110 
fm =  42— 43 si < 120 
fm =  51— 53 si >  100 alk  < 5

<  6

при a lk  < 3  al s с < 0,56 
при a lk  =  4 al s с <  0,60 
при alk  =  5 a l : с < 0,65 
при a lk  =  6  a l : с < 0,70

< 0,70 > 95 < 130

1 1 Di — O lg  — Ho 42— 49 
при fm < 4 3  si < 110 
при fm =  44— 45 si < 115 
при fm =  46— 49 si <  130

> 7
при alk  =  7 a l ! с <  0,69 
при a lk  =  8  a l : с <  0,75 
при a lk  =--9 al i с <  0,78 
при a lk  =  11 a l : с < 0,83 
при a lk  =  13 a l : с < 0,90

<  0,90 > 9 0  до ~  130

1 2 A b -  Ho 51— 58 > 6

при alk  =  6  a l : с <  0,82 
при a lk  =  7 a l : с >  0,65 <  0,86 
при a lk  =  8  a l : с > 0,70 < 0,90 
при alk  =  9 a l : с >  0,75 <  0,97 
при alk =  11 a l : с > 0,85 < 1 ,1 5

■ > 0 ,6 0  < 1 , 2 0 > 9 5  до ~  135



Продолжение табл. 5
№
п/п Ассоциации

13 Р1 - По

14 O lg  — Но

frn

при fm =  41 
при fm =  44 
при fm =  51 
при fm =  54

41—58 
- 4 3  si < 1 1 0  
-  49 si < 125 
- 5 3  si > 105 1 ,,
- 5 8  si > 110 / alK

при f m 
при f m

43—51 
=  43— 45 si 
-  46—50 si

115
130

alk al:c. или t

< 5 —6 
при alk  =  2 a l : с < 0,72 
при a lk  =  3 al i с < 0.76 
при alk — 4 a l : 
при a lk  — K ot •
при alk

с > 0,60 0,80
5 a l : с > 0,65 < 0,83
6  a l : с >  0,75 fm  < 4 3

>6
при a lk  =  6  al s с J  0,83
при alk  =  7 a l : с <  0,86
при alk  =  8  a l : с > 0,75 < 0,90
при alk  =  9 a l : с > 0,78 < 0,97
при alk  =  13 a 1: с ~ 0,90 < 1,15

0,57 < 0,88 до  - 1 3 0

100 до - 1 3 0

15 A b — G r Ho 46—61
при fm  < 5 0  si < 120 alk  >  6
при fm  =  51— 54 si > 100 alk  >  6
при fm  =  5 5 — 6 ! a lk  >  5

> 5
при a lk  =  5 fm  >  55 
при a lk  =  6  fm  >  50 
при alk  =  7 a l : с > 0,86
при alk  =  8  a l : с - 0,90
при alk  =  9 a l : с > 0,97
при alk  = 1 1  a l : с 1 , 2 0

0,83 100 до - 1 3 5

16 G r — PI Ho 43—60
при fm —- 43— 45 si < 120
при fm  =  46— 50 si < 130
при fm =  51—54 si > 110 alk  <  6

при fm  =  55— 60 si > 120 a lk  <  5

<6
нрп alk  2 a l : с 0,72
при alk  =  3 a l : с 0,76
при alk  = 4  a l : с > 0,80
при alk  =  5 a l : с > 0,83 fm  <  55
при a lk  =  6  a l : с >  0,90 fm <  51

0,70 до - 1 3 5



17 Но PI O r 51- 70 
мри fm 51 51 si ,  1 2 0  

при fm =  55 —59 si < 130 
при fm —  60—70 si > 1 1 0

6 t >  +  1 > 1 0 0 до ~  130

IS A b — 1 lo — O r 5 5 - 7 0  
при fm <  60 si < 130

> 7 t >  +  1 > 1 0 0 до — 150

19 (H o  — Ca'i — 
Di PI

M e з о к

26— 41 
при fm < 2 9  si <  100 
при fm =  41 si >  110

р а т о в ы е  а м ф и б о л и т ы  

< 9
при a lk  <  5 a l : с < 0,50

< 0 ,5 6 часто  < 1 0 0  до ~  130

2 0 H o — Di — PI 34—47
npn  fm =  41—42 si > 110 
при fm =  43—45 si > 120 
при fm =  46—47 si > 135

< 7
при a lk  =  3 a l : с < 0,65 
ири alk  4 a l : с < 0,70 
при a lk  =  5 a l : с < 0,75 
при alk  =  6 —7 a l : с < 0,80

>  0,57 0,80 >  1 0 0

2 1 H o  -  Di — Ol g 29— 49
при fm =  41— 42 si > 110
при fm =  43—45 si > 120 
при fm =  46—49 si > 130

8

при a lk  =  8  a l : с < 0,80 
при a lk  =  9 a l : с < 0,85 
при alk  "-=11 a l : с < 0,90 
при alk =  12 a l : с < 0,95 
при alk  =  14 a l : с < 1,15

> 0,60 ,1 ,1 5 >  1 0 0 до  ~ 150

22

го«о

Ho — PI
при
при

30—49
fm =  42—45 si >  115 1 8  

fm =  46—49 si > 130 J alK <  4

< 1 0

при a lk  " 4  al s с > 0,70 < 0,87 
при a lk  =  5 al s с 0,75 < 0,95 
при alk  =  6 —7 a l : с > 0,80 < 1 , 0 0  

при alk  =  9 a l : с > 0,85 < 1,10

> 0,60 < 1 , 1 0 > 1 0 0  до  ~ 1 8 0  
кв ар ц ев ы е  разновидности: 

при fm >  45 и si > 130 
при fm <  44 и si > 140



Продолжение табл. 5

№
п/п Ассоциации fm alk a l :c  или t

23 П о — O lg 26—50
при fm  < 4 0  a lk  >  1 1

при fra — 41— 45 si > 120 1 a lk  >  9
при fm  =  46— 50 si >  130 j

> 9
при a lk  = 9  a l : 
при a lk  =  1 0  al i
при a lk  =  1 2  a l :
при a lk  — 13 al i
при a lk  =  14 al i
при a lk  =  16— 17 a l :

> 0 ,8 5
с <  1,08 
с <  1,15 
с > 0,90 < 1,20 
с > 1,00 <  1,30 
с > 1,15 < 1,40 
с > 1,40 '

> 1 0 0  до  - 1 8 0  
к в ар ц евы е  разновидности : 

при fm  >  45 и si > 140 
при fm <  44 и si >  150

24 Но — Gr — Р1 31—50
при fm  =  43— 45 si >  120 a lk  < 1 1  
при fm  =  46— 50 si >  130 a lk  -< 9

<12
при a lk  =  4  a l : с  > 0,87 
при a lk  =  5 a l : с > 0,95 
при a lk  =  7 a l : с > 1,00 
при a lk  =  9 a l : с > 1,10 
при a lk  =  12 a l : с > 1,20 fm  <  43

1 1 0  —180
кв ар ц ев ы е  разновидности : 

при fm  >  45 si >  140 
при fm <  44 si >  150

25 ( H o ) — G r — PI 36—59 
при fm  =  45—50 a lk  <  6  

при fm  =  51— 54 si >  120 \ 
при fm  > 5 5  si > 130 J alK

10
при a lk  >  8  fm  <  43

< 5

t >  +  1 до ~  160 
при fm  >  45 и si >  120 — 
квар ц евы е  разновидности

26 Н о — G r — O lg

43—59 
при fm <  50 alk  >  7 
при fm  =  51—54 si >  120 
при fm > 5 5  si >  130

>6 t >  + до ~ 180 
fm >  45 и si > 140 

к в ар ц ев ы е  р а зн о в и д н о е n

3 9 - 5 2
при fm  =  43—45 si >  120 a lk  >  12 
при fm =  46—52 si >  130 a lk  >  10

>  10 <  14
при a lk  =  10 al i с >  1,15
при a lk  =  1 1 — 1 2  al i с >  1 , 2 0

при a lk  = 1 3  a l : с >  1,30
при a lk  = 1 4  al s с >  1,40

>  1,15
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О. М. Р О З Е Н , Г. Б. Г И М М Е Л Ь Ф А Р Б ,
В. А. Т ЕН Я К О В

П Е Р Е С Ч Е Т Ы  Х И М И Ч Е С К И Х  А Н А Л И З О В  
М Е Т А М О Р Ф И Ч Е С К И Х  П О Р О Д  И Н Е К О Т О Р Ы Е  В О П Р О С Ы  

Р Е Г И О Н А Л Ь Н О Г О  М Е Т А М О Р Ф И З М А  В С В Я З И  
С П Р О Б Л Е М А М И  О С А Д О Ч Н О Й  Г Е О Л О Г И И  Д О К Е М Б Р И Я  

( Н А  П Р И М Е Р Е  К А Р Б О Н А Т Н Ы Х  О Т Л О Ж Е Н И Й )

Среди широкого круга проблем осадочной геологии докембрия осо
бое место занимают вопросы восстановления первичной природы мета
морфических пород на основе изучения их химического состава (Сидо
ренко, 1963, 1967; Сидоренко, Лунева, 1961). При исследованиях про
исхождения метаморфических пород, проводимых в ВИМСе под руко
водством А. В. Сидоренко, были применены разнообразные способы пе
ресчетов химических анализов и предложен метод, позволяющий пред
положительно восстановить компонентный состав исходной осадочной 
породы. В предлагаемой статье рассматриваются системы пересчетов, 
которые позволяют непосредственно сопоставить метаморфические по
роды и их вероятные осадочные аналоги в ряду карбонатных и карбо
натно-глинистых отложений. Эти пересчеты позволяют получить новую 
информацию относительно докембрийских карбонатных отложений, что, 
однако, выходит за рамки данной работы.

Подавляющая часть кристаллических щитов сложена гнейсами и 
амфиболитами (Полдерваарт, 1957), первичное происхождение которых 
далеко не всегда удается однозначно выяснить (Менерт, 1963; Leake,
1964). Среди этой массы горных пород карбонатные отложения (в уз
ком смысле этого слова) играют роль генетического репера, поскольку 
за редкими исключениями седиментогенное происхождение слоистых 
мраморов не вызывает сомнений.

Принципиально по-другому рассматриваются обычно отложения 
смешанного силикатно-карбонатного ряда, поскольку те различия, кото
рые столь отчетливо отделяют глинисто-кремнисто-карбонатные отложе
ния от их скарнированных разновидностей или аналогичных им по хими
ческому составу неметаморфизованных интрузивных пород, теряются 
при метаморфизме. Происхождение метаморфических силикатно-карбо
натных пород требует специального исследования в каждом отдельном 
случае и, в общем, столь же проблематично, как и генезис гранито- 
гнейсов и амфиболитов. Кроме того, при определенном содержании гли
нистого (или кремнистого) компонента в смешанном осадке карбонат
ная часть может полностью «исчезнуть» при метаморфизме и тогда 
образуются чисто силикатные (известковые и магнезиальные) кристал
лические сланцы. Дальнейшее увеличение силикатного (глинистого или 
кремнистого) компонента в исходном осадке приведет к появлению раз
нообразных и широко распространенных плагиогнейсов или кварцитов. 
Первичное происхождение упомянутых пород, не содержащих следов 
былого присутствия карбонатов, допускает еще большее количество 
вариантов. Таким образом, изучение генетической природы метаморфи
зованных карбонатных отложений может пролить свет на происхожде
ние огромных масс кристаллических сланцев и гнейсов, не имеющих 
прямой, видимой связи с мраморами.

Совершенствование систем пересчетов химических анализов мета
морфических пород в этом плане может служить для детализации на- 
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ших представлений о первичной природе вещества глубокометаморфизо
ванных отложений, создание предпосылок для их генетической класси
фикации, а также должно содействовать решению ряда других задач 
в различных аспектах исследований древнейших кристаллических ком
плексов. В статье сделана попытка показать на конкретных примерах 
те пути и методы пересчетов, которые могут быть использованы при ин
терпретации химических анализов метаморфических пород (пересчет на 
вероятный компонентный состав исходной осадочной породы) и при ре
шении обратной задачи, когда рассматриваются анализы определенных 
типов осадочных пород с целью определить возможный облик и мине
ральный состав соответствующей метаморфической породы (пересчет 
на метаморфические минералы). При использовании подобных пересче
тов применительно к карбонатным отложениям возникает вопрос о ха
рактере метаморфических процессов и в первую очередь о степени воз
можной потери углекислоты и воды. В соответствии с поставленными 
задачами в работе затронуты вопросы возможной потери воды и угле
кислоты карбонатными отложениями при региональном метаморфизме 
в условиях глубинных зон земной коры на основе данных по экспери
ментальному синтезу метаморфических минералов. Подробное рассмот
рение явлений метаморфизма интересующих нас пород, так же как и 
всех известных систем пересчетов химических анализов метаморфиче
ских пород, выходит за рамки статьи.

Ассоциации минералов, возникающие при метаморфизме карбонат
ных пород, после фундаментальных исследований В. Боуэна (Bowen, 
1940) достаточно хорошо известны. Так же хорошо изучены вопросы 
экспериментального моделирования процессов метаморфизма, поэтому 
здесь нет необходимости на них останавливаться. Важно лишь отметить 
следующее: 1) все реакции, сопровождающие метаморфизм карбонат
ных пород, это реакции декарбонатизации, однако величина возможной 
потери углекислоты остается недостаточно определенной; 2) карбонат
ные породы отличаются от остальных метаморфических пород тем, что 
безводные силикаты (диопсид) появляются в них уже в пределах эпи- 
дот-амфиболитовой фации и господствуют в амфиболитовой фации (ди
опсид— оливин), тогда как в большинстве пород другого состава (пели- 
товые породы и др.) исчезновение гидроксилсодержащих силикатов 
приурочено только к наиболее глубинной, гранулитовой фации.

Узловым моментом нарастающего регионального метаморфизма 
является появление гранитного мобилизата (Менерт, 1963). Интересно 
сопоставить имеющиеся данные как по синтезу гранитного расплава, 
так и по экспериментальному моделированию процессов декарбонати
зации, протекающих при метаморфизме карбонатных пород. С этой 
целью составлена диаграмма (см. рисунок), на которой показаны кри
вые образования диопсида из доломита и кварца (кривая 7; Weeks, 
1956; Николаев, Доливо-Добровольский, 1961), волластонита из каль
цита и кварца (кривая 2; Marker, Tuttle, 1955), периклаза из магнезита 
(кривая 5; Harker, Tuttle, 1955) и извести из кальцита (кривая 4\ Наг- 
ker, Tuttle, 1955). Кривая разложения доломита с образованием пери
клаза и кальцита располагается несколько выше кривой 3 — разложе
ния магнезита. На диаграмму с целью сопоставления вынесены также 
точки образования диопсида 5 (Metz, Winkler, 1964), плавления каль
цита 6 (Wyllie, Tuttle, 1959), плавления естественного гранита в присут
ствии паров воды 7 (Tuttle, 1955; Менерт, 1963), выплавления гра
нита из глинистых пород в присутствии паров воды 8 (Winkler, 1955, 
1957, 1958; Менерт, 1963). Для сравнения тонкой линией нанесены кри
вые температур земной коры в зависимости от глубины. Давление угле
кислоты в экспериментах с карбонатными породами, паров воды в экс
периментах с гранитными расплавами и общие давления в земной коре 
нанесены на одной шкале в одном масштабе. Давление С 0 2 при тем-
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пературе 600°С во время реакции декарбопатизации для образования 
диопсида должно составить около 10 000 атм, волластонита — около 
500 атм, периклаза— менее 50 атм. Кальцит в этих условиях остается 
стабильным. Образование гранитного расплава идет приблизительно 
при такой же температуре и требует давлений паров воды примерно от 
6000 до 2000 атм. При тех же значениях температуры и общего давле

ния идут процессы гранитизации в зем
ной коре.

Термодинамические условия образо
вания диопсида в карбонатных породах 
обозначают (в общем) верхнюю границу 
амфиболитовой фации метаморфизма, 
поэтому при более высоких температурах 
(выше кривой диопсида на рисунке) 
должны располагаться амфиболитовая и 
гранулитовая фации метаморфизма 
(в интервале соответствующих давлений, 
т. е. приблизительно более 2000 атм). 
В этих условиях происходит массовое 
гранитообразование в слоистых толщах 
(Менерт, 1963; Белоусов, 1966).

Рассмотрение приведенных данных 
показывает, что на диаграмме область 
амфиболитовой и гранулитовой фаций, 
предполагаемая по данным синтеза мине
ралов метаморфизованных карбонатных 
пород и нанесенная в координатах Рсо2 — 
Т, совпадает как с областью эксперимен
тального выплавления гранита в коорди
натах Рн2о—Т, так и с областью условий 
гранитизации в геосинклинальных зонах, 
рассматриваемой в координатах Я0бщ—  
Т. Действительно, на кривых, построен
ных для карбонатных пород, использо
ваны давления С 0 2, для гранитоидов — 
Н20 , а положение области гранитизации 
определялось на основании общего (гид
ростатического) давления горных пород 
в земной коре. Во всех трех случаях по
ложение амфиболитовой и гранулитовой 
фаций и области гранитообразования оп
ределяется на предложенной диаграмме 

одинаково. Это позволяет нам высказать предположение о том, что для 
рассматриваемых условий общее гидростатическое давление горных по
род близко к давлению флюида, который в карбонатных породах пред
ставлен главным образом углекислотой, а в пелитовых и аркозовых от
ложениях, преобразующихся в гранитоиды, — главным образом парами 
воды.

Этот вывод позволяет предполагать, что в карбонатных толщах 
при региональном метаморфизме давление С 0 2 близко к общему давле
нию, что должно определять и ограничивать степень декарбонатизации. 
Последняя, очевидно, будет определяться ассоциациями минералов, 
возникающих при взаимодействии силикатной и карбонатной состав
ляющих исходного осадка.

Следует добавить, что минералы, которые принято считать резуль
татом контактового метаморфизма (в данном случае волластонит и пе- 
риклаз), в кремнисто-карбонатных породах не образуются в условиях. 
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Соотношение главны х реакций  декарбо
натизации  и возникновения гранитного 
р асп лава  в зависим ости от тем пера
туры и давлен и я в глубинных зонах 

земной коры 
Кривые декарбонатизаци и: 1 — образо 
вание диопсида по реакции: 
CaM g( C 03)2+Si02 =  CaM g( Si03)2+C02l 

2 — образован ие волластонита: СаСОз-г 
+  S i0 2= C a S i0 3 + C 0 2 ; 3 — образование
п ери клаза: M gC 0 3 = M g 0 + C 0 2 ; 4 — об
разован ие извести: С а С 0 з= С а 0 + С 0 2 ;
эксперим ентальны е данны е по синтезу 
минералов и пород: 5 — диопсид, 6 — 
плавление кальц ита в присутствии п а 
ров воды, 7 — плавление естественного 
гранита в присутствии паров воды, 
8 — вы плавление гранитного расп лава 

из глинисты х пород.
I—II — кривые тем пературы  земной ко 
ры в зависим ости от глубины (по 
В. В. Белоусову, 1966): I — м иним аль
ная («п латф орм ен н ая»), II  — в эпоху 
регионального м етам орф изм а и грани
тизации. Заш трихован а область тер 
модинам ических условий гранитизации.



гранитизации, поскольку для их образования слишком велико давление 
или низка температура. Их появление ограничивает область процессов 
гранитизации сверху, т. е. они возникают при давлениях, значительно 
более низких, чем типичные для зон амфиболитовой и гранулитовой 
фаций (при соответствующих температурах). То же самое относится и 
к чистому доломиту, кривая разложения которого проходит парал
лельно подобной кривой магнезита несколько выше ее. Широкое поле 
между кривыми разложения магнезита и кальцита находится далеко 
за пределами области амфиболитовой фации, так же как и точка плав
ления кальцита. Поэтому следует полагать, что лишенные силикатов 
карбонатные отложения не должны испытывать при региональном ме
таморфизме никаких изменений, кроме перекристаллизации.

Таким образом, для условий регионального метаморфизма следует 
принять наиболее вероятным, что реакция декарбонатизации протекает 
только в смешанных (глинисто- и кремнисто-карбонатных) отложе
ниях и степень декарбонатизации прямо зависит от количества реак
ционноспособной силикатной составляющей. Кальцит и кварц не могут 
вступить в реакцию при этих термодинамических условиях, на что было 
указано более тридцати лет назад Д. С. Коржинским (1936) при изу
чении докембрия Алданского щита. Степень декарбонатизации будет 
тем меньше, чем меньше в исходной породе реакционноспособных сили
катов, и декарбонатизация практически отсутствует при региональном 
метаморфизме совершенно чистых известняков и доломитов.

Поскольку существуют основания полагать, что давление флюида 
при метаморфизме в общем случае близко к общему гидростатическому 
давлению столба горных пород, открывается возможность рассмотреть 
в самых общих чертах особенности образования гидроксилсодержащих 
силикатов в карбонатных породах. Выше было отмечено, что эти породы 
в процессе прогрессивного метаморфизма отличаются необычно ранним 
появлением безводных силикатов (диопсида, оливина и пр.). Это свя
зано, по-видимому, с исходным содержанием воды в породе. Действи
тельно, в ряду осадочных пород известняки характеризуются наимень
шим содержанием воды (0,7%), тогда как для песчаников это содер
жание составляет 1,6%, для глинистых сланцев 5%, для глин 5—9% 
(Pettijohn, 1949; Файф и др., 1962). В условиях амфиболитовой фации, 
когда все другие типы пород образуют гидроксилсодержащие силикаты, 
возникновение последних в смешанных глинисто-карбонатных породах 
возможно в общем случае только в той мере, в какой это допускается 
содержанием воды в глинистой примеси исходной породы.

Приведенные соображения о поведении воды и углекислоты при ме
таморфизме основаны на наиболее широких представлениях о процес
сах метаморфизма, охватывающих глубинные зоны земной коры в це
лом. Поэтому должно быть очевидным, что подобные выводы справед
ливы лишь в самом общем виде, как по различным другим косвенным 
данным это предполагалось ранее (Файф и др., 1962). Правомерность 
этих выводов для конкретных регионов и толщ требует специального 
исследования в каждом отдельном случае и будет определяться сово
купностью тектонических и термодинамических условий данного блока 
земной коры. Однако для рассмотрения наиболее общих особенностей 
метаморфизма карбонатных пород в целом приведенные выше выводы 
имеют весьма существенное значение. Они позволяют теоретически рас
смотреть возможные минеральные преобразования при метаморфизме 
интересующих нас отложений с целью интерпретации данных химиче
ских анализов.

Восстановление состава и условий образования первичных осадоч
ных пород по химическому составу метаморфических пород является 
одним из главных методов осадочной геологии докембрия (Сидоренко,
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1963). Наиболее общим способом подобной интерпретации химических 
анализов являются их пересчеты. В данной работе предлагаются два 
пути теоретических пересчетов анализов карбонатных отложений: пер
вы й — пересчет анализа метаморфической породы на возможный ком
понентный состав исходного осадка и второй—пересчет анализа оса
дочных пород на минералы соответствующих метаморфических фаций 
с целью определения вероятных ассоциаций минералов и сравнения та
ких ассоциаций с наблюдаемыми парагенезисами метаморфических 
пород. Следует отметить, что ни тот, ни другой методы практически не 
были до сих пор использованы.

Попытки пересчета анализов метаморфических пород на вероятные 
исходные компоненты осадочной породы немногочисленны и получен
ные результаты (Burchart, 1963; Роненсон, 1961) имеют приблизитель
ный характер, поскольку они не позволяют обратного пересчета для 
той же породы. Например, если взять химические анализы каждого из 
компонентов, вошедших в подсчет, и суммировать их, то исходный со
став метаморфической породы не может быть получен. Основным пре
пятствием к точному пересчету являются непостоянство и широкие 
вариации состава глинистых минералов. Непреодолимую трудность 
в случае пересчета анализа на минералы осадочных пород вызывает 
расчет щелочей, поскольку их содержания не находятся в строгой зави
симости от параметров решетки и химических составов глинистых мине
ралов («обменные катионы»). Другие компоненты осадка (карбонат
ные, обломочные и т. п.) легко могут быть рассчитаны, поскольку для 
них с достаточной степенью точности известны теоретические составы 
минералов. Поэтому на данном этапе целесообразно ограничиться 
только рассмотрением смесей, состоящих из глин и карбонатов.
О. М. Розеном в 1966 г. был предложен метод литохимических пере
счетов, в котором вместо глинистых минералов использованы реальные 
типы глин с присущими им содержаниями щелочей — калия и натрия. 
Расчет ведется по содержаниям главных окислов (S i0 2, А120 3, Fe20 3+  
-f-FeO, MgO, СаО, Na20 ,  К20 ) ,  приведенным к 100%. Основная часть 
расчета находится в соответствии с принятой в литологии (Флоренский 
и др., 1964) и состоит в вычислении весовых процентов компонентов 
теоретически точного состава (кальцит, доломит и т. п.). После этого 
расчета в полученные процентные соотношения компонентов вводится 
поправка на присущее этим компонентам содержание воды и углеки
слоты. Предложенный литохимический метод пересчета химических ана
лизов позволяет вести вычисление методом подбора оптимальных соот
ношений компонентов с любой необходимой степенью точности. Однако 
во избежание лишней затраты времени, а также учитывая переменный 
состав глинистых минералов, целесообразно ограничиться математиче
ской точностью расчета, близкой к точности химического анализа, т. е. 
примерно ±10%  (относительных) для каждого из главных окислов, 
перечисленных выше. В результате пересчета, после введения поправки 
за потерю летучих компонентов (Н20 ,  С 0 2) при метаморфизме, опре
деляется соотношение компонентов вероятной исходной осадочной по
роды (в весовых, процентах) и соответствующие этим соотношениям 
содержания окислов, которые сравниваются с исходными для контроля.

Осуществление таких пересчетов показывает, что далеко не все 
кристаллические сланцы, обычно предполагаемые седиментогенными, 
возможно пересчитать на компоненты исходного осадка с указанной 
степенью точности. Оказывается, что для многих пород содержание не
которых элементов (натрия и др.) выходит за пределы возможного рас
чета, т. е. превышает те содержания, которые приняты для исходных 
компонентов. Это может объясняться либо примесью других неучтен
ных компонентов, возможно присутствовавших в осадке (например, га
лоидов, вулканического материала), либо недостаточностью имеющихся
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аналитических данных об исходных компонентах— при кажущейся точ
ности соотношений этих элементов с другими (алюминий, кремнезем) 
в тех компонентах осадка, которые приняты за исходные. В общем слу
чае это может быть скорее всего объяснено миграцией элементов при 
метаморфизме. Такая миграция элементов требует специальных объяс
нений в каждом отдельном случае. В целом же литохимический метод 
пересчета позволяет доказать, могла ли данная порода образоваться 
при изохимическом метаморфизме осадка или же такая возможность 
отсутствует. Естественно, что вычисление компонентного состава веро
ятной первичной осадочной породы позволяет приблизиться к понима
нию условий осадконакопления и открывает возможность как сопостав
ления кристаллических сланцев по исходным составам между собой, 
так и составления классификаций метаморфических пород, основанных 
на подразделениях, принятых в литологии.

В качестве примера нами пересчитаны на возможный исходный 
состав осадка следующие типы метаморфизованных карбонатных по
род: мраморы, кальцифиры, диопсидовые и плагиоклазовые кристалли
ческие сланцы (табл. 1, 2). Состав предполагаемых исходных компонен
тов осадка приведен в табл. 3 и 4. Пересчет позволяет предположить,

Т а б л и ц а  1
Вероятный компонентный состав осадочных отложений для 

метаморфизованных первично-карбонатных и карбонатно-глинистых пород

Предполагаемые компоненты осадочного 
аналога, вес. %

I № 
п/

п

Породы

М
он

тм
ор

ил
-
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ни

то
ва

я
гл

ин
а
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ао

лн
ни
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а

Г
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зи

т

Д
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К
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ьц
ит

К
ре

м
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зе
м

Вероятный
осадочный

аналог

1 М рам ор. А лданский  
щ ит (С ем ен ен ко , 1963)

— 2,09 5,93 2,44 — 2,07 83,61 3,86 Г Л ИНИСТЫЙ
и звестн як

2 Д олом итовы й кальци- 
фир. А лданский щ ит 
(С ал ь е  и др., 1966)

0,94 1,18 2 , 2 2 61,08 27,29 7,29 И звестк о 
вый

долом ит
3 К альциф ир (ср едн ее  

из 6  анали зов). К окче- 
тавски й  м ассив  (Розен , 
1966)

3,51 11,69 0,92 1 0 , 1 0 73,78 Г линистый 
д олом и то

вый 
известн як

4 М агнезиальны й к ал ь 
ци ф и р  (ср ед н ее  из 7 а н а 
лизов). К окчетавски й  
м ассив (Р о зен , 1966)

7,93 1 , 8 8 4,53 52,03 12,58 21,05 Г линистый 
известковы й 

долом ит

5 П л аги о кл аз-ан д р ад и - 
товы й кр и стал л и чески й  
сланец. А н абар ски й  м ас 
сив (Л утц , 1964)

10,30 45,73 2,33 10,16 28,65 2,83 Ж елезисты м
м ергель

6 Г р ан ат-р о го во о б м ан - 
ко во -п и р о ксен -скап о л и - 
т о в ц й  гнейс. Г ана (К пог- 
r in g , K enned i, 1958)

48,73 17,47 16,94 12,64 4,22 Ж елезисты й
м ер гел ь

7 А м ф и бол-пироксен - 
плаги о кл азо вы й  сланец. 
А лданский щ ит (С удо- 
виков, М ихайлов, Д ру- 
гова, К ры лова, 1962)

46,27 15,54 5,08 15,86 17,25 Ж елезисты й
до л о м и то 

вый
м ергель

8 П л аги оклаз-ди оп си до- 
вая  порода  (ср едн ее  из 
14 анали зов). К о к четав 
ский м ассив (Розен , 
1966)

13,23 7,63 14,41 7,63 15,30 15,34 26,46 Ж елезисты й
и звестк о в о 
долом ито

вый
м ер гель
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Т а б л и ц а  2

Химические анализы метаморфизованных пород, использованные 
для расчета комонентного состава вероятных осадочных аналогов

l 2 3 4

Компо-

a б a 6 a б a б

S i 0 2

т ю 2
А12о 3
F e 2 0 3

FeO
M nO
M gO
C aO
NaoO
K2 0

P 2 O 5

C r 2 0 3

s o 3
П.п.п.
H , 0 +
h , o -
c o 2

8 , 0 1

1,51
0,23
1,95
0,07
0,98

48,46
0,38
0,33
0,05

0,19

0,18

37,11

12,96

2,44 (+ 0 ,0 8 7 )

3,48

1,59 
78,39 

0,61 (—0,53) 
0,53

6,07
0 , 0 2

0,35
1,28

0,06
17,00
34,92

0 , 0 2

0,04

0,16
1,44

38,94

1 0 , 2 1

0,59 (+ 0 ,1 9 )

1,85

28,57 
58,69 

0,03 (—0,01) 
0,06 (+ 0 ,0 9 )

17,45
0 , 2 2

3,66
0,92
1,56
0,06
3,78

41,86
0,08
0,61
0,61

29,18s

25,25

5,30 (—0,22)

2,39

5,47
60,59

0 , 1 2

0 , 8 8

21,98
0,30
3,04
1,61
1,26
0,07

17,14
30,03

0,05
0,13
0 , 1 0

24,54

29,27

4,05 (—0,06)

3,61

22,83 
40,00 

0,07 (—0,01) 
0,17

С у м м а 100,15 100,30 99,99 1 0 0 , 2 2

5 6 7 8

Компо-

a б a 6 a б a 6

S i 0 2

T i 0 2

A12 O s
F e 2 0 3

FeO
M nO
M gO
C aO
N a20
k 3o
p3o 5
C r 2 0 3

S 0 3

П.п.п.
1 1 , 0 +
H 2 0 -
c o 2

39,40
0,15

25,96
8,63
2,17
0,05
0,67

12,18
0,34
0,18

0,80

40,35

26,58

10,16

0,69 (+ 0 ,2 2 )  
21,69 

0,35 (+ 0 ,2 2 )  
0,18 (+ 0 ,3 9 )

42,12
0,89

18,95
4,36
9,50
0 , 2 0

7,63
11,26

2,76
0,28
0,09

0 , 8 6

0,84
0 , 0 2

43,22

19,45

14,83

7,83 
11,55 

2,83 (— 1,27) 
0,29 (+ 0 ,0 9 )

49,84
0,94

10,12
9,24
4,01
0,28

11,99
9,81
2,54
0,73
0,08
0,07

0,04
0,20

51,18

10,39

12,69

12,31 
10,07 

2,61 (— 1,27) 
0,75 (—0,69)

51,33
0,75
9,67
0,87
6,81
0,30
7,62

19,24
0,54
0,88
0,15

1,50

52,98

9,98

7.85

7.86 
19,86

0,56 (+ 0 ,0 1 )  
0,91 (+ 0 ,0 5 )

С у м м а 99,53 99,76 99,89 99,66

П р и м е ч а н и я :  1) 1—8 — номера м етам орфических пород по табл . 1; 2) а — исходный
анализ; б — исходный анализ без второстепенных и летучих компонентов; все ж елезо  пересчитано 
на закисное. В скобках указан ы  расхож ден ия с вычисленным составом осадочны х аналогов 
(см . табл . 1).

что образование большей части подобных пород было возможно за 
счет изохимического метаморфизма обыкновенных глинистых и крем
нистых карбонатных пород ряда глина — карбонат с той или иной при
месью железистого или кремнистого компонента. Полученное соотно
шение компонентов позволяет выделить среди предполагаемых исход
ных пород известняки, доломиты, мергели и их разновидности.
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Т а б л и ц а  3

Состав глин, использованных при пересчетах

Компоненты

Глина

монтмориллонитовая каолинитовая гидрослюдистая

a б в а б в а б в

S iO j 60,81 61,86 66,30 43,56 44,42 50,57 51,83 52,85 56,98
TiOo 0.23 — — 1,74 — .— 1,07 — —

AU 0 3 19,77 2 0 , 1 1 21,56 38,18 38,93 44,33 2 0 , 1 1 20,50 2 2 , 1 1

F e 2 0 3 3,61 — — 2,09 — .— 6,92 — —

FeO 0,39 3,75 4,02 — 1.94 2 , 2 1 3,25 9,63 10,39
M nO — — — — — — ___ ___ —

M gO 3,60 3,66 3,92 0,53 0,54 0,62 2,84 2,90 3,12
C aO 1,17 1,19 1,28 0,99 1 , 0 1 1,15 0,87 0,89 0,96
N a 20 2,56 2,60 2,79 0,33 0,34 0,38 0,70 0,71 0,77
K 2 0 0 , 1 2 0 , 1 2 0,13 0,64 0,65 0,74 5,16 5,26 5,67
S 0 3 0,65 — — — — — — — —

П.п.п. 6,59 6,71 — 11,94 12,17 — 7,12 7,26 —

С у м м а 99,50 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0

П р и м е ч а н и е :  а — состав глинистой ф ракции  по М. Ф. Викуловой (1958); б — то ж е, без 
второстепенных компонентов (ТЮ 2; M nO; S O 3): все ж елезо  пересчитано на закисное, сумма при
ведена к  100%; в — то ж е, без летучих компонентов (Н 20 ,  СОг).

Т а б л и ц а  4

Состав карбонатов, использованный при пересчетах

Компоненты

Карбонаты

Сидерит Магнезит Доломит Кальцит

а б а б а б а 6

Fe O 62,03 1 0 0 , 0 0

M g O — — 47,82 1 0 0 , 0 0 21,70 41,65
С аО — — — — 30,40 58,35 56,00 1 0 0 , 0 0

с о 2 37,97 —- 52,18 — 47,90 -— 44,00 —

С у м м а 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0

П р и м е ч а н и е :  а — теоретический состав; б — то ж е, без СО2.

Пересчеты обратного типа, когда по химическому составу немета- 
морфизованной породы вычисляется вероятный минеральный состав ме
таморфического аналога, представляют не меньший интерес. Пересчеты 
в данном случае позволяют выделить среди бесконечного разнообразия 
кристаллических сланцев те их типы, которые могли возникнуть за счет 
метаморфизма общеизвестных конкретных осадочных пород. Эффектив
ность этого метода определяется в данном случае также тем, что клас
сификация пород ряда глина—-карбонат разработана весьма подробно, 
а это позволяет использовать при пересчете многочисленные тонкие гра
дации в исходных химических составах.

Для проведения пересчета рассматриваемого типа теоретические 
компонентные составы типичных разновидностей осадочного ряда гли
на — карбонат были пересчитаны на весовые проценты главных оки
слов и затем по содержанию этих окислов (ЭЮг, AI2O3, Fe2 0 3 + F e 0 , 
MgO, СаО, N a20 , К 2О) был вычислен минеральный состав вероятной 
метаморфической породы для условий амфиболитовой фации метамор
физма по методу П. Ниггли (Четвериков, 1956) с упрощениями Т. Барта
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(Barth, 1959). Вычисление минерального состава основывалось на тех 
положениях, которые рассмотрены выше: 1) содержание летучих ком
понентов должно уменьшаться в той мере, в какой это возможно, ис
ходя из количества реакционноспособной силикатной части; 2) параге
незисы минералов карбонатных пород в амфиболитовой фации явля
ются существенно безводными.

В основу расчета положены главные типы глинисто-карбонатных 
пород (табл. 5). При выборе объектов расчета было принято во внима
ние, что чистые карбонаты стабильны при региональном метаморфизме, 
а чистые глины не являются объектом данного исследования.

Т а б л и ц а  5

Соотношение компонентов в основных типах глинисто-карбонатных 
отложений, по С. Г. Вишнякову

(Х ворова, 1957)

Порода

Состав, %

Порода

Состав, %

И звест
няк Г лина Доло

мит Глина

Глинисты й известняк 85 15 Г линистый долом ит 85 15
М ергель 50 50 Долом итовы й м ергель 50 50
И звестк о в ая  глина 15 85 Д олом итовая глина 15 85

Для расчета глинистой составляющей использованы данные 
М. Ф. Викуловой (1958), которые позволяют рассмотреть полные сили
катные анализы главных минералогических типов глин: монтморилло- 
нитовой, каолинитовой и гидрослюдистой. Исходные данные приведены 
в табл. 3 и 4. Для того чтобы учесть возможные вариации, необходимо 
для каждого из указанных типов пород рассчитать состав трех разно
видностей в зависимости от того или иного состава возможного глини
стого компонента. Вычисленный минеральный состав предполагаемой 
метаморфической породы, содержания главных окислов и вероятные по
тери летучих компонентов при метаморфизме приведены в табл. 6, 7. 
Полученные данные показывают, что, независимо от пути расчета, для 
глинистых известняков и доломитов при региональном метаморфизме 
сохраняется 70—85% карбонатной составляющей с образованием ди- 
опсидовых кальцифиров по известнякам и оливин-диопсидовых по до
ломитам.

Мергели также отчетливо обособляются от других пород, несмотря 
на метаморфизм. Образуются диопсид-плагиоклазовые и слюдяные 
кальцифиры в известковом ряду и шпинель-оливин-плагиоклазовые и 
слюдяные кальцифиры в доломитовом. Заметна существенная разница 
в рядах известняка и доломита: доля карбонатной составляющей для 
метаморфизованного кальцитового мергеля составляет 40—50%, для 
доломитового она заметно меньше — 20—30%. Эта разница объясняется 
устойчивостью ассоциаций кальцита и кварца в известковом ряду при 
региональном метаморфизме и высокой реакционной способностью си
ликатной составляющей в присутствии карбонатов магния, приводящей 
к образованию оливина, диопсида, биотита и пр.

Карбонатные глины полностью теряют углекислоту; в известковом 
ряду при метаморфизме образуются диопсид-плагиоклазовые кристал
лические сланцы и гнейсы (содержание плагиоклаза 40—50%, диоп
сида 15—20%), причем обособляются каолинитовые известковые глины, 
в которых недостаточно магнезии для образования диопсида, а избыток 
глинозема реализуется в виде граната, силлиманита и пр. с образова
нием широко распространенных гранат-силлиманит-плагиоклазовых 
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Т а б л и ц а  6

Теоретический химический состав главных типов пород ряда 
известняк — глина и нормативный минеральный состав вероятных 

метаморфических аналогов'

Глинистый известняк М ергель Известковая глина

Окислы и минералы
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ин

а

S i 0 2 9,48* 6,95 8,08 33,70 25,56 28,18 59,69 45,46 51,50
А !о 0 3 3,08 6,08 3,24 10,95 22,41 10,93 19,40 39,84 19,97
FeO 0,61 0,30 1,47 2,05 1 , 1 2 5,13 3,62 1,99 9,39
M gO 0,51 0,08 0,45 1,99 0,31 1,55 3,53 0,55 2,83
С аО 48,93 49,74 48,64 31,16 32,80 30,35 1 0 , 6 8 11,15 10,50
N a20 0,41 0,05 0 , 1 1 1,42 0 , 2 0 0,38 2,52 0,35 0,69
К 2 0 0 , 0 2 0 , 1 0 0,81 0,06 0,37 2,80 0 , 1 1 0 , 6 6 5,12
С 0 2 36,95 36,78 37,30 18,67 17,23 20,67 0,45 0 0

А льбит 3,16** 0,51 1,06 12,13 1,54 3,10 2 2 , 1 1 3,57 6,47
А нортит 3,87 13,02 4,93 22,31 51,53 18,92 27,93 54,86 33,36
О р то к л аз — 0,45 3,68 — 1,16 6,41 —. 2,47 30,78
Б иотит 0,41 0 , 1 0 1,53 0,43 0,34 15,61 1,05 1,96 —
Д иопсид 1,91 — — 1 0 , 0 0 — — 17,90 — 15,58
Ш пинель 1 , 0 0 — — 3,16 — 8,33 — —
М агнетит 0,42 — 1,04 1,51 — — — 5,32
К альцит 85,55 84,92 86,35 45,14 41,77 50,08 1,15 —
К варц
А льм андин
С иллим анит
К орунд
В есовы е проценты  по

тери  летучи х  к ом по
нентов  при м етам о р 
физм е

2 , 6 8 1,41 8,47 5,88 21,63
4,07

21,55
11,52

2,95
5,54

н 2о 1 , 0 1 1,82 1,08 3,35 6,09 3,63 5,70 10,34 6,17
С 0 2 1,30 2,09 0,80 4,86 7,03 2,62 6 , 2 0 6,60 6,60

* М олекулярны е проценты , сумма приведена к  100%.
** Весовые проценты , сум м а приведена к  100%.

гнейсов. Для пород типа доломитовых глин оказывается, что все исход
ные разновидности переходят в силлиманит-гранат-пироксен-плагиокла- 
зовые гнейсы и слюдяные гнейсы. Существенно слюдяные кальцифиры 
и гнейсы возникают при метаморфизме пород, содержащих большие ко
личества калия, в данном случае это характерно для тех разновидно
стей, в которых предполагалось присутствие гидрослюдистой глины.

Из представленных результатов пересчета можно сделать вывод, 
что относительное уменьшение объема карбонатных пород при глубоком 
метаморфизме (так называемое «таяние известняков») не должно быть 
значительным, причем максимум потери углекислоты падает на доло
митовые мергели и в весовых процентах от исходной породы не превы
шает 11—15, составляя для собственно мергелей 3—7, для глинистых 
известняков 1—2, для доломитов 4—5, для известковых глин 7. Потери 
воды при метаморфизме прямо соответствуют тому ее количеству, ко
торое содержалось в исходных глинах.

В свете изложенного было бы чрезвычайно интересно рассмотреть 
многие регионально-метаморфизованные комплексы и отдельные типы 
пород, поскольку полученные результаты пересчета позволяют подойти 
с новых позиций к происхождению ряда общеизвестных и широко рас
пространенных метаморфических пород. Однако подобная задача выхо
дит далеко за рамки этой статьи.
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Т а б л и ц а  7

Теоретический химический сос.ав главных типов пород ряда доломит — 
глина и нормативный минеральный состав вероятных 

метаморфических аналогов

Окислы и минералы

Глинистый доломит Доломитовый мергель Доломитовая глина
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S i 0 2 9,78* 7,09 8,47 37,32 27,82 31,02 60,36 45,78 51,84
А ^ о з 3,18 6 , 2 1 3,29 1 2 , 1 2 24,39 12,04 19,62 40,12 2 0 , 1 0

FeO 0,63 0,31 1,54 2,27 1 , 2 2 5,65 3,66 2 , 0 0 9,45
M gO 2 0 , 0 1 19,71 20,18 15,30 13,93 14,44 7,31 4,51 6,61
C aO 27,50 27,64 27,74 19,06 19,67 18,38 6,39 6,57 6,14
N a20 0,42 0,05 0 , 1 2 1,57 0 , 2 1 0,42 2,54 0,35 0,69
K 3 6 0 , 0 2 0 , 1 1 0,84 0,07 0,40 3,09 0 , 1 1 0,67 5,16
c o 2 38,45 38,88 37,82 12,29 12,35 14,96 0 0 0

А льбит 2,99** 0,52 1 , 0 1 13,08 1,63 2 , 6 8 22,07 3,32 6,41
А н ортит 5,64 10,27 4,83 23,95 54,08 20,18 31,26 12,29 30,55
О р то к л аз 15,35
Б иотит 0,42 0,84 7,30 0,48 3,09 27,61 0,97 5,85 24,33
Д иопсид 5,79 — — 2 2 , 2 1 — — — 15,52
О ливин 1,85 2,39 4,14 9,91 — 10,38 14,41
Ш пинель 2,26 — — 3,28
М агн етит 0,40 0 , 2 0 1,06 1,61 0,83 4,06 3,78
Д олом ит 82,91 81,93 73,21 28,76 28,85 18,70
К альцит 1,59 8,45 16,39
М агнезит 8,24
К вар ц 20,41 5,21 1 0 , 1 1

А льм андин 7,41 4,05 9,47
С иллим анит 3,47 53,76
В есовы е проценты  п о 

тер и  л етучи х  к ом по
нентов  при  м етам о р 
ф изм е

П 2 0 1 , 0 1 1,82 1,08 3,35 6,09 3,63 5,70 10,34 6,17
с о 2 4,30 4,15 5,30 13,76 14,09 1 1 , 2 1 7,18 7,18 7,18

* М олекулярны е проценты , сумма приведена к  100%.
** Весовые проценты, сум м а приведена к 100%.

Произведенные пересчеты основаны на результатах эксперимен
тальных исследований метаморфизма карбонатных и глинистых пород 
и на главных положениях теорий регионального метаморфизма и, оче
видно, непосредственно применимы лишь к рассмотрению наиболее об
щих особенностей происхождения крупных, регионально распространен
ных кристаллических комплексов в целом. Естественно, что их приме
нение к каждому конкретному объекту требует тщательного дополни
тельного анализа всей совокупности явлений метаморфизма в данном 
регионе. В этой связи особого внимания требуют выявление и изучение 
факторов, которые вызывают миграцию таких химических элементов, 
как кремний, алюминий, железо и др., с тем, чтобы при интерпретации 
химических анализов учесть влияние изменений химического состава во 
время метаморфизма горной породы или исключить подобные случаи 
из рассмотрения. Дальнейшие исследования в этом направлении позво
лят, вероятно, уточнить степень применимости изложенных методов пе
ресчета к различным задачам, связанным с изучением первичной при
роды глубокометаморфизованных комплексов.

Приведенные два типа расчетов являются попыткой подойти к ис
пользованию данных по составу реальных осадочных пород в интер
претации химико-минералогических особенностей метаморфизованных
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карбонатных пород. Выявление состава исходных компонентов метамор
физованных карбонатных пород позволяет конкретизировать химико
минералогические аспекты литологических исследований докембрия. Ре
зультаты литохимических пересчетов, позволяющие восстановить исход
ный компонентный состав осадка, должны составить основу для приме
нения геохимических и других методов изучения условий седиментации 
в докембрии. Пересчеты анализов известных в литологии типов осадоч
ных глинисто-карбонатных отложений показывают, что существуют 
объективные предпосылки для разработки классификации регионально- 
метаморфизованных карбонатных отложений на генетической основе, 
так же как и для суждения о вероятной распространенности глинисто
карбонатных отложений.
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В. А. ожогин

Н Е К О Т О Р Ы Е  Л И Т О Л О Г И Ч Е С К И Е  О С О Б Е Н Н О С Т И  
М Е Т А М О Р Ф И Ч Е С К И Х  Т О Л Щ ,

В М Е Щ А Ю Щ И Х  В Е Р Х Н Е П О Н О Й С К И Е  Щ Е Л О Ч Н Ы Е  Г Р А Н И Т Ы  
( К О Л Ь С К И Й  П О Л У О С Т Р О В )

Верхнепонойские щелочные граниты изучались нами с целью выяс
нения их генезиса (Сидоренко, Ожогин, 1968). При расшифровке струк
туры этих гранитов, определении их положения среди метаморфиче
ских толщ, сравнительного изучения химических составов и акцессор
ных минералов щелочных гранитов и вмещающих их пород получены 
некоторые данные, позволяющие с определенной степенью достоверно
сти реконструировать первичный осадочный разрез метаморфических 
толщ. Ввиду актуальности проблемы литологического познания докем
брия эти данные представляют самостоятельный интерес (Сидоренко, 
1963).

На исследованной нами территории площадью около 500 км2, рас
положенной в районе пос. Чальмны-Варрэ, наблюдались фрагменты 
складчатых структур, сложенных толщами метаморфизованных осадоч
ных пород, перемежающихся с пластообразными телами щелочных гра
нитов, либо вырисованные реликтовой структурой гнейсов в щелочных 
гранитах (Сидоренко, Ожогин, 1968).

Наиболее подробно разрез метаморфизованных осадочных пород 
района исследований изучен на двух участках детальных работ. Первый 
участок расположен к югу от пос. Чальмны-Варрэ, второй находится 
в 10 км к юго-востоку от первого, на водоразделе рек Поноя и 
Стрельны.

У ч а с т о к  1. В пределах участка (рис. 1) вершины наиболее высо
ких возвышенностей (горы Большая и Малая Колокольные) сложены 
высокоглиноземистыми сланцами, преимущественно кианитовыми. 
В нижней части разреза толщи высокоглиноземистых сланцев кианито- 
вые сланцы перемежаются с отдельными пластами кианит-ставролито- 
вых и слюдяно-плагиоклазовых со ставролитом сланцев. Мощность та
ких пластов не превышает первых метров; границы пластов большей 
частью прямолинейные, переход от одной разности к другой фиксиру
ется сменой минералов в порфиробластах. Общая мощность толщи вы
сокоглиноземистых сланцев составляет не менее 50 м. Толщу высокогли
ноземистых сланцев подстилает горизонт гранат-мусковитовых сланцев. 
Его выходы установлены в обнажениях по линии разреза I— I на вос
точном и западном склонах горы Большая Колокольная, а также на ее 
северном склоне (см. рис. 1). Мощность горизонта примерно 1 ж. Кон
такт гранат-мусковитовых сланцев с высокоглиноземистыми оказался 
задернованным. С нижележащими гранат-биотитовыми гнейсами кон
такт нечеткий, смена пород происходит в интервале 10— 15 см. Выходы 
гранат-биотитовых гнейсов наблюдались на склонах гор Большая и М а
лая Колокольная, на седловине между ними у их подножия; они также 
прослеживаются в виде полосы субмеридионального простирания в де
прессиях возвышенностей, сложенных щелочными гранитами, и на ост
ровах среди заболоченной равнины. В структурном отношении описы- 
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ваемый участок приурочен к западному крылу крупной кольцевой струк
туры, которая в пределах данного участка имеет субмеридиональное 
направление, осложнена брахисинклинальными складками. Эти брахи- 
синклинальные складки вытянуты согласно с общим направлением коль
цевой структуры, в их ядрах обнажаются высокоглиноземистые сланцы.

У ч а с т о к  2. Так же как
п на предыдущем участке, вер
шины наиболее высоких воз
вышенностей сложены полого 
залегающей толщей высоко
глиноземистых сланцев, пред
ставленных в основном кианит- 
ставролитовыми разностями 
(рис. 2). Под толщей высоко
глиноземистых сланцев зале
гают слюдяно-кварцевые слан
цы, прослеживающиеся широ
кой полосой почти через весь 
участок. Мощность толщи до
стигает 70—80 м у восточной 
границы участка и значительно 
уменьшается по направлению 
к западной. Контакты толщи 
с высокоглиноземистыми слан
цами и гранат-биотитовыми 
гнейсами четко прослеживают
ся по элювию. По веществен
ному составу и положению в 
разрезе слюдяно-кварцевые 
сланцы сопоставляются с гра- 
нат-мусковитовыми сланцами 
первого участка. Гранат-био- 
титовые гнейсы подстилают
толщу слюдяно - кварцевых 
сланцев у подножия возвышен
ностей, сложенных высокогли
ноземистыми сланцами, и про
тягиваются в виде отдельных 
полос среди щелочных грани
тов. Метаморфизованные оса
дочные породы слагают в пре
делах описываемого участка 
синклинальную складку, вытя
нутую в северо-западном на
правлении. Эта складка при
урочена к южному замыканию упомянутой при описании участка 1 коль
цевой структуры, которая здесь осложнена многочисленными разрыв
ными нарушениями.

Кроме описанных выше метаморфизованных осадочных пород 
в пределах района исследований обнаружены слоистые кварциты. Их 
элювиальные развалы встречены на мелких островах среди заболочен
ной депрессии, окруженной выходами щелочных гранитов в централь
ной части района исследований. Слоистые кварциты, видимо, можно 
сопоставить с конгломерато-кварцитовой толщей, описанной А. К. Симо
ном (1965) к востоку от нашего района, на водоразделе Поной — Вар- 
зуга — Стрельна. На этом водоразделе конгломерато-кварцитовая 
толща залегает на кианитовых и ставролит-кианитовых сланцах, кото
рые ниже по разрезу сменяются слюдяно-кварцевыми сланцами и затем

Рис. 1. Геологическая схем а участка  1
1 — четвертичны е отлож ения; 2 — толщ а высоко- 
глииоземистых сланцев; 3 — толщ а гранат-биоти- 
товы х гнейсов; 4 — амфиболиты ; 5 — щ елочные 
граниты ; 6 — разры вны е тектонические наруш е

ния; 7 — элем ен ту  залегани я полосчатости

JT-JT

т т т
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гранат-биотитовыми гнейсами, т. е. в разрезе, принципиально не отли
чающемся от описанного нами.

Итак, в районе наших исследований наблюдается следующая после
довательность залегания метаморфизованных осадочных пород.

I. Слоистые кварциты.
II. Толща высокоглиноземистых сланцев.
III. Толща слюдяно-кварцевых сланцев.
IV. Толща гранат-биотитовых гнейсов.

d ] '  EEJz ЕЕЕ> ЕЕ1< ШШ* ЕЕ> ЕЭ? CZ> [5Z>
Рис. 2. Геологическая схема участка 2

/ — торф яно-болотны е и озерные четвертичны е отлож ения; 2 — толщ а 
вы сокоглиноземисты х сланцев; 3 — толщ а слю дяно-кварцевы х сланцев;
4 — толщ а гранат-биотитовы х гнейсов; 5 — полевош патовые ам ф ибо
литы; 6 — щ елочные граниты; 7 — дайкообразны е тела  мономинераль- 
ных амфиболитов; 8 — тектонические наруш ения: 9 — элем енты  за л е га 

ния пород

Рассматриваемые толщи сходны по составу и параллелизуются по 
возрасту с породами серии кейв, слагающими гряду Большие Кейвы 
(Белько, 1963), радиологический возраст которых составляет 1800— 
1900 млн. лет (Маслеников, 1963; Жирова и др., 1961).

Слоистые кварциты. Серые слоистые разнозернистые породы. От
дельные слои мощностью 1—2 см сложены почти мономинеральным 
кварцитом, другие состоят из чередующихся тонких (0,3—3 мм) слой- 
ков полевошпатовых кварцитов и более мощных (2—5 мм) слойков 
мономинеральных кварцитов. Слои выдержаны по простиранию. От
дельные слойки полевошпатовых кварцитов иногда выклиниваются. 
Границы слойков четкие и прямолинейные. На рис. 3 показано строе
ние трех наиболее характерных слоев.

Первый слой состоит из слойков мономинеральных кварцитов мощ
ностью 1—3 мм, разделенных слойками полевошпатовых кварцитов
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мощностью 0,3—0,5 мм. Более мелкозернистые и менее однородные 
слойкй полевошпатовых кварцитов на фотографии выглядят более тем
ными. Отчетливо видно выклинивание некоторых слойков. Мощность 
слоя 1,5 см.

Второй слой представлен практически мономинеральным кварци
том, в котором только иногда в виде цепочек прослеживаются разроз
ненные зерна полевых шпатов и темноцветных минералов. Мощность 
слоя 1,5 см.

Третий слой сложен чередующимися слойками мономинеральных и 
полевошпатовых кварцитов. Наблюдается 12 слойков мономинеральных 
кварцитов мощностью 3—4 мм. Слойки полевошпатовых кварцитов зна
чительно тоньше (0,5— 1 мм). Мощность слоя 4 см.

В мономинеральных кварцитах встречаются единичные зерна пла
гиоклаза, чешуйки биотита, в акцессорных количествах присутствует 
циркон. Полевошпатовые кварциты содержат: кварца 80—90%, пла
гиоклаза около 10%, микроклина от 0 до 15%, единичные зерна эги- 
рина и биотита; присутствуют циркон, сферн, рудный минерал. Струк
тура породы гранобластовая. Наблюдается ориентированное располо
жение зерен кварца и листочков биотита. Ориентировка минералов сов
падает с плоскостями напластования кварцитов. Кварц представлен зер
нами неправильной лапчатой формы. Угасание преимущественно об
лачное. Минерал нередко содержит непрозрачные включения, вырисо
вывающие контуры первичных обломочных зерен, окруженных каймой 
регенерированного кварца (рис. 4). Отдельные зерна кварца содержат 
округлые включения циркона. Округлые и угловатые изометричные раз
розненные в мономинеральных кварцитах зерна плагиоклаза образуют 
полосчатые скопления в полевошпатовых кварцитах. Циркон встречен 
в виде мелких (0,1 мм) короткопризматических зерен, наблюдались 
также округлые зерна и зерна с округлыми ядрами. Слоистая текстура 
породы, обусловленная различным минеральным составом слоев, раз
личной зернистостью, четкими границами раздела слойков, определяет 
первично-осадочную природу кварцитов, которая подтверждается также 
наличием реликтов обломочных зерен кварца, округлой формой неко
торых зерен плагиоклаза и циркона.

Толща высокоглиноземистых сланцев. Верхний контакт толщи 
в пределах изученного района неизвестен. Максимальная наблюдаемая 
мощность 50—70 м. Наиболее широко распространены кианитовые и 
ставролит-кианитовые разности, первые преобладают в западной части 
района, вторые — в южной. Кианитовые сланцы, особенно в нижней 
части разреза высокоглиноземистых сланцев, перемежаются отдель
ными пластами кианит-ставролитовых, слюдяно-плагиоклазовых со став
ролитом и гранатсодержащих сланцев. Все перечисленные разности 
имеют порфиробластовую структуру и существенно отличаются друг от 
друга в основном составом порфиробласт. Средний минеральный состав 
кианитовых сланцев по восьми шлифам следующий: кианит 31,7%, му
сковит 4,9%; кварц 56,1%; непрозрачные включения 7,3%. Подсчитан
ный по шлифам минеральный состав соответствует химическому составу 
породы (табл. 1), кроме количества непрозрачных включений (7,3%), 
которые представлены углеродистым веществом и ильменитом, так как 
суммарное содержание углерода, окислов железа и титана составляет 
только 5,11 и 3,23%. В тяжелой немагнитной фракции (с?>4,0) обнару
жены рутил и акцессорный монацит. Кианит-ставролитовые сланцы и 
прочие высокоглиноземистые сланцы содержат кроме перечисленных 
минералов кианитовых сланцев до 40—50% плагиоклаза в основной 
ткани и соответственно меньшее количество кварца. Наиболее харак
терной особенностью химического состава высокоглиноземистых слан
цев является высокое содержание углерода, возможно, органического 
происхождения (Сидоренко А. В., Сидоренко Св. А., 1968).
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Ш  слои 1C с/? о и J  слои
Рис. 3. Пластинка, вырезанная  из кварцита перпендикулярно слоистости. Проходя

щий свет, X I ,5

Рис. 4. Кайма регенерации (а)  вокруг обломка кварца (б) ,  ХбО, николи +
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Химический состав метаморфических толш.

S10, 'Г 10, А1ао 3 Fe.,0:, FeO MnO MgO CaO Na.jO KaO P.Oj н.О+ н ,о со,. с П.п.п. S С у м м а

Б иотитовы е и гранат- 
би отитовы е гнейсы
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Н ет 99,99
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75,56 0,35 10,73 4,13 1,57 0,07 0 ,2 0 0,50 2,32 4,02 0,04 0,16 — 0 , 0 2 0,05 99,72

73,25 0,63 1 2 , 8 6 1 , 1 1 4,07 0,09 Н ет 1,80 2 , 8 8 1,85 0 , 0 1 1,16 0 , 2 2 1 1ст Н ет 99,93

75,85 0,34 11,43 1,63 1,28 0,04 0 , 1 0 0,73 3,04 4,40 Нет 1,03 0 , 1 2 0 , 2 0 100,19

75,01 0,52 11,63 0,33 3,43 0,07 0,33 1,07 2,32 3,55 „ 1,29 0,27 0,04 99,86

6 8 , (» 0,63 14,61 0,74 4,04 0,07 0,23 3,22 3,55 2,78 „ 1,03 0,32 0,14 99,9(5

73,82 0,63 11,39 1 , 1 2 3,77 0,07 0 , 1 1 0,70 1,97 3,92 » 0,47 0,17 1,58 0,03 99,75

К нанитовы е сланцы 67,02 0,89 25,57 0.16 1,32 0 ,0 1 0,16 Н ет 0,54 2,07 0 ,0 6 — 0,19 __ __ 2,72 Н ет 100,74

69,59 1,13 23,05 0,75 0,26 0,03 0 ,2 0 0,34 0,43 1,69 0,04 0,37 0,32 1 1ет 1,09 99,29

С лю дян о-кварц евы е
сланцы

79,87 0,34 9,47 1,90 4,07 0,08 0 ,01 0.83 0,65 1,69 Н ет 0,49 0,17 Н ет Нет 99.57

П р и м е ч а н и е .  «Нет» -  элем ент не обнаруж ен  при химическом анализе; прочерк — содерж ание элем ента не определялось. А нализы выполнены в химико-ана- 
лнтических лаборатори ях  ГИ Н  АН СССР (ан али тики  Г. Ф. Г алковская, М. А. К ан аки н а , Г. И. К арасева, М. И . С тепанец, Е. С. Ш уры пш а) и Тульской комплексной 

<£ экспедиции (ан али тики  3 . В. И лю ш кина, Т . Н. Костюшко, Н. К. С идорова). В лаборатори и  Т у л ь с к о й  комплексной экспедиции содерж ания СОа и С не определялись



Толща слюдяно-кварцевых сланцев. Контакты этой толщи с выше* 
лежащими высокоглиноземистыми сланцами четкие и прямолинейные. 
Мощность толщи достигает 70—80 м на юго-востоке района исследо
ваний и убывает по направлению на северо-запад до 1—2 м, при этом 
собственно слюдяно-кварцевые сланцы сменяются гранат-мусковито- 
выми. Слюдяно-кварцевые сланцы обладают лепидогранобластовой 
структурой, они состоят из кварца (75%), мусковита (18%),  биотита 
(6%),  граната (0,8%). ильменита (0,2%);  присутствует в акцессорных 
количествах циркон. Для них характерно высокое содержание кремне

зе м а — почти 80% (см. табл. 1). 
В гранат-мусковитовых сланцах 
наблюдаются крупные (до 4—
5 см в поперечнике) порфиробла- 
сты граната, которые составляют 
до 10% объема породы. Основная 
ткань по минеральному составу 
соответствует слюдяно-кварцевы
ми сланцам.

Толща гранат - биотитовых 
гнейсов. Породы этой толщи наи
более широко распространены на 
исследованной территории. В зна
чительной степени они замещены 
близкими к ним по химическому 
составу щелочными гранитами и 
образуют полностью сопряжен
ные со структурой щелочных гра
нитов складки различных поряд
ков (Сидоренко, Ожогин, 1968). 
Оценить мощность толщи гранат- 
биотитовых гнейсов не представ
ляется возможным, так как ниж
ний их контакт с породами архей
ского комплекса в исследованном 
районе не установлен. Минималь

ная мощность 800— 1000 м. Гнейсы представляют собой серые и светло
серые породы мелко- и среднезернистого сложения, существенно кварц- 
полевошпатового состава, для которых характерна полосчатая тексту
ра, обусловленная чередованием темных и светлых полос шириной от 
нескольких миллиметров до первых сантиметров. Темные полосы содер
жат значительно больше биотита, чем светлые, что и обусловило раз
ницу в окраске. Границы полос ровные и прямолинейные, от четких до 
расплывчатых. По рисунку полосчатость сходна с параллельной слоис
тостью осадочных пород, хотя в некоторых случаях кварц-полевошпато- 
вые полосы могли обособиться в процессе ультраметаморфизма. Вблизи 
контакта со слюдяно-кварцевыми полосчатость гнейсов ориентирована 
параллельно поверхности контакта. В единичных случаях в гранат-био- 
титовых гнейсах наблюдается реликтовая косая слоистость. На рис. 5 
выделяются четыре серии слойков. В первой серии отдельные слойки 
фиксируются неравномерным распределением биотита, параллельными 
цепочками крупных зерен полевого шпата и вкрапленников граната. Гра
ницы между слойками нечеткие, ориентированы слойки под углом в 30° 
к границе раздела серий.

Вторая серия состоит из параллельных слойков мощностью около 
1 см среднезернистых гранат-биотитовых и мелкозернистых биотитовых 
гнейсов. Слойки этой серии располагаются параллельно четким прямо
линейным границам серии.
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Рис. 5. Реликтовая косая слоистость в гранат- 
биотнтовых гнейсах



Слойки третьей серии сложены лейкократовым среднезернистым 
гранат-биотитовым гнейсом. Отдельные слойки различаются по коли
честву содержащегося в них биотита и граната и крупности слагающих 
их минералов. Верхняя граница третьей серии четкая, слегка волнистая, 
возможно, представляют собой поверхность размыва, так как слойки 
описываемой серии располагаются почти параллельно нижней ее гра
нице и срезаются верхней.

Слойки четвертой серии сложены преимущественно мелкозерни
стым биотитовым гнейсом с редкими зернами граната, отдельные слой
ки выделяются более крупным размером зерен и значительным содер
жанием граната. В данной серии слойки ориентированы под неболь
шим углом к границам описанных ниже серий.

Средний состав гранат-биотитовых гнейсов подсчитан по 10 шли
фам: плагиоклаз (альбит-олигоклаз, альбит) 20%; кварц 50%; микро
клин 18%; биотит 12%)- Содержания мусковита и граната не превышают 

.1—2%. Встречаются биотитовые разности гнейсов, в которых гранат 
совершенно отсутствует. В единичных образцах отмечена роговая об
манка. В акцессорных количествах отмечены циркон, апатит, сфен, 
ортит, монацит, флюорит, рудный минерал. Изредка присутствует эпи- 
дот в ассоциации с карбонатом.

Из гранат-биотитовых гнейсов выделен циркон для сопоставления 
его с цирконом щелочных гранитов (Ожогин, 1968). Оказалось, что со
держание его в гнейсах невелико (0,009%), в 15 раз меньше среднего 
содержания циркона в щелочных гранитах. При петрографических ис
следованиях отмечено, что в гнейсах циркон встречается гораздо реже, 
чем в щелочных гранитах, и он мельче. Содержание циркония опреде
лялось в верхнепонойских щелочных гранитах (30 проб) и в гранат- 
биотитовых гнейсах (8 проб) химическим путем. Анализы выполнены 
в Химико-аналитической лаборатории ГИИ АН СССР (аналитик 
Е. В. Шурыгина). Среднее содержание двуокиси циркония в щелочных 
гранитах составляет 0,106%, что в пересчете на циркон по идеальной 
формуле соответствует 0,158% циркона. Потери циркона при обработке 
проб щелочных гранитов не превышали 10— 15% содержания этого ми
нерала в породе, так как среднее содержание циркона в щелочных гра
нитах по данным минералогического анализа составляет 0,138%. В гра- 
нат-биотитовых гнейсах среднее содержание двуокиси циркония равно
0,169%, что в пересчете на циркон составляет 0,25%. Это расчетное со
держание циркона в гнейсах более чем в 20 раз превышает данные ми
нералогического подсчета. Такое несоответствие объясняется, очевидно, 
потерей значительной части мелких зерен циркона в процессе обработки 
проб или рассеянием циркония в других минералах. В пробах щелочных 
гранитов не терялись при их обработке по принятой методике зерна цир
кона размером порядка первых сотых долей миллиметра. Выделенные 
из гнейсов зерна циркона имеют длиннопризматическую форму (сред
нее удлинение — 4,0), почти изотропны, показатель преломления срав
нительно низкий для циркона («0=1,897). Четко выражена зональ
ность, наблюдаются темные округлые и призматические ядра в цент
ральных частях зерен. Видимо, рассматриваемый циркон относится 
к метаморфогенному типу (Saxena, 1966). Отмеченные в шлифах гра
нат-биотитовых гнейсов мелкие (0,005—0,01 мм) округлые зерна цир
кона, очевидно, являются первично-осадочными.

Минеральные ассоциации описанных метаморфизованных осадоч
ных пород распространены на значительной территории, выходящей за 
рамки района наших исследований, на этом основании их можно отне
сти к ассоциациям регионального метаморфизма. Наличие в изученных 
породах ставролита и кианита в ассоциации с кварцем и плагиоклазом 
указывает на условия метаморфизма фации альмандиновых амфиболи
тов, точнее, на условия ставролит-кварцевой субфации (Файф и др.,
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1962). Минеральный состав толщ высокоглиноземистых и слюдяно-квар
цевых сланцев, гранат-биотитовых гнейсов соответствует различным пе- 
литовым ассоциациям указанной субфации. Слоистые кварциты отве
чают кварц-полевошпатовой ассоциации.

Процессы, связанные со щелочным метасоматозом, в результате 
которого образовались щелочные граниты (Ожогин, 1968), не внесли 
существенных изменений в вещественный состав рассмотренных толщ. 
Пластообразные тела щелочных гранитов залегают только среди гра
нат-биотитовых гнейсов, с которыми они связаны зонами постепенных

Cq O, N q2o , к 20

Fez03,FeQ

Рис. 6. Д и агр ам м а  химического состава осадочных пород, 
по А. Н. Заварицкому

Ф игуративные точки средних составов: У — кианитовых
сланцев, 2 — слю дяно-кварцевы х сланцев, 3 — гранат.биоти- 

товых гнейсов

переходов, сложенных в пределах описанных выше участков детальных 
работ магнетит-биотитовыми и магнетит-эгирииовыми гранито-гнейсами. 
Мощность таких зон не превышает первых метров.

На основании изложенного материала можно сделать некоторые 
выводы о возможных осадочных аналогах исследованных метаморфиче
ских толщ и условиях их осадконакопления. При этом автор исходил 
из положения, разработанного А. В. Сидоренко, о принципиальном 
сходстве процессов выветривания, переноса и отложения осадков в вод
ной среде в докембрии и фанерозое (Сидоренко, 1967). Весьма сущест
венным для наших построений является вывод Б. М. Роненсона (1967) 
о том, что «. . .особенности состава кристаллических сланцев в отноше
нии инертных компонентов отражают особенности состава исходных 
осадков».

Наиболее просто решается вопрос об осадочном аналоге для слои
стых кварцитов. Из осадочных пород по составу им соответствует только 
кварцевый песок.

Высокоглиноземистым сланцам по химическому составу отвечают 
существенно глинистые породы. На диаграмме А. Н. Заварицкого 
(1932) фигуративная точка кианитовых сланцев располагается между 
полем песчаников и глин (рис. 6). Результаты химических анализов 
кианитовых сланцев почти полностью укладываются в интервалы коле
баний породообразующих окислов глин. Например, их можно сопоста- 
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вить с гжельской глиной Русской платформы (табл. 2). Низкое содер
жание железа, магния и щелочей в кианитовых сланцах соответствует 
составу каолина (см. табл. 1). На тонкую дисперсность осадочного ма
териала указывает отсутствие зерен циркона. Видимо, осадочных ана
лог кианитовых сланцев представлял собой песчанистую глину сущест
венно каолинового состава. На связь кейвских кианитовых сланцев 
с областями каолинового выветривания указывали И. В. Бельков (1963) 
и Д. П. Сердюченко (1968).

Фигуративная точка слюдяно-кварцевых сланцев на диаграмме 
А. Н. Заварицкого попадает в поле песчаников (см. рис. 6).

Гранат-биотитовые гнейсы близки по химическому составу к пес
чаникам и занимают промежуточное положение между ними и глини
стыми сланцами (см. рис. 6). Их можно сравнить с песчаниками на гли
нисто-кремнистом цементе. Анализы, приведенные в табл. 3, вполне со-

Т а б л и ц а  2

С р а в н е н и е  х и м и ч е с к и х  с о с т а в о в  
к и а н и т о в ы х  с л а н ц е в  и гл и н  

(в  % )

Окислы Кианнтовые
сланцы

Гж ельскан 
глина 

(Стадников, 
1957)

SiO o 68,30 58,9 -68,9
TiO*, 1,01 0,37—0,95
AI0 O 3 24,31 19,3—25,7
F e 2 O s 1,24 1,41 -3 ,85
M g O 0,18 0 ,13-1 ,79
C aO 0,17 0,54— 1,25
M nO 0,03
N azO 0,48 0,15—0,36
K.O 1 ,88 1,02—4,00
H 2 0 + 0,10
H 2 0 “ 0,35
co2 Нет , w
p2o;,
so3 0,32—0,87
с 1,09 0,09—0,36
П.п.п. 4,95—9,85

Та б л и ц а  3
С р а в н е н и е  х и м и ч е с к и х  с о с т а в о в  

г р а н а т -б и о т и т о в ы х  г н е й с о в  
и п е с ч а н и к а

Г ранат-биотитовый
гнейс Песчаник 

с глинисто
Окислы Оценка

среднего
содержа

нии

Оценка 
стандарт
ного От
клонения

кремнистым
цементом
(Калинко,

1958)

S i0 2 73,17 2,44 70,70
т ю 2 0,51 0 , 1 2 0,44
А12 0 3 12,18 1,25 13,47
F e 2 0 , 4,96 0,67 6,03
M nO 0,08 0 , 0 2

C aO 1,40 0,94 1.17
M gO 0,24 0,28 0,80
N at O 2 , 8 6 0,56 1,80
KoO 3,57 0,85 2,67
P 2 O s
П.п.п.
С у м  м a

0,03 0,12
4,01

101,23

поставимы, так как расхождения в содержаниях отдельных окислов не 
превосходят удвоенной оценки стандартного отклонения. Так как цир
кон в гранат-биотитовых гнейсах представлен в основном очень мел
кими зернами, то рассматриваемые породы, очевидно, соответствуют 
песчано-алевролитовым или песчано-глинистым образованиям. Следует 
заметить, что наибольшие содержания циркония, по Дж. Грину (Green, 
1959), зафиксированы в осадочных породах с малыми размерами сла
гающих их частиц. Так, аспидные сланцы (schists) содержат 0,0774% 
двуокиси циркония, что, однако, в два раза меньше, чем среднее содер
жание этого компонента в гранат-биотитовых гнейсах. Так как в рас
сматриваемых породах содержания железа и калия достаточно велики 
(см. табл. 1), то аналогичные им по составу глинистые образования 
должны были состоять в основном из гидрослюдистых глин (Викулова, 
1958).

Итак, в результате полученных нами данных рассмотренные толщи 
метаморфизованных осадочных пород сопоставляются со следующими 
осадочными аналогами:
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Метаморфические породы Осадочные аналоги

I. Слоистые кварциты I. Кварцевые пески
II. Высокоглиноземистые II. Песчанистая глина суще-

сланцы ственно каолинового со
става

III. Слюдяно-кварцевые слан- III.  Олигомиктовые пески
цы

IV. Гранат-биотитовые гнейсы IV. Песчанистая глина гидро
слюдистого состава

Отложения трех верхних толщ не выдержаны по простиранию, 
имеют сравнительно небольшие мощности, фациально изменчивы. Квар
цевые пески могли образоваться только при длительном переотложе- 
нии осадочного материала в условиях спокойной тектонической обста
новки. Все это свидетельствует о платформенном характере осадочных 
образований, что подтверждает точку зрения А. В. Сидоренко (Сидо
ренко А. В., Сидоренко Св. А., 1968) об отложении первичных осадков 
кейвских кианитовых сланцев не в геосинклинальных, а в платформен
ных условиях. О континентальном характере отложений первичных 
осадков кианитовых сланцев свидетельствует наличие в них каолина, 
так как, по данным Б. Л. Рухина (1961), «среди глинистых отложений 
каолин как породообразующий минерал встречался до сих пор только 
в континентальных толщах». Толща гнейсов в противоположность выше
лежащим толщам имеет значительную мощность и широкое распрост
ранение. Она представляет собой продукт метаморфизма сравнительно 
однородных в масштабе толщ песчано-глинистых осадков.

На основании такой очень общей литологической характеристики 
исследованных метаморфических толщ их можно сопоставить, по мне
нию автора, с определенными формациями фанерозоя. Кварциты соот
ветствуют платформенной кварц-песчаной формации. Аналоги гранат-, 
биотитовых гнейсов весьма сходны с породами глинисто-сланцевой 
формации.
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Г. Л . Г О РО Ш Е Н К О

Н Е К О Т О Р Ы Е  О С О Б Е Н Н О С Т И  М И Н Е Р А Л О Г И И  П О Р О Д  
Г Р А Н У Л И Т О В О Й  Ф О Р М А Ц И И  
К О Л Ь С К О Г О  П О Л У О С Т Р О В А  

В С В Я З И  С ИХ П Р О И С Х О Ж Д Е Н И Е М

Метаморфические породы гранулитовой формации принадлежат 
к таким образованиям, первичная природа которых вызывает самые 
противоречивые объяснения.

Достаточно подробно эти породы были изучены А. М. Шукевичем, 
который ввел понятие «гранулитовая формация». Это название он рас
пространил на весь комплекс пород, развитых в междуречье Лотта и 
Явр (Яури-Йоки), которые обладают различным составом, а по степени 
метаморфизма отвечают гранулитовой фации. Вслед за П. Эскола гра- 
нулитовую формацию А. М. Шукевич рассматривал как ряд последо
вательно внедрившихся интрузий, дифференциатов глубинной магмы. 
Магматогенной природы гранулитовой формации также придержива
лись Д. В. Полферов и Е. Н. Володин (1953, 1954). Правда, кислые раз
ности пород (гранулиты) они считали образовавшимися метасомати- 
ческим путем по основным породам. В то же время Д. В. Полферов и 
Е. Н. Володин полагали, что гранулиты могли быть и метаморфизован- 
ными осадками.

Однако М. Г. Равич, а позднее К. Д. Беляев, Ю. К- Гуменный и др. 
с уверенностью высказываются о том, что гранулитовая формация — 
это сложная по составу и гетерогенная по первичной природе метамор
фическая толща, в которой содержатся как первично-магматические, 
так и первично-осадочные породы. К этому же мнению пришел П. Эс
кола (Eskola, 1952), который пересмотрел свою раннюю магматоген- 
ную концепцию происхождения гранулитов.

К настоящему времени появилось большое количество геологиче
ских фактов, свидетельствующих об эффузивно-осадочной первичной 
природе гранулитовой формации. Установлено, что толща имеет отчет
ливо стратифицированное строение (Беляев, 1968). Многие породы ос
новного и среднего состава обладают реликтами текстур эффузивных 
пород (Беляев, 1968; Суслова, 1968). Среди различных пород гранули
товой формации Т. А. Федковой (1966) и Т. В. Немовой найдены ре
ликты осадочных текстур и структур (слоистость, косая слоистость), 
конгломераты (Федкова, 1967). Т. В. Немовой показана возможность 
применения материалов аэрофотосъемки для изучения структур и стра
тиграфии гранулитовой формации.

Исследование особенностей минерального состава пород гранули
товой формации Кольского полуострова явилось частью комплексного 
изучения генезиса этих метаморфических образований геологическими, 
литологическими и минералого-геохимическими методами, проводимого 
в Лаборатории геологии древних осадочно-метаморфических толщ ГИН 
АН СССР автором совместно с Т. В. Немовой под руководством
А. В. Сидоренко.

Изучавшиеся породы гранулитовой формации распространены в за
падной части Кольского полуострова, занимая территорию между ре
ками Лотта и Яури-Йоки. Эти образования прослеживаются от госу
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дарственной границы с Финляндией за оз. Нота, слагая здесь горные 
системы Туадаш Тундр и Сальных Тундр (рис. 1). К гранулитовой фор
мации принадлежат также основные породы, слагающие Монче Тундры, 
Кандалакшские и Колвицкие Тундры (Беляев, 1968).

Наиболее распространенными разностями пород гранулитовой фор
мации являются: кварц-полевошпатовые, биотит-силлиманитовые, био- 
тит-гиперстеновые гранулиты, пироксеновые кристаллические сланцы 
среднего и основного состава. Среди гранулитов широко развиты гнейсо- 
граниты, которые образовались в результате ультраметаморфизма 
толщи в условиях гранулитовой фации.

Ш П к  Ш Е 3 1 1"

Рис. 1. Распространенность пород гранулитовой ф орм а
ции в западной  части Кольского полуострова

Контурами показаны  районы работ 
/  — кольские гнейсы; 2 — беломорские гнейсы; 3 — кис
лы е разности гранулитов; 4 — пироксеновые кри сталли 

ческие сланцы

Сразу надо оговориться, что в нашей работе термин «гранулит» 
относится только к разностям пород гранулитовой формации кислого 
и среднего состава, которые состоят из кварца, плагиоклаза, граната, 
калиевого полевого шпата, биотита, силлиманита и отчасти гиперстена 
и для которых характерна линзовидная форма зерен кварца. Таким об
разом, гранулиты остаются в том понимании, которое они впервые полу
чили при их выделении в Саксонии. И потому следует отказаться от 
принятой прежде для гранулитовой формации Кольского полуострова 
градации на основные, средние и кислые гранулиты, гнейсо-нориты, 
гнейсо-диориты, которая еще как-то была оправданной в то время, когда 
эти породы рассматривались как дифференциаты одной магматической 
серии. Само понятие «гранулитовая формация» очень удобно для обоз
начения всей серии пород в целом и от него отказываться нет смысла.

С запада на восток среди полосы пород гранулитовой формации 
наблюдается уменьшение количества кислых разностей и увеличение 
пироксеновых кристаллических сланцев среднего и основного состава. 
Так, западная часть изучаемой территории сложена различными гра- 
нулитами, среди которых преобладают лейкократовые разности, и 
только в виде прослоев и горизонтов присутствуют пироксеновые кри
сталлические сланцы среднего и основного состава. Восточнее оз. Нота, 
наоборот, в основном развиты миланократовые породы с гиперстеном, 
среди них встречаются только пачки и прослои лейкократовых грану
литов.
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Для гранулитов характерна светлая серая или розовато-белая ок
раска. Пироксенсодержащие породы имеют темный зеленовато-серый 
или темно-серый цвет.

Породы сложены плагиоклазом, калиевым полевым шпатом, квар
цем, гранатом, гиперстеном, салитом, биотитом, силлиманитом, скапо
литом. В меньшем количестве присутствуют: дистен, муллит, роговая 
обманка, ильменит, магнетит, рутил, апатит, пирит, халькопирит, пир
ротин, лейкоксен, лимонит, шпинель, турмалин, флюорит. Количествен
ные соотношения минералов, наблюдаемые в породах гранулитовой 
формации, приведены в табл. 1.

Рис. 2. Зарисовка текстуры  кварц-полевош патового гранулита (по ш лифу).
Нее зерн а циркона (Ц ) приурочены к одному микрослою : Гр — гран ат, Р у  — рутил. 
Би — биотит, Кв ■— кварц . X lo. Величина зерен циркона д ан а  не в м асш табе зарисовки

Гранулиты являются крупнозернистыми и среднезернистыми поро
дами; в виде прослоев среди них присутствуют мелкозернистые разно
сти. Структура пород порфиробластовая. Порфиробласты, сложенные 
гранатом, достигают размера 5—30 мм, реже в порфиробластах встре
чаются микроклин, кварц, плагиоклаз. Структура основной ткани гра
нулитов— гранобластовая, лепидогранобластовая и нематогранобласто- 
вая.

Текстура пород гранулитовой формации слоисто-полосчатая, обус
ловленная ориентированным расположением лентовидных агрегатов 
зерен кварца, скоплений силлиманита, пироксенов или чередованием 
полосок породы, сильно отличающихся по зернистости и содержанию 
полевых шпатов, граната, пироксенов. Даже такие минералы, как цир
кон и рутил, распределены в породе неравномерно, ими бывают заметно 
обогащены отдельные прослои гранулитов (рис. 2).

В гранулитах и пироксеновых кристаллических сланцах обычно на
блюдается хорошо выраженная гнейсовидность. Гнейсовидность опре
деляется ориентированным расположением в породах листочков био
тита, кристаллов рутила, силлиманита, удлиненных зерен кварца. Гней
совидность совпадает со слоистостью пород.

Часто гнейсо-граниты и значительно реже пироксеновые породы 
основного состава имеют массивное сложение. Структура таких массив-
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Та б л ица  1
Минеральный состав пород гранулитовой формации (в вес. %)

Типы пород

Минералы Кварц- 
полевошпа- 

товые 
гранулиты 
(14 проб)

Биотит- 
си л лима- 
нитовые 

гранулиты 
(7 проб)

Биотнт- 
гиперсте- 

новые 
гранулиты 
(2 пробы)

Пироксе- 
новые 

кристалли
ческие 
сланцы 

среднего 
состава 
(8 проб)

Пироксе- 
новые 

кристалли
ческие 
сланцы 

основного 
состава 
(5 проб)

Г нейсо- 
граниты 
(7 проб)

Л е г к а я ф р а к ц и я

П лаги оклаз 34,3* 19,0 59,9 64,4 69,8 32,3
6,2—53,0 5,5— 37,0 58,3—61,5 57,0— 77,0 55,5—84,9 5,3—48,0

К варц
44,8 31,0 17,8 7,1 40,8

20,2—70,6 22,7— 42,1 15,3— 20,3 5,0— 10,9 35,3—52,3

К алиевы й полевой 
ш пат

5,3 17,7 17,0
0 — 14,1 4,5—35,5 1,5— 50,1

С каполит '
8,3

0 ,1—20,4

Г раф ит +

Т я ж е л а я  ф р а к ц и я

Г ран ат 13,7 26,0 3,5 4 - 7,7
1 ,9 -2 3 ,9 16,4—36,4 0 - 2 8 ,1 3,0— 18,1

С иллим анит
0,5 4,5 0,3

0 — 2 , 8 0,4— 7,0 0 - 1 , 2

Гиперстен
15,1 15,4 15,9

14,9— 15,3 3,5— 28,1 9 ,1 -2 2 ,2

Р о го в ая  обм анка +
2 , 2 0,4 1,9

0,1—4,3 0 — 1 , 2 0 — 8 , 0

С алит
0 , 6 3,3 3,6

0,5— 0,6 0 —6 , 8 0 — 1 0 . 8

Б иотит
0,3 1 , 0 1 , 0 2 ,8 0,4

0  - 2 , 2 0 —5,1 0,2 1,9 0 - 1 0 . 2 0 — 2 . 1

» В ы ш е черты  — с р е д н ее  со д е р ж а н и е ; н и ж е  ч ер ты  — п р е д е л ы  к о л е б а н и я  со д е р ж а н и й .
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Продолжение табл. 1

Минералы

Тип пород

Кварц- 
по лево ш па

товые 
гранулиты 
(14 проб)

Биотиг- 
силлима- 
нитовые 

гранулиты 
(7 проб)

Биотит- 
гинерсте- 

новые 
гранулиты 
(2 пробы)

Пироксе
новые 

кристалли
ческие 
сланцы 

среднего 
состава 
(8 проб)

Пироксе
новые 

кристалли
ческие 
сланцы 

основного 
состава 

(5 проб)

Гиейсо- 
граниты 
(7 проб)

И льм енит
0,4

+
1 , 0 1,7 0,! 1,2

0 -2 ,2 0,4- 1,5 0,5—3,0 0—0,5 0—4,5

М агнетит + 2,2 
1,0—3,5

0,5
0—1,7 4-

Р утил 0,3 0,6
+ 0,1

+ +0—0,9 0,2 1,0 0—0,9

Ц иркон* 0,0437 0,0253 0,0205 0,018 0,0005 0,0119
0,0082

0,1196
0,0036—

0,0788
0.0054—

0,0356
o.oool—

0,0377
0 0,0013 0,0005—

0,0258

М онацит* 0,0066 0,0049 0,0008
0—0,0262 0 —0,0178 0—0,0035

А п ати т 0,15 
0,08- 0,23

0,19
0,06—0,46

+

Д истен + ' + + 4

М уллит +

П ирит + + 4 +  .

Х алькоп и ри т + +

П и рротин + +

Л ей коксен + + + +

Л им онит - +  : -ь + 4 4

Ш пинель

Т урм алин + +  _

Ф лю орит +  ■ +

* В акцессориях.

П р и м е ч а н и е .  Среднее содерж ание м инерала (кром е циркона и монацита) меньше 0.1% 
показан о  знаком +  .
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ных пород основного состава напоминает габбровую, в них отмечаются 
случаи явного идиоморфизма плагиоклаза по отношению к гиперстену.

Выделяемые группы пород характеризуются различным содержа
нием минералов легкой и тяжелой фракции (см. табл. 1). Кварц-поле- 
вошпатовые гранулиты сложены преимущественно плагиоклазом, квар
цем, калиевым полевым шпатом, гранатом. В небольшом количестве 
в них присутствуют такие минералы, как биотит, силлиманит, ильме
нит, рутил, циркон, монацит, графит и др. Биотит-силлиманитовые грану
литы по сравнению с кварц-полевошпатовыми гранулитами меньше со
держат плагиоклаза, кварца, но отличаются более высоким содержа
нием биотита, граната, силлиманита. В биотит-гиперстеновых гранули- 
тах в числе породообразующих минералов помимо плагиоклаза, кварца, 
биотита появляются гиперстен, роговая обманка. Группа второстепен
ных минералов в этих породах по сравнению с первыми двумя типами 
гранулитов более малочисленна.

Пироксеновые кристаллические сланцы состоят в основном из та 
ких минералов, как плагиоклаз, ромбический пироксен (гиперстен) и 
моноклинный пироксен (салит). Кварц присутствует только в пироксе
новых кристаллических сланцах среднего состава в количестве, не пре
вышающем 10,9%. В некоторых разностях кристаллических сланцев 
основного состава наблюдается скаполит. Все кристаллические сланцы, 
кроме того, в небольшом количестве содержат роговую обманку, гра
нат, ильменит, магнетит, циркон, рутил, апатит, сульфиды.

Гнейсо-граниты, встречающиеся среди кварц-полевошнатовых и 
биотит-силлиманитовых гранулитов в виде небольших пластовых тел и 
послойных обособлений, имеют и близкий к этим гранулитам состав. 
Однако в отличие от гранулитов в гнейсо-гранитах оказываются невы
сокими содержания граната, силлиманита, биотита, значительно умень
шается количество рутила, циркона, монацита.

В табл. 2 даны химические составы наиболее часто встречающихся 
разностей пород гранулитовой формации: двух типов кварц-полевошпа- 
товых гранулитов, биотит-силлиманитового гранулита и пироксенового 
(гиперстенового) кристаллического сланца.

Сравнение химического и минерального состава приведенных раз
ностей пород между собой показывает, что в гранулите (пробы 31—66), 
имеющем наиболее высокое содержание S i0 2, равное 83,36%, наблю
дается и самое высокое количество кварца — 70,6% и сравнительно не
большое количество полевых шпатов и граната. Другая разность кварц- 
полевошпатового гранулита (пробы 30—66) меньше содержит S i0 2, но 
в ней больше содержится алюминия, железа и магния, что отражается 
на минеральном составе породы: в этом гранулите по сравнению с пер
вым оказывается меньше кварца, но больше граната, появляется силли
манит. Биотит-силлиманитовый гранулит (пробы 29—66) является наи
более богатой глиноземом, железом и магнием разностью гранулитов, 
потому в этой породе наблюдается самое большое количество граната, 
силлиманита и биотита. Гиперстеновый кристаллический сланец в отли
чие от гранулитов меньше содержит S i0 2 и значительно больше железа, 
магния и кальция, а отсюда его минеральный состав также качественно 
и количественно меняется: появляются гиперстеп (19,6%), салит, исче
зают силлиманит, гранат, калиевый полевой шпат, мало становится 
кварца.

Ниже приводится описание минералов, слагающих породы гранули
товой формации. Наиболее подробная характеристика дана тем мине
ралам, которые в какой-то степени могут способствовать решению во
проса о происхождении первичного материала, из которого в процессе 
регионального метаморфизма сформировались изучавшиеся породы. 
Описание минералов производится в порядке расположения в табл. 1. 
т. е. сначала легкой, а затем тяжелой формации.
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Т а б л и ц а  2
Химический и минеральный состав некоторых разностей пород гранулитовой 

формации в разрезе горы Хеппимораст

Окислы и минералы

Породы

Кварц-полево- 
шпатовые 
гранулиты, 

обогащенные 
кварцем 

Пр. 31-66

Кварц- 
полевошпа- 

товые 
гранулиты 
Пр. 30-66

Биотит- 
силлимани- 

товый 
гранулит 

Пр. 29-66

Гиперстено- 
вый 

кристалли
ческий 
сланец 

Пр. 25-66

Х им ический состав  (в вес. %)

S i 0 2 83,36 77,81 61,06 53,46
тю. 0,47 0,47 0,84 0,90
А12о3 8,19 10,71 21,68 18,39
F e 2 0 3 0,76 0,93 0,07 1,79
FeO 2,46 4,43 7,65 7,30
М пО 0,07 0,04 0,07 0.14
M g O 0,62 1,57 2,92 6,25
C aO 1,88 0,80 0,80 7,85
N a ,0 1,24 0,96 0,85 2,65
к,б 0,53 2.23 3,19 0,83
н2о+ 0,14 — 0,37 0,21
НоО- — — — 0,06
р2о5 0,05 0,01 0,03 0,18
с .— 0,03 —
С у м м а 99,77 99,99 99,49 100,01
Z r 0 2 0,054 0,040 0,045 0,020

М инеральны й состав (в %)

П лаги оклаз 18,2 6,2 5,5 67,4
К алиевы й полевой ш пат 6,5 10,2 —
К варц 70,6 64,8 38,5 5,0
Г р ан ат  (пироп альм андин) 10,5 19,1 32,9
Г ип ерсген — — 19,6
С али т — -- — 1 Д
С иллим анит — 2 ,8 7,0 —
Б иотит — 0,1 5,1 3,3
Р о говая  обм анка — 1,0
И льм енит 0,6 — 2,0
Рутил 0,4 0,7
П рочие второстепенны е м инералы 0,1 0,1 0,1 0,6
В том числе циркон 0,039 0,0148 0,0037 0,0229

П  р и м е ч а н и е .  Х и м и ч ески е  а н а л и зы  п о р о д  в ы п о л н ен ы  в х и м и к о -а н а л и т и ч е с к о й  л а б о р а т о р и и  
Г И Н  А Н  С С С Р , ан а л и т и к  В . Б . Р ы ч к о в а .

П л а г и о к л а з  является наиболее распространенным минералом 
пород гранулитовой формации. Его содержат практически все разно
сти гранулитов и кристаллических сланцев. Этот минерал входит в со
став основной ткани пород, где размер его зерен равен 0,2—0,5 мм, и 
слагает порфиробласты, достигающие по величине 2—4 мм. Форма зе
рен плагиоклаза обычно неправильная, часто изометричная. В плагио
клазах почти всех разностей пород гранулитовой формации присутст
вуют антипертитовые вростки калиевого полевого шпата.

Плагиоклаз имеет широкие колебания состава: в кварц-полевошпа- 
товых и биотит-силлиманитовых гранулитах установлен олигоклаз •— 
андезин № 27—46, в биотит-гиперстеновых гранулитах — андезин 
№ 40—44, в пироксеновых кристаллических сланцах среднего состава — 
андезин — лабрадор № 40—53, в пироксеновых кристаллических слан
цах основного состава — лабрадор-битовнит № 60—78. В гнейсо-грани- 
тах развит олигоклаз-андезин № 25—40.
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К а л и е в ы й  п о л е в о й  ш п а т  распространен преимущественно 
в безгиперстеновых разностях пород гранулитовой формации: в грану- 
литах, гнейсо-гранитах. Однако распределение этого минерала в гра- 
нулитах характеризуется большой неравномерностью, где содержание 
сильно изменяется в различных прослоях: в одних гранулитах присутст
вуют только единичные зерна калиевого полевого шпата, с другой сто
роны, с ними часто переслаиваются разности, состоящие преимущест
венно из калиевого полевого шпата.

Калиевый полевой шпат развит в основной ткани пород в виде зе
рен неправильной формы размером 0,2— 1 мм, встречаются и более 
крупные образования этого минерала — порфиробласты, достигающие 
5— 10 мм.

Калиевый полевой шпат в гранулитах по степени упорядоченности 
является промежуточным ортоклаз-микроклином (Марфунин, 1962) 
с 2У = 68—74° и субрешетчатым двойниковым строением. Степень опти
ческой триклинности изменяется в широких пределах: от 0,222 до 1,0, 
причем максимальной степенью триклинности обладают отчетливо ре
шетчатые участки зерен. Отсутствие максимальных микроклинов в гра
нулитах подтверждает вывод А. С. Марфунина (1962), который считает, 
что в гранулитовой фации метаморфизма калиевый полевой шпат 
обычно достигает только промежуточной степени упорядоченности.

Двойниковое решетчатое строение ортоклаз-микроклина неодина
ково: решетка бывает выражена наиболее четко только вблизи трещин 
в зернах, по краю зерен, но чаще всего двойники совсем не различа
ются.

В ортоклаз-микроклине в тех участках зерен, где отсутствует суб- 
микроскопическое двойниковое строение, развиты тонкие нитевидные 
пертиты.

Антипертитовые вростки калиевого полевого шпата, наблюдаю
щиеся в плагиоклазах многих разностей пироксеновых кристаллических 
сланцев, обладают -субрешетчатым двойниковым строением и углом оп
тических осей, близким к 70°.

К в а р ц  присутствует во всех типах пород гранулитовой формации, 
за исключением пироксеновых кристаллических сланцев основного со
става. Однако количество кварца в различных породах далеко неоди
наково. Наибольшее количество кварца отмечается в кварц-полевошпа- 
товых гранулитах, отдельные прослои которых содержат его до 70,6% 
(см. табл. 1) и являются, по сути дела, уже кварцевыми гранулитами. 
В биотит-силлиманитовых гранулитах и гнейсо-гранитах количество 
кварца составляет 20—40%- Заметно уменьшается содержание кварца 
в биотит-гиперстеновых гранулитах и особенно в пироксеновых кри
сталлических сланцах среднего состава.

Зерна кварца обладают лентовидной или линзообразной формой, 
часто в породах можно видеть мономинеральные скопления большого 
количества зерен кварца тоже лентовидной формы. Зерна кварца имеют 
размер по вытянутой оси 0,3—3 мм, а их скопления протягиваются 
в породе на 1— 1,5 см .

С к а п о л и т  встречается исключительно в пироксеновых кристал
лических сланцах основного состава. В некоторых породах его содер
жание достигает 20,4%. Для минерала характерны зерна изометричной 
и короткостолбчатой формы, имеющие размер 0,2—0,8 мм. Скаполит 
окрашен в бледно-желтый цвет, прозрачен, имеет показатели прелом
ления «0=1,590— 1,594, пе=  1,569— 1,570. По оптическим константам 
скаполит соответствует практически чистому мейониту (Винчелл, 1953),. 
содержащему только анионную группу С 0 3. Скаполит находится в рав
новесных взаимоотношениях с другими минералами кристаллосланцев 
и является минералом прогрессивного метаморфизма. Поэтому с до
статочной уверенностью можно считать, что пироксеновые кристалли

63



ческие сланцы, содержащие в большом количестве скаполит, возникли 
за счет карбонатсодержащих осадочных пород.

Г р а ф и т  присутствует в отдельных прослоях кварц-полевошпато- 
вых и биотит-силлиманитовых гранулитов. Мощность прослоев графит
содержащих гранулитов составляет несколько сантиметров. Количество 
графита в таких породах обычно равно 0,3—0,5%, а в некоторых слу
чаях 1—2%. Графит в гранулитах представлен чешуйками 0,2— 1 мм, 
которые насыщают основную ткань породы. По всей видимости, гра
фит, встречающийся в отдельных прослоях гранулитов Кольского полу
острова, образовался в результате метаморфизма органогенного веще
ства первично-осадочных пород. На органогенную природу графита, 
содержащегося в гранулитах Лапландии, указывал П. Эскола (Eskola,
1952).

Г р а н а т  в породах гранулитовой формации распространен очень 
широко. Он содержится во всех разностях пород, исключая пироксено- 
вые кристаллические сланцы, развитые к западу от оз. Нота. Однако 
наиболее высокие концентрации граната отмечаются в кварц-полево- 
шпатовых и биотит-силлиманитовых гранулитах, где его количество 
обычно равно 10—30%.

В породах гранат обычно образует порфиробласты величиной 2— 
3 мм, но не редкость и кристаллы граната размером 2—3 см. Порфиро
бласты граната содержат многочисленные пойкилобластовые включе
ния мелких зерен кварца, циркона, скопления игольчатых кристаллов 
силлиманита, рутила. Гранаты имеют неправильную форму зерен. Ми
нерал обладает интенсивным красным цветом, прозрачен в небольших 
осколках. Показатели преломления гранатов, распространенных в по
родах гранулитовой формации, лежат в интервале 1,767— 1,778.

Химический состав и оптические свойства гранатов гранулитовой 
формации приведены в табл. 3. Там же для сравнения даны составы 
гранатов из гранулитов Финской Лапландии и метаморфизованных ин
трузивных пород Адирондака. Гранаты, содержащиеся в породах гра
нулитовой формации Кольского полуострова и Лапландии, характери
зуются весьма высоким содержанием пиропового и альмандинового ком
понентов и очень низким — андрадитового, гроссулярового и спессарти- 
нового. Сравнение этих гранатов с гранатами из интрузивных пород 
Адирондака, метаморфизованных в условиях гранулитовой фации (Bud- 
dington, 1952), показывает, что последние отличаются более высоким 
содержанием гроссулярового компонента (рис. 3). Такое различие в со
ставе гранатов из пород, метаморфизованных в условиях одной фации, 
в этих случаях, очевидно, указывает на некоторое различие состава 
первичного материала, который подвергался метаморфизму.

Низкие содержания спессартинового компонента и преимущест
венно пироп-альмандиновый состав гранатов может служить одним из 
критериев происхождения этих пород. Так, В. Е. Ляхович (1967 6) счи
тает, что такие особенности состава гранатов присущи скорее всего 
породам первично-осадочного генезиса, подвергшимся интенсивному 
региональному метаморфизму. И действительно, пироп-альмандиновые 
гранаты наблюдаются во всех толщах парагранулитов Алданского, Ана
барского и других кристаллических массивов (Коржинский, 1936; Раб- 
кин, 1959; Лутц, 1964). Отсюда можно считать, что повсеместное раз
витие в породах гранулитовой формации Кольского полуострова и Л ап
ландии пирон-альмандинового граната с очень небольшой примесью 
гроссулярового компонента указывает на принадлежность этих пород 
к первично-осадочным образованиям.

С и л л и м а н и т  в заметном количестве присутствует только в ки
слых разностях пород гранулитовой формации: в кварц-полевошпато- 
вых, биотит-силлиманитовых гранулитах и гнейсо-гранитах. Содержа
ние этого минерала в породах характеризуется большой неравномер
ен



Та б л ица  3
Химический состав гранатов различных пород, метаморфизованных 

в условиях гранулитовой фации

Кольский полуостров, 
водораздел рек 

Лотта — Явр
Лапландия (Eskola, 952) Адирондак (B addington , 1952)

Компо -а-
ненты 3 1

CJ e' Т 1 -г | 7 т 7
X X О. Q- en (Г) (7) О) ю ш ш из

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

SiO., 42,43 43,10 40,63 40,90 36,35 39,50 39,05 39,17 41,30 38,90 37,19 37,53
TiO.. 0 , 2 1 0,17 0,38 0,41 1,72 0,29 0,42 0,26 0,15 0,14 0,38 0,25

21,91 2 1 , 6 8 24,11 22,80 22,97 2 1 , 0 0 20,42 21,70 19,78 22,39 2 1 , 0 2 20,29
F e X > 3 1,23 1 , 0 0 1,03 — 4,30 7,31 4,98 1,80 0,65 1,28 2,14
FeO 22,91 22,55 21,25 2 1 , 1 1 24,72 22,15 23,63 22,45 17,80 22,42 28,61 29,54
M nO 0,28 0,26 0,70 0,31 0,64 0,80 0,38 0,32 0,49 0,48 0,93 1,77
M gO 8,85 8 , 6 8 9,40 10,92 11,80 9,74 8,97 10,43 10,60 9,02 3,08 1,37
C aO 1,38 1,39 2,30 1,69 1,87 2,96 0,72 1.07 6,98 6 , 1 1 7,41 7,40
N a20 0,34 0,34 0,70 0,14 — 0 , 1 0 0 , 0 2 0 , 1 2

K..O 0,30 0,34 0,35 0,25 — — 0,05 0,09 0,04
H..O+ 0,25 ■ — 0,54 0,09 0,16 0,07
H .,0 - 0 , 2 0 i \— — — —
P ,0 5 0 , 2 1 0 , 2 1 — 0 , 0 1 -а--- • . Л Р
С — 0 , 1 1 0,17 —
co2 — — — — — . £§§1 !

С у м м а 99,96 |99,83 100,27 99,77 100,07 100,74 1100,90 | 100,38 99,44 | 100,35 | 100,17 | 100,52

Н орм ативны й со став  гранатов

А л ьм ан 
дин

57,5 55,2 51,2 50,5 50,6 52,3 69,9 56,5 37,3 48,9 64,6 67,2

П ироп 36,9 37,2 38,5 43,9 43,3 34,5 32,2 38,1 39,6 33,6 11,9 5,5
А н дра-

дит
1 , 0 2 , 2 --- --- 4,1 5,0 1,9 3,3 1 , 0 2 , 6

Г россу- 
ляр

3,9 4,3 8,3 4,9 4,8 7,5 1,9 2,9 18,8 16,5 2 0 , 6 2 0 , 8

С пессар -
тин

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

П о к аза 
тел ь  п р е 
лом ления 

(Яр)

1,773 1,777 1,772 1,760 1,7793 1,7848 1,7868

1 -  из гней со-гран ита  ( F e " 5 2 M g li0 5 C a 0 >1 1 F e 0 'i0 8 M n0  0 3 ) 2  7 8  ( А 1 j 9 7 F 0 '0 3 ) 2  [Si3 >1 2 0 12];

2  — из к варц -п олевош п атового  гранули та

(F e li4 9 M g 1 0 3 C a 0  1 2 Fe 0  0 3 M n 0  0 3 ) 2  7 0  (A l 1 9 4 Fe 0  0 6 ) 2  [Si3  1 6 0 1 2 1;

3 — из пи роксенового  кристал л и ческо го  сланца

fFej 2 9 M g 0  9 7 С а 0  2 1 М п 0  0 5 ) 2 ,5 2 А12  2 7  [Si3  0 2 O 12];

4 — из к в ар ц -п о л ево ш п ато во го  гранули та  (Fe j'j36M gj 2 6 С а 0  и М п 0  0 2 ) 2  8 4 А12  0з lS i3  0 2 ^ 1 2 ]’

5 — из пи роксенового  кри стал л и ческо го  сланца

(^ei,58̂ Si,3sCao(i5Mn0i04)3,i2AI2,08 [(_Si2 78Ti0 10)2 880 12];

6  — из пи роксенового  к р и сталлического  сланца (F e j 40M gj 1 0 С а 0  2 4 Fe 0  1 8 М п005);

7 из би отитового  гранули та

^ e i,5 iM g ]i0 2 F 0  2 6 C a 0  0 6 M n 0 i ( ) 3 ) 2  8 8 А1, 8 4 Fe 0  i e ) 2  [(S i2 9 7 Ti0  0 2 ) 2  9 9 0 12];

8  из квар ц -п о л ево ш п ато во го  гранули та
(F e , 4 2 M g U gFe0  2 2 C a 0  ()9 Мп0  0 2 ) 2  9 3  (Al[ 9 4 F e 0  0 6 ) 2  [(S i2  9 6 Ti() 0 2 ) 2  9 8 0 12] .

А н ал и т и к и  М. А. К а н а к и н а , А. Н. З а р у б и ц к а я ,  Т. В. А р х а н ге л ь с к а я .

5  З а к .  34 0 5



ностью и послойным распределением. Наиболее богаты силлиманитом 
биотит-силлиманитовые гранулиты, в отдельных прослоях которых со
держится до 7% этого минерала (см. табл. 1 и 2).

Во всех породах силлиманит образует кристаллы призматической 
или игольчатой формы величиной от 0,5—2 до 3— 10 мм. Минерал бес
цветный, прозрачный и имеет следующие показатели преломления: 
ng= \ ,674— 1,680, пР=  1,654— 1,659.

Д  и с т е н ,  как и силлиманит, характерен для кислых разностей по
род гранулитовой формации. Кроме того, существует территориальная 
ограниченность распределения дистена: этот минерал присутствует в ос

новном в гранулитах Сальных Тундр. 
Это объясняется тем, что в гранули
тах указанного региона силлиманит 
неустойчив и замещается дистеном. 
Причина этого явления, видимо, в 
том, что породы гранулитовой фор
мации Сальных Тундр подверглись 
более интенсивным тектоническим 
воздействиям, чем в других районах.

Возможность замещения силли
манита дистеном при повышении 
давления установлена эксперимен
тально (Clark, Robertson, Birch, 
1957).

Дистен встречается в основной 
ткани гранулитов в виде зерен раз
мером 0,3— 1 мм. Цвет минерала 
белый или серый, реже голубой. По
казатели преломления: ng=  1,729— 
1,732; п Р=  1,714— 1,718.

М у л л и т  встречен в некоторых разностях кварц-полевошпатовых 
гранулитов Сальных Тундр в количестве 0,03—0,9%.

Минерал распространен в основной ткани в виде мелких призма
тических кристаллов, по форме похожих на силлиманит. Однако в от
личие от бесцветных кристаллов силлиманита муллит окрашен в бледно- 
розовый цвет. Показатели преломления муллита: ng= 1,676, пр =  1,659.

Присутствие муллита в образованиях гранулитовой фации регио
нального метаморфизма, каковыми являются гранулиты, до сих пор 
нигде не было известно: муллит встречался только в сильно спекшихся 
контактово-метаморфизованных глинистых породах и как синтетиче
ский материал в керамическом сырье. Экспериментально установлено, 
что температура образования минерала превышает 1000° С (Винчелл,
1953). Факт появления муллита в гранулитовой формации требует даль
нейшего объяснения, поскольку минеральная ассоциация гранулитов, по 
всей видимости, образовалась при более низкой температуре (Файф и 
др., 1962; Лутц, 1964).

Г и п е р с т е н  является главным породообразующим минералом 
пироксеновых кристаллических сланцев и биотит-гиперстеновых грану
литов, где его среднее содержание составляет 15,1— 15,9%- В других 
породах гиперстен присутствует очень редко и в крайне ограниченном 
количестве.

Форма зерен гиперстена обычно неправильная, редко встречаются 
кристаллы, имеющие хорошо выраженные грани призмы. Размер зерен 
0,1 — 1 мм. В гиперстенсодержащих кристаллических сланцах Сальных 
Тундр встречаются зерна гиперстена лентовидной формы размером до 
3—5 мм. Цвет минерала в породе зеленовато-бурый. Плеохроизм от
четливый: от зеленого цвета по Ng  до розового по Np.

Рис. 3. С равнительная ди аграм м а  состава 
гранатов из гранулитов и кристаллических 
сланцев Кольского полуострова и Л аплан дии  
(темны е круж ки ) с гранатом  из м етам орф и
зованны х интрузивных пород А дирондака 

(светлы е круж ки).
Ц и ф р а м и  п о к а за н ы  п о л я  со с тав о в  гр а н а т о в  
(Л у т ц , 1964): /  — в ам ф и б о л и т о в о й  ф ац и и ;
I I  — в гр а н у л и то в о й  ф ац и и , I I I  — в экл о ги т о - 

вой  ф ац и и , I V  — в к и м б е р л и т а х
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Изучение оптических свойств и химического состава гиперстенов 
показало, что минерал характеризуется широким диапазоном колеба
ний значений железистости (табл. 4), которая меняется от 20 
до 54 мол. % (включая гиперстены лапландских гранулитов), и пока
зателей преломления: ng изменяется от 1,691 до 1,734, а пр — от 1,677 
до 1,718.

Железистость гиперстена находится в прямой зависимости от об
щей железистости содержащей его породы. Такая зависимость особенно 
четко обнаруживается в безгранатовых двупироксеновых кристалличе
ских сланцах гранулитовой формации Кольского полуострова и Фин
ской Лапландии (рис. 4).

Т а б л и ц а  4

Химический состав гиперстена, содержащегося в породах гранулитовой 
формации Кольского полуострова и Лапландии

Кристаллические сланцы среднего состава
Кристаллические 
сланцы основного 

состава

Компо
ненты 14-66 Р19/1-64 Р23/1-64 Э-5* Э-9* Э-10* Э-4* Э-2*

1 . 2 3 4 5 б 7 8

Si02 52,20 49,85 50,51 52,87 46,91 49,28 55,12 48,94
т ю 2 — 0,40 0,34 0,49 0,51 0,46 0,52 1,40
А!20 з 4,51 8,29 4,60 0 ,6 8 8,26 4,51 1,25 0,45
Fe 2 0 3 2,93 1,36 2,65 2 , 0 0 3,02 2,61 1,26 0,24
FeO 18,79 18,65 18,41 20,89 19,88 25,13 11,96 30,97
М пО 0,40 0,36 0,32 0,29 0 , 2 0 0,24 0 , 2 0 0,76
M gO 18,42 16,74 18,80 22,13 2 0 , 0 2 19,65 29,10 15,36
C aO 0,79 — 0,72 0,89 0,34 — 0,40 1,82
Na20 0,14 0 , 2 2 0,24 — 0 , 1 0 — — --
k 2o 0,15 0,32 0,17 — 0,06 — — --
C r2  O 3 — —. — 0,04 — С леды 0,16 --
С — 0,38 — —- — — — --
HoO+ 0,76 2,95 3,05 — 0,30 — — _
H ..O - 0,32 0,32 0,04 — 0,03 — — --
p 20 5 — — 0,29 — — — — _
c o 2 0,34 — —. — — -- — --

С у м м а 99,84 100,14 100,28 99,63 99,88 99,77 99,94

О п ти ч ески е  константы гиперстен а

ns 1,715 1,716 1,715 1,724 1-1,716 1,721 1,691 1,734

nP — — 1,702 1,710 [1,705 1,704 1,677 1,718
2V — — — — 60° — — 60°

ОО
С

ОО1 — 56°
f 39,5 40,0 39,5 46,0 41,0 44,0 2 0 ,0 54°

1 (Na0(0 1K0>01) 0i02 (Mgl,ro^e0,59' *̂0,16̂ e0,08̂ 'a0,03̂ /'n0,0l)l,90 1(®Ч,96̂ *0,(нЪ̂ б]»
2  ( N a 0 io2K o :o i V o 3  ( ^ S o , 9 6 ^ e O .C 0-^^O ,29^e 0 , 0 4 ^ 'o , 0 1 ^ n 0 ,0 l ) l ,9 1  9 2 ^ * 0 ,

3 N a 0 > 0 2  (M g lj0 7 Fe 0 (5 9 A l0 jl9 Fe 0  0 gC a 0 >0 3 Ti0 _0 ]M n 0 i0 j ) li9g [(S i1 9 зА10  0 7 ) 2 О 6];

4 — (M g li2 3 F e 0 j6 5 F e 0 ;0 -C a 0 j0 3 Ti0 j0 IM n 0 j 0 ! ) ! j 9 8  [ (S ilj9 7 A l0 ;0 3 )2 O 6];

5 Na001 (Mg^^FeQ ^AlQ jjFeo ojCajioiMno 01Ti0 01) 1,99 [(S^ 7gAl0 24)2Og];

6 (Mgi,nFe0>73Fe0i07Al0i()6iMn0 0IT >0,0 1)1.99 l(^4,86^*o, 14)2^ 6]’
7 (M g 1 _5 5 Fe 0 t3 6 F e 0 >0 3 A l 0 i0 2 C a 0 i2 2 M n 0 j0 1 Ti0 ; 0 1 ) 2  [(S il!9 7 A l0 0 3 ) 2 O 6];

^  —  ( P e l .0 2 ^ s o ,0 9 <- 'a 0 ,0 8 ^ n 0,02^e 0.01^2.03 [ ( ^ 4 ,9 3 ^ 'o ,04^*0,02)l,99® 6l-

П р и м е ч а н и е .  Х имические анализы  (пробы ) со звездочкой  взяты  у П. Э скола (E sk o ia r 
1952); остальны е выполнены в химико-аналитической лаборатории  ГИ Н  АН СССР К- А. Степановой.
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Состав (железистость) гиперстенов сохраняется на большом про
тяжении в различных прослоях пород гранулитовой формации. Приме
ром может служить гиперстен пироксеновых кристаллических сланцев, 
которые в виде пласта мощностью 8 — 1 0  м прослеживаются в толще 
кварц-полевошпатовых гранулитов с левого берега р. Антерн-Йоки 
в западном направлении в общей сложности на 6  км. Нижняя часть 
пласта сложена двупироксеновыми скаполитсодержащими кристалличе
скими сланцами, которые в верхней части пласта сменяются гиперсте- 
новыми кристаллическими сланцами. Железистость гиперстена в двупи- 
роксеновых скаполитсодержащих кристаллических сланцах равна 25— 
28 мол. %, а железистость гиперстена в гиперстеновых кристаллических

сланцах 32—38 мол.%. Такое распреде
ление железистости гиперстена сохраня
ется на всем протяжении пласта.

Таким образом, используя то, что ж е
лезистость гиперстена находится в пря
мой зависимости от железистости содер
жащей его породы, становится возмож
ным выделять и прослеживать по прости
ранию отдельные горизонты пироксено
вых кристаллических сланцев в толще 

‘ гранулитовой формации.
Особенностью химического состава 

гиперстенов, содержащихся в породах 
гранулитовой формации Кольского полу
острова и Лапландии, является высокое 
содержание глинозема. Вообще примесь 
глинозема в количестве 1 —4% в гипер
стенах пород, метаморфизованных в ус- 

является обычным явлением (Файф и др., 
1962; Лутц, 1964; Eskola 1952), но в нашем случае содержание АЬОз 
в некоторых породах достигает 8 % (см. табл. 4). Такая особенность со
става гиперстенов изучаемых метаморфических пород, видимо, может 
свидетельствовать как о большой насыщенности первичных пород гли
ноземом, так и о повышенных (для гранулитовой фации) давлениях при 
метаморфизме (Ringwood, 1964).

К л и н о п и р о к с е н, как и гиперстен, постоянно встречается в пи
роксеновых кристаллических сланцах, где его содержание достигает 
нескольких процентов. В остальных породах гранулитовой формации 
клинопироксен является второстепенным минералом.

Зерна клинопироксена обычно мельче зерен ромбического пирок
сена, достигают величины 0,05—0,2 мм и равномерно распределяются 
в основной ткани пород. Минерал имеет зеленый цвет, не плеохроирует 
и характеризуется следующими оптическими константами: ng— 1,713— 
1,721, я „ =  1,683— 1,690, 2 V около +60°.

Химический состав клинопироксена из двупироксенового кристал
лического сланца (пробы 14—66; гранулитовая формация; водораздел 
рек Лотта и Явр) следующий (в %): S i0 2 50,89; T i0 2 0,10; А120 3 4,59; 
Fe20 3 5,86; FeO 4,89; MnO 0,22; MgO 11,82; СаО 18,62; Na20  0,64; 
K20  0,15; H 20+ 0,65; H 20 “ 0,21; C 0 2 0,92. С у м м а  99,56% (аналитик 
К. А. Степанова).

Его кристаллохимическая формула
C a o ,7 5 N ao .o 5 K o .o i  ( M g o , 6 6 F e ' " o , i 7F e ”"о.is A l o . i 2 ) i . i o [ ( S i i , 9 2  A lo .o s b o e L

Приведенные оптические константы, а также химический состав 
показывают, что клинопироксены пород гранулитовой формации отно
сятся к изоморфному ряду диопсид — геденбергит и соответствуют со
ставу салита.
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Б и о т и т  присутствует практически во всех разностях пород гра
нулитовой формации. В кварц-полевошпатовых гранулитах, в пироксе
новых кристаллических сланцах основного состава и гнейсо-гранитах 
среднее содержание биотита не превышает 0,3—0,4%. В биотит-гипер- 
стеновых гранулитах и пироксеновых кристаллических сланцах среднего 
состава количество биотита в среднем равно 1,0—2,8%. Распределен 
биотит в породах неравномерно: минерал заметно насыщает одни про
слои и совсем отсутствует в других.

Во всех разностях гранулитов в основной ткани пород среди зерен 
кварца, полевых шпатов, силлиманита, рутила обычно наблюдаются 
мелкие (величиной 0,05—0,2 мм) чешуйки красно-бурого биотита. 
В этих же породах по трещинкам в гранате, в силлиманите или гипер
стене развиваются скопления более мелких чешуек биотита, который 
имеет иную (буро-зеленую) окраску. В пироксеновых кристаллических 
сланцах буро-зеленый биотит развит наиболее широко. Листочки био
тита кристаллических сланцев отличаются более крупными размерами 
и достигают 0,5— 1 мм. Биотит часто развивается вокруг зерен гипер
стена, проникает по трещинам в пироксены.

Биотит, встречающийся в основной ткани пород и находящийся 
в равновесных взаимоотношениях с другими минералами гранулитов, 
вероятно, образовался вместе с породой в процессе прогрессивного ре
гионального метаморфизма. Такой биотит имеет красно-бурую окраску. 
Буро-зеленый биотит, наблюдающийся по трещинам в различных мине
ралах пород гранулитовой формации, видимо, развивался, замещая эти 
минералы, и является более поздним, наложенным.

Выделяемые биотиты заметно отличаются как по показателям пре
ломления, так и по железистости. Так, красно-бурые биотиты имеют 
fig — 1,631 — 1,641 и железистость 35,0—35,6 мол. %*, а буро-зеленые 
биотиты — ng= 1,644— 1,678 и железистость 46—47 мол.%.

Р о г о в а я  о б м а н к а  отмечается в основном во всех породах 
гранулитовой формации, но ее количество очень небольшое. До первых 
процентов содержание роговой обманки поднимается только в некото
рых разностях пироксенсодержащих пород. Минерал встречается в по
родах эпизодически и не пользуется широким распространением.

И л ь м е н и т  и м а г н е т и т  распространены во всех типах пород 
гранулитовой формации. Эти минералы по количеству в породах обычно 
относятся к второстепенным, так как содержание их не превышает 1 %. 
И только в биотит-гиперстеновых гранулитах содержание ильменита и 
магнетита поднимается до 1 —3%.

Морфологической особенностью ильменита, содержащегося в по
родах гранулитовой формации, является отсутствие у его кристаллов 
хорошо выраженных кристаллографических очертаний. Форма его зе
рен обычно неправильная, комковатая. Размер зерен 0,1 — 1,5 мм. Цвет 
минерала синевато-черный.

Магнетит, наоборот, представлен в породах кристаллами хорошо 
выраженной октаэдрической формы, их размер равен 0,1—0,5 мм, цвет 
черный.

*  Р у т и л  присутствует во всех разностях изучаемых пород. Кварц- 
полевошпатовые и биотит-силлиманитовые гранулиты обычно содержат 
рутил в количестве 0 , 1 — 1 ,0 %, в остальных же типах пород гранулито
вой формации количество рутила значительно уменьшается. Особенно
стью распределения рутила в породах является то, что даже в преде
лах толщи пород, относительно однотипных и однородных по минераль
ному составу, структуре и текстуре, им бывают более насыщены только 
отдельные прослои.

* Ж елезистость в биотитах вычислена на основании химического состава этих 
минералов.

69



Рутил обладает длиннопризматическим, даже игольчатым габиту
сом, его кристаллы имеют длину 0,5—5 мм. Минерал густо окрашен, 
в темно-красных и коричневых тонах. Густотой окраски минерал похож 
на нигрин.

Химический состав рутила, содержащегося в кварц-полевошпато- 
вом гранулите (проба XVI—64, водораздел рек Лотта — Явр), следую
щий (в %): S i0 2 1,29; ТЮ 94,68; Fe20 3 0,84; FeO 0,22; MgO 1,33; Cr 20 3 
0,07; Nb2Os 0,65; Ta20 3 0,02; п.п.п. 0,63. С у м м а  99,73%. (Аналитик 
Л. Н. Любонилова).

Как можно видеть, в рутиле кварц-полевошпатового гранулита со
держание Fe20 3 -f-Fe0 достигает только 1,06%, чем он вопреки темной 
окраске совсем не соответствует нигрину.

Ц и р к о н  является одним из наиболее распространенных минера
лов пород гранулитовой формации. По содержанию в породах, которое 
обычно варьирует от десятков до сотен граммов на тонну, этот минерал 
относится к второстепенным. В общем, наблюдается закономерное 
уменьшение средних содержаний циркона от кислых разностей к основ
ным: наиболее высокой концентрация циркона оказывается в кварц-по- 
левошпатовых гранулитах, наименьшей — в пироксеновых кристалличе
ских сланцах основного состава (см. табл. 1). Кроме того, даже в пре
делах одних и тех же разностей пород, мало отличающихся по составу 
и находящихся в одном стратиграфическом разрезе, отмечаются 2—3- 
кратные колебания содержания циркона.

В результате статистической обработки массовых морфометриче
ских измерений зерен циркона установлено, что в кварц-полевошпато- 
вых и биотит-силлиманитовых гранулитах преобладают цирконы раз
мером 0,09—0,1 мм по длинной оси и с удлинением 1,0— 1,5. В пироксе
новых кристаллических сланцах часто преобладают более крупные цир
коны, имеющие размер 0,5 мм по длинной оси и широкий диапазон уд
линений: от 1,1 до 5,2 (табл. 5). В гнейсо-гранитах присутствуют цир
коны в большинстве своем более крупные, чем в гранулитах (0 , 1  —
0 , 5  мм по длинной оси и с удлинением 2 ,0 —5,0).

В породах гранулитовой формации Кольского полуострова развиты 
в первичной степени прозрачности розовые и пурпурные цирконы-гиа- 
цинты, но вместе с ними встречаются бурые и белые непрозрачные раз
ности.

Размеры и степень удлинения зерен цир

Преобла- Степень

Порода, № пробы
дающин 

размер 
зерен 
в м м

1,1 1,3 1,5 1,7 1,9

К варц -полевош патовы  й гра- 0 . 1 35,0* 17,5 20,5 12,5 8,5
НУЛИТ

(31—66)
Кварц-полевошпатовый гра- 0,09 45,5 2 2 , 0 15,5 6 , 0 > 5

нулит
(3 0 —66) 

Биотит-сил  лим анитовый гра- 0,09 53,0 25,5 9,5 7,0 2,5
нулит

( 2 9 - 6 6 )  
Г иперстеновы й кристал  

ский сланец
(25—66)

тиче- 0,5 
по дл и н 
ной оси

1 . 0 3,0 2,5 6,5 16,5

П р и м е ч а н и е .  Д ля зам еров бралось по 200 зерен циркона из каж дой

* Ч астота встречаем ости д ан а  в %.
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Такие разновидности пород гранулитовой формации, как кварц-по- 
левошпатовые, биотит-силлиманитовые и биотит-гиперстеиовые грану
литы, а в некоторых случаях и пироксеновые кристаллические сланцы 
среднего состава, характеризуются присутствием в каждой из них раз
личных морфологических типов циркона (Горощенко, 1968). В этих по
родах наблюдаются зерна циркона округлой формы, на которых, од
нако, заметны грани дипирамид и призмы, но ребра сглаженные, по
верхность зерен матовая и шероховатая (рис. 5). Такие особенности 
позволяют считать эти зерна циркона окатанными. Выделяются окатан-

Рис. 5. М орфологические типы циркона кварц-полевош патового гр а 
нулита, пр. Р7/3-64, X300

ные длиннопризматические, короткопризматические и совершенно круг
лые зерна. Многие зерна циркона несут следы не только окатывания, 
но и расколоты (рис. 6 ).

Т а б л и ц а  5
кона из пород гранулитовой формации

удлинения

2,1 ; 2,3 2,5 2,7 2,9 3,1 3,3 3,5 3,7 3,9 4,0—5,2

— 3,0 2,0 — 1,0

1,5 1,5 0.5 1,5 — —  ' — —

0,5 0,1 — 0,5 0,5 — — — —

8,0 8,0 10,0 8,0 12,0 7,0 4,5 2,0 2,5 4,0 4,5

п о р о д ы .
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Отдельные цирконы имеют сложное строение зерна: в них разли
чаются непрозрачные округлые ядра, которые обрамлены прозрачной 
оболочкой регенерации, имеющей иной характер трещиноватости и 
даже иногда иную оптическую ориентировку. Такие сложные по строе
нию зерна циркона сохраняют ту форму, которая присуща ядру 
(рис. 7).

В некоторых разностях пород гранулитовой формации, таких, как 
двупироксеновые кристаллические сланцы, наблюдаются цирконы ком
коватой формы, содержащие мелкие включения и вростки отдельных 
минералов этих пород (рис. 8 ).

*

Рис. 6. Обломок окатанного зерн а циркона, заклю ченного в п лаги оклаз, кварц-по- 
левош патовы й гранулит. пр. 15-65, Х500

В гнейсо-гранитах преобладают длиннопризматические сравни
тельно идиоморфные зерна циркона, в меньшем количестве распростра
нены более мелкие окатанные зерна.

В породах гранулитовой формации развиты в основном цирконы 
округлой и комковатой формы и только в гнейсо-гранитах присутствуют 
сравнительно идиоморфные кристаллы. К округлым цирконам отно
сятся: 1) окатанные, но простые по внутреннему строению зерна;
2) зерна, содержащие округлые, видимо, окатанные ядра, которые окру
жены прозрачной оболочкой.

Цирконы, присутствующие в различных породах гранулитовой фор
мации, различаются по генезису: окатанные и обломочные зерна явля
ются цирконом древних осадочных пород; цирконы с ядрами возникли 
в результате регенерации окатанных зерен; комковатые и идиоморфные 
цирконы образовались целиком при перекристаллизации породы.

В гранулитах и некоторых разностях пироксеновых кристалличе
ских сланцев количество зерен циркона, которые несут следы окатыва
ния или содержат окатанные ядра по отношению ко всей совокупности 
зерен, составляет 90— 100%. Присутствие в указанных породах боль
шого количества окатанных зерен циркона, наличие обломочных форм, 
большое разнообразие морфологических типов — все это является при
знаком первично-осадочной породы метаморфических пород (Ляхович, 
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1967a; Poldervaart, 1949) и позволяет считать породы гранулитовой 
формации Кольского полуострова, содержащие окатанный циркон, 
также первично-осадочного генезиса.

Действительно, разнообразие морфологических типов цирконов и 
окатанная форма их зерен являются следствием образования содержа
щих их гранулитов из осадочных пород, потому что только в процессе 
седиментации могут скапливаться различные по типоморфным призна
кам зерна одного минерала, а их округлая форма приобретается при 
длительной транспортировке осадка водными потоками (Poldervaart.

1955). Циркон оказывается настолько устойчивым минералом, что его 
зерна сохраняются без перекристаллизации при последующих метамор
фических преобразованиях осадочного материала. Породы гранулито
вой формации Кольского полуострова являются не единственным при
мером сильно метаморфизованных образований, возникших за счет 
осадков, в которых зерна циркона остаются окатанными. Присутствие 
окатанных зерен циркона в гранулитах других районов (McLachlan, 
1951) и в силлиманитовых гнейсах Индии (Murthy, Siddiquie, 1964) 
доказывает, что метаморфизм даже в условиях гранулитовой фации не 
приводит к полной перекристаллизации цирконов, и в метаморфических 
породах сохраняются в большом количестве зерна циркона первичных 
пород.

М о н а ц и т  (акцессорный) отмечен в кварц-полевошпатовых, био- 
титсиллиманитовых гранулитах и гнейсо-гранитах. Но даже в указан
ных разностях пород монацит встречается только в отдельных прослоях. 
Форма зерен монацита таблитчатая, их размер 0,05—0,3 мм. Содержа
ние монацита в гранулитах достигает 0,02—0,03%, что значительно пре
восходит среднее содержание этого минерала в гранитах (Ляхович. 
1967а), и сопоставимо, например, с содержанием монацита в метамор
физованных монацит-цирконовых россыпях Блайнд-Ривер (Сердюченк'

Рис. 7. Регенерированное зерно циркона. Вид
но бесформенное округлое ядро. Биотит-сил- 

лим анитовы й гранулит, пр. 5—66, Х500

Рис. 8. Комковатые (м етам орф огенны е) зерна 
циркона из двупироксенового кристаллического 

слан ца, пр. Р9 3-64, 200



и др., 1964, стр. 47). С другой стороны, как считает Оверстрит (Over
street, 1960), монацитом всегда более богаты глубокометаморфизован- 
ные парапороды, содержащие первичный глинистый материал. Таким 
образом, монацитоносность гранулитов более всего сближает их с ме- 
таморфизованными осадочными породами.

А п а т и т  является характерным второстепенным минералом био- 
тит-гиперстеновых гранулитов и пироксеновых кристаллических слан
цев. В других породах гранулитовой формации' он встречается редко и 
в очень небольшом количестве.

Апатит в породах представлен мелкими зернами короткопризмати
ческой формы, на которых наблюдаются хорошо развитые грани призмы 
и очень плохо развитые торцевые грани пирамид. Размер зерен лежит 
в пределах 0,05—0,5 мм.

П и р и т ,  х а л ь к о п и р и т  и п и р р о т и н  встречаются в породах 
часто, но их содержание крайне невелико. Сульфиды представлены 
в породах мелкими бесформенными зернами.

Ш п и н е л ь ,  т у р м а л и н ,  ф л ю о р и т принадлежат к числу мине
ралов, которые встречены всего в нескольких случаях в кварц-полево- 
шпатовых и биотит-силлиманитовых гранулитах в количестве несколь
ких знаков на пробу.

Л е й к о к с е н  и л и м о н и т  являются, вероятно, вторичными ми
нералами. Лейкоксен обычно находится в срастаниях с ильменитом и 
рутилом и встречается во всех породах гранулитовой формации, а ли
монит наблюдается в форме корочек на зернах пирита.

Проведенное изучение особенностей распределения, морфологии 
и химического состава минералов, слагающих породы гранулитовой 
формации Кольского полуострова, позволило выявить дополнительные 
признаки первично-осадочной природы многих разностей пород этой 
метаморфической толщи. Свидетельством возникновения пород грану
литовой формации за счет осадков может служить: 1 ) присутствие гра
натов, которые по составу соответствуют гранатам парагранулитов Ана- 
барского, Алданского и других кристаллических массивов и заметно 
отличаются от гранатов метаморфизованных интрузивных пород; 2 ) из
менение железистости гиперстена пироксеновых кристаллических слан
цев в значительных пределах и полная зависимость от общей желези
стости содержащей его породы, в то же время железистость и оптиче
ские свойства этого минерала оказываются постоянными на большом 
протяжении в пределах отдельных горизонтов кристаллических сланцев;
3) присутствие в гранулитах графита и в большом количестве высоко
глиноземистых минералов, таких, как силлиманит, дистен, муллит;
4 ) содержание в породах монацита *, скаполита и рутила в количествах,
не свойственных магматическим образованиям; 5) высокое содержание 
окатанных зерен циркона во всех породах, кроме некоторых разностей 
пироксеновых кристаллических сланцев. Еще одним признаком первич
но-осадочной природы пород гранулитовой формации является то, что 
в них наблюдается слоистое распределение как главных породообра
зующих минералов (кварца, полевых шпатов, пироксенов, биотита), так 
и перечисленных выше наиболее показательных минералов: граната,
силлиманита, рутила, монацита *, графита, окатанных зерен циркона. 
Присутствующие в данных метаморфических образованиях цирконы, 
неперекристаллизованные в процессе метаморфизма, позволяют полу
чить некоторое представление об особенностях литологии исходных оса
дочных пород. Рассмотрение морфологических особенностей окатанных 
зерен циркона, содержащихся в гранулитах и кристаллических сланцах, 
дает возможность решить вопрос об источниках первичного терриген- 
ного материала. Например, если обратиться к совокупности окатанных

* В акцессориях.
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зерен циркона, наблюдающихся в кварц-полевошпатовом гранулите 
(см. рис. 5), то можно видеть, что здесь представлены цирконы, при
надлежащие к различным типам пород. Так, изометричные и шарооб
разные зерна окатанного циркона с весьма укороченными гранями 
призмы наиболее типичны для габброидов (Соболев, 1965; Ляхович, 
19676) и щелочных пород (Крейтер, 1965). Источником удлиненных 
призматических зерен различного цвета и прозрачности несомненно 
были гранитоиды. А высокая степень окатанности зерен циркона в этой 
породе говорит о том, что осадочный материал, сформировавший грану
лит, подвергался длительной переработке.

Основываясь на результатах изучения циркона гранулитов и пиро
ксеновых кристаллических сланцев и учитывая химический состав этих 
пород, можно установить возможный литологический состав их первич- 
но-осадочных аналогов. Конечно, пересчет химического состава мета
морфических пород на минеральный состав исходных осадков произво
дится исходя из того, что условия осадкообразования и осадконакопле
ния в докембрии были такими же, как и более молодых 
неметаморфизованных отложений. Однако детальные исследования ли
тологии докембрийских толщ позволили А. В. Сидоренко и О. И. Луне
вой (Сидоренко, Лунева, 1961; Сидоренко, 1967) установить, что суще
ствует принципиальное сходство процессов выветривания, переноса и 
отложения осадков в докембрии и фанерозое. Важным для нас является 
также вывод Б. М. Роненсона (1961, 1967) о том, что метаморфические 
породы сохраняют все особенности состава первичных пород.

Для выявления первичного литологического состава были взяты 
четыре наиболее характерные разности пород гранулитовой формации: 
кварц-полевошпатовые гранулиты, кварц-полевошпатовые гранулиты, 
обогащенные кварцем, биотит-силлиманитовые гранулиты и гиперсте- 
новые кристаллические сланцы. Эти породы представляют различные 
прослои одного разреза. В них содержатся окатанные зерна циркона. 
Как следует из табл. 5, в гранулитах преобладают цирконы размером
0,09—0,1 мм, а в гиперстеновом кристаллическом сланце цирконы круп
нее. Сравнивая содержание циркона в тяжелой фракции этих пород 
(см.! табл. 2 ) с расчетным (по содержанию в породе), можно видеть, 
что наибольшее расхождение между расчетным и реальным содержа
нием циркона оказалось в биотит-силлиманитовом гранулите (табл. 6 ), 
где степень потери достигает 18,8, наименьшим — расхождение в кварц- 
полевошпатовых гранулитах (степень потери уже равна 2 , 1 —4,0) а вги- 
лерстеновых кристаллических сланцах почти не наблюдается различия 
между расчетным и реальным содержанием циркона в тяжелой фрак-

Т а б л и ц а  6

Сравнительная характеристика содержаний циркона в различных 
породах гранулитовой формации

Порода, № пробы

Содер
жание 
ZrO, 

в породе 
в вес. %

Расчетное 
коли
чество 

циркона 
(по ZrOa), 

в г/т

С одержа
ние цир

кона, под
считанное 
в тяжелой 
фракции, 

в г/т

Сте
пень

потери

Кварц-полевошпатовый гранулит, 
обогащенный кварцем 

(31— 66)

0,054 800 389,5 2 , 1

Кварц-полевошпатовый гранулит 
(30—66)

0,040 600 148,3 4,0

Б и о т и т - с и  л л и м а н и т о в ы й  гранулит
(29—66)

0,045 670 35,7 18,8

Г иперстеновы й к ри сталли чески й  
сланец

(25—66)

0 , 0 2 0 300 229,3 1,3
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ции. Такое несоответствие объясняется потерей значительной части 
мелких зерен циркона (менее 0,05 мм) в процессе обработки проб и, 
очевидно, за счет рассеяния циркония в других минералах. Действи
тельно, просмотр шлифов указанных гранулитов показал, что в них 
присутствуют в значительном количестве зерна циркона размером ме
нее 0,05 мм, которые в искусственных шлихах уже почти не встре
чаются.

Результаты приведенных пересчетов показывают, что наибольшее 
количество мелкого циркона содержалось в биотит-силлиманитовых 
гранулитах. Видимо, исходными породами этих гранулитов были очень 
тонкозернистые осадки, которые, судя по высокому содержанию AI2O 3 , 
равному 21,68%, соответствовали глинистым породам (Бельков, 1963). 
Кварц-полевошпатовые гранулиты также содержали достаточное коли
чество мельчайших зерен циркона, которые не улавливались при обра
ботке пробы, поэтому их первичный материал, видимо, был мелкозерни
стым песчаным осадком с большим количеством частиц алевритовых 
и даже пелитовых. И, наконец, гиперстеновые кристаллические сланцы 
также являются первично-осадочными породами, но циркон в них зна
чительно крупнее, зерна плохо отсортированы и окатаны слабее, чем 
в  гранулитах. Эти породы характеризуются высоким содержанием СаО, 
MgO и Na 2 0. Этим кристаллические сланцы напоминают плохо отсор
тированные осадочные породы типа граувакк.

П р е д п о л а г а е м ы й  с о с т а в  и з у ч а е м ы х  р а з н о с т е й  п о р о д  гранулито

Компоненты

К варц-по левош патовы й грану лит, 
обогащ енны й кварцем  

П роба 31—66

К варц-по левош патовы й грану лит 
П роба 30—66

Крем незем  (скорее всего кварц) 65,35 Крем незем  (видимо, кварц) 49,42
П лагиоклаз —  А Ь 50Ап-)0 15,76 Глина монтмориллонитовая 21,38
О ртоклаз —  O r80A b 30 3,26 Глина гидрослюдистая 14,56
Глина монтмориллониговая 11,99 О ртоклаз 7,20
О кислы  железа 3,12 П лагиоклаз A b 80A n L,0 3,61
Рути л 0,44 О ки слы  ж елеза 3,48
Циркон 0,08 Рути л 0,27

Циркон 0,05
Углерод 0,03

* С п о п р а в к о й  н а  ср е д н и е  с о д е р ж а н и я  во д ы  в гл и н и сты х  и а у т и ген и ы х  м и н е р а л а х  и С О 2

Для уточнения литологических особенностей пород взятого разреза, 
основываясь на результатах изучения содержащегося в них циркона, 
произведен пересчет химических составов пород гранулитовой форма
ции на предполагаемый первичный минеральный состав осадочных по
род. Была принята методика вычислений, разработанная О. М. Розеном 
(1966). За основу для пересчетов взяты известные химические составы 
глин и различных минералов, встречаемых в осадочных породах (Вику
лова, 1958; Бетехтин, 1956; Винчелл, 1953).

Результаты пересчетов показывают (табл. 7), что кварц-полевошпа- 
товые обогащенные кварцем гранулиты по исходному составу соответ
ствуют в основном песчаным осадкам, в которых преобладал кварц, 
присутствовали плагиоклазы и калиевый полевой шпат; примесь глини
стого материала была незначительной.

Первичными породами другой разности кварц-полевошпатовых гра
нулитов, видимо, были также песчаные осадки, но с большим содержа
нием глинистого материала.
76



Биотит-силлиманитовые гранулиты возникли за счет глинистых 
осадков, в которых содержались в небольшом количестве кремнезем 
(видимо, кварц) и минерал типа глауконита.

Возможный минеральный состав осадка для гиперстеновых кри
сталлических сланцев более приближенный, так как в нем, видимо, со
держалось большое количество обломков и минералов глубинных основ
ных пород, которые легко разлагались (выветривались), переходили 
в глинистые и аутигенные минералы, такие, как шамозит; в таком осад
ке, кроме того, могли присутствовать в заметном количестве плагио
клазы и доломит.

Следует заметить, что приведенный пересчет химического состава 
гиперстеновых кристаллических сланцев на возможный минеральный 
состав исходных осадков сделан на примере такой разности пород, 
в. которой содержатся окатанные зерна циркона. Однако в толще грану
литовой формации развиты пироксеновые кристаллические сланцы, со
держащие не окатанные, а комковатые метаморфогенные цирконы. 
Пересчет таких пород на первичные осадки будет правомерным, если 
в них все же имеются доказательства (уже не по окатанному циркону) 
первично-осадочной природы.

Проведенная реконструкция первичной природы наиболее харак
терных разностей пород гранулитовой формации, находящихся в еди
ном разрезе, показала, что разрез исходных осадочных отложений

Т а б л и ц а  7

вой формации в пересчете на осадочные породы* (в вес. %)

пород

Б иотит-си  ллим анитовы й грану лит 
П роба 2 9 -6 6

Гиперстеновы й кри сталлич еский  слан ец  
П роба 25—66

Глина гидрослю дистая 42,48 Глина м онтм ориллонитовая 23,60
Глина каоли нитовая 15, Глина гидрослю дистая 10,69
Глина м онтм ориллонитовая 15,60 П л аги о кл аз -  А Ь 7 0 А п 3 0 22,45
Г лауконит 12,26 Ш ам озит 17,15
К рем незем  (видим о, кварц ) 13,25 Долом ит 1 2 , 8 8

Рутил 0 , 1 2 К рем незем  (видим о, кварц) 12,54
Ц иркон 0,04 Рутил 0 , 6 6

С иликат магния 0,35 Ц иркон 0,03

в карбонатах.

представлял собой переслаивание песчаных осадков, содержавших гли
нистый материал, с существенно глинистыми осадками. В песчано-гли
нистых породах встречались в виде горизонтов отложения, напоминаю
щие граувакки.

*
* *

Метаморфические породы гранулитовой формации Кольского полу
острова по минеральному составу разделяются на кварц-полевошпато- 
вые, биотит-силлиманитовые, биотит-гиперстеновые гранулиты и пиро
ксеновые кристаллические сланцы.

Изучение особенностей распределения, химического состава и дру
гих свойств породообразующих минералов позволило найти новые дока
зательства первично-осадочной природы для большинства разностей 
пород гранулитовой формации.
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Во всех разностях гранулнтов и некоторых пироксеновых кристал
лических сланцах присутствуют в большом количестве окатанные и об
ломочные зерна циркона. В этих же породах развиты регенерированные 
зерна циркона, содержащие округлые ядра этого минерала. Содержа
ние в гранулитах и кристаллических сланцах окатанных и обломочных 
форм циркона, свойственных осадочным породам, является наиболее 
важным признаком первично-осадочной природы указанных метамор
фических пород гранулитовой формации Кольского полуострова.

Дополнительным свидетельством того, что гранулиты и некоторые 
пироксеновые кристаллические сланцы образовались в результате мета
морфизма осадочной толщи, служит широкое распространение в них 
высокоглиноземистых минералов (силлиманита, дистена, муллита), 
а также минералов, содержащих фосфор и акцессорные редкие земли 
(монацит), анионы С1 и С 0 3 (скаполит) и углерод (графит).

Установлен отчетливо слоистый характер распределения в породах 
большинства породообразующих минералов.

Пересчет химического состава наиболее часто встречающихся пер
вично-осадочных пород гранулитовой формации, проведенный с учетом 
количества и размеров содержащихся в них окатанных зерен циркона, 
показал, что исходными породами гранулитов являются песчано-гли- 
нистые осадки, а отдельные прослои гиперстеновых кристаллических 
сланцев образовались, видимо, в результате метаморфизма отложений 
типа граувакк.
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А. С. КОРЯКИН

О ПРИЗНАКАХ ПЕРВИЧНО-ЭЛЮВИАЛЬНОГО ГЕНЕЗИСА 
НЕКОТОРЫХ МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД КАРЕЛИИ

Среди областей развития докембрийских метаморфизованных толщ, 
где пытаются выявить первичные коры выветривания, Карелия явля
ется одним из наиболее интересных районов. На ее территории обнару
жены протерозойские метаморфогенные сланцы кварц-серицитового, 
кварц-серицит-хлоритового и тальк-карбонат-хлоритового состава, гене
тическая связь которых с более древними гранитами, пикритами, поли- 
миктовыми конгломератами и основными эффузивами отчетливо уста
новлена. Многие исследователи, также основываясь главным образом 
на общегеологических и петрографических данных, склонны рассматри
вать упомянутые сланцы как древнейшие первично-элювиальные обра
зования.

Цель наших исследований заключается в том, чтобы, определив 
четкие критерии, выяснить, действительно ли являются породы, «подо
зреваемые» в изначально элювиальном происхождении, элювиальными 
образованиями и, если это так, попытаться разделить в них явления 
метаморфизма и явления, вызванные разложением минерального веще
ства при сверхдревнем выветривании, реставрировав, по возможности, 
характер и направленность последнего.

В Центральной Карелии (район оз. Сегозеро) нами изучались 
предполагаемые протерозойские «коры выветривания», развитые на 
гранитах, пикритах, полимиктовых конгломератах и диабазах. Гранит
ная «кора» отличается здесь лучшей сохранностью и наибольшей рас
пространенностью, а материнские граниты — относительной простотой 
состава, поэтому на них и было вначале направлено основное внима
ние. Вероятная досреднепротерозойская кора выветривания гранитов 
кристаллического фундамента представляет собой кварц-серицитовую 
породу, мощность слоя которой в наиболее представительных разрезах 
составляет 15—20 м. В направлении к перекрывающим ее ятулийским 
метаосадкам кварц-серицитовая порода часто обнаруживает сланцева
тое строение.

Геологические, морфологические, текстурно-структурные, минерало
гические и геохимические факты, вместе взятые, с достаточной, как нам 
кажется, определенностью свидетельствуют о первично-элювиальном 
происхождении кварц-серицитовой породы. Приуроченность кварц-се
рицитового горизонта к нижележащим гранитам, с одной стороны, и 
перекрывающим его бесспорно осадочным породам ятулия— с другой, 
уже сама по себе опровергает выдвигаемые иногда утверждения, что 
кварц-серицитовые сланцы будто бы «.. .могут представлять собой про
стые зоны смятия, пересекающие различные породы» (Эскола, 1967). 
Кроме того, многочисленные в пределах Карелии * обнажения серици-

* Кварц-серицитовые образования, аналогичные карельским, зафиксированы в 
Финляндии, Ш веции, на Украине, а та кж е  в Канаде, Ю ж н ой  Америке, Ю ж н ой  А ф 
рике, Индии, Китае, Австралии.
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-газированных гранитов (гранито-гнейсов) и кварц-серицитовых сланцев 
в основании ятулийской толщи (Метцгер, 1924; Харитонов, 1938, 1941, 
1949, 1963; Судовиков, 1939; Гилярова, 1948, 1957, 1962; Тимченко, 
1950; Соколов, 1955, 1966; Кратц, 1963; Лобанов, 1963; Негруца? 1963; 
Безденежных и др., 1966) скорее говорят о региональном, площадном 
характере этих образований, чем об узколокальном — тектоническом.

Исходный гранит в низах изучаемых разрезов обычно сохраняет 
черты почти неизмененной породы — монолитность, массивную текстуру, 
равномернозернистую среднекристаллическую структуру и серый (реже 
красноватый) цвет. Набор состав
ляющих его главных минералов 
(альбит, олигоклаз, кварц, хлорити- 
зированный биотит, циркон, апатит) 
и их количественные взаимоотноше
ния типичны для плагиогранита.

В отдельных обнажениях (ост
рова Лехта-сари, Чапан-сари, Го- 
ген-сари) монолитные граниты вы
ше по разрезу становятся все более 
трещиноватыми и постепенно рас
членяются на угловатые и закруг- 
ленно-угловатые фрагменты разме
ром от 0,5 до 0,3 м и меньше (рис.
1). Трещины заполнены песчанико
образным кварц-серицитовым (с 
примесью карбонатов) цементом.
Гранит в обломках серицитизирован 
и тем интенсивнее, чем мельче об
ломки. Приблизительная мощность 
зоны гранитной брекчии 2—2,5 м.
Выше по разрезу брекчия сменяет
ся комковатой кварц-серицитовой 
породой, местами с реликтовой 
структурой гранита, по многочислен
ным трещинам которой часто разви
ты гидроокислы железа. В наиболее 
полных разрезах у контакта с пере
крывающими ее ятулийскими квар
цевыми конгломератами и кварцито-песчаниками 
порода рассланцовывается.

Наши брекчии, как и сходные с ними в других районах Карелии 
и Финляндии *, по общему облику и строению, по характеру смещения 
гранитных отторженцев и изменению их формы, структурно-минераль
ным превращениям, составу цементирующей массы обладают типич
ными чертами брекчий делювиально-элювиальных, но отнюдь не текто
нических (как это может показаться). Элювиальная природа характе
ризуемых брекчий подтверждается и крайне неровной, ложбинообразной 
«поверхностью» (в доятулийском понимании) гранитов, на которых они 
возникли.

Кроме брекчий весьма важным морфологическим показателем пер
вичной элювиальности изучавшихся разрезов является наблюдаемый 
в некоторых из них постепенный распад пегматитовых, аплитовых и

Рис. 1. Э лю виальная гранитная брекчия 
с кварц-карбонат-серицитовы м  цементом в 
основании ятулийского р азр еза . О бн аж е
ние на северо-восточном берегу о. Л ехта- 

сари

кварц-серицитовая

* Н а островах С егозера гранито-брекчии отмечаю тся так ж е  В. А. С околовым и 
К. И. Хейсканеном (1966). Помимо С егозера подобные брекчии обнаруж ены  на за п а д 
ном берегу оз. С ундозеро (Г илярова, 1956), в районе оз. В отулм а (Робонен, 1960; 
Н егруца, 1963) и оз. Я нисярви (Л обанов, 1961), на восточном берегу оз. Чебен- 
ского (Л обанов, 1963). Брекчии диоритов описаны С едерхольм ом  (Sederholm , 1931) 
в окрестностях С уоденниеми и Р ан к ам а  (1 9 5 7 )— близ Тампере.
6 Зак. 34 81



кварцевых прожилков (наподобие того, как это в свое время наблюдал 
Метцгер в районе оз. Суоярви). Целый, ненарушенный вид этих про
жилков в исходном граните, все усиливающийся их распад в зонах гра
нитной брекчии и кварц-серицитовой породы с реликтовой гранитной 
структурой и, наконец, полное (или почти полное) их исчезновение 
в слое кварц-серицитового сланца напоминают картину, сопоставимую 
с динамикой процесса разрушения прожилков из материнских пород 
в каком-нибудь молодом профиле выветривания, начиная с зоны на
чальной дезинтеграции и вплоть до зоны гидрослюд (или даже низов 
зоны каолинита).

Минералы исходного гранита в изучавшихся нами профилях в на
правлении к выше расположенным ятулийским породам претерпевают 
изменение. Одним из первых изменяется биотит. В монолитном, визу
ально неизмененном граните, где прочие его главные минералы сохра
няют свой первоначальный вид, биотит уже заметно хлоритизируется; 
при этом железо частично выделяется по спайности непрозрачными 
пленками гидроокислов, 'а титан образует характерные решетки из 
игольчато-волосовидных кристаллов рутила. Выше по разрезу биотит 
и развивающийся по нему хлорит часто замещаются карбонатом, эпи
дотом, сфеном, мусковитом, серицитом и кварцем. Иногда местонахож
дение бывших лейст биотита (и хлорита) можно определить только по 
сохранившейся в кварце или мусковите сагенитовой сетке.^ Судя по ре
зультатам подсчета минералов в шлифах, биотита в большинстве раз
резов либо настолько мало, что он не поддается учету (Кюльмяс-ручей, 
Чапан-сари, Гоген-сари, Лехта-сари, Маккон-сари, Мурдо-сари), либо 
обнаруживает явное количественное уменьшение по разрезам снизу 
вверх (Остречье, Шаеда), либо по всему профилю колебание его содер
жаний происходит в одних и тех же примерно пределах, оставаясь в ко
нечном счете постоянным (Ахвен-ламби). Что касается хлорита, то ко
личество этого минерала в большинстве разрезов (Чапан-сари, Ахвен- 
ламби, Маккон-сари, Остречье, Шаеда) явно увеличивается снизу вверх, 
в некоторых не поддается учету (Мурдо-сари, Кюльмяс-ручей), а в раз
резах с наиболее четко выраженной зоной кварц-серицитового сланца 
(Лехта-сари)— отчетливо уменьшается (табл. 1).

Изменение плагиоклаза в наших разрезах происходит таким обра
зом. В неизмененном граните зерна плагиоклаза имеют четкие контуры 
и границы двойников, почти чистую поверхность (рис. 2). В самых ни
зах разреза, где в граните едва намечаются трещины брекчирования, 
зерна плагиоклаза с краев (реже с центра) и по двойниковым швам 
начинают замещаться тонкочешуйчатым серицитом и местами карбона
том. Во всех разрезах процесс серицитизации плагиоклаза снизу вверх 
в целом возрастает. Явление карбонатизации в большинстве разрезов 
(Остречье, Маккон-сари, Мурдо-сари, Кюльмяс-ручей) увеличивается 
от их низов к верхам, в некоторых (Лехта-сари, Ахвен-ламби) — от ни
зов к середине профиля, а кое-где (Гоген-сари, Чапан-сари) наблюда
ется и обратная картина. В верхней части зоны гранитной брекчии 
(если таковые имеются) и в зоне кварц-серицитовой породы, обладаю
щей реликтовой текстурой гранита, среди серицитовой массы еще про
сматриваются скелетные остатки плагиоклаза (рис. 3), тогда как в зоне 
кварц-серицитового сланца зерна плагиоклаза уже целиком замещаются 
серицитом (рис. 4) и в тонкочешуйчатом серицитовом цементе среди 
оставшихся первичных минералов гранита теперь преобладает кварц, 
зерна которого, впрочем, также претерпели существенные изменения.

В относительно свежем граните, где плагиоклаз едва только начал 
серицитизироваться, кварцевые зерна сохраняют свою первичную форму. 
Но вверх по разрезу, по мере усиления в граните процесса серицитиза- 
пии, они, соприкасаясь с серицитом, все больше и больше разъедаются 
им — сначала по краям, потом тонкочешуйчатая серицитовая масса вне-
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Та б л ица  1
Распределение породообразующих минералов в профилях метаморфизованной доягулийской 

коры выветривания гранитов Центральной Карелии

Содержание в объемных процентах
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Л ехта-сари III К варц -серици товы й  сланец 2 _ _ 74,8 — — _ 24,0 1 , 2 _ 1 0 0 , 0 0

II К вар ц -сер и ц и то вая  порода 7 1,9 12,9 40,4 — — 1 , 8 40,2 2,3 0,5 1 0 0 , 0 0

I Г ранит слабо серицитизированны й 5 32,8 23,4 — 3,5 38,8 1,5 — 1 0 0 , 0 0

М аккон-сарн II К вар ц -сер и ц и то вая  порода карбо н ати зи р о ван н ая 7 0,3 60,0 0,9 — 6 , 1 30,9 1 , 8 1 0 0 , 0 0

I Г ранит слабо сериц итизированны й 2 43,3 2 , 0 2,5 — 2,3 49,4 — 0,5 1 0 0 , 0 0

Г оген-сари III К варц -серици товы й сланец 1 _ _ 53,9 _ _ 3,7 40,2 2 , 2 _ 1 0 0 , 0 0

II К вар ц -сер и ц и то вая  порода 3 27,3 15,6 18,9 — 3,0 31,1 3,9 0,3 1 0 0 , 0 0

I Г ранит неизм ененны й 3 50,9 15,0 — — 4,6 24,4 4,6 0,5 1 0 0 , 0 0

Ч апан-сари II К вар ц -сер и ц и то вая  порода
К варц -серици товая  порода к арбонатизирован ная

7
9

— 5,5
5,7

43,2
35,8

4,7
3,9

— 4,4
3,2

40,2
46,7

— 2 , 0

4,8
100,03
1 0 0 , 0 0

I Г ранит неизм ененны й 3 12,3 2 2 , 2 9,8 11,5 — 0,7 38,2 — 5,3 1 0 0 , 0 0

А хвен-лам би III К варц -серици товая  порода слан ц еватая 5 _ _ 57,1 _ 4,9 5,7 32,3 _ _ 1 0 0 , 0 0

II К варц -серици товая  порода 15 4,7 — 59,0 — 2,5 2,9 27,9 0 , 1 2,9 100,(Х)
I Г ранит серицитизированны й 4 9,0 47,4 5,7 — 5,1 1 ,'/ 28,0 3,1 — 1 0 0 , 0 0

О стр ечье II К вар ц -сер и ц и то вая  порода 2 — _ 52,4 — — 1 0 , 0 32,9 0,4 4,3 1 0 0 , 0 0

I Г ранит-серици тизирован ны й 4 — 45,8 — — 4,7 2 , 0 45,4 1 , 2 0,9 1 0 0 , 0 0

М урдо-сари II К вар ц -сер и ц и то вая  порода 9 — 4,0 56,0 6,4 _ _ 32,1 _ 1,5 1 0 0 , 0 0

I Г ранит серицитизированны й 1 — 55,2 9,2 7,2 — --- 28,4 --- — 1 0 0 , 0 0

К ю льм яс-ручей) II К варц -серици товая  порода 4 4,3 24,8 33,6 — — -- 33,6 -- 3,7 1 0 0 , 0 0

Ш аед а-гу ба II Кварц-серицитовая порода 3 — 1 , 2 53,7 — 4,0 1,7 39,4 -- 1 0 0 , 0 0



Рис. 2. П лагиоклаз из неизмененного гранита. Н ачальны й этап  серицитизации.
Х40. Н иколи-f-

Рис. 3. Скелетные реликты п лаги оклаза в тонкочеш уйчатой серицитовой массе.
Х40. Н иколи+ i



дряется в середину зерен, расчленяя их на мелкие части (рис. 5). В пре
делах сланцевого кварц-серицитоього слоя фрагменты кварцевых зерен 
распределяются таким образом, что их удлиненные разности ориентиро
ваны по сланцеватости (см. рис. 4). В наиболее полно сохранившихся

Рис. 4. Кварц-серицитовый сланец. Обломки кварц а ориентированы  по сланцеватости.
Х40. Николи +

разрезах (Лехта-сари, Маккон-сари), где коррозия кварцевых зерен 
серицитовой массой проявляется особенно энергично, их количество ч 
направлении от слабо измененных гранитов к зоне кварц-серицитового 
сланца заметно уменьшается (см. табл. 1).

Рис. 5. Постепенное р азъ едан и е  зерен кварца серициго- 
вой массой

Кроме основного гранитного кварца для исследовавшихся профи
лей характерны мелкомозаичные скопления новообразованного кварцч, 
развивающегося чаще всего вокруг первичных зерен кварца и их остат
ков. Иногда кварцевые фрагменты оторачиваются зубчатой кварцевой 
же каймой. Наблюдения под микроскопом свидетельствуют, что вторич
ный кварц обычно скапливается в верхней половине разрезов, вслед
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ствие чего в некоторых из них (Гоген-сари, Чапан-сари, Ахвен-ламби, 
Мурдо сари), несмотря на уменьшение какой-то части объема первич
ного кварца вследствие его разъедания серицитом, общая доля’ кварца 
в породе возрастает.

Последовательное минеральное и текстурно-структурное преобразо
вание материнского гранита в доятулийских разрезах оказывается чре
звычайно сходным с подобными явлениями в достоверных профилях 
выветривания сравнительно молодого возраста. Так, например, процесс 
серицитизации плагиоклаза от самой его начальной стадии до конеч
ного этапа идентичен процессам замещения полевых шпатов мускови
том, серицитом и гидрослюдой в корах выветривания гранитоидов, опи
санных В. П. Петровым (1948, 1967), Н. И. Бучинской (1964),
Л. П. Смирновым (1965) и другими исследователями. Преобразование 
в изучавшихся, разрезах первично-гранитного биотита в хлорит проис
ходит по той же схеме, что и в постпротерозойских корах, хотя и суще
ствует некоторое различие в замещающих биотит минералах, которое, 
впрочем, может объясняться как результат проявления в доятулийских 
профилях более позднего регионального метаморфизма.

Наблюдающиеся в доятулийских разрезах коррозия и распад квар
цевых зерен исходного гранита в серицитовой массе обнаруживают 
большое сходство с разъеданием кварца гидрослюдами и глинистыми 
минералами в постпротерозойских корах выветривания, описанных
В. Н. Разумовой (1958), Н. А. Лисициной (1957, 1958), А. П. Никити
ной (1963, 1968), Н. И. Бучинской (1964), В. П. Петровым (1948, 1967) 
и другими исследователями.

А. П. Никитина, констатируя типичность разъедания кварца глав
ным образом для кор выветривания гранитов с обильным развитием 
гидрослюд, отмечает резкое убывание общего количества кварца вверх 
по профилю. Н. А. Лисицина характеризует последовательный процесс 
растворения кварцевых зерен во всех трех зонах профиля выветривания 
следующим образом. В нижней зоне только некоторые зерна кварца 
трещиноваты и изъедены с краев; во второй зоне — зоне каолинитовых 
глин с примесью гидрослюд — все зерна корродированы в той или иной 
степени; в верхней зоне — зоне каолинитовых глин — встречаются почти 
исключительно растрескавшиеся и полурастворенные зерна кварца, а 
общее их количество уменьшается по сравнению с нижней зоной при
мерно на 20%. Если оценивать количественное распределение кварца 
в доятулийских разрезах и в профиле коры выветривания, охарактери
зованном Н. А. Лисициной, то становится очевидным, что в большин
стве карельских профилей, несмотря на явления вторичного окварцева- 
ния, интервалам с наибольшим развитием серицитовой массы соответ
ствует заметное сокращение валового количества кварца (см. табл. 1). 
Степень разъедания кварцевых зерен и величина, на которую при этом 
сокращается их общий объем, свидетельствуют о том, что в наших раз
резах мы имеем дело, по всей вероятности, с нижней частью профиля 
коры выветривания, соответствующей (в дометаморфическом понима
нии) зоне слабо измененных гранитов, зоне гидрослюд и иногда (Лех- 
та-сари, Маккон-сари, Ахвен-ламби) — зоне каолинитовых глин с при
месью гидрослюд.

С процессом усиления серицитизации плагиоклаза и разъедания 
кварца исходного гранита тесно связаны его текстурно-структурные 
превращения, которые, по нашему мнению, наряду с другими призна
ками могут свидетельствовать о первично-элювиальной природе'-харак
теризуемых разрезов. Наблюдаемый в настоящее время постепенный 
переход материнского гранита в кварц-серицитовую (глинистую в до- 
ятулии) породу сопровождается видоизменением начальной текстуры — 
сначала в сланцеватую, а затем в типично сланцевую; при этом ф ра
гменты корродированных и расчлененных серицитовой массой зерен 
86



кварца оказываются развернутыми в ней длинными осями параллельно 
сланцеватости. Сланцеватая текстура теперешней кварц-серицитовой 
породы и линейное распределение в ней реликтов кварца являются ско
рее всего результатом уплотнения доятулийского пластичного глини
стого (или гидрослюдисто-глинистого) вещества с одновременным ме
ханическим перемещением в нем кварцевых остатков в ходе последую-

Рис. 6. Текстуры «разм азы вани я»  («) и «смятия» (б ) кварц- 
серицитовой породы в доломите

щего регионального метаморфизма. Именно наличие в пределах одного 
и того же разреза сравнительно небольшой мощности (всего 15—20 м) 
массивного гранита и постепенно возникающей из него сланцеватой 
кварц-серицитовой породы говорит о первично-пластичном характере 
последней. Об этом же свидетельствуют также наблюдаемые иногда 
в кварц-серицитовой породе своеобразные текстуры сдавливания, смя
тия, скомкивания или, наоборот, размазывания ее (рис. 6).

С точки зрения выяснения первичного минерального состава кварц- 
серицитовой породы, небезынтересны результаты ее электронно-микро
скопического исследования; в ней методом реплик при увеличении по
рядка 20 ООО раз среди гидрослюды были обнаружены кристаллы као
линита. А рентгеноструктурный анализ преимущественно слюдистой 
фракции с размером частиц менее 0,001 мм, выделенной из 32 проб
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(разрезы Лехта-сари, Чапан-сари, Гоген-сари, Ахвен-ламби), показы
вает почти в каждой пробе помимо гидрослюды и иногда хлорита при
сутствие некоторого количества каолинита.

Однако наиболее впечатляющими с точки зрения установления до- 
ятулийской природы современных кварц-серицитовых сланцев являются 
факты, упомянутые в работе Эскола (1967). Так, например, в районе 
Соанлахти базальные (т. е. кварц-серицитовые) сланцы ятулия вверх 
по разрезу постепенно сменяются кварцитами, в нижних горизонтах ко
торых содержатся серицит «.. .и иногда .каолин, выполняющий тре
щины». Присутствие каолина в самых низах разреза ятулийских квар
цитов (названных Вяюрюненом «фацией Кайнуу») зафиксировано 
в нескольких пунктах северо-восточнее оз. Оулуярви (район Пуоланка), 
южнее оз. Паанаярви, вблизи р. Оуланка-Иоки (район Кусамо), а так
же в Лапландии. Количество каолина в некоторых местах оказывается 
настолько значительным, что представляет даже промышленный инте
рес. В частности, на горе Пихлаяваара (район Пуоланка) каолин ког- 
да-то добывали. При бурении и добыче каолина было установлено, что 
он образует пласт, смятый вместе с перекрывающими его кварцитами 
в антиклиналь. На глубину каолин прослеживается до 60 м и содержит 
некоторое количество кварца. В больших количествах, также интерес
ных в промышленном отношении, каолинит (вместе с пирофиллитом и 
кианитом) обнаружен в нижних слоях кварцитов ятулия вблизи оз. Пи- 
элисьярви южнее Коли. Всего там зафиксировано семь местонахожде
ний каолинита, из которых наиболее значительное — в районе Хирви- 
ваара.

Вопрос о генезисе этого каолина и его возрасте в свое время долго 
дискутировался Вяюрюненом и Фростерусом. Вяюрюнен считал каолин 
первичным продуктом архейского выветривания нижележащих гнейсов. 
Фростерус же полагал невероятным сохранение каолинита в толще осад
ков, подвергшейся потом интенсивной складчатости.

Согласно результатам исследований В. П. Петрова (1948), 
Д. С. Белянкина и К- М. Федотьева (1949), а также В. П. Ананьева и 
Е. Г. Куковского (1956) каолинитовая решетка начинает разрушаться 
в процессе обезвоживания только при 570° С. Основываясь на довольно 
высокой термической устойчивости каолинита, Эскола (1967) допускает 
вероятность того, что тот « .. .  мог бы пережить складчатость, во время 
которой песчаники были преобразованы в кристаллобластические яту- 
лийские кварциты, подобные серицитсодержащим кварцитам Кайнуу».

Таким образом, в отдельных случаях при особо благоприятных ус
ловиях первично-элювиальные глинистые минералы сохраняются неиз
мененными (или измененными в весьма незначительной степени) на 
протяжении исключительно длительных отрезков времени. Доятулий- 
ский (а не дочетвертичный!) возраст упомянутых залежей каолина 
в Финляндии доказывается не только более высоким стратиграфиче
ским уровнем перекрывающих их (бесспорно ятулийских) кварцитов. 
Косвенным, но важным, с нашей точки зрения, показателем сверхдрев- 
ней природы этого каолина является также то обстоятельство, что в от
личие от полных, представительных разрезов доятулийского выветрива
ния Финляндии (где пласт каолина достигает местами мощности 60 м) 
площадная кора выветривания Балтийского щита доледникового: возра
ста (за которую могут быть приняты финские профили), по данным 
А. В. Сидоренко (1956, 1957, 1958), будучи в верхних частях ликвиди
рованной эрозией (в том числе и ледниковой) оказывается представ
ленной чаще всего физически дезинтегрированным элювием.

Среди конечных осадочных продуктов разложения кор выветрива
ния одними из наиболее характерных реликтов первичных минералов 
являются циркон и рутил (Poldervaart, 1955; Гинзбург, 1957; Кренде- 
лев, 1965; Калюжный, 1968; Сердюченко, 1968). Эти минералы, будучи
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устойчивыми в ходе физического и химического выветривания, сохра
няются :В толще формирующегося профиля коры и в связи с одновре
менным выносом больших масс подвижных компонентов постепенно на
капливаются. С этой точки зрения любопытно поведение упомянутых 
минералов в изучавшихся нами разрезах. Кристаллики циркона в неиз
мененном и слабо серицитизированном граните локализуются, как пра
вило, в пределах биотитовых (хлоритовых) чешуй или вблизи них. По 
мере усиления серицитизации плагиоклаза и хлоритизации биотита 
(с последующим замещением последнего карбонатом, мусковитом и 
кварцем) размещение кристаллов циркона в образующейся кварц-серп- 
цитовон породе существенно не меняется и форма их остается такой же: 
циркон часто обнаруживается в псевдоморфозах кварца и мусковита 
по биотиту в самых верхних частях кварц-серицитовой зоны. И хотя 
наблюдением под микроскопом трудно ощутить накапливание кристал
лов циркона вверх по разрезу, данные химического анализа пород 
свидетельствуют о почти двукратном подчас увеличении содержания 
Z r 0 2 в кварц-серицитовой породе по сравнению с исходным гранитом.

Рутил в характеризуемых разрезах присутствует в форме волосо- 
видно-игольчатых агрегатов сагенита, возникающих в хлорите при заме
щении им первично-гранитного биотита. Сагенит фиксируется также 
в мусковите и кварце, которыми в свою очередь замещается хлорит, 
вплоть до непосредственных верхов разреза. В. П. Петровым (1967) 
отмечалась сохранность сагенитовых сеток в конечных псевдоморфозах 
каолинита по первичному биотиту в профиле нижнемезозойской коры 
выветривания гранитов. Вполне возможно, что сагенит в рассматривае
мых разрезах образовался еще при доятулийском выветривании и уце
лел в ходе последующего зеленосланцевого метаморфизма. Это предпо
ложение основано на том, что некоторые минералы, такие, как циркон 
(Poldervaart, 1949; McLachlan, 1951; Murthy, 1964; Ляхович, 1967) и, 
вероятно, рутил (Сердюченко, 1968), оказываются устойчивыми в усло
виях амфиболитовой и даже гранулитовой стадий регионального мета
морфизма.

Увеличение содержания ТЮг снизу вверх по изучавшимся разре
зам (табл. 2) объясняется не столько наличием в них устойчивого саге
нита, сколько скоплениями зерен сфена, развивающимися по биотиту 
и хлориту; количество последнего в некоторых разрезах хотя и незначи
тельно, но возрастает от гранитов к песчаникам.

Полный силикатный анализ 100 проб, отобранных по изучавшимся 
доятулийским разрезам, показывает, что распределение в них окислов 
породообразующих химических элементов осуществляется в основном 
по законам профиля выветривания. В кварц-серицитовой породе по 
сравнению с исходными гранитами наблюдается уменьшение содержа
ний окислов натрия, кремния, закисного железа, иногда окислов мар
ганца и кальция и, наоборот, количественное увеличение окислов алю
миния, титана, циркония, галлия, окисного железа и конституционной 
воды. Что же касается окислов калия (отчасти кальция и магния), то 
их количество не только не уменьшается снизу вверх, как это принято 
Считать для истинного профиля выветривания, а, напротив, даже уве
личивается. Этому, однако, есть свое объяснение.

Разберемся сначала с КгО. Если посмотреть не на теоретические, 
а на конкретно существующие коры выветривания, то оказывается, что 
уменьшение количества КгО по сравнению с материнским субстратом 
наблюдается только в непосредственных верхах полно проработанных 
профилей выветривания гранитов — в зоне каолинита и в зоне охр. 
В промежуточных же интервалах, соответствующих каолинит-гидрослю- 
дистой зоне или зоне каолинизированного гранита, содержание КгО 
обычно сначала несколько возрастает. Так, например, в каолинизиро- 
ванном и гидрослюдистом плагиограните, по данным И. И. Гинзбурга
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(1957), содержание К20  составляет 6,33% (в неизмененном граните 
4,15%). По сведениям М. В. Кобелева и И. И. Сахацкого (1959),. коли
чество КгО в зоне дресвы коры выветривания дубовских и анатолий
ских гранитов достигает соответственно 6,95 и 6,58% (в неизмененных 
гранитах 4,84 и 5,52%). В гидрослюдисто-каолинитовой зоне коры вы
ветривания, развитой на коростеньских гранитах, содержание КгО, по
Н. И. Бучинской (1964), равно 7% (в неизмененном граните 4,86%). 
Согласно данным Т. Ф. Бойко, доля К2 О в зоне каолинизировакных гра
нитов Приазовья (по двум скважинам) равна 5,58 и 4,21%, в неизме
ненном же граните 4,82 и 3,82%- Содержание КгО в кварц-серицитовой 
зоне ^наиболее представительных карельских разрезов сходно со значе
нием К20  для средних зон молодых профилей выветривания: в Лехта- 
сари оно достигает 7,24%, в Ахвен-ламби — 6,92%, в Гоген-сари — 6%, 
в Маккон-сари — 5,78%, в Чапан-сари — 5,6%. Однако К20  в исходных 
гранитах доятулийских разрезов содержится в несколько меньших ко
личествах, чем в гранитах сравниваемых кор выветривания, что в итоге 
свидетельствует о большей степени накапливания КгО в доятулийских 
профилях. Это и вполне понятно. У нас кварц-серицитовая порода в 
значительной мере сложена калийсодержащим серицитом, тогда как 
безкалийный каолинит присутствует в весьма незначительных количест
вах, фиксируемых только с помощью рентгеноструктурного анализа и 
электронного микроскопа. В гидрослюдисто-каолинитовых же зонах 
сравниваемых молодых кор выветривания на долю каолинита прихо
дится гораздо большая часть породы (а гидрослюд или серицита — со
ответственно меньшая), вследствие чего общее количество КгО возра
стает в них менее интенсивно.

Таким образом, повышение содержания КгО в доятулийских разре
зах, вызванное развитием серицитовой массы, представляет собой яв
ление, наблюдающееся и в молодых корах выветривания, вплоть до 
верхней границы каолинит-гидрослюдистых зон последних*.

Повышенное в большинстве характеризуемых профилей содержа
ние СаО и MgO является результатом некоторой их карбонатизации, 
которая бывает свойственна и типичным корам выветривания (Гинз
бург, 1957), нарушая тогда привычное представление о непременном 
выносе из их профилей окислов этих элементов.

Проявление карбонатности в наших разрезах (так же как и обра
зование вторичного мелкомозаичного и гребенчатого кварца), вероятно,, 
в какой-то мере можно рассматривать как следствие определенной за 
сушливости доятулийского климата, когда при ограниченном водном 
балансе вместо выщелачивания, наоборот, происходило накапливание 
щелочноземельных элементов (в виде карбонатов) и кремнезема 
(в форме опала и халцедона). О возможности такого минералообразо- 
вания в профилях выветривания, развивающихся в засушливых усло
виях, писали Б. Б. Полынов (1934), А. В. Сидоренко (1956, 1958),. 
А. И. Перельман (1957), И. И. Гинзбург (1957, 1963), Н. М. Страхов 
(1960).

Пленки гидроокислов железа, наблюдаемые иногда по трещинам 
в кварц-серицитовой породе, а также линзовидные тела доломитов и 
кремней, перекрывающие кварц-серицитовую породу (Чапан-сари, Го
ген-сари) и содержащие ее отторженцы, по-видимому, тоже могут гово
рить о некоторой аридности климатической обстановки в ятулии, по
добно тем карбонатным и кремневым образованиям, которые, по свиде
тельству упомянутых исследователей, развиваются в степных и полупу

* В озрастание количества К 2 О в гидрослю дистой зоне профилей вы ветривания 
в конечном счете объясняется довольно значительны м его содерж анием  в отдельны х 
м инералах этой зоны. Гидромусковит, например, содерж ит К 2 О до 2— 6 %, серицит 
11,8%, верм икулит 5% , биотит 6,18— 11,43% (Бетехтин, 1956).
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стынных областях при сезонных увлажнениях и высыханиях выветри
вающейся поверхности.

Дополнительным подтверждением периодических ограничений 
влажности в ятулии, очевидно, можно считать трещины усыхания на 
поверхностях прослоев метаморфизованных песчано-глинистых сланцев, 
встречающихся среди толщи кварцитов.

Прямое сравнение данных химического анализа пород исследовав
шихся доятулийских разрезов с химическим составом неизмененных 
и преобразованных гранитов из нижних зон некоторых постпротерозой- 
ских кор выветривания (Гинзбург, 1957; Кобелев, Сахацкий, 1959; Бу- 
чинская, 1964; Лапинская, Журавлев, 1967) выявляет сходство между 
ними не только в накапливании одних и выносе других элементов: ино
гда даже количественные значения большинства породообразующих 
окислов, несмотря на огромную временную разницу сравниваемых объ
ектов, оказываются весьма близки между собой (табл. 3). Например, 
в профиле коры выветривания мезозойско-кайнозойского возраста 
(Cr2—Pg), развитой на докембрийских биотпт-роговообманковых и дву
слюдяных гранитах Приазовья, характер изменения и доля в породе S i0 2 
(скв. 169), ТЮ2 (скв. 169),А120 3 (скв. 169, скв. 07/0730), FeO (скв. 169), 
МпО (скв. 169), Na20  (скв. 169, скв. 07/0730), К20  (скв. 169, 
скв. 07/0730) почти идентичны поведению тех же окислов и их весовым 
процентам в наших среднепротерозойских разрезах (Лехта-сари, Гогеп- 
сари, Чапан-сари, Маккон-сари, Ахвен-ламби, а также частично — 
Кюльмяс-ручей, Шаеда-губа, Остречье). В нижнемезозойской коре вы
ветривания ( Т - — J 1 ), сформировавшейся на верхнекарбоновом массиве 
биотитовых гранитов (Карнаб, Зирабулакские горы), по данным 
Е. К- Подпориной, содержание S i0 2, T i02, А120 3, FeO, МпО, Na20  (и от
части GaO, MgO) в пределах неизмененного гранита и каолинитовой 
зоны оказывается подобным тому, что наблюдается в слабо серицити- 
зированном граните и зонах кварц-серицитовой породы (и сланца) на
ших разрезов. Сходная картина обнаруживается и при сопоставлении 
доятулийских разрезов с профилем коры выветривания нижнемезозой
ского возраста на биотитовых гранитах вблизи пос. Айтым (горы Ал- 
тынтау в Кызылкумах; данные Е. К- Подпориной): в том и другом слу
чае количество S i0 2, ТЮ2, А120 3, Fe 2 0 3 , FeO, МпО, MgO, CaO, Ma20  
изменяется примерно в одних и тех же пределах (при этом некоторое 
увеличение вверх по профилю Алтыптау СаО и MgO Е. К- Подпорина 
объясняет проявлением процесса карбонатизации в условиях современ
ного аридного климата). Примерно к таким же результатам приводит и 
сопоставление характеризуемых доятулийских разрезов с профилями 
выветривания гранитов, описанными И. И. Гинзбургом, М. В. Кобеле- 
вым, И. Н. Сахацким, Н. И. Бучинской, Т. А. Лапинской и Е. Г. Ж у
равлевым.

Обнаружившаяся общность в поведении породообразующих эле
ментов, а также близкая мощность у доятулийских разрезов и профи
лей достоверных постпротерозойских кор выветривания позволяет сде
лать вывод, что изучаемые доятулийские разрезы представляяют собой 
низы профиля коры выветривания каолипитового типа, соответствую
щие в общем (в случае наибольшей сохранности) зоне неизмененного 
и слабо измененного гранита, зоне гидрослюд и нижней части каоли- 
нит-гидрослюдистой зоны.

Ассоциация метаморфических минералов в изучаемых доятулий
ских профилях (хлорит, серицит, мусковит, эпидот, сфен, новообразо
ванный кварц) соответствует зеленосланцевой ступени регионального 
метаморфизма. Существует представление (Кузнецов, 1956; Бетехтин, 
1956; Файф и др., 1962), что глинистые образования, адсорбируя ще
лочи и щелочноземельные элементы, в начальный этап метаморфиза- 
ции преобразуются в серицит и хлорит. Вполне возможно, что некото-

93



Сравнительная характеристика химического состава метаморфизованных
постпротерозойского

Метаморфизованные дояту- 
лийские коры выветривания 

Карелии
Неметаморфизованны е постпроте

1 2 3

Компоненты
Неиз
менен

ные
гра
ниты

Кварц- 
серицито
вая порода 
с реликто
вой струк

турой 
гранита

Кварц-
серици

товый
сланец

Зона
слабо

изменен
ных

гранитов

Гидро-
слюдисто-
каолини-

товая
зона

Каолини-
товая
зона

Зона
неизменен

ного
гранита

Каолини- 
товая 
зона

S i 0 2

т ю 2

А Ш о
F e , 0 3

FeO
M nO
С аО
M gO
N a.O
к , 6

p Jo ,
so3
н.,о+
н.'о-
С 0 „
С

П п п

71,16
0,35

14,19
1,39
1,06
0 , 1 2

1,92
1.24 
2,91 
3,11 
0,16

1.24 
0,13 
0,80 
0,07

66,78
0,44

15,15
1,55
0,96
0,045
2,85
1,98
1,58
4,30
0,17

2,03
0,15
1,70
0,04

64,89
0,62

18,41
1,71
0,91
0,013
0,84
2 Д 1

0,39
6,29
0,29

2 , 8 6

0,17
0,06
0,07

72,36
0,40

13,39
0,92
2,50
0,03
1,40
0,84
3,03
4,86
0,04
0,09
0,18
0,15
0,18

68,71
0,27

17,44
1,17
0,39
0 , 0 1

0,14
0,50
0,59
7,00
0,03
0,50
2 , 8 8

0,40
0,40

64,40 
0,76 

23,19 
. 0,87 

0 , 1 1  

0 , 0 1  

0 , 1 0  

0,92 
0,14 
0 , 1 0  

0,06 
0,30 
8,51 
0,81

73,56
0 , 2 1

13,93
0,72
1,61
0,04
1,56
0 , 2 2

3,28
4,17

0,52 
Н е опр.

66,81
0,52

20,05
0,60
0,39

С леды
0,81
0,85
0,14
3,20

4,58
0,24

С у м  м  а 99,79 99,81 99,72 100,38 100,40 100,28 100.18 98,79

S iO ,
А Ш 3

5,04 4,42 3,54 5,40 3,94 2,78 5,28 3,33

F 6 0 O 3

FeO 1,74 2,06 2,60 0,37 3,00 7,91 0,45 1,54

^  F e 2 0 3 2,57 2,59 2,73 3,77 1,57 0,97 2,52 1 , 1 0

П р и м е ч а н и е .  1 — обобщ енны й профиль: 2 — на коростеньских гранитах (Б учи нская , 1954); 
G- - скв. 04/0730. 3—6 — данны е Е. К. П одпориной и Т. Ф. Бойко.

рая часть серицита, наблюдаемого сейчас в доятулийских разрезах, 
представляет собой продукт метаморфизма каолинита, возникшего при 
доятулийском выветривании гранитов кристаллического фундамента. 
Если это так, то встает вопрос о резервах калия, обеспечивших в про
цессе зеленосланцевого метаморфизма переход доятулийского каоли
нита в серицит. Частично калий, несмотря на свою высокую миграцион
ную способность, мог адсорбироваться возникающими глинистыми про
дуктами еще при формировании доятулийского профиля выветривания 
(калийсодержащих пород, подвергавшихся элювиальному разложению, 
в доятулии было много). Кроме того, каолинит мог обогащаться калием 
уже после погребения коры выветривания под осадками ятулия, улавли
вая его из просачивающихся поверхностных, а также грунтовых вод 
того времени, повышенная щелочность которых была следствием засуш
ливости климата. Однако в связи с приводившимися выше данными об 
экспериментально установленной повышенной термической устойчивости 
решетки каолинита и реально существующими залежами каолина под 
ятулийскими толщами на территории Финляндии естественнее, на наш 
взгляд, предполагать метаморфический переход в серицит и мусковит 
главным образом первично-доятулийских гидрослюд, а не каолинита, 
как это до сих пор считалось.
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Т а б л и ц а  3

и неметаморфкзованных кор выветривания гранитов доятулийского и 
возраста

розойские коры выветривания

4 5 6

Зона
неизменен

ного
гранита

Зона
дезинте

грации

Каолинн-
товая
зона

Зона
неизменен

ного
гранита

Зона
каолинизи-
рованного

гранита

Зона
каоли

нита

Зона
неизменен

ного
гранита

Зона
каолини-
зирован-

ного
гранита

Зона
каоли

нита

69,35 71,87 61,64 70,64 66,64 65,00 73,46 72,96 71,76
0,28 0,19 0,41 0.56 0,76 0,87 0 , 1 0 0 , 1 0 0,19

15,97 13,95 21,08 14,08 15,42 22,64 14,25 14,96 17,25
0 , 6 8 2,28 2,47 1,09 5,51 1,80 0,52 0,80 0,24
1,65 0,39 0,71 2,27 0,93 0,50 1 , 0 0 0,91 1 , 2 0

0,03 0 , 0 1 0,03 0,04 0,03 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0 1

1,82 1,65 1,56 1,48 0,28 0,15 0,40 0,40 0 , 6 8

0,94 0,96 1,08 0,33 0 , 2 0 0,30 0,37 0,44 0,81
3,55 3,76 1,76 3,44 0,47 0,06 4,24 3,08 0,19
4,49 4.01 3,42 4,82 5,58 0,47 3,82 4,21 1,49

— 0,16 0 , 1 2 0,09 0,03 0,07 0,93

0,95 0 , 8 6 4,82 0 , 6 6 3,62 7,22 1 , 0 2 1,36 5,24
Н е  опр. 0,16 1,60 0,24 0,32 0,42 0,38 0,48 0,16

--- ---
0,91

--- _ 0,82
--- —

99,69 100,09 99,83 99,81 99,88 100,35 99,60 99,77 100,15

4,34 5,15 2,92 5,02 4,32 2,87 5,16 4,88 4,16

0,41 5,84 3,47 0,40 5,92 3,60 0,52 0 , 8 8 0 , 2 0

2,53 2 , 6 8 3,27 3,59 6,51 2,35 1,62 1,70 1,59

3 — на карнабскн х  гранинат: 4 — на гранитах А лтын-'ray: на гран итах П риазовья: 5 — скв. 169;.

Перечислим основные факты, позволяющие рассматривать дояту- 
лийскую метаморфогенную кварц-серицитовую породу в качестве древ
нейшей коры выветривания.

1. Большое число в пределах Карелии (и соседней Финляндии) 
отдельных обнажений серицитизированных гранитов и кварц-серицито* 
вых образований, свидетельствующее о бывшем площадном, региональ
ном их характере.

2. Зоны начальной дезинтеграции материнских гранитов (гранит
ные брекчии с кварц-карбонат-серицитовым цементом), сохранившиеся 
в ряде обнажений.

3. Постепенно усиливающийся распад в пределах гранитной брек
чии и в слое кварц-серицитовой породы пегматитовых и аплитовых 
жил, отчетливо прослеживающихся в неизмененном исходном граните.

4. Нарастающее по разрезам снизу вверх преобразование минера
лов и текстурно-структурное изменение материнских гранитов: хлорити- 
зация биотита и последующее замещение хлорита, серицитизация (и 
карбопатизация) плагиоклаза, разъедание кварца; постепенное расслан- 
цевание образующейся из гранита кварц-серицитовой породы со слое
видной переориентировкой в ней кварцевых обломков.
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5. Остатки каолинита в сериците, обнаруженные под электронным 
микроскопом и подтвержденные результатами рентгеноструктурных ис
следований. '

6. Залежи каолина под ятулийскими кварцитами, наблюдаемые на 
территории Финляндии.

7. Характер распределения в изучаемых разрезах главных породо
образующих элементов, соответствующий в целом их поведению в до
стоверных постпротерозойских профилях каолинового выветривания.

О некоторой засушливости обстановки в конечный этап формиро
вания доятулийской коры выветривания могут свидетельствовать явле
ния карбонатизации, окремнения (иногда ожелезнения), а также крем
невые и карбонатные линзовидные тела и трещины усыхания, наблюдае
мые во многих разрезах.

Последующая метаморфизация возникшей в доятулии коры вывет
ривания выразилась главным образом в преобразовании первичных 
гидрослюд в серицит (и мусковит), в раскристаллизации и перекри
сталлизации высвободившегося при выветривании кремнезема, а также 
в рассланцевании сформировавшегося глинистого слоя с одновремен
ным перераспределением в нем остатков гранитного кварца.

Проведенные исследования, как нам кажется, позволяют считать 
кварц-серицитовые образования на гранитах кристаллического фунда
мента под ятулийскими осадками в Карелии реликтами древнейшей 
площадной коры выветривания каолинитового типа, сформировавшейся 
в обстановке, близкой к засушливой, сильно эродированной и позднее 
метаморфизованной в фации зеленых сланцев. Сопоставление дояту
лийской коры выветривания гранитов с каолинитовыми корами постпро- 
терозойского времени приводит к выводу о геохимическом сходстве их 
профилей, что в свою очередь свидетельствует о принципиально неиз- 
менявшейся природе физико-химического выветривания в интервале 
протерозой — кайнозой. Вместе с тем сходство в распределении хими
ческих элементов в доятулийских и постдокембрийских профилях вы
ветривания подтверждает существующее положение (Коржинский, 1955; 
Сердюченко, 1956; Сидоренко, 1961) о сохранении метаморфизованной 
породой основных особенностей ее первичного химического состава. От
четливое увеличение снизу вверх по исследуемым профилям отношения 
Fe20 3 к FeO (а также суммарного железа) с одновременным уменьше
нием величины S i0 2 : А120 3 свидетельствует о присутствии в атмосфере 
среднего протерозоя значительного количества свободного кислорода,
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Р. М. ПОЛУНОВСКИЙ. А. И. БЕЛЕВЦ ЕВА

Н Е К О Т О Р Ы Е  В О П Р О С Ы  Л И Т О Л О Г И Ч Е С К О Г О  И З У Ч Е Н И Я  
М Е Т А М О Р Ф И Ч Е С К О Й  Т О Л Щ И  Ц Е Н Т Р А Л Ь Н О Г О  П Р И А З О В Ь Я

В пределах Приазовского кристаллического массива широко рас
пространены докембрийские, пестрые по составу и сложнодислоциро- 
ванные метаморфические и интрузивные комплексы. Кристаллический 
фундамент центральной и западной частей Приазовья сложен преиму
щественно метаморфическими образованиями архея; для крайней во
сточной и северо-восточной частей массива характерно развитие интру
зивных, эффузивных и метасоматических пород протерозоя.

Еще несколько лет назад большинство исследователей при изуче
нии метаморфической толщи Украинского кристаллического щита при
меняло в основном петрографические и петрологические методы. В ре
зультате этого происхождение и широкое площадное распространение 
разнообразных по составу метаморфических пород связывалось с про
явлением крупных тектоно-магматических циклов, обусловивших вне
дрение гранитов днепровского и кировоградско-житомирского типов. 
Именно внедрением крупных гранитных масс объяснялось проявление 
широкого фронта гранитизации вмещающих пород и возникновение об
ширнейших по площади полей метаморфических образований. Различ
ные по составу мигматиты пространственно и генетически «привязыва
лись» к определенным типам гранитов. В геологической литературе 
были широко распространены такие понятия, как «житомирские гра
ниты и их мигматиты», «кировоградские граниты и их мигматиты» и др.

В 1961— 1968 гг. геологами треста «Артемгеология» при выполне
нии геологосъемочных, поисково-разведочных и геофизических работ 
собран обширный фактический материал, позволивший по-новому рас
смотреть вопрос о происхождении метаморфических пород Приазов
ского кристаллического массива.

В свете новых данных возникновение пестрых по составу метамор
фических комплексов связывается с интенсивным изменением в про
цессе регионального метаморфизма первичной осадочно-эффузивной 
толщи сложного литологического состава. Именно сложность состава 
материнской толщи и многократность изменения во времени условий ее 
метаморфического преобразования являются основными факторами раз
нообразия метаморфических пород. В настоящее время, несмотря на 
слабую обнаженность кристаллического фундамента, очень высокую 
степень метаморфизма (гранулитовая и амфиболитовая фации) и отно
сительно небольшие объемы детальных исследований, накоплено доста
точное количество данных, позволяющих уверенно говорить об оса
дочно-эффузивной природе первичной толщи.

При изучении метаморфической толщи Приазовья широко приме
нялись литологические методы, которые, как показано в работах 
А. В. Сидоренко и О. И. Луневой (1961, 1967), в рациональном соче
тании с петрографическими, петрологическими и геохимическими мето
дами открывают широкую возможность всестороннего исследования 
глубокометаморфизованных докембрийских комплексов, включая рекон-
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струкцию первичного состава пород и условий их осадконакопления. 
Полученные в процессе изучения метаморфической толщи Централь
ного Приазовья материалы полностью подтверждают возможность и 
необходимость применения литологических методов в других районах 
Приазовья и Украинского кристаллического щита в целом.

В настоящей работе кратко излагаются результаты литологиче
ского изучения гнейсовой серии Центрального Приазовья. Данные о со
ставе метаморфических образований, их структурных, текстурных, хими
ческих, геохимических и литологических особенностях, о характере раз
резов гнейсовой серии убедительно свидетельствуют о первично-осадоч
ной природе метаморфических пород.

Разнообразные по составу породы гнейсовой серии довольно ши
роко распространены среди обширнейших по площади полей мигмати
тов. Гнейсовые образования, являясь продуктом регионального мета
морфизма первичной осадочно-эффузивной толщи, несут в себе основ
ную информацию о характере материнских пород, их химическом и ми
неральном составе. Только в породах гнейсовой серии сохранились ре
ликты первичных структур, текстур, элементов ритмичности, слоистости 
и Т: д. В мигматитах, представляющих собой наиболее сильно изменен
ные процессами ультраметаморфизма метаморфические породы,, ука
занные выше черты материнских образований в подавляющем большин
стве случаев отсутствуют.

В составе гнейсовой серии Центрального Приазовья объединяются 
пироксен-амфибол- и биотит-плагиоклазовые, гранатовые, графитовые, 
силлимапит-корунд-кордиерит-шпииельсодержащие гнейсы и кристалли
ческие сланцы, амфиболиты, полевошпатовые и пироксен-магнетитовые 
кварциты, мраморы, кальцифиры и диопсид-плагиоклазовые породы. 
В пределах Центрально-Приазовской синклинали, Корсакского синкли- 
нория и частично Куйбышевского купола породы гнейсовой серии сла
гают среди вмещающих мигматитов полосы шириной от 0,1 до 3—5 км; 
иногда они встречаются в виде разобщенных в пространстве линз мощ
ностью от первых единиц сантиметров до сотен метров. В осевой части 
Центрально-Приазовской синклинали толща гнейсовых пород смята 
в складки второго и третьего порядков (Харагезов, Бойчук и др., 1967). 
В пределах каждой гнейсовой полосы наблюдаются обычно все, 
а иногда только 3—4 разновидности пород гнейсовой серии.

Первым необходимым условием литологического изучения гнейсо
вых пород является установление последовательности их чередования 
в разрезе и выделение опорных горизонтов.

В пределах каждого разреза гнейсовые породы переслаиваются 
между собой в строго определенной последовательности, детальное изу
чение которой дало обширный материал для увязки разрезов различ
ных участков и установления последовательности накопления первич
ных осадков.

В крупных разрезах гнейсовых пород (бассейны рек Берды, Кара- 
тюка, Темрюка, Кальчика и др.) четко устанавливается ритмичное 
строение гнейсовой толщи. Для всех разновидностей гнейсовых пород 
характерна линзовидная или линзовидпо-пластообразная форма залега
ния. В пределах Центрального Приазовья отдельные горизонты просле
живаются по простиранию на 50—60 км и более вдоль всего западного 
и частично восточного крыльев Центрально-Приазовской синклинали 
(от побережья Азовского моря на юге до гранитных массивов «Камен
ные могилы» и Екатериновского — на севере). Четко установлено, что 
каждый гнейсовый горизонт представляет собой цепочку отдельных лин
зовидных тел различной мощности, протягивающихся на одном страти
графическом уровне на значительные расстояния.

К гнейсовым образованиям, выделяемым в качестве опорных гори
зонтов, предъявлялись два основных требования. Во-первых, эти породы
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при любых изменениях термодинамической обстановки должны сохра
нять основные черты минерального и химического состава, а, во-втб- 
рых, они должны легко фиксироваться в разрезах и четко прослежи
ваться по простиранию. В пределах Приазовского массива таким усло
виям удовлетворяют пироксен-магнетитовые и полевошпатовые квар
циты, мраморы и кальцифиры, графитовые и частично высокоглинозе
мистые гнейсы. Эти породы в условиях любой фации метаморфизма 
сохраняют основные особенности своего состава. j

Возможность выделения опорных горизонтов и установления по
следовательности чередования пород в разрезах позволило применить 
при изучении метаморфических толщ методику картирования и изуче
ния стратифицированных осадочных образований.

Основным результатом литологического изучения разрезов гнейсо'- 
вой серии явилась возможность стратификации метаморфических пород 
докембрия в пределах отдельных крупных структур.

Детальное изучение и увязка разрезов многих участков Централь- 
ного Приазовья дало большое количество фактических материалов, на 
основании которых построено сопоставление разрезов кристаллических 
образований Центрально-Приазовской синклинали (рис. 1). Анализ со
поставления показывает, что в разрезе метаморфических образований 
четко выделяются две толщи.

В нижней толще широко распространены полевошпатовые квар
циты и сопровождающие их высокоглиноземистые (силлиманит-корунд 
и шпинельсодержащие гнейсы). Очень характерны графитовые гнейсы, 
пачки которых достигают значительных мощностей (до 50—60 м). Про
странственно к нижней части разреза приурочены все известные в Цен
тральном Приазовье месторождения графита (Старо-Крымское, Тем
рюкское, Каратюкское, Сачкинское, Троицкое и др.). Для описываемого; 
разреза характерно наличие маломощных (до 5 м), невыдержанных noi 
простиранию линзовидных тел кальцифиров, диопсид-плагиоклазовых: 
пород и магнетитсодержащих кристаллических сланцев. Нижняя гней
совая толща выделена в самостоятельную темрюкскую свиту. Самым 
надежным опорным горизонтом свиты является сообщность «полево
шпатовый кварцит — высокоглиноземистый гнейс». Наиболее полно раз
рез темрюкской свиты сохранился на западном крыле Центрально- 
Приазовской синклинали в бассейне рек Темрюка, Караткжа и частично 
Берды. В пределах восточного крыла синклинали типичные разрезы 
встречены по р. Кальчик (села Старый Крым, Малая Янисоль) и бал
кам Вали-Тарама, Грузской и др. Мощность темрюкской свиты колеб
лется от 1000 до 1250 м.

Распределение основных типов метаморфических пород в разрезе 
темрюкской свиты следующее: полевошпатовые кварциты 5,9— 10%; 
высокоглиноземистые гнейсы 0,8—5,0%; кальцифиры и диопсид-плагио- 
клазовые породы типа скарноидов до 1%; магнетитсодержащие кри
сталлические сланцы 0,1%; гнейсы биотит-графитовые (графита более 
10%) 5%; гнейсы биотит-гранат-графитовые, иногда с амфиболом и 
пироксеном, до 2%; гнейсы биотит-гранатовые до 4%; гнейсы амфибол- 
и пироксен-амфибол-плагиоклазовые до 16%; мигматиты биотитовые и 
амфиболитовые до 50%; пегматиты и пегматоидные граниты до 5%; не 
обнажено — до 7%.

В кровле и почве свиты повсеместно залегают полевошпатовые 
кварциты и высокоглиноземистые гнейсы. Аналоги темрюкской свиты 
установлены в пределах Западного Приазовья (Корсакский синклино- 
рий).

Выше образований темрюкской свиты залегает толща метаморфи
ческих пород, для которой характерно: а) отсутствие в разрезе поле
вошпатовых кварцитов и незначительное количество высокоглиноземи
стых гнейсов, слагающих не выдержанные по простиранию пачки мощ-
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Рис. 1. Схема сопоставления 
р азрезов кристаллических о бра
зований Ц ентрально-П риазов- 

ской синклинали
1 — м игм атит биотит-гранато- 
вый; 2 - -  мигматит биотитовый; 
3 — мигматит амфибол-биотито- 
вый; 4 — мраморы , кальциф иры ;
5 — кварцит полевош патовый;
6 — кварц ит пироксен-магнетито-
вый; 7 — гнейс граф итовы й; 8 — 
гнейс силлим анитовы й, иногда 
с корундом н ш пинелью; 9 — 
гнейс биотит-гранатовы й; 10 — 
гнейс, пироксеновый; 11 — гнейс 
амфмбол-биотитовый: 12 — за-.
крь1тые участки; 13 — пег.мати- 
ты; 14 ^  п ироксен-гранат-квар- 
цевы е породы, иногда с магне-*

титом; 15 — плагиограниты



ностью до первых единиц метров; б) большое количество (до 15) пачек 
графитсодержащих гнейсов. Мощности пачек обычно невелики (0,1 — 
3,0 м) и только в редких случаях (Демьяновский участок Мариуполь
ской группы железорудных месторождений) они достигают 20—22 м 
(содержание графита в гнейсах, как правило, не превышает 8— 10%); 

в) широкое распространение пироксен-магнетитовых кварцитов, мрамо
ров и кальцифиров, являющихся наиболее надежным и представитель
ными опорными горизонтами. В отличие от темрюкской свиты желези
стые и карбонатные породы слагают пачки значительной мощности, до
стигающие 100 м и более.

Своеобразный характер чередования пород в разрезе верхней гней
совой толщи, особенности литологического и петрографического состава, 
наличие мощных пачек пироксен-магнетитовых кварцитов и карбонат
ных пород позволили выделить верхнюю толщу в самостоятельную сач- 
кинскую свиту.

В свою очередь разрез сачкинской свиты четко разделяется на две 
части. Нижняя часть разреза довольно однообразна в литологическом 
отношении и довольно «безлика» в смысле выделения четко выражен
ных опорных горизонтов. Она представляет собой чередование биотито
вых, амфиболовых и гранатовых мигматитов, амфибол- и пироксен- 
плагиоклазовых, биотитовых и реже гранатовых гнейсов. В разрезах 
встречено 3—5 маломощных пачек графитсодержащих гнейсов и тонкие 
(до 0,6 м) прослои пироксен-гранат-кварцевых, пироксен-магнетит-гра- 
натовых кристаллических сланцев. Изредка (хутор Сачки, совхоз 
им. Кирова) в средней и верхней частях описываемого разреза встре
чаются маломощные (0,5— 1,5 м ) пачки высокоглиноземистых гнейсов 
и лейкократовых гранулитов, залегающих среди биотит-гранатовых 
гнейсов. Описанная часть разреза сачкинской свиты выделена в богда- 
новскую подсвиту. Мощность ее на западном крыле синклинали колеб
лется от 340 до 420 м, а в осевой части — вскрытая мощность 65 м. 
Почва подсвиты фиксируется верхней пачкой полевошпатовых кварци
тов темрюкской свиты (могила «Богдан»), а кровля — горизонтами пи
роксен-магнетитовых кварцитов верхней части разреза. Наиболее ха
рактерный разрез богдановской подсвиты изучен по р. Берде восточнее 
хутора Сачки.

Верхняя часть разреза сачкинской свиты отличается от нижней 
наличием устойчивых и надежных опорных горизонтов, представленных 
пироксен-магнетитовыми кварцитами, мраморами, кальцифирами и гра
фитсодержащими гнейсами. Непосредственно на образованиях богданов
ской подсвиты залегают две пачки пироксен-магнетитовых кварцитов, 
нижняя из которых имеет мощность от 4—28 м (западное крыло син
клинали) до 105 м (осевая часть складки — Мариупольская группа ме
сторождений). Повсеместно выше пироксен-магнетитовых кварцитов за 
легают карбонатные породы мощностью от 2—3 до 100 м (на западном 
крыле структуры) и до 500 м (в ее осевой части), а также графитсодер- 
жащйе гнейсы мощностью от 5—6 до 22 м. Сопоставление разрезов за
падного крыла и осевой части синклинали показывает, что по набору 
слагающих пород, характеру и последовательности чередования их 
в разрезе, наличию и расположению опорных горизонтов оба разреза 
четко сопоставляются, за исключением различных мощностей и некото
рого Отличия составов. Различие составов и мощностей объясняется, 
с одной стороны, колебаниями состава первичной толщи и линзовидной 
формой залегания, а с другой — возможностью ультраметаморфической 
переработки гнейсовых пород в зоне контакта с массивом анатектиче- 
ских плагиогранитов в пределах западного крыла синклинали. Верхняя 
часть разреза сачкинской свиты выделена в демьяновскую подсвиту. 
В осевой части синклинали на участках Мариупольской группы желе
зорудных месторождений, где вскрыты наиболее полные разрезы (Де-
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мьяновский участок), мощность ее составляет 402 м; на западном крыле 
синклинали в зоне контакта с плагиогранитами она уменьшается до 
190—220 м.

Распространение основных типов пород в разрезе сачкинской свиты 
следующее: гнейсы высокоглиноземистые 0,2%, пироксен-магнетитовые 
кварциты до 19,2% на западном крыле и до 37,1% в осевой части син
клинали, мраморы и кальцифиры до 40%, графитсодержащие гнейсы до 
30% на западном крыле и до 17% в осевой части, гнейсы биотитовые, 
амфиболовые и пироксеновые до 30—35%, породы мигматит-гранито- 
идного комплекса от 20 до 43%.

Стратиграфически выше гнейсовых образований сачкинской свиты 
залегает мощная толща пород, сильно измененных процессами ультра
метаморфизма и представленных в настоящее время анатектическими 
гранитоидами и мигматитами, содержащими согласные, маломощные и 
разобщенные линзы гнейсов биотитового, гранатового, амфиболового, 
реже биотит-графитового состава. Толща мигматитов и гранитоидов вы
делена в каратышский мигматит-гранитоидный комплекс. По предва
рительным данным, мощность комплекса составляет 4000 м.

Результаты, полученные при детальном изучении разрезов гнейсо
вой серии Центрального Приазовья, послужили основанием для соста
вления стратиграфической схемы метаморфических образований изу
чаемого района (см. таблицу).

Выполненное стратиграфическое расчленение высокометаморфизо- 
ванных образований гнейсовой серии Центрального Приазовья является 
одним из веских доказательств их первично-осадочной природы.

В 1967— 1968 гг. при изучении разрезов гнейсовых пород бассейна 
рек Темрюка, Каратюка, Берды и Юрьевского участка Мариупольской 
группы железорудных месторождений нами совместно с О. И. Луневой 
было установлено наличие косой слоистости в полевошпатовых кварци
тах Юрьевского участка и р. Темрюка, а также в амфибол-пироксено- 
вых гнейсах рек Каратюка (хутор Садовый) и Берды (совхоз им. Ки
рова). При петрографическом изучении полевошпатовых кварцитов и 
высокоглиноземистых гнейсов рек Берды (хутор Глодово) и Темрюка 
были выявлены типичные бластопсаммитовые структуры.

Установление косой слоистости и бластопсаммитовых структур 
в породах гнейсовой серии является прямым признаком их осадочного 
происхождения и, помимо этого, доказывает возможность сохранения и 
выявления реликтовых признаков в сильно метаморфизованных поро
дах.

Важные доказательства первично-осадочной природы гнейсовых об
разований получены при реконструкции их первичного состава. Мето
дика восстановления первичного состава базировалась на обоснован
ном многими исследователями (А. В. Сидоренко и О. И. Лунева, 
Д. П. Сердюченко, В. К. Головенок и др.) положении, свидетельствую
щем, что при самых интенсивных преобразованиях метаморфические 
породы «наследуют определенные черты минерального и химического 
состава исходных осадочных пород» (Головенок, 1967).

В качестве объекта изучения были выбраны высокоглиноземистые 
гнейсы разрезов рек Темрюка, Каратюка и Берды. Помимо этого, в про
цессе работы использованы результаты химических анализов силлима- 
нитовых и корундовых гнейсов района с. Смирново (верховье р. Берды) 
и Даргунского месторождения (Западное Приазовье).

С целью получения надежных результатов применены три различ
ных метода восстановления первичного состава: а) метод тетраэдров 
П. Ниггли; б) обработка анализов по диаграмме А. Симонена; в) срав
нение химического состава гнейсов со средним составом различных ге
нетических типов глин (по А. В. Ронову и Э. В. Хлебниковой). После 
соответствующей обработки все химические анализы были вынесены на
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С т р а т и г р а ф и ч е с к а я  с х е м а  м е т а м о р ф и ч е с к и х  о б р а з о в а н и й  
Ц е н т р а л ь н о г о  П р и а з о в ь я

Состав геологических 
подразделений (опорные 
горизонты подчеркнуты)

•jmAk 4000 П егм ати ты , плагио- 
граниты  и гранодиориты  
(ан атекти ч ески е), м игм а
титы  би огитового , амфи- 
болового  и гранатового  
со става

Река К араты ш

g A sd 180—402 Гнейсы  и к р и стал л и 
ческие сланцы биотито- 
вые, ам ф исоловы е, гр а 
натовы е, пи роксеновы е, 
п и роксен -м агн ети товы е
кварциты , м рам оры ,
кальциф иры , гр аф и тс о 
д ер ж ащ и е  гнейсы

М ар и у п о л ьская  
группа  ж ел е зо р у д 
ных м ес то р о ж д е 
ний. Р азр езы
р. Б ерды  у хутора 
С ачки и совх о за  
им. К ирова

g A sb 340—420 Гнейсы  биотитовы е, 
ам ф иболовы е, гр ан ато 
вые, м алом ощ ны е пачки 
силлим анитовы х и г р а 
фитовы х гнейсов, м агн е
титсодерж ащ их  к р и 
сталли ческих  сланцев 
и гранатовы х гр ан у л и 
тов

Р ек а  Б ерда , р а з 
рез восточн ее  ху 
тора  С ачки

g A t 1000— 1250

аос.

Гнейсы би отитовы е, 
граф и товы е, силлимани- 
товы е, корундовы е, кор- 
ди еритовы е и ш пинеле
вые, п о левош п атовы е 
кварциты , м алом ощ ны е 
прослои кальциф и ров  и 
м агнети тсодерж ащ и х 
к ристаллически х  слан
цев

Р еки  Т ем рю к, 
К аратю к, Б ерда , 
Б ер есто вая , Н аль
чик, Ю рьевский. 
У ч асток  М ар и у 
польской  группы  
м есторож дени й

сечения тетраэдров, на диаграммы и треугольники реконструкции пер
вичного состава.

На сечении тетраэдра П. Ниггли все фигуративные точки высоко
глиноземистых гнейсов расположились в поле осадочных глинистых 
пород (рис. 2); на диаграмме А. Симонена они легли в поле метапе- 
литовых осадков (рис. 3), а на треугольнике первичного состава фигу
ративные точки расположились вблизи точки среднего состава конти
нентальных глин жаркого влажного климата. Это позволяет утверж
дать, что по особенностям химического состава высокоглиноземистые 
гнейсы наиболее близки этому типу глин. Континентальные глины ж ар
кого влажного климата обычно представлены каолиновыми разностями, 
которые образовались скорее всего при континентальном размыве древ
них каолиновых кор выветривания. В процессе размыва происходила 
дифференциация песчаного и глинистого материала. При региональном 
метаморфизме за счет песчаников образовались полевошпатовые квар
циты, а каолиновые глины изменились до стадии высокоглиноземистых
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гнейсов. Именно поэтому в разрезе гнейсовой серии наблюдается тес
ная пространственная связь высокоглиноземистых гнейсов и полевошпа
товых кварцитов.

Рис. 2. П оложение вы сокоглиноземисты х гнейсов Ц ентрального П риазовья в плоскостях,
секущ их тетраэдр  П. Ниггли

/ — вы сокоглиноземисты е гнейсы П риазовья

Приведенные данные показывают, что высокоглиноземистые гнейсы 
являются типичными парапородами и скорее всего — высокометаморфи- 
зованными вторичными каолинами. В значительно более молодых неме-

таморфизованных отложе
ниях неогена (полтавская 
свита) наблюдается сход
ный процесс образования 
пространственно тесно свя
занных кварцитовидных 
песчаников и вторичных 
каолинов, представляющих 
собой продукт размыва па
леозойской, мезозойской и 
палеогеновой коры выветри
вания.

Материалы стратигра
фического расчленения ме
таморфической толщи, ре
конструкции первичного со
става, изучения реликтовых 
осадочных структур й тек
стур позволяют в первом 
приближении восстановить 
фациальные палеогеографи
ческие условия осадконакоп

ления в докембрии. Анализ разреза темрюкской свиты показывает, что 
в период накопления осадков нижней гнейсовой толщи в пределах рай
она господствовали условия, соответствующие прибрежно-морским ф а
циям, а также периоды континентального размыва. Об этом свидетель
ствует широкое распространение в разрезе метаморфизованных песча
но-глинистых осадков (биотитовые и глиноземистые гнейсы), зачастую 
обогащенных органикой (мощные пачки графитовых гнейсов), продук
тов размыва коры выветривания (полевошпатовые кварциты и высо- 
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Рис. 3. П оложение вы сокоглиноземисты х гнейсов 
Центрального П риазовья на ди аграм м е А. Симонена
1 — вы сокоглиноземисты е гнейсы П риазовья; А — поле
метаполитов, Б — поле метапсам м итов, В — поле гра- 

нпгопдов, Г  — поле основных туф ов и мергелей



жоглиноземистые гнейсы) и незначительное развитие карбонатных по
род, обычно «засоренных» мергелистым, песчаным и глинистым мате
риалом (кальцифпры и диопспдплагиоклазовые породы).

В разрезе сачкинской свиты развиты мощные толщи (до 500 м) 
мраморов и кальцифиров. Это свидетельствует о существовании значи
тельных по времени периодов морского режима.

Приведенные данные показывают, что:
1) гнейсовые образования Центрального Приазовья являются ти

пичными осадочными породами, метаморфизованными в условиях ам
фиболитовой и гранулитовой фаций регионального метаморфизма;

Окислы Ti,M,Fe,Mn

о  |/ |
<• k  1

□ 3 А 4 • 5

Ряс. 4. Сопоставление среднего химического состава различны х типов 
глин и вы сокоглиноземисты х гнейсов Ц ентрального П риазовья

/  — глины морские, лагунны е аридного кли м ата; 2 — глины морские; 3 — 
континентальны е глины холодного и умеренного кли м ата; 4 — континен
тальны е глины ж аркого  влаж ного кли м ата  (по А. Б. Ронову и 3 . В. Х леб
никовой); 5 — вы сокоглиноземисты е гнейсы П риазовья; 5 — примерные гр а 

ницы полей различны х генетических типов глин

2) несмотря на высокую степень метаморфического изучения, в гней
совых образованиях устанавливаются все признаки осадочных пород 
(возможность стратификации и реконструкции первичного состава, ре
ликты осадочных структур и текстур, элементов ритмичности и т. д.). 
В сзязи с этим для изучения гнейсов необходимо применять методику 
исследования осадочных пород;

3) литологические методы изучения гнейсовых образований, с по
мощью которых выполнено исследование гнейсовой серии Центрального 
Приазовья, должны быть широко и всесторонне использованы в преде
лах всего Украинского щита.
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Г. И. Л Е О Н Т Ь Е В

РИТМОСТРАТИГРАФИЯ И НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ
ФО Р Д\ И Р О В А Н И Я МАМСКОЙ ПАРАМЕТАМОРФИЧЕСКОИ 

ТОЛЩИ (М ЕЖ ДУРЕЧЬЕ БОЛЬШОЙ ЧУ И — СОГД ИОНДОН А)

Мамская кристаллическая толща имеет сложную стратификацион
ную текстуру. Она слагается многочисленными ритмически (циклично) 
повторяющимися в разрезе наборами различных гнейсов, сланцев, из- 
вестково-силикатных пород, кристаллических известняков и кварцитов 
(Завалишин, Львова, 1954; Таевский, Таевская, 1961; Великославин- 
ский и др., 1963; Леонтьев и др., 1967 и др.). Осадки метаморфизованы 
в фации альмандиновых амфиболитов (Великославинский и др., 1963); 
в них, в пределах рассматриваемого района, выделяется до шести мета
морфических зон (Карпов, Другов, 1966). Это обстоятельство затруд
няет проведение стратиграфических сопоставлений, так как метамор
физм в значительной степени затушевывает первично-седиментацион- 
ные закономерности (Алешин, Карпов, 1968).

В связи с этим было проведено специальное исследование (Леон
тьев, 1968), позволившее объединить пятьдесят выделяемых в Мамском 
районе петрографических разновидностей парапород в несколько гене
тически различных групп — литофаций (Леонтьев, 1965, 1967, 1968), 
в номенклатуре которых распознаваемость разрезов по первично-седи- 
ментационным закономерностям значительно повысилась.

Выявленные первично-седиментационные закономерности в чере
довании парапород дали возможность «нормировать» распределение по
следних относительно идеально полной схемы седиментационного ритма 
(Завалишин, Львова, 1954; Леонтьев и др., 1967; Леонтьев, 1968 и др.), 
где каждый элемент ритма * соответствовал одной из литофаций — 
глинисто-песчаной (IV э. р.), алевроглинистой (III э. р.), карбонатной 
(Па п. э. р. — кальций-магний-алюминиевые, Пв — кальций-магниевые 
осадки) и глиноземистой (1а п. э. р. — глиноземистые, 1в п. э. р. — высо
коглиноземистые осадки).

В дальнейшем проведенные исследования позволили применить бо
лее строгий и надежный, чем традиционные методы корреляции разре
зов,— метод графической коннексии (Вассоевич, 1948; Леонтьев, 1965; 
Леонтьев и др., 1967). Этим методом в междуречье Большой Чуй и Сог- 
диондона (юго-западная часть мамской толщи) было скоррелировано 
пять детальных (масштаба 1 : 5000) опорных разрезов, удаленных друг 
от друга на 10— 15 км и охватывающих стратиграфический интервал 
толщи от верхов витимской свиты до верхов конкудерской (Таевский, 
Таевская, 1961) мощностью до 5000 м. В результате удалось выявить 
около восьмидесяти элементарных седиментационных ритмов со сред
ней мощностью 65 м (среди них одиннадцать маркирующих).

Не останавливаясь на подробностях методики сопоставления раз
резов (Леонтьев, 1965; Леонтьев и др., 1967), которая может служить 
предметом самостоятельного сообщения, рассмотрим ниже ритмостра-

* Элемент ритма — э. р.; подэлемент ритма — п. э. р. (В ассоевич, 1948).

108



тиграфию и некоторые особенности формирования мамской осадочной 
толщи.

В синхронизированном стратиграфическом интервале толщи на 
•строгой количественной основе (использованы накопленные частоты 
мощностей различных э. р. и п. э. р. в метрах) выделено одиннадцати 
мезоритмов *, каждый из которых по объему соответствовал несколь
ким (от пяти до пятнадцати) элементарным седиментациопным ритмам, 
выделяемым при крупномасштабном (1:5000) геологическом картиро
вании. В свою очередь каждый мезоритм состоял из двух элементов: 
верхнего маркирующего существенно глиноземистого состава (соответ
ствует маркирующему элементарному ритму) и нижнего обычно более 
мощного и более пестрого по составу осадков (от карбонатных и тонко- 
пелитовых глиноземистых до грубозернистых терригенных).

В таблице приводятся соотношения в процентах суммарных мощ
ностей различных генетических типов осадков по мезоритмам относи
тельно средней мощности рассматриваемого стратиграфического интер
вала толщи в целом.

Соотношение (в 96) суммарных мощностей различных генетических 
типов осадков по мезоритмам относительно средней мощности 

изученной части мамской толщи

Стратиграфические подраз
деления по существующей 
стратиграфической шкале

Стратиграфические подраз
деления по предлагаемой 
стратиграфической шкале

Тип осадков
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Витим 
ская

В ерхняя 1
2

В итим 
ская

Верхняя 1
2

1
и

0,1
2,0

1,4
0,3

1,5
3,1

3,0
5,4

Н иж няя 1
2

Ниж няя 1
2

ш
IV

4,3
7,2

1,3
4,0

2,5
6,7

8,1
17,9

С лю дян- С редняя 1
2 Слю дян- С редняя — V 2,4 0,6 2,9 5,9

кин- з кин-
ская 4 ская

В ерхняя 1
2

В ерхняя --- VI 10,6 0,7 3,6 14,9

С ог-
дион-

донская

Н иж няя

Верхняя

1
2
1
2

Сог-
дион-

донская

Н иж няя

В ерхняя

1
2

VII
VIII

IX

1 , 8

4,8

3,7

1,4
3,8

1,7

2,8
6,3

4,0

6,0
14,9

9,4

Кон-
кудер-

ская

Нижняя

В ерхняя 1
2

Кон-
к удер-

ская

Н иж няя

В ерхняя
— X

XI

1,7

1,5

4,1

2,8
4,0

3,4

9.7

7.7

С у м м а 40,0 19,0 41,0 100,0

* Седиментационны е ритмы более крупные, чем элем ентарны й ритм, мож но 
ф актически рассм атривать как  седиментационны е циклы асимметричного строения — 
гемициклы по Н. Б . В ассоевичу (1948).



Из таблицы видно, что соотношения разных генетических типов, 
осадков в мезоритмах довольно различны. Несмотря на это, эволюция 
литологического состава толщи снизу вверх проявляется весьма отчет
ливо. Это послужило основанием для выделения в пределах рассмат
риваемого стратиграфического интервала толщи двух крупных мега
ритмов— нижнего мощностью 2450 м и верхнего — 2280 м (рис. Г).

Каждый из мегаритмов, так же как и мезоритм, имел двучленное 
строение, т. е. состоял из двух элементов. Так, первый элемент нижнего 
мегаритма (соответствует мезоритмам I—11) представлен существенно*

а
Рис. 1. М егаритмы Рис‘ Распределение средних мощностей ме-

д ’ ~ зоритмов по стратиграф ической  вертикалил —нижний м егарнтм ; Б —верх- -
ний м егаритм . Типы осадков: а  -  ди аграм м а; б  -  гистограм м а («„■ -  коли-
1 _  грубозернисты е (терриген- чество гемиритм ов конкретной разковидносги;
ные) осадки; :> — карбонатны е rt — общ ее количество гемиритмов в каж дом
осадки; 3 — пелитовые (глинозе- разрезе)

мистые) осадки

терригенными грубозернистыми, второй (мезоритмы III—I V ) — пе- 
литовыми (глиноземистыми) осадками; первый элемент верхнего мега
ритма (мезоритмы VII — IX) существенно терригенными, второй (мезо
ритмы X — X I ) — существенно карбонатными осадками. Таким обра
зом, нижний мегаритм в целом оценивается как терригеино-глиноземи- 
стый, верхний — как карбонатно-терригенный.

Выделенные мезо- и мегаритмы оказались вполне сопоставимыми 
с подразделениями общепринятой для района стратиграфической 
шкалы. Однако фактические объемы свит и подсвит в общепринятом 
варианте и в варианте, предлагаемом автором, имеют существенные 
расхождения, что хорошо иллюстрируется данными, приведенными 
в таблице. Более подробно этот вопрос нами не рассматривается, так 
как он уже выходит за рамки настоящей статьи.

Выявленные стратификационные особенности мамской парамета- 
морфической толщи дали возможность сделать некоторые заключения
об условиях ее образования. В частности, анализ диаграмм распределе
ния мощностей мезоритмов (рис. 2), выделенных в толще, позволил 
наметить три периода, соответствующих трем различным режимам фор
мирования мощностей: 1) с постепенным углублением седиментацион-
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ного бассейна и увеличением продолжительности компенсационного' 
осадкообразования при переходе от одного мезоритма к другому; 2) с не
стабильным режимом формирования мощностей, отвечающим разнона
правленным и очень неравномерным колебаниям земной коры и соот
ветственно ложа древнего бассейна; 3) с постепенным уменьшением 
возможностей компенсационного осадконакопления при непрерывном 
обмелении бассейна. Соответственно каждый из трех периодов в раз
витии седиментационного бассейна сопровождался генеральным изме
нением господствующих литофаций первичных осадков (см. рис. 1 и 
таблицу).

Изучение особенностей изменения состава первичных осадков по 
стратиграфической вертикали позволило глубже познать характер эво
люции мамского седиментационного бассейна во времени, а выявлен
ные мезо- и особенно мегаритмы можно рассматривать как геологиче
ские осадочные образования, отражающие периодичность не только тек
тонической активности в пределах рассматриваемой геосинклинали, но 
и в значительной степени отражающие изменения во времени палеогео
графической обстановки (Сидоренко, Лунева, 1961; Хайн, 1964).

Ранний период в развитии древнего седиментационного бассейна 
характеризовался его постепенным углублением. И если в самом начале- 
этого периода еще накапливаются грубозернистые терригенные осадки, 
то на протяжении последующего времени (мезоритмы III — IV) они 
сменяются существенно пелитовыми (глиноземистыми), что свидетель
ствует о дальнейшем углублении и расширении бассейна, сглаживании 
рельефа материков и усилении дезинтеграции материнских пород пи
тающей области (Хайн, 1964).

Период, соответствующий времени отложения осадков V и VI ме
зоритмов (нестабильный режим формирования мощностей), отвечал 
переломному этапу в развитии мамского геосинклинального бассейна. 
К этому времени тектонический режим заметно изменился, однако в на
коплении осадков не произошло каких-либо существенных качественных 
изменений. В этом отчетливо проявилось смещение периодического про
цесса осадконакопления относительно тектонических фаз развития гео
синклинали (см. рис. 1, 2 и таблицу).

Шестым мезоритмом заканчивается нижний мегаритм. Н а этом 
рубеже произошло существенное изменение условий седиментации 
в связи с очень резким изменением тектонической активности и соответ
ственно господствующей палеогеографической обстановки. Формирова
ние верхнего мегаритма происходило уже в условиях заметного общего 
обмеления седиментационного бассейна и сопровождалось уменьше
нием возможностей компенсационного осадконакопления. Уменьшились 
соответственно и мощности мезоритмов. Этот период характеризовался 
возрастанием контрастности рельефа материков и некоторым увеличе
нием в атмосфере углекислоты. Осадки в основном терригенные, но 
наряду с ними начинают появляться и карбонатные.

На границе IX и X мезоритмов на фоне продолжающегося обмеле
ния бассейна произошло радикальное изменение газового состава атмо
сферы— общее и грандиозное обогащение углекислотой, сопровождае
мое очень резкими, но достаточно продолжительными во времени коле
баниями ее содержания. Это в конечном результате привело к обиль
ному карбонатообразоваиию (Тугаринов, Войткевич, 1966). Мощным 
комплексом существенно карбонатных осадков заключается формирова
ние второго элемента верхнего мегаритма.

Таким образом, своеобразный подход к литолого-стратиграфиче- 
скому исследованию мамской толщи позволил нам, несмотря на глубо
кие метаморфические изменения, выявить действительно существующие 
первично-седиментационные закономерности (Леонтьев, 1968). Оцени
вая в этом свете литолого-фациальный состав первичных осадков и ха-
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рактер их взаимоотношений, мамскую толщу в общем ряду осадочных 
формаций можно рассматривать как паратолщу, относящуюся к аспид
ной формации, флишоидной субформации (Хайн, 1964).

В заключение можно сделать краткие выводы.
1. Полный разрез изученной части мамской толщи представлен 

одиннадцатью мезоритмами, каждый из которых может фигурировать 
в категории значимости не менее пачки и не более подсвиты (см. таб
лицу) .

2. В изученном стратиграфическом интервале толщи выделено два
мегаритма: нижний — терригенно-глиноземистый и верхний — карбо-
натно-терригенный с суммарной мощностью до 5000 м.

3. Подавляющее большинство седиментационных ритмов характе
ризуется асимметричным строением с трансгрессивной последователь
ностью осадков. Эта закономерность характерна для ритмов всех по
рядков.

4. Проведенные исследования позволили оценить толщу как суще
ственно терригенную и подтвердили прежние представления об ее оса
дочном происхождении, а также дали возможность определить ее поло
жение в общем ряду осадочных формаций.
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А. А. САВЕЛЬЕВ, В. Я. ХИЛЬТОВА

О Б Л О М О Ч Н Ы Е  Ц И Р К О Н Ы  В Г Л У Б О К О М Е Т А М О Р Ф И З О В А Н Н Ы Х  
О С А Д О Ч Н Ы Х  И В У Л К А Н О Г Е Н Н Ы Х  П О Р О Д А Х  Д О К Е М Б Р И Я  

Н Е К О Т О Р Ы Х  Р А Й О Н О В  С И Б И Р И

В последние годы цирконовый метод изучения метаморфических 
пород привлекает внимание многих исследователей. Причина этого 
заключается в уникальных свойствах цирконов, которые (наряду с не
сравненно более редкими ксенотимами и монацитами), попадая в оса
док в процессе осадконакопления, сохраняют свою форму, приобретен
ную в процессе транспортировки даже при метаморфизме высоких сту
пеней (Чайка, 1962, 1966; Шулешко, 1966; Kalsbeek, 1964 и др.).

Установлено, что обломочный циркон устойчив в бескарбонатных 
и не содержащих избытка щелочей породах до температур гранулито- 
вой фации включительно. В карбонатных породах и при калиевом ме
тасоматозе зерна детритового циркона подвергаются регенерации, а за 
тем и полной перекристаллизации в условиях высокотемпературной 
части амфиболитовой фации. В последнее время появились данные об 
образовании аутигенного циркона или о регенерации обломочного цир
кона в процессе диагенеза (Saxena, 1966; Govinda Rajulu а. о., 1966). 
Эти явления действительно имеют место, но, по-видимому, только в по
родах определенного состава и в определенных условиях. Регенерация 
обломочного циркона или даже новообразование его возможно в тех 
породах, в которых в процессе диагенеза подвергаются разложению 
неустойчивые минералы или породы, содержащие повышенное количе
ство циркония: эгирин, эвдиалит, сфен, пирохлор, арфведсонит и т. д. 
(Свешникова, 1958). В этом случае высвобождающийся цирконий, по- 
видимому, может образовывать циркон или регенерировать имеющиеся 
детритовые зерна циркона. Однако эти явления, вероятно, достаточно 
ограниченны, так как в осадках многие из отмеченных минералов редки. 
Среди сотен шлифов осадочных пород, просмотренных нами из отложе
ний различного возраста — от нижнего мела до среднего протерозоя, — 
следы роста циркона в осадке нами обнаружены не были.

Устойчивость цирконов при метаморфизме и их широкое распрост
ранение делают этот минерал весьма перспективным для решения не
которых важнейших проблем литологии метаморфических пород. В ча
стности, цирконовый метод может быть использован для восстановле
ния гранулометрического состава исходных пород и для разделения 
пара- и ортопород.

При изучении формы и размеров цирконов нами использовались 
как препараты, приготовленные из искусственных шлихов, так и (осо
бенно для мелких цирконов) шлифы, изготовленные по слоистости по
род. В последнем случае учитывалось то обстоятельство, что детрито
вые цирконы в метаморфических породах ориентированы так, что длин
ные оси зерен или параллельны плоскости слоистости, или же обра
зуют с этой плоскостью угол обычно не более 15° (в данном случае 
мы имеем дело с реликтовой осадочной ориентировкой), поэтому в шли
фах могут быть измерены цирконы, длина которых больше толщи 
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шлифа. Чтобы учесть искажения размеров зерен из-за их наклона, за 
меры проводились нами на столике Федорова.

В осадочных породах зерна обломочного циркона должны сортиро
ваться, переноситься и захороняться вместе с обломочной фракцией 
определенного размера, а форма зерен и их размеры сохраняются при 
метаморфизме, поэтому определение гранулометрии исходных осадков 
для метаморфических пород вполне возможно.

О ПРЕДЕЛЕНИЕ ГРАНУЛОМЕТРИЧЕСКОГО СОСТАВА 
МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД ПО ЦИРКОНАМ

Размеры зерен породообразующих минералов в терригенных поро
дах закономерно связаны с размерами зерен содержащихся здесь цир
конов. В. М. Чайка (1962, 1964) производил массовые замеры величины 
цирконов и обломочного кварца в кварцевых песках среднего олигоцена 
Зауралья. Он установил, что «в слоистых песчаных толщах каждый 
слой независимо от мощности характеризуется определенными сред
ними размерами зерен кварца и циркона». Средние размеры зерен 
кварца в песках кутанбулакской свиты 0,12 мм, а циркона 0,07 мм. От
ношение между этими величинами равно 1,7. Такую же величину имеет 
отношение удельных весов циркона и кварца. Это соотношение должно 
быть действительно не только для кварца (с удельным весом 2,65), но 
и для плагиоклаза, калиевых полевых шпатов, кальцита, скаполита, 
слюд и ряда других минералов, имеющих близкий удельный вес, и об
ломков пород, сложенных этими минералами. Таким образом, в квар
цевых, аркозовых и полимиктовых песчаниках средний размер циркона 
находится в эквивалентной зависимости со средним размером минера
лов обломочной фракции, представленной рядом породообразующих 
силикатных минералов и кальцитом или же обломками пород, сложен
ных этими минералами.

Проверка правильности этого положения была проведена при изу
чении обломочных пород различного возраста: нижнего мела одного из 
районов Туркмении, карбона Канско-Ачинского района, кембро-ордо- 
вика Восточного Саяна, верхнего (среднего?) протерозоя Восточного 
Саяна (кукшерская свита), верхнего протерозоя Забайкалья (мамская 
серия). Повсеместно в отложениях разных возрастов максимальному 
количеству зерен определенного размера соответствовал эквивалентный 
максимум размеров цирконов, меньший первого в 1,7 раза (рис. 1).

Изучение цирконов глубокоизмененных докембрийских пород про
изводилось нами в разновозрастных докембрийских толщах разных 
районов. В Восточном Саяне объектом исследования явились архей
ские толщи — бирюсинская, шутхулайская, слюдянская, китойская се
рии; средне- и верхнепротерозойские толщи — дербинская серия, ку- 
вайская серия, кукшерская свита. В Забайкалье изучались цирконы из 
верхнепротерозойской мамской серии и метаэффузивы ундинской толщи 
нижнего протерозоя Восточного Забайкалья. Кроме того, выборочно 
анализировались амфиболиты (метаэффузивы) питкярантской серии 
ладожской формации Северного Приладожья.

При послойном изучении удалось установить, что количество и 
размер обломочных цирконов различны в разных типах пород. При рит
мическом переслаивании наиболее крупные цирконы встречены в осно
вании ритма, наиболее мелкие — в кровле полных нормальных ритмов 
(в метаморфизованных глинах). Количественное распределение цирко
нов по фракциям повторяет (с учетом переходного коэффициента) рас
пределение по фракциям обломочного материала исходной терригенной 
породы, при этом максимум размеров цирконов эквивалентен преобла
дающему размеру песчинок. В породах, сложенных частицами различ
ных гранулометрических классов (например, песчаник с алевритовым
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или глинистым цементом, глинистый алеврит и т. д.), цирконы также 
имеют различные размеры и на графике процентного содержания дают 
два соответственных максимума. Например, в верхах среднего проте
розоя Восточного Саяна широко распространена ритмичность такого 
типа: в основании — амфиболовын сланец с биотитом и кварцем, кото
рый в средней часги ритма переходит в мрамор с биотитом и амфибо
лом, в свою очередь перекрывающийся мрамором, заканчивающим 
ритм. Мрамор вновь перекрывается амфиболовым сланцем основания 
нового ритма. Мрамор цирконов не содержит, а средняя и нижняя ча
сти ритма обогащены обломочным цирконом (0,005—0,008 мм). В ниж-

0,02 0,09
0,02*1.7=0,34

О,/4
С[09х!,7= 0,153 0J4lt,7=9,24

0,04 0,1 6 0,24

В ' ы:

Рис. 1. Кривая распределения по ф ракциям  песчинок и зерен циркона 
в косослоистом песчанике карбона

/ — кривая распределения циркона; 2 —  кри вая распределения песчаных 
частиц. На первой и второй кривы х видны два м аксим ум а, числен
ные характеристики которых отличаю тся на 1,7. Канско-Ачинский район,, 

колл. А. А. С ем евикова

ней части по количеству циркона больше, и здесь наряду с мелким име- 
ется и более крупный циркон — 0,025 мм. Объяснить этот факт можно 
только неравномерной зернистостью исходного осадка: нижняя часть 
ритма была сложена частицами двух фракций — алевритовой (0,04 мм) 
и глинистой (0,008—0,01 мм). По мере перехода к средней части ритма 
более крупные (алевритовые) частицы исчезают и остаются только гли
нистые, отмечая переход от алевритистой глины к глине известкови- 
стой, лишенной примеси алевритовых частиц. Гнейсы и сланцы из пер
вого элемента ритма, образовавшиеся по песчаникам, также обычно со
держат циркон двух фракций. Так, циркон из основания ритма (р. Кин- 
зелюк, Восточный Саян) представлен двумя группами: 0,15 и 0,005— 
0,008 мм (рис. 2, а), т. е. первоначально это был песчаник (со средним 
размером обломков 0,25 мм) с алевритовым цементом (0,01—-0,015 мм).

Аналогичная картина распределения цирконов наблюдалась в пла- 
гиоклаз-биотит-кварцевых сланцах архея с р. Китой (рис. 2, б). Здесь 
также две группы цирконов, соответствующие мелко- и среднезерни
стому песку. На рис. 2 приведены графики распределения цирконов 
в терригенных породах кембро-ордовика Восточного Саяна, которые 
иллюстрируют наличие нескольких групп цирконов, эквивалентных раз
личным по крупности группам обломков (рис. 2, в).

Однако восстановление размеров зерен первичных осадочных по  ̂
род не всегда возможно. Во многих случаях песчаники (особенно
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средне- и крупнозернистые) содержат цирконы более мелкие, нежели 
можно было бы ожидать, судя по размеру песчинок, а иногда цирконы 
полностью отсутствуют. При этом в пределах единой толщи мелкозер
нистые разности пород содержат циркон в наибольшем количестве 
(мелкозернистые песчаники, алевролиты, глины).

а

6

в

Рис. 2. Кривые распределения цирконов
а —  биотитовый гнейс (р. К инзелю к); б —  плагиоклаз-биотит-кварцевы й сла

нец (р. К итой); в  — полимнктовый песчаник (р. М ана)

Это возможно в том случае, если во время образования изучае
мых пород размывались отложения, которые не содержали крупных 
цирконов (например, мелкозернистые осадочные или вулканогенные 
породы,-или основные и средние интрузивы). Пример этого — средний 
протерозой Восточного Саяна (особенно верхи его, каменская свита). 
Здесь гнейсы и сланцы основания ритмов, образовавшиеся за счет пес
чаников, часто или не содержат циркона совершенно, или имеют цир
коны алеврито-глинистой размерности, аналогичные тем, которые содер
жатся в кальцифирах и силикатных мраморах средней и верхней частей 
ритма. Детальный анализ палеогеографии отложений этого уровня под-
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твердил предположение о наличии слабо дислоцированных осадочных 
пород в областях размыва (Межеловский, Савельев, 1966).

Таким образом, гранулометрический анализ по цирконам в мета
морфических породах дает наилучшие результаты при исследовании 
первично мелкозернистых пород: метаморфизованные глины, алевриты, 
тонко- и мелкозернистые пески. При изучении гранулометрии первона
чально более крупнозернистых пород вероятность ошибки резко повы
шается. Однако в любом районе отсутствие в исходных осадках круп
ных цирконов может быть быстро установлено при послойном изучении 
цирконов в ритмах различных типов — от наиболее мелкозернистых по
род в кровле до все более крупнозернистых по мере приближения к по
дошве. В этом случае легко установить ту границу, за которой размер 
цирконов перестанет увеличиваться, или же они исчезнут совсем. Воз
можно, цирконы того же размера сохранятся, но количество их резко 
уменьшится — все это будет свидетельствовать о том, что в данном 
слое появились породы, состоявшие из обломков более крупных, нежели 
те цирконы (естественно, с учетом переходного коэффициента), которые 
содержатся в породах областей размыва этого времени.

Распределение цирконов в породах имеет еще одну особенность: 
в некоторых случаях породы содержат циркон более крупный, чем это 
возможно, судя по максимальному размеру обломочной фракции. Осо
бенно это характерно для глин, которые, как указывает Полдерварт 
(Poldervaart, 1955), содержат циркон от 0,02 до 0,07 мм. Однако, если 
учесть все сказанное по сортировке цирконов, то такой размер зерен 
должен быть эквивалентен 0,04 X 1,7 и 0,08X1,7, т. е. 0,07—0,14 мм — 
размерам обломков алевритов и тонкозернистых песков, но не глин. 
Причины этого пока не ясны. Изучение цирконов из алевролитов ниж
него мела Туркмении, а также цирконов из алевролитов и аргиллитов 
кембро-ордовика Майского прогиба показало, что аномально крупные 
цирконы встречаются в этих породах. Их появление обычно не связано 
с наличием примеси более крупных частиц, но эти цирконы очень редки 
и в подавляющем большинстве случаев могут быть обнаружены только 
в искусственных шлихах из протолочек большого веса. Возможно, по
падание в осадок аномально крупных цирконов связано с ярко выра
женной гидрофоб ностью некоторых их разностей.

ВЫ ДЕЛЕН ИЕ НЕКОТОРЫХ ГЕНЕТИЧЕСКИХ ГРУПП ПОРОД 
ПО СОДЕРЖАНИЮ ОБЛОМОЧНЫХ ЦИРКОНОВ

Некоторые метаморфические породы полностью лишены обломоч
ных цирконов, причем отсутствие их не связано с особенностями состава 
пород областей размыва. Наличие или отсутствие обломочных цирконов 
в породах близкого минерального и химического состава определяет раз
личие в способе образования этих пород. По этому признаку даже в наи
более глубокоизмененных толщах можно различать первично-хемоген- 
ные и первично-обломочные кремнистые породы. Например, хемоген
ные графитистые кварциты среднего протерозоя (дербинская свита) 
Восточного Саяна практически полностью лишены цирконов, так же 
как аналогичные (но слабее метаморфизованные) углистые кварциты 
манской свиты верхнего протерозоя этого же района. В то же время 
очень похожие на них макроскопически кварциты кукшерской свиты 
Присаянья, в которых иногда встречаются псаммитовые структуры, со
держат в большом количестве окатанный циркон и являются метамор- 
физованными кварцевыми песками (рис. 3). Содержат окатанный цир
кон и черные графитистые кварциты вачской свиты (P t3) Патомского 
нагорья и протерозойские кварциты урульгинской свиты Восточного 
Забайкалья и др.
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В китойской серии архея Восточного Саяна, измененной в усло
виях гранулитовой фации, практически все литологические разности 
пород содержат циркон различной крупности (в соответствии с харак
тером исходной породы), кроме высокоглиноземистых пород, лишен
ных циркона, которые первоначально являлись коллоидными глинами.

Как известно, различные эффузивы — как кислые, так и основные 
и средние— не содержат цирконов или же заключают в себе отдель
ные, хорошо ограненные и очень редкие кристаллы.

Выделить первоначально вулканогенные породы среди метаморфи
ческих очень трудно — и по химизму, и по фациальным признакам. Не
редко среди глубокометаморфизованных пород различные амфиболиты, 
амфиболовые сланцы, амфиболовые гнейсы и т. д. считают, без особого

на то основания, производными вулка
ногенных пород. Однако рассмотрение 
акцессориев таких пород показало, 
что многие из них содержат окатанные 
цирконы, эквивалентные алеврито-гли- 
нистой, реже псаммитовой размерности 
зерен и являются производными не 
вулканогенных, а терригенных и кар- 
бонатно-терригенных пород: глин, мер
гелей, известковнстых алевролитов, 
реже граувакковых песчаников. Н а
пример, амфиболиты и амфиболсодер
жащие гнейсы и сланцы китойской се
рии архея, судя по размерам обильно
го обломочного циркона, образовались 
за счет глинистых алевролитов, алев
ролитов и реже мелкозернистых пес

чаников. Амфиболиты и амфиболовые сланцы среднего протерозоя Во
сточного Саяна содержат очень мелкий обломочный циркон, свидетель
ствующий об образовании этих пород за счет глинистых и алевритовых 
пород. Этот же вывод подтверждается при изучении положения этих 
слоев в хорошо выраженных ритмах.

Наряду с этим близкие по составу и минеральным ассоциациям 
амфиболиты не содержат циркона совершенно. Такие амфиболиты 
встречены в питкярантской серии (Северное Приладожье), в бирюсин- 
ской серии архея (Восточный Саян), в ундинской толще нижнего про
терозоя (Восточное Забайкалье). В последнем случае реликты эффу
зивных структур наблюдались А. Н. Нееловым (устное сообщение) 
даже в амфиболитовой фации метаморфизма.

Лишены цирконов амфиболиты, образовавшиеся по породам вул
каногенной кувайской серии верхнего протерозоя Восточного Саяна.

Таким образом, в глубокометаморфизованных толщах отсутствие 
или наличие обломочных цирконов является надежным признаком, поз
воляющим различать хемогенные и терригенные породы, эффузивы и 
осадочные породы, что является совершенно необходимым при восста
новлении первичного состава многих докембрийских формаций, сложен
ных метаморфическими породами.
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А. А. П Р Е Д О В С К И Й , А. С. В О И Н О В ,
В, Г. З А Г О Р О Д Н Ы Й , ж . А. Ф ЕД О ТО В , А. М. А Х М ЕДО В

С О О Т Н О Ш Е Н И Е  И Х А Р А К Т Е Р  
П Р О Ц Е С С О В  О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я  И В У Л К А Н И З М А  

В Г Е О Л О Г И Ч Е С К О Й  И С Т О Р И И  П Е Ч Е Н Г И

Изучение разрезов среднепротерозойского комплекса Печенги оста
ется актуальным, хотя ему уделяли внимание многие исследователи 
(Загородный и др., 1964; Гилярова, 1967; Харитонов, 1966; Мирская и 
Суслова, 1963; Мирская, 1966 и др.). Оно необходимо как для позна
ния истории развития Печенгского синклинория, так и для выявления 
закономерностей пространственного распределения медно-никелевого 
оруденения.

Одним из важных аспектов изучения геологической истории Пе
ченги является реконструкция палеотектонического режима седимента
ции и вулканизма. По нашему мнению, анализ тектонического режима 
должен производиться с учетом как геологического характера разрезов, 
так и геохимической специфики слагающих их пород. В настоящей ста
тье подобная попытка предпринята на основании детально изученных 
разрезов северного крыла синклинория. Палеотектоническая интерпре
тация химизма метаосадочных пород производилась на основании об
суждавшихся и применявшихся ранее принципов (Предовский и др., 
1967). Некоторые особенности химического состава вулканитов учиты
вались в сопоставлении с закономерностями изменения состава и ха
рактера осадков.

Общая стратиграфическая последовательность осадочно-вулкано
генных образований северного крыла Печенгского синклинория в ре
зультате многолетних исследований геологов Кольского филиала АН 
СССР и СЗТГУ является твердо установленной, что создало предпо
сылки для детальных геолого-геохимических исследований.

При изучении разрезов Печенгского синклинория необходимо иметь 
в виду его зональное и асимметричное строение (Загородный, 1967, 
1969), которым обусловлена неоднородность толщ в пространстве по 
мощности и составу. Кроме общей зональности, имевшей северо-запад- 
ное простирание, размещение осадочно-вулканогенных образований 
Печенги подвержено влиянию крупных поперечных разрывных наруше
ний, имеющих северо-восточное направление. Как и северо-западные 
нарушения, определяющие зональность строения синклинория, они воз
никли на первых этапах развития среднепротерозойской подвижной 
зоны и по ряду признаков имели конседиментационный характер. При
мером может служить размещение прерывистой по простиранию первой 
осадочной толщи, грубообломочные породы которой тяготеют к зонам 
влияния крупных разрывных нарушений северо-восточного простира
ния— Куэтсярвинского на западном и Печенгских — Каскельяврских на 
восточном флангах северного крыла синклинория.

Несмотря на неоднородное пространственное распределение пород 
осадочных и вулканогенных толщ, обусловленное зонально-блоковым 
строением синклинория, имеется возможность обобщенной характери
стики разрезов, что показано ниже на примере северного крыла синкли- 
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нория. Описание ведется раздельно для осадочных и вулканогенных 
толщ.

Как известно (Загородный и др., 1964), в составе печенгского ком
плекса (серии) выделяются четыре свиты (снизу вверх): ахмалахтнн- 
ская, куэтсярвинская, коласйокская и пильгуярвинская, каждая из ко
торых состоит из нижней осадочной толщи (подсвиты) и верхней — 
вулканогенной. Распространено также цифровое наименование свит и 
подсвит по их порядку от первой (ахмалахтинской) до четвертой. По
мимо четырех основных осадочных толщ (подсвит) в разрезе синклино- 
рия известно большое количество ограниченных по мощности и распро
странению осадочных прослоев, расположенных внутри второй, третьей 
и четвертой вулканогенных толщ.

Первая осадочная толща (нижнеахмалахтинская подсвита), как 
отмечалось, имеет ограниченное распространение, тяготея к западной и 
восточной частям северного крыла синклинория, точнее, к зонам влия
ния крупных поперечных разрывных нарушений. Эта толща, имеющая 
максимальную мощность до 200—300 м, достаточно хорошо стратифи
цирована. По нашим данным, в разрезе толщи могут быть выделены 
три пачки.

Нижняя слагается наименее дифференцированным материалом. Это 
грубозернистые косослоистые метапсаммиты полимиктового или аркозо- 
вого состава, содержащие различные по величине обломки гранито-гней- 
совых пород и изменчивые по мощности линзовидные прослои конгло
мератов. В составе обломков отмечены биотит-амфиболовые и биотито
вые гнейсы, гранодиориты, плагиограниты, пегматоидные граниты, ме- 
табазиты.

Средняя пачка имеет ритмичное строение. Мощность ритмов 2-—3 м.. 
Они сложены крупногалечными конгломератами с полимиктовым и ар- 
козовым цементом, мелкогалечными конгломератами, грубозернистыми 
метааркозами с мелкой галькой и средне- или мелкозернистыми арко- 
зовыми метапсаммитами. В последних отмечено повышенное содержа
ние акцессорных циркона и турмалина.

Верхняя пачка, имея небольшую мощность, отличается от предыду
щих значительной примесью туфогенного основного материала.

Породы первой осадочной толщи отличны по степени метаморфиз
ма от образований фундамента, перекрывают их несогласно и сменя
ются метадиабазами первой вулканогенной толщи.

Как показывают геологические и геохимические данные, степень 
выветривания пород фундамента перед отложением первой осадочной 
толщи была незначительной, хотя выветривание и имело место. В част
ности, это выражено в величине кали-натрового отношения, которое для 
нижней пачки первой толщи ненамного превышает единицу и вверх по- 
разрезу снижается до 0,43, в то время как для фундамента (гранито
иды) оно равно 0,80*.

Начиная со времени формирования второй части разреза толщи 
усиливается осадочная дифференциация обломочного материала. При 
завершении образования толщи проявился основной вулканизм, с чем 
связано накопление туффитов. Все это может интерпретироваться как 
постепенное ослабление тектонических движений после резкой их акти
визации в начале и эпизодическое оживление движений в конце фор
мирования толщи, перед излияниями основных лав первой вулканоген
ной толщи.

Базальные конгломераты и сопутствующие им метааркозовые осад
ки, по нашим данным, отлагались в сравнительно узких, по-видймому, 
приразломных депрессиях у подножий локальных глыбовых поднятий.

* Здесь и далее приводится величина кали-натрового отнош ения, рассчитанная 
в молекулярны х количествах.
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Заслуживают внимания различия в содержании микроклина в по
родах первой осадочной толщи на разных участках ее развития,, что 
сзязано с неоднородностью состава области питания.

Вторая осадочная толща (нижняя куэтсярвинская подсвита), мак
симальная мощность которой оценивается более чем в 250 м. расчленя
ется нами детальнее, чем предыдущими исследователями (рис. 1). По
роды второй осадочной толщи, подобно первой, в своем распростране
нии тяготеют к западной и восточной частям северного крыла синклн- 
нория, но обнажаются на значительно больших площадях.

м I  ж Ш Ш Y

Рис. 1. Разрезы  второй осадочной толщ и печенгскою  комп
лекса

/  — устье р. К увернернн-йоки; I I  — р. К увернерин-йоки 
в 3 км  выше устья; I I I  — правый берег р. Печенги; IV  — 
район оз. Т ульяур; V — р. Валас-йоки. / — м етадиабазы  
первой вулканогенной толщ и; 2 — кора вы ветривания на 
ди аб азах ; 3 — гем атитсодерж аш ие кварциты ; 4 — тонкослоис
тые м етааргиллиты  и метаалевролиты ; 5 — кварциты , квар- 
цито-песчаники; 6 — кварц-серицнтовы е сланцы ; 7 — извест- 
ковистые кварпито-песчаники; 8 — песчанистые доломиты : 
9 — доломиты ; 10 — водорослевы е доломиты; II  — долом ито
вая брекчия с туфовы м цементом; 12 — туфосланцы ; 13 — 

туфы; 14 — м етадиабазы  второй вулканогенной толщ и

В непосредственном контакте толщи с подстилающими эффузи.вами 
обычно обнаруживается маломощный горизонт карбонат-хлоритовых 
сланцев, химизм которых указывает на их образование за счет вывет
ривания подстилающих пород, в том числе и основного состава.

Выше базальных сланцев залегает пачка метапсаммитовых пород 
мощностью до 60 м (см. рис. 1, Л ), в составе которой выделяются две 
части. Нижняя часть — крупно- и мелкозернистые кварциты высокой 
степени дифференциации, часто имеющие карбонатный цемент. Эти 
кварциты характерны для низов второй осадочной толщи печенгского 
комплекса. Верхняя часть пачки сложена ритмично переслаивающи
мися. различными по крупности зерна олигомиктовымн кварцитами, со
держащими тонкие прослои метаалевролитов. Эта часть, а иногда и весь 
разрез метапсаммитовой пачки содержит примесь гематита, обогащаю
щего отдельные тонкие прослои. В некоторых горизонтах повышено со
держание обломков турмалина и мусковита. К этому стратиграфичес
кому уровню приурочено первое появление в разрезах протерозойских 
образований на северо-западе Кольского полуострова красноцветных 
толщ. Накопление красноцветов, по нашим данным и материалам дру
гих авторов, происходило в субаэральных условиях. Постоянное присут
ствие в низах разреза карбонатов и маломощных прослоев доломитов, 
возможно, указывает на некоторую аридизацию палеоклимата..



Геохимические особенности метапсаммитовой части разреза второй 
осадочной толщи вместе с ее литологическими характеристиками ука
зывают на то, что она является продуктом четко проявленной седимен- 
тационной дифференциации предварительно интенсивно выветрелых по
род области питания. Породы толщи отлагались в условиях сравнитель
но стабилизированных тектонических движений, после некоторого их 
оживления, вызвавшего начало седиментации. Если в нижних туффито- 
вых сланцах кали-натровое отношение достигает 7,90, то выше по раз
резу оно поднимается до 10— 15, а в отдельных слоях метапелитов'до 
24,37.

Выше метапсаммитовой пачки располагается карбонатная пачка 
мощностью 80 м (см. рис. 1 ,£ ) ,  сложенная песчанистыми, кремнеземи
стыми и чистыми доломитовыми мраморами разной степени раскристал
лизации. Первично это в основном доломиты рифового типа. В составе 
пачки по литолого-геохимическим особенностям выделяются три ритма. 
Отложение карбонатных пород происходило в обширном мелководном 
эпиконтинентальном бассейне, фиксируя максимальный уровень транс
грессии при стабилизации тектонических движений.

Разрез второй осадочной толщи венчается туффитовыми сланцами, 
карбонатными брекчиями и туфами (см. рис. 1, В ) , что, вероятно, ука
зывает на усиление движений в области питания и отложения и на на
чавшуюся подачу основного вулканогенного материала. Это выражено, 
в частности, в резком снижении величины кали-натрового отношения 
(до 3,60).

Таким образом, по литологическим и геохимическим признакам ус
танавливается, что формирование второй осадочной толщи печенгского 
комплекса началось после весьма ощутимого по времени перерыва 
в седиментации, который сопровождался глубоким химическим вывет
риванием пород в области питания, на обрамляющих выходах фунда
мента и, возможно, подстилающих образований. Можно думать, что это 
один из крупных перерывов в накоплении печенгского комплекса. Пере
ход к образованию вулканогенных пород перекрывающей толщи был, 
по-видимому, кратковременным.

Важно подчеркнуть весьма неоднородное пространственное распре
деление микроклина в обломочных породах толщи, что связано с влия
нием различных по составу участков области питания.

Третья осадочная толща (нижняя коласйокская подсвита), макси
мальная мощность которой обычно оценивается в 200—240 м, делится 
нами так же, как и предыдущими исследователями, на четыре пачки, 
но с некоторыми отличиями в характеристике пород и их взаимоотно
шений (рис. 2). Ее общая мощность оценивается нами в 150— 180 м, во 
всяком случае она меньше мощности первых двух толщ. По закономер
ностям распределения в пространстве третья осадочная толща сходна 
со второй, но занимаемые ею площади несколько меньше.

Породы толщи в ряде случаев ложатся на подстилающие метавул
каниты с четко выраженным размывом. Примером может служить уча
сток Лучломполо, где на кремнистых лавах со следами размыва в осно
вании залегают олигомиктовые кварциты нижней пачки (см. рис. 2, А).  
Кварциты содержат примесь кремнистого туфогенного материала, кар
боната, гематита. Выше по разрезу той же пачки пород наблюдается 
переход к тонкослоистым метаалевритам с прослоями весьма тонкозер
нистых кремнистых пород. В других случаях, как, например, на участке 
Иллепин-ярви, резкой границы как будто не наблюдается. При этом 
толща начинается с основных туфов и туффитовых сланцев.

Вторая пачка третьей осадочной толщи (см. рис. 2, Б),  нередко ло
жащаяся на первую и даже на вулканиты второй толщи с признаками 
одновременного размыва и местными угловыми несогласиями, отлича
ется насыщенностью аркозовым материалом. На участке Лучломполо
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она начинается мелкогалечными кварц-микроклиновыми конгломера
тами и гравелитами. В их основании обнаруживаются кремнистые стя
жения с гематитом. Аркозовые гравелиты постепенно сменяются кварц- 
полевошпатовыми метапсаммитами. На участке Иллепин-ярви эта пачка 
слагается туффитовыми олигомиктовыми гравелитами и метапсамми
тами.

Третья пачка (см. рис. 2, В) слагается как чистыми, так и значи
тельно обогащенными силикатным материалом гематитом и доломи
товыми мраморами, в которых нередки реликты первичного органоген

ного строения и деформи
рованные и перекристал- 
лизованные остатки водо
рослевых колоний, что 
указывает на первично
рифовый характер этих 
отложений.

Четвертая пачка (см. 
рис. 2, Г) — кремнистые 
яшмовидные породы, ту
фосланцы — распростра
нена не повсеместно, так 
же, впрочем, как и третья.

В целом третья оса
дочная толща начинала 
отлагаться, по-видимому, 
после некоторого переры
ва на фоне слабо прояв
ленных процессов вулка
низма. Вторая ее пачка — 
так называемый аркозо- 
вый или микроклиновый 
горизонт * — соответству
ет времени экзотических, 
но весьма интенсивных 
глыбовых движений в об
ласти питания. Следстви
ем их явилось вовлече
ние в процессы размыва 

крупных масс богатых микроклином пород фундамента, что отразилось в 
повсеместном появлении заметных количеств аркозового материала на 
соответствующем уровне разреза. Это весьма интересный момент в ис
тории Печенгского синклинория, поскольку он отражает противоречие 
между наметившейся стабилизацией движений (третья толща в ряде 
участков венчается карбонатными породами) и резко проявившимися 
кратковременными глыбовыми подвижками в области питания. Подоб
ные черты, как будет видно далее, обнаруживаются и у четвертой оса
дочной толщи. Время отложения карбонатной пачки отвечает этапу от
носительной стабилизации движений. Косвенные геохимические данные 
указывают на большую скорость отложения карбонатного вещества, в 
значительной степени связанного с вулканизмом. Венчающая разрез 
кремнистая пачка свидетельствует о новой активизации движений, при
ведшей к излиянию лав третьей вулканогенной толщи.

* Э тот горизонт характеризуется  весьма высоким (до 18,30) калн-натровы м  о т
ношением, связанны м  с появлением м икроклина. По другим геохимическим п арам ет
рам породы горизонта уверенно отличаю тся от продуктов перемыва коры вы ветрива
ния, где рост кали-натрового отнош ения определяется осадочной дифференциацией..
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Рис. 2. Разрезы  третьей осадочной толщ и печенгского 
комплекса

/  — в 3 км  к  северо-востоку от пос. Н икель; I I  — в 2,4 о  
к зап ад у  от оз. Л учлом поло; I I I  — в  1,5 км к зап ад у  от 
оз. Лучломполо; I V  — в 0,5 км  к востоку от оз. Л уч
ломполо; V — район оз. И ллепинярви. 1 — м етадиабазы  
второй вулканогенной толщ и; 2 — туффнтовы е м етапес
чаники; 3 — кварциты , кварцито-песчаники; 4 — аркозо
вые гравелиты ; 5 — полимиктовы е м елкогалечны е конгло
мераты ; 6 — песчанистые доломиты ; 7 — доломиты с про
слоями м етааргиллитов; 8 — водорослевы е доломиты; 
9 — доломиты; 10 — переслаивание туффитовы х, хлорито
вых и серицитовы х сланцев; И  — мета аргиллиты, м ета
алевролиты ; 12 — туф осланцы : 13 — туфы; 14 — м етад и а

базы  третьей вулканогенной толщ и



В целом формирование третьей осадочной толщи происходило 
в условиях сравнительно активных тектонических движений. Не менее 
существенна и возросшая роль вулканизма в формировании осадков.

Четвертая осадочная толща (нижняя пильгуярвинская подсвита 
или продуктивная толща) является наиболее мощной туфогенно-оса- 
дочной частью разреза Печенгского комплекса. Общая мощность ее 
обычно оценивается на участках максимального развития в 900— 1000 л  
и более. Основные исходные данные по этой толще были получены при 
работах В. Г. Загородного, Д. Д. Мирской, С. Н. Сусловой и в резуль
тате детального картирования под руководством Л. И. Увадьева. Вы
ходы пород толщи в северном крыле синклинория прослеживаются на 
протяжении 80 км. К флангам структуры толща постепенно выклини
вается. Четвертая осадочная толща была детально изучена нами на 
участках Пороярви, Котсельваара, Ортоайви, Киерджипор, Пильгу- 
ярви и Ламмас. В разрезе толщи на всем ее протяжении предвари
тельно выделяются четыре пачки (рис. 3). Число пачек соответствует 
количеству горизонтов в схеме Л. И. Увадьева, но их состав, распрост
ранение и взаимоотношения, по нашим данным, существенно иные.

Нижняя пачка (см. рис. 3, А) в большинстве случаев начинается 
базальными сланцами, которые залегают на метабазитах третьей вул
каногенной толщи и по своим геохимическим особенностям несомненно 
являются продуктом перемыва предшествующей коры выветривания 
не только подстилающих образований, но и пород фундамента в обрам
ляющей области питания. Мощность горизонта базальных сланцев раз
лична, иногда, как на участке Ламмас, весьма незначительна. На По
роярви мощность базальных сланцев больше (до нескольких метров), 
они имеют существенно серицитовый состав и сильно обогащены угле
родистым веществом (14% некарбонатного углерода). Величина кали- 
латрового отношения для этих пород колеблется в пределах 5,20—9, 
в то время как выше по разрезу оно существенно снижается.

Выше базальных сланцев нижняя пачка обычно слагается филли
тами и туффитовыми филлитами с различным количеством прослоев 
грубообломочных пород. На участке Ламмас они представлены пла
стами и линзами кварцевых гравелитов и грубозернистых кварцевых 
метапсаммитов с обломками турмалина, микроклина, мусковита и пла
гиоклаза и уплощенной галькой углистых сланцев. Здесь общая мощ
ность нижней пачки оценивается в 70 м. На других участках состав и 
количество прослоев грубообломочных пород иные, но они обязательно 
присутствуют. Наиболее мелкозерниста в целом эта пачка на участке 
Пороярви, причем переход с юго-востока на северо-запад происходит 
постепенно.

Вторая пачка (см. рис. 3, Б) является по существу продолжением 
и завершением первой. Она слагается в основном метапелит-алевроли- 
товыми сланцами, чередующимися с углистыми филлитами и местами 
содержащими ощутимую примесь туффитового материала. Максималь
ная мощность пачки 300—400 м, в ней эпизодически проявляются ма
ломощные прослои метапсаммитового состава.

Первая и вторая пачки родственны по химическому составу и, ве
роятно, возникли при значительном участии материала, сносившегося 
с гранито-гнейсового обрамления Печенгского бассейна седиментации. 
Вместе они составляют как бы первый крупный ритм толщи. Внутрен
няя ритмичность пачек выражена достаточно отчетливо. В первой 
пачке она более грубая и незакономерная, во второй — более тонкая и 
равномерная, но проявлена не повсеместно.

Третья пачка (см. рис. 3, В) слагается метатуффитовыми серицит- 
хлоритовыми сланцами с кварцем, плагиоклазом и карбонатом. На 
участке Ламмас ее мощность около 300 м. Для этой пачки характерно 
уменьшение вверх по разрезу количества прослоев с примесью алевро-
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Рис. 3. Разрезы  четвертой осадочной толщ и печенгского комплекса
/ —район р. Л ам м ас-йоки; / /  — район оз. П ильгуярви; / / / —район г. Киерд- 
жиПор; IV  — район г. Ортоайвн; V — район оз. П ороярви. / — м етадиабазы  
третьей вулканогенной толщ и; 2 — кора вы ветривания на д и аб азах ; 
3 — черные углисты е сланцы  с сульф идам и; 4 — кварцито-песчаники 
с линзам и  гравелитов; 5 — туффитовы е песчаники; 6 — кварц-серицитовы е 
сланцы ; 7—туффитовы е кварц-серицитовы е сланцы ; 6—песчанистые сланцы 
и слю дистые песчаники; 9 —  туффитовы е, хлоритовые сланцы ; 10 — пере
слаивание туффитовы х, хлоритовых и кварц-серицитовы х сланцев; / /  — по- 
лим иктовые конгломераты  с линзами доломитов; 12— гравелиты  с про
слоям и доломитов; 13 — туфогенны е породы зоны перехода к четвертой 

вулканогенной толщ е

тпгттт» 2
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псаммитового материала и присутствие углистых туффитовых филли
тов. Породы пачки часто ритмичнослоистые.

Четвертая пачка (см. рис. 3, Г) сходна с третьей по составу пре
обладающих сланцев, но она обычно начинается туффитовыми мета
псаммитами или содержит в нижней части их прослои. Наиболее ха
рактерно это явление для участка Пильгуярви. Общая мощность пачки 
до 500 м. Характерными особенностями пачки являются ритмично-сло
истое строение, обилие туфогенного материала и присутствие на раз
личных уровнях прослоев карбонатных 
пород (доломитовых мраморов), гра
велитов и конгломератов. В целом ко
личество туфогенной примеси увеличи
вается вверх по разрезу. Последнее ус
ложняет решение вопроса о верхней 
границе четвертой осадочной толщи, 
которая пока представляется весьма 
условной. Возможно, что более точно 
верхнюю границу четвертой толщи 
удается провести на основе исследова
ния химизма метаосадков. Особенно 
большой мощностью, по данным Л. Н.
Увадьева, верхняя, туфогенная часть 
четвертой пачки обладает в районе 
Ортоайви—Пильгуярви. На разрезах 
рис. 3 эта часть пачки условно выделе
на индексом Д  (без указания мощно
сти). На участке Пороярви в четвертой 
пачке также присутствуют прослои 
карбонатных пород, гравелитов и кон
гломератов.

По всему разрезу четвертой оса
дочной толщи неравномерно распре
делены пластовые интрузии основных 
и ультраосновных пород, в верхней ее 
части нередки маломощные покровы 
метадиабазов. Таким образом, четвер
тая осадочная толща начала форми
роваться после значительного переры
ва в седиментации. В первые моменты 
шло накопление тонкозернистых по
р о д — базальных сланцев. Последовавшее кратковременное оживление 
движений в области питания вызвало появление грубообломочных про
слоев первой пачки. Вторая пачка отлагалась в условиях относительной 
стабилизации движений. Этим закончился первый этап формирования 
толщи. Второй этап отличался, по-видимому, нарастающим влиянием 
туфогенного материала в составе третьей и четвертой пачек. Он харак
терен тем, что на фоне все более стабильного тектонического режима 
(что подтверждается и геохимическим изучением пород) проявлялись 
кратковременные подвижки, обеспечивавшие подачу основного туфоген- 
ного материала, успевавшего затем пережить осадочную дифференциа
цию. Интенсивность этих подвижек, с которыми, в частности, связано 
появление прослоев конгломератов и туфогенов, нарастала, усиливаясь 
по мере приближения ко времени излияния лав четвертой вулканоген
ной толщи.

По мощности слагаемых ими толщ вулканогенные породы Печенг
ского синклинория преобладают над осадочными (рис. 4). Эта харак
тернейшая особенность Печенгской структуры подчеркивалась многи
ми исследователями (Поляк, Турылева, 1966). Расчленение вулканитов
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Рис. 4. Распределение максимальных мощ
ностей осадочных и вулканогенных пород 
(левая  ордината)  и их отношение (п равая  
ордината)  в разрезе северного крыла Пе

ченгского синклинория.
/  — мощности вулканогенны х пород; 2 ~ 
мощности осадочны х пород; 3 — отнош е
ние мощностей осадочны х и вулканоген
ных образований . В улканогенны е толщ и: 
/  — ахм алахти нская , I I  — куэтсярвннская, 
/ / /  — коласйокская, IV  — пильгуярвинская



является в то же время гораздо более трудным делом, поскольку эти 
породы сравнительно однообразны по строению и требуют специаль
ных геохимических исследований. Первые результаты наших работ, 
с учетом предыдущих исследований, излагаются ниже. При этом в ос
новном имеются в виду данные, полученные для четырех вулканоген
ных толщ северного крыла синклинория на участках Коурпукас—Куэт- 
сярви и Пороярви.

Первая вулканогенная толща (верхнеахмалахтинская подсвита), 
мощность которой, как известно, оценивается в 200— 1200 м, слагается 
серией излившихся покровов с чередующимися массивными (низы по
кровов) и миндалекаменными метадиабазами. По составу наиболее 
распространены альбит-актинолит-эпидотовые разновидности. В сред
ней части толщи установлены покровы метаандезитового состава. 
В районе Пороярви эти более кислые породы слагают до 50% объема 
толщи. В составе метаандезитов альбит, роговая обманка, биотит, 
кварц. Роль туфогенных пород и шаровых лав невелика.

Вторая вулканогенная толща мощностью 300— 1400 м (верхнекуэт- 
сярвинская подсвита) залегает на второй осадочной или на первой 
вулканогенной. Слагающие ее породы разнообразны по составу. Нами 
выделяются три части этой толщи. Нижняя из них, занимающая чет
верть разреза по мощности, состоит из нормальных щелочноземельных 
метадиабазов, в основном миндалекаменных. Выше следуют альбит- 
магнетитовые породы и альбитофиры с натровым плагиоклазом и без 
кальциевых минералов. Верхняя часть разреза толщи слагается ще
лочноземельными метадиабазами, резко отделяющимися от подстилаю
щих пород. На отдельных протяженных участках этой границы уста
новлены метатуффитовые сланцы и конгломераты.

Третья вулканогенная толща мощностью до 1500 м (верхнеколас- 
йокская подсвита) начинается, как и вторая, туфогенными породами, 
выше которых в разрезе идут метадиабазы. В средней и верхней ча
стях разреза располагаются горизонты шаровых лав мощностью до 
100 м. Количество туфобрекчий меняется как по разрезу, так и по про
стиранию толщи.

Четвертая вулканогенная толща (верхнепильгуярвинская под
свита) мощностью до 1800 м начинается метаморфизованными туфами, 
диабазами и шаровыми лавами. В отдельных участках распростране
ния толщи она в значительной степени слагается туфобрекчиями 
(р. Печенга). Толща замечательна присутствием немногочисленных 
прослоев пикритов, кварцевых порфиров и их туфов.

Данные геохимического опробования показывают, что в целом от 
лервой к четвертой вулканогенной толще растет основность пород. 
В пределах каждой из вулканогенных толщ основность уменьшается 
вверх по разрезу, причем в разрезе второй толщи это повторяется 
дважды.

Особенности химического состава метабазитов вулканогенных 
толщ Печенги иллюстрирует таблица, в которой основность пород ха
рактеризуется двумя величинами. Первая из них (А) является суммой 
содержания меди, никеля, кобальта, хрома и ванадия (по данным ко
личественного спектрального анализа), а вторая (Б) — суммой окислов 
калия и натрия (по данным фотометрирования пламени). Приводимые 
цифры получены при анализах групп представительных средних проб 
и отвечают средним характеристикам. Цифры, помещенные в скобках, 
относятся соответственно к нижней и верхней частям толщи или ритма 
(для второй толщи).

Таким образом, на фоне общего роста основности поступавшего 
магматического материала (что уже отмечалось Мирской, 1966) в ис
тории Печенгского синклинория выделяются пять отдельных этапов, 
в пределах каждого из которых основность пород во времени снижа- 
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Характеристика основности вулканогенных пород Печенги 
по сумме рудных элементов и содержанию щелочей

Вулканогенные толщи
А

(сумма руд
ных в л -10-3 

вес. °о)

Б
(сумма 

щелочей 
в вес. %)

М е р н а я ........................
В торая (ниж ний ритм) 
В торая (верхний ритм) 
Т р е т ь я ............................

47(57—38) 4,85 (4,4-5,3)
6 2 (9 2 -3 1 ) 7,15 (6,1 -8,2)
59(65—55) 3,95 (3,8—4,1)
77(85—55) 2,5 (2,2—2,8)
75(87—641 2,5 (2,5—2,5)Ч етвер тая

ется. Каждой толще соответствует один из этих этапов, за исключением 
второй толщи, образовавшейся, по-видимому, в два этапа.

Приведенные данные позволяют наметить общую последователь
ность и взаимосвязь седиментацйонных и вулканических процессов 
в истории Печенгского синклинория, зависящих в значительной сте
пени от единого фактора — тектонического режима развития.

Имеющиеся геологические и геохимические данные свидетельст
вуют о наличии четырех основных перерывов в истории Печенгского 
комплекса (рис. 5). Для первого из них отсутствуют геохимические 
данные, которые свидетельствовали бы о его большой длительности и 
синхронном формировании коры выветривания. Правда, мы не распо
лагаем в настоящее время материалом по тем участкам первой оса
дочной толщи, которые скрыты под вышележащими породами север
ного крыла синклинория. По-видимому, кратковременным был пере
рыв перед возникновением третьей осадочной толщй.

Наиболее длительными и сопровождавшимися интенсивным вывет
риванием пород в области питания и накопления были перерывы перед 
отложением второй и четвертой осадочных толщ. Особенно отчетливо 
их роль и прежде всего первого из них видна по литолого-геохимиче- 
ским данным, которые устанавливают наличие в основании следовав
ших за ними толщ высокодифференцированных осадков — продуктов 
перемыва коры выветривания.

Весьма показательно, что перед каждым более или менее длитель
ным перерывом устанавливается снижение основности вулканитов. Это 
находится в прямой связи с уменьшением интенсивности тектонических 
движений. Последнее, вероятно, способствовало глубинной контамина
ции основной магмы за счет развития палингенных явлений в сиаличег 
ском фундаменте. Важно подчеркнуть, что снижение основности эффу
зивов, по-видимому, совпадает с инверсией движений.

На протяжении каждого из четырех этапов седиментационного 
процесса Печенги накопление осадков шло на фоне постепенной стаби
лизации тектонических движений, после их оживления в начальные 
моменты. Эта общая закономерность осложняется лишь двумя опаз
дывающими максимумами эпизодического характера (см. рис. 5, Б, В).

Очень важной представляется отмеченная выше двойственность 
тектонического режима седиментации, особенно четко выраженная для 
четвертой толщи. Она сводится к тому, что по мере формирования 
толщи на фоне общей стабилизации движений проявляются эпизоди
ческие локальные максимумы (см. рис. 5 ,Г), с которыми связано появ
ление конгломератов и туфогенов. Эти максимумы как бы предваряют 
приближающееся нарастание движений, которыми будет обусловлен 
очередной этап вулканизма. Как и более ранние локальные максимумы, 
проявленные при седиментации, они прямо связаны с резкими глыбо
выми движениями в области питания и накопления.
9 Зак. 34 129



В конце каждого этапа седиментации, в том числе и тех, которые 
венчаются образованием достаточно чистых карбонатных (рифоводо- 
рослевых пород, проявлены геохимические признаки влияния основ
ного вулканизма. Этот процесс нередко завершается формированием 
туфогенных продуктов. Описанное явление интерпретируется нами как 
переход к активизации движений, к этапу вулканических излияний.

В целом глубины отложения осадочных пород в бассейнах седи
ментации были наибольшими вероятно, для второй и третьей толщ. 
Для первой толщи полная компенсация прогибания достигалась быст
рой подачей грубообломочного материала, а для четвертой — обилием
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Рис. 5. Схема тектонического развития  Печенги во времени
/ — кривая абсолю тного погруж ения; 2 — интенсивность тектонических 
движ ений; 3 — периоды стабилизации  тектонических движ ений (переры вы );
4 — перерывы, сопровож давш иеся интенсивным вы ветриванием пород;
5 — осадочны е и вулканогенны е толщ и печенгских свит. Л — перерыв 
в ф ормировании второй вулканогенной толщ и, отмеченной осадкам и;
Б — «микроклиновый пик», отвечаю щ ий резким глы бовым движ ениям  в об
ласти  питания; В — максим ум, отраж аю щ и й  появление грубообломочных 
пород в четвертой осадочной толщ е выш е базальн ы х сланцев; Г — м акси
мумы. отраж аю щ и е эпизодические прослои кон глом ератов ;. Д — максимумы 
и минимумы, отвечаю щ ие появлению  кислы х и ультраосновны х излияний

(Г  и Д — количество условно)

туфогенного (туффитового) материала при, по-видимому, небольшой 
скорости погружения дна. Роль туфогенного материала направленно 
нарастает от первой к четвертой толще и в последней — вверх по раз
резу. Подводные излияния лав произошли в основном на третьем и 
четвертом этапах вулканизма.

Каждый этап вулканизма начинался наиболее основными излия
ниями, что, по-видимому, свидетельствует о быстром формировании 
глубинных зон разломов и соответственно о высокой интенсивности 
движений. Общее нарастание основности вулканитов от первой толщи 
к четвертой указывает на направленность развития магматических 
очагов и может быть предположительно связано с увеличением глубин
ности их образования. В конечном счете — это показатель увеличения 
интенсивности движений в глубоких зонах коры.

Появление ультраосновных и кислых разностей эффузивов во 
время четвертого этапа вулканизма связывается нами соответственно 
с кратковременной относительной активизацией или стабилизацией 
движений на фоне достаточно высокой их интенсивности, что отражено 
группой локальных максимумов и минимумов (см. рис. 5, Д).

Рассмотренный материал позволяет предположить проявление в ис
тории Печенги движений по крайней мере двух типов, вероятно свя
занных с разными по глубинности зонами земной коры. Первый тип —  
поступательные движения различного темпа, обусловливающие общий 
характер и направленность процессов как на различных этапах седи
ментации и вулканизма, так и в целом, на всем протяжении формиро- 
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вания синклинория. Второй тип — резкие кратковременные движения, 
отвечающие локальным максимумам и, вероятно, связанные с блоко
выми деформациями фундамента.

В заключение необходимо отметить, что по объему разреза Пе- 
ченгский синклинорий сопоставим с наиболее полно развитыми сред
непротерозойскими структурами Карелии, в пределах которых выделя
ются образования сариолийской, сегозерской и онежской серий. По 
преобладанию вулканитов над осадками Печенгский синклинорий за 
метно отличается от одновозрастных структур карелид Карелии. 
Может быть, с ним более других сходна в это.м отношении южная 
часть Онежского синклинория. Геолого-геохимические данные о цик
личности и большой длительности тектонического развития, наличии 
нескольких этапов вулканизма, седиментации и двух крупных внутрен
них перерывов, отмеченных формированием коры выветривания, сви
детельствуют о том, что среднепротерозойский комплекс Печенги пре
восходит по масштабам рамки одной серии. Более надежная корре
ляция его разреза с разрезами других синклинорных структур каре
лид, по-видимому, станет возможной после его детального сопоставле
ния с метаморфическим комплексом полосы Имандра — Варзуга.

Появление никеленосных интрузий на последних этапах развития 
Печенгского синклинория закономерно завершает сложную эволюцию 
основного магматизма, отраженную в изменении состава эффузивов и, 
вероятно, в значительной степени определено большими масштабами 
вулкано-плутонического процесса, его длительностью и специфическим 
тектоническим режимом глубинных зон.
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П. М. ГОРЯЙНОВ

РЕЛИКТЫ ЭФФУЗИВОВ 8 ПОРОДАХ 
АМФИБОЛИТОВОЙ ФАЦИИ МЕТАМОРФИЗМА 
(НА ПРИМЕРЕ КОЛЬСКОГО ПОЛУОСТРОВА)

Формационный анализ докембрийских железорудных толщ тесней
шим образом связан с проблемой генезиса гнейсов и амфиболитов, 
поскольку повсеместно железистые кварциты и названные выше супер- 
крустальные породы образуют природные парагенетические группы и 
ассоциации. Значительно лучше дело обстоит в сланцевых формациях, 
где установлены первичные фации, рассмотрены их изменения внутри 
формаций и выявлены возможные генетические связи между желези
стыми кварцитами и вмещающими их породами низких ступеней мета
морфизма (James, 1954; Плаксенко, 1966; Каляев,. 1965; Бордунов, 
1964; Чернов, 1964). Что же касается высокометаморфизованных 
гнейсо-железорудных толщ, то здесь оказывается крайне сложным 
преодолеть традиционное убеждение, что начиная с амфиболитовой 
фации метаморфизма утрачиваются признаки исходных пород. Именно 
эта мысль и проводится во многих петрологических руководствах по 
метаморфизму (Харкер, 1937; Барт, 1956; Хуан, 1965).

В настоящей статье приводятся описания реликтовых структур 
в гнейсах и амфиболитах железисто-кремнистой формации Прииманд- 
ровского района. Породы этой формации претерпели метаморфизм ам
фиболитовой фации, что подтверждают минералы — альмандин, сил
лиманит, андезин, антофиллит. Другие реликтовые признаки в гнейсах 
и амфиболитах, кроме структур: геологическое положение и ассоциа
ция пород, поведение пласта в разрезе и химизм, — являющиеся хотя и 
наиболее устойчивыми, но менее определенными, используются нами 
в качестве дополнительных аргументов при определении генезиса 
пород.

J1 ЕПТИ.ТЫ

Белые, светло-серые, мелко- и тонкозернистые, обычно массивные 
кварц-полевошпатовые породы широко распространены в разрезе же- 
лезисто-кремнистой формации. Они по аналогии с докембрием Швеции 
были названы нами лептитами (Горяйнов, 1967). Лептиты до этого 
рассматривались как интрузивные породы гранитоидного состава, что 
и отражало их название гнейсо-граниты, плагиограниты. В пользу су- 
перкрустального характера лептитов говорят следующие факты:

1) довольно четкая стратиграфическая приуроченность;
2) наличие мощных совершенно согласных пластов;
3) наличие прослоев во вмещающих гнейсах и, наоборот, тонких 

прослоев гнейсов среди лептитов;
4) отсутствие апофиз и какого-либо контактового воздействия 

лептитов на окружающие породы;
5) одинаковые ассоциации метаморфических минералов в лепти- 

тах и вмещающих породах;
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6) более древний возраст лептитов относительно всех наблюдае
мых в районе интрузивных тел гранитного состава. Последние проры
вают и воздействуют на лептиты.

Если принадлежность лептитов к гнейсовой толще не вызывает 
сомнений, то вопрос о генезисе их не всегда бесспорен и требует обос
нования в каждом конкретном случае. Это тем более важно, что среди 
геологов существует убеждение, что термин «лептит» лишен генетиче
ского смысла, что под ним понимаются метаморфизованные породы 
самого разнообразного генезиса и что «лептиты» определяют лишь 
чисто внешние признаки суперкрустальной породы. Ниже мы приводим 
описание некоторых реликтовых структур в лептитах, интерпретация 
которых вполне достоверно и однозначно указывает на их вулканоген
ную природу.

Массивные лептиты. Прослои этих пород прослежены среди слан
цеватых амфиболитов. Несмотря на внешнее сходство с гранитами, 
массивные лептиты характеризуются совершенно согласными контак
тами, отсутствием воздействия' на вмещающие породы, а также местами 
тонким переслаиванием со сланцеватыми амфиболитами. Среди мас
сивных лептитов наибольшим распространением пользуются розовато
серые неслоистые разновидности, характеризующиеся неровным фар
форовым изломом. Порода переполнена макроскопически видимой маг- 
нетитовой вкрапленностью. Сложение породы мелкозернистое, размер 
зерен не превышает 0,1 мм. Состав основной ткани: кварц 50—55%, 
микроклин 40%, зеленый биотит 3—5%, гранат 1—2%, магнетит 3%. 
Вторичных изменений, связанных с возможным привносом микроклина, 
нет. Отсутствие мусковитизации биотита и граната и мермекитов на 
границе микроклина и плагиоклаза указывает на равновесность ассо
циации отмеченных выше минералов и первичный характер микроклина 
в породе. Зерна микроклина не свежие, замутненные и часто несут 
следы деформации.

На фоне мелкозернистой основной ткани наблюдаются лейсты аль
бита (№ 5— 10) размером 0,7—0,1—0,5X0,3 мм. Лейсты сильно корро
дированы основной тканью и имеют часто сложные неровные гра
ницы (рис. 1, а). Кроме альбита в лейстах примерно того же размера 
встречается микроклин, зерна которого также сильно резорбированы и 
регенерированы.

Описанная структура рассматривается нами как реликтовая и мо
жет быть сравнима с порфировыми структурами кислых эффузивов. 
Происхождение розовато-серых массивных лептитов с такими структу
рами связано с метаморфизмом кислых эффузивов типа кварцевых 
порфиров. Присутствие равномерно распределенных корродированных 
зерен магнетита, свойственных излившимся породам, дает основание 
для проведения таких аналогий. Розовато-серые микроклиновые леп
титы по всем признакам похожи на шведские калиевые лептиты («rot- 
leptite»; Gejer, 1931), также имеющие эффузивную природу.

Среди массивных безмикроклиновых лептитов, залегающих непо
средственно на железистых кварцитах, наблюдаются реликтовые струк
туры, аналогичные вышеописанной (см. рис. 1, б). В лептитах, состоя
щих из 5—8% биотита и мусковита, альбита и кварца в соотношении 
2 : 1 ,  отмечаются структуры, близкие к призматически-зернистой, уча
стками порфировой. Вкрапленники имеют призматическую, часто лей
стовидную форму размером 0,6X0,2 мм, а некоторые 1,5X0,4 мм. Р аз
мер зерен основной ткани около 0,05—0,1 мм. Иногда при кучном рас
положении вкрапленников отдельные участки породы обладают гло- 
меропорфировой структурой. Состав вкрапленников — альбит № 7— 10. 
Контуры вкрапленников неровные, корродированные основной тканью 
кварц-плагиоклазового состава. Кроме того, альбитовые вкрапленники 
регенерируются с краев, теряя при этом двойниковую структуру.
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Учитывая структуру и состав породы, мы относим ее к излившимся 
породам типа кварцевых кератофиров или кварцевых порфиров.

Лептиты с плагиоклазом в обособлениях. Линзы этих пород встре
чаются не только в амфиболитах и гнейсах, но и непосредственно среди 
железистых кварцитов. В последнем случае в лептитах вторичные из
менения развиты слабее, чем в лептитах, залегающих среди гнейсов, 
а явления бластеза почти не затушевывают первичных структур.

Сложение основной ткани породы мелкозернистое (0,15—0,20 мм). 
Она состоит из изометричных слабо вытянутых кристаллов кварца и 
плагиоклаза и табличек биотита и амфибола в следующих соотноше-

Рис. 1. Массивные биотитовые лептиты с реликтами призматически-зернистой структуры кислых
эффузивов

а  — с микроклином и .магнетитом. Ш лиф 123/1, П ечегубское месторож дение; б - -  без микроклина.
Ш лиф 5735, Комсомольское месторож дение. Х26, николи +

ниях: плагиоклаз (№ 32—33) 25%, кварц 55%, биотит до 10%, рого
вая обманка 5%.

В основной ткани включены более крупные выделения плагио
клаза, расположение которых не зависит от направления хорошо за 
метной сланцеватости породы. Соотношение выделений с основной 
тканью выражается отношением ■ примерно 1 :1 ,4— 1,6. Выделения пла
гиоклаза имеют таблитчатую или призматическую форму часто с хо
рошо выраженными гранями (рис. 2). Плагиоклаз является реликто
вым, о чем свидетельствуют наличие резорбционных и регенерацион
ных кайм, дробление, серицитизация и, несомненно, форма выделений. 
Такая структура с учетом метаморфизма, обусловленная в описывае
мых лептитах взаимоотношением метаморфогенной тонкозернистой ос
новной ткани и реликтовых плагиоклазовых выделений, аналогична 
порфировой (Половинкина, 1948; Лапин, 1965). Плагиоклазовые выде
ления, таким образом, рассматриваются как порфировые вкраплен
ники. Размер их от 0,7 до 2,7 мм (по длинной оси). Иногда вкраплен
ники при кучном расположении сливаются в агрегаты размером 3— 
3,6 мм, обусловливая гломеропорфировую структуру. Состав плагио
клаза вкрапленников — андезин № 37. Характерным для вкрапленни
ков является врастание одного кристалла в другой, выражающееся 
в отпочковывании более мелкого кристалла от более крупного 
(рис. 2, 3). Такой случай, столь характерный для вкрапленников эффу-
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Рис. 2. А мфибол-биотитовый лептит с реликтовой порфировой структурой. 
Выделены контуры вростков. Ш лиф 8—17. Печегубское месторождение.

> 27, николи +

Рис. 3. Следы зонального строения во вкрапленнике плаги оклаза . Выделен 
контур вростка. Ш лиф 8—17, Печегубское месторож дение. х72, николи +
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зивных пород, уже однажды отмечался нами (Горяйнов, 1967). Другая 
интересная особенность вкрапленников — наличие в них реликтов зо
нального строения (рис. 3). Границы зон расплывчатые, и различий 
в составе зон уловить не удалось. Судя по приведенному выше мине
ральному составу и учитывая состав плагиоклазов, лептиты с релик
товыми порфировой и гломеропорфировой структурами образовались 
по средним эффузивным породам типа андезитовых порфиритов.

Структура, изображенная на рис. 4 а, б, также может быть отне
сена к реликтовой, хотя сохранность ее значительно хуже, чем рассмот
ренной выше. Здесь в лептитах наблюдаются реликтовые зерна пла-

Рис. 4. Корродированные, резорбированны е реликты  порфировых вкрапленников в лептитах
а — Шлиф 118—2, П ечегубское месторож дение; б — ш лиф 5548, Комсомольское месторождение.

Х27, николи +

гиоклаза таблитчатой формы размером 1 — 1,5 мм, сильно корродиро
ванные и резорбированные основной тканью. О реликтовом характере 
таких зерен плагиоклаза свидетельствуют их таблитчатый габитус и 
вторичные изменения, наложившиеся на них в процессе метаморфизма: 
резорбция основной тканью, неровные, изъеденные контуры. По-види
мому, такую структуру можно считать реликтовой порфировой.

При более глубокой перекристаллизации вышеописанные струк
туры почти полностью утрачивают признаки своей генетической при
надлежности. Они проявляются под микроскопом в проходящем свете 
в виде светлых пятен размером 1 — 1,5 мм, окруженных гранобластовой 
слюдисто-кварц-плагиоклазовой массой. При включенных николях они 
теряются, поскольку зернистость внутри пятен и в окружающей ее ос
новной ткани соизмерима. Эти структуры, по-видимому, являются ре
ликтовыми, но их генетическая принадлежность остается неясной. При 
частом расположении «пятен» в породе они могут быть приняты за 
обломки, при редком — за реликты вкрапленников. В таких случаях 
гораздо больше дают общегеологические признаки: ассоциации пород, 
их химизм, выдержанность мощностей и состава пород по простира
нию. Совокупность названных признаков при анализе лептитовой 
толщи чаще всего также указывает на их принадлежность к вулкано
генным образованиям.

Лептиты с существенно кварцевыми обособлениями. Наиболее до
стоверна реликтовая структура, обусловленная включениями ромбо-
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видных агрегатов кварца в обычной, гранобластовой основной ткани 
(рис. 5). Ромбовидные включения состоят из кварцевой мозаики, воз
никшей, как нам кажется, при грануляции монокристалла. Контуры 
этих включений четкие, слюды вдоль границы включения не испыты
вают никакого воздействия, как это обычно наблюдается вблизи пор- 
фпробласт. Если считать, что ромбовидные включения кварца отра
жают одно из продольных сечений дипирамиды, весьма характерное 
для порфировых вкрапленников, то лептиты с такими структурами 
можно рассматривать в качестве метаморфизованных кислых порфиро
вых эффузивов (кварцевых порфиров).

Значительно чаще наблюдаются такие структуры, когда на фоне 
мелкозернистой (0,2 мм) гранобластовой основной ткани четко выде
ляются овальные, слегка сплющенные в плоскости сланцеватости квар
цевые обособления (рис. 6). Размер их различен и колеблется в преде
лах от 1,7 до 4 мм (по длинной оси), но преобладают выделения раз
мером 2—3 мм. Контуры их ровные, плавные, а в некоторых из выде
лений отмечаются узкие заливообразные внедрения основной ткани. 
Кварцевые выделения гранулированы и представлены агрегатом более 
мелких зерен, причем грануляция происходила от намечающегося 
центра. С краев кварцевые выделения окружены регенерационной кай
мой, которая при более глубоко прошедшей регенерации теряется. 
Особенности их формы и неравномерность распределения в породе 
свидетельствуют о реликтовом характере кварцевых обособлений. Тем 
не менее вопрос о их генезисе вполне однозначно не может быть ре
шен. Нам представляется, что лептиты с обособлениями кварца не яв
ляются обломочными породами, а обособления кварца — обломками, 
поскольку состав обособлений почти исключительно кварцевый и при 
общей разнозернистости породы обособления соизмеримы друг с дру
гом. Наличие глубоких заливообразных внедрений основной ткани 
в обособления не характерно для хорошо окатанных обломочных зерен. 
Кроме того, в лептите отсутствуют признаки слоистого расположения 
обособлений. Мы склоняемся к мысли об эффузивном происхождении 
таких структур и породы в целом. Обособления кварца являются в на
шем представлении реликтами кварцевых вкрапленников или кварце
вых миндалин, а лептит образован либо по кварцевому порфиру (или, 
если судить по составу основной ткани, кварцевому кератофиру), либо 
по мандельштейну.

АМФИ БОЛ ИТЫ

В сланцеватых роговообманковых амфиболитах реликтовые струк
туры, как правило, утрачены. Однако, учитывая, что пласты амфибо
литов крайне не выдержаны по простиранию и падению и что по хими
ческому составу роговообманковые амфиболиты могут быть сопостав
лены с излившимися основными породами (Точилин и Горяйнов, 1964; 
Горяйнов, 1966), мы считаем их продуктами регионального метамор
физма излившихся основных пород. Амфиболиты с овоидными тексту
р а м и — единственно достоверным реликтовым признаком — вполне мо
гут быть признаны как метамандельштейны. В них на фоне мелкозер
нистой плагиоклаз-роговообманковой основной ткани четко выделяются 
светлые пятна округлой или овальной формы размером от 1,0X0,7 до 
4,5X2 мм.

Обычно описываемые обособления состоят из агрегата мелких 
зерен; иногда в его центральной части видно более крупное зерно, со 
всех сторон окруженное мелкозернистым агрегатом. Состав этих обо
соблений главным образом плагиоклазовый, реже кварцевый. В пла- 
гиоклазовых обособлениях кроме среднего плагиоклаза (№ 40—45) 
наблюдаются кальцит (обычно в самой середине), а также призмочки
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Рис. 5. Реликт кварцевого вкрапленника в биотитовом лептите. Ш лиф 5650, 
Комсомольское месторож дение. Х27, николи +

Рис. 6. Кварцевы е вклю чения в лептите. Ш лиф 4/105, Печегубское месторождение.
X 12, николи +
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роговой обманки, цоизита, апатита и кордиерита. Плагиоклазовые 
зерна регенерированы и в большинстве своем утратили двойниковую 
структуру. Часто при регенерации плагиоклаз становится пятнистым. 
В целом зерно плагиоклаза имеет первичную призматическую форму, 
в его пределах первичный сдвойникованный плагиоклаз сохраняется 
в виде островков, плавающих во вторичном несдвойникованном пла
гиоклазе. В таких обособлениях ориентировка призм роговой обманки 
не подчинена их контурам, как это обычно наблюдается при бластезе, 
а существует вне зависимости от них. Это является еще одним свиде
тельством дометаморфического происхождения описываемых плагио
клазов.

Рис*. 7. Реликтовая м и ндалекам енн ая  текстура в сланцевы х 
put овообманковых ам ф иболитах. П олированный штуф. Пе

чегубское месторож дение

lie явно выраженная полосчатость пятнистых сланцеватых амфи
болитов, обусловленная неравномерным распределением роговой об
манки и плагиоклаза в полосах шириной 1—5 см, по всей вероятности, 
была также свойственна первичному облику исходной породы.

Приводимое выше достаточно подробное описание овоидных слан
цеватых амфиболитов не только доказывает дометаморфнческую при
роду овоидных обособлений, но позволяет сделать и более конкретные 
предположения о первичной структуре и генезисе породы в целом. По 
нашему убеждению, исходными для образования «пятнистых» сланце
ватых амфиболитов были основные миндалекаменные эффузивы. Мин
далины в них могли быть выполнены полиминеральной массой, состоя
щей преимущественно из среднего плагиоклаза, а также кальцита, хло
рита и минералов с повышенной глиноземистостью (метаморфогенный 
парагенезис в обособлениях — «метаминдалинах»: андезин — роговая 
обманка — кальцит — цоизит — кордиерит).

Еще более убедительным кажется такой вывод для овоидных слан
цеватых амфиболитов, имеющих гораздо больший размер обособлений 
(до 7X4 мм) и состоящих из тонкозернистого агрегата плагиоклаза, 
роговой обманки, граната, цоизита. Такие амфиболиты даже макроско
пически очень напоминают слабо измененные миндалекаменные по
роды (рис. 7).

Характерной структурной особенностью сланцеватых (причем и ме- 
тамандельштейновых) и равнозернистых (массивных или полосчатых) 
амфиболитов является обилие магнетита. Величина зерен магнетита 
находится в прямой зависимости от размерности амфиболитов и сте
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пени их диафторитического изменения. В слабо измененных мелкозер
нистых амфиболитах размер включений магнетита уменьшается до 
0,01—0,02 мм и менее и в среднем составляет 0,04—0,08 мм. Большая 
часть магнетита приурочена к агрегатам или полосам роговой обманки, 
образуя либо включения внутри ее кристаллов, либо развиваясь на 
границе плагиоклаза и роговой обманки. Очертания зерен магнетита 
изометричные, иногда слабо вытянутые с плавными округленными 
очертаниями. Грани октаэдра в них почти не видны. Такими же каче
ственными особенностями характеризуется магнетитовая вкраплен
ность и в плагиоклазе. Магнетит наблюдается не только в интерсти- 
циях плагиоклаза, но и находится внутри его кристаллов. И здесь очер
тания магнетитовых зерен округлые, как бы оплавленные. Широкое 
развитие магнетита в сланцеватых амфиболитах (магнетит является 
в них типоморфным минералом), отсутствие признаков замещения, 
а также описанный выше характер вкрапленности указывают на воз
можное первичное обогащение породы магнетитом. Сравнивая сланце
ватые амфиболиты с неметаморфизованными основными лавами, часто 
также переполненными включениями магнетита, легко прийти к уста
новлению аналогий, тем самым признавая первично-эффузивную, по- 
зидимому, лавовую природу сланцеватых амфиболитов.

ОЧКОВЫЕ (ОВОИДНЫЕ) ГНЕЙСЫ

Эти породы известны во всех разрезах, в составе которых участ
вуют железистые кварциты. Особенностью очковых гнейсов является 
специфическая пятнистая текстура, обусловленная светлыми округ
лыми или овальными включениями самого разнообразного размера (от 
5—2 до 20—30 мм). Подробно эти породы уже описывались нами (То- 
чилин и Горяйнов, 1964). Однако их генетическая принадлежность 
к вулканогенным образованиям, которую мы допускали, оказалась 
проблематичной. Действительно, кварц-фибролит-гранат-плагиоклазо- 
вые «очки» (рис. 8, а, б, в) весьма далеки по виду от типичных порфи
ровых вкрапленников или вулканических брекчий. Но, с другой сто
роны, «очки», как это уже было нами показано, существовали до регио
нального метаморфизма. Традиционная точка зрения о первично-пели- 
товом характере подобных пород (Бельков, 1963; Головенок, 1967) 
также не находила подтверждений (равно как и опровержений). Лишь 
после того, как среди железистых кварцитов Айварского месторожде
ния были встречены очковые гнейсы, несущие признаки исходной по
роды, наметилась некоторая ясность в генезисе очковых гнейсов. Мак
роскопически — это плотная массивная порода с четко выделяющимися 
«очками», выполненными красновато-коричневым гранатом. Гнейсы 
с гранатом в «очках» — достаточно распространенные образования 
(см. рис. 8, б). Но их основная ткань, как и подавляющей части гней
сов и амфиболитов, гранобластовая. В описываемом же случае основ
ная ткань имеет реликтовую призматически-зернистую структуру из
лившейся породы (рис. 9). Она обусловлена беспорядочно располо
женными призмами и лейстами олигоклаза (№ 20). Лейсты по граням 
призмы неровные, извилистые, корродированные. Между ними в под
чиненном количестве (5%) отмечаются резко ксенобластические агре
гаты кварца размером до 1,5 мм при величине зерен породы 0,2—
0,4 мм. Иногда такие агрегаты очень походят на кварцевые минда
лины с характерными для них короткими ответвлениями в основную 
ткань. Темноцветные минералы представлены сосуществующими био
титом и зеленой роговой обманкой. Они составляют не более 10— 15% 
объема породы. В качестве второстепенных минералов в породе наблю
даются кальцит (1%) и магнетит (1%). Последний иногда группиру
ется в «кучки» и также напоминает рудные миндалины.
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Рис. 8. Очковые текстуры в гнейсах. Айварское месторождение
а — в овоидах — кварц-ф ибролнтозы й агрегат, обр. 5741; б — в овоидах 
квард-ф ибролнт-гранатовы й агрегат, обр. 6549; в  очковый гнейс но мин 
далекам ен ном у даци ту . М индалины замеш ены  гранатом , обр. 6664. поли 

рованны й штуф

Рис. 9. Взаимоотнош ение призм атически-зернистой основной ткани  с миндалиной, 
замещ енной гранатом . Ш лиф 6664. vlO , николи +
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Но если структура основной ткани явно принадлежит к первично- 
излившейся породе, то ее текстура, обусловленная наличием гранато
вых «очков», имеет, на наш взгляд, признаки исходной породы, а также 
испытывает заметное воздействие регионального метаморфизма. Кон
туры «очка» крайне прихотливые, извилистые; в тело «очка» внедря
ется призматически-зернистая основная ткань. Грани кристаллов гра
ната крайне редки, но и они встречаются лишь на незначительной ча
сти гранатового «очка». Около некоторых «очков» основная ткань от
ступает от границы с ним и тогда «очко» окружено тонкозернистым 
кварцевым агрегатом с обильной магнетитовой вкрапленностью. При
чем этот кварцевый агрегат иногда образует проводнички шириной
0,5—3 мм между соседними «очками», как это наблюдается в мандель- 
штейнах. Внутреннее строение «очка» сложное, сетчатое, с большим 
количеством мелких включений кварца, реже плагиоклаза, магнетита 
и кальцита. Иногда рисунок включений напоминает структуру распада, 
мирмекиты, микропегматитовую и дактилоскопическую структуры. Все 
это позволяет предполагать, что гранат развивался по субстрату, близ
кому с ним по составу. Излишки кремнезема, не вошедшие в гранат, 
сбрасывались, образуя многочисленные пойкилобласты. Частично при 
секреционном росте граната были использованы меланократовые ком
поненты основной ткани, поскольку ©на возле «очка» лишена темно- 
цветных минералов. Необходимо отметить также, что никаких следов 
воздействия граната на ориентировку минералов основной ткани не на
блюдается. Таким образом, учитывая форму гранатовых «очков», их 
внутреннюю структуру, взаимоотношение с основной тканью, несущей 
явные признаки вулканогенного происхождения, мы считаем, что эти 
«очки» отражают форму и размер миндалин. Возможно, первоначально 
миндалины были сложены кварц-хлоритовым агрегатом, впоследствии 
при метаморфизме замещенным гранатом. Гранат по существу «закон
сервировал» миндалины, при этом сохранив их форму и очертания. 
В целом же описываемый очковый гнейс является метаморфизованным 
миндалекаменным эффузивом, возможно, дацитом. Не исключено, что 
широко распространенные очковые гнейсы (с гранатом или без граната 
в «очках»), имеют аналогичный эффузивный генезис, хотя структуры и 
и текстуры этих гнейсов соответствуют породам, имеющим типично 
гнейсовый облик, и не интерпретируются как реликтовые.

ЗАКЛЮ ЧЕНИЕ

Описанные примеры анализа реликтовых структур в метаморфи
ческих породах, характеризующихся минеральными парагенезисами 
амфиболитовой фации метаморфизма, наглядно демонстрируют воз
можность проведения палеогеографических реконструкций в высокоме- 
таморфизованных толщах докембрия. Однако, изучая гнейсы в целом 
ряде разрезов железисто-кремнистой формации Приимандровского 
района, приходится констатировать, что реликтовые структуры в них 
крайне редки. По-видимому, все же сохранность реликтовых структур 
в породах амфиболитовой фации метаморфизма — явление аномаль
ное, возможное при каких-то весьма необычных условиях. Представ
ляется также, что определенная, может быть даже значительная часть 
реликтовых структур утрачивается уже после прогрессивного этапа ме
таморфизма— в процессе дифференциальных тектонических подвижек 
и в процессе регрессивного метаморфизма. Вполне допустимо поэтому, 
что среди сильно дислоцированных и диафторированных толщ могут 
оказаться небольшие участки или блоки, где эти процессы проявились 
незначительно или вообще не проявились. Такими участками могут 
оказаться пачки гнейсов, зажатые внутри пластов железистых кварци
тов. Последние, будучи относительно более пластичными, могут гасить
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напряжения дифференциальных подвижек и не передавать их на за
ключенные среди железистых кварцитов гнейсовые пачки. Кроме того, 
железистые кварциты инертны к процессам гранитизации и служат 
своеобразным экраном, защищающим прилегающие к ним гнейсы от 
воздействия агрессивных водно-щелочных растворов. Только этим, по- 
видимому, и можно объяснить, что все реликтовые структуры были 
встречены лишь в тех гнейсах, которые заключены в пласты желези
стых кварцитов или залегают в непосредственной близости от них.

Почти все встреченные нами реликтовые структуры были интер
претированы нами, правда, с различной достоверностью, как апоэф- 
фузивные. С одной стороны, это можно объяснить тем, что основная 
масса гнейсов является продуктами метаморфизма вулканитов. С дру
гой,— тем, что вулканогенные и терригенные образования, составляю
щие единую вулканогенно-осадочную формацию, различно реагиро
вали на метаморфизм. Нам кажется, что наиболее устойчивыми к ре
гиональному метаморфизму должны быть породы, которые уже в мо
мент своего первичного образования достигали химического равнове
сия. Такие породы, а ими могли быть либо эффузивы, либо мономик- 
товые или хемогенные породы, представляют собой системы, способ
ные выделять энергию (Мельник, 1962), направленную на перестройку 
минерального состава и структуры, соответствующие новым термоди
намическим условиям. С этих позиций структуры эффузивов устойчи
вее в условиях регионального метаморфизма, чем структуры туфоген
ных, глинистых и полимиктовых терригенных пород.

Л И Т Е Р А Т У Р А

Б а р т Т. В. Ф. Теоретическая петрология. М., изд-во И Л , 1956.
Б е л ь к о в  И. В. К ианитовы е сланцы  свиты Кейв. М .— Л ., И зд-во  АН С С С Р,

1963.
Б о р д у н о в  И. Н. Геология К ременчугского ж елезорудного района. Киев, 

изд-во «Н аукова дум ка», 1964.
Г о л о в е н о к  В. К. Вы сокоглиноземисты е конкреции в метаморфических толщ ах 

докем брия. «Л итология и полезные ископаемые», 1967, №  1.
Г о р я й н о в  П. М. Ж елезисто-крем нистая ф орм ация П риим андровского района. 

В кн. «П роблем ы  осадочной геологии докем брия», вып. 1. М., изд-во «Н едра», 1966.
Г о р я й н о в  П. М. Л ептиты  в докембрийской ж елезорудной ф ормации П р и 

им андровского района (К ольский полуостров). Д окл. АН С С С Р, т. 172, №  2, 1967.
К а л я е в  Г. И. Тектоника докем брия Украинской ж елезорудной провинции. Киев, 

изд-во «Н аукова дум ка», 1965.
Л а п и н  Б. Н. А тлас  структур девонских вулканогенны х пород Горного А лтая . 

М., изд-во «Н аука», 1965.
М е л ь н и к  Ю . П . О возм ож ной связи  устойчивости пород к гранитизации с их 

равновесностью  и энергетической анизотропией. «Геологический ж урнал», 1962, т. X X II, 
вып. 6 .

П л а к с е н к о  Н. А. Главнейш ие законом ерности ж елезорудного осадкон акоп
ления в докембрии (на примере К урской магнитной аном алии). В оронеж , изд-во В о
ронеж ского гос. ун-та, 1966.

П о  л о в и н к и  н а  Ю. И. и др. С труктура горных пород. Т. 1. М., Госгеолиздат,
1948.

Т о ч и л  и и М. С. и Г о р я й н о в  П. М. Геология и генезис ж елезны х руд П р и 
им андровского района К ольского полуострова. М., изд-во «Н аука» , 1964.

Х а р к е р  А. М етам орф изм . М., О Н Т И — Н К ТП , 1937.
Х у а н  У. Т. П етрология. Пер. с англ. М., изд-во «М ир», 1965.
Ч е р н о в  В. М. С тратиграф ия и условия осадконакопления вулканогенны х (леп- 

титовы х) ж елезисто-крем нисты х форм аций Карелии. М., изд-во «Н аука», 1964.
G e j e r  P. The iron  ores of the  K iruna  type. Sver. Geol. U nd., ser. C, Nr. 367* 

arsb. 24, 1931.
J a m e s  H. S ed im en tary  Facies of Iro n  F o rm ations. Econ. Geol., vol. 49, N 3, 1954.

14S



Д. Д. МИРСКАЯ

Ж ЕРЛО ВЫ Е И СУБВУЛКАНИЧЕСКИЕ ОБРАЗОВАНИЯ 
ПЕЧЕНГСКОЙ СЕРИИ

Ввиду значительного метаморфизма, складчатого строения и после-, 
дующей эрозии древних вулканических толщ выяснение характера вул
канизма в них крайне затруднено. Характер вулканической деятель
ности определяется как по продуктам извержений, так и по типу вулка
нических аппаратов. Если тип вулканических продуктов все же нередко 
распознается, то сами вулканические аппараты или их реликты стали 
выявляться лишь в последние годы и лишь в палеозойских толщах, а 
в докембрии они по существу неизвестны.

В процессе многолетних исследований протерозойской печенгской 
серии нами собран некоторый материал по субвулканическим образова
ниям и найдены остатки одного вулканического аппарата, представлен
ные породами жерловой фации.

Геологическое строение печенгской осадочно-вулканогенной серии 
было изложено подробно ранее (Загородный и др., 1964), поэтому лишь 
напомним, что она сложена четырьмя свитами. Каждая из свит пред
ставлена подсвитой осадочных (или туфогенно-осадочных) пород и бо
лее мощной подсвитой вулканогенных образований, преимущественно 
основных излившихся пород. Породы серии слагают брахиформиый син- 
клинорий, усложненный более мелкими складками и разрывными нару
шениями. По осевому разлому запад-северо-западного простирания юж
ное крыло структуры взброшено по отношению к северному крылу и 
сильно эродировано. Породы серии в различной степени метаморфизо
ваны от амфиболитовой до зеленосланцевой фации.

Образования жерловой фации, представленные преимущественно 
эруптивной брекчией, обнаружены в северо-восточной части Печенгской 
синклинорной структуры. Они прослежены с небольшими перерывами 
от средней части оз. Плот-яур на северо-северо-запад до шоссейной до
роги близ ее развилки у г. Заполярного, а также на различные расстоя
ния в стороны от этого направления. Геологически выходы пород жер
ловой фации располагаются на границе первой (снизу) и второй вулка
ногенной толщ. Вторая осадочная толща, разделяющая эти вулканоген
ные толщи на большом протяжении, в районе выходов пород жерловой 
фации не обнаружена. Ближайшие выходы пород осадочной толщи 
вскрыты канавами СЗГУ в 1 и  к запад-северо-западу от северных об
нажений эруптивной брекчии. В 33 м к югу и в 600 м к западу от выхо
дов эруптивной брекчии обнажаются излившиеся диабазы и мандель- 
штейны второй вулканогенной толщи. В 100 м к востоку и в .1 км к се
веру и северо-западу расположены ближайшие выходы эффузивных диа
базов первой вулканогенной толщи. Покровы и потоки эффузивов обеих 
толщ прилегающего участка падают к юго-юго-западу под углами 20— 
45°.

Таким образом, хотя непосредственные контакты эруптивной брек
чии с вмещающими породами не обнаружены, форму выхода пород жер
ловой фации можно представить в виде овала с сечением 300X700 м
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(возможно, несколько большего), вытянутого в северо-северо-западном 
направлении.

Наиболее полный разрез через породы жерловой фации прослежи
вается с юго-юго-востока на северо-северо-запад, частично захватывая 
с юга вмещающие породы. Он представлен в следующем виде:

1. Тем но-зеленовато-серы й тонкозернисты й м етадиабаз, вначале с к в ар 
цевыми миндалинам и, потом без них. П ростирание сланцеватости 275 ж, п а 
дение на ю го-ю го-запад под углом  4 0 ° ................................................................................18 ж

2. С еро-зелены й тонкозернисты й м етадиабаз, участкам и с альбитовы ми
и хлоритовым и м и н д а л и н а м и ........................................................................................................1 0  „

Не о б н а ж е н о ................................................................................................................................33 „
3. Э руптивная брекчия ж ерловой  фации в крупны х глы бах. Ц емент ее

альбитофировы й тонкозернисты й серый, участкам и с зеленым оттенком. О б
лом ки (20— 30% ) остроугольной и округлой формы, несортированны е. В о д 
них участках  преобладаю т обломки разм ером  7— 1 2  см, дости гая  1 , 1  м , в д р у 
гих — преимущ ественно менее 1 см. О бломки слож ены  серовато-белы м  к в а р 
цем, розовы м гранитом , редко эпидозитом, а так ж е  м инералам и гранита . . 1 0  „

Не обн аж ен о ....................................................................................................................................45 „
4. Э руптивная брекчия с облом кам и розовы х и серых гранитов, серова

то-белого и голубоватого кварца, плагиоклаза. Р азм ер  облом ков от несколь
ких миллим етров до 10 см. С одерж ание их 35— 40% . П ростирание сланце
ватости вначале СВ 20°, падение на ю го-восток под углом 50°, затем  СВ
15°, падение на ю го-восток под углом 80— 8 5 ° ................................................................100 „

Н е о б н а ж е н о ................................................................................................................................96 „
5. Э руптивная брекчия с таким  ж е  составом  обломков. О сновная ткань

тонкозернистая серая  альбитоф ировая, участкам и переходящ ая в зелен овато
серую  ди абазовую  м индалекам енную . П ростирание сланцеватости  от м ери
дионального 0° до СВ 15°, падение в е р т и к а л ь н о е ........................................................ 176 „

К онтакт эруптивной брекчии с пластообразны м  телом м етадиабаза . 
П ростирание контакта 245— 250°, падение на ю го-восток под углом 20—25°. 
Э руптивная брекчия вблизи контакта рассланцована согласно поверхности 
контакта.

6 . М етади абаз на контакте тонкозернисты й серовато-зелены й с редкими
альбитовы ми миндалинами. Он переходит в мелкозернистый и в конце интер
вала  — опять в тонкозернистый м е т а д и а б а з ........................................................................2 1  „

7. Обломки гранита в м етадиабазе  редкие, а затем  более частые м ел
кие и более крупные (до 2 0  с м ) ................................................................................................  3 „

Не о б н а ж е н о ................................................................................................................................32 „
8 . М елкооблом очная эруптивная брекчия с альбитофировы м цементом.

О бломки разм ером  от микроскопических до нескольких сантиметров п ред
ставлены  гранитом, плагиоклазом  и кварцем. Породы  с различным со дер ж а
нием обломков чередую тся неправильно. В конце интервала разм ер обломков 
достигает 0,5 м. П ростирание сланцеватости изменяется в пределах от С З 315°
до  СЗ 350°, падение в е р т и к а л ь н о е ................................................................................................80 „

9. Э руптивная брекчия контактирует с м етадиабазом , простирание кон
такта  СВ 30°, падение на ю го-восток под углом 85°. В массивном м елкозер
нистом зеленовато-сером  м етадиабазе на контакте больш ое количество угло
ваты х обломков розового гранита и кварц а разм ером  до 70 см. По мере у д а 
ления от контакта содерж ание обломков быстро падает до единичных . . .  2 1  „

10. Темно-серые с зеленым оттенком мелкозернисты е м етадиабазы , в ко 
торых обособляю тся ш лировидные участки от 5 до 40 см более темных м ел
козернистых м етадиабазов , обогащ енны х миндалинам и а л ь б и т а .............................. 1 0  „

11. Среднезернистый массивный м етагаббро-диабаз содерж ит остроуголь
ные обломки мелкозернистых м етадиабазов  и альбитоф ира разм ером  от 1 до
15 см. По удалении от контакта содерж ание обломков ум еньш ается . . . 13 ,,

12. Среднезернистый массивный м етагаббро-диабаз. Здесь он контакти
рует с альбитофиром. П оверхность контакта неровная с простиранием С З 325°, 
падением на ю го-запад  под углом 85°. Альбитофир в контакте с метагаббро- 
ди абазом  частично перекристаллизован с образованием  в интерстициях крип
топегм атита. Ш ирина оторочки альбитоф ира у контакта 20 см. Д алее  его ред
кие глыбы встречаю тся через Ъ м у  грунтовой д о р о г и ................................................ 52

Эруптивная брекчия внешне имеет неоднородное обломочное строе
ние (рис. 1). Цемент преимущественно альбитофировый, реже до диа
базового, тонкозернистый, серого, темно-серого, серого цвета с зеленым 
или лиловым оттенком. В цементе содержится различное количество (от 
одиночных до 70%, чаще 20—30%) обломков. Они представлены серо
вато-белым и голубоватым кварцем, розовым плагиогранитом, плагио
клазом и редко эпидозитом. Обломки имеют угловато-сглаженную, окру
10 Зак. 34 J 4 5



гленную и угловатую форму. Различаются крупнообломочные эруптив
ные брекчии с преобладающим размером обломков в несколько санти
метров, грубообломочные — с размером обломков в десятки сантиметров 
и более 1 м и мелкообломочные — с размером обломков от 'микроско
пических до нескольких миллиметров. При значительном содержании 
мелких обломков порода имеет облик туфа. Участки эруптивной брекчии 
с различным размером и содержанием обломков чередуются непра
вильно.

В эруптивных брекчиях обычно развита крутопадающая сланцева
тость, иногда они массивны и имеют густую сеть трещин, по которым 
развиваются хлорит, биотит, кварц, карбонат.

Рис. 1. Эруптивная брекчия, со держ ащ ая  обломки гранита и кварца

Цемент эруптивной брекчии в преобладающей ее массе представ
лен альбитофиром. Структура его неоднородная — иногда в одном шли
фе можно обнаружить ортофировую, порфировую, призматически-зерни- 
стую (рис. 2), фельзитовую, бостонитовую, катакластическую. Размер 
зерен обычно не превышает 0,2 мм, порфировидных вкрапленников пла
гиоклаза — 0,5 мм.

Альбитофировый цемент состоит в основном из удлиненных или ко
роткотаблитчатых зерен альбита, несколько замутненного пылевидными 
продуктами распада. Темноцветные минералы представлены хлоритизи- 
рованным биотитом, хлоритом, сфеном, лейкоксеном, эпидотом, рудным 
минералом и редко амфиболом. Встречается также апатит. Содержание 
темноцветных минералов обычно от нескольких процентов до 10— 15% 
в катаклазированных породах, в которых по трещинам дополнительно 
развиваются биотит, хлорит, эпидот. Эти породы похожи на туфы (рис. 
3), но развиты они незначительно. В отличие от излившихся альбито- 
фиров второй вулканогенной толщи рудный минерал альбитофиров жер- 
ловой фации редко является породообразующим. На отдельных участ
ках породы содержание темноцветных минералов в цементе увеличи
вается до 25%, и по составу он приближается к лейкократовому диа
базу.

Обломки гранита розового и светло-серого цвета, среднезернистого,, 
крупнозернистого или мелкозернистого строения. Текстура их массив
ная. Во многих обломках уже при микроскопическом осмотре обнаружи
вается как бы цементная структура: узкие или более широкие проме
жутки между зернами кварца и плагиоклаза выполнены тонкозернистой 
или афанитовой розовой массой. В шлифах картина криптовой струк-
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Рис. 2. М елкооблом очная эруптивная брекчия. В альбитоф ировом цементе 
обломки кварца и п лаги оклаза  91/60, х12, николи полускрещ ены

Рис. 3. Эруптивная брекчия с высоким содерж анием  обломков кварца и плагио
кл аза  в альбитоф ировом цементе. При вторичном брекчировании трещ ины вы 
полнены тонкочеш уйчаты м биотитом. Ш лиф 86/60, Х12, николи полускрещ ены
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туры выражена во всех гранитных обломках. Тонкозернистая масса об
разует промежутки между зернами плагиоклаза и кварца от очень уз
ких (0,01 мм) до нескольких миллиметров. Структура промежуточной 
массы фельзитовая (рис. 4), ортофировая (рис. 5), призматически-зер- 
нистая, сферолитовая. Состав альбитофировый. Помимо преобладаю
щего альбита в небольшом количестве присутствуют зеленоватый био
тит или хлорит, сфен, эпидот, рудный минерал, циркон. При значитель
ном содержании альбитофирового цемента последний корродирует квар
цевые и плагиоклазовые зерна в граните. Причем кварц замещается бо
лее интенсивно альбитофировым цементом, что подтверждается количе
ственным минеральным подсчетом в шлифах гранита с разным содер
жанием альбитофирового цемента (в объемных %):

№ шлифа Плагиоклаз Кварц Хлорит Альбитофировый цемент

81,60 57,9 34,9 0,9 6,5
167/60 55,3 7,1 0,2 37,4

Структура гранитных обломков при наличии узких промежутков 
фельзита, без учета их, соответствует гранитной с проявлением идиомор
физма плагиоклаза по отношению к кварцу. Главные минералы: сред
ний олигоклаз и кварц. В незначительных количествах содержатся зеле
новатый хлорит, сфен, эпидот, рудный минерал.

Зерна плагиоклаза изометричной формы полисинтетически сдвой- 
иикованы. Они содержат продукты распада (серицит, цоизит-эпидот, 
карбонат, хлорит), особенно обильные при значительном развитии в ин- 
терстициях альбитофирового цемента. Более неправильные зерна квар
ца угасают волнисто. В них различаются жидкие и газово-жидкие ми
кровключения.

Обломки кварца от микроскопических до нескольких десятков сан
тиметров. Форма крупных обломков кварца округлая, угловато-сгла- 
женная, редко угловатая. Они обычно сложены неравномерно-зернистым 
агрегатом сланцеватой текстуры. В промежутках кварцевых зерен агре
гата развиваются параллельно ориентированные пластинки зеленого 
хлорита. С краев крупных обломков по трещинам проникает корроди
рующая кварц альбитофировая масса цемента. Мелкие обломки кварца 
имеют зазубренные коррозионные очертания.

Обломки эпидозита встречаются редко, достигают нескольких сан
тиметров в поперечнике. Форма округленная. Внешне порода зеленовато
серого цвета, тонкозернистая, массивная. Состоит из изометричных зе
рен загрязненного эпидота (50—55%), кварца (35—40%), кальцита, пла
гиоклаза, хлорита, актинолита, биотита, апатита, рудного минерала.

В северной части выходов эруптивная брекчия сечется двумя пласто
образными телами мелкозернистых диабазов. Пологопадающее тело в 
лежачем боку содержит обломки гранита, а крутопадающее тело содер
жит обломки гранита и кварца в висячем боку. Внешне и микроскопи
чески диабазы спилитового типа похожи на эффузивные разности, а 
состав и структура включенных обломков гранита аналогичны обломкам 
гранита в альбитофировой эруптивной брекчии. Обломки кварца в диа
базе обрастают амфиболовой оторочкой.

Амфиболовый габбро-диабаз, срезающий на севере мелкозернистый 
диабаз, имеет габбро-офитовую структуру. Состав включенных в нем 
обломков соответствует мелкозернистым диабазам, а также альбитофи- 
рам такситовой структуры, частично серицитизированным.

Описанные породы, несомненно, представляют собой жерловую ф а
цию. Об этом свидетельствуют форма выходов, характер слагающих по
род, простирание и крутое падение их сланцеватости, резко отличаю
щееся от сланцеватости окружающих эффузивных пород, падающей в 
юго-юго-западном направлении под средними и пологими углами, неод-
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Рис. 4. Обломок гранита. М ежду зернам и узкие промеж утки фельзитовой массы. 
Ш лиф 78/60, Х13, николи полускрещ ены

Рис. 5. Обломок гранита. П ромеж уточная альбитоф ировая м асса ортофировой 
структуры . Ш лиф 167/60, хЗО, николи полускрещ ены
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нократные последовательные внедрения на этом участке альбитофиро- 
вой брекчии, диабазов, метагаббро-диабазов. Обильные обломки гра
нита и кварца в эруптивной брекчии, а также обломки гранита и квар
ца в диабазах и обломки диабаза и альбитофира в метагаббро-диабазе 
указывают на взрывной характер извержения на глубине, сопровождав
шийся дроблением и захватом пород гранитного основания и боковых 
стенок жерла. В результате последующих извержений с поступлением 
диабазовой магмы эруптивная брекчия местами подверглась повторному 
дроблению с выполнением трещин биотитом, хлоритом, карбонатом.

Учитывая современное положение пород жерловой фации внизу вто
рой вулканогенной толщи и размещение излившихся альбитофировых 
пород этой толщи в средней и верхней ее частях, надо полагать, что мы 
имеем дело с жерловой фацией вулканического аппарата. Сам же аппа
рат в настоящее время эродирован.

Нахождение пород жерловой фации интересно не только как факт, 
утверждающий проявление на Печенге вулканизма центрального типа, 
но и с точки зрения петрогенезиса вулканогенных пород. Наряду с пре
обладающим основным характером вулканизма печенгской серии в со
ставе вулканогенных толщ встречаются и более кислые породы — анде- 
зитоидные порфириты в первой толще, альбитофиры, ортофиры, туфо- 
лавы и их туфы во второй толще (Мирская, Суслова, 1963) и кварце
вые порфиры и их туфы в четвертой толще. В эффузивах и пирокласто- 
литах этих толщ нередко встречаются обломки гранита. Это дает воз
можность предполагать, что образование более кислых эффузивных по
род произошло за счет ассимиляции и плавления гранитов основания 
в области глубинных или промежуточных очагов.

Разные стадии этих явлений как бы зафиксированы в породах жер
ловой фации. К ним можно отнести: 1) обилие обломков гранита в 
эруптивной брекчии; 2) криптовую структуру обломков гранита, опреде
ляющуюся различной степенью плавления и раскристаллизации вновь 
образующегося в межзерновых промежутках расплава, вплоть до рас
пада обломков гранита на минеральные составляющие с коррозионными 
очертаниями, которые погружены в альбитофировый цемент; 3) непо
стоянство состава цемента эруптивной брекчии, постепенно меняюще
гося от альбитофирового до диабазового; 4) химический состав излив
шихся пород ортофиро-альбитофировой группы второй вулканогенной 
толщи занимает как бы промежуточное положение между составом гра
нита и эффузивными диабазами этой толщи (см. таблицу). С одной сто
роны, содержание большинства элементов гранита укладывается в пре
делы колебаний состава пород ортофиро-альбитовой группы (за исклю
чением S i0 2, ТЮг и суммарного железа), а, с другой стороны, последние 
характеризуются высокой железистостью и титанистостью, отражая хи
мическую особенность эффузивных диабазов второй вулканогенной тол
щи.

Возвращаясь к вопросу выяснения характера вулканических по
строек в районе Печенги, остановимся на субвулканических образова
ниях, отмечая участки возможного нахождения реликтов вулканических 
аппаратов.

Образования субвулканического типа широко развиты в вулкано
генных толщах печенгской серии. Причем характерно, что по составу они 
близки к вмещающим породам той толщи, в которой залегают. Боль
шая часть субвулканических образований во всех вулканогенных тол
щах сложена габбро-диабазами, диабазовыми порфиритами, диабазами 
соответствующего состава, которые слагают пластовые или штокообраз
ные тела среди эффузивов. Мощность (или поперечник штоков) их обыч
но не превышает нескольких десятков метров, а протяженность иногда 
достигает нескольких километров. От вмещающих эффузивов породы от
личаются лучшей степенью раскристаллизации.
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Сравнение химического состава обломка гранита 
эруптивной брекчии с составами эффузивных 

пород вулканогенной толщи (вес. %)

Компоненты 1 2 3

S i0 2 76,15 58,22—72,96 4 9 ,4 2 -5 1 ,8 5
Т Ю 3 0,09 0 ,8 6 — 2,61 2,58— 2,93
А12 0 3 13,22 7,18— 17,77 12,75— 17,57
Fe 2 O s 0,25 3,20— 18,07 4,78—  5,27
FeO 0,63 1,33— 5,10 6,09— 8,17
MnO 0 , 0 1 0,01— 0,32 0,22— 0,37
M gO 0,14 0,09— 2,75 2,94— 4,37
С аО 1,30 0,46— 4,60 3,20— 8,34
NaoO 6,60 0,22— 7,74 2,18— 6 , 8 8

К 2б 0,60 1,16— 10,65 0,22— 0,89
р 2 о 5 0,33 0,00— 0,40 0,21— 0,48
H 2 0 - 0,08
H 2 0 + 0,37
П.п.п. 0,35

С у м м а 1 0 0 , 1 2

П р и м е ч а н и е .  1 — обр. № 10. О бломок розового лей- 
кократового гранита криптовой структуры из эруптивной брек
чии, г. Заполярны й, аналити к В. А. И нгуран; 2 — пределы  ко
лебан и я состава пород ортоф иро-альбитоф ировой группы второй 
вулканогенной толщ и печенгской серии (8 анализов); 3 — пре
делы  колебания состава основных эф ф узивов второй вулкан о
генной толщ и (3 ан ал и за).

Кроме того, в каждой из вулканогенных толщ можно отметить 
возможные субвулканические образования другого характера. Так, в 
первой вулканогенной толще к северо-западу от г. Заполярного распо
ложен, возможно, изометричный выход андезитоидных порфиритов, 
частью перебитых, туфообразных. К северу от залива Питка-Лоукко 
встречены развалы глыб туфобрекчии (вообще, редкий случай пирокла- 
стических образований в этой толще).

Породы второй вулканогенной толщи разнообразны по составу и 
типам вулканических продуктов. Наряду с диабазовыми эффузивами 
здесь развиты эффузивы, туфолавы и пирокластолиты ортофиро-альби- 
тофировой группы (Мирская, Суслова, 1963). Помимо описанных пород 
жерловой фации здесь в центральной части района (на участке от 
оз. Куэст-ярви до р. Печенги) встречаются дайкообразные телаальбито- 
фир-ортофировых пород мощностью до нескольких метров. Зальбанды 
даек оторочены силифицированной брекчией, состоящей из обломков 
альбитофировых пород и вмещающих диабазов и тонкозернистого су
щественно серицит-кварцевого цемента.

На правом берегу р. Печенги согласно простиранию эффузивов вто
рой толщи проходит дайка габбро-диабазов длиной около 1 км. Места
ми она сечется жилами тонкозернистого диабаза и в юго-восточном 
окончании содержит в зальбандах обломки эффузивных диабазов.

В третьей вулканогенной толще помимо субвулканических тел ос
новных пород заметно распространены туфобрекчии в средней и верх
ней ее частях. При этом мощность пластов и размер обломков туфобрек
чии наибольшие в районе к северу от Каулы-Каммикиви, что может слу
жить поисковым признаком центра извержений в этом районе.

Четвертая вулканогенная толща, не перекрытая другими коренны
ми породами, представляет собой наиболее благоприятный объект для 
изучения палеовулканизма на Печенге. Ввиду хорошей обнаженности 
и маломощного покрова четвертичных отложений можно использовать
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данные дешифрирования аэрофотосъемки. Здесь для выявления вулка
нических аппаратов следует проверить куполообразные структуры с ра
диально расходящимися бороздами — трещинами. Обращает на себя 
внимание наибольшее развитие туфобрекчий в средней части толщи на 
участке р. Печенга — гора Матерт и в верхней части толщи севернее 
г. Порьиташ, что может говорить о существовании там центров экспло- 
зий.

В пределах южного слабо обнаженого крыла Печенгского синкли- 
нория к субвулканическим образованиям могут относиться вытянутые в 
направлении простирания структуры дайки и линзовидные тела основ
ных пород и плагиопорфиров андезитового и дацитового состава (наи
более крупное тело расположено в зоне осевого разлома, от горы Порь
иташ до оз. Кривого), а также редкие линзовидные тела кварцевых пор
фиров (в 3 км к югу от оз. Брагино).

С точки зрения вероятности нахождения вулканических аппаратов 
заслуживает внимания район оз. Поро-ярви. На его северо-западном 
берегу обнажаются туфобрекчии в ассоциации с эруптивной брекчией 
и основными породами с интенсивным проявлением в них гидротермаль
ных процессов (карбонатизации, окварцевания, турмалинизации).

Вблизи юго-восточного берега оз. Поро-ярви обнаружены выходы 
эруптивной брекчии, по-видимому, жерловой фации. Они прослежены с 
перерывами с юга на север более чем на 150 м. Породы сложены об
ломками андезитовых порфиритов и гранитов, заключенными в более 
темном цементе порфирита или диабаза.

С этих же позиций может быть интересен участок второй вулкано
генной толщи от р. Печенги до оз. Меннель-яур, где имеется мощный 
пласт сильно карбонатизированной туфобрекчии.

Некоторые особенности формирования вулканогенных толщ района 
нами уже отмечались (Мирская, 1966). Изложенные здесь сведения ука
зывают на развитие в Печенгском районе вулканической деятельности 
центрального и трещинного типов. О трещинном характере излияний 
свидетельствуют дайкообразная форма субвулканических тел и широ
кое площадное распространение однотипных эффузивов (Загородный 
и др., 1964). Одновременное присутствие штокообразных субвулканиче
ских тел, изометричных выходов пород жерловой фации и локальное 
размещение на некоторых участках пирокластолитов могут подтверж
дать предположение, что извержения были центрального типа.

Опыт работ в Печенгском районе показал, что в процессе обычных 
геологических съемок среднего и даже крупного масштабов, а также 
тематических исследований иного направления не могут быть получены 
сколько-нибудь полные данные по вулканизму древних областей. Для 
решения проблем палеовулканизма после проведения обычных геологи
ческих работ необходима постановка тематических исследований по вул
канизму, которая должна сопровождаться специфической методикой и 
прежде всего составлением вулканологических карт с нанесением на них 
различных типов и фаций вулканических образований.
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М. А. ГИЛЯРОВА

КИСЛЫЕ ЭФФУЗИВЫ 
ВТОРОЙ ВУЛКАНОГЕННОЙ ТОЛЩИ ПЕЧЕНГИ

Печенгская протерозойская мульда (оборванная с юго-юго-запада 
зоной разломов) с ее запад-северо-западным и восток-юго-восточным 
крыльями, развернутыми вдоль зоны разломов, сложена четырьмя оса
дочными толщами, переслаивающимися с четырьмя вулканогенными 
(диабазовыми «покровами»). Каждая из толщ имеет более сложное 
строение, чем это было принято считать раньше (Гилярова, 1967). Н а 
стоящая статья посвящена своеобразным кислым эффузивам, входящим 
в состав второй вулканогенной толщи. Фактический материал получен 
попутно с изучением структуры Печенги в целом — основной задачей 
наших исследований.

Вторая вулканогенная толща отчетливо разделяется на две части 
горизонтом осадочных пород небольшой мощности, который до наших 
работ вообще не был известен и который наблюдался нами в северном 
крыле мульды: а) к северо-западу от пос. Никель (туфопесчаники и 
сланцы); б) на горе Оршо-Айви (кварцито-песчаники); в) к северу от 
оз. Лучломполо (гравелиты, песчаники). Ниже этого горизонта осадоч
ных пород эффузивы «второго покрова» представлены более или менее 
однородными по составу эпидотизированными, тонкозернистыми, часто 
миндалевидными альбит-актинолитовыми диабазами. Выше этого гори
зонта вторая вулканогенная толща отчетливо расслоена и состоит из 
тех же диабазов, ритмично переслаивающихся не менее чем с тремя 
горизонтами кислых и субщелочных эффузивов (альбитовыми порфи- 
ритами, альбитофирами, кератофирами, мюджеритами, тонкозернистыми 
хлорит-альбит-магнетитовыми породами). Эти эффузивы прослежены 
нами в следующих местах.

1. В развернутом северо-западном крыле структуры с субширотным 
простиранием, где наблюдаются породы только верхней части второй 
вулканогенной толщи. Последние выходят узкой полосой с неполной 
мощностью между надвигом, ограничивающим их с севера, и филлито
видными сланцами третьего осадочного горизонта, лежащими на них 
с нормальным стратиграфическим контактом (рис. 1). Здесь прослежи
ваются нижний и верхний горизонты кислых эффузивов от кирпичного 
завода по шоссе на Поро-ярви на западе до р. Шуони на востоке, где 
это крыло смещается по разрыву вдоль р. Шуони. Средний горизонт 
наблюдался только в единичных обнажениях.

2. В северном крыле структуры, от восточного берега Куэтс-ярви 
через горы Оршо-Айви и Кярна-Тунтури с северо-восточным простира
нием почти до р. Соукер-йоки, где наблюдаются все три горизонта кис
лых эффузивов (см. рис. 1).

3. В восточном крыле структуры от северо-восточного побережья 
Гусиного озера к северу, почти до устья р. Валас, где найдены два ниж
них горизонта кислых эффузивов. Во всех случаях кислые эффузивы 
небольшой мощности (десятки метров) переслаиваются с диабазовыми 
покровами значительно большей мощности (сотни метров).
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Верхние контакты кислых пород с перекрывающими их диабазовы
ми породами, амфиболовыми сланцами (являющимися метаморфиче
скими эквивалентами диабазов в зоне разрывов северо-западного крыла 
структуры) или с породами третьего осадочного горизонта наблюдались 
в ряде мест. Всюду они являются резкими, сопровождаются явлениями 
ликвации в кровле кислых потоков и иногда отделяются от вышележа-
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Рис. 1. С хема геологического строения северо-западного кры ла структуры
Печенги

1а — серпентиниты: 16 — габбро-диабазы ; 2 — д и аб азы  четвертой ву л к а
нической толщ и; 3 — продуктивная толщ а; 4 — д и аб азы  третьей вулканичес
кой толщ и; 5 — филлитовидны е сланцы  третьего осадочного горизонта.
В торая вулканическая зона: 6а — ди аб азы ; 6 6 — биотизированны й д и аб аз;
7а — зелены е сланцы ; 7 6 — амфиболиты  по д и аб азам ; 8 — микроконгло- 
м ерато-брекчия; 9 — магнетитовые породы; 10 — мю ндж ериты  и к ер ато 
фиры; 11 — альбитоф иры ; 12 — уралитовы е порфириты; 13 — кислы е эф ф у
зивы ; 14 — д и аб азы  первой вулканической зоны; 15 — б азальн ы е конгло
мераты . Д окарелий: 16 — граниты ; 17 — амфиболиты и мигм атиты  по ним

щих диабазовых покровов маломощными прослоями осадочных пород 
или микроконгломерато-брекчий с обломками подстилающих кислых эф
фузивов.

Нижние контакты кислых пород с подстилающими диабазами не
посредственно не наблюдались (необнаженные промежутки между ними 
не менее 30—50 м ) . Однако диабазы к своему верхнему контакту обна
руживают тенденцию к биотитизации (иногда очень интенсивной) и обо
гащению ярко-рыжими железистыми окислами, сообщающими породе 
темно-бурый цвет вместо нормального для нее голубовато-зеленого. Эти 
явления могут быть истолкованы как следы выветривания и являются 
косвенными указателями на предположительно резкие контакты между 
кислыми эффузивами и эпидотизированными диабазами, лежащими в
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их подошве. Кислые эффузивы, видимо, представляют собой самостоя
тельные лавовые покровы.

Однако тесная пространственная связь кислых и основных эффу
зивов друг с другом, присутствие в тех и других одинаковых петрогра
фических разновидностей (например, альбитовых порфиритов с микро- 
диабазовой основной массой —- самых кислых для диабазовых и самых 
основных для кислых эффузивов), а также следы ликвации, изредка 
наблюдающиеся и в кровле диабазовых покровов, заставляют считать 
обе разновидности дифференциатами одной магмы. Дифференциация 
происходила в питающих очагах недалеко от поверхности земли и за
канчивалась в основных и особенно кислых лавовых покровах уже на 
месте. В кровле кислых покровов всегда наблюдаются почти черные 
хлорит-альбит-магнетитовые породы, с резким контактом лежащие на 
светлых кератофирах и мюджеритах.

Из трех горизонтов кислых эффузивов наиболее мощным, разнооб
разным по составу и наиболее щелочным является нижний, наблюдав
шийся во всех трех участках Печенгской мульды в следующих наиболее 
интересных местах:

1) в восточном крыле к северо-востоку и юго-востоку от северной 
оконечности оз. Гусиного, где ранее он принимался за дайку;

2) в северном крыле, в 1,5 км к северо-западу от пос. Никель, где 
до сих пор кислые породы никем не описывались;

3) в западном крыле, в 1— 1,5 км к северо-западу от водопада на 
р. Шуони и далее к западу, где этот горизонт прослежен у горки близ 
кирпичного завода по шоссе на Поро-ярви.

Средний горизонт отделен от нижнего покровом альбит-актиноли- 
тового обычно сильно эпидотизированного диабаза мощностью всего 
250—300 м и обычно во всех случаях сопровождает нижний. Поэтому на 
нашей карте (Гилярова, 1967) они были показаны совместно единой 
полосой. Средний горизонт отличается от нижнего меньшей мощностью 
и отсутствием субщелочных мюджеритов (ортофиров).

Верхний горизонт наблюдался в контактах (или вблизи них) эпидо- 
тизированных диабазов верхнего покрова с третьей осадочной толщей. 
Он не всегда выражен в виде самостоятельного и обособленного гори
зонта: часто в кровле верхнего покрова второй вулканогенной толщи 
встречаются ксенолитоподобные округло-овальные желваки до 2—5 см 
в поперечнике розоватых, более крупнозернистых кварц-ортоклазовых 
альбититов в тонкозернистых хлоритизированных диабазах.

Кислые эффузивы в поле легко диагностируются благодаря своему 
характерному облику: это светлые розово-брусничного или светло-се- 
рого цвета, часто тонкополосчатые, очень плотные породы, на первый 
взгляд напоминающие кремнистые сланцы (отдельные слойки выкли
ниваются в поперечных разрезах и имеют форму плоских линз). Они 
всегда разбиты трещинами кливажа поперек полосчатости и всегда рас
цвечены яркими белыми и сургучно-красными гнездообразными выделе
ниями (миаролами) и тонкими частыми жилками кварца и полевого 
шпата.

Эти кремнистоподобные породы, как правило, ассоциируют с ха
рактерными черными афанитовыми (альбит-хлорит-магнетитовыми) по
родами, которые их покрывают, подстилают и иногда переслаиваются 
с ними. Поэтому при детальном картировании второй вулканогенной 
толщи обе породы могут служить хорошими маркирующими горизон
тами.

Дальнейшее описание характерных разрезов верхней части второй 
вулканогенной толщи дается раздельно для трех выделенных ранее уча
стков Печенгской мульды.
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ВОСТОЧНОЕ КРЫЛО ПЕЧЕНГСКОЙ МУЛЬ ДЫ

Нижний горизонт кислых эффузивов. К востоку от северной око
нечности Гусиного озера среди болотистой местности резко выделяется 
крутая и высокая горка — бараний лоб высотой 50 м и в поперечнике 
до 300 м, сложенная серыми тонкополосчатыми очень плотными квар
цевыми кератофирами. Кератофиры состоят из крупных часто раздроб
ленных вкрапленников тонкосдвойникованного серицитизированного аль- 
бит-олигоклаза и единичных оплавленных вкрапленников кварца, заклю
ченных в очень тонкозернистую фельзитовую основную массу, состоя
щую из кварца, альбита, ортоклаза, серицита, биотита. Акцессорные ми
нералы — магнетит, сфен, апатит, циркон, турмалин.

В некоторых случаях вкрапленники альбита окружаются каймой 
ортоклаза (реже ортоклаз образует самостоятельные вкрапленники), 
количество его в основной массе увеличивается и тогда кератофир пе
реходит в мюджерит. Однако полосчатость обусловлена не столько из
менением в содержании ортоклаза, сколько неравномерным распреде
лением магнетитовой пыли.

В северном конце горки наблюдается контакт (через ложбинку ши
риной 2 м) окварцованного и карбонатизированного кератофира (теряю
щего к контакту вкрапленники) с подстилающей его альбит-магнетит- 
(хлорит) -биотитовой породой с микроофнтовой структурой (кровлей ни
жележащего покрова). Последняя в Печенгском районе местными гео
логами не очень удачно называется спилитом. Здесь снизу вверх наблю
даются постепенные переходы между следующими разновидностями:
а) кератофиры, обедненные вкрапленниками у нижнего контакта;
б) кератофиры с вкрапленниками тонкосдвойникованного олигоклаз-аль- 
бита, кварцевые кератофиры, в которых вкрапленники плагиоклаза 
окружаются каймой ортоклаза и появляются спорадические вкраплен
ники кварца; в) мюджериты с вкрапленниками альбитизированного пла
гиоклаза и ортоклаза (последний присутствует и в основной массе); 
г) микроклинизированные мюджериты, в которых вкрапленники плагио
клаза и ортоклаза замещаются микроклином, одновременно в основной 
массе последовательно увеличивается содержание кварца и ортоклаза 
за счет альбита.

Процесс микроклинизации плагиоклаза и ортоклаза в указанных 
породах является более поздним, метасоматическим (пневматолитовый 
автометаморфизм), он более интенсивен близ кварц-микроклин-альби- 
товых жилок и миарол, расцвеченных сургучными разводами благодаря 
скоплению гематитовой пыли в полевых шпатах. Близ этих жилок и 
сама порода кислого эффузива (кератофир, мюджерит) приобретает 
красноватый оттенок. Простирание полосчатости, параллельной прости
ранию контакта с альбит-магнетитовой породой,— СЗ 340°, падение 
юго-западное под углом 50°.

На простирании описанного выхода к северу на восточном берегу 
маленького озерка, расположенного на 800 м севернее северной оконеч
ности оз. Гусиного, наблюдается большой изолированный бараний лоб 
тех же тонкозернистых кератофиров мюджеритов серого цвета, в кото
рых установлено более сильное осланцевание в основной массе (обога
щенной чешуйками серицита, биотита, хлорита) и наблюдается катаклаз 
вкрапленников полевых шпатов (интенсивно замещающихся микрокли
ном). Линзовидные скопления кварца, по-видимому, образовались за 
счет дробления вкрапленников кварца. В кератофирах наблюдаются 
округлые ксенолитоподобные включения более темной и плотной тонко
зернистой альбит-магнетитовой породы, содержащей чешуйки биотита 
и кварца, а также неправильной формы будинированные жилки розо
вого аплитовидного микроклинового гранита. Рядом с ними в керато- 
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фирах образуются порфиробласты микроклина, а в мюджеритах вкрап
ленники ортоклаза почти нацело замещаются микроклином.

Простирание сланцеватости СЗ 320°, падение на юго-запад под 
углом 50°.

Простирание интенсивно выраженного кливажа в обоих обнаже
ниях СВ 40°, падение на юго-восток под углом 70°.

Средний горизонт кислых эффузивов. Наблюдается в ряде выходов 
к северу от оз. Гусиного—-в 0,5 км, в 3,5 км (между ручьем Ламмас 
и ламбиной к востоку от него) и в 5 км (на вершине горки, располо
женной в 1,5 км юго-восточнее устья большого ручья, впадающего в ру
чей Ламмас с левой его стороны). Наиболее полный разрез наблюдал
ся в последнем обнажении, где средний горизонт кислых эффузивов рас
слоен и состоит из чередующихся между собой темных альбит-хлорит- 
магнетитовых пород и светло-серых полосчатых кератофиров мощностью 
до 20—30 м более плотных и потому выделяющихся в рельефе в виде 
дайкоподобных грядок. Контакты между ними резкие. Более темные 
слойки в полосчатых кератофирах приближаются по составу к альбит- 
хлорит-магнетитовым породам и обнаруживают флюидальность, под
черкнутую Ориентированным расположением лейст плагиоклаза. И здесь, 
так же как и повсюду, к кератофирам приурочены жилки и гнездооб
разные выделения кварца, обрамленные ярко-розовыми каемками поле
вых шпатов — альбита и микроклина.

Кератофиры часто содержат миндалины кварца и водяно-прозрач
ного шахматного альбита. Те же минералы образуют псевдоморфозы 
по идиоморфным вкрапленникам первично-магматического тонкосдвой- 
никованного серицитизированного плагиоклаза. Вмещающими порода
ми являются эпидотизированные миндалевидные актинолит-альбитовые 
диабазы второй вулканогенной толщи, контакты с которыми здесь не 
обнаружены.

Мощность диабазового покрова между первым и вторым горизон
тами кислых эффузивов достигает 250—300 м.

СЕВЕРНОЕ КРЫЛО ПЕЧЕНГСКОЙ МУЛЬДЫ

Породы нижнего, среднего и верхнего горизонтов кислых эффузи
вов наблюдались нами в ряде мест: к югу от оз. Ма-ярви, на горе Оршо- 
айви, к северо-западу от пос. Никель, на левом берегу р. Колос-йоки 
в 1,5 км выше устья и в других местах. Наиболее полный разрез ниж
него и среднего горизонтов наблюдается к северо-западу от пос. Ни
кель (в 1 км к СЗ от водокачки на р. Колос, на правом берегу притока 
р. Лучломполо). Здесь снизу вверх, т. е. с северо-запада на юго-восток, 
прослеживается следующий разрез (рис. 2, профиль I):

1. Э пидотизированны й актинолитовы й м елкозернисты й ди абаз, иногда
м и н д а л е в ы й ........................................................ ...............................................................................

Н еобнаж енны й пром еж уток 350 м.
2. Серый раскливаж ированны й м индалевидны й кератоф ир нижнего 

горизонта кислых эсЬгЬузнвов с фельзитовой основной массой с вкр ап 
ленниками альбит-олигоклаза, с причудливой сетью ж илок белого кварца
и розовы х полевых ш п а т о в .....................................................................................................  50 м

Н еобнаж енны й пром еж уток — лож бинка 5— 8  м.
3. Н а ю ж ном склоне следую щ ей гряды  третьей по х о д у — серый

кератоф ир, лиш енный вкрапленников. О сновная м асса с реликтовой тра- 
хитоидной структурой состоит из длинны х лейст плаги оклаза , почти н а 
цело зам ещ енны х агрегатом  кварц а  и альбита, и поэтому на первый 
взгляд  представляется  фельзитовой, содерж ащ ей чеш уйки биотита, агре
гаты  эпидота, хлорита, рудную  п ы л ь ..............................................................................  3—4 „

4. В непосредственном контакте плитчатая тем ная плотная микро- 
конглом ератовая брекчия. О на состоит из угловато-окатанны х облом 
ков до 5 мм в диам етре альбит-м агнетитовой породы (лейсты  альбита
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в рудном цем енте), л ей кодиабаза, альбитоф ира (лейсты  альбита 
с примесью чеш уек би отита), ф ельзита (основной массы  кератоф ира и 
облом ков зерен квар ц а, альбита, в м алом  количестве тонкозернистого 
цем ента кварц-биотитового состава с редкими зернам и м икроклина) . 0,7 м

5. В непосредственном и резком  контакте выш е очень сильно рас- 
сланцованны й тонкозернисты й почти черный ди абаз, превращ енны й в 
биотитовы й сланец с м индалинам и кварц а  и карбоната . В подош ве сл а 
нец превращ ен в трухлявы е листоваты е п л а с т и н к и .............................................. 2  „

6 . Рассланцованны й, нацело биотитизированный ди абаз, выше по
степенно становится плотным темным аф анитовы м , содерж ит помимо че
ш уек биотита (до 70% ) редкие иглы актинолита и агрегаты  эпидота, 
немного вторичного квар ц а  и карбоната . П остепенно д алее  вверх он 
светлеет, приобретает обычную д л я  него зернистость, голубовато-зеленую  
окраску  и состав (эпидотизированны й актинолит-альбитовы й д и аб а з) .

Н еобнаж енны й пром еж уток 30 м.
7. К оричнево-бурый зернистый ож елезненны й биотитизированный

ди абаз, который, вероятно, представляет собой верхи вы ветрелого м ощ 
ного п о к р о в а ................................................................................................................................ 15—20 ,,

О б щ ая  мощ ность потока, биотитизирбванного к контактам ,— 250—
300 м.

Н еобнаж енны й пром еж уток 20— 30 м.
8 . С еровато-розовы е кератоф иры  второго горизонта кислых эф ф у

зивов к  верхнем у контакту обн аруж иваю т своеобразны е ш аровы е и по
лосчаты е иногда брекчиевидны е текстуры , варьирую щ ие вдоль прости
рания контакта. В идим ая мощ ность по данном у ходу 5— 8  м. И стинная

не менее 30— 40 ,v
9. Ч ерная рассланц ованн ая альбит-хлорит-м агнетитовая порода с не

посредственным контактом  п ер ек р ы в ает . кератоф иры  второго горизонта.
П орода сильно р аск ли важ и рован а , содерж ит сургучно-розовы е ж илки
кварц а  и полевого ш п а т а ........................................................................................................  2 — 4 „

10. М елкозернисты й голубовато-зеленоваты й эпидотизированны й д и а 
баз слагает верш ину и ю ж ны й склон пятой по ходу грядки. В северном 
ее склоне наблю дается непосредственный резкий волнистый контакт этого 
д и аб аза  с черной альбит-хлорит-м агнетитовой породой. П оследняя к 
контакту  не изменяется. Д и а б а з  ж е  к ниж нем у контакту  тем неет и при
обретает буроваты й оттенок бл аго д ар я  биотитизации, становится тон 
козернисты м и содерж ит вклю чения ниж ележ ащ ей черной альбит-хлорит- 
магнетитовой породы до 1 0  см в поперечнике, а так ж е  дает  эпидотизиро- 
ванны е ж илки  по вы клиниваю щ им ся вниз трещ инкам  в кровле последней.
Н еполная мощ ность д и а б а з а ................................ ...............................................................  100— 120 ,,.

Отсюда до р. Лучломполо приблизительно 350 м необнаженного 
пути. К юго-востоку от этой реки выходит габбро-диабаз, а затем к 
югу от р. Колос уже диабаз «третьего покрова» Печенги.

Судя по параллельным разрезам, составленным нами к северо-во
стоку и юго-западу от описанного, этот необнаженный промежуток сло
жен тем же покровом эпидотизированного диабаза, который описан в 
слое 10 и с перерывом перекрывается «третьим осадочным горизонтом» 
Печенги. К контакту с вышележащими осадочными породами, т. е. стра
тиграфически выше, этот диабазовый покров третьей вулканогенной 
толщи обнаруживает следы дифференциации in situ путем ликвации. 
Так, например, в 10 м от контакта с перекрывающими их песчаниками 
третьей осадочной толщи, в рассланцованных афанитовых диабазах на
блюдаются округло-овальные включения 1—3 см в поперечнике, с по
верхности розоватые, внутри более плотные, не рассланцованные, сос
тоящие из альбит-хлорит-магнетитовой породы. Лейсты розоватого (от 
содержания гематитовой пыли) альбита серицитизированы, а магнетит 
в значительной степени переходит в гематит и лейкоксен, что может 
рассматриваться как следы древнего выветривания. Вмещающий тонко
зернистый диабаз обнаруживает флюидальную структуру: лейсты пла
гиоклаза обтекают включения.

Приблизительно на 300 м восточнее у обрыва к озерку, что на 
2,5 км восточнее оз. Лучломполо, тот же афанитовый диабаз стано
вится более темным и постепенно переходит в альбит-хлорит-магнетито- 
вую породу. Она содержит розовые жилки альбита. Таким образом, в
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верхней части диабазово
го покрова наблюдается 
постепенное обогащение 
расплава кремнеземом, 
щелочами, железом, лету
чими составными частя
ми и водой. Под микро
скопом обнаруживаются 
явственные следы ликва
ции: каплевидные участки 
тонкозернистого кварц- 
хлоритового агрегата с 
плавно извилистым кон
туром, резко подчеркну
тые магнетитовой каймой 
с внешней стороны, отде
ляются от альбит-магне- 
титовой части породы, со
ставляющей в шлифе 70— 
80%- Каплевидные, иног
да замкнутые, чаще еще 
не оформленные полно
стью в капли, участки 
расплава, обогащенные 
магнием, кремнеземом и 
водой, обособляются в 
жидком состоянии от пре
обладающей части рас
плава, обогащенной ще
лочами и железом.

Непосредств е н н ы й 
контакт второго горизон
та кислых эффузивов с 
перекрывающими диаба
зами (слои 8, 9, 10 выше
приведенного разреза) 
прослежен на расстоянии 
500 м к северо-востоку 
вдоль тропы, в северном 
уступчике гряды. Одно
родные серовато-розовые 
кератофиры к верхнему 
контакту (с черной аль
бит-хлорит - магнетитовой 
породой) обнаруживают 
шаровую текстуру. Шары 
до 1 м в поперечнике не
сколько сплющены в на
правлении, перпендику
лярном контакту, т. е. в 
направлении действия си
лы тяжести. Ближе к кон
такту шары уменьшаются 
в размерах до 25—40 см 
и одновременно приобре
тают более совершенную 
шаровую форму. Светлые 
серовато-розовые шары
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окружены каймой рассланцованного, черного, обогащенного магнетитом 
цемента мощностью до 10 см, который, постепенно светлея и розовея, 
переходит в тело шара (на протяжении 1—3 см). Внутренние части ш а
ров сложены альбитофиром (альбититом) с микроофитовой структурой, 
состоящим из довольно крупных лейст альбита с незначительным коли
чеством агрегата кварца, серицита и хлорита в интерстициях. К краевой 
части шаров альбитофир постепенно переходит в кератофир и кварцевый 
кератофир; уменьшаются количество и размеры лейст альбита, они при
обретают нечеткие зазубренные контуры и замещаются агрегатами эпи- 
дота; увеличивается количество кварца, чешуек серицита, хлорита, мель
чайших кристалликов магнетита, замещающегося лейкоксеном, и появ
ляются мелкие и редкие миндалинки, выполненные кварцем. Цемент 
сложен тончайшим агрегатом кварца, альбита, хлорита, магнетита.

Альбитофиры-кератофиры с шаровой текстурой обладают мощно
стью не менее 5 ж и перекрываются черной тонкозернистой альбит-хло- 
рит-магнетитовой породой, аналогичной черному цементу шаров.

Далее по простиранию наблюдаются обратные соотношения пород: 
в розовых кератофирах видны редко разбросанные в них черные оваль
ные сначала однородные тела до 15 см по длинной оси — «овалоиды» 
(шары), сложенные кварц-альбит-хлорит-магнетитовой породой. В не
которых из них происходит в свою очередь дальнейшее расслоение и 
в теле темных овалоидов и в окружающем кератофировом цементе: в 
овалоидах обособляется светло-серая или кремоватая существенно квар
цевого состава центральная часть, обведенная черной каймой (2—5 см) 
существенно альбит-хлорит-магнетитового состава. Наконец, в послед
ней в свою очередь наблюдается обособление округлых кристалликов 
альбита в хлорит-серицитовом или хлоритовом агрегате, неравномерно 
обогащенном магнетитом. В кератофировом же цементе в контакте с 
черными овалоидами обособляются тонкие каемки микрополосчатой 
породы, лишенной альбита. Существенно серицитовые полоски череду
ются с существенно кварц-магнетитовыми.

Покрывающие розовые кератофиры черные рассланцованные аль- 
бит-хлорит-магнетитовые или кварц-альбит-магнетитовые породы также 
не всегда однородны. В непосредственных резких контактах с вышеле
жащими эпидотизированными диабазами они обнаруживают шаровые 
текстуры, где в черных породах наблюдаются стайки овалоидов серо- 
вато-розовых кварцевых кератофиров. Овалоиды расположены далеко 
друг от друга на расстоянии 30—80 см, в различной степени сплющены, 
вытянуты до 0,5 м по длинной оси и одинаково ориентированы парал
лельно контакту с нижележащим розовым кератофиром и вышележа
щим диабазом. Розовые овалоиды сложены тонкозернистым агрегатом 
(кварца, хлорита, альбита (?), серицита, эпидота), замещающим микро
литы плагиоклаза основной массы с редкими и мелкими вкрапленни
ками кварца. Включающая овалоиды черная альбит-хлорит-магнетито- 
вая порода неравномерно обогащена кварцем и серицитом. По прости
ранию контакта вышеописанные черные породы переходят в ритмично 
слоистые фельзитовые и трахитоидные полосчатые породы. На черных 
существенно кварц-эпидот-хлорит-магнетитовых слойках с резким кон
тактом лежат серовато-розовые существенно кварц-альбитовые слойки. 
Последние постепенно вверх переходят в черные. Таким образом, каж 
дый «ритм» состоит из нижележащего серовато-розового и вышележа
щего черного слойков, приблизительно равной мощности (0,2—2 см в 
каждом «ритме»), с некоторым уменьшением мощности ритмов к верх
нему контакту с диабазом.

Наконец, вдоль того же контакта наблюдаются своеобразные «брек
чиевидные» породы, состоящие из угловатых участков черных пород 
величиной 1—5 мм в серовато-розовых. Под микроскопом в этой породе 
можно видеть светлые участки, представляющие собой тончайший вой
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лок серицита, хлорита, лейкоксена с отдельными зернами кварца, и 
участки, обогащенные магнетитом, в которых последний составляет до 
70—80% с неясной вариолитоподобной структурой: центральные ядра 
вариолей состоят из волокон радиально-лучистого плагиоклаза, заме
щенных серицит-хлорит-лейкоксеновым агрегатом; к краю вариоли обо
гащаются рассеянной магнетитовой пылью, затем сгустками этой пыли 
и сливаются друг с другом так, что отдельные группы или полосы сли
вающихся вариолей, наконец, обводятся общей для них сплошной руд
ной каймой. В замкнутых извилистых пространствах между группами 
слившихся вариолей заключены участки, совершенно лишенные рудной 
пыли водяно-прозрачного мозаичного агрегата кварца и альбита более 
поздней генерации. Здесь первично-плагиоклазовые вариоли являются, 
таким образом, более основными, чем включающая их масса, в проти
воположность вариолитовой структуре «четвертого покрова» и пр.,где 
более кислые плагиоклазовые вариоли заключены в обогащенной цвет
ными минералами, массе.

Итак, в северном крыле структуры наблюдается следующий раз
рез верхней половины второй вулканогенной толщи (снизу вверх):

1. Н ижний, наиболее мощный и крупнозернистый диабазовы й покров (или 
силл?).

2. П ервы й кислый эф ф узив, перекры тый тонким слоем микроконглом ерато-брек- 
чии с его обломками.

3. Второй ди абазовы й  покров (250—300 м) с явлениям и биотитизации в кровле 
и подош ве, со следам и вы ветривания в кровле.

4. Второй кислый эф ф узив, к кровле которого приурочены своеобразны е ш аро
вые, полосчатые, брекчиевидны е текстуры.

5. Третий диабазовы й  покров.
6 . Третий кислый эф ф узив, представляю щ ий собой скорее верхи третьего д и а 

базового  покрова.

ЗАПАДНОЕ КРЫЛО ПЕЧЕНГСКОЙ МУЛЬДЫ

Породы второй вулканогенной толщи в западном крыле попадают 
в зону региональных разломов и потому являются более метаморфизо- 
ванными, чем соответствующие породы северного и восточного крыльев. 
Особенно изменяются диабазы, которые амфиболизируются и переходят 
в мелкозернистые амфиболиты, сланцы и порфиробластические амфибо
литы. Тем не менее разрезы верхней части второй вулканогенной толщи 
существенно не отличаются от приведенных ранее для других частей 
структуры, за исключением того, что здесь локально появляется новый 
член дифференциационной серии, связующий диабазы и кислые эффу
зивы — диорит-порфирит (уралитовый порфирит), а черные магнетито
вые породы не содержат хлорита. Второй горизонт кислых эффузивов 
здесь обнажен очень плохо. Кислые породы прослежены нами непре
рывно с запада на восток от р. Шуони до шоссе на Поро-ярви. Ниже 
приводятся два наиболее полных разреза.

К северо-западу от водопада на р. Шуони (снизу вверх) с северо- 
запада на юго-восток (см. рис. 2, профиль II) обнажаются:

1. Д окарельский  порф иробластический гранатовы й амф иболит мигма- 
тизированны й, пересеченный гранитами.

Н еобнаж енны й пром еж уток приблизительно 300 м, по которому про
ходит надвиг (Г илярова, 1967).

П ервы й горизонт кислых эф ф узивов (слои 2— 5).
2. Т онкорассланцованная, тонкозернистая, книзу би отитизированная и 

разлистован ная кварц-альбит-м агнетитовая  порода без вкрапленников, 
с миндалинам и и ж илкам и кварц а; полосчатость обусловлена неравно
мерным распределением  кварц а и м агнетита. В идим ая мощ ность .

3. В непосредственном контакте на них л еж а т  серы е тонкозернистые, 
тонко-полосчаты е кремнистоподобны е кератоф иры  с вкрапленникам и а л ь 
бита в фельзитовой основной массе. Выше некоторые их прослойки приоб
ретаю т сургучную  окраску.
11 Зак. 34

2 - 8  м
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4. К ератоф иры  постепенно вверх переходят в светло-брусничного 
цвета плотные кремнистоподобны е неотчетливо полосчаты е м ю дж ериты  * 
с идиоморфны ми вкрапленникам и альбитизированного плагиоклаза, окру
ж енного кайм ой орто кл аза  (представляю щ ей собой м онокристалл), и з а 
мутненного о ртоклаза , в центре которого сохраняется  плагиоклаз.
Во вкрапленниках о ртоклаза  наблю даю тся законом ерны е вростки кварца. 
Вкрапленники ориентированы  параллельно  полосчатости и в концевых 
гранях  обрастаю т новообразованны м и кристаллам и  кварц а и м икроклина, 
так  что вместе с вкрапленникам и они образую т линзы, заклю ченны е в 
фельзитовой основной массе, состоящ ей из кварц а, альбита, ортоклаза, 
в незначительном количестве биотита, хлорита, лейкоксена, апатита. П о 
роды слоев 3— 4 сильно раскливаж ированы , со д ер ж ат  ж илки белого кварца, 
окаймленные розовы м полевым ш п а т о м ........................................................ 15— 20 м

Н еобнаж енны й пром еж уток —  несколько метров.
5. А м фиболовый сланец с иглообразны м и кристаллам и сине-зеленой

обыкновенной роговой обманки, лейстам и альбита с неровными контурам и, 
немного кварца, биотита, эпидота, рудного. С леды  реликтовой офитовой 
структуры. В идим ая м о щ н о с т ь .............................................................................................. 60

Н еобнаж енны й пром еж уток приблизительно 150— 200 м.
6 . Серый зернистый кератоф ир второго горизонта кислых эф ф узивов.
Н еобнаж енны й пром еж уток 200—250 м.
7. П орф иробластический амф иболовы й сланец.
Н еобнаж енны й пром еж уток 40 м.
8 . М елкозернисты й кварц-хлорит-эпидотовы й сланец, вероятно по

ди абазу . Н еполная м о щ н о с т ь ................................................................................................  2 ,у
9. Темно-серые измененные биотитизированны е и карбонатизирован - 

ные (вы ветрелы е?) кварц-хлорит-м агнетитовы е породы третьего горизонта
кислых эф ф узивов. Н еполная м о щ н о с т ь ........................................................................  3 ,,.

Н еобнаж енны й пром еж уток 10 м.
!0. Светло-серые, полосчатые, раскливаж ированны е, кремнистоподоб

ные кератофиры  с сургучного цвета ж илкам и. При микроскопическом 
изучении обнаруж ивается, что они потеряли свою магматическую  струк
туру (хотя сохранили м индалины ), обогащ ены  вторичными м инералам и — 
кварцем, хлоритом, карбонатом , эпидотом, биотитом, по-видимому зам е
стивш ими плагиоклаз, реликты которого еще встречаю тся и превращ ены  
в сланцы, по-видимому в результате вы ветривания. Н еполная мощность 3

11. Ф иллитовидные серые полосчатые кварц-хлоритовы е и кварц-
хлорит-карбонатны е сланцы с порф иробластам и биотита третьего осадоч
ного горизонта.

В параллельном разрезе, расположенном приблизительно в 2 км  
к северо-востоку от приведенного, необнаженный промежуток, по кото
рому проходит надвиг между гранитами и кислыми эсЬФузивами, сос
тавляет всего 30 м. Граниты выходят у подножия крутого склона (явля
ющегося продолжением обрыва предыдущего разреза) к долине речки, 
впадающей в юго-западный конец Куэтс-ярви. Однако по мере движе
ния вдоль обрыва на северо-восток в нем выходят все более нижние 
горизонты. В крутом склоне снизу вверх здесь наблюдаются:

1. Порфиробластический биотитовый сланец с эпидотом по кварц-аль- 
бит-магнетитовой породе..

2. К ератофир с изометрическими замутненными вкрапленниками пла
гиоклаза в кварц-альбит-биотитовой с эпидотом основной массе. В идимая 
м о щ н о с т ь .................................................................................................................................................... до 2 0  ж

3. П орфиробластический амфиболовы й сланец.

Приведенный разрез следует рассматривать как лежащий под пер
вым горизонтом кислых эффузивов. Первый же горизонт по этому раз
резу должен проходить юго-восточнее, под четвертичными отложениями 
близ шоссе у петли р. Шуони.

Разрез (снизу вверх) у кирпичного завода (шоссе на Пороярви) 
следующий (см. рис. 2, профиль III):

1. Актинолитовый амфиболит.
2. Амфибол-биотитовый, иногда порфиробластический сланец.
Н еобнаж енны й промежуток.
3. А льбит-м агнетитовая порода.

* В непосредственном резком контакте на м ю дж еритах леж ит черная альбит- 
м агнетитовая порода.
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Н еобнаж енны й п р о м еж у то к — несколько десятков метров.
4. Серый уралитовы й порфирит с идиоморфны ми вкрапленникам и урали та  в 

осланцованной тонкозернистой альбит-эпидот-биотитовой массе, у поднож ия горки 
по ходу  (он ж е встречен в северном склоне той ж е  горки, в 400 м к  северу от 
верш ины ).

5. С еверо-западны й обры висты й склон горки слож ен м елкозернисты ми амф ибо- 
ловыми (сине-зеленый амф ибол, кислый плагиоклаз, к в ар ц ), актинолитовы ми (акти- 
нолит, эпидот, плагиоклаз, кварц) сланцам и по ди абазам .

Н еобнаж енны й п р о м еж у то к — несколько метров.
:6 . П олосчаты й раскливаж ированны й серый кератоф ир третьего горизонта кис

лы х ^эффузивов в подош ве без вкрапленников, выше с вкрапленникам и альбитизи- 
рованного плаги оклаза  в фельзитовой основной массе. С лагает верхнюю ш апку 
той ж е горы. П ростирание полосчатости 90°, падение на юг под углом 40°, такое  же, 
к ак  и у всех ни ж ележ ащ их  сланцев. К ак  и повсюду, в нем наблю дается сеть м иарол 
и кварцевы х ж илок  с сургучно-розовой полевош патовой оторочкой. М ощ ность непол
н ая  до 15 м.
: 7. Тем ная тонкозернистая рассланц ованн ая альбит-биотит-м агнетитовая порода
:С эпидотом и редкими вкрапленникам и тонкосдвойникованного альбитизированного 
П лаги оклаза . С лагает  самую  верш инку горки с будкой. М ощ ность неполная — не
ско л ьк о  метров.

8 . Зелены й карбонат-серицит-хлоритовы й сланец с послойными, иногда линзо
видными ж илкам и кварц а. С одерж ит микроскопические обломки бурой, почти непро
зрачной эф ф узивной породы  (стек ла ). О б наж ается  на верш инке к ю го-востоку от 
преды дущ ей высоты с будкой и в седловине м еж ду  ними. П редставляет собой низы 
толщ и вы ш ележ ащ их ф иллитовидных сланцев.

9. П олосчаты е светлы е и темные зеленовато-серы е ш елковисты е фнллитовидные 
сланцы  третьей осадочной толщ и. С лагаю т весь ю го-западны й склон горки с будкой, 
обращ енный к  шоссе.

Й еобнаж енны й пром еж уток, по котором у проходит надвиг (Г илярова, 1967).
10. Брекчированны е светло-голубовато-аф анитовы е ди абазы  «четвертого покрова» 

актинолит-ам ф иболового состава.

Для того чтобы нагляднее представить последовательность расще
пления первоначальной магмы, составлена табл. 1. В основу ее поло
жены эмпирические данные полевых наблюдений. Разнообразные поро
ды второй вулканогенной толщи в их характерных группировках нашли 
свое систематическое положение и место в ходе той или иной дифферен- 
циационной ветви. Процесс дифференциации мог останавливаться на 
любой стадии — начальной, промежуточной, конечной — в зависимости 
от мощности покровов (следовательно, скорости охлаждения), их сос
тава (особенно обогащения летучими составными частями), глубины из
лияния под водой (следовательно, от внешнего давления столба воды, 
от возможности удержания летучих составных частей до конца кристал
лизации) и скорости их течения.

Одни и те же породы могут образовываться в ходе различных вет
вей дифференциации, но в одних случаях — как ведущий продукт диф
ференциации, в других — как побочный продукт, образующийся попут
но в ничтожных количествах. Кристаллизационная гравитационная диф
ференциация совершалась лишь в самой левой наиболее основной ветви 
(см. табл. 1). Между образующимися породами отсутствуют резкие 
контакты.

Процесс магматической дифференциации совершался скачкообраз
но, с все большим приближением к наиболее чистым и простым сили
катным расплавам—-конечным членам той или иной ветви. Между по
родами, кристаллизовавшимися при расщеплении раплавов отмечаются 
всегда резкие контакты. В условиях начальных стадий магматической 
дифференциации на месте в больших объемах кислого щелочного рас
плава в тектонически спокойной обстановке капли одного дочернего рас
плава в другом успевали занять в теле покрова положение, соответст
вующее своей плотности; они сливались в слои. Магматическая диффе
ренциация на этой стадии происходила в масштабе покрова в целом 
«начерно». Расщепление расплавов в благоприятных условиях продол
жалось далее внутри этих слоев с образованием тонкополосчатых, часто 
ритмичнополосчатых кератофиров и мюджеритов, а также тонкополос-
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С х е м а  п о с л е д о в а т е л ь н о с т и  д и ф ф е р е н

Р од оначальная  основная м агм а, богатая

П р и м е ч а н и е .  З н ак  * обозначает, что расп лав, соответствую щ ий данной породе, способен

чатых магнетитовых пород с мощностями слойков в сантиметры и мил- 
лиметры. В первых обособлялись излишние для них обогащенные магне
титом порции расплава — темные слойки в существенно светлых кера
тофирах +  мюджеритах.

Далее, наоборот, обособлялись излишние для них, обогащенные по
левыми шпатами, светлые слойки. В свою очередь внутри слойков от
мечалось дальнейшее расщепление с образованием микроскопических 
сферолитов, сферокристаллов, агрегатов каплевидной формы одного со
става, заключенных в основной массе другого состава (см. табл. 1 и 
описание разрезов).

В ряде случаев происходило многостадийное расщепление последо
вательно возникавших расплавов. Однако этот процесс «деления» вплоть 
до образования расплавов, соответствующих одно- или двухминераль
ным компонентам, происходил только в условиях достаточно медленного 
охлаждения лавы и только в тех порциях жидкой лавы, которые были 
обогащены магнетитом.

Чрезвычайно интересны ритмичнополосчатые кислые лавы, описан
ные нами в северном крыле структуры Печенги, где каждый «ритм» 
состоит из нижележащего слойка серовато-розового кератофира и вы
шележащего слойка почти черной афанитовой кварц-хлорит-магнетито-
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Т а б л и ц а  1

циации первоначальной магмы
щ елочам и, крем н езем ом , водой, ж елезом  

ренциация на глубине

С убщ елочная кислая  м агм а, обогащ енная FeO  -<■

ция на месте

С убщ елочной  расплав

К ератоф иры

К ислы й расплав

Л иквация

Q — АЬ 
жилки

Q АЬ 
ж илки

АЬ
ж илки

о  —Ti
ж илки

к  дальнейш ей  эволюции.

вой породы. Ритмы представляют собой слои течения, образовавшиеся 
и дифференцирующиеся в процессе ламинарного движения лавы. В ус
ловиях малой скорости течения покрова при ликвации образовались не 
слои, а капли расплава одного состава в другом. Эти капли имеют раз
меры до 1 м (как, например, в районе пос. Никель в кератофировом по
токе у верхнего контакта) и в этом случае очень похожи морфологиче
ски на истинные шаровые лавы. От последних они, конечно, отлича
ются механизмом образования и диагностируются в качестве ликвацион- 
ных капель потому, что цементируются магматической кварц-альбит- 
хлорит-магнетитовой породой с флюидальной структурой, параллельной 
контурам шаров, т. е. «шары» или овалоиды и их цемент по составу 
соответственно аналогичны грубодифференцированным кератофирам и 
мюджеритам и черным альбит-хлорит-магнетитовым породам низов и 
верхов каждого покрова, а также «начисто» дифференцированным в бо
лее поздние этапы слоям течения, ритмичнослоистым порциям кровли 
покровов, ликвационная природа которых не вызывает сомнения. В уже 
«начерно» расслоенном покрове излишек магнетитовой составной части 
в кератофирах +  мюджеритах обособляется в виде овалоидов (в свою 
очередь дифференцирующихся далее — с собственно магнетитовой кай
мой и существенно кварцевой серединой); или, наоборот, излишек кера-
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тофировой составной части обособляется в виде овалоидов в альбит- 
хлорит-магнетитовой породе.

При кристаллизации ранее расщепленных расплавов остаточная га
зово-жидкая фаза, последовательно меняя свой состав, активно воздей

ствовала на кристаллы и приводила 
зг к автометаморфическим изменениям

' (например, метасоматическому за-
240г мещению плагиоклаза ортоклазом,

плагиоклаза и ортоклаза — микро
клином) , а затем обособлялась в не
правильной форме миаролитовые 
пустоты и жилки, кристаллизующие
ся в последнюю очередь. Состав ж и
лок несколько изменялся в зависи
мости от состава кристаллизующее 
гося расплава (см. табл. 1), многие 
из них содержат такие пневматоли-* 
тические минералы, как апатит и 
турмалин. Особенно характерны 
многочисленные гнездообразные вы
деления и жилки в кислых и щелоч
ных породах правой половины таб
лицы с ярко-розовыми полевыми 
шпатами, замутненными гематито-* 
вой «пылью». Многими такие мик
роклинсодержащие жилки рассмат
ривались как более поздние, гранит
ные (например, в районе Гусиного 

озера в восточном крыле структуры), что приводило к неправильному 
заключению о том, что породы Печенги пересекаются гранитами.

4С
Рис. 3. Вариационная д и аграм м а изменения 
химического состава в ряду  магнетитовый 
амфиболовы й сланец — щ елочной кератоф ир

6056 607а 605г бОЗыО химизме некоторых 
дифференциатов можно 
судить по их химическим 
анализам и составленным 28 
по ним графикам (табл. 26 
2; рис. 3, 4).

Графики на рис. 3 и 
4 представляют собой ва
риационные кривые, пост
роенные для дифференци
рованных кислых эффузи
вов и переслаивающихся 
с ними диабазовых пород 
из разных мест структу
ры. Как видно из графи
ков, средние участки ди
аграмм (с содержанием 
S i0 2 48—58%) представ
ляют собой дифференциа- 
гы первого «чернового» 
этапа (до излияния маг
мы); более основные — 
диабазовые породы с мак
симальным содержанием
окислов Са и Mg и более кислые, насыщенные БЮг, отвечающие эссек- 
сит-магнетит-спилитовому ряду пород (средних, богатых щелочами); 
В результате дифференциации последних на месте, после излияния в бо
лее поздние этапы, возникли крайние дифференциаты диаграмм с при-
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Рис. 4. В ариационная ди аграм м а изменения химического 
состава в ряду  кварц-альбит-хлорит-м агнетитовая порода — 
гибридная порода (из контакта д и аб аза  и кислого эффу- 

зи ва)

шб



■ Т а б л и ц а  2

Х и м и ч е с к и е  а н а л и з ы  п о р о д  в е р х н е й  п о л о в и н ы  в т о р о й  в у л к а н о г е н н о й  т о л щ и

Окислы 603а 603и 240а 240г 23 Э 6056 605в 605г 607а 583 461а

S i0 2 74,28 54,22 69,12 59,39 48,29 67,95 40,84 50,96 45,64 56,48 63,74
Т Ю 2 1,05 1,86 0,54 2,16 3,00 1,96 2,00 1,20 2,16 0,95 1,08
А12о 3 9,77 12,25 13,52 14,32 13,68 15,75 13,95 14,59 15,51 13,59 14,36
Г е20 3 0,28 12,63 37,65 8,33 4,18 1,83 19,87 4,79 17,13 1,49 1,60
FeO 6,17 2,43 2,61 3,15 10,68 1,69 10,99 6,61 8,76 6,15 5,15
М пО 0,345 0,15 0,15 0,19 0,25 0,16 0,345 0,315 0,135 0,20 0,16
М дО 0,25 3,05 0,25 1,47 5,44 0,20 1,83 6,71 0,65 6,31 2,44
С аО 1,15 7,25 0,85 3,19 8,17 1,86 2,95 7,81 2,58 6,04 4,12
N a20 1,58 1,05 5,73 5,74 3,72 8,09 5,59 3,40 4,54 3,71 2,53
к2о 0,25 5,25 3,06 1,25 1,00 0,45 0,43 0,21 1,35 3,48 3,01
Р20 3 0,265 0,24 0,165 0,31 0,37 0,21 0,265 0,14 0,425 0,25 0,24
П.п.п. 3,72 0,11 0,36 0,54 1,27 0,08 1,06 3,22 0,62 0,13 1,74
Н г О 105 0.52 0,09 0,05 0,04 0,10 0,08 — 0,10 0,34 1,56 0,06

С у м м а 99,63 100,58 100,09 100,08 100,15 100,32 100,12 100,05 99,84 100,34 100,23

239 — магнетитовый амфиболовы й сланец,
240а — щ елочной кератоф ир,
240г — кварц -альби т-м агн ети товая  порода,
461а — гранодиорит-порфир (плагиопорф ир),
583 — уралитовы й порфирит,
603а, и — гибридная порода (контакт д и аб аза  
и кислого эф ф узива),
6056 — щелочной кератоф ир из ш ара,
605» — кварц-альбнт-хлорит-м агнетитовая поро
д а  — цем ент ш аров,
605г — актинолпт-эпндотовы й ди аб аз ,

607а — кварц -альби т-м агн ети товая 
хлоритом,
603а—607а

порода

соответствую т обнаж ениям  в се 
верной части структуры к северо-западу  от 
пос. Н икель; обн аж ен ия 239—240 — в зап адн ой  
части структуры , к северо-западу от водопада 
на р. Ш уони. Д л я  сравнения приведены хи 
мические анализы  уралитового порфирита 
(583) и плагиопорф ир (из дайки) района П6- 
ро-ярви (461а).

близительно одинаково малым содержанием окислов Са и Mg: слева — 
расплавы, резко обогащенные окислами железа с содержанием S i0 2 
40—46% и небольшим содержанием щелочей, слагающие верхние части 
кислых покровов; справа — расплавы, обогащенные кремнеземом и ще
лочами с минимальным содержанием железа. Слева — ряд соответ
ственно магнетитовых пород, справа — ряд кератофир-мюджерит-аль- 
битит-порфировых пород Последовательно продолжающееся расщеп
ление этих расплавов происходило и далее, как это было показано 
в табл. 1, и наблюдалось в шлифах, но уже не зафиксировано химиче
скими анализами. Только на конечных стадиях многоэтапной дифферен
циации возникают путем кристаллизации сферокристаллы существенно 
альбитового состава.

В Ы В О Д Ы

1. Кислые и субщелочные эффузивы залегают в верхней половине 
второй вулканогенной толщи, в основном выше осадочного горизонта, 
разделяющего эту вулканогенную толщу на две половины.

Не менее трех горизонтов кислых эффузивов с мощностями в де
сятки и единицы метров чередуются в разрезе с более мощными покро
вами эпидотизированных диабазов.

2. Кислые эффузивы представляют собой не дайковые тела, а ла
вовые покровы, что следует из наблюдений над их верхними контак
тами.

3. Кислые эффузивы тесно связаны с основными диабазовыми по
кровами второй вулканогенной толщи как пространственно, так и гене
тически; в тех и других наблюдаются одинаковые породы (например, 
альбитовые порфириты, являющиеся наиболее кислыми членами ряда 
для диабазовых покровов и наиболее основными для кислых) и одина
ковые'процессы ликвации лавовой жидкости в кровле покровов.
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4. Дифференциация единой родоначальной основной магмы, бога
той железом, щелочами, водой, летучими, начиналась на глубине и за 
канчивалась на месте в пределах покрова. В кровле кислых эффузивов 
наблюдаются мелкозернистые альбит-хлорит-магнетитовые почти чер
ные породы мощностью до первых метров, лежащие с резким контак
том на светлых кератофирах или мюджеритах. В свою очередь в аль- 
бит-хлорит-магнетитовых породах наблюдаются резко им подчиненные 
тонкие слойки или желваки (мощностью до 3 см) розоватых кератофи
ров или мюджеритов, а в последних подчиненные им слойки с большим 
содержанием железа и хлорита.

5. Дифференциация и на глубине и на месте происходила путем лик
вации. Последнее обстоятельство доказывается тем, что: а) в кровле по
кровов наблюдаются первично-шаровые (от 1 м до нескольких милли
метров), первично-полосчатые и ритмично-слоистые текстуры; б) раз
ного состава слои или шары и цементирующая их лавовая порода рез
ко отграничены друг от друга, причем породы цемента и шаров меня
ются местами в разных приконтактовых участках одного и того же по
крова по простиранию (мюджерит или кератофир, с одной стороны,хло- 
рит-альбит-магнетитовые породы, с другой); в) широкое развитие флюи- 
дальных текстур, причем микролиты и вкрапленники породы цемента 
«обтекают» шары противоположного состава; г) слияние шаровидных 
тел в полосы течения; д) неясная первичная зональность как в породе, 
образующей шары, так и в породе цемента параллельна контакту между 
ними.

В большинстве случаев, описанных до сих пор нами (Гилярова, 
1959), макродифференциация внутри основных покровов и потоков про
исходила путем кристаллизационной гравитационной дифференциации, 
исключение — ликвация в малых масштабах при образовании вариоли
тов.

6. Более кислый и субщелочной состав родоначальной магмы и обо
гащение ее летучими и железом, по-видимому, способствовали диффе
ренциации путем ликвации (повышенное содержание апатита, турма
лина, водных силикатов, магнетита), так же как и быстрое охлаждение 
^ликвационные текстуры только в кровле покровов).

7. Направление дифференциации внутри основных афанитовых диа
базовых покровов: меланократовые эпидотизированные актинолит-аль- 
битовые диабазы — лейкократовые альбитовые порфириты — хлорит- 
магнетит-альбитовые породы (в малом количестве). По направлению 
к подошве светлые голубовато-зеленоватые диабазы постепенно приоб
ретают темную окраску. К кровле они биотитизированы и ожелезнены.

8. Направление дифференциации внутри кислых покровов: альби
товые порфириты — альбитофиры (кератофиры) — кварцевые кератофи
ры и порфиры — кварц- (хлорит)-альбит-магнетитовые и ортоклаз-аль- 
бит-магнетитовые породы — пегматоидные жилки микроклинового гра
нита— поздние (гидротермально-пневматолитовые повсеместно распро
страненные) кварц-альбитовые и кварц-альбит-микроклиновые обособ
ления, расцвеченные ярко-розовыми и сургучными тонами благодаря 
рассеянной в полевых шпатах гематитовой пыли.

9. Приводится последовательность образования различных пород 
при дифференциации (см. табл. 1).

10. К кровле второго горизонта кислых эффузивов приурочены наи
более ярко выраженные своеобразные шаровые, полосчатые, ритмично
полосчатые и брекчиевидные текстуры, возникавшие в качестве «капель» 
или слоев течения.

11. В основном наблюдалось расщепление кислых расплавов на две 
несмешивающиеся лавовые жидкости, из которых кристаллизовались 
кератофиры или мюджериты и магнетитсодержащие тонкозернистые по
роды, в которых магнетита более 20% (в шлифе), и в ходе дифферен
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циации количество его доходило до 70—80%. Прочие минералы (кварц, 
альбит, хлорит) кристаллизовались в различном сочетании и в различ
ных количественных соотношениях.

12. Наибольшей способностью к последовательному расщеплению — 
дифференциации путем ликвации — при всех прочих равных условиях 
обладали порции жидкой лавы, особенно обогащенные железом и лету
чими.

13. Расщепление лавовой жидкости путем ликвации совершалось 
последовательно и скачкообразно в несколько приемов, если этому не 
мешало чрезмерно быстро наступавшее охлаждение (мелкие шаровые 
обособления в более крупных, тонкая полосчатость внутри более мощ
ных слойков); при таких условиях не могли образовываться сферокри- 
сталлы.

14. Как видно из вариационных диаграмм, в результате первой ста
дии дифференциации образуются основные и средние расплавы, зани
мающие срединные части диаграмм. В результате дальнейшего расще
пления последних в жидком состоянии возникают дифференциаты край
них частей диаграмм.

15. Образовавшиеся в результате ликвации породы с шаровыми тек
стурами нельзя называть шаровыми лавами, как это делают многие ис
следователи (Воловикова, 1955, 1959 и др.) Как следует из определе
ния, каждый шар из истинных шаровых лав должен непременно обла
дать собственной поверхностью охлаждения в контакте с водной или 
воздушной средой (Гилярова, 1959) и представлять собой самостоятель
ное геологическое тело.

16. Описанные Славиком (Slavik, 1926) в Богемии, в то время счи
тавшиеся уникальными «шаровые лавы» с изверженным цементом, чрез
вычайно сходны с описанными в этой статье и, конечно, также являются 
продуктами ликвации единого расплава на месте. Славик считал, что 
они образовались в два приема и что цементирующая шаровые лавы 
очень основная стекловатая порода изливалась позже, цементируя ра
нее образованные шары, что представляется маловероятным.
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В . В . Л Ю Б Ц О В ,
А . М . А Х М Е Д О В ,  А . А. П Р Е Д О В С К И Й

В У Л К А Н И З М  И Н Е К О Т О Р Ы Е  П А Л Е О Н Т О Л О Г И Ч Е С К И Е  
И Л И Т 0 Л 0 Г 0 - Г Е 0 Х И М И Ч Е С К И Е  О С О Б Е Н Н О С Т И  

К А Р Б О Н А Т Н Ы Х  П О Р О Д  П Е Ч Е Н Г И

Составляя весьма незначительную по мощности и распространению 
часть печенгского комплекса, карбонатные породы с органогенными ос
татками тем не менее являются его характерной особенностью. Они 
изучались рядом исследователей (Курылева, 1948; Загородный и др., 
1964; Любцов, 1962).

В разрезе печенгского комплекса карбонатные породы располага
ются на определенных стратиграфических уровнях: в верхних частях 
второй и третьей осадочных толщ, а также на нескольких горизонтах 
четвертой толщи.

Для реконструкции условий образования органогенных доломито
вых пород представляет интерес их совокупная палеонтологическая и 
литолого-геохимическая характеристика. В статье приведены данные по 
разрезам карбонатных пород второй и третьей толщ, в которых, как из
вестно, находятся органогенные остатки, краткая характеристика этих 
остатков и геохимические особенности пород, по которым устанавлива
ется влияние вулканизма на состав осадков.

Разрез верхней существенно карбонатной части второй осадочной 
толщи удобно рассмотреть на примере участка среднего течения р. Ку- 
вернерин-йоки (в северном секторе северного крыла синклинория в рай
оне 59-го километра между поселками Печенга и Никель). Здесь раз
рез карбонатной пачки имеет мощность около 70—80 м и отличается 
большой однородностью и чистотой состава доломитовых мраморов срав
нительно с третьей осадочной толщей. Он начинается с доломитовых 
пород, содержащих существенную примесь хорошо окатанного мономи- 
нерального псаммитового материала. Величина зерен кварца 1— 1,5 мм, 
они обладают однородным строением и прозрачны. Песчанистые доло
митовые мраморы, содержащие до 45% псаммитовой примеси, обра
зуют слои до 2—3 м и чередуются с крупнозернистыми кварцито-песча- 
никами с карбонатным цементом мощностью до 0,2—0,4 м. В песчани
ках отчетливо наблюдается пологая косая и перекрестная слоистость.

Выше по разрезу господствующими постепенно становятся тонкозер
нистые доломитовые мраморы светло-розового цвета, которые вначале 
образуют прослои до 0,5 м, а затем сливаются в единый горизонт об
щей мощностью около 40 м.

В основании горизонта доломитовых мраморов располагается пласт 
мощностью 0,4— 1,5 м, содержащий скопления онколитов, описание ко
торых приводится ниже.

В верхней части горизонта доломитовых мраморов А. М. Ахмедо
вым и А. С. Воиновым в 1967 г. обнаружены остатки строматолитов, 
образующие второй органогенный пласт.

Вверх по разрезу мелкозернистые доломитовые мраморы сменяются 
слоистыми породами с ритмичным переслаиванием песчанистых (мощ
ность пластов 0.4—0,7 м ) и чистых доломитов (мощность 0,1—0,3 ж). 
Песчанистые доломиты из-за присутствия распыленного гематита имеют 
темно-розовую окраску. Песчаные кварцевые зерна хорошо окатаны и
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имеют размер около 1 мм. Мощность всей слоистой пачки 5—8 м. Выше 
по разрезу появляются линзы крупнозернистых кварцитов с доломито
вым цементом. Еще выше количество линз увеличивается, в породах 
сохраняется карбонатный цемент, но появляется примесь туфогенного 
материала. Мощность линз здесь достигает 0,5 м. Установлены признаки 
олокировки (будинажа) кварцитовых линз среди чистого доломитового 
материала. На том же уровне разреза и несколько выше среди доломи
товых пород появляются прослои вишнево-красных карбонатно-кремни
стых пород. Они образованы чередованием топких слоев туфогенного 
кремнистого (2—3 мм) и карбонатного вещества.

Разрез карбонатной 
части второй осадочной 
толщи венчается осадоч
ными брекчиями доломи
тов (величина обломков 
до 50 см), сцементирован
ных туфовым материалом.

Другие разрезы кар
бонатной части• второй 
осадочной толщи, напри
мер обнажающиеся на 
правобережье р. Печенги, 
в принципе сходны с опи
санным как по характеру 
пород, так и по наличию 
органогенных остатков.

Онколиты нижней ча
сти горизонта доломито
вых мраморов второй оса- , _ „г г  г  Рис.  1. Онколиты нижней части горизонта доломитовых
Д О ЧН О Й  Т О Л Щ И  представ- мраморов второй осадочной толщ и печенгского комплекса

ляют собой овальные,
круглые, слабо вытянутые образования величиной 0,2— 1 см и более по 
длинной оси (рис. 1). В шлифах наблюдаются разнообразные типы ра
диально-концентрических микроструктур. В обнажении на выветрелой 
поверхности отчетливо заметна ячеистая структура пород, содержащих 
эти органические остатки. Они таким образом делают содержащий их 
пласт хорошим маркирующим уровнем. Определенные морфологические 
особенности скелета позволяют хорошо распознавать и отличать этот 
тип онколитов. Сейчас стало возможным сравнивать некоторые виды 
печенгских онколитов (см. рис. 1) с онколитами, обнаруженными 
А. Г. Поспеловым в древнейших образованиях Горной Шории. К сожа
лению, стратиграфическое положение онколитов Горной Шории пока 
неясно и возраст вмещающих отложений неизвестен.

Строматолиты второй осадочной толщи приурочены, как отмеча
лось, к верхнему уровню горизонта доломитовых мраморов. Эта особен
ность распределения строматолитов отмечается и в ятулийских терри- 
генно-карбонатных породах Карелии (Соколов, 1963; Бутин, 1966). В 
разрезе участка Кувернерин-йоки они представлены куполовидными 
строматолитами, развитыми в плоскости напластования (рис. 2). Мощ
ность строматолитовой колонки 10 см. Отдельные водорослевые колонки 
по типу строения весьма сходны между собой. Каждая колонка пред
ставляет собой округлое субцилиндрическое образование с наибольшим 
диаметром 7— 10 см и высотой 5—7 см, состоящее из полусферических 
чашеобразных частей, вложенных одна в другую вверх дном. В верти
кальном разрезе видна тонкоизогнутая поперечная слоистость. Ближе 
к основанию колонки слоистость прослеживается слабее (рис. 3). 
Сплошное распространение водорослевых образований на плоскости 
напластования свидетельствует о том, что строматолитовые водоросли
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образовывали рифовые постройки в спокойной обстановке, целиком об
растая субстрат, в отличие от онколитов нижнего органогенного пласта.

Таким образом, суммируя палеонтологические (с учетом данных Во
логдина, 1962; Журавлевой, 1963; Крылова, 1959; Маслова, I960; Бу
тина, 1966 и др.) и литологические данные, можно утверждать, что на
чало времени образования карбонатной пачки отмечено общей стабили

зацией дна мелководного 
морского бассейна. Хорошо 
дифференцированный пели- 
то-псаммитовый материал 
вверх по разрезу постепенно 
теряет свое значение в осад
кообразовании и, наконец, 
совсем исчезает. К этому пе
риоду приурочено появление 
онколитов — округлых кар
бонатных стяжений, продук
тов жизнедеятельности мик
роскопических водорослей, 
свободно перекатывавшихся 
по дну водоема под воздей
ствием течений и волнопри
бойной циркуляции воды. 

Постепенно гидродинамический режим, вероятно, делался все более спо
койным, что привело к возникновению изолированного участка морского 
бассейна с возможной глубиной до 60 м. При этом онколиты исчезли, а

Рис. 3. С хематический разр ез стром аголитовы х колонок, изо
браж енны х на рис. 2

простейшие водоросли образовали колонии строматолитов. В дальней
шем развитии процесса осадконакопления тектонический режим изме
няется. Происходит активизация колебательных движений в области на
копления и питания, начинает поступать дифференцированный псамми
товый материал. Одновременно проявляется и постепенно усиливается 
вулканическая деятельность, увеличивая свое влияние на осадкообразо
вание.

Разрез карбонатных пород третьей осадочной толщи Печенги мо
жет быть рассмотрен на примере участка оз. Иллепин-ярви. Общая мощ
ность карбонатной пачки здесь 55—<60 м. В ее основании расположен 
горизонт темно-серых мелкозернистых доломитов мощностью 10 м. По
рода содержит большое количество (до 22%) тонкого пелитового и ор
ганогенного углистого материала. Необходимо отметить, что нижняя, 
терригенная часть разреза третьей осадочной толщи также характери
зуется значительной примесью углистого вещества, которое совместно 
с пелитовым материалом слагает цемент, а также присутствует во внут
ренних частях зерен доломита в виде тонких включений.

Темно-серые доломиты в разрезе сменяются светлыми полосчатыми 
доломитами. Полосчатость вызывается присутствием тонких слоев доло
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ной толщ и печенгского комплекса. Д лина образц а  30 см



мита с примесью распыленного гематита. Здесь же отмечаются редкие 
маломощные линзы кремнистого материала. В верхней части горизонта 
полосчатых доломитов периодически появляются прослои темных тонко
слоистых доломитов мощностью 0,05—0,2 м. Они образованы переслаи
ванием тонкозернистых розоватых доломитов с 1—3-миллиметровыми 
слоями очень тонкозернистого туфогенного материала.

Разрез карбонатной пачки завершается горизонтом розовых орга
ногенных доломитовых мраморов мощностью 20—25 см. Это среднезер
нистые чистые породы, содержащие незначительную примесь тонкорас
сеянного гематита. Вверх по разрезу количество гематита увеличивается 
и скопления его придают доломитам неясно полосчатую текстуру. Здесь 
же авторами настоящей статьи был встречен прослой строматолитовых 
водорослей мощностью 0,5—0,7 м. Над строматолитовым прослоем до-

Рис. 4. С хем атическая зари совка строматолитовы х водорослевы х пост
роек в доломитовых мрам орах третьей осадочной толщ и печенгского 

комплекса (участок оз. И ллепин-ярви)

ломитовые мраморы обогащены линзовидными участками яшмоподоб
ного кремнистого вещества коричнево-красного цвета. Мощность его лин
зовидных прослоев 0,1—0,2 м. Еще выше по разрезу, после 20-метро
вого необнаженного интервала, обнажаются метадиабазы третьей вул
каногенной толщи. Горизонт органогенных доломитовых мраморов сло
жен двумя типами строматолитовых водорослей, В нижней его части 
водорослевые остатки образуют отдельные крупные бокаловидные ко
лонки высотой до 0,4 м и диаметром в верхней части 15—20 см 
(рис. 4). В связи со значительной перекристаллизацией породы попереч
ная слоистость в колонках слабо заметна и хорошо наблюдается лишь 
на выветрелой поверхности.

На нижних строматолитах расположены сплошные покровные ко
лонии строматолитовых водорослей. Они сохранились значительно луч
ше, что позволяет изучить некоторые элементы их морфологии. Высота 
колонок 3— 10 см, на выветрелой поверхности наблюдается очень тон
кая четкая слоистость, образующая в плане овально-концентрический 
рисунок (рис. 5). В шлифах из-за перекристаллизации породы микро
слоистость не прослеживается.

Полученные литолого-палеонтологические особенности карбонатной 
части третьей осадочной толщи позволяют сделать некоторые выводы 
относительно условий ее формирования. По-видимому, на первых эта
пах отложения карбонатных пород прекращается активное поступление 
высокодифференцированного пелитового материала. Сменяя его, в чи
сто карбонатной среде периодически появляется очень тонкая примесь 
туфогенного материала. Строматолитовые водоросли развиваются во 
время прогрессирующей стабилизации дна мелководного морского бас
сейна с ненормальным солевым режимом. Этот период затишья нару
шается энергичным проявлением основного вулканизма, который при
водит к образованию диабазов покрова третьей вулканогенной толщи.
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Основанные на палеонтологических и литологических данных вы
воды подтверждаются при рассмотрении некоторых геохимических осо
бенностей пород карбонатных частей разрезов второй и третьей осадоч
ных толщ. Основные разновидности пород карбонатных пачек могут 
быть охарактеризованы на примере составов метапелитовых доломитов, 
органогенных доломитовых мраморов и карбонатно-кремнистых туфоген
ных прослоев среди доломитов участка оз. Иллепин-ярви (см. таблицу). 
Первая разновидность иллюстрирует особенности доломитов, несущих 
примесь дифференцированного глинистого материала, вторая—-особен

ности сравнительно чистых пород 
и третья — пород, возникших под 
влиянием подводного вулканизма.

Кали-натровое отношение эф
фективно отражает степень оса
дочной дифференциации не толь
ко для терригенных (Ронов, 1966), 
но и для карбонатных пород 
(Предовский и др., 1967). Кроме 
того, это отношение в осадках 
ощутимо снижается под влиянием 
основного вулканизма. Для ил
люстрации влияния первично-гли
нистой терригенной примеси и 
продуктов основного вулканизма 
на состав карбонатных и близких 
к ним пород второй и третьей оса
дочных толщ приводится график 
изменения кали-натрового отно
шения (рис. 6). Для сравнения на 
нем отражены характеристики су
щественно пелитовых осадков 

нижних терригенных частей разрезов второй и третьей осадочных толщ. 
В обеих толщах кали-натровое отношение резко снижается от метапе
литов к доломитовым породам, а среди последних уменьшается от доло
митов с пелитовой примесью к карбонатно-кремнистым породам, под
черкивая туфогенную природу последних.

Отраженное на рис. 6 падение влияния примеси дифференцирован
ного пелитового материала и рост влияния основного вулканизма, соот-

Рис. 5. В ы ветрелая поверхность строматолитового 
прослоя верхней части горизонта доломитовых 
мраморов третьей осадочной толщ и (участок 

оз. И ллепин-ярви)

Х и м и ч е с к и й  с о с т а в  д о л о м и т о в ы х  и к а р б о н а т н о -к р е м н и с т ы х  п о р о д

№
п/п П роба S I0 2 тюа А1Юз Fe30 3 FeO М аО СаО MgO_,

1
2
3

ИЯ-3 
ИЯ-4 
И Я-5

28,86
7,82

86,36

1,30
0,08
0,04

4,92
0,90
0,72

9,97
0,81
2,50

1,58
0,51
1,88

0,16
0,15
0,02

18,05
34,43

2,37

11.63
13.63 

1,54

№
п/п П роба КоО N a.O П.п.п. Сумма н2о со. s o6m . 

в пересчете 
на S 0 3

1
2
3

ия-з
ИЯ-4 
И Я-5

2,10
0,70
0,70

0,36
0,12
0,30

21,01
40,51

3,24

99,91
99.66
99.67

0,35
0,12
0,18

20,50
40,12

0,41

0,01
0,01
0,02

1—доломит с примесыо первично-пелитового материала; 2 — сравнительно чис
тый органогенный доломитовый мрамор; 3 — кремнистые туфогенные прослои с при
месью доломитового материала.
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ветствующие изменению характера карбонатных пород вверх по раз
резам карбонатных пачек, могут быть подкреплены данными, приведен
ными на рис. 7.

Таким образом, сумма литолого-палеонтологических и геохимиче
ских данных указывает на то, что органогенные доломитовые породы 
второй и третьей осадочных толщ Печенги формировались в мелковод
ных и умеренно глубинных условиях бассейнов с аномальным солевым 
режимом лагунного типа. При этом онколитовые доломиты накаплива
лись на меньших глубинах, чем строматолитовые.

KjO/NjQ мол. кол.
п-'Ю\3вес %  
10

Рис. 6. Х арактер изменения 
отнош ения КгО/ЫаоО в м ега- 
осадочны х породах второй 
(кри вая  А)  и третьей (кри 
вая Б)  осадочны х толщ  пе

ченгского комплекса 
1 — метапелиты ; 2 — долом и
ты с метапелитовой приме
сью; 3 — органогенные доло
митовые м раморы ; 4 — крем- 
нисто-карбонатны е прослои 

в долом итах

Рис. 7. Распределение содер
жаний хром а, ван ади я и ни
келя м еж ду  сравнительно 
чистыми органогенными до
ломитовыми м раморами ( /)  
и доломитовым и мрам орам и 
с вклю чениями карбон атн о

кремнистых пород (2)

Время образования органогенных доломитов совпадает со специфи
ческими моментами в процессе накопления второй и третьей осадочных 
толщ, когда из-за стабилизации тектонических движений постепенно 
прекращается подача дифференцированного терригенного материала и 
благодаря продолжающемуся погружению дна бассейна устанавлива
ются спокойные условия седиментации. Уже на последних стадиях воз
никновения органогенных доломитов в них начинает появляться в виде 
примеси различный вулканогенный материал. Находимые в разрезах 
органогенных доломитов терригенные и туфогенные породы указывают 
на резкое оживление движений и переход к новым вулканическим эта
пам развития печенгского комплекса. Следовательно, органогенные до
ломитовые породы в разрезах Печенги характеризуют максимально спо
койные этапы седиментации перед очередными интенсивными проявле
ниями вулканизма.
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В . А. С О К О Л О В , Л . П . Г А Л Д О Б И Н А ,
А. П . С В Е Т О В ,  К . И . Х Е Й С К А Н Е Н

Ф А Ц И И  Я Т У Л И Й С К О Г О  В У Л К А Н И Ч Е С К О Г О  К О М П Л Е К С А  
Ц Е Н Т Р А Л Ь Н О Й  К А Р Е Л И И

До 70% объема отложений ятулия Центральной Карелии занимают 
породы ятулийского вулканического комплекса (Соколов, Галдобина 
и др., 1965; Соколов, Светов, 1968), включающего основные (диабазовые) 
интрузивные, эффузивные, пирокластические и вулкаиогенно-хемоген- 
ные образования.

Формирование ятулийского вулканического комплекса проходило 
в геотектонических условиях становления молодой платформы на месте 
нижнепротерозойской геосинклинали.

В составе ятулия породы вулканического комплекса занимают опре
деленное стратиграфическое и структурное положение. Эффузивные ос
новные породы, пирокластические и вулканогенно-хемогенные образо
вания располагаются на двух стратиграфических уровнях: в кровле ниж
него и среднего ятулия, т. е. приурочены к регрессивным частям крупных 
осадочных циклов. Основная масса интрузивных основных пород пред
ставлена дайками, силлами и телами другой формы, залегающими сре
ди осадочных пород ятулия, образовавшихся в ходе трансгрессивного 
этапа развития.

Породы вулканического комплекса в возрастном (положение в вер
тикальном разрезе) и в пространственном отношении (фациальные пере
ходы) тесно связаны с различными типами осадочных отложений. Поэ
тому изучение тех и других групп пород как неотъемлемых составных 
частей ятулийского отдела среднего протерозоя (Кратц, 1963; Соколов,
1963) проводилось комплексно с установлением геологических и пара- 
геиетических связей в ряду интрузивных, эффузивных и вулканогенно
осадочных образований. Такой подход к изучению вулканогенных пород 
теоретически подготовлен тем, что в последние годы при изучении древ
них магматических пород с применением формационного метода (Шат- 
ский, 1960; Кузнецов, 1964; Страхов, 1963; Коптев-Дворников и др., 
1967) значительное внимание уделяется установлению генетических свя
зей между интрузивными и эффузивными породами (Устиев, 1963), а 
также между вулканогенными и осадочными образованиями (Страхов, 
1963; Сидоренко, 1963; Дзоценидзе, 1965 и др.).

Однако, ставя задачу фациального расчленения ятулийского вулка
нического комплекса, мы столкнулись с рядом трудностей при выделе
нии и наименовании самих фаций и других таксономических подразде
лений. Эти трудности прежде всего обусловлены следующими обстоя
тельствами:

1. Различием принципов, положенных в основу определения самого 
понятия «фация» в применении к интрузивным, эффузивным и вулкано
генно-осадочным образованиям.

2. Отсутствием на вооружении геологов обоснованных гомологиче
ских рядов терминов с таксономическими подразделениями для обозна
чения групп эндогенных и экзогенных пород.
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3. Неполнотой наших знаний (часто из-за неполноты геологической 
летописи) о характере геологических переходов в парагенетически свя
занных между собой, но образующихся в разных условиях, группах по
род, таких, как интрузивные — эффузивные, эффузивные — осадочные 
и т. д.

4. Сложностью изучения метаморфизованных вулканических и вул
каногенно-осадочных толщ докембрия.

Ятулийский вулканический комплекс объединяет разнообразные 
породы, являющиеся производными базальтовой магмы, которые ча
стично образовались при застывании магмы на различной глубине, а 
частично при излиянии лавы на поверхность с формированием лавовых 
потоков и других продуктов вулканической деятельности.

По условиям и способу (механизму) образования, по взаимоотно
шению с вмещающими породами (средой) среди пород ятулийского 
вулканического комплекса выделяются три основных генетически раз
личных ряда фаций (интрузивный, субвулканический и вулканический), 
подразделяющихся в свою очередь на фации и субфации.

Под фацией подразумевается совокупность физико-химических осо
бенностей процессов образования магматических пород, обусловленных 
конкретными геолого-тектоническими и физико-географическими усло
виями их формирования в различных взаимоотношениях со средой 
(в широком понимании).

В ряды объединяются фации, отвечающие определенным и естест
венно выделяющимся крупным совокупностям геолого-тектонических и 
физико-географических условий. Все ряды фаций тесно связаны между 
собой и могут непрерывно переходить друг в друга. Наиболее логичны
ми границами, определяющими смену физико-химических особенностей 
формирования пород, по-видимому, являются:

а) положение по отношению к дневной поверхности для интрузив
ного, вулканического и субвулканического рядов;

б) наличие или отсутствие прямой генетической связи с наземными 
вулканическими аппаратами для субвулканического и интрузивного 
рядов.

Непрерывность переходов и прерывность состояний вещества, под
черкиваемые в предлагаемой классификации, очевидно, не могут счи
таться ее недостатком, так как отражают диалектическое единство про
тивоположностей природных явлений.

Определения вулканической фации и ряда фаций кажутся наиболее 
оправданными с точки зрения сохранения единства в определении ф а
ции как в первую очередь совокупности условий, в которых сформиро
валось то или иное геологическое тело.

Интрузивный ряд фаций характеризуется кристаллизацией магма
тических расплавов, внедрившихся на различную глубину в ятулийские 
и доятулийские образования, и не имеющих прямой связи с наземными 
вулканическими аппаратами. В зависимости от взаимоотношений с вме
щающими породами, обусловливающих морфологию и величину зале
жей, выделяются фации: дайковая, силлово-лакколитовая, штоковая *.

Дайковая фация включает разновозрастные (не менее двух гене
раций) дайки диабазов и габбро-диабазов, которые образуют секущие 
линейно вытянутые тела протяженностью до 10 км при мощности до 
300 м. Дайки образованы при заполнении диабазовой магмой вертикаль
ных и наклонных расколов, возникающих на контакте ятулийских от
ложений с породами фундамента (внешние разломы), внутри площа
дей развития ятулийских отложений (внутренние разломы). Различа

* А. П . С ветов считает неоправданны м  вы деление дайковой, силлово-лакколи- 
товой и ш токовой ф аций в составе интрузивного ряда  и предлагает относить их 
к числу соответствую щ их субф аций субвулканического р яда  фаций.
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ются дайки групповые, параллельно расположенные, и дайки полуколь- 
цевые, которые установлены около сводовой части крупных брахианти- 
клинальных структур.

Возможно, что часть даек при установлении их генетической связи 
с лавовыми излияниями может быть отнесена к субвулканическому 
ряду фаций.

Силлово-лакколитовая фация представлена пластообразными сим
метрично построенными интрузивными телами габбро-диабазов, кото
рые залегают, в общем, согласно с вмещающими их нижнеятулийскими 
(Чирко-Кемский силл), а чаще верхнеятулийскими отложениями (сил- 
лы в ядрах Суоярвской, Туломозерской, Кумсинской, Селецкой и ряда 
других синклинальных структур). Мощность силлов достигает 100— 
200 м при значительной длине и ширине (до 15 км). В районе оз. Се- 
лецкого описаны переходы силлов по простиранию вначале в кососеку
щие залежи, а затем в линейные крутопадающие дайки мощностью до 
40—50 м.

Штоковая фация включает довольно крупные интрузивные тела 
габбро-диабазов, имеющие неправильную форму. К числу штоков было 
отнесено, например, тело габбро-диабазов южного берега оз. Чинозера. 
Чинозерский шток имеет сложное, несколько асимметричное строение 
и размеры 7 ,5 x 6 —8 км. Сложен шток афанитовыми диабазами, сред
не-, крупнозернистыми, пегматоидными такситовыми и трахитоидными 
габбро-диабазами. Шток прорывает ятулийские отложения распола
гаясь в ядре синклинали.

Характерными особенностями габбро-диабазов, слагающих указан
ные выше интрузивные залежи, являются массивное полнокристалличе
ское сложение и резкие преобладания однороднозернистых (реже такси- 
товых) текстур над порфировыми и миндалекаменными. Габбро-диа
базы чаще имеют светло-серый, серый, иногда розовато-серый цвет. 
Среди них выделяются средне- и крупнозернистые, трахитоидные, пег- 
матоидные, массивные альбититовые разновидности. Все они имеют 
сходный минеральный состав, различаясь количественными соотноше
ниями главных породообразующих минералов, в числе которых нахо
дятся плагиоклаз (альбит-олигоклаз) и обыкновенная роговая обманка. 
Второстепенными минералами являются кварц, биотит, а акцессор
ными-— сфен, апатит, магнетит, титаномагнетит. Минеральные преобра
зования проявляются в эпидотизации и хлоритизации.

На контакте габбро-диабазов с вмещающими породами в послед
них образуются зоны экзоконтактных изменений: в карбонатных поро
дах возникают зоны тремолит-актинолитовых и тремолит-альбитовых 
скарнов с обильной пиритовой вкрапленностью (мощность зон 1,5— 
2,0 м)\ в кварцито-песчаниках наблюдаются хлоритизация, перекристал
лизация цемента и т. д.

Химические анализы габбро-диабазов приведены в табл. 1.
Субвулканический ряд фаций представлен образованиями магмо

подводящих каналов, имеющих выход на дневную поверхность, и, по-ви
димому, связан непрерывными переходами как с предыдущим интру
зивным, так и с последующим вулканическим рядами.

Породы, соответствующие этому ряду фаций, имеющие несогласное 
секущее залегание среди средне,- нижне- и доятулийских образований, 
слагают некки разной формы и размера, заполняют трубки взрыва и 
т. д. По своей природе (промежуточные между интрузивными и эффу
зивными) эти образования несут в себе на разной глубине залегания 
различные признаки (вертикальная зональность): интрузивных породна 
глубине и вулканических в местах выхода магмы на поверхность.

Этим, по-видимому, и можно объяснить то, что в понятие «субвул
канические» разные авторы вкладывают различный смысл, относя сюда 
либо все магматические образования, прорывающие вмещающие породы
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Т а б л и ц а  1

Химический состав габбро-диабазов и их числовые 
характеристики по А. Н Заварицкому

Компоненты 1 2 3 4 5 6

S i 0 2 52,46 54,74 51.76 47,10 48,56 53,30
т ю 2 1,78 1,61 1,93 2,08 0 , 8 8 2 , 0 1

А12о , 9,80 14,21 14,29 12,72 12,16 13,33
Fe20 , 7,16 6,41 8,08 11,84 4,91 2,91
FeO 4,42 6,16 5,99 5,35 4,65 6,46
MnO 0,16 0,16 0,15 0 , 2 0 0 , 1 2 0,17
MgO 6,32 5,67 5,09 6,33 6,27 7,69
С аО 6,60 2,65 4,16 8,24 8,97 4,06
Na20 5,15 4,94 5,65 3,59 2,92 5,46
K20 1,07 1,16 1 , 2 0 0,92 3,00 0,83
н 2о 0,09 0,40 0,32 0,34 0 , 2 1 0,29
Р20 6 — .— — — 0 , 1 2 0 , 2 1

CuO _ _ — — 0,006 0,005
N iO 0,006 0,004 0,013 0,016 0,015 0,018
С аО 0,007 0,008 0,009 0,009 0,008 0 , 0 1 0

S 0 , 1 2 0,230 0,280 С леды Следы 0 , 0 1

П.п.п. 4,68 2,31 1,70 1,74 7,14 2,95

С у м м а 99,69 100,42 100,32 100,45 99,93 99,70

Ч и словы е хар актер и сти ки

S 51,8 63,9 59,8 54,93 54,7 60,9
а 13,0 12,5 14,02 9,2 1 1 , 1 12,9
b 2 1 , 8 20,9 23,7 32,0 28,4 23,9
с 3,4 3,2 2,5 3,9 2 , 8 2,3
Г 28,8 54,4 53,2 47,7 31,7 35,9
тп' 49,3 45,5 35,9 33,2 38,6 53,3
с' 2 1 , 8 — 1 0 , 8 1,9 28,7 1 0 , 8

а' — 0 , 1 — — — —
Q — 5,8 — 1 , 6 — 1 0 , 8 — 12,4 — 9,6 - 6 , 3

а! с 3,8 3,8 5,7 2,4 3,9 5,7
п 87,8 8 6 , 6 87,7 85,6 59,6 90,9
t 2,5 2 , 2 2,7 3,2 1,3 27,6
9 8 , 8 25,5 28,8 31,4 15,3 1 0 , 1

1 — габбро-диабаз крупнозернистый; 2 — габбро-ди абаз пегматоидны й, аналитик 
Г. И. Капустина; 3 — габбро-ди абаз среднезернисты й; 4 — габбро-ди абаз афанито- 
вый, аналити к 3 . П ом азан ; 5 — габбро-ди абаз среднезернисты й, аналитик Р. С. М ель- 
янцева; б — габбро-диабаз среднезернистый, аналитик В. А. Ч икиш ина.

(Тащинина, 1960; Сопко, Чернышев, 1962), либо породы только жерло- 
вых фаций (Абдуллаев, 1961). Е. Б. Яковлева (1957), определяя поня
тие субвулканической фации, пишет, что породы этой фации «образова
лись при движении лавы к поверхности. В силу ряда причин лава не 
достигла ее, и формирование пород происходило на некоторой глубине». 
В этом определении, говорящем о движении магмы (а не лавы) к по
верхности, к сожалению, не нашла четкого отражения генетическая связь 
данных образований с наземными вулканическими аппаратами. В тож е 
время в жерловую фацию выделены породы, которые «образовались 
при движении магмы к поверхности, имея с ней непосредственную 
связь», что, по нашему мнению, чрезмерно расширяет объем жерловой 
фации, так как соответствует всему субвулканическому ряду фаций. 
Последний, по-видимому, более естественно разделять на фации подво
дящих магматических каналов и жерловую.

Фация подводящих магматических каналов представляет собой кор
ни подводящих каналов, где магматические породы имеют секущие кон-
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такты с вмещающими отложениями и полнокристаллическое сложение. 
К этой фации в Центральной Карелии отнесен Орченьский некк, кото
рый установлен на северном берегу оз. Сегозера в районе Орчень-Губы.

Здесь на протяжении 6 км при мощности до 500 м в северо-запад- 
ном направлении прослеживаются круто залегающие трахитоидные раз
нозернистые габбро-диабазы. В центральной части некка прослежены 
крупнозернистые, местами пегматоидные розовато-серые габбро-диа- 
базы, которые к краевой части сменяются более мелкозернистыми и тем
ноцветными разностями пород (см. табл. 1). Габбро-диабазы секут по
лого залегающие толщи нижнего и частью среднего ятулия и в свою 
очередь перекрываются полого залегающими осадками верхнего ятулия. 
Принадлежность этого некка к числу подводящих каналов среднеяту- 
лийских излияний определена по совокупности геологических и палео- 
вулканических (текстуры течения) признаков. Имеются предположения, 
что подобные же подводящие каналы находятся в районе Медвежьегор
ска, Янгозера, Тунгуды и в ряде других мест.

Жерловые фации образуются в местах непосредственного выхода маг
мы на земную поверхность и среди древних, особенно докембрийских 
образований встречаются чрезвычайно редко. Поэтому большой геоло
гический интерес имеет находка остатков вулканической постройки в 
районе пос. Гирвас (Светов, Голубев, 1967). Описание Гирвасского вул
кана дано А. П. Световым и А. И. Голубевым в статье настоящего сбор
ника.

Вулканический ряд фаций объединяет продукты вулканических из
вержений на поверхность земли, которые залегают согласно с осадоч
ными породами (эффузивная фация; Коптев-Дворников и др., 1967). 
В зависимости от механизма извержения и физического состояния про
дуктов вулканической деятельности в ятулии выделяются фации: теку
чих лав, твердых выбросов и фумарольно-сольфатарная. Характерной 
особенностью образований, вулканогенного ряда фаций является то, что 
они локализуются как инородные тела в различных фациальных обста
новках седиментационных областей с незначительным влиянием среды 
на их облик и состав.

Фация текучих лав  соответствует поверхностным излияниям основ
ной лавы. В ятулии она представлена серией последовательно залегаю
щих друг на друге потоков (покровов), которые образовались при из
лиянии лавы в конце нижнего и среднего ятулия. В нижнем ятулии в 
разных районах произошло излияние от одного до четырех потоков 
с суммарной мощностью до 80 м. Потоки не выдержаны по простира
нию, выклиниваются. Лишь отдельные из них прослеживаются на рас
стоянии до 15 км от предполагаемых центров излияний. В среднем яту
лии произошли более мощные излияния основной лавы. В разных райо
нах описано от 1 до 15 потоков (или покровов) с суммарной мощностью 
до 360 м. Площадь, занимавшаяся лавами в Центральной Карелии, пре
вышала 15 000 км2.

Лавовые потоки (покровы) имеют различную мощность (от 1 до 
50 м) и слагаются эпидотизированными диабазами, роговообманковыми 
и диабазовыми порфиритами, манделыптейнами, шаровыми и пенистыми 
лавами, автобрекчиями. По строению вертикального разреза среди по
токов наиболее типичны семь типов, изображенных на рис. 1. Для них 
характерна резкая асимметрия разреза с постепенным переходом от 
одной разновидности пород к другой. В основании потоков обычно на
ходятся афанитовые диабазы, в разной степени эпидотизированные 
(с небольшими скоплениями миндалин), выше порфириты и в кровле—• 
мандельштейны, пенистые лавы и другие породы, характерные обычно 
для кровли потока. Установлена следующая закономерность в распре
делении разных типов потоков в вертикальном разрезе лавовых толщ. 
Потоки, сложенные шаровыми лавами или содержащие шаровые лавы
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в кровле, в большинстве случаев встречаются в основании и реже в се
редине лавовых толщ. Потоки с автобрекчиями в кровле тяготеют к сред
ней части, а потоки с обильными гематит-кремнистыми миндалинами 
(пенистые лавы) залегают в верхней части разрезов лавовой толщи. 
О выдержанности лавовых потоков по простиранию данных мало. Уста
новлено, например, что поток с шаровыми лавами в районе Каличьих 
островов и восточного берега Сегозера протягивается без существенных

а 6 a d
2 \ Z Z [ 1

7777/77/7},
№ з~г 5 =

Рис. 1. Геолого-литологические колонки туфогенно-осадочных пород ятули я Карелии
I — восточный берег оз. Сегозеро; II  — юго-восточный берег оз. Сегозеро; II I  — оз. С алва-Л ам пи; 
IV — оз. Сундозеро; V — пос. Гирвас. 1а — туфы витрокластические; 10 — туфы  лито-витрокласги- 
ческие; 2а — туффит, 26 — туф ф ит с гематитом; 3 — кремнистый туф ф ит; 4 — карбонатно-крем нис
тая  порода; 5 — карбонатны й туф ф ит; 6 — глинистый туф ф ит; Та — туф опесчаник, 76 — туф огра- 
велит; § — горизонтальная слоистость; 9 — горизонтальная ритм ичная слоистость; 10 — гори зон таль
ная преры вистая слоистость; 11 — водооползневая текстура; 12 — зн аки  ряби; 13— косоволнистая 
слоистость; 14 — косая слоистость; 15 — призм атическая отдельность; 16 — трещ ины усы хания; 
17— 18—19 — текстуры  давления; 2 0 —‘песчаники; 21 — эф ф узивны е породы; 2 2 — гранитные конгло

мераты

изменений не менее чем на 12 км. В этом же районе поток с пенистыми 
лавами также без существенных изменений прослежен на протяжении
10 км. В районе г. Медвежьегорска отдельные потоки прослеживались 
на 10— 15 км. При этом их общая мощность и мощность «порфирито- 
вой» и «манделынтейновой» зон изменялись незначительно. Во всех ука
занных случаях, по-видимому, наблюдались только части потоков, име
ющих на самом деле значительно большую протяженность.

Характерной особенностью лавовой фации является наличие в по
токах различных признаков течения (Соколов, Светов, 1968).

Направления течения лавы, установленные по сумме признаков, 
обычно совпадают с направлением уменьшения мощности потоков и их 
выклиниванием из разреза и, таким образом, дают основание судить 
о местоположении центров излияний.

Формирование лавовых потоков происходило в различных фациаль
ных обстановках. К такому выводу помогает подойти текстурный ана
лиз осадочных пород, подстилающих потоки или переслаивающихся
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с ними. Кроме того, текстурные особенности лав несут иногда признаки 
наземных или подводных излияний. О подводном излиянии лав свиде
тельствует незначительная степень окисленности лав и зеленокаменный 
облик, в то время как лавы наземных (континентальных) излияний 
имеют весьма высокую степень окисленности, значительную гематиза- 
дию, в результате чего породы принимают грязно-бурые, красновато
бурые оттенки, которые аналогичны породам краснокаменного облика.

Как в наземных, так и в подводных условиях излияние лав носило 
спокойный характер, о чем можно судить по коэффициентам палеоэк- 
сплозивности, равным 2—5%. Данные о характере контактов и контак
товых изменений, типе отдельности лавовых потоков и ряд других све
дений изложены В. А. Соколовым и А. П. Световым в другой статье 
сборника.

Химические анализы некоторых типов пород из лавовых потоков 
приведены в табл. 2 и 3.

Т а б л и ц а  2

Химический состав нижнеятулийских диабазов и их числовые 
характеристики по А. Н. Заварицкому

Компоненты 1 2 3 4 5 6

SiOo 50,74 51,01 41,45 52,62 51,86 53,66
тю2 0,94 0,93 1,06 1 , 8 6 1,60 1,61
a i 2 o 3 14,90 13,45 17,80 14,10 13,94 12,91
F e 2 0 3 3,69 4,57 1,62 4,91 6,80 3,48
FeO 9,85 8,78 5,83 5,75 7,83 7,76
М пО 0,24 0,17 0,17 0 , 2 0 0,19 0,23
M gO 6 , 2 1 6,45 6,37 4,42 5,60 6,08
С а О 6,91 8,61 10,59 10,64 4,68 7,54
N a20 2,61 1,50 4,92 3,00 3,33 3,56
К 20 0,37 0,33 0,04 0 , 2 1 2,82 0,37
Н 20
Г» г\

0,27 0,15 0,19 0,30 0 , 2 0 0,23

С иО _ _ 0,018 _ __ _
N iO 0 , 0 1 0 0,009 0,013 — — --
С оО 0 , 0 1 2 0,008 0,005 — ‘ — --
S 0 , 0 2 0 0 , 0 2 0 0 , 0 1 1 — — --

П.п.п. 3,67 3,88 9,61 2 , 1 2 1,45 2,59

С у м м а 100,40 99,83 89,65 100,13 100,30 1 0 0 , 0 2

Ч исловы е х ар ак тер и сти к и

S 60,6 60,9 53,5 62,4 60,1 62,0
а 6,5 3,9 1 2 , 1 6,9 11,3 8 , 2

b 25,7 27,7 24,0 24,5 25,0 25,4
с 7,00 7,3 7,2 6 , 2 3,6 4,4
г 51,29 40,49 29,1 40,6 53,9 41,3
т ' 42,3 40,9 44,4 1 , 0 37,8 40,2
с' 6,3 1 2 , 6 26,4 28,4 8,3 18,5
Q 1 , 1 6,4 — 24,4 —4,8 — 6 , 0 —3,2

а/с 0,9 0 , 6 1 , 6 1 , 1 3,1 1 , 8

п 91,4 87,3 99,4 96,0 64,1 94,3
t 1,3 1,3 1 , 8 2,7 2 , 2 2 , 2

V 12,7 14,6 3,4 17,1 29,5 1 1 , 6

1—3 — ди аб азы , аналитик В. Ф. Л обанова; 4 — д и аб аз  крупнозернистый; 
5 , 6 — д и аб азы , аналити к Н . П . Л ебедева.

Фация твердых выбросов (эксплозивная) включает различные по 
величине фрагментов продукты вулканических выбросов, образующиеся 
при взрывах, которые после некоторого переноса в атмосфере осажда-
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Т а б л и ц а  3
Химический состав среднеятулийских эффузивов и их числовые 

характеристики по А. Н. Заварицкону

Компоненты 1 2 3 4 5 6

S iO a 51,30 50,12 49,20 48,21 47,85 47,20
Т Ю г 1,06 0,99 1,04 1,32 0,99 1,52
А12 0 3 15,19 15,73 14,60 13,63 15,50 13,16
F 6 2 O 3 3,56 3,46 3,45 3,62 1,72 3,97
FeO 7,83 7,93 7,23 10,15 9,48 11 ;89
М пО 0,16 0,15 0,16 0 , 2 1 0,18 0 , 2 0

M gO 5,66 6,59 5,41 6,79 6 , 8 8 7,44
С аО 7,44 8,56 11,13 8,67 1 0 , 2 1 6,90
N a20 4,64 3,60 3,94 3,65 3,60 3,42
К 2 0 ф 0,33 0 , 2 1 0,17 0 , 2 1 0,25 0,33
Н 20 0 , 1 0 0,27 0,14 0,15 0,15 0,16
Р 2 0 6 0,08 0 , 1 2 0,08 0,03 0,18 0,08
С иО 0,004 0 , 0 0 1 0,006 0,014 0 , 0 1 0 0,014
N iO 0,030 0 , 0 2 0 0 , 0 2 0 0,040 0,040 0,030
С оО 0,006 0,009 0,005 0,007 0,009 0,008
S 0,05 Н е обн. С леды 0 , 0 2 0,017 0 , 0 1 0

п п.п. 2 , 8 8 2,29 3,33 3,82 3,11 4,16

с у м м а 100,31 100,04 99,90 100,53 100,17 100,47

Числовы е х ар ак тер и сти к и

S 59,7 58,8 57,7 56,3 56,2 55,6
а 1 0 , 8 8,3 9,0 8,4 8,4 8,7
Ь 24,6 26,2 27,8 30,2 28,9 31,4
с 4,9 6,3 5,6 5,01 6,3 4,9
Г 43,5 41,2 36,4 43,1 37,4 47,9
ш' 39,2 43,3 33,5 38,3 40,8 40,55
с' 14,3 15,5 30,0 18,6 21,7 11,5
а' — — — — _ _
Q —7,0 —5,6 — 8 , 0 — 9,1 — 1 0 , 8 — 9,8
а/с 2 , 2 1 , 2 1 , 6 1,7 1,3 1 , 6

п 95,5 96 97,2 96,4 95,6 94,0
t 1,5 1,5 1,5 2 , 0 1,5 2,4
<Р 12,4 11,4 10,7 10,3 5,1 10,9

1 — д и аб аз , 2 — манделы итейн , 3 — ди аб аз; 4 — порфирит, 5 — порфирит, 6 — д и а 
баз. А налитики: 1, 3, 4, 6 — Г. М. Б раги н а; 2, 5 — В. Ф. Л обанова.

лись на разном удалении от центра извержения, попадая в различные 
фациальные обстановки (группы фаций и фации) седиментационных 
областей.

Спокойный характер ятулийского вулканизма определил незначи
тельное (относительно массы лав) количество устанавливаемых в раз
резах твердых выбросов. В нижнеятулийскую вулканическую фазу вы
бросы пеплового материала предшествовали (район Прионежья) излия
ниям, сопровождали их (район Янгозера) и завершили заключительную 
стадию вулканизма (район Сегозера). В среднеятулийскую вулканиче
скую фазу вулканические взрывы происходили неоднократно, что при
водило к формированию нескольких горизонтов туфов и других пород, 
переслаивающихся с лавовыми потоками. Продукты вулканических вы
бросов образуют маломощные (0,5—5,0 м ) залежи с быстрым выклини
ванием по простиранию (рис. 1, 2), что обусловливает их часто линзо
образную форму. По своему составу и строению эти залежи неодно
родны, так как в них чередуются прослои, сложенные разным количест
вом вулканического и осадочного материала: туфы, туффиты и туфоген-



ные породы. Туфы, содержащие не более 10% осадочного материала, 
представлены хлоритовыми, хлорит-биотитовыми, биотит-хлоритовыми 
и реже биотитовыми разностями, имеющими зеленовато-серый, темно- 
зеленый, фиолетовый и другие цвета. В виде примесей в туфах раз
виты серицит, сфен, лейкоксенизированный титаномагнетит, альбит, цир
кон, а также значительное количество новообразованного турмалина. 
Химический состав туфов приведен в табл. 4. По типу пирокластиче- 
ского материала туфы относятся к витрокластическим разностям. 
Они образуют прослои от 2—3 см до 1—3 м среди туфогенных пород. 
Туфы имеют неслоистую или неяснослоистую массивную текстуру и пе-

СЗ
Елмоэеро

ЮВ
ПялозероСегозеро

Рис. 2. Ф ациальиы й проф иль вулканогенно-осадочны х пород ятули я Ц ентральной и Ю жной
Карелии

1 — субвулканический ряд . В улканические ф ации: 2 — л авовая , 3 —  туф овая , 4 — туф окрем 
нистая. В улканогенно-осадочны е ф ации: 5 — крем нисто-карбонатная, 6 — туф оглинистая, 7 — 
гем атит-долом ит-глинистая; S — бассейновая ф ац иальн ая  обстановка с терригенны м осадко- 
накоплением; 9 — бассейновая ф ац и альн ая  обстановка с карбонатны м  осадконакоплением ; 

/0 — континентальная ф ац и альн ая  обстановка; 11 — доятулийский ф ундам ент

реслаиваются с кремнистыми прослоями, а также с туффитами и дру
гими туфогенными породами.

Вулканогенный материал, подвергшийся обработке в ятулийских 
седиментационных областях наряду с кластическим материалом из лю
бых иных источников, очевидно, уже не может быть основой при опре
делении фациальной принадлежности осадков, которая должна осуще
ствляться в соответствии с. категориями седиментации. Однако, подчер
кивая важность и значение вулканизма в истории накопления ятулий-

Т а б л и ц а  4
Химический состав хлоритсодержащих туфов

Компоненты l 2 3 Компоненты 1 2 3

SiOo
т ю 2
А 12Оч
F e 2 0 3

FeO
M nO
M gO
С аО
N a20
к 2о

33,76
0,82

14,14
8 , 0 2

4,82
0,13

15,94
7,74
0,50
1 , 2 1

44,45
1,37

11,83
13,90
4,07
0,06

13,95
1,83
1 , 6 8

0,56

37,92
1,50

2 1 , 0 0

17,82
2,45
0,074
7,06
0,92
0,17
5,79

р„о5
н„о
СиО
С оО
№ 0

S
Г1 .п.п.

0 , 1 0

0,05

12,92

0,08
0,06

12,53

0 , 8 6

4,96

С у м м а 1 0 0 , 1 2 100,55 1 0 0 , 0 2

А налитики: 1, 2 — Н. Д . М алькова, 3 — Т. М. Б рагина.
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ских толщ, образования, соответствующие различным фациальным об
становкам (группам фаций, фациям) и имеющие в своем составе мате
риал вулканического происхождения, отвечающий также различным вул
каническим фациям (и реже рядам фаций), мы считаем необходимым 
выделить в вулканогенно-осадочные ассоциации пород.

В связи с этим туфогенные образования с примесью более 10% оса
дочного материала следует относить к соответствующей вулканогенно
осадочной ассоциации, а именно — к туфогенной.

Т у ф о г е н н а я  а с с о ц и а ц и я .  Эта ассоциация объединяет обра
зования, состоящие на 90—50% из туффитов и на 50— 10% из туфоген
ных пород.

Туффиты содержат от 10 до 50% туфогенно-осадочного материала. 
Состав их туфового материала близок к составу туфов. По крупности 
туфового материала в этой группе выделены псаммитотуффиты и алев- 
ротуффиты. Нередко туффиты чередуются со слойками кремнистого и 
кремнисто-карбонатного материала и слойками, обогащенными гема
титом. Наличие в туффитах наряду с пирокластическим большого ко
личества осадочного материала определяет четкие текстурные особен
ности пород. В туффитах прослежены простая горизонтальная, преры
вистая, ритмичная горизонтальная, мелкая косо-волнистая и косая слои
стости. Встречены в ряде мест текстуры оплыва, а на плоскостях на
пластования знаки ряби.

Туфогенные породы в преобладающей своей части сложены терри- 
генно-осадочным материалом, содержат лишь от 10 до 50% пирокласти- 
ческого материала, представленного перекристаллизованными в хлорит 
и биотит пепловыми частицами. Обломочный материал в различной сте
пени окатан и представлен кварцем, кварцитом, сланцами, в меньшем 
количестве магнетитом, сфеном, апатитом, цирконом, турмалином. 
В данной группе пород преобладающее развитие имеют туфогравелиты, 
туфопсаммиты и туфоалевриты, которые переслаиваются с осадочными 
породами различного состава.

Структуры туфогенных пород аналогичны типично осадочным — 
псаммитовая, алевролитовая, пелитовая, текстуры — горизонтальнослои
стые и косослоистые.

Отмеченные выше вулканогенно-осадочные ассоциации пород об
разовывались в условиях различных фациальных обстановок, что на
шло отражение в их структурных, текстурных особенностях и харак
тере обработки обломочного материала.

Фумарольно-сольфатарная фация ятулийского вулканизма — это 
выделение различных растворов и газов из остывающей лавы. Отмечен
ные в ряде лавовых потоков газовые пузыри и пенистые лавы явля
ются свидетелями многообразного, но слабо еще изученного процесса 
отделения от лавы летучих компонентов. В составе ятулийских вулка
нических толщ продукты описываемой фации представлены в основном 
яшмовидными силицитами, которые встречены в ряде районов среди 
нижне- и среднеятулийских вулканитов. Это тонкозернистые пластовые 
с полураковистым изломом породы красно-бурого, сургучного, вишне
вого, серовато-зеленого, темно-зеленого цвета с тонкой полосчатостью 
(слоистостью). Микроскопически устанавливается гранобластовая, рав
номернозернистая структура породы, сложенной кварцем с различным 
количеством примеси хлорита, гематизированного магнетита, гематита, 
карбоната, эпидота, тремолита. Преобладание тех или иных минералов- 
примесей (хлорита или гематита) обусловливает расцветку породы. Хи
мические анализы силицитов приведены в табл. 5.

Яшмовидные силициты (рис. 3) образуют маломощные жилы, лин
зы, сложной формы гнезда разных размеров (от 0,6—-1,0 до 4 м) среди 
манделынтейнов и шаровых лав в кровле лавовых потоков, заполняя их 
неровности. В виде прослоев мощностью до 1 м они залегают среди ту-
186



Т а б л и ц а  5

Химический состав яшмовидных силицитов, 
гейзеритов и травертинов Центральной 

Карелии и Камчатки

Компоненты l 2 3 4

S i 0 2 86,47 88,37 32,00 38,22
т ю 2 0 , 2 1 0,05 — 0,08
AI2 0 3 5,25 0,61 2,74 1,93
F e 2 0 3 0,85 3,76 0,19 0,59
FeO 1,65 — — 1,65
М пО 0,05 — — 0,32
MgO 2,14 0,06 0,82 1,52
C aO 0,44 1,33 32,14 30,60
N a20 1,40 — — 0,34
к 2о 0,32 — — 0 , 1 2

p 2 o 5 С леды 0 , 1 2 0 , 2 1 С леды
A12 0 3 — 0 , 2 1 — ' —
B0O3 — 0,17 — —
s o 3 — 0 , 1 1 0,13 —
s 0,07 — — 0,04
C uO 0,016 — — С леды
C oO С леды — — —
N iO — — С леды
П.п.п.
H 20

1,19
0,09 |  5,15 } 5,79 24,11

0,18

С у м м а 1 0 0 , 1 1 99,94 1 0 0 , 0 0 99,68

1 — яш мовидны й склицит, урочищ е Воронов Бор, аналитик 
Т. М. Б раги н а; 2 — гейзерит, К ам чатка, аналити к Г. Ф. П ро
коф ьева; 3 — ш апинский травертин , К ам чатка, аналитик 
Н. Н . П остникова; . 4 — травертин , оз. С егозеро, аналитик 
Т. М. Б рагин а.

фов и туффитов, переслаивающихся с покровами. На некотором удале
нии от вулканических аппаратов сформировались, по-видимому, крем
нистые образования, залегающие среди туфогенно-песчанистых осадков 
среднего ятулия в районе г. Медвежьегорска. Они имеют здесь форму 
линзовидных прослоев мощностью до 0,5 м, а также слагают обособле
ния овальной, караваеподобной, цилиндрической и другой формы раз
мером до 20 см.

Эти и ряд других образований, сформировавшихся при участии про
дуктов деятельности фумарол и сольфатар и осадочного материала, как 
и в случае с туфами следует относить к вулканогенно-осадочным ассо
циациям.

Вулканогенно-осадочные ассоциации, как уже указывалось, объеди
няют образования, полученные при совместном накоплении в различной 
степени переработанного материала вулканического происхождения (пи- 
рокласты, растворы) и осадочного материала. Накопление осадков та
кого смешанного состава происходило в различных фациальных усло
виях, имевших место в ятулийских седиментационных областях.

Ниже характеризуются еще три вулканогенно-кремнистые ассо
циации, имевшие существенное распространение в ятулийских бассей
нах: туфово-глинистая, кремнисто-доломитовая и гематит-доломит-гли- 
нистая.

Т у ф о в о - г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  известна в основании сред
него ятулия в районе Пялозера, а также в основании второго осадоч
ного цикла среднего ятулия в районе Пялозера, Суоярви, Туломозера 
(Соколов, 1963). Здесь залегают разноцветные глинистые, карбонатно
глинистые, песчано-глинистые сланцы, частью туфосланцы, песчаники



с карбонатным цементом, доломиты (песчанистые и кремнистые). Мощ
ность пород до 90 м (рис. 4).

Преобладающими породами здесь являются серые, синевато-серые, 
бурые и др. тонкозернистые породы (сланцы) обычно с тонкой горизон
тальной слоистостью или реже массивные неслоистые. В некоторых про
слоях этих пород микроскопически отмечаются включения скоплений 
хлорита, подобные тем, что слагают туфы. По химическому составу эти 
породы стоят ближе к туфогенным образованиям, чем к нормально оса

дочным породам (глинис
тым сланцам), и поэтому 
они отнесены к ряду вул
каногенно-осадочных по
род. Доломиты, переслаи
вающиеся со сланцами, 
имеют серовато-белый, 
розовый, бурый цвет и 
различную величину зе
рен. В них развиты жел
ваки кварца, песчанистые 
и глинистые прослойки. 
Слоистость горизонталь
ная, крупная, иногда пре
рывистая; встречаются 
стилолиты. Судя по тек
стурным признакам и со
ставу пород, они образо
вались в условиях спокой
ного мелководного мор
ского бассейна.

К р е м н и с т о  - д о 
л о м и т о в а я  а с с о ц и 
а ц и я  установлена в со
ставе второго осадочного 
цикла среднего ятулия, 
синхронного по времени 
формирования излиянию 
лав среднего ятулия в 
районе Прионежья, Суо- 
ярви, Туломозера и Мало
го Янисярви, где в соста

ве 30—50-метровой пачки описаны в основном разнозернистые (чаще 
тонко- и мелкозернистые), разноцветные (белые, розовые, красные, бу
рые) доломиты, реже известняки. Главной особенностью этих пород яв
ляется наличие в них значительного количества кремнистого материала, 
который слагает слои, линзообразные прослои, желваки различной фор
мы и размеров (рис. 5). Располагаются они согласно со слоистостью 
вмещающих пород. Кварцевые (кремнистые) включения и слои слага
ются тонкозернистой плотной породой с полураковистым изломом. Цвет 
их обычно серый и темно-серый, розовый и коричневый и т. д., но всегда 
более темный, чем у вмещающих пород. Некоторые кремнистые поро
ды имеют тонкую слоистость и похожи на яшмы. В кремнях микроско
пически устанавливается микрогранобластовая, лейстовидная структура 
и кварцевый, кварц-карбонатный и реже апатит-кварцевый состав. 
Кварцевые зерна величиной 0,009—0,05 мм имеют овальные, прямоли
нейные, извилистые контуры и тесно соприкасаются друг с другом. Со
держат тонкодисперсную примесь, по-видимому, слюдистых и рудных 
минералов.

Для карбонатных пород этой ассоциации характерны горизонталь-

_____
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Рис. 3. Включения яш мовидных силицитов в ди аб азах  
ятулия

1 —  глинистые сланцы ; 2 —  песчаники и туфогенные песча
ники; 3 — ди аб азы  с вклю чениями яш мовидных силицитов; 

4 — мандельш тейны
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пая, иногда прерывистая слоистость и стилолитовые швы. Это отложе
ния морского бассейна, куда в значительном количестве поступал вул
канический кремнистый материал. С генетической точки зрения этот 
материал в основном является продуктом фумарольно-сольфатарной 
деятельности ятулийского вулканизма. Не случайно поэтому эти обра
зования выделялись как отложения «карбонатно-яшмовой субфации» в 
составе «отдаленно-кремнистой фации» (Соколов, Светов, 1967).
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Рис. 4. Колонка туф ово-глинисю й 
ассоциации

1 — песчано-глинисты е сланцы ; 2 — 
песчаники с карбонатны м  цементом; 
3 — песчанистые доломиты ; 4 — туф- 
фиты; 5 — кремнистые доломиты; 
6 — доломиты со стилолитами; 7 — 
конгломераты  доломитовы е; 8 — гли 
нистые сланцы ; 9 — м елкозернис
тые доломиты; 10—слю дистые сред
незернистые доломиты ; 11 — песча
но-слю дистые доломиты ; 12 — слю 
дисты е тонкозернисты е доломиты; 
13 — тонкая горизонтальная слои
стость; 14—преры вистая слоистость; 
15 — вторичные кварцевы е и к ар б о 

натные глины, оталькование

Рис. 5. К олонка кремнисто-доломи
товой ассоциации

1—5 — доломиты : 1 — тонкозернис
тые, 2 —  среднезернисты е, 3 — м ел
козернисты е, 4 — мелкозернистые 
кремнисты е, 5 — тонкозернисты е 
кремнистые; 6 — глинисты е сланцы , 
песчаники; 7 — слоистость тонкая 
гори зон тальн ая; 8 — слоистость не
отчетливая, преры вистая; 9 — сти
лолитовы е швы; 10 — кавернозность; 
11 — брекчирование, ж илы  вторич

ного карбон ата

Г е м а т и т - д о л о м и т - г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  образова
лась в кровле среднего ятулия в условиях регрессии и периодического 
осушения ятулийского бассейна и известна в районах Прионежья, Суо- 
ярви, Туломозера. Ассоциация выделяется с некоторой долей услов
ности, так как для этого имеются лишь косвенные основания. Одно из 
них — предположение, что железо в гематитовых скоплениях имеет эн
догенную природу. Отложения этой ассоциации, которые стратиграфи
чески приурочиваются к гематит-песчано-глинистой пачке среднего яту
лия в Онежском и Туломозерском разрезах, представлены песчано-гли
нистыми, глинистыми сланцами, оруденелыми кремнистыми доломи
тами, песчаниками и кварцевыми конгломератами. В распределении всех 
этих пород в вертикальном разрезе наблюдается определенная законо
мерность: в основании залегают глинистые сланцы с прослоями доло
митов, выше — сланцы и еще выше — песчаники и конгломераты. По 
простиранию состав пород меняется за счет изменения мощности и вы-



клинивания прослоев и т. д. Гематит в виде табличек, игольчатых зе
рен, аморфной массы образует линзы, прослои, неправильной формы 
скопления, которыми обогащен обычно глинистый сланец. Мощность 
рудных сланцев, темно-лиловых, темно-серых и черных тонкозернистых 
пород не выдержана по простиранию и изменяется от 0,1 до 5—8 м. 
Количество железа (валового) в них достигает 35—40%. В описывае
мых породах имеется тонкая горизонтальная прерывисто-линзообраз
ная слоистость. На плоскостях напластования развиты трещины усыха
ния; в песчаниках — мелкие серии с разнонаправленной косой слои
стостью.

В фациальном отношении — это осадки регрессирующего мор
ского бассейна с периодическим осушением дна. Соединения железа, 
характерные для ассоциации, были, по-видимому, вынесены в бассейн 
из районов активной фумарольно-сольфатарной деятельности, связан
ной с ятулийским вулканизмом.

Выше были кратко охарактеризованы фации ятулийского вулкани
ческого комплекса. Пространственные взаимоотношения этих фаций 
четко устанавливаются геологически (см. рис. 2). К этому можно доба
вить, что так же отчетливо прослеживается и петрохимическая связь 
пород в интрузивном, субвулканическом и вулканическом рядах фаций 
(Светов, 1968). При этом точки составов габбро-диабазов (интрузивная 
и субвулканическая) занимают верхнюю правую часть диаграммы; ле
вее и в центре располагаются точки составов нижне- и среднеятулий- 
ских лав (диабазы, роговообманковые порфириты, манделынтейны и 
т. д.), а в нижней части диаграммы лежат точки составов хлоритовых 
туфов. Таким образом, можно видеть, что существует определенная 
взаимосвязь химических составов пород всех выделенных фаций.

Заканчивая описание фаций ятулийского вулканического комплекса, 
мы еще раз подчеркиваем большую сложность проблемы соотношения 
вулканизма и осадкообразования для познания металлогении ятулий
ского вулканического комплекса. Одним из отправных пунктов для ее 
решения может стать предложенная выше классификация.
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В. 3. НЕГРУЦА

О Н Е К О Т О Р Ы Х  З А К О Н О М Е Р Н О С Т Я Х  
К А Р Е Л Ь С К О Г О  В У Л К А Н И З М А  

В О С Т О Ч Н О Й  ЧАСТИ Б А Л Т И Й С К О Г О  Щ И Т А

Первично-вулканогенные образования обнаружены по всему раз
резу докембрийских толщ восточной части Балтийского щита. Они уста
новлены среди суперкрустальных отложений беломорско-кольского ком
плекса, относимого к архею (Шуркин и др., 1962), обильно развиты в 
гимольской, ялонварской, бергаульской, парандовской, пебозерской, тун
дровой и других сериях нижнего протерозоя (Кратц, 1963; Харитонов, 
1966; Чернов, 1964; Стенарь, 1966 и др.), известны и среди иотнийских 
отложений (салминская свита) верхнего протерозоя (Кайряк и Хазов,
1967). Но наиболее полно и разнообразно эти отложения представлены 
в карельском комплексе, сформированном в интервале времени от 2100 
до 1850 млн. лет (Харитонов, 1966; Негруца, 1963, 1967).

Карельские вулканогенные толщи изучаются сравнительно давно и 
по ним выполнен ряд детальных исследований (Левинсон-Лессинг, 
1888; Елисеев, 1928; Гилярова, 1941, 1957, 1959, 1966; Загородный и 
др., 1964; Загородный, 1966; Мирская, 1966; Поляк и др., 1966; Соколов 
и др., 1965). Каждая из этих работ касается, однако, сравнительно ог
раниченных районов и в большинстве своем посвящена изучению изо
лированных стратиграфических подразделений (суйсарским вулканитам, 
ятулийским эффузивам) без достаточно подробного рассмотрения их 
взаимосвязи с вмещающими образованиями. Комплексный анализ всего 
разреза с выявлением направленности изменения вулканизма во вре
мени на всем протяжении карельского мегацикла осуществлен к настоя
щему времени только для Печенгской и отчасти (в сравнительном пла
не) Имандра-Варзугской структур Кольского полуострова (Мирская, 
1966; Загородный, 1966; Поляк и др., 1966). Несомненный интерес пред
ставляет рассмотрение этих вопросов для всей территории Кольско- 
Карельского региона.

Карельские вулканогенные породы на большей части территории 
метаморфизованы в условиях фации зеленых сланцев. В них, как это 
известно еще из работ Ф. Ю. Левинсона-Лессинга, В. М. Тимофеева и
Н. А. Елисеева, в большинстве случаев превосходно сохранились пер
вичные текстурные и структурные признаки, позволяющие не только 
судить об их исходной вулканогенной природе, но и делать обоснован
ные выводы об условиях образования, направлении течения лавовых 
потоков, типе излияний, местоположении древних вулканов. В большин
стве случаев сохраняются шаровая и подушечная отдельность, флюи- 
дальные текстуры, языки течения лав, миндалекаменная и пузыристая 
текстура; во многих случаях миндалины совершенно не деформиро
ваны; в крупных миндалинах зачастую можно наблюдать гравитацион
ную слоистость, по которой удается определить истинный угол падения 
толщи. Сравнение угла наклона гравитационной слоистости в миндали
нах с падением поверхностей падения слоев разного состава позволяет 
судить о первоначальном угле наклона поверхности, по которой тек ла- 
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вовый поток, что имеет не только палеогеографическое, но и структур
но-тектоническое значение в связи с картированием. Иногда устанавли
вается первичная призматическая и столбчатая отдельность; обычно хо
рошо проявлена пластовая отдельность; легко распознаются вулкани
ческие бомбы и лапилли; во многих случаях превосходно сохраняют 
свои первичные слоистые текстуры туффиты, туфы, туфобрекчии; во всех 
случаях при детальных наблюдениях довольно легко удается устанав
ливать границы эффузивных покровов.

Петрографический состав эффузивов подвергся большим измене
ниям, однако во многих случаях отмечаются первичные структуры, а 
иногда наблюдаются реликты исходных минералов, слабо раскристал- 
лизованных вулканических стекол и т. д. Все это позволяет подойти 
к изучению- карельских вулканитов с применением методик анализа 
постдокембрийских вулканогенных образований.

Лишь на сравнительно ограниченных площадях карельские вулка
ногенные толщи метаморфизованы в условиях эпидот-амфиболитовой 
и амфиболитовой фаций. Но и в этих случаях первичные текстуры (ша
ровая и подушечная отдельность, миндалекаменная текстура, покров
ное строение и т. п.) обычно хорошо распознаются и поддаются изуче
нию по обычной методике.

Геологические исследования последних лет, подтвердив представле
ния Л. Я- Харитонова и др., показали, что практически вся территория 
восточной части Балтийского щита является глубокоэродированной об
ластью карельского осадконакопления и вулканизма со сложной диф
ференцированной историей геологического развития. На современном 
эрозионном уровне этой территории преобладающим развитием поль
зуются архейские и нижнепротерозойские (предкарельские) образова
ния, слагающие фундамент карелид, которые образуют крупные анти- 
клинорные поднятия — глыбы, разделенные сравнительно узкими син- 
клинорными зонами карелид. Карельские толщи *, объединяющие в со
ответствии с новыми данными (Негруца, 1967; Богданов, Негруца и др.,
1968) тунгудско-надвоицкую, сариолийскую, сегозерскую серии Каре
лии и их стратиграфические аналоги на Кольском полуострове в сос
таве печенгских и имандра-варзугских толщ, а также ладожскую и ка- 
меноборско-шокшинскую серии, устанавливаются, таким образом, в зо
нах наибольшего погружения в виде изолированных синклинорных зон 
или их фрагментов, ограниченных разломами.

Во всех этих структурах в составе карельского комплекса наряду 
с первично-осадочными породами широко развиты разнообразные вул
каногенные образования. Мощность последних, характер строения сла
гаемых ими толщ, их литолого-фациальный состав и петролого-геохи- 
мические особенности обнаруживают полное соответствие как с напра
влением изменения фациального состава осадочных пород, так и со сте
пенью последующих тектоно-метаморфических преобразований карелид.

На рис. 1 отображены средние суммарные мощности вулканоген
ных пород в наиболее характерных разрезах карелид и их процентное 
содержание от общей мощности карельского комплекса. Как видно из 
этой схемы, в пределах описываемой территории суммарная мощность 
достоверно вулканогенных образований карельского возраста варьирует 
в пределах от 30 до 6000 м. Базируясь на этом признаке, на площади 
развития карелид можно выделить четыре зоны: Центрально-Карель
скую с мощностью вулканогенных пород от 0 до 1000 м, Юго-западно- 
Карельскую и Северовосточно-Карельскую с мощностью вулканитов от

* Автор слиш ком вольно обращ ается  с терминами «предкарельские» и «нека
рельские» толщ и, не учиты вая исторически залож енны й в них геологический смысл. 
(Прим. ред.).
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1000 до 3000 м и Кольско-Беломорскую *, где суммарная мощность вул
каногенных толщ превышает 3000 м, достигая в центральной Имандра- 
Варзугской части этой зоны 5000—6000 м.

Как видно из схемы (см. рис. 1), в южной и центральной частях 
зон вулканиты составляют от 3 до 40% от общей мощности карельского 
комплекса, т. е. здесь преобладают в разрезе первично-осадочные по

роды; в двух других зонах роль 
вулканогенных образований 
возрастает, достигая 70% от 
общей мощности комплекса в 
Кольско-Беломорской зоне. 
При этом предполагаемые изо
линии процентных содержаний 
вулканогенных пород в целом 
параллельны границам наме
ченных зон суммарных мощно
стей. Характерно, что область 
пониженных мощностей и ми
нимальных относительных со
держаний вулканитов совпада
ет с Карельским стабильным 
массивом, отличающимся мел
ководно-континентальным ха
рактером седиментогенеза и 
преимущественным распрост
ранением терригенных конгло- 
мерато-песчаных отложений. В 
то же время эта область харак
теризуется простым субплат- 
форменным характером склад
чатых структур и весьма сла
бым метаморфизмом пород 
(зеленосланцевая фация и глу
бинный эпигенез). В трех дру
гих зонах осадочные толщи 
сложены преимущественно пес- 
чано-глинистыми и карбонат
но-мергелистыми породами, 
возникшими в относительно 
глубоководных и отчасти при
брежно-мелководных условиях 
обширных седиментационных 
бассейнов. Для них характер
ны резко повышенная мощ
ность осадочных толщ, более 

интенсивный метаморфизм пород (вплоть до амфиболитовой фации) и 
сложный, местами изоклинальный характер складчатых структур (Ха
ритонов, 1966; Негруца, 1967; Богданов, Негруца и др., 1767). Инте
ресно подчеркнуть совпадение изолинии, отвечающей равному содержа
нию осадочных и вулканогенных пород (50%), с границей северо-вос
точного склона Карельского массива, являющейся вместе с тем и лини
ей замещения континентальной литогенетической ассоциации морской.

* В ы деление зон приведено автором  без учета суммы м атериалов о глубинном 
строении восточной части Балтийского щ ита. Это видно на примере вы деления Коль- 
ско-Б елом орской зоны, которая  считается по сущ еству синонимом И м андра-В арзуг- 
ской и Печенгской зон. (Прим. ред.).
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Рис. 1. Схема распределения мощ ностей вулкан о
генных толщ  карельского ком плекса на терри

тории восточной части  Б алтийского щ ита
1 — область пониженны х суммарны х мощностей;
2 — область средних суммарны х мощностей; 3 — 
область повыш енных суммарны х мощ ностей; 4 — 
п редполагаем ы е изолинии процентных сод ер ж а
ний вулканитов к общ ей мощ ности карельского 
комплекса; 5 — сум м арная мощ ность вулкан оген 
ных пород карельского ком плекса и их процент

ч общ ей мощности ком плекса (за  чертой)



Таким образом, намечается зональная взаимосвязь между вулка
низмом и осадконакоплением, с одной стороны, и вулкано-осадочными 
и структурно-метаморфическими процессами, с другой. Все вместе, под
черкивая единое генетическое начало седиментогенеза, магматизма, 
складчатости и метаморфизма, свидетельствует о неоднородном струк
турно-формационном развитии восточной части Балтийского щита в ка
рельское время.

Следует заметить, что намечающаяся направленность нарастания 
мощностей вулканогенных толщ установлена на основании данных по 
изолированным структурам, былое соотношение между которыми зача
стую еще совершенно не ясно. Поэтому приведенные дайные вовсе не 
следует понимать как доказательство существования вулканизма на 
всей заштрихованной на рис. 1 площади. Не исключено, что, как это 
считают некоторые исследователи, в Кольско-Беломорской зоне, напри
мер, карельский вулканизм был проявлен локально и приурочивался 
исключительно к современным структурам карелид, которые, таким об
разом, являются унаследованными с протерозоя. Как бы то ни было, 
тенденция увеличения мощности в направлении от Карельского массива 
к области кольских карелид очевидна и, следовательно, очевидно то, 
что Кольско-Беломорская зона в карельское время была тектонически 
и магматически наиболее активной из всех зон восточной части Балтий
ского щита.

Важно подчеркнуть также, что области пониженной мощности вул
каногенных толщ свойствен исключительно основной вулканизм, тогда 
как зоны интенсивного вулканизма характеризуются достаточно широ
ким распространением вулканогенных образований среднего и кислого 
состава. При этом кислые эффузивы и их экструзивные разновидности 
в переходной Северо-Карельской зоне локализуются, исключительно в 
нижней части карельского комплекса, тогда как в пределах Кольско- 
Беломорской зоны, отличающейся максимальной мощностью вулкани
тов, кислые эффузивы и их экструзивы более типичны для толщ вто
рой половины карельского комплекса.

Намечающаяся тесная пространственная связь вулканизма и осад
конакопления подчеркивается также закономерным цикличным чередо
ванием в разрезах осадочных и магматогенных пород. Впервые эту за
кономерность подметил Л. Я- Харитонов для ятулийских образований 
Сегозерской структуры. Анализируя изменение гранулометрического 
состава осадочных пород и местоположение эффузивов в полном раз^ 
резе сегозерской серии, им было установлено, что осадочные породы 
слагают нижнюю трансгрессивную часть крупных циклов, тогда как эф
фузивы приурочиваются к верхней части этих циклов, соответствуя их 
регресивным членам. Подмеченная Л. Я. Харитоновым закономерность, 
как выяснилось в процессе детальных исследований, сохраняется для 
всей территории Карелии и характерна также для предятулийских оса
дочно-вулканогенных толщ (Негруца, 1963, 1966, 1967, 1968; Соколов, 
1960, 1965).

На территории Карелии еще на первых этапах крупных разрезов 
карелид было установлено наличие нескольких крупных параксизмов: 
сегозерско-надвоицкого, заонежско-лижемского и суйсарского (Тимо
феев, 1936). Современные данные позволяют выделить в сводном раз
резе карельского комплекса Карелии шесть трансгрессивно-регрессив
ных циклов (снизу): тунгудско-надвоицкий, сариолийский, сегозерский, 
онежский, ладожский и петрозаводско-шокшинекий (Негруца, 1967). 
Вулканогенные породы приурочены исключительно к нижним четырем 
циклам; при этом в первых двух циклах вулканиты преобладают над 
осадочными породами; следующие два цикла характеризуются преиму
щественно развитием осадочных пород. Среди отложений верхних двух 
циклов в пределах Карелии магматические породы достоверно вулка
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ногенного происхождения не обнаружены. Следовательно, наблюдается 
закономерное убывание вверх по разрезу количества вулканогенных по
род и увеличение осадочных образований.

Осадочно-вулканогенные циклы построены по одному и тому же 
плану. Каждый из них начинается грубообломочными отложениями (ва
лунно-галечными или галечными полимиктовыми и кварцевыми конгло
мератами, гравелитами, кварцитами и кварцито-песчаниками) элюви
ально-делювиально-речных, дельтовых или прибрежно-бассейновых ф а
ций; выше наблюдаются преимущественно мелкообломочные тонкоотму- 
ченные и хемогенные образования (кварцито-песчаники иногда с пла
стами кварцевых конгломератов, глинистые и другие сланцы, доло
миты, известняки) относительно спокойных бассейновых условий осад- 
конакопления. Последние постепенно через пачку взаимного чередова
ния сменяются вверх по разрезу вулканитами.

В нижних двух циклах осадочные породы, находящиеся в переслаи
вании с вулканитами, имеют признаки, свидетельствующие о накоплении 
осадков в наиболее глубоководных условиях, существовавших в данном 
месте в течение всего времени образования цикла. В двух верхних цик
лах осадочные породы несут признаки, свидетельствующие о начав
шейся регрессии бассейна осадконакопления. В целом каждый из четы
рех циклов соответствует законченному трансгрессивно-регрессивному 
этапу осадконакопления и вулканизма. В начале карельского времени 
излияния магмы начинались в момент максимального погружения дна 
бассейнов и ослабления привноса обломочного материала; во второй 
половине этого времени (ятулийские циклы) начало излияния магмы 
как бы запаздывало и приурочивалось к моменту смены трансгрессии 
регрессией. В обоих случаях, однако, конечные этапы излияния каждого 
из циклов совпадали с кульминационным этапом регрессии. Характерно, 
что на вулканитах в основании осадочной толщи, перекрывающей се
рии, обычно устанавливаются следы древнего химического выветрива
ния или заметного континентального размыва, реже между ними уста
навливаются местные несогласия и лишь как исключение наблюдается 
постепенный переход между смежными циклами, но и в этом случае 
перелом от трансгрессии к регрессии фиксируется четко и однозначно. 
Следовательно, можно сделать вывод, что к концу каждого цикла толь
ко что сформированные вулканогенные породы на большей части терри
тории выводились из-под уровня бассейна и последние порции лавы 
изливались зачастую в наземных условиях.

Аналогичное строение устанавливается и для кольских карелид. 
В наиболее хорошо изученной Печенгской структуре также фиксиру
ются четыре крупных цикла, каждый из которых, как и в Карелии, начи
нается осадочными и кончается вулканогенными породами (Загородный 
и др., 1964). Строение циклов, характер соотношения между осадоч
ными и вулканогенными породами подобны Карельскому региону. Нами 
в 1965 г. было установлено, кроме того, что и соотношение между цик
лами в принципе не изменяется.

На вулканитах нижнего цикла в основании второй осадочной толщи 
в ряде мест (ручей Кувернерин-йоки, р. Петсамо-йоки) обнаружена и 
изучена типичная хорошо сохранившаяся кора выветривания каолино
вого типа. Нижняя часть третьей осадочной толщи, сложенная при
брежно-мелководными туфопесчаниками и прослоями туффитов, по на
шим данным, связана постепенным переходом с вулканитами второго 
цикла и отделена от вышележащих своеобразных микроклинсодержа
щих аркозов и конгломератов дельтового генезиса крупным размывом 
и несогласием, отчетливо проявленными в средней части течения ручья 
Пику-Колос-йоки (рис. 2). Последние постепенно переходят в пачку, 
сложенную переслаивающимися пестроцветными сланцами (с весьма
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характерными красными оттенками) и доломитами. Выше доломитов 
залегают вулканиты.

Наконец, четвертая осадочная толща начинается кварцевыми гра
велитами и мелкогалечными олигомиктовыми конгломератами, залегаю-

6

12

Рис. 2. Геологический п лан  участка  в среднем течении ручья Пику-
Колос-йоки

1 — м етад иабазовы е эф ф узивы ; 2 — кислые эф ф узивы ; 3 — граувакковы е 
(туфогенны е) среднезернисты е и м елкозернисты е хорош о отсортированные 
песчаники; 4 — алевротуф ф иты ; 5 — туффиты ; 6 — микроклиновые оркозы и 
кварц-м икроклиновы е конглом ераты  с галькой  кислы х эф ф узивов; 7 — р а з 
нозернисты е полевош патовы е песчаники; 8 — алевролиты ; 9 — аргиллиты и 
хлоритовые сланцы  с граф итом ; 10 — глинисто-карбонатны е сланцы ; 11 — 

доломиты ; 12 — обнаж ения и элем енты  залеган и я  слоистости

щими с резкой четкой границей на вулканитах третьего цикла. Четвер
тая осадочная толща сложена чередующимися разнообразными слан
цами и песчаниками с характерной флишеподобной слоистостью. Верх
няя часть этой толщи сложена сланцами, мелко-, средне- и крупнозер
нистыми туфами и мелкообломочными туфобрекчиями с линзами ва-
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лунно-галечных конгломератов, состоящих из фрагментов гранитоидов 
и разнообразных более древних пород печенгской серии; в резко под
чиненном количестве развиты темно-серые мелкокристаллические изве
стняки и полимиктовые гравелиты и кварцито-песчаники. Характерна 
мезо- и микроритмичность трансгрессивно-регрессивного типа. Толща 
чередования сланцев, туфов и конгломератов постепенно сменяется 
верхней вулканогенной толщей.

Сходное цикличное строение, судя по данным Л. Н. Потрубович,
А. К- Симона (1966) и других исследователей, а также по собственным 
наблюдениям, имеет имандра-варзугская серия. В Имандра-Варзугском 
разрезе достаточно обоснованно могут быть выделены аналоги первых 
трех циклов Печенгского разреза.

Таким образом, аналогия в строении разрезов кольских и карель
ских карелид очевидна. Более интенсивный вулканизм в пределах Коль- 
ско-Беломорской зоны объясняется ее палеотектоническими особенно
стями. Характерно, что в этой зоне мощность вулканогенных толщ, в 
общем, более выдержана по разрезу и не обнаруживает устанавливае
мое в Карелии изменение в вертикальном направлении. Однако мощ
ность осадочных пород и, следовательно, доля их в разрезе возрастает, 
так же как и в Карелии, в направлении к верхам комплекса, т. е. напра
вленность увеличения контрастности погружения дна седиментационных 
бассейнов, связанная с активизацией тектонических подвижек, сохраня
ется в обоих разрезах.

Сравнительный анализ кольских и карельских карелид, проведен
ный на основе данных послойного фациально-палеогеографического и 
минералого-геохимического изучения опорных разрезов, позволяет на
метить следующую корреляционную схему (см. таблицу).

На основе такого сопоставления можно предполагать следующую 
закономерность изменения вулканизма по площади и во времени.

Сводный разрез 
Карелии

Печенгский разрез 
(Загородный и др., 1964)

Имандра-Варзугский 
разрез (Петрубович, 

Симон, 1966 г.)

К ам еноборско- 
ш окш инская серия

П
ил

ьг
уя

рв
ин

ск
ая

 
1 

св
и

та

Ч е т в е р т ая  вулканогенная 
то лщ а (вклю чая туф окон- 
глом ератовую  пачку)

Л ад о ж ск ая  (бесо- 
в ец к ая ) серия

Ч етвер тая  осадочная 
толщ а

И льм енская
сви та

О н еж ск ая  серия К олосйокская  свита (тр етья  
ву л к ан о ген н ая  и т р етья  о сад о ч 
ная  толщ и)

К ичисарская, 
ум би нская  и поли- 
сар с к ая  свиты

С его зер ская
серия

К уэтсярви нская свита (вто р ая  
ву лкан оген н ая  и вто р ая  осадочная 
толщ и)

С ей до р ечен ская
свита

С ариолийская
серия

А хм ал ах ти н ская  свита (п ервая  
ву л к ан о ген н ая  и п ервая  о сад о ч 
ная толщ и)

С трельн инская 
и пурн очская  

свиты

Т унгудско- 
надво и ц кая  серия
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Наиболее древние вулканиты тунгудско-надвоидкой серии, фикси
рующие первый параксизм вулканизма карельского времени в преде
лах восточной части Балтийского щита, имеют узколокальное лентовид
ное распространение и развиты в зоне сочленения Карельского массива 
с Беломорским блоком (рис. 3, а ) . Вулканизм этого времени начинался 
трещинным излиянием лав основного состава и завершался мощными 
излияниями и гипабиссальными интрузиями кислых эффузивов — квар
цевых порфиров и кератофиров. В соответствии с этим вулканогенная 
часть тунгудско-надвоицкой серии делится на две свиты.

Рис. 3. Сопоставление опорных р азрезов  третьей осадочной толщ и
У словные обозначения см. на рис. 2

Нижняя свита отличается основным составом слагающих ее пород 
и многопокровным строением. Покровы имеют мощность до нескольких 
десятков метров и начинаются порфировидными метадиабазами, кото
рые выше переходят в метаманделыптейны и затем (иногда) в гори
зонты шаровых лав. Покровы хорошо выдержаны на площади; они 
группируются в закономерные вертикальные ряды, которые заверша
ются пачками ленточнослоистых мелкокристаллических роговиковых 
кварцитов и кварц-хлорит-известковых сланцев мощностью 5— 100 м. 
К верхам этой свиты (район озер Лежево — Маслозеро) приурочива
ются линзовидные тела туфобрекчий и туфоконгломератов с прослоями 
массивных, редко косослоистых туфов. Породы эти ритмично череду
ются между собой; ритмы начинаются туфами и завершаются туфобрек
чиями и туфоконгломератами иногда с галькой гранитов. Характерны 
крупные (до 15 см) вулканические бомбы. Описываемые конгломераты 
и туфобрекчии слагают линзы в толще эффузивных пород, аналогичных 
нижележащим. В плане тело с конгломератами имеет форму диска раз
мером в поперечнике более 5 км. К периферии этого тела количество 
конгломератовых линз, их размеры (мощность, протяженность) как и
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размер фрагментов в конгломератах постепенно убывает и затем кон
гломераты и грубые пирокласты выклиниваются. Концентрическое рас
положение туфоконгломератов и туфобрекчий, по-видимому, свидетель
ствует об образовании их вблизи вулкана центрального типа.

Судя по наличию горизонтов тонкослоистых («глубоководных») 
осадочных пород и присутствию разновидностей с шаровой отдель
ностью можно сделать вывод о том, что большая часть описываемой 
свиты возникла в подводных условиях. Конгломераты и туфобрекчии, 
расположенные в верхней части свиты, являются, по-видимому, более 
мелководными образованиями, а частично, возможно, образовались в 
наземных условиях. Излияния в основном были трещинного типа. Об

Рис. 4. Схемы распространения вулканогенны х пород на территории восточной части 
Б алтийского щ ита в основные циклы  карельского вулкан изм а

а — тунгудско-подвоицкий цикл; б —  сариолийский цикл; в  — сегозерский цикл; г — 
онеж ский цикл. 1 — области , не зан яты е вулканитам и; остальны е условные обозн аче

ния см. на рис. 1.

этом свидетельствует большая выдержанность по простиранию состава 
и мощности как свиты в целом, так и отдельных ее покровов. Лишь 
к концу времени формирования этой свиты вдоль существовавшей рань
ше «трещины» возникли вулканические аппараты центрального типа, 
один из которых находился в районе озер Лежево — Маслозеро.

Верхняя свита отличается кислым составом слагающих ее магмати
ческих пород. В ее строении принимают участие различные измененные 
кератофиры и кварцевые порфиры. Они залегают на породах нижеле
жащей свиты с резким контактом, но согласно и совместно с нею дис
лоцированы. До недавнего времени некоторые исследователи (Гиля
рова, 1957) считали кератофиры и кварцевые порфиры интрузивными 
образованиями. Детальное картирование показало, однако, что они об
разуют хорошо выдержанный, согласный с подстилающими и перекры
вающими толщами стратиграфический горизонт, прослеживающийся на 
сотни километров. Вместе с тем в ряде мест (Лехтинская, Шомбозер- 
ская, Панаярвинская структуры) на кератофирах установлено налега
ние конгломератов с галькой, глыбами и валунами подстилающих кис
лых эффузивов описываемой свиты. На конгломератах залегает новая 
вулканогенная толща, по составу сходная с первой вулканогенной сви
той тунгудско-надвоицкой серии, что послужило основанием для их 
объединения. В Лехтинской структуре были описаны амигдалоидные 
разности этих пород; среди кератофиров и кварцевых порфиров в ряде 
мест (оз. Нигалма, р. Лобаш) устанавливаются пачки кремнистых и 
кварц-полевошпат-хлоритовых сланцев, частью, по-видимому, представ
ляющие экструзивные аналоги кислых эффузивов. Все это, по нашему 
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мнению, однозначно указывает на то, что рассматриваемые кератофиры 
и кварцевые порфиры в основной своей массе имеют вулканогенную 
природу и занимают строгое стратиграфическое положение, завершая 
разрез нижней циклосерии. Они служат надежным корреляционным го
ризонтом.

Несомненно, однако, что наряду с кератофирами и порфирами эф
фузивного происхождения имеются и их интрузивные аналоги. Они 
пользуются сравнительно ограниченным развитием.

На кератофирах и кварцевых порфирах в основании вышележащих 
отложений местами устанавливается кора древнего химического вывет
ривания (пос. Пертозеро, оз. К^осос и др.). Совокупность приведенных 
выше данных позволяет предположить, что как верхние горизонты под
стилающей свиты, так и основная масса кислых эффузивов имеют на
земное происхождение. Такой вывод нуждается в дальнейшей проверке. 
Большая выдержанность этой толщи и отсутствие в ее составе туфо
брекчии может быть объяснена тем, что излияния были трещинного 
типа.

Второй сариолийский пароксизм вулканизма карельского времени 
проявился гораздо шире и разнообразнее, чем первый (см. рис. 3, б). 
По составу и мощности вулканогенных и осадочных пород, сформиро
ванных в этот этап, устанавливаются три зоны.

В первой зоне, охватывающей северо-восточную часть Карельского 
массива, интересующая нас толща сариолийской серии устанавливается 
в виде узких цепочек линзовидных тел или непрерывных протяженных 
полос, опоясывающих глыбы, сложенные разновозрастными сланцами, 
гнейсами и гранитоидами. Толща здесь обладает очень изменчивой мощ
ностью (от 0 до 1500 м), которая меняется на сравнительно небольших 
расстояниях и зачастую скачкообразно. Причем на долю собственно 
вулканогенных пород приходится не более 2/3 всей мощности толщи, 
чаще они составляют меньше половины разреза, а в некоторых разре- 
зах — первые проценты. В целом для зоны намечается увеличение сум
марной мощности толщи в направлении с юга на север; одновременно 
возрастает доля эффузивных пород.

В крайней южной части первой зоны «вулканогенная» толща сарио
лийской серии сложена преимущественно полимиктовыми валунно-га
лечными конгломератами с примесью туфогенного материала и пачками 
псаммитовых и алевролитовых туфов, приуроченных к кровле крупных 
трансгрессивных макроритмов (мыс Бригун-наволок, оз. Энинги-лампи, 
р. Лужма и др.). Далее к.северу конгломераты чередуются с туфобрек
чиями и туффитами, содержат горизонты, состоящие преимущественно 
из лапиллей и вулканических бомб, а разрез наращивается снизу за 
счет излившихся образований — метадиабазов, метаманделыптейнов, 
вариолитов, шаровых лав и туфолав основного и среднего состава. По 
распределению туфобрекчий и туфоконгломератов из лапиллей и напра
влению течения лав, устанавливаемого по массовым замерам хорошо 
сохранившейся флюидальности языков течения лавовых потоков, на
клону «подушек» в подушечных лавах, достаточно отчетливо вырисо
вываются местоположения древних вулканов центрального типа. Они 
располагаются цепочками вдоль крупных межглыбовых разломов, за 
ложенных во второй половине сариолийского времени.

Две другие зоны, в пределах которых развиты вулканиты сариолий
ского цикла (см. рис. 3, б), характеризуются преимущественным рас
пространением излившихся пород того же состава, что и в первой зоне. 
Пирокласты, представленные главным образом туфобрекчиями диаба
зового состава, пользуются ограниченным распространением и приуро
чены к юго-западному краю второй зоны, проходящему вдоль склона 
Карельского массива. К средней части вулканогенной толщи сариолий-

201



ской серии обеих зон приурочен пласт андезитовых плагиопорфиров 
мощностью до нескольких десятков метров.

Обе зоны характеризуются сравнительно выдержанной мощностью 
вулканогенных пород, колеблющейся в пределах 1000—2000 м. Этот 
факт наряду с незначительным распространением туфобрекчий, по-ви- 
димому, свидетельствует о трещинном типе излияний в пределах двух 
северных зон.

По условиям формирования породы, развитые в пределах первой 
зоны, являются образованиями типичной континентальной генетической 
ассоциации. Они представляют собой большей частью делювиально- 
пролювиальные выносы со склонов вулканов и скалоподобных прираз
ломных уступов в мелководных бассейнах, занимавших узкие желобо
подобные тектонические впадины. Излияния лав происходили как в на
земных, так и в мелководных условиях. Туфы и туффиты, судя по их 
тонкой горизонтальной слоистости, представляют собой преимущест
венно бассейновые отложения. Для всей зоны характерны признаки ис
ключительно большой сейсмичности в описанный интервал времени. Об 
этом свидетельствует не только большое распространение отложений 
типа селевых потоков, но также многочисленные следы подводного опол
зания и нептунические дайки.

Что касается двух других зон, то материала для суждения об усло
виях излияния эффузивов этого времени недостаточно. Редкие гори
зонты 'шаровых лав могут свидетельствовать о подводном излиянии в 
некоторые интервалы сариолийского времени. Верхние же горизонты 
этой толщи отчасти, возможно, формировались в наземных условиях, 
поскольку во многих разрезах они охвачены процессами древнего кон
тинентального выветривания.

Важно еще подчеркнуть, что описываемая вулканогенная толща 
в пределах первой зоны отделена от вышележащих толщ четким раз
мывом, местами угловыми несогласиями и корой выветривания; в двух 
других зонах этот перерыв выражен менее отчетливо и фиксируется не
повсеместно; в некоторых разрезах (оз. Лежево) устанавливается по
степенный переход от сариолийских вулканитов к вышележащим оса
дочным породам ятулия.

Третий параксизм карельского вулканизма фиксируется эффузив
ными покровами сегозерской серии Карелии и соответствующими им по 
возрасту вулканитами вторых вулканогенных толщ печенгской (верхне- 
куэтсярвинская подсвита) и имандра-варзугской (верхнесейдореченская 
подсвита) серий. Как видно на рис. 3, в, вулканиты этого времени об
разуют два изолированных участка — Карельский и Беломорско-Коль- 
ский.

В пределах первого участка, расположенного в осевой части К а
рельского массива, вулканиты часто устанавливаются в виде двух толщ 
покровов, разделенных горизонтом осадочных пород. Мощность нижней 
толщи колеблется в пределах 0— 100 м, верхней — от 30 до 350 м. Мак
симальная мощность обеих толщ приурочивается к центру данного уча
стка.

По строению обе толщи сходны. Для них характерно многопокров
ное строение. Покровы мощностью от нескольких до первых десятков 
метров сложены порфировидными и афанитовыми метадиабазами, ча
сто сильно обогащенными магнетитом, которые переходят кверху в ман- 
делыптейны и затем в шаровые лавы. На границах некоторых покровов 
устанавливаются маломощные (десятки сантиметров, редко первые мет
ры) прослои туфов и туффитов. Последние тонко-горизонтальнослои
стые, иногда с трещинами усыхания. Наряду с основными эффузивами 
в резко подчиненном количестве встречаются андезитовые плагиопор- 
фириты.
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Судя по имеющимся данным, можно предполагать, что излияние 
происходило в мелководном периодически высыхающем бассейне из ап
паратов трещинного типа с резко пониженной эксплозивной деятель
ностью; последние порции лавы сегозерского параксизма, по-видимому, 
изливались в наземных условиях и подвергались континентальному вы
ветриванию.

В пределах второго участка вулканизм проявился более интенсив
но. Мощность вулканогенной толщи колеблется здесь от 300— 1700 м 
в Печенгской структуре до 2500—3000 м в Имандра-Варзугском синкли- 
нории. В строении толщи участвуют диабазовые эффузивы (метадиа
базы, метапорфириты, метаманделыптейны), слагающие нижнюю ее по
ловину. Подчиненное значение имеют андезитовые плагиопорфириты, 
альбитофиры, ортофиры, туфолавы и лавобрекчии, приуроченные к сред
ней и верхней частям толщи и переслаивающиеся с диабазовыми эффу- 
зивами. Небольшое развитие имеют диабазовые, альбитофировые и сме
шанные туфы и туфобрекчии. Редко встречаются туфоконгломераты. 
Существенно отметить, что эффузивы Кольско-Беломорского участка 
так же, как и Карельского, сильно обогащены магнетитом и обладают 
повышенной магнитной восприимчивостью.

В пределах этого участка излияния происходили в основном в под
водных условиях. Об этом свидетельствуют шаровая отдельность эффу
зивов, спорадически наблюдаемая по всему разрезу, а также четкая 
горизонтальная слоистость туфов и туфобрекчий. Согласно Д. Д. Мир
ской (1966), излияния происходили в основном по трещинам и лишь 
кратковременно проявлялись эксплозии центрального типа.

Наибольшее распространение в пределах восточной части Балтий
ского щита имеют вулканогенные толщи, образованные в течение чет
вертого карельского параксизма, знаменующего собой вторую половину 
онежского времени (см. рис. 3, г). Устанавливаются они в большинстве 
структурных карелид, охватывающих почти всю рассматриваемую тер
риторию; отсутствуют лишь в западной части Карельского массива и 
в пределах Мурманского блока, что отчасти может быть объяснено по
следующим размывом. Между тем намечающееся уменьшение мощ
ности вулканогенных толщ онежской серии в направлении к указан
ным структурам позволяет предполагать, что значительного распрост
ранения они здесь никогда не имели.

Из рис. 3, г видно, как вырисовывается обширный пояс вулкано
генных пород, огибающий ядро Карельского массива, с мощностью 
толщ в пределах 500— 1000 м. В Кольской зоне карелид мощность вул
каногенной толщи онежской серии возрастает до 2000—2600 м. По со
ставу, строению и условиям образования вулканогенные породы онеж
ского цикла имеют много общего. Они представлены диабазовыми эф- 
фузивами (метадиабазами, афанитами, метапорфиритами, мандель1 
штейнами) в переслаивании с туфами, туфобрекчиями и туфолавами. 
Резко подчиненное значение имеют пикритовые порфириты и пикри
товые лавы, а также шаровые и глыбовые лавы того же состава. Еще 
меньшим распространением пользуются кислые эффузивы (Имандра- 
Варзугский синклинорий, Онежская структура). Для этого времени ха
рактерны излияния трещинного и центрального типов, происходившие 
на большей части территории в подводных условиях.

Наконец, наиболее молодой — шестой параксизм карельского вул
канизма фиксируется вулканитами верхней четвертой толщи печенг- 
ского комплекса. Стратиграфических аналогов этой толщи в других ме
стах не установлено, хотя не исключено, что с нею сопоставляются не
которые горизонты «суйсарского комплекса» (в его широком понима
нии) и, может быть, некоторые верхние вулканогенные толщи имандра- 
варзугской серии.
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Локальное развитие этой толщи не позволяет выяснить характер 
ее былого распространения. По мнению некоторых исследователей (По
ляк и др., 1966), современная Печенгская площадь ее распространения 
соответствует первоначально ограниченной области вулканизма и фик
сирует крупную вулканогенную депрессию с центральным типом излия
ний. Толща сложена «весьма свежими альбитизйрованными основными 
эффузивами: авгитовыми диабазами, их порфиритами, афанитами, ча
стью манделынтейнами и меньше туфами, туфобрекчиями и туффитами. 
В незначительном количестве встречаются кварцевые кислые порфи- 
риты и их туфы и пикритовые порфириты» (Мирская, 1966). Мощность 
толщи до 1600 м.

Таким образом, анализ по циклам распространения и состава ка
рельских вулканогенных пород подтверждает вывод о неравномерном 
дифференцированном развитии территории восточной части Балтий
ского щита. Намечающейся общей зональности карельского вулканизма 
соответствует зональность отдельных его этапов (сравним рис. 1 и 3). 
При этом устанавливается направленность увеличения площади вулка
ногенных пород во времени с «пережимом» в период третьего сегозер- 
ского цикла. В соответствии с этим вулканиты третьего цикла могут 
быть рассмотрены либо как завершающие магматизм двух предыду
щих циклов (соответствуя периоду некоторого спада вулканической ак
тивности территории), либо как фиксирующие начало нового, второго 
крупного многофазного этапа карельского вулканизма. Геохимические 
данные по вулканитам Карелии (Харитонов, 1966) находятся в соот
ветствии со вторым положением, геохимическая эволюция печенгских 
образований свидетельствует больше в пользу первого предположения 
(Мирская, 1966). Причина такого несоответствия пока не ясна.

Рассматривая изменение состава вулканогенных пород во времени, 
необходимо отметить следующее. На протяжении всего карельского вре
мени изливались породы преимущественно диабазового состава. Вул
каниты среднего и кислого состава имеют резко подчиненное распрост
ранение. Они встречаются по всему разрезу карельского комплекса, но 
наиболее типичны для нижних трех толщ, причем площадь их преобла
дающего развития как бы смещается во времени в направлении от К а
рельского массива на север. Для всех этих трех толщ характерна ассо
циация основных эффузивов с кератофирами или им подобными поро
дами (плагиопорфиритами, альбитофирами, ортофирами). Две верхние 
толщи отличаются более основным составом эффузивных пород и не
значительным развитием пикритовых порфиритов; среди них встреча
ются также кварцевые порфиры, имеющие узколокальное и подчинен
ное распространение.

В эффузивах всего разреза карельского комплекса развиты мине
ральные ассоциации, характерные для спилитов. Многие геологи (Ели
сеев, 1925; Мирская, 1966 и др.) склонны связывать эту особенность 
карельских вулканитов с их первичными условиями образования и, в 
частности, с обогащенностью лав летучими и щелочами. Анализ хими
ческого состава вулканитов карельского комплекса показал, что эффу
зивы первых трех толщ характеризуются параметрами, типичными для 
классических спилитов (Харитонов, 1966; Мирская, 1966). Что касается 
эффузивов двух верхних толщ, то в пределах Карелии они, согласно 
Л. Я. Харитонову, также близки к спилитам; в Печенгской структуре 
Кольско-Беломорской зоны вулканиты этих же двух толщ по составу 
соответствуют щелочноземельным (толеитовым) базальтам.

Таким образом, судя по имеющимся данным, для ранних этапов 
карельского магматизма характерно образование формации, сходной по 
составу со спилит-кератофировой, на поздних этапах возникли фор
мации толеитовых базальтов, соседствующие на площади со спилит- 
диабазовыми.
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Для первых характерна ассоциация с мономинеральными класто- 
генными породами (кварцитами и кварцевыми конгломератами), воз
никшими за счет размыва кор выветривания каолинового типа; в конце 
этого этапа в Кольско-Беломорской зоне начинается интенсивное нако
пление карбонатов. Базальты, фиксирующие конечный этап карель
ского вулканизма, ассоциируют с конгломерато-аркозо-карбонатными и 
песчано-сланцевыми формациями частью флишевого (ладожская серия, 
нижняя половина четвертой осадочной толщи печенгской серии) и мо- 
лассового (верхняя сланцево-конгломератовая пачка четвертой осадоч
ной толщи печенгской серии) облика. Следовательно, сводный верти
кальный ряд осадочно-вулканогенных формаций карельского комплекса 
обнаруживает некоторое сходство с известными рядами формаций гео- 
синклинальных циклов. Вместе с тем, как отмечал Л. Я.- Харитонов 
(1966), имеются и различия, «не позволяющие их механически срав
нивать с последокембрийскими складчатыми поясами».

Многие из затронутых в статье проблем не являются окончательно 
решенными и требуют дальнейшего целенаправленного изучения и кри
тического рассмотрения. Исследование карельского вулканизма, несмот
ря на сравнительно большое количество посвященных ему работ, по 
сути дела только начато. Дальнейший всесторонний анализ его зако
номерностей (изучение литологии и петрохимических свойств вулкани
тов), несомненно, даст новый богатый материал, который позволит луч
ше понять геологическую историю Балтийского щита в докембрии и 
увеличить эффективность поисков различных полезных ископаемых. Тер
ритория восточной части Балтийского щита является весьма подходя
щей для решения ряда важнейших теоретических вопросов по осадочно
вулканогенному типу литогенеза в целом и докембрийскому вулканизму 
в частности.

Л И Т Е Р А Т У Р А

Б о г д а н о в  Ю.  Б. ,  Н е г р у ц а  В.  3. ,  С у с л о в а  С.  Н. ,  В о и н о в  А.  С., 
Н е г р у ц а  Т. Ф. С тратиграф ия докем брия восточной части Б алтийского щ ита. В сб. 
«С тратиграф ия и геохронология докем брия восточной части Балтийского щ ита». Тр. 
И н-та геологии и геохронологии докем брия.

Г и л я р о в а  М. А. Спилиты К ончозерского района К арело-Ф инской С С Р. Изд. 
Л ГУ , 1941.

Г и л я р о в а  М. А. К варцевы е порфиры  и кератоф иры  Ц ентральной К арелии. 
Уч. зап. Л ГУ , №  215, серия геол., вып. 8 , 1957.

Г и л я р о в а  М. А. Ш аровы е лавы  С уйсарского района Ю ж ной К арелии  и 
проблем а генезиса ш аровы х лав . Уч. зап. Л ГУ , №  268, серия геол., вып. 10, 1959.

Г и л я р о в а  М. А. Опыт изучения древних эф ф узивов и пирокластов. В кн. 
«П роблемы  осадочной геологии докем брия», вып. 1. М., изд-во «Н едра», 1966.

Е л и с е е в  Н. А. О сегозерских сгшлитах. Зап . Росс, м-инер. об-ва, вып. 1, 1928.
З а г о р о д н ы й  В.  Г., М и р с к а я  Д.  Д. ,  С у с л о в а  С. Н . Геологическое 

строение печенгской осадочно-вулканогенной серии. М .— Л ., изд-во «Н аука» , 1964.
З а г о р о д н ы й  В. Г. П ротерозойские вулканогенны е комплексы К ольского полу

острова. В сб. «П етрология и форм ационное деление докем брия Русской платформы ». 
Киев, изд-во «Н аукова дум ка», 1966.

И н о с т р а н ц е в  А. А. Геологический очерк П овенецкого уезда и его рудные 
м есторож дения. В кн. «М атериалы  по геологии России», т. V II, 1877.

К р а т ц  К. О. Геология карелид К арелии . М., изд-во АН С С С Р, 1963.
К  а й р я к А. И., X о з о в Р . А. Иотнийские образования  Северо-Восточного 

П ри ладож ья . Вести. Л ГУ , №  12, 1967.
Л е в и н с о н - Л е с с и н г  Ф. Ю. О лонецкая д и аб азо в ая  ф орм ация. Тр. С лП е- 

терб. об-ва естествоиспыт., т. 414, 1888.
М и р с к а я  Д . Д . О некоторы х условиях ф орм ирования древних вулканогенны х 

толщ  на примере изучения печенгской серии. В кн. «П роблем а осадочной геологии 
докем брия», вып. 1. М., изд-во «Н едра», 1966.

Н е г р у ц а  В. 3 . Опыт ф ациального изучения протерозойских (ятулийских) от- 
лоцений Ц ентральной К арелии. «С оветская геология», 1963, №  7.

Н е г р у ц а  В.  3. ,  Н е г р у ц а  Т. Ф. П роблем а геологии Я тулия. В сб. «Годичная 
сессия Ученого совета В С Е ГЕ И  5— 8  м ая  1965 года». Тр. В С Е ГЕ И , нов. серия, т. 143,
1967.

205



П о л я к  Э.  А. ,  Т у р ы л е в a JI.  В.,  Е г о р о в а  Н. А. Печенгский осадочно
вулканогенны й комплекс как  вулканическое сооруж ение центрального типа. В сб. 
«П етрология и ф ормационное деление докем брия Русской платф орм ы ». Киев, изд-во 
«Н аукова  дум ка», 1966.

С о к о л о в  В. А. О цикличном строении терригенно-карбонатной толщ и проте
розоя Ю ж ной К арелии . Тр. К арельск. фил. АН  С С С Р, вып. XXVI, 1960.

С о к о л о в  В.  А. ,  Г а л д  о б и н а А.  П. ,  Р ы л е е в  А. В., С а ц у  к Ю. И., С в е- 
т о в А. П., X е й с к  а н е н К. И . Н овы й вулканический комплекс в протерозое К ар е
лии. Д окл . АН С С С Р, т. 161, №  3, 1965.

С т е н а р ь  М. М. О докембрийских м етам орф изованны х вулканических о б р а 
зованиях  района Б олы позера  (З а п а д н а я  К ар ел и я). В кн. «П роблем ы  осадочной гео
логии докем брия», вып. 1. М., изд-во «Н едра», 1966.

Т и м о ф е е в  В. М. П етрограф ия К арелии. М., И зд-во АН  С С С Р, 1936.
Х а р и т о н о в  JI. Я. Н овы е данны е по стратиграф ии и тектонике докем брия 

О него-С егозерского во дораздела. Тр. Л ен. геол. треста, вып. 17, 1938.
Х а р и т о н о в  Л . Я. С труктура и стратиграф ия карелид восточной части Б а л 

тийского щ ита. М., изд-во «Н едра», 1966.
Ч е р н о в  В. М. С тратиграф ия и условия осадконакопления вулканогенны х (леп- 

титовы х) ж елезисто-крем нисты х ф ормаций К арелии. М .— Л ., изд-во «Н аука», 1964.
Ш у р к и н  К.  А. ,  Г о р л о в  И.  В.,  С а л  ь е М.  Е. ,  Д у к  В.  Л. ,  Н и к и т и н  Ю. В. 

Б еломорский комплекс Северной К арелии и ю го-запада К ольского полуострова. Тр 
Л А Г Е Д  АН С С С Р, вып. 14, М.— Л ., 1962.



В. А. С О К О Л О В , Л . П. Г А Л Д О Б И Н А ,
А. В. Р Ы Л Е Е В , А. П. С В ЕТО В , К. И. Х Е Й С К А Н Е Н

о в л и я н и и  я т у л и й с к о г о  ВУЛКАНИЗМ А  
НА ОСАДКООБРАЗОВАНИЕ

Вопрос о влиянии вулканизма на осадкообразование все более при
влекает исследователей (Н. М. Страхов, Г. С. Дзоценидзе и др.)- При
чины этого убедительно проанализированы в монографии Г. С. Дзоце
нидзе (1965), который обобщил и систематизировал сведения по этому 
важному в теоретическом и практическом отношении вопросу. В работе 
(и в сводной статье редактора) справедливо обращается внимание на 
слабую изученность этого процесса в докембрийских осадочно-вулкано
генных образованиях. Ниже делается попытка рассмотреть прямое влия
ние вулканизма на состав осадков на основе материалов, полученных 
при изучении ятулийских пород, и роль обломочного материала, полу
ченного при разрушении ятулийских основных пород.

Установление прямого влияния ятулийского вулканизма на харак
тер ятулийских осадков, даже сравнительно слабо метаморфизованных 
(в основном хлоритовая зона фации зеленых сланцев, по Н. А. Ели
сееву), представляется трудной задачей, так как вулканогенный мате
риал в породах диагностируется с большим трудом. Поэтому исследо
вания в основном проводились на материалах по горизонтам среднего 
ятулия Онежского и других типов разреза, часть которых синхронна 
по времени образования мощным лавовым излияниям в соседних райо
нах. Теоретически в этом горизонте пород влияние вулканизма должно 
быть максимальным и способным противостоять натиску нормально
осадочного хода осадкообразования. А одной из особенностей ятулий
ского осадкообразования является преобладание в осадочном мате
риале продуктов перемыва коры химического выветривания, реликты 
которой сохранились в основании нижнего и верхнего ятулия (Соколов, 
Хейсканен, 1966).

Для выявления возможной генетической связи глинистых сланцев 
среднего ятулия из Онежского типа разреза с разными типами пород 
(и процессов) были подвергнуты сравнительному статистическому ана
лизу химические составы: среднеятулийских основных пород (группа I 
в табл. 1), туфосланцев среднего ятулия (II), глинистых сланцев сред
него ятулия «Онежского типа» (III), глинистых сланцев среднего яту
лия «Сегозерского типа» из горизонтов, подстилающих основные эффу- 
зивы (IV), сланцев верхнего ятулия (V), сланцев нижнего ятулия (VI) 
и базальных сланцев (коры химического выветривания) (VII). Средние 
содержания и оценки дисперсий окислов рассматриваемых групп при
ведены в табл. 1, в последних столбцах которой показаны содержания 
валового железа и логарифм отношения К 2О к Na2 0 , увеличенный на 
единицу (логарифмирование обусловлено законом распределения отно
шений, увеличение на единицу избавляет от отрицательных величин) *.

* М атем атическая обработка м атериалов д л я  данной статьи вы полнена 
К. И. Хейсканеном.

207



Т а б л и ц а  1
Характеристики распределения породообразующих окислов

Группа
Количество

наблюде
ний

S I02 т ю 2 А12Оэ Fe20 3 FeO MnO

I 2 2 X
S 2

47,1 1 , 1 0 14,66 11,32 11,32 0,15
18,53 0,09 1,38 8,82 8,82 0,0015

п 7 X
S*

39,17
37,25

0,96
0,18

15,05
9,02

1 0 , 2 1

18,31
3,30
2,24

0 , 1 0

0,004

ш 2 0 X
5 2

41,94 0,44 10,24 5,11 0,07 0,23
79,38 0,024 10,70 3,66 0,33 1 , 0 2

IV 7 X
S-

59,46
7,89

0,64
0,131

18,91
2,41

5,99
4,25

0,45
0,0003

0,034
0,0028

V 2 1 X
S'2

57,72
36,07

0,72
0,091

17,48
5,54

6,32
3,01

0,42
0,117

0,05
0,113

VI 14 X
S3

63,49
42,24

0,77
0,072

17,49
17,61

4,54
2,69

0,27
0,014

0 , 0 2

0,0007

VII 17 X
5=

65,27 0,41 17,12 1,81 0,62 0,03
19,72 0,065 2,84 0,496 0,116 0,0003

Г руппа
Количество

наблюде
ний

MgO СаО Na20 К20
Fe20 3 + 
+  FeO ig

K2°  \  
V Na20 /

I 2 2
52

7,69 5,44 3,68 0,87 15,02 0 , 2 2

0,325,81 5,42 2,33 0,609 31,57

II 7 X
S-

12,13 6,31 2,08 1,80 13,23 1,06
23,60 16,65 4,05 3,26 1 0 , 1 0 0,70

III 2 0 X
52

16,51 7,77 0,17 2,18 5,18 1,93
31,23 35,33 0,94 2 , 0 2 3,50 0 , 2 0

IV 7 X  
5  2

2 , 6 6 0,60 0,18 7,70 7,29 2 , 6 6

0 , 2 2 0,34 0 , 0 1 0,40 12,79 0,05

V 2 1 X
5 2

3,27 2,03 0,14 6,38 6,53 2,58
1,52 5,55 0,0013 2,09 9,88 0,08

VI 14 X  
5  2

2,70 0,25 0,14 6,31 5,29 2,39
0 , 2 1 0,06 0 , 0 0 2 3,51 3,81 0,58

VII 17 X
5 2

2,63
0,91

1,47
1,78

0,62
0,57

5,58
0,78

2,43
0,61

2,15
0 , 2 1

П р и м е ч а н и е .  X — среднее содерж ание (вес. % ); S 2 — несмещ енная оценка дисперсии.

В анализируемых группах пород представлены, с одной стороны, 
породы, эндогенная природа вещества которых доказана (группы I и 
II),  с другой стороны, группа пород, генетически связанных с корой вы
ветривания (группы IV, V, VI, VII), т. е. экзогенные породы. Задача 
анализа сводилась к установлению взаимоотношений III группы пород 
с остальными.

В терминах математической статистики это означает необходимость 
сравнения параметров функций распределения составов различных 
групп пород, что в предположении нормального распределения и диа- 
гональности ковариационных матриц равносильно проверке равенства 
средних и дисперсий отдельных окислов в сравниваемых группах. По- 
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Т а б л и ц а  2
Результаты проверки гипотезы о равенстве средних  

и дисперсий группы III с остальными

Г pynna

Окислы
i —in II—hi IV—III V-III VI—III VII—III

S i 0 2

t 2,36 0,91 7,76 6,63 8,16 8,16

f 4,28 2,13 10,06 2 , 2 0 1 , 8 8 4,02

ТЮ 2
t 9,04 3,17 1,42 3,41 4,18 0,42

f 3,75 7,50 5,46 3,79 3,00 2,71

t 5,74 3,59 9,22 8,13 5,41 8,19
А12 о 3 f 7,75 1,19 4 M 1,93 1,64 3,77

t 7,86 3,05 0,99 2 , 1 2 0,93 7,17
F e 2 0 3 f 2,41 5,00 1,16 1 , 2 2 1,36 7,38

t 16,64 5,66 2,95 2,36 1,53 3,62
F eO f 26,73 6,79 1 1 , 0 0 2,82 23,57 2 ^ 4

M nO
t 0,35 0,56 0 , 8 6 0,71 1,91 0 , 8 8

f 6 8 , 0 0 255,0 364,3 9,03 14,57 3400

t 6,53 1,97 10,99 10,34 11,05 10,93
M gO

f 5,37 1,32 141,9 20,55 2082 34,31

С аО
t 1,63 0,71 5,31 4,03 5,65 4,60

f 6,52 2 , 1 2 103,9 6,36 588,8 19,85

t 8,98 2,42 0,05 ' 0,14 0,14 1,58
N a20

f 2,48 4,31 94,00 723,1 470,0 1,65

K2 0

t 3,65 0,51 13,90 9,39 7,00 8 , 8 8

f 3,32 1,61 5,05 1,03 1,74 2,59

t 7,75 6,33 1,49 1,71 0,16 5,99
Fe 2 0 3  +  FeO

f 9Д2 Z88 3,65 2,82 1,09 5,74

/  к , о  \ t 11,03 2,62 5,61 5,51 2,03 1,49
1g ( N a 2 o )  +  1 f 1,60 3,50 4,00 2,50 2,90 1,05

П р и м е ч а н и е .  В ы деленны е циф ры  превы ш аю т 10-кратный уровень зн ачи 
мости соответствую щ его критерия.

f — критерий С тъю дента; f — дисперсионное отношение.

следнее осуществлялось с помощью критерия Стъюдента (t ) и диспер
сионного отношения (f) Фишера (Смирнов, Дунин-Барковский, 1959).

Результаты применения критериев приведены в табл. 2. Из нее сле
дует, что из 24 величин, характеризующих различия между II и III груп
пами, значимыми являются только 8, тогда как для III и IV групп— 16. 
Из этого можно сделать вывод, что сланцы III группы по своему хими
ческому составу ближе к туфосланцам, чем к сланцам других групп. 
Это положение может быть усилено проверкой многомерной гипотезы 
о равенстве векторов средних содержаний окислов группы III с дру
гими группами, которая при предположении диагональных ковариацион
ных матриц сводится к вычислению сумм квадратов нормированных раз
ностей средних по всем окислам для каждой пары групп, т. е. сумм 
квадратов величин, вычисленных при применении критерия Стъюдента.
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I -  III II -  III I V - I I I  V — III VI  -  III VII  — III 

598 76 500 344 320 421

Из приведенных данных видно, что центры распределений составов
II и III групп наиболее близки, хотя все полученные величины свиде
тельствуют о высоко значимых расхождениях (по X2). Однако расхож
дение между II и III группами намного меньше, чем наименьшее из 
других пар.

VI -  III
V I -  I I I  ___ 320 

2  Р  I I  -  I I I  —  76 ~  ’ ’

что находится между 1%-ным и 2,5%-ным уровнями ^-распределе
ния с vi =  10 и v2=  10 степенями свободы.

Математический анализ, таким образом, показывает большую бли
зость вещественного состава III группы к туфосланцам, что может гово
рить о значительном влиянии вулканизма на состав этих пород. Дейст-

К овительно, по S i0 2, MgO, CaO, Na20 ,  K20 ,  lg + 1 , т. e. по половине
всех характеристик расхождения между II и III группами па 1%-ном 
уровне незначимы, тогда как между III и IV группами значимы. Н а 
блюдающиеся расхождения между II и III группами по А120 3, ТЮг, 
МпО и соединениям железа, по-видимому, больше свидетельствуют о 
сложности миграции и преобразованиях вулканогенного материала в 
процессе седиментогенеза, нежели об отсутствии последнего в составе 
пород III группы.

На основе проведенного анализа можно с большей уверенностью 
диагностировать примесь хлоритового материала в сланцах III группы, 
которые описаны * в составе туфово-глинистой ассоциации как пирок- 
ластовый материал. Этим доказывается влияние вулканизма на осадко- 
накопление.

Для установления качественных особенностей влияния вулканизма 
на ятулийское осадконакопление существенное значение имеет количе
ство щелочей в осадках. Если в лавах и интрузивных габбро-диабазах, 
четко устанавливается преобладание Na над К, то в туфах и смешанных 
породах заметно увеличивается содержание К- Увеличение, как пра
вило, пропорционально степени переработки материала гипергенными 
процессами и количеству тонкой терригенной примеси. Поэтому отно
шение КгО/Ь:а20  является важным качественным показателем для суж
дения о влиянии ятулийского вулканизма на осадкообразование.

В табл. 1 показаны эти отношения в разных группах пород. Здесь 
хорошо видно, что отношение K20 /N a 20  в основных породах лавовой 
фации, туфогенных породах, силицитах, в сланцах туфово-глинистой 
ассоциации и кремнистых доломитов в кремнисто-карбонатной ассоциа
ции различаются между собой значительно меньше, чем в группе раз
новозрастных глинистых сланцев, что собственно было подтверждено и 
статистическим анализом (см. табл. 1 и 2).

В числе химических элементов этого состава осадочных пород яту- 
лия, распределение которых, по-видимому, в значительной степени опре
делялось ятулийским вулканизмом, мы рассмотрим S i0 2, Р, Fe, Си, В.

К р е м н е з е м .  При изучении разрезов ятулийских отложений было 
отмечено, что кремнезем встречается в виде обломочных зерен кварца 
(песчаники, кварциты, песчанистые кварцевые карбонатные породы и 
т. д.) или в виде тонко- или скрытокристаллических скоплений (жел
ваки и прослои в карбонатных породах, прослои среди песчаников и 
т. д.) кремневидного или яшмовидного облика. При этом была установ

* См. статью  «Ф ации ятулийского вулканического ком плекса» в настоящ ем: 
сборнике.
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лена и стратиграфическая приуроченность кремнистых скоплений вто
рого типа, являющихся хемогенными осадками, к верхней половине 
среднего ятулия. Это нашло отражение в выделении соответствующих 
пачек (кремнисто-доломитовой и др.) в составе среднего ятулия Онеж
ского типа разреза (Соколов, 1963). Тот факт, что кремнистые обособ
ления наиболее широко развиты лишь в горизонтах, синхронных по вре
мени образования с мощными излияниями основных лав, послужил пер
вым сигналом для предположения об их генетическом родстве. Прове
денное затем предварительное изучение состава силицитов из полостей 
в манделынтейнах, из прослоев среди туфов и карбонатных пород пока
зало их литологическое сходство и близость химического состава. Все 
это дало основание считать кремнистые скопления среди карбонатных 
и других пород хемогенными образованиями, генетически связанными 
с вулканитами.

Ф о с ф о р .  При изучении состава кремнистых образований среди 
карбонатных пород кремнисто-карбонатной ассоциации в некоторых из 
них были описаны мелкие кристаллы апатита (Соколов, 1963). Химиче
скими анализами в небольших количествах (десятые и сотые доли про
цента) фосфор был обнаружен и в породах других ассоциаций (туфово
глинистой, гематито-глинистой и др.).

Ж е л е з о .  В туфовых и хемогенно-вулканогенных образованиях, 
непосредственно связанных с лавовой фацией, отмечалось, что здесь 
среди силицитов присутствует значительное количество железа (Fe — ва
ловое, 7— 15%)- Среди туфов были также описаны маломощные гема- 
титовые прослои. Пространственная связь этих пород с лавами давала 
право приписывать железу эндогенную природу. Математический ста
тистический анализ показал, что в породах туфово-глинистой ассоциа
ции количество железа значительно понижается. Однако скопления его 
обнаруживаются в осадках этого же бассейна (гематито-глинистая ассо
циация), образовавшихся в условиях осушения дна бассейна, т. е. в па
леогеографических условиях, которые, по мнению Н. М. Страхова, могут 
способствовать рудным накоплениям железа.

С у л ь ф и д ы  м е д и  и д р у г и х  м е т а л л о в  известны в районе 
г. Медвежьегорская и генетически связаны с фумарольно-сольфатарной 
деятельностью. Здесь на руднике «Воронов Бор», среди гравелитов и 
песчаников среднего ятулия, залегающих между лавами нижнего и сред
него ятулия, содержится обильная халькопирит-борнит-халькозиновая 
вкрапленность, парагенетическая связь которой с вулканической дея
тельностью подтверждается пока только гипотетически.

Б о р .  В среднеятулийском вулканическом аппарате у пос. Гирвас 
были описаны зоны интенсивной турмалинизации (Светов, Голубев, 
1967), приуроченные к трубке взрыва.

Новообразованный турмалин в виде кристаллов короткопризмати
ческой или длинностолбчатой формы был встречен в отложениях туфо- 
во-глинистой и кремнисто-карбонатной ассоциации в виде скоплений или 
отдельных кристалликов. Обильное содержание турмалина аналогич
ного облика обнаружено в песчаниках верхнего ятулия. Преимущест
венным развитием пользуется магнезиально-железистый турмалин, соот
ветствующий 58—60% шерловой молекулы с соотношением магния и 
железа как 2 :3 .  Как правило, турмалин устанавливается в породах 
с карбонатно-кремнистым веществом. Поскольку выпадение бора и кри
сталлизация турмалина происходили в осадках, образующихся одновре
менно с лавовыми излияниями, можно предположить генетическую связь 
бора с вулканизмом.

Заканчивая краткое описание отдельных элементов, для которых 
имеются какие-либо характеристики, указывающие на их генетическую 
связь с вулканизмом, мы не можем не признать, что изучение этих свя
зей в докембрии находится еще в начальной стадии. Но вместе с этим
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приведенные отрывочные материалы свидетельствуют о прямом влия
нии ятулийского вулканизма на состав осадков. Изучение геохимии вул
канических соединений в докембрии, путей их миграции и условий акку
муляции— важная задача для комплексных исследований.

Косвенное влияние вулканизма на ятулийское осадкообразование — 
это разрушение ятулийских вулканических пород, перемыв и осажде
ние продуктов в ятулийских седиментационных областях.

Обломки вулканических пород в составе конгломератов или гра
велитов описаны в основании среднего и верхнего ятулия, где осадоч
ные породы ложатся на покровы основных пород. При этом устанавли
вается, что крупные обломки основных пород сохраняются редко и рас
полагаются в прослоях, залегающих непосредственно на основных эф- 
фузивах. Форма обломков остроугольная. Значительно шире распрост
ранен мелкообломочный перетертый материал основных эффузивов в 
составе цемента песчаников и гравелитов, представленный хлорит-кар- 
бонат-серицитовым агрегатом с обильной рудной вкрапленностью. Изу
чение состава акцессорных минералов из нижне-, средне- и верхнеяту- 
лийских отложений показало, что среди средне- и верхнеятулийских 
пород, перекрывающих основные эффузивы, возрастает относительное 
количество зерен рутила, апатита, лейкоксеиа, ильменита, магнетита, 
сфена, циркона, турмалина, появляются в большом количестве амфибол, 
эпидот, цоизит, малахит. Все перечисленные минералы характерны для 
подстилающих основных эффузивов и образовались при их разрушении.

В осадках верхнего ятулия, следовавшего за наиболее длительным 
периодом разрушения основных пород, интересны минеральные новооб
разования. Так, в цементе песчаников и гравелитов района восточного 
берега оз. Сегозера встречены конвертообразные кристаллы сфена, ко
личество которого достигает в породе иногда 15—20%. В осадках райо
нов южного берега Сегозера и Елмозера наблюдалось обилие тончай
ших иголочек новообразованного турмалина, нередко нацело наполняю
щих пространство между обломочными зернами. Зоны новообразований 
сфена и турмалина разграничены по площади.

Для пород верхнего ятулия (первой пачки) характерно также боль
шое содержание гематита. "Природа гематита, видимо, первично-осадоч- 
ная. Но появление прослоев гематито-глинистых сланцев в определенной 
части разреза позволяет говорить о связи с его разрушением основных 
пород, содержащих много разных минералов, в состав которых вхо
дит Fe. Таким образом, основные породы, разрушаясь, поступают в осадок 
как непосредственно в виде обломочного материала, так и в результате 
перехода в водный раствор целого ряда элементов и последующем их 
осаждении при благоприятных физико-химических условиях среды.

Заканчивая краткое изложение некоторых материалов, свидетель
ствующих об активном влиянии ятулийского вулканизма на состав и ха
рактер ятулийского осадкообразования, мы еще раз подчеркиваем тео
ретическую и практическую значимость этого вопроса для докембрия.
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Ю. Б. БОГДАНОВ

Э В О Л Ю Ц И Я  Н И Ж Н Е П Р О Т Е Р О З О Й С К О Г О  
В У Л К А Н И З М А  И О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я  
В Н Е К О Т О Р Ы Х  С Т Р У К Т У Р А Х  К А Р Е Л И И

В раннепротерозойскую эпоху территория Карелии отчетливо под
разделялась на ряд структурно-формационных зон (Харитонов, 1966; 
Чернов, 1966). По представлению некоторых исследователей (Богданов 
и др., 1966), выделяются три такие зоны, 
обладающие специфическими чертами 
осадконакопления и вулканизма (рис. 1).
Особенности проявления этих процессов 
в разных зонах можно проиллюстриро
вать на примере анализа разрезов наи
более хорошо изученных структур. Для 
восточной (Пебозерской) зоны таким 
разрезом является разрез северо-восточ
ного крыла Лехтинской структуры (район 
Пебозера), в центральной (Бергауль- 
ской) зоне — это разрез района б. рудни
ка «Бергаул»; разрезы Болыпезерско-Хе- 
дозерской и Костомукшской структур на
иболее полно характеризуют условия на
копления толщ в западной (Гимольско- 
Костомукшской) зоне.

В составе нижнего протерозоя К. О.
Кратц (1963) выделяет образования дон
ского и сумского отделов. По мнению не
которых геологов, породы сумского отде
ла являются среднепротерозойскими (Не- 
груца, 1967; Богданов и Воинов, 1967;
Богданов и др., 1967; Перевозчикова,
1967). В противоположность представле
нию К- О. Кратца, выделяющего в лоп- 
ском отделе одну серию (гимольскую, 
бергаульскую и др.), мы считаем необхо
димым и возможным разделять отложе
ния этого отдела на две серии, нижняя 
из которых названа тикшеозерской и 
впервые выделена Л. Я- Харитоновым, 
верхняя — пебозерской (ее аналоги — 
парандовская, бергаульская, гимольская). На рис. 2 показаны расчле
нение и сопоставление разрезов названных выше структур.

К тикшеозерской серии, по нашему мнению, относятся биотитовые, 
двуслюдяные и другие гнейсы хутора Половина (район Пебозера; рис. 2, 
IV ) ,  содержащие в переменном количестве гранат, ставролит и кианит, 
лежащие в их основании полимиктовые конгломераты из Гангаз-лампи 
(Богданов и др., 1968) и завершающие разрез серии маломощные гори-
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Рис. 1. Располож ение ниж непротеро
зойских структур и структурно-ф орм а
ционных зон на территории Карелии
Структурно-ф ормационны е зоны: А  — 
восточная (Т икш еозерско-П ебозерская); 
Б  — цен тральная  (Б ер гау л ьск ая ); В — 
зап ад н ая  ( К остом укш ско-Гим ольская). 
1 — районы разви тия ниж непротерозой
ских образований; I I  — глубинные р а з
ломы. 1 — восточное кры ло Лехтинской 
структуры , П ебозеро; 2 — Б ергаул; 
3 — Х едозеро-Болы иозеро; 4 — К осто

мукш а



зонты амфиболитов. В разрезе Большезерско-Хедозерской структуры 
к этой серии отнесены подобные породы, описанные М. М. Стенарем 
(1964) в районе озер Хедозеро — Карниз и включенные им в состав ниж
ней (гнейсовой) толщи (см. рис. 2, II).

Для образований тикшеозерской серии характерна отчетливо выра
женная параллельная горизонтальная слоистость, часто ритмичная, н

I  П Ш Ш

Рис. 2. Сопоставление разрезов нижнего протерозоя К арелии
Структуры : /  — К остомукш ская, I I  — Б ольш озерско-Х едозерская, I I I  —
Б ергаульская , IV  — северо-восточное кры ло Лехтинской структуры 
(П ебозеро). I  — м етадиабазы ; 2 — кварциты , 3 — п араам ф и болиты , ам- 
фиболовы е парагнейсы  с магнетитом; 4 — ф иллитовидные, граф итисты е 
кварц-слю дяны е сланцы  с сульф идам и, частью  кератоф иры ; 5 — ж е л е 
зисты е кварциты  и кислы е эффузивы  и их туф ы ; 6 — ортоамф иболиты ;
7 — геллеф линты , лептиты ; 8 — п араам ф иболиты  с анкеритом или гр а 
натом, редко биотитовы е кварциты  и сланцы ; карбонатны е породы;
9 —  п араам ф и болиты , кварц-биотитовы е туф осланцы , ж елезисты е к в ар 
циты и карбонатны е сланцы ; 10 — гнейсы биотитовые иногда с гр ан а
том; II  —* полимиктовы е конгломераты ; 12 — гнейсы с кианитом и (или) 
ставролитом, биотитовы е иногда двуслю дяны е с гранатом : 13 — грани- 

тоиды К арельского м ассива или гнейсы беломорской формации

нижних частях разреза слоистость развита значительно слабее; изредка 
наблюдается косая слоистость потокового или прибрежно-морского типа 
(Богданов и др., 1968). В строении серии в районе Пебозера отчетливо 
выделяются три крупных ритма, каждый из которых начинается биоти- 
товыми гнейсами и венчается гнейсами и сланцами, содержащими киа
нит и (или) ставролит.

В пебозерской серии и ее аналогах уверенно выделяются две свиты: 
нижняя — осадочная и верхняя — эффузивно-осадочная. В состав пер
вой из них включены биотитовые гнейсы и плагиосланцы Пебозера (см. 
рис. 2, IV ),  названные JI. Я- Харитоновым «гнейсами карелид» и вклю
чающие в свой состав маломощные линзы конгломератов.

В разрезе Бергаула (см. рис. 2, III) осадочная свита сложена гней
сами и конгломератами, начинающими разрез протерозоя в этом рай
оне (Харитонов, 1966; Руденко, 1968).
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Биотитовые и гранат-биотитовые гнейсы района Большозера (гней
совая толща, по М. П. Стенарю) и биотитовые гнейсы и гранито-гнейсы 
нижней толщи из разреза Костомукши (Чернов, 1964) также относятся 
к образованиям осадочной свиты (см. рис. 2, / —II).

Все вышележащие породы включены в состав эффузивно-осадочной 
свиты (Богданов и др., 1967).

Сопоставление толщ в пределах эффузивно-осадочной свиты вызы
вает определенные трудности, связанные с неодинаковой степенью изу
ченности разрезов и различиями в составе слагающих их толщ. В каче
стве маркирующего горизонта, при внутренней корреляции толщ эффу- 
зивно-осадочной свиты, можно использовать вулканогенные образова
ния, занимающие в разрезах определенное положение. В этом случае 
породам межозерской свиты гимольской серии (Чернов, Стенарь, 1961; 
Чернов, 1964) будут отвечать по крайней мере часть пород гнейсо-леп- 
титовой толщи Болынозерско-Хедозерской структуры, вулканогенные 
породы Бергаула и, вероятно, образования II ритма пебозерской серии 
из разреза Пебозера (см. рис. 2, IV ),  сложенного на 60—65% основ
ными метаэффузивами.

Вулканогенный горизонт перекрыт толщей осадочных пород, в со
ставе которой ,в разрезе Пебозера выделяются туфы и туффиты основ
ных эффузивов, представленные амфиболовыми сланцами и гнейсами, 
горизонтальнослоистыми, в редких случаях с косой слоистостью при
брежно-морского типа, гранатовыми, реже анкеритовыми параамфибо
литами, обогащенными магнетитом и амфиболовыми гнейсами.

Филлитовидные, кварц-мусковитовые графитистые сланцы с суль
фидными рудами и частично кератофиры и альбитофиры залегают на 
вулканогенном горизонте в разрезе рудника «Бергаул» (см. рис. 2 ,111 ) .

В разрезе Костомукши аналогичное положение занимают породы 
кадиозерской свиты, представленные железистыми кварцитами и кварц- 
слюдяными сланцами по туфам кислых эффузивов (Чернов, 1964). 
В разрезе Большозера этот горизонт неизвестен.

В районе Костомукши породы эффузивно-осадочной свиты, подсти
лающие вулканиты межозерской свиты, представлены (снизу вверх) па
раамфиболитами и кварц-биотитовыми сланцами по туфам кислых эф
фузивов нижней толщи, метатуфами и железистыми кварцитами косто- 
мукшской свты, в средней и верхней частях разреза которой наблюда
ются прослои карбонатных сланцев (Чернов, 1964). В районе Болыно
зерско-Хедозерской структуры одновозрастными породами являются, ве
роятно, слюдяные амфиболовые, иногда гранат-амфиболовые сланцы 
с маломощными прослоями магнетитовых кварцитов и биотит-альбит- 
кварцевые сланцы районов Большозера и Тикшеозера, описанные 
М. М. Стенарем (1964) в составе нижней (гнейсовой) толщи.

Аналогичные породы Бергаула представлены пара- и ортоамфибо
литами, переслаивающимися друг с другом слюдяными сланцами и 
линзой карбонатных пород.

В разрезе Пебозера аналогичные толщи сложены (см. рис. 2, IV) 
биотитовыми кварцитами и слюдяными (иногда с гранатом) сланцами, 
переслаивающимися друг с другом, параамфиболитами (очень часто 
с гранатом), анкеритовыми параамфиболитами (пользующимися наи
большим распространением в средней и верхней частях разреза этой 
толщи). Все перечисленные породы содержат прослои амфиболовых 
сланцев и амфиболитов по основным эффузивам и их туфам (Богданов, 
Воинов, 1967).

Для осадочных пород описываемых толщ типична параллельная го
ризонтальная ритмичная слоистость.

Осадочные породы тикшеозерской серии сложены в значительной 
мере псаммитовыми аркозовыми отложениями (рис. 3, а), составляю
щими 70—80% от общей мощности разреза и содержащими в районе
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Пебозера грубообломочные породы (7%), пелитовыми, глинистыми и 
песчано-глинистыми толщами (20—27%) и незначительным горизонтом

основных метаэффузивов 
и их туфов (Богданов и 
др., 1966; Богданов, Вои
нов, 1967).

Толщи нижней (оса
дочной) свиты пебозерс
кой серии представлены 
псаммитовыми метамор- 
физованными осадками— 
аркозами, содержащими 
в разрезах Пебозера и 
Бергаула незначительные 
пласты грубообломочных 
отложений (Богданов, 
Воинов, 1967; Руденко, 
1968). Наибольшее значе
ние эти отложения приоб
ретают в разрезе Бергау
ла (до 80% от мощности 

разреза), наименьшая роль их в разрезе Костомукши (Чернов, 1964) — 
20% (см. рис. 3,6). На рис. 4 приводится сравнение мощностей этих 
толщ. Наибольшей мощности эти толщи достигают в разрезах Болыио- 
зера и Пебозера, наименьшей — 
в разрезе Костомукши. ув

Среди осадочных пород верх- 100р /
ней свиты наименьшим распрос
транением пользуются псаммито
вые осадки, переслаивающиеся с 
пелитами и слагающие нижнюю 
часть разреза этой свиты (за ис
ключением разреза Бергаула, где 
они известны в его верхах). Вви
ду незначительного распростра
нения псаммиты верхней свиты 
объединены с псаммитовыми тол
щами нижней свиты. Более ти
пичны пелитовые (глинистые, 
частью песчано-глинистые) тол
щи, распространенные главным 
образом в нижних (реже в сред
них) частях разреза этой свиты 
(Богданов, Воинов, 1967; Руден
ко, 1968; Чернов, 1964; Стенарь,
1964).

Глинисто-мергелистые отложения переслаиваются с метапелитами, 
роль последних уменьшается вверх по разрезам. Здесь же наблюда
ются хемогенные карбонатные породы, образующие прослои от 0,5 см 
до первых метров (редко). Эти отложения наиболее широко развиты 
в пределах восточной зоны (см. рис. 2, IV)  и известны в разрезе руд
ника «Бергаул» (Богданов, Воинов, 1967; Харитонов, 1960; Руденко, 
1968).

В районе Большозера и Костомукши глинисто-мергелистые отложе
ния развиты меньше. В пределах Костомукши они представлены глав
ным образом песчано-глинисто-карбонатными осадками, наблюдаемыми 
в верхней части разреза нижней толщи и среди пород костомукшской
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Рис. 4. Мощности различны х типов осадков ниж 
него протерозоя по р азр езам  серии (за  100% 
принята общ ая мощ ность осадков района Пеб

озера)
1 — глинисто:карбонатны е, карбонатны е и крем 
нисто-ж елезисты е осадки; 2 — пелиты пебозерской 
серии; 3 — псаммиты пебозерской серии; 4 — пе
литы  тикш еозерской серии; 5 — псаммиты тикш е
озерской серии. Р азрезы : /  — Костомукш и, I I  -  
Больш озера — Х едозера, I I I  — Б ергаула . IV  - -  

П ебозера

Рис. 3. М ощности различны х типов осадков к общ ей мощ 
ности разрезов

а — д л я  тикш еозерской серии; б — д л я  пебозерской серии 
Р азрезы : /  — Костомукш и, I I  — Б ольш озера-Х едозера, I I I  — 
Б ергаула , IV  — П ебозера. 1 — хемогенные, крем нисто-ж еле
зисты е осадки; 2 — глинисто-карбонатны е и карбонатны е от

лож ения; 3 — пелиты; 4 —  псаммиты



свиты (Чернов, 1964). В этих двух структурах наибольшего развития 
достигают хемогенные кремнисто-железистые и кремнисто-глинисто-же- 
лезистые отложения, слагающие большую часть разреза костомукшской 
и значительную часть разреза кадиозерской свит (Чернов, 1964). И з
вестны они также и в разрезе Большозерско-Хедозерской структуры 
(Чернов, 1964; Стенарь, 1964). Распределение хемогенных железисто
кремнистых и глинисто-карбонатных толщ в рассматриваемых разрезах 
и их мощности в сравнении с мощностью этих отложений в разрезе Пе
бозера показаны на рис. 3, б и 4.

Вулканогенные породы широко развиты среди пород пебозерской 
серии. Из рис. 5 видно, что наибольшая часть разреза сложена этими
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Рис. 5. М ощности вулканитов в 
разрезе  пебозерской серии в от

дельны х структурах
Р азрезы : /  — Костомукш и, I I  —
Б ольш еозера— Х едозера, I I I — Бер- 

гаула , I V  — П ебозера

Рис. 6. Х арактер распределения ву л ка
нитов (по мощ ности) в р азр езе  п еб
озерской и гимольской серий Косто
мукши (Л) и П ебозера ( Б) ,  мощ ность 

которых принята за  100%
1 — туф ы  и туф ф иты : 2 — эффузивы

породами в Костомукшской и Большозерско-Хедозерской структурах, 
наименьшая их доля приходится на разрез Пебозера.

В западной зоне вулканогенные породы представлены метаморфи- 
зованными кислыми и средними эффузивами (Чернов, 1964; Стенарь,
1964) *. В разрезе Бергаула (центральная зона) многими авторами от
мечаются наряду с основными кислые и средние эффузивы и (или) их 
туфы; в восточной зоне (Пебозеро) известны только метаморфизован- 
ные основные эффузивы и их туфы.

Распространение вулканитов по разрезу пебозерской и равных ей 
серий можно рассмотреть на примере наиболее полных и изученных раз
резов Костомукши и Пебозера (западная и восточная зоны). На 
рис. 6, Б показано распределение туфов и эффузивов в процентах к об
щей мощности пород пебозерской (гимольской) серии каждого раз
реза. Характер распределения вулканитов очень сходен в обоих разре
зах. Максимум вулканитов (и эффузивов) наблюдается на поздних эта
пах формирования пород гимольской и пебозерской серий (межозерская 
свита и III ритм) и отвечает эпохе накопления наиболее глубоковод
ных хемогенных карбонатных (и глинисто-карбонатных) и железисто
кремнистых отложений.

Для реконструкции ряда первичных особенностей пород и условий 
их образования был использован ряд геохимических параметров, полу-

* О тлож ения больш озерской серии отнесены нами к среднем у протерозою  (Н е- 
груца, 1967; Б огданов  и др., 1966, 1967).
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ценных на основе данных о содержании некоторых петрогенных эле
ментов в 100 анализах метаморфизованных осадочных пород из рас
сматриваемых выше структур.

На рис. 7 помещены диаграммы составов пород, построенные по 
числовым характеристикам П. Ниггли по методу, предложенному А. Си-

Рис. 7. Д и агр ам м а  (a l +  fm )—(c-fa lk ) для  пород тикш еозерской и парандовской  (и равных 
ей) серий различны х структурно-ф ормационны х зон

Зоны: а — зап ад н ая , б — ц ен тральная , в  — восточная. Т икш еозерская серия: / — псаммиты,
2 — пелиты; пебозерская серия: 3 — псаммиты, 4 —  пеЛиты, 5 — глинисто-мергелисты е и к а р 

бонатные отлож ения, 6 — хемогенные ж елезосодерж ащ ие отлож ения

моненом (Simonen, 1953). Графики на рис. 8 отражают поведение ряда 
дополнительных параметров и впервые использованы для глубокомета- 
морфизованных пород докембрия В. П. Петровым и А. А. Предовским 
(Петров и Предовский, 1967; Предовский и др., 1967).

Начиная с нижнего протерозоя в разрезах метаосадочных пород 
все большую роль играют дифференцированные отложения. Из диа
грамм, приведенных на рис. 7, видно, что роль дифференцированных от
ложений увеличивается от тикшеозерских к пебозерским осадкам.

Гнейсовые образования низов тикшеозерской серии отчетливо груп
пируются в поле метапсаммитов и отвечают по составу аркозовым осад
кам (см. рис. 7, поля А и В ) . Степень дифференциации этих отложений 
в различных зонах примерно одинакова. Глиноземистые сланцы и гней
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сы локализуются в поле высокодифференцированных глинистых и пес- 
чано-глинистых осадков.

Более сложная картина наблюдается в породах пебозерской и рав
ных ей серий. Гнейсовые толщи осадочной свиты также ложатся в поле 
метапсаммитов, но в сравнении с гнейсами тикшеозерской серии явля
ются менее дифференцированными образованиями. Некоторое исклю
чение представляют гнейсы осадочной свиты из центральной зоны (Бер- 
гаул), которые более дифференцированы.

Наибольшее разнообразие по составу установлено среди метаоса- 
дочных пород эффузивно-осадочной свиты, группирующихся в пределах 
четырех полей на диаграмме (см. рис. 7). В поле В попадают песчано- 
глинистые и глинистые отложения; глинистые и глинисто-мергелистые 
осадки, известные в пределах всех трех зон, находятся в пределах поля 
Б. Хемогенные кремнисто-железистые отложения наиболее характерны 
для западной зоны; они обособляются в самостоятельное поле Д, в пре
делы которого частично попадают и глинисто-железистые и глинисто- 
карбонатно-железистые отложения восточной зоны. Аналогичные ана
лизы для пород центральной зоны неизвестны.

Степень дифференциации и выветривания осадочного материала наи
более ясно отражает отношение Al20 3/S i0 2 (рис. 8). Естественно, что 
максимальные значения этого параметра характерны для высокогли
ноземистых метаосадков, тикшеозерской серии и метапелитовых отложе
ний пебозерской серии; пониженные значения этого параметра наблю
даются в метапсаммитовых образованиях и толщах, обогащенных кар
бонатным материалом.

Как видно из рис. 8, характер распределения А120з/5Ю 2 по раз
резу для всех трех зон одинаков. Исключение представляет незначи
тельная величина этого отношения в хемогенных железистых осадках 
западной зоны, что отражает различия в условиях осадконакопления 
в ее пределах в это время. В восточной и центральной зонах в этот 
период происходит накопление глинистых, глинисто-мергелистых осад
ков (частично песчано-глинистых), в западной — хемогенных желези- 
сто-кремнистых образований.

Очень выразительны изменения в разрезе нижнепротерозойских обра
зований Карелии значения коэффициента t (см. рис. 8). Метапсамми- 
товые и метапелитовые осадки тикшеозерской и пебозерской (берга- 
ульской и гимольской) серий арактеризуются положительными значе
ниями t, причем значение его в породах тикшеозерской серии несколько 
выше, чем в пебозерской, что отражает большую степень дифференциа
ции тикшеозерских осадков. Глинисто-мергелистые и хемогенные отло
жения верхней части разреза пебозерской серии, ( как видно из графика 
(см. рис. 8), недосыщены глиноземом. Исключение представляет график 
для центральной зоны. Особенности в распределении коэффициента t, 
возможно, объясняются тем, что в анализы метапелитовых толщ Берг- 
аула могли быть включены туфогенные породы. Расхождения в значе
нии коэффициента характерны для пород, венчающих разрез нижнего 
протерозоя Карелии. Связано это с особенностями седиментации в раз
личных зонах. В западной зоне в это время, как отмечалось выше, про
исходит накопление хемогенных железисто-кремнистых осадков, содер
жащих в некотором количестве глинистый материал; в центральной зо
не, как это видно по отношению А120з/8Ю 2, в это время накапливаются 
песчаноглинистые дифференцированные отложения (слюдяные сланцы). 
Глинисто-карбонатные (частично туфогенные) образования отлагались 
в это время в пределах восточной зоны.

Коэффициент f = fm - F ,  где F =  ■ отражает степень
обогащения пород железом. На рис. 8 наблюдается полное сход
ство в характере графика для всех трех зон. На нем четко выделяется
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уровень обогащения пород железом, связанный с верхней частью раз
реза пебозерской, бергаульской и гимольской серий. Несколько повы
шенными значениями этого коэффициента характеризуются также и 
метапелиты нижнего протерозоя.

0,1 0,2 0,3 0,5 0,75 1,0 0 0,2 0,4 0,6 0,8 10 30 50 10 -40 20 0 *20
в

Рис. 8. Распределение некоторых геохимических парам етров по р азр езам  тикш еозерской 
и пебозерской (бергоульская , гим ольская) серий в различны х структурно-ф ормационны х

зонах
Зоны: а — зап ад н ая , б — ц ен тральная , в  — восточная. П ебозерская серия: 1 ^ж елезосодер
ж ащ и е отлож ения; 2 — глинисто-мергелисты е и карбонатны е отлож ения; 3 — пелитовые 
осадки; 4 — псамм итовы е осадки; тикш еозерская серия: 5 — пелитовые осадки; 6 — п сам 

митовые осадки

В западной зоне в это время идет накопление хемогенных окисных 
кремнисто-железистых осадков, менее характерны для пород этого рай
она сульфидные руды (Чернов, 1964, 1966). Для пород центральной 
зоны (Бергаульской) наиболее типичны сульфидные руды, связанные 
с филлитовидными (углистыми) и кварц-серицитовыми сланцами (Чер
нов, 1966).

В восточной зоне в это время отлагались железисто-кремнисто-гли- 
нистые осадки с примесью карбонатного материала, в меньшей степени 
железисто-кремнистые отложения, представленные в настоящее время
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тонкослоистыми, без явных признаков обломочных структур, параамфи
болитами пебозерского типа (Богданов, Воинов, 1967).

Собственно карбонатные породы разреза нижнего протерозоя К а
релии пользуются незначительным распространением. О степени обога
щения пород карбонатным материалом можно судить по коэффициенту 
CaO /CaO +M gO . Как видно из рис. 8, намечается один стратиграфиче
ский уровень в средней части разреза пебозерской, бергаульской и ги- 
мольской серий, предшествующий горизонту, обогащенному железом, 
который характеризуется максимальным значением этого коэффициента 
и в котором наблюдаются маломощные прослои и отдельные линзы до
ломитов — анкеритов.

Рассмотренные особенности строения разрезов и химического со
става метаморфизованных осадочных пород нижнего протерозоя Ка
релии подтверждают проводимое К- О. Кратцем (1955, 1963) сопостав
ление гимольской, бергаульской и парандовской серий и отнесение их 
к нижнему протерозою. В то же время подтверждается справедливость 
выделения в составе нижнего протерозоя пород тикшеозерской серии, 
начинающих его разрез (Богданов, Воинов, 1967).

Анализ разрезов и особенностей химического состава осадочных 
толщ нижнего протерозоя свидетельствует о их высокой дифференциа
ции и позволяет предполагать формирование их в условиях интенсивного 
проявления процессов химического выветривания (формирование кор 
химического выветривания площадного типа) и указывает на эволю
ционный характер развития осадконакопления и вулканизма в эту эпоху.

В. М. Черновым (1964) показана парагенетическая связь толщ, со
держащих железо, и вулканогенных пород. Физико-химические условия, 
связанные с вулканической деятельностью, видимо, способствовали на
коплению железа в осадке. Региональный характер повышенных кон
центраций железа в верхах нижнепротерозойских отложений связан, 
вероятно, с интенсивным химическим выветриванием разрушавшихся 
пород. Проведенный анализ показывает, что максимальное накопление 
железа и проявление вулканизма происходили в поздние этапы разви
тия территории в нижнем протерозое и связаны с периодом максималь
ной трансгрессии.

Приведенные материалы позволяют прийти к выводу о связи про
цессов вулканизма и осадконакопления с тектоникой. Наибольшие мощ
ности осадочных пород и вулканитов характерны для подвижных зон 
(Пебозеро, Болынозеро). В то же время наибольшая роль вулканитов 
в строении разрезов типична для структур стабильных участков (Бер- 
гаул, Костомукша).

Подвижные участки пространственно тесно связаны с глубинными 
разломами, разделяющими структурно-формационные зоны. Движения 
вдоль этих разломов нашли свое отражение в формировании ритмично
слоистых толщ и вулканизме. Различия в составе вулканитов могут 
быть связаны с глубиной заложения разломов.

Рассмотренные материалы отчетливо свидетельствуют о гетероген
ном строении территории Карелии (Харитонов, 1963, 1966), проявив
шемся уже к началу нижнего протерозоя и выразившемся в формиро
вании в нижнем протерозое трех структурно-формационных зон.

Отличительной особенностью восточной (Тикшеозерско-Пебозер- 
ской) зоны является широкое развитие пород гнейсовой (высокоглино
земистой) терригенной формации, возникшей в прибрежно-морских 
условиях (Демидов, I960; Богданов, Воинов, 1963), и вулканогенной 
спилитовой формации.

Для центральной (Бергаульской) зоны породы гнейсовой формации 
менее характерны, наиболее широким распространением пользуются об
разования вулканогенной (спилит-кератофировой), колчеданной, реже 
кремнисто-железистой формаций (Чернов, 1966). По мнению Л. Я. Ха
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ритонова (1962), накопление колчеданных ряд связано главным образом 
с процессом седиментации, протекавшим в мелководных, лагунных бас
сейнах.

В пределах западной (Гимольской) зоны толщи гнейсовой форма
ции развиты неравномерно, в основном в пределах Большозерско-Хедо- 
зерской структуры.

Наиболее распространены образования терригенно-вулканической и 
вулканической (лептитовой) железисто-кремнистых формаций (Чернов, 
1964, 1966).
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В. М. ЧЕРНОВ

П А Р А Г Е Н Е Т И Ч Е С К И Е  А С С О Ц И А Ц И И  П О Р О Д  
В У Л К А Н О Г Е Н Н Ы Х  Ж Е Л Е З И С Т О - К Р Е М Н И С Т Ы Х  

Ф О Р М А Ц И Й  К А Р Е Л И И  
И У С Л О В И Я  ИХ О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я

Одной из насущных задач современной геологии докембрия явля
ется изучение парагенетических метаморфических комплексов пород с 
целью выделения геологических формаций и выявления специфики се
диментации и тектонического развития в древнейшие эпохи истории 
земной коры.

Рис. 1. С опоставление стратиграф ических разрезов гимольской серии
1 — гнейсо-граниты архея; 2 — конгломераты  и туф оконглом ераты ; 3 — биотитовые, биотит-грана- 
товы е гнейсы, сланцы  со ставролитом; 4 — п араам ф иболиты  и амф иболовы е п араслакц ы ; 5 — туфо- 
сланцы ; 6 — туфобрекчии; 7 — кварц-биотитовы е граф итисты е сланцы  и талько-хлоритовы е сланцы ; 
6 '— ж елезисты е кварциты ; 9 — слоистые ам ф иболсодерж ащ ие сланцы  с прослоями кварцево-биоти- 
товых сланцев, ставролитовы х и гранат-ставролитовы х гнейсов; 10 — м усковит-серицит-кварцевы е 
сланцы  и кварцитовидны е породы с линзам и  кварцевы х конгломератов; И — лептитовы е гнейсы, 
плагиопорфиры , геллеф линты , кварц-биотитовы е сланцы м еж озерской свиты; 12— амфиболовы е 
сланцы  и амфиболиты , образовавш иеся по основным эф ф узивам  и их туф ам ; а  — М аньгинский 
район; б  — С овдозерский район; в — Гимольский район; г — Т ум бареченский район; д  — Х едозер- 
ско-Больш озерский район; е — Костомукш ский район; / —I I  — циклы седиментации; н. т. — ниж н яя 
толщ а, в.т.— верхняя толщ а; к а д .с .— кади озерская  свита; м.с. — м еж озерская  свита; кос.с.— косто- 

мукш ская свита; с.с. — суккозерская свита

В настоящее время многие исследователи пришли к выводу, что 
даже в глубокометаморфизованных толщах докембрия часто сохра
няются первично-осадочные или вулканические текстурные, структур
ные признаки и химический состав исходных осадков, по которым мож
но восстановить природу вещества, за счет которого образовались ме
таморфические породы.

На основе тщательного литолого-петрографического изучения ре
ликтовых первичных текстур и структур, минерального состава, особен
ностей метаморфизма и химизма метаморфических пород железисто
кремнистых формаций Карелии для многих из них удалось определить
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генетическую природу, что позволило перейти'как к парагенетическо- 
му анализу, так и к реконструкциям палеофациальных и палеотектони- 
ческих условий их седиментации.

В нижнем протерозое Карелии в настоящее время выделяются три 
вулканогенные железисто-кремнистые формации, относящиеся к лепти- 
товому и спилито-диабазовому рядам (Чернов, 1964, 1966). Эти форма
ции залегают в гимольской серии, которая образует крупную Западно- 
Карельскую структурно-фациальную зону, входящую в состав ранних 
карелид Карелии.

Детальный литолого-стратиграфический анализ показал, что ги- 
мольская серия сложена метаморфизованными осадочными и вулкани
ческими породами двух крупных циклов седиментации (рис. 1).

В первый цикл осадконакопления происходило формирование осад
ков терригенно-вулканической (лептитовой) железисто-кремнистой фор
мации и сменяющей ее по простиранию в юго-восточной части Западно- 
Карельской структурно-фациальной зоны спилито-диабазовой желези- 
сто-кремнистой формации.

Во второй цикл была сформирована вулканическая (лептитовая) 
железисто-кремнистая формация *.

ПАРАГЕНЕТИЧЕСКИЕ АССОЦИАЦИИ ПОРОД 
СЛАНЦЕВО-ЛЕПТИТОВОЙ ЖЕЛЕЗИСТО-КРЕМНИСТОЙ ФОРМАЦИИ

Сланцево-лептитовая железисто-кремнистая формация слагает ниж
нюю часть гимольской серии и по объему соответствует образованиям 
первого цикла седиментации этой серии. Она залегает на архейских 
гранитах и гнейсо-гранитах, отделяясь от последних базальными кон
гломератами, и развита преимущественно в северо-западной части За- 
падно-Карельской структурно-фациальной зоны (Костомукшский, 
Болыпозерский, Гимольский железорудные районы). По составу и 
строению в этой формации выделяются три типа разрезов, которые, по 
терминологии И. В. Хворовой (1961), могут быть названы градациями.

Костомукшская градация

Костомукшская градация сложена следующими последовательно 
сменяющими друг друга в разрезе и по латерали парагенетическими 
ассоциациями пород (снизу вверх):

1) терригенно-сланцевой;
2) туфово-агломератовой;
3) туфово-сланцевой;
4) сланцево-железисто-кварцитовой;
5) железисто-кварцитовой.
1. Терригенно-сланцевая парагенетическая ассоциация пород вхо

дит в состав нижней толщи гимольской серии Костомукшского района. 
Главными ее членами являются амфиболовые парасланцы и параам
фиболиты, большая часть которых образовалась в результате метамор
физма слоистых мергелистых осадков, местами обогащенных железом. 
Второстепенными членами этой ассоциации пород являются мускови- 
товые аркозы, кварциты, кварц-мусковитовые сланцы и биотитовые 
гнейсы, которые слагают нижнюю часть ассоциации, налегая на архей
ские гнейсо-граниты. В верхней части ассоциации пород появляются 
маломощные прослои кварц-биотитовых туфосланцев, чередующихся 
с амфиболовыми парасланцами. Мощность ассоциации 300—400 м.

* Р анее  ф орм ациям  гимольской серии были даны  местные названия. С ланцево- 
леп ти товая  ж елезисто-крем нистая ф орм ация бы ла вы делена под названием  терриген
но-вулканической (лептитовой) ж елезисто-крем нистой формаци, а лептито-порф иро- 
в ая  ж елезисто-крем нистая ф орм ация н азы валась вулканической ж елезисто-крем нистой 
(Чернов, 1964, 1966).
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Распределение пород в терригенно-сланцевой парагенетической ас
социации по стратиграфическому разрезу связано с изменением палео- 
фациальной обстановки формирования ее осадков.

Терригенные осадки, налегающие на гнейсо-граниты фундамента, 
отлагались, вероятно, в прибрежной зоне трансгрессирующего моря и 
образовались за счет разрушения допротерозойских пород. Отложение 
мергелистых осадков свидетельствует об удаленности питающих обло
мочным материалом провинций и углублении морского бассейна.

Появление прослоев туфогенных кварц-биотитовых сланцев в мер
гелистых осадках обязано вулканизму, который впервые начинает про
являться в конце формирования осадков терригенно-сланцевой параге- 
петической ассоциации пород.

2. Туфово-агломератовая парагенетическая ассоциация пород сме
няет в разрезе вышерассмотренную парагенетическу-ю ассоциацию. Она 
сложена главным образом туфобрекчиями, состоящими из обломков 
кварц-биотитовых туфосланцев, реже плагиопорфиритов, скрепленных 
более слюдистым цементом. В верхних частях ассоциации встречаются 
пласты кварц-биотитовых туфосланцев, переслаивающиеся с туфобрек
чиями. Нижние части ассоциации сложены плохо отсортированными 
туфобрекчиями. Вверх по разрезу сортировка обломочного материала 
значительно улучшается. Здесь часто встречаются горизонтально на
слоенные пачки, нередко с хорошо выраженной асимметрично-ритмич
ной стратификацией. В нижних частях пачек залегают обычно крупно- 
или среднеобломочные туфобрекчии, которые постепенно переходят в 
мелкообломочные туфобрекчии или в кварц-биотитовые туфосланцы.

Среди туфово-агломератовой ассоциации пород выделяется несколь
ко разновидностей, которые приурочены к определенным стратиграфи
ческим уровням горизонта туфобрекчий.

Наиболее широко распространенная разновидность ассоциации за 
легает в низах горизонта туфобрекчий и туфосланцев и представлена 
исключительно туфобрекчиями с плохо сортированным обломочным ма
териалом. Вторая разновидность слагает среднюю часть горизонта ту
фобрекчий. Она сложена стратифицированными туфобрекчиями, в ко
торых крупная слоистость образована чередованием пластов, отличаю
щихся величиной обломков и различным количественным соотношением 
обломочного материала и цемента. Мощность ритмичных пачек обычно 
составляет 1,5—6 м. Третья разновидность ассоциации пород, развитая 
в верхней части горизонта туфобрекчий, имеет еще более четкое рит
мично-асимметричное строение. Здесь в ее составе появляются кварц- 
биотитовые туфосланцы, слагающие верхние части седиментационных 
ритмов.

Рассматриваемая туфово-агломератовая ассоциация пород обра
зовалась в результате отложения продуктов вулканической деятельно
сти. Известно, что при вулканизме вблизи кратеров отлагаются несор
тированные брекчии, которые в некотором удалении от очага вулканиз
ма сменяются слоистыми туфами. Изменение характера стратификации 
туфово-агломератовой ассоциации пород во времени (по стратиграфи
ческому разрезу) от несортированных накоплений туфобрекчий до рит- 
мично-асимметрично-слоистых может свидетельствовать о том, что в на
чальные этапы формирования горизонта туфобрекчий и туфосланцев 
седиментация происходила в непосредственной близости от активно 
действующего кратера вулкана (несортированные туфобрекчии). Рит- 
мично-асимметричное строение пачек вулканических пород, вероятно, 
обязано своим происхождением потокам, возникавшим на склонах под
водных вулканов при вулканических взрывах и землетрясениях. Такой 
механизм образования приписывается И. В. Хворовой и М. Н. Ильин
ской (1963) для ритмично-асимметричной стратификации туффито-ту- 
фовых ассоциаций Южного Урала, очень похожих по своему строению 
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на туфово-агломеративную ассоциацию Костомукшского района Каре
лии.

3. Туфово-сланцевая парагенетическая ассоциация пород сменяет 
в стратиграфическом разрезе туфово-агломератовую парагенетическую 
ассоциацию и отличается от последней тем, что в ее составе наряду 
с вулканическими породами (туфосланцы) большое место занимают 
типичные первично-осадочные породы, представленные графитистыми 
кварц-биотитовыми и кварц-серицитовыми сланцами, обогащенными 
часто сульфидами.

В зависимости от набора пород в этой ассоциации выделяется не
сколько разновидностей, строение которых можно представить следую
щими схемами:

д с.
. <1 N

Рис. 2. С хема палеоф аци альны х условий осадконакопления 
туф ово-англом ератовой ( / )  и туф ово-сланцевой ( I I )  п ар а 

генетических ассоциаций пород
I — крупнообломочные несортированные туфобрекчии; 2 — 
сортированны е мелкообломочны е туфобрекчии с прослоями 
кварц-биотитовы х туф осланцев; 3 — кварц-биотитовы е туф о
сланцы  с прослоями граф итисты х кварц-биотитовы х и 

кварц-серкцитовы х сланцев

К варцево-биотитовы е туф осланцы  с прослоями туфобрекчий—̂ -кварцево-биотито- 
вые туф осланцы  с прослоями графитисты х кварцево-биотитовы х сл ан ц ев ^ -к в ар ц ев о - 
серицитовы е сланцы.

К варцево-биотитовы е туф осланцы —>-кварцево-серицитовые сланцы —>-графитистые 
кварцево-биотитовы е сланцы  (с сульф идам и).

К варцево-биотитовы е туф осланцы —>-биотито-карбонатные сланцы.
К варцево-биотитовы е туф осланцы —>кварцево-серицитовы е сланцы —>-графитистые 

кварцево-биотитовы е сланцы  (с сульф идам и)—И эиотито-карбонатны е сланцы.

Приведенное выше хорошо иллюстрирует ритмичную направлен
ность в строении туфово-сланцевой парагенетической ассоциации, ко
торая заключается в том, что литологические типы пород, входящие 
в состав парагенетических сообществ, образуют закономерные ряды, по
строенные по одной схеме. Вначале отлагались кислые туфы, которые 
местами чередовались с прослоями мелкообломочных туфобрекчий. Во 
времени туфы сменялись песчано-глинистым материалом (кварц-сери- 
цитовые сланцы). Каждый седиментационный ритм завершался форми
рованием песчано-глинистых осадков, обогащенных углеродистым веще
ством и сульфидами железа, или биотит-карбонатными сланцами. Кон
центрация сульфидов наблюдается исключительно в кварц-серицитовых 
или графитистых кварц-биотитовых сланцах и достигает 3— 10% от ве
са породы. Переслаивание пиритсодержащих сланцев с туфами свиде
тельствует о генетической связи сульфидного оруденения с вулканиче
ской деятельностью. Эта генетическая особенность сульфидного оруде
нения отмечалась ранее (Чернов, 1959, 1964, 1966) при рассмотрении 
железистых фаций протерозоя Карелии.

Вероятные соотношения туфово-сланцевой и туфово-агломератовой 
парагенетических ассоциаций пород в пространстве приводятся на 
рис. 2, из которого видно, что в непосредственной близости от вулка
нического очага формировались несортированные туфобрекчии, а у под
ножия вулкана формировались сортированные туфобрекчии. Еще в
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большем удалении отлагалась туфово-агломератовая ассоциация пород 
с преобладанием туфов, которая по латерали замещалась туфово-слан
цевой парагенетической ассоциацией пород.

Значительное распространение в рассматриваемой ассоциации гра
фитистых пиритсодержащих сланцев обязано восстановительным гео
химическим условиям седиментации и диагенеза, которые создавались, 
видимо, вулканическими эманациями.

4. Сланцево-железисто-кварцитовая парагенетическая ассоциация 
пород характеризуется широким развитием железистых кварцитов, за 
кономерно переслаивающихся со сланцами, среди которых преоблада
ют кварц-серицитовые, графитистые кварцево-биотитовые, биотито-кар- 
бонатные и талько-хлоритовые петрографические разности. Ритмично 
построенные пачки пород имеют мощности от 1—2 до 120 м и протяжен
ность по простиранию от сотен метров до 15 км.

По набору в ритмах выделяется несколько разновидностей этой 
ассоциации, строение которых может быть представлено следующими 
рядами (вверх по ритмам):

Б иотито-карбонатны е сланцы —играф итисты е кварцево-биотитовы е сланцы —>-маг- 
нетито-биотитовы е или магнетито-грю неритовы е полосчаты е кварциты .

Г раф итисты е кварцево-биотитовы е сланцы  с вкрапленностью  сульф идов—>био- 
тито-грю неритовы е кварциты .

Графитисты е кварцево-биотитовы е сланцы с вкрапленностью  су льф ид ов^-биоти- 
то-грю неритовые кварциты —умагнетито-грю неритовы е кварциты .

К варцево-биотитовы е туф о сл ан ц ы ^-ам ф и б о л о вы е  сланцы —>-графитистые квар ц е
во-биотитовые сланцы  (с су льф и д ам и )-> ж ел ези сты е  кварциты .

Судя по незначительному распространению туфогенных сланцев 
(последняя, 4-я разновидность), можно предполагать, что формирова
ние пород этой парагенетической ассоциации происходило под влиянием 
вулканизма, но в значительном удалении от вулканических очагов. 
Геохимическая обстановка отложения и диагенеза осадков была непо
стоянной. Осадки, послужившие образованию графитистых кварц-био- 
титовых сланцев, залегающих в нижних частях ритмов, отлагались 
в условиях восстановительной обстановки. Во времени они сменялись 
железисто-кремнистыми, в которых железо в первичных минералах 
было связано в закисной форме. Эти осадки формировались, вероятно, 
в условиях нейтральной или слабо восстановительной геохимической 
обстановки. Впоследствии за счет их образовались амфиболовые и био
титовые разности железистых кварцитов. Нейтральная среда менялась 
на окислительную, в условиях которой протекали накопление и диаге
нез железисто-кремнистых осадков, превращенных метаморфизмом 
в магнетитовые разности кварцитов верхних частей седиментационных 
ритмов.

Неоднократное повторение в разрезах гимольской серии ритмично 
построенных пачек пород, каждая из которых представляет собой па
рагенетически связанную и закономерно построенную ассоциацию, сви
детельствует -о периодичности вулканической деятельности, которая по
ставляла эксплозивный материал и продукты эманаций, обогащенные 
железом, серой и кремнекислотой. В прямой связи с периодичностью 
вулканизма находилось и изменение геохимической среды осадконако- 
пления, что наглядно отражается в изменении состава железистых ми
нералов и коэффициента окисления от подошвы к кровле седиментаци
онных ритмов.

В тех случаях, когда осадконакопление протекало в более удален
ных участках бассейна седиментации, чем формирование пород слан- 
цево-железисто-кварцитовой парагенетической ассоциации, возникала 
своеобразная элементарная парагенетическая ассоциация, которую 
можно отнести к железисто-кварцитовой.

5. Железисто-кварцитовая элементарная парагенетическая ассоци
ация пород состоит исключительно из железистых кварцитов, различа
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ющихся содержанием магнетита и соответственно коэффициентами оки
сления и железистости. Эти железистые кварциты группируются в зако
номерно построенные ритмы мощностью от 1—2 и до 25—30 м (рис. 3).

В нижних частях «рудных» ритмов обычно залегают железистые 
кварциты с содержанием магнетита 5—-15%. От подошвы пласта коли
чество магнетита постепенно увеличивается и достигает в кровле 35— 
50%.

Рис. 3. Х арактер ритмичного строения ж елезисто-кварцитовой  п араге
нетической ассоциации пород

1 — биотит-карбонатны е сланцы ; 2 — безрудны е ж елезисты е кварциты ;
3 — ж елезисты е кварциты  со средними и бедными содерж аниям и м агне
тита (18—25%); 4 — магнетитовы е кварциты  с богатыми содерж аниям и м аг

нетита (больш е 30%)

В основании нового ритма количество магнетита резко снижается 
до 5— 15%, а затем снова постепенно возрастает.

Такими ритмично построенными пластами железистых кварцитов 
сложены рудные пачки средней и верхней подсвит костомукшской сви
ты. Местами в основании «рудных» ритмов отмечаются- маломощные 
прослои биотит-карбонатных сланцев, которые имеют невыдержанное 
залегание и часто замещаются железистыми кварцитами.

Происхождение ритмичности железисто-кварцитовой ассоциации 
пород принципиально не отличается от образования ритмичности слан- 
цево-железисто-кварцитовой ассоциации. По существу каждый «руд
ный» ритм представляет собой сокращенный (редуцированный) ритм 
сланцево-железисто-кварцитовой ассоциации, в которой нижние части 
сложены сланцами. Эта литологическая особенность железисто-кварци- 
товой ассоциации пород свидетельствует о том, что седиментация ее 
осадков происходила в удаленных от вулканических очагов частях бас
сейна, куда не проникал пирокластический и терригенный материал, 
что способствовало осаждению и накоплению коллоидов кремнекисло- 
ты и железа.
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Анализ мощностей пород костомукшской свиты на Костомукшской 
месторождении показал, что наиболее благоприятной фациальной об
становкой формирования осадков железисто-кремнистой парагенетиче
ской ассоциации пород были глубоководные впадины со спокойным ги
дродинамическим режимом. Глубина впадин относительно рельефа мор
ского дна, вероятно, достигала 200—300 м при длине по длинной оси 
2—2,5 км. Они являлись своеобразными «ловушками» коллоидальных 
частиц кремнекислоты и железа, поставляемых вулканическими очага
ми. Схема фациальных соотношений рассмотренных парагенетических 
ассоциаций пород показана на рис. 4.

В з 0 0.5

Рис. 4. Схема ф ациальны х соотношений парагенетических ассоциаций пород Косто
мукш ской градаци и  терригенно-вулканической (лептитовой) ж елезисто-кремнистой

формации
/  — туфобрекчии крупнообломочные (а)  и мелкообломочны е (б ); 2 — кварц-биотитовы е 
туф осланцы ; 3 — кварц-биотитовы е, кварц-серицитовы е граф итисты е сланцы  с сульф и
дам и ; 4 — ж елезисты е кварциты . / —I I  — туф ово .аглом ератовая  парагенетическая ассо
циация пород; I I I — I V  — туф о-сланцево-ж елезисто-кварцитовая п арагенетическая ассо
циаци я пород; V  — сланцево-ж елезисто-кварцитовая п арагенетическая ассоциация

пород

Большозерская градация

В Болынозерской градации, расположенной в 80 км юго-восточнее 
Костомукшской, парагенезисы пород и фациальные условия осадкона- 
копления резко меняются.

В этой части формации широко развиты метаморфизованные пес- 
чано-глинистые и песчанистые осадки. Кислые туфогенные породы и 
железистые кварциты здесь встречаются редко и приурочены к верхней 
части формации.

Литолого-стратиграфическое изучение Болынозерской градации 
позволяет в ее составе выделить две парагенетические ассоциации по
род: 1) гнейсо-сланцевую (терригенную); 2) железисто-кварцитовую 
гнейсо-сланцевую (туфогенную).

1. Главными членами гнейсо-сланцевой (терригенной) парагенети
ческой ассоциации пород являются биотитовые, гранато-биотитовые, 
ставролитовые, гранато-ставролитовые гнейсы и разнообразные сланцы. 
Эти породы объединяет общая генетическая особенность, заключающа
яся в том, что они образовались за счет метаморфизма (в условиях ам- 
фиболитовой фации) алюмосиликатных псаммитовых и пелитовых осад
ков, представлявших собой глинистые, песчано-глинистые, песчанистые 
и гравелитовые отложения.

В качестве второстепенных членов в этой ассоциации пород наблю
даются туфогенные хлорит-биотитовые сланцы и маломощные прослои 
железистых кварцитов. Эта парагенетическая ассоциация пород наибо
лее широко распространена в западном крыле Болыпозерской синкли
нали, где она слагает нижнюю толщу гимольской серии и налегает на 
гнейсо-граниты архея.
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2. Железисто-кварцитовая. гнейсо-сландевая (туфогенная) параге- 
нетическая ассоциация пород залегает в восточном крыле Большозер- 
ской синклинальной структуры. Характерной особенностью строения 
рассматриваемой парагенетической ассоциации в этой части структуры 
является значительное развитие кварц-биотит-хлоритовых туфогенных 
сланцев и сравнительно крупных залежей железистых кварцитов, при
уроченных к туфогенным сланцам.

Таким образом, вкрест простирания Болынозерской синклиналь
ной структуры отчетливо наблюдается изменение в составе и строении

5), которое обусловлено фа- 
Гнейсо-сланцевая (терриген- 
ная) парагенетическая ассо
циация пород, судя по ши
рокому развитию в ее сос
таве терригенных (иногда 
грубообломочных) отложе
ний, формировалась вблизи 
архейских поднятий, постав
лявших обломочный мате
риал; железисто-кварцито
вая гнейсо-слацевая (туфо
генная) ассоциация пород 
формировалась под влияни
ем вулканизма; вулканиче
ский материал поступал с 
востока.

Таким образом, Боль- 
шозерская градация харак
теризует собой область фа
циального замещения тер
ригенных осадков туфоген
ными. При этом необходимо 

отметить, что железистые кварциты, как правило, залегают среди туфо
генных пород, что свидетельствует о связи железонакопления с вулка
низмом

Гимольская градация

ГиМольская градация, расположенная в Гимольском железорудном 
районе, отличается от рассмотренных широким развитием в своем со
ставе туфоконгломератов и «гранитных» конгломератов, переслаиваю
щихся с различными сланцами, лептитами, лептитовидными породами 
и железистыми кварцитами.

В составе этой градации сланцево-лептитовой железисто-кремни- 
стой формации выделяются следующие характерные парагенетические 
ассоциации пород:

1) туфово-агломератовая;
2) лептито-конгломератовая;
3) конгломератовая лептито-сланцево-железисто-кварцитовая;
4) лептито-сланцево-железисто-кварцитовая.
1. Туфово-агломератовая парагенетическая ассоциация пород име

ет незначительное распространение. Она слагает нижнюю часть гимоль
ской серии и состоит исключительно из метаморфизованных туфобрек
чий, изредка содержащих маломощные прослои кварц-биотитовых ту
фосланцев и пласты эффузивных плагиопорфиров мощностью до 2 м.

По составу и строению туфово-агломератовая ассоциация пород 
Гимольской градации имеет большое сходство с первой разновидностью 
туфово-агломератовой ассоциации Костомукшской градации (несорти
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парагенетических ассоциаций пород (рис. 
циальными условиями осадконакопления.

Рис. 5. Схема ф ациальны х соотношений парагенетичес
ких ассоциаций пород в Болы нозерской градации  терри- 
генно-вулканической (лептитовой) ж елезисто-кремнистой 

формации
1 — биотитовые, биотит-гранатовы е, биотит-кигнитовые 
гнейсы и сланцы ; 2 — ж елези сты е кварциты ; 3 —  ту ф о 
генные кварц-биотит-хлоритовы е сланцы ; 4 — мусковит- 
кварцевы е сланцы  и гравелиты ; 3 — гнейсо-сланцевая 
(терригенная) п арагенетическая ассоциация пород; В. — 
ж елези сто-кварц итовая  гнейсо-сланцевая (туф огенная) 

п арагенетическая ассоциация пород



рованные туфобрекчии). Мощность этой ассоциации пород в Гимоль- 
ской градации составляет не менее 100 м и не более 200—250 м.

В 6—7 км на северо-восток рассмотренная парагенетическая ассо
циация пород фациально замещается лептито-конгломератовой параге- 
нетической ассоциацией.

2. Лептито-конгломератовая парагенетическая ассоциация пород 
залегает в нижней части разреза гимольской серии, где входит в сос
тав суккозерской свиты. Наблюдается два типа разрезов этой параге- 
нетической ассоциации пород.

В первом типе главными членами ассоциации являются конгломе
раты и туфоконгломераты. В качестве второстепенных членов присут
ствуют амфиболовые сланцы, образовавшиеся по андезитовым лавам, 
мелкообломочные туфобрекчии, граувакковидные амфиболовые сланцы 
и лептитовые гнейсы.

Вторая разновидность лептито-конгломератовой парагенетической 
ассоциации развита в 3,5—4 км восточнее первой. Главными ее членами 
являются грубообломочные несортированные туфобрекчии и туфослан
цы кислого состава. Конгломераты имеют незначительное развитие. 
Нижняя часть ассоциации сложена гранитными конгломератами, нале
гающими на архейские гнейсо-граниты. Галечный материал конгломе
ратов сложен главным образом архейскими гранитами и гнейсо-грани- 
тами, не отличающимися от аналогичных пород фундамента.

Конгломераты согласно перекрываются неяснослоистыми серыми 
кварц-биотитовыми туфосланцами мощностью 3—5 м; туфосланцы сме
няются туфобрекчиями, состоящими из обломков туфосланцев и плагио- 
порфиров.

Литологические особенности и строение туфово-конгломератовой 
парагенетической ассоциации позволяют наметить главные фациальные 
особенности ее формирования. Во-первых, обилие вулканического мате
риала в составе этой ассоциации пород свидетельствует о том, что ее 
формирование сопровождалось интенсивным вулканизмом, проявляв
шимся как в форме излияний андезитовых лав (пачка метаандезитов), 
так и в выбросах пирокластического материала (туфобрекчии, туфо
сланцы).

С другой стороны, наличие галечного материала архейских 
гнейсо-гранитов и гнейсо-гранодиоритов указывает на то, что в период 
седиментации этой парагенетической ассоциации пород существовали 
архейские поднятия, поставлявшие обломочный материал. Различное 
сочетание вулканизма и тектонической активности архейских поднятий 
и определило характерные литологические особенности туфово-конгло
мератовой ассоциации пород.

Анализ строения суккозерской свиты, в которой развиты рассмот
ренные туфово-агломератовая и лептито-конгломератовая парагенети- 
ческие ассоциации пород, показывает, что туфоконгломераты и конгло
мераты Межозерского месторождения в западном направлении фаци
ально замещаются туфобрекчиями (туфово-агломератовая парагенети
ческая ассоциация пород), а в восточном направлении лептито-конгло
мератовой ассоциацией второй разновидности, где также широко раз
виты туфобрекчии. Указанные фациальные соотношения позволяют 
предполагать, что в районе Межозерского месторождения существова
ло крупное поднятие, сложенное архейскими гранитоидами, за счет 
разрушения которых шло формирование мощных пластов «гранитных» 
конгломератов. Очаги вулканической деятельности располагались, ви
димо, юго-западнее и восточнее месторождения (рис. 6).

3. В отличие от вышерассмотренных парагенетических ассоциаций 
конгломератовая лептито-сланцево-железисто-кварцитовая парагенети
ческая ассоциация пород наряду с метаморфизованными туфами и ту- 
фоконгломератами сложена разнообразными сланцами, лептитовыми
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гнейсами и железистыми кварцитами. Она встречена на Межозерском 
месторождении, где залегает в костомукшской свите.

По характеру строения среди этой парагенетической ассоциации 
пород выделяются две разновидности.

Первая разновидность сложена исключительно туфоконгломерата- 
ми и железистыми кварцитами и имеет ритмичное строение, которое 
может быть представлено следующим закономерным рядом пород (сни
зу вверх по разрезу ассоциации):

3 В

Уровень

И  Ла

Уровень
*оря

Рис. 6. Схема ф ациальны х соотношений парагенетических ассоциаций 
пород в Гимольской градаци и  терригенно-вулканической (лептитовой) 

ж елезисто-крем нистой формации
/  — архейские гнейсо-граниты и гнейсо-гранодиориты ; 2 — амфибол-био- 
титовые сланцы , образовавш иеся по андези там ; 3 — конглом ераты  и ту . 
фоконгломераты  с прослоями лептитовых гнейсов, туфобрекчий и 
амф иболовы х сланцев; 4 — м етам орф изованны е туфобрекчии с облом 
ками кислы х эф ф узивны х пород и лептитовых гнейсов; 5 — кварц-био- 
тит-полевош патовы е гнейсо-сланцы, лептитовы е гнейсы, графитисты е 
кварц-биотитовы е сланцы , кварц-мусковитовы е сланцы , гранатиты ;
6 — ж елезисты е кварциты . / — архейское поднятие; I I  — туфово (леп- 
тито)-конглом ератовая парагенетическая ассоциация пород первой р а з 
новидности; П а  — туф ово (лептито)-конглом ератовая ассоциация пород 
второй разновидности; I I I  — конглом ератовая туфово (лептито)-слан- 
цево-ж елезисто-крем нистая п арагенетическая ассоциация пород; I V  — 
туф ово (лептито)-сланцево-ж елезисто-крем нистая п арагенетическая ассо
циация пород; V  — туф ово-аглом ератовая п арагенетическая ассоциация

пород

К рупнообломочны е туф оконглом ераты —ум елкооблом очны е туф оконглом ераты
(с преобладанием  туф ового ц ем ен та)—убиотито-полевош патовы е гнейсо-сланцы (о б р а
зовавш иеся за  счет ту ф о в)—упереслаивание ж елезисты х кварцитов с гнейсо-слан- 
цами—угрю нерито-м агнетитовы е кварциты .

Из приведенного ряда пород иногда выпадают биотит-полевошпат- 
кварцевые гнейсо-сланцы и зона переслаивания железистых кварцитов 
и гнейсо-сланцев. В этих случаях железистые кварциты налегают непо
средственно на туфоконгломераты и ассоциации имеют более простое 
строение.

В западном направлении рассмотренная конгломератовая лептито- 
сланцево-железисто-кварцитовая ассоциация пород, сохраняя основные 
черты строения, переходит во вторую разновидность, в которой наряду 
с туфоконгломератами и железистыми кварцитами широко развиты раз
личные сланцы и лептитовые гнейсы. Изменения в строении парагене
тической ассоциации пород с востока на запад позволяют считать, что 
она формировалась в области фациального перехода туфоконгломера- 
тов в туфы и песчано-глинистые осадки.

4. Главными членами лептито-сланцево-железисто-кварцитовой па
рагенетической ассоциации пород являются полосчатые, иногда рит
мично-слоистые, лаптитовые гнейсы и гнейсо-сланцы биотито-полево- 
шпатово-кварцевого состава, железистые кварциты, гранатиты, амфи- 
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бол-гранатовые сланцы, кварц-мусковитовые, мусковит-биотит-кварцевые 
сланцы и гнейсо-сланцы, образовавшиеся при метаморфизме песчано
глинистых и глинисто-песчаных осадков. К этой группе пород близко 
примыкают также своеобразные кварц-биотитовые гнейсо-сланцы, обо
гащенные графитистым веществом и сульфидами. Для этой ассоциации 
пород характерны резкие фациальные изменения в восточном направ
лении, вкрест простирания пород.

С запада на восток на расстоянии 800 м происходит полное выкли
нивание пород ассоциации и замещение их туфоконгломератами. Та
ким образом, формирование этой ассоциации происходило в области 
фациального выклинивания туфоконгломератов и замещения их слои
стыми осадками.

СПИЛИТО-ДИАБАЗОВАЯ ЖЕЛЕЗИСТО-КРЕМНИСТАЯ ФОРМАЦИЯ
Формация развита в юго-восточной части Западно-Карельской 

структурно-фациальной зоны, где она фациально замещает рассмотрен
ную сланцево-лептитовую железисто-кремнистую формацию. По объе
му спилито-диабазовая железисто-кремнистая формация соответствует 
геологическим образованиям первого седиментационного цикла гимоль- 
ской серии ( нижняя толща Маньгинского и Совдозерского районов).

Главными членами ассоциации пород в спилито-диабазовой желе- 
зисто-кремнистой формации являются различные амфиболовые сланцы 
и амфиболиты, образовавшиеся в результате метаморфизма основных 
эффузивов и их туфов. Железистые кварциты, графитистые кварц-био- 
титовые и кварц-мусковитовые сланцы в составе формации имеют не
значительное распространение и наблюдаются в виде маломощных 
(0,5— 10 м) пластов и линз среди перечисленных вулканитов основного 
состава.

Характерной литологической особенностью спилито-диабазовой же
лезисто-кремнистой формации является ритмичное строение.

В Совдозерском районе ритмичность обусловлена четырехкратным 
повторением в разрезе закономерно построенных пачек пород. Каждая 
пачка в нижней части состоит из метаморфизованных вулканитов основ
ного состава; верхние части пачек сложены железистыми кварцитами и 
парасланцами. Иногда совместно с железистыми кварцитами в соста
ве верхних частей ритмов появляются тонкослоистые лептиты, образо
вавшиеся за счет кислых туфов.

Каждая ритмично построенная пачка пород может рассматривать
ся как элементарная парагенетическая ассоциация, формирование ко
торой начиналось с излияния лав основного состава и выбросов пиро- 
кластического материала и завершалось накоплением железисто-крем- 
нистых и терригенных осадков. Они могут быть отнесены к железисто- 
кремнисто-диабазо-спилитовому типу.

В усредненном виде строение фациального профиля этой парагене
тической ассоциации пород может быть представлено следующим ря
дом: эпидот-амфиболовые сланцы с «шаровой» текстурой (спилитовые 
лавы)—v тонкослоистые амфиболовые сланцы (туфы)—ныагиоклазо-ам- 
фиболовые и амфиболовые сланцы (диабазы)—>-кварц-мусковитовые 
сланцы (песчано-глинистые осадки) ̂ -графитистые кварц-биотитовые 
сланцы с сульфидами (песчано-глинистые осадки, обогащенные угле
родистым веществом и сульфидами)->железистые кварциты (желези
стокремнистые хемогенные осадки).

ПАРАГЕНЕТИЧЕСКИЕ АССОЦИАЦИИ ПОРОД 
ЛЕПТИТО-ПОРФИРОВОИ ЖЕЛЕЗИСТО-КРЕМНИСТОЙ ФОРМАЦИИ

Лептито-порфировая железисто-кремнистая формация располага
ется стратиграфически выше рассмотренных и по объему соответствует 
отложениям второго седиментационного цикла гимольской серии.
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Верхняя часть формации сложена кварц-биотитовыми туфосланца- 
ми и железистыми кварцитами, являющимися главными ее членами. 
В качестве второстепенных, но постоянно присутствующих пород на
блюдаются графитистые. кварц-биотитовые, кварц-серицитовые сланцы 
и гнейсо-сланцы, обогащенные сульфидами; гранато-амфиболовые слан
цы и гранатиты. Изредка встречаются тесно связанные между собой 
талько-хлоритовые, хлорито-актинолитовые и биотито-карбонатные 
сланцы.

Перечисленные породы в лептито-порфировой железисто-кремни
стой формации, закономерно переслаиваясь в разрезах, образуют свое
образные часто ритмично построенные парагенетические ассоциации по
род (рис. 7), среди которых выделяются следующие:

Рис. 7. Схема ф ац иальн ы х соотношений парагенетических ассоциаций  пород лептито- 
порфировой ж елезисто-крем нистой формации

1 —• геллеф линты , порфироиды, лептитовы е гнейсы (но эф ф узи вам ); 2 — кварцево- 
биотитовы е туф осланцы  и гнейсо-сланцы (по ту ф ам ); 3 — граф итисты е кварцево-бно- 
титовые, кварцево-серицитовы е (с сульф идам и) сланцы  и гнейсо-сланцы, талько-хло
ритовые сланцы ; 4 — ж елезисты е кварциты , /  — порф ировая ж елезисто-кварцитовая 
и лептитовая ж елези сто-кварц итовая парагенетические ассоциации пород; I I  — туф о
в ая  п арагенетическая ассоциация пород; I I I  — туф ово-ж елезисто-кварцитовая п араге
н етическая ассоциация пород; I V  — туф ово-сланцево-ж елезисто-кварцитовая п ар аге 

нетическая ассоциация пород

1) туфово-порфировая;
2) порфировая железисто-кварцитовая;
3) лептитовая железисто-кварцитовая;
4) туфовая глиноземисто-железисто-кварцитовая;
5) лептитовая глиноземисто-кварцитовая;
6) туфовая сланцево-железисто-кварцитовая;
7) лептитовая сланцево-железисто-кварцитовая.
1. Туфово-порфировая парагенетическая ассоциация пород сложе

на кислыми туфами и лавами, метаморфизованными в условиях эпидот- 
амфиболитовой фации регионального метаморфизма, представленными 
в настоящее время плагиопорфирами, геллефлинтами и кварц-биотито
выми туфогенными сланцами. Иногда среди них наблюдаются туфобрек
чии и вулканические (брекчии.

По строению и набору пород в этой ассоциации выделяются две 
разновидности. Первая разновидность сложена кислыми лавами (пла- 
гиопорфиры, кварцевые порфиры и геллефлинты) мощностью 200— 
300 м. Исключительно вулканический состав этой ассоциации пород сви
детельствует о том, что ее образование связано с интенсивной вулкани
ческой деятельностью, проявившейся в излияниях кислых по химическо
му составу лав. Судя по мощностям и площади распространения этой 
ассоциации пород, можно предполагать, что вулканическая деятель
ность охватывала огромную территорию.

Вторая разновидность этой парагенетической ассоциации пород 
представлена кварц-биотитовыми туфосланцами с ритмичной слои
стостью. Мощность ритмов изменяется от 5 до 50 см.
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Частое чередование ритмов в стратиграфических разрезах отража
ет периодический характер поступления вулканического материала в 
бассейн седиментации. Этим же обусловлено формирование и асиммет
ричной ритмичной слоистости туфогенных образований.

2. Порфировая железисто-кварцитовая парагенетическая ассоциа
ция пород в гимольской серии встречается редко. Главными членами 
этой ассоциации пород являются плагиопорфиры, геллефлинты и желе
зистые кварциты. В качестве второстепенных членов наблюдаются 
кварц-биотитовые, туфосланцы, вулканические брекчии, кварц-биотито- 
вые филлитовидные и хлорито-карбонатные сланцы. Среди этой ассо
циации пород выделяется несколько ритмично построенных разновид
ностей, различающихся деталями своего строения:

Плагиопорфиры или геллефлинты—̂ вулканические брекчии—>-кварцево-биотито- 
вые туфосланцы^филлитовидные кварцево-биотитовые сланцы-^-железистые кварциты.

В тех случаях, когда из состава ритмов выпадают агломераты и 
филлитовидные слайцы, строение ассоциации приобретает следующий 
вид:

Плагиопорфиры или геллефлинты^-кварцево-биотитовые туфосланцы—̂ желези
стые кварциты.

Однако такое закономерное строение ассоциации (лавы-н>-туфы->- 
железистые породы) часто нарушается, что за счет туфов вызвано или 
отсутствием туфов в составе ассоциации или их залеганием в нижних 
частях осадочно-вулканических ритмов.

Изредка наблюдается ассоциация:
Плагиопорфиры—>-хлорито-биотито-карбонатные сланцы.

Состав и строение порфировой железисто-кварцитовой ассоциации 
пород свидетельствуют о том, что ее формирование обязано вулканиче
ской деятельности, проявившейся главным образом в излияниях кислых 
лав, и протекало в небольшом удалении от вулканических очагов, в об
ласти выклинивания лавовых потоков и фациального замещения их 
туфами (см. рис. 7, / ) .  Вулканизм, видимо, носил подводный характер, 
о чем свидетельствует частое чередование маломощных пластов кислых 
эффузивов с тонкослоистыми железистыми кварцитами, отлагавшими
ся в водной среде. Очень тонкозернистые структуры геллефлинт обу
словлены, вероятно, также быстрым охлаждением лавовых потоков 
в подводных условиях.

3. Лептитовая железисто-кварцитовая парагенетическая ассоциа
ция пород является метаморфическим эквивалентом вышерассмотрен
ной порфировой железисто-кремнистой парагенетической ассоциации 
пород. Она возникла в условиях амфиболитовой фации регионального 
метаморфизма за счет преобразования кислых лав, туфов, глинистых и 
железисто-кремнистых осадков.

Главными членами этой парагенетической ассоциации являются 
лептитовые гнейсы, лептитовидные гнейсо-сланцы и железистые квар
циты. В качестве второстепенных членов ассоциации присутствуют 
кварц-биотитовые графитистые гнейсо-сланцы, обогащенные сульфи
дами.

4. Туфовая глиноземисто-железисто-кварцитовая парагенетическая 
ассоциация пород наблюдается преимущественно в отложениях кади- 
озерской свиты в зонах эпидот-амфиболитовой фации регионального 
метаморфизма.

Главными ее членами являются слоистые кварц-биотитовые, био- 
тит-полевошпат-кварцевые и филлитовидные кварц-биотитовые туфоген
ные сланцы, полосчатые грюнерит-гранатовые и биотит-гранатовые 
сланцы, а также железистые кварциты. Рассматриваемая ассоциация 
пород характеризуется ритмичным строением, заключающимся в том,
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что нижние ее части сложены главным образом туфогенными сланцами, 
а верхние — грюнерито-гранатовыми сланцами или железистыми квар
цитами. При этом устанавливается преобладание (по мощности) ниж
них (туфогенных) элементов ритмов, которые в 2— 10 раз превосходят 
верхние глиноземисто-железисто-кремнистые или железисто-кремнистые 
элементы.

Выделяется несколько следующих разновидностей этой парагене
тической ассоциации пород:

Кварцево-биотитовые и биотито-кварцевые туфосланцы—>-гранато-амфиболовые и 
биотито-гранатовые сланцы или кварциты.

Кварцево-биотитовые туфосланцы—уамфиболо-гранатовые сланцы или кварци
ты—уамфиболовые кварциты—>-магнетито-амфиболовые кварциты.

Кварцево-биотитовые туфосланцы—уамфиболовые кварциты-^-магнетито-амфибо- 
ловые кварциты.

Отличительной особенностью первой разновидности ассоциации по
род является то, что верхние элементы ее обогащены глиноземом, ж е
лезом и кремнеземом. Таким образом, в данной разновидности ассо
циации отчетливо устанавливается тесная парагенетическая связь меж
ду вулканическими породами, представленными туфосланцами, и же
лезисто-глиноземисто-кремнистыми отложениями, которые формирова
лись сразу же после накопления туфагенного материала, предшествуя 
выпадению железисто-кремнистых осадков.

В настоящее время вопрос о вулканическом происхождении значи
тельных концентраций глинозема в вулканических областях у исследо
вателей не вызывает сомнений. К. К- Зеленов (1960) на примере вулка
нических областей Курило-Камчатской дуги убедительно показал, что 
при вулканизме термальные воды в значительных количествах выносят 
алюминий в открытое море, где он осаждается.

Учитывая ограниченную миграционную способность алюминия при 
осадконакоплении, тесную парагенетическую связь с вулканогенными 
отложениями, можно предполагать, что формирование седиментацион- 
ных ритмов первой разновидности туфово-железисто-кремнистой ассо
циации пород происходило в незначительном удалении от вулканиче
ских очагов. В этой обстановке протекало интенсивное осаждение алю
миния, а рудообразование железа только начинало зарождаться.

При большем удалении от вулканических очагов ассоциация пород 
первой разновидности переходит по латерали в ассоциации второй и 
третьей разновидностей.,

5. Метаморфическим эквивалентом рассмотренной туфовой глино- 
земисто-железисто-кварцитовой парагенетической ассоциации пород яв
ляется лептитовая глиноземисто-железисто-кварцитовая парагенетиче
ская ассоциация, которая возникла в условиях амфиболитовой фации 
регионального метаморфизма за счет перехода туфогенных сланцев 
в лептитовые гнейсы и лептитовидные гнейсо-сланцы.

6. В туфовой сланцево-железисто-кварцитовой парагенетической ас
социации по набору пород выделяется несколько разновидностей, име
ющих ритмичное строение, которые могут быть представлены следую
щими рядами (снизу вверх по ритмам):

Кварцево-биотитовые туфосланцы—уталько-хлоритовые сланцы—̂ графитистые
кварцево-биотитовые сланцы—уамфиболовые или амфиболо-биотитовые кварциты—у 
-^-магнетитовые кварциты.

Кварцево-биотитовые туфосланцы—убиотито-карбонатные сланцы—уталько-хлори- 
товые сланцы-^-железистые кварциты.

Кварцево-биотитовые туфосланцы—укварцево-биотитовые сланцы с «пятнистой» 
текстурой (образовались за счет метаморфизма туфового материала с примесью гли
нистых осадков)—̂ графитистые кварцево-биотитовые сланцы—угрюнерито-гранатовые 
сланцы-^-грюнеритовые кварциты—угрюнерито-магнетитовые кварциты.

Кварцево-биотитовые туфосланцы—уфиллито видные кварцево-биотитовые слан
цы—уамфиболо-гранатовые сланцы-^-железисуые кварциты.
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Рассмотренная парагенетическая ассоциация пород формировалась 
в более удаленных от вулканических очагов участках бассейна седимен
тации, чем туфовая глиноземисто-железисто-кварцитовая ассоциация.

Об этом свидетельствуют значительное уменьшение мощностей ту
фогенных пород в строении седиментационных ритмов и резкое возра
стание железисто-кремнистых частей, которые в свою очередь часто ус
ложнены ритмичностью более мелкого масштаба.

7. Лептитовая сланцево-железисто-кварцитовая парагенетическая 
ассоциация пород является метаморфическим эквивалентом туфовой 
сланцево-железисто-кварцитовой парагенетической ассоциации. Она 
развита в зонах амфиболитовой фации регионального метаморфизма, 
где туфогенные отложения превращены в лептитовые гнейсы и лептито- 
видные кварцево-полевошпатовые гнейсо-сланцы.

По характеру строения ритмов рассматриваемая ассоциация пород 
не отличается от ритмичности туфовой сланцево-железисто-кварцитовой 
ассоциации. В нижних частях ритмов обычно залегают лептитовые 
гнейсы или гнейсо-сланцы, образовавшиеся за счет метаморфизма туфо
генных отложений.

Выше по разрезу ритмов они сменяются графитистыми кварцево- 
биотитовыми или кварцево-мусковитовыми гнейсо-сланцами, обогащен
ными сульфидами. Верхние элементы ритмов сложены железистыми 
кварцитами.

ПАЛЕОФАЦИАЛЬНЫЕ И ПАЛЕОТЕКТОНИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ 
ФОРМИРОВАНИЯ ЖЕЛЕЗИСТО-КРЕМНИСТЫХ ФОРМАЦИЙ

Проведенный парагенетический анализ железисто-кремнистых фор
маций позволил составить схемы палеофациальных условий их форми
рования.

Обращает внимание сложность строения сланцево-лептитовой же
лезисто-кремнистой формации, в которой выделяется три градации, раз
личающиеся палеофациальными условиями накопления осадков 
(рис. 8). Костомукшская градация формировалась в области фациаль
ного замещения кислых туфов, туффитов и туфобрекчий сравнительно 
глубоководными мергелистыми осадками.

Большозерская градация характеризует собой область фациально
го перехода кислых туфов в терригенные песчанистые, песчано-глини
стые и глинистые осадки, которые образовались за счет разрушения 
гранитов и гнейсо-гранитов фундамента.

В Гимольской градации широко распространенные метаморфизо- 
ванные «гранитные» конгломераты, туфоконгломераты, туфобрекчии и 
туфы свидетельствуют о том, что отложение этой части формации про
исходило в прибрежной зоне на незначительных глубинах и сопровож
далось интенсивным вулканизмом. В целом фациальный облик слан- 
цево-лептитовой железисто-кремнистой формации определяется широ
ким распространением в ее составе метаморфизованных различных тер- 
ригенных осадков (конгломераты, песчанистые, песчано-глинистые и 
мергелистые осадки), кислых пирокластов и железистых кварцитов. 
Спилито-диабазовая железисто-кремнистая формация, развитая в юго- 
восточной части Западно-Карельской геосинклинальной зоны, по време
ни своего образования совпадает со сланцево-лептитовой железисто
кремнистой формацией. Она формировалась в области интенсивного 
прогибания и вулканизма основных лав. Терригенные осадки в этой 
формации имеют незначительное распространение.

Таким образом, парагенетический анализ показывает, что нижняя 
часть гимольской серии сложена сланцево-лаптитовой и спилито-диаба
зовой железисто-кремнистыми формациями, сменяющими друг друга по 
простиранию, что несомненно свидетельствует о различных палеотекто-
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Рис. 8. Схема палеоф аци альны х и палеогеограф ических условий осад кон акоп лен и я терригенно-вулканической (лептитовой) и спилито-диабазовой
ж елезисто-крем нисты х формаций

1 — гнейсо-граниты и гнейсо-гранодиориты  архея (ф ундам ент); 2 — биотито-полевош патовы е, кианитовы е, биотито-граннтовы е гнейсы и сланцы 
( м етам орф изованны е терригенны е осадки  — пелиты, п сам м иты ); 3 — ам ф иболиты , п араслан цы  и параам ф и болиты  (м ергелисты е осадки); 4 — гр а 
нитные конгломераты , туф оконглом ераты ; 5 — туфогенны е кварцево-биотитовы е сланцы , гнейсо-сланцы , лептиты ; 6 — туфобрекчии; 7 — амфиболовы е 
сланцы  и амфиболиты  по основным эф ф узивам  и их туф ам ; <5 — ж елези сты е кварциты ; 9 —  кварцево-биотитовы е граф итисты е сланцы  с сульф и 
дам и , талько-хлоритовы е сланцы : 10 — ж ильны е лептиты ; / — К остом укш ская градац и я ; I I  — Б ольш озерская градаци я; I I I ,  I V ,  V  —  Гимольская 
градац и я терригенно-вулканической (лептитовой) ж елезисто-кремнистой ф орм ации; VI,  V I I  —  области  разви тия спилито-диабазовой  ж елези сто-крем 

нистой ф орм ации  (С овдозерский, Киндасово-М аньгинский районы)



нических условиях развития северо-западной и юго-восточной частей 
Западно-Карельской структурно-фациальной зоны.

Главные палеотектонические особенности развития этой зоны пока
заны на рис. 9.

Карельская геосинклиналь, заложенная в нижнем протерозое, в пе
риод накопления осадков сланцево-лептитовой и спилито-диабазовой 
железисто-кремнистых формаций расчленялась внутригеосинклиналь- 
ным поднятием (Центрально-Карельское или Онежское поднятие) на 
две зоны — Восточно-Карельскую и Западно-Карельскую.

Подвижная Восточно-Карель
ская геосинклинальная зона по дан
ным геофизики имела мощность 
земной коры 35—38 км. С востока 
она граничила с крупным Беломор
ским блоком (Шуркин, 1968). З а 
падная граница зоны определялась 
внутригеосинклинальным подняти
ем, представлявшим собой, вероят
но, тектонически активную сушу ти
па островных вулканических дуг.

Как с востока, так и с запада 
эта зона отделялась крупными глу
бинными разломами, по которым 
проникали основные лавы, формиро
вавшие в этот этап развития Карель
ской геосинклинали спилито-диаба- 
зовые толщи парандовской серии.

В Западно-Карельской геосин- 
клинальной зоне в это время наблю
дался несколько иной тектоничес
кий режим. Северо-восточная часть 
ее, примыкавшая к внутреннему 
поднятию, судя по парагенетичес- 
ким ассоциациям пород, представ
ляла собой широкую, относительно 
стабильную шельфовую область, 
наложенную на сравнительно жест
кий кристаллический фундамент, на
поминающий внутригеосинклиналь- 
ные массивы послерифейских гео
синклиналей. Этим обусловлено ин
тенсивное накопление различных терригенных осадков, поставляемых 
местными поднятиями фундамента. Одновременно интенсивно проте
кали процессы кислого вулканизма, в результате чего возникли мощные 
толщи пирокластических и железисто-кремнистых осадков сланцево-леп- 
титовой железистокремнистой формации.

Юго-восточная часть этой геосинклинальной зоны представляла со
бой подвижную область, что отразилось в интенсивном прогибании и 
подводном вулканизме, сопровождаемом излияниями спилито-диаба- 
зовых лав. В этой тектонической обстановке шло формирование спи
лито-диабазовой железисто-кремнистой формации.

Таким образом, в период формирования пород первого цикла седи
ментации гимольской серии в Западно-Карельской геосинклинальной 
зоне отчетливо намечается две области, различающиеся тектоно-маг- 
матическим развитием и мощностями земной коры: северо-восточная 
относительно стабильная область, представлявшая собой сравнительно 
жесткий внутригеосинклинальный массив с характерным проявлением
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Рис. 9. П алеотектоническая схем а Карельской 
геосинклинали периода формирования терри- 
генно-вулканической (лептитовой) и спилито- 
ди абазовой  ж елезисто-кремнисты х формаций
/  — Беломорский блок (срединный массив); 
I I  -В о с т о ч н о -К а р е л ь с к а я  геосинклинальная 
зона; I I I  — Ц ентрально-К арельское внутригео- 
синклинальное поднятие или тектоническая 
суш а; I V  — З ап адн о-К арельская  геосинкли
н альн ая  зона; 1 — область интенсивного про
гибания с подводными лавам и  основного со
става (эвгеоси н кли н аль); 2 — область относи
тельно устойчивого ш ельф а с накоплением 
терригенны х осадков и проявлением ву л к а
низм а кислого состава (эвгеоан ти кли н аль); 
3 — ж елезорудны е районы: а — Костомукш-
ский; б  — Х едозерско-Больш озерский; в  — Тум - 
бареченский; г  — Гимольский; д — Сов д озер - 

ский; е —  Киндасово-М аньгинский



Рис. 10. Схема палеоф аци альны х и палеогеограф ических условий осадко накопления вулканической (лептитовой) ж елезисто-кремнистой формации
1 — мусковито-кварцевы е сланцы , м етам орф изованны е кварцевы е конглом ераты  и гравелиты ; 2 — лептитовые гнейсы, геллеф линты , плагиопор- 
фиры; 3 — туфогенны е кварцево-биотитовы е сланцы  и гнейсо-сланцы ; 4 — граф итисты е кварцево-биотитовы е сланцы  с сульф идам и и талько-хлори 
говые сланцы ; 5 — ж елезисты е кварциты . Районы : /  — Костомукш ский. / / — Больш озерский, / / / — Тум бареченский, I V — V  — Гимольский, V I — VI I  —

С овдозерский, V I I I  — М аньгино-Кнндасовский



кислого вулканизма и накоплением терригенных осадков, и юго-восточ- 
ная подвижная область с отложениями эвгеосинклинального характера 
и мощностью земной коры 35—38 км.

Формирование вышележащей лептито-порфировой железисто-крем- 
нистой формации, развитой во всех рассмотренных районах Западно- 
Карельской структурно-фациальной зоны, знаменует собой новый пе
риод тектонического развития Карельской геосинклинали. Характерной 
особенностью этого периода развития является резкое усиление кислого 
вулканизма, сопровождаемого повсеместным излиянием кислых лав и 
накоплением пирокластического материала. Другая интересная особен
ность седиментации заключается в почти полном отсутствии терриген
ных осадков, что, вероятно, связано с погружением местных поднятий 
фундамента и Центрально-Карельского внутригеосинклинального под
нятия. Эти особенности, незначительное развитие терригенных пород 
в составе формации и широкое распространение вулканических пород, 
отлагавшихся в водной среде (ритмичная слоистость туфосланцев), сви
детельствуют о том, что накопление осадков формации происходило 
в период общего погружения, в результате которого снивелировались 
различия в седиментации северо-восточной и юго-восточной частей З а 
падно-Карельской геосинклинальной зоны. Палеофациальная обстанов
ка этого периода развития Западно-Карельской геосинклинальной зоны 
показана на рис. 10.

ВЗАИМОСВЯЗЬ ДОКЕМБРИЙСКОГО Ж ЕЛЕЗО НАКО ПЛЕНИ Я
СО СТРУКТУРНО-ТЕКТОНИЧЕСКИМИ ЭЛЕМЕНТАМИ ЗЕМНОЙ КОРЫ

Учитывая историко-тектоническое развитие и данные геофизики о 
современном строении земной коры, можно утверждать, что в Западно- 
Карельской структурно-фациальной зоне в раннем докембрии сущест
вовали два разнородных элемента, с развитием и становлением которых 
связано формирование железисто-кремнистых формаций нижнего про
терозоя и железистых фаций среднепротерозойского возраста.

В самом общем виде взаимосвязь типов железонакопления со стру
ктурно-тектоническими элементами, их развитием, мощностями земной 
коры и геохимическими условиями седиментации показана в таблице.

Нижнепротерозойские железисто-кремнистые формации отмечают 
собой геосинклинальный этап развития докембрия территории Запад
ной Карелии. При этом отчетливо устанавливается, что спилито-диаба- 
зовая железисто-кремнистая формация и сопутствующая ей колчедан
ная формировались в геосинклинальных зонах, характеризовавшихся 
высокой мобильностью и проницаемостью земной коры, мощность кото
рой составляет 36—38 км.

Железисто-кремнистые формации лептитового ряда формировались 
на внутригеосинклинальном жестком массиве, мощность земной коры 
которого составляет 38—40 км.

Осадочно-терригенный тип железонакопления сменяет во времени 
вулканогенно-осадочные формации и связан с орогенным (среднепроте
розойским) этапом развития докембрия Западной Карелии.

Как и для нижнепротерозойских железисто-кремнистых формаций, 
для железистых фаций среднего протерозоя намечается взаимосвязь 
типов железистых фаций со строением и мощностями земной коры. 
Так, сланцевые железистые фации формировались на участках, харак
теризовавшихся в нижнем протерозое высокой проницаемостью и мо
бильностью земной коры, а кластогенные железистые фации характер
ны для внутригеосинклинальных жестких массивов, представлявших со
бой в среднем протерозое орогенную геоантиклинальную зону. Таким 
образом, в докембрии Карелии в зависимости от мощностей земной ко
ры и палеотектонических особенностей намечаются две эволюционные 
16 Зак. 3 4  241



Взаимосвязь докембрийского ж елезонакопления со структурно-тектоническими элементами

Типы земной коры 
и палеотектонические 
условия седиментации

Возраст
Ж елезисто

кремнистые формации 
и фации

Характерные 
парагенезисы пород

Геохимические
условия

осадконакопления

Масштабы
железонакопления

Возможные литологические 
и стратиграфические аналоги 

железисто-кремнистых 
формаций Карелии

Геосинклинальные зо
ны с высокой мобильно
стью и проницаемостью 
земной коры, мощность 
37—38 км

Спилито-диаба- 
зовая железисто

кремнистая 
Колчеданная 

андезито-дациго- 
сланцевая

Переслаивание желе
зистых кварцитов с ме- 
таморфизованными ла
вами и туфами основного 
состава. Чередование 
колчеданов с метамор- 
физованными андезита
ми, даци гами, их туфами 
и туффитами Многократное

чередование

Маломощные, 
непротяженные 

залежи. 
Промышленного 

значения 
не имеют

Железистые кварциты 
района Партанен — Пах- 
таваара Финляндии, сви
ты пород Кольского 
полуострова, метабази- 
товой серии Кривого 
Рога и КМА

Внутригеосинклиналь-» 
ные жесткие массивы 
мощность земной коры 
39—40 км

Нижний
протеро

зой Лептиго-
порфировая
железисто
кремнистая
Сланцево-
лептитовая
железисто
кремнистая

Переслаивание желе
зистых кварцитов с ме- 
таморфизованными гер- 
ригенными осадками 
(конгломераты, высоко
глиноземистые гнейсы 
и сланцы) и вулканиче
скими породами кислого 
состава (плагиопорфиры, 
геллефлинты, лептито
вые гнейсы, туфо
сланцы)

ных и окисли
тельных условий, 

обусловленное 
вулканическими 

процессами

Крупнейшие 
месторождения 
Северо-Запада 
СССР (Косго- 

мукшскоэ, 
Межозерское, 
Г имольское)

Месторождения желе
зистых кварцитов Цент
ральной и Северной 
Швеции, залегающие 
в лептитовых толщах, 
Эюд-Варангер Северной 
Норвегии и, возможно, 
месторождения Коль
ского полуострова в 
Приимандровском рай
оне

Орогенные области 
энигеосинклинального 
режима осадконакопле- 
ния, образовавшиеся 
в результате консоли
дации геосинклинальных

Сланцево
железистые

фации

Переслаивание мар- 
тито-гема гитовых * руд 
с кварцитами, доломи
тами, глинистыми слан
цами

Окислительные* 
условия осадко-^ 

накопления^(часто

Маломощные
непромышленные

залежи
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линии железонакопления, которые развива
ются параллельно и могут быть представ
лены следующими схемами.

О роген - С лан цево-ж еле- 
ный зисты е ф ации 
этап  (эпигеосинкли-

р азвити я  наль)

К ластогенны е 
__ j ж ел ези сты е  фации 

(геоанти кли наль)

Г еосин- 
клиналь- 

ный 
этап  

р азвити я

К олчеданно- \ 
андезито-дацито- [ 
сланцевая  ф ор- I 

м ация J

г
С пи ли то-диаба

зовая  ж ел е зи с то 
крем н истая  ф ор

м ация

Зоны  с вы сокой прони
цаем остью  и мобильностью  

зем ной коры  м ощ ностью  
37—38 км  

(эвгеоси н кли н аль)

т
Л еп ти то -п о р ф и - 

р о вая  ж ел ези сто 
крем н истая ф о р 

м ация
t

С лан цево-лепти - 
товая  ж ел е зи с то 
крем н истая  ф о р 

м ация

В нутригеосинкли- 
нальны е массивы  

с мощ ностью  
зем ной коры  

39—40 км

Одна линия начинается спилито-диаба- 
зовой и колчеданной формациями и завер
шается в среднем протерозое сланцево-же
лезистыми фациями, на формирование ко
торых, возможно, влиял наземный вулка
низм.

Вторая линия отражает железонакоп- 
ление на внутригеосинклинальных масси
вах. В среднем протерозое на их месте фор
мируются кластогенные железистые фации, 
возникшие за счет разрушения вулканоген
но-осадочных нижнепротерозойских фор
маций.
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А. П. СВЕТОВ, А. И. ГОЛУБЕВ

ВУЛКАНИЧЕСКИЕ АППАРАТЫ В ЯТУЛИИ 
СРЕДНЕМ ПРОТЕРОЗОЕ) ЦЕНТРАЛЬНОЙ КАРЕЛИИ

Поиски остатков вулканических построек в условиях достаточно 
сильного изменения протерозойских вулканогенных пород и значитель
ной их эродированности представляют весьма сложную и вместе с тем 
очень важную задачу любых палеовулканологических исследований. 
Несмотря на широкое развитие на территории Карелии древнейших 
разновозрастных вулканогенно-осадочных комплексов и многолетнюю 
историю их изучения, до последнего времени вулканические аппараты 
среди них достоверно установлены не были.

Уже на первых этапах изучения основных вулканогенных пород 
Карелии различными исследователями делались предположения о воз
можном наличии центров лавовых излияний. Первые указания такого 
характера были сделаны основоположником карельской палеовулкано
логии Ф. Ю. Левинсон-Лессингом (1888) по результатам исследования 
Олонецкой диабазовой формации. Ф. Ю. Левинсон-Лессинг по ряду 
признаков предполагал наличие вулканических аппаратов в районе 
о. Суйсари (Онежское озеро), д. Ялгубы и пос. Виданы. В последую
щие годы П. Эскола (Eskola, 1925), В. М. Тимофеев (1935), В. Мармо 
(Marmo, 1949), рассматривая основные породы Прионежья в составе 
суйсарского (по В. Мармо — шуйского) вулканического комплекса, так
же считали возможным наличие в указанных Ф. Ю. Левинсон-Лессин
гом районах подводящих каналов древних вулканических построек. В 
литературе, кроме того, существуют указания П. Эскола (Eskola, 1921) 
и X. Вяюрюнена (1949) о наличии на о. Селькясаари (оз. Большое 
Янисъярви) дацитовых брекчий некка, возрастное положение которого 
до сих пор не установлено.

Однако только в последние годы в связи с расширением исследова
ний вулканогенных образований на территории Карелии были вначале 
установлены новые районы предполагаемого расположения вулканиче
ских аппаратов, а затем и обнаружены некоторые из них в Централь
ной Карелии (Соколов, Галдобина и др., 1965), Западном Прионежье 
(Светов, Голубев, 1967), а также в пределах кряжа Ветреный Пояс 
(В. С. Куликов*).

В настоящей статье на основе изучения ятулийского (среднепроте
розойского) вулканизма приводится описание остатков Гирвасского вул
кана, излагаются результаты некоторых текстурных наблюдений за ла 
вами околожерловых и малоудаленных от жерла участков, обращается 
внимание на признаки, указывающие на районы возможного располо
жения центров лавовых излияний.

При проведении комплексных палеовулканологических исследова
ний основных пород ятулия, широко распространенных на территории 
Центральной и Южной Карелии, одной из задач явилось выявление по 
ряду признаков районов возможного нахождения вулканических а-ппа-

* См. статью  в настоящ ем  сборнике.
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ратов — центров лавовых излияний, поскольку, как показывает опыт 
отечественной вулканологии, с жерловыми образованиями как молодых, 
так и древних вулканических построек бывают пространственно тесно 
связаны различные виды полезных ископаемых (Котляр, 1962, 1964, 
1966, 1967; Смирнов, 1964). Поэтому каждый случай обнаружения остат
ков вулканических аппаратов в условиях докембрия имеет исключитель
но важное значение не только для реконструкций условий и механизма 
проявления вулканизма, но и для изучения процессов древнего вулкано
генного рудообразования.

Изучение строения вулканогенных толщ и продуктов ятулийского 
вулканизма позволило выявить ряд признаков, указывающих на место
положение вулканических аппаратов — центров лавовых излияний.

Прежде всего палеовулканологическими исследованиями установ
лено, что в районах предполагаемого и достоверного расположения 
древних вулканических центров лавовые толщи имеют наибольшие мощ
ности, там же устанавливается наибольшее число лавовых потоков при 
их максимальных мощностях.

Именно к участкам предполагаемого положения центров лавовых 
излияний приурочиваются площади максимального распространения 
грубообломочного материала вулканических выбросов — кристаллокла- 
стических, лапиллиевых туфов и шлаковых бомб, имеющих минималь
ную степень сортировки и окатанности.

Как установлено на примере Сегозерской и Медвежьегорской вул
канических зон, именно в районах, прилегающих к подводящим кана
лам, в наибольшем количестве устанавливаются продукты активной 
поствулканической фумарольно-сольфатарной деятельности — яшмовид
ные силициты, травертины, терригенно-кремнистые и другие вулканоген- 
но-хемогенные осадки.

Анализ замеров направления течения лав по целому ряду текстур 
первичного течения лав непосредственно дает наиболее важный мате
риал о местоположении вулканических центров. В качестве таких тек
стур течения использованы волнистые поверхности лав, лавовые языки 
течения, ориентированные шаровые и подушечные тела в пиллоу лавах, 
ориентированные удлиненные, червеобразные миндалины, упорядочен
ное расположение обломков корочки закалки в кровле некоторых лаво
вых потоков, сложенных автобрекчнями, изогнутость столбообразован
ных скоплений миндалин («пористых цилиндров»), ориентировка серпо
видных миндалин, газовых каналов и полостей и др. (Соколов, Светов, 
1968).

Кроме того, наличие пенистых лав, слоистости течения, мощных 
зон манделыптейнов в кровле лавовых потоков, обилие газовых струй, 
т. е. фактов, свидетельствующих об интенсивном выделении летучих из 
лавы и большой скорости ее истечения, также дает возможность уста
новить районы предполагаемого расположения вулканических аппа
ратов.

В ряде случаев наличие крупных ксенолитов — «обломков корочки 
закалки» поверхности потоков длиной до 2 м во внутренних частях л а 
вовых потоков в зоне роговообманковых порфиритов, также свиде
тельствует о проявлении сильных мощных лавовых течений при форми
ровании потоков на небольшом удалении от центров эрупции в услови
ях интенсивного перемешивания лавового материала.

В околожерловых районах некоторых вулканических зон и осно
вании лавовых толщ устанавливается серия маломощных лавовых пото
ков, являющихся продуктами начальных пароксизмов, отвечающих эта
пу разработки подводящего канала или жерловины вулканического ап
парата.

В то же время к районам, прилегающим к вулканическим построй
кам, в большинстве вулканических зон пространственно приурочены не
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только дайки интрузивных габбро-диабазов, но и все наиболее круп
ные силлы, которые в совокупности можно рассматривать как проекцию 
периферического магматического очага на земную поверхность.

Использование всех этих признаков при палеовулканологических 
реконструкциях позволило нам наметить участки предполагаемого рас
положения вулканических аппаратов в различных вулканических зонах 
ятулия.

Обследование этих участков в пределах Сегозерской и Гирвасской 
вулканических зон привело к установлению некка Орченьского вулкана 
и остатков вулканической постройки Гирвасского вулкана. В остальных 
зонах выявлены конкретные тела интрузивных габбро-диабазов или их 
группы, некоторые могут представлять собой более глубокие части под
водящих каналов. В районе северного берега оз. Селецкого (Селецкая 
вулканическая зона) изометричное тело габбро-диабазов, расположен
ное в 6 км к северо-западу (340°) от северного берега озера, по-види
мому, является некковым образованием, подобным некку Орченьского 
вулкана. Для Чинозерской вулканической зоны ввиду недостаточной 
обнаженности предполагается только группа тел габбро-диабазов, не
которые из них, вероятно, могут являться также глубокими частями 
эрозионного среза жерловых образований вулканической постройки. На 
рис. 1 показано площадное положение выявленных и предполагаемых 
вулканических аппаратов, а также направления течения лав, замерен
ные в ряде пунктов в пределах каждой из вулканических зон, и изоли
нии мощностей лав в целом для среднеятулийской фазы вулканизма.

В настоящее время наибольший интерес представляют остатки яту- 
лийской вулканической постройки Гирвасского вулкана, которые были 
обнаружены осенью 1966 года на территории Центральной Карелии в 
районе северной окраины пос. Гирвас в русле водосбора Пальеозерской 
ГЭС (Светов, Голубев, 1967).

В условиях современного эрозионного среза в настоящее время 
доступна непосредственному наблюдению только небольшая часть вул
канического аппарата, включающего в себя юго-восточный склон лаво
вого конуса и эруптивного жерла, а также, по-видимому, один из побоч
ных (паразитических) кратеров — трубку взрыва, в то время как ос
тальная часть скрыта под мощным чехлом рыхлых озерно-аллювиаль
ных четвертичных отложений.

Лавовый конус в обнаженной части состоит из нескольких ’ (пяти) 
переслаивающихся лавовых потоков, каждый из которых имеет мощ
ность около 10— 15 м. Лавовый поток, лежащий в нижней части вулка
нического конуса, представлен массивными темно-зелеными брекчиро- 
ванными диабазами, обнаруживающими тесную связь, с одной стороны, 
с жерловыми брекчиями диабазовых порфиритов, а с другой — с' брек- 
чированными и слабо эпидотизированными габбро-диабазами, с кото
рыми они в северо-западной части контактовой зоны в интервале 10— 
15 м имеют постепенные переходы. ;_

Второй лавовый поток сложен главным образом мелкообломочной 
светло-зеленой сильно хлоритизированной лавобрекчией, содержащей 
большое количество обломков диабазов и диабазовых порфиритов,. об
разовавшихся, по-видимому, во время взрыва в вулканическом ..жерле 
и впоследствии сцементированных значительным количеством .лавы. 
Обломки округлой и угловатой формы имеют размеры до 15 см и .обна
руживают зональное строение. . .

На довольно ровной поверхности подстилающих лав залегают кру
пноглыбовые лавобрекчии следующего потока, которые имеют массив
ное сложение, темно-зеленый цвет и большие размеры обломков брек
чий (0,5—0,6 м), заключенных в небольшое количество лавового цемен
та (рис. 2). Вдоль нижнего контакта потока и по системе трещин от- 
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дельности установлена зона интенсивной турмалинизации, захватившая 
поток почти на всю его мощность.

Особенностью четвертого лавового потока, в общем весьма похоже
го на лавобрекчии второго, является наличие в нем участков со скоп-

I
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Рис. 1. Схема располож ения вулканических апп аратов ятули я на территории 
Ц ентральной Карелин

1 — вулканические аппараты : а — установленны е, б — предполагаем ы е; 2 — н а 
правления течения лав ; 3 — вулканические зоны и их границы : /  — Сегозер- 
ская, I I  — С елец кая, I I I  — Ч и н озерская, I V  —- М едвеж ьегорская, V — Гирвас- 

ская; 4 — изолинии мощ ностей ятулийских лав

лениями большого количества ксенолитов осадочных и, по-видимому, 
вулканогенных пород, слагающих подошву вулканической постройки.

Пятый поток лавового конуса вулкана состоит из наиболее крупно
глыбовых лавобрекчий, переходящих иногда в однороднозернистые мас
сивные диабазы, подобные диабазам лавовых потоков окружающего 
лавового плато.

В кровле как этого, так и некоторых других потоков на поверхност
ной корочке закалки отмечаются многочисленные мелковолнистые язы
ки течения лавы — канатные лавы (рис. 3).

247



Лавовые потоки состоят из пород близкого петрографического со
става, которые различаются между собой в основном текстурно-струк
турными особенностями.

Лавобрекчии представляют собой породы, состоящие из неправиль
ной формы обломков массивных диабазов и диабазовых порфиритов, 
сцементированных мелкозернистыми сильно хлоритизированными диа
базами. Диабазы и диабазовые порфириты имеют диабазовую, апоин- 
терсертальную, спилитовую, реже порфировую структуру, основная мас

са состоит из плагиоклаза, амфибо
ла, хлорита, эпидота и рудных ми
нералов. Короткопризматические, 
полисинтетически сдвойникованнЫе 
по альбитовому закону кристаллы 
плагиоклаза имеют состав от Дп5_8. 
ДО  Ап 12—15 .

Амфибол представлен актино
литом, образующим неправильной 
формы зерна по первичному темно- 
цветному минералу (по-видимому, 
обыкновенной роговой обманке).

Рудные минералы представлены 
существенно магнетитом, титаномаг- 
нетитом и сульфидами — пиритом, 
реже халькопиритом.

Вторичные минералы — хлорит 
и эпидот — развиваются преимуще
ственно по стекловатому мезостази- 
су и темноцветному минералу. М ак
симально хлоритизация проявляет- 
по основной массе пород, а эпидоти- 
зации подвергнуты существенно
краевые части обломков диабазов 
и диабазовых порфиритов.

Цементирующая диабазовая 
масса в лавобрекчиях имеет полос
чатую текстуру, гранобластовую 

структуру и представлена альбит-хлорит-актинолитовым агрегатом, со
держащим густую вкрапленность магнетита, пирита и турмалина.

Эруптивное жерло Гирвасского вулкана установлено в левом борту 
русла водосброса и имеет округлую, несколько вытянутую в северо-во
сточном направлении форму с видимыми размерами в обнаженной ча
сти 20x 5 0  м.

Эруптивное жерло — выводящий канал лавового материала при 
формировании среднеятулийского лавового плато Западного При- 
онежья, в эндоконтакте заполнено массивными, участками сильно тре
щиноватыми диабазами и диабазовыми порфиритами, переходящими 
иногда в тонкополосчатые мелкообломочные брекчии дробления. По ме
ре удаления от эндоконтакта породы принимают все более характерные 
черты крупноглыбозых жерловых брекчий среднезернистых диабазов. 
Резкие юго-восточные и восточные контакты с породами лавового кону
са вулкана подчеркнуты зонами вертикально падающих тонкополосча
тых брекчий, а также зонами интенсивной турмалинизации и массового 
развития альбитовых и альбит-кварцевых жил. Установленный посте
пенный переход пород эруптивного жерла к породам типа габбро-диа- 
базов осуществляется главным образом путем увеличения степени рас- 
кристаллизации пород и смены порфировидных, брекчированных раз
ностей диабазов сначала мелкозернистыми массивными, а затем сред
не-крупнозернистыми (пегматоидными) габбро-диабазами.
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Рис. 2. М орфологические особенности л,1 чо- 
брекчий лавового конуса Гирвасского вулкдла 
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Эруптивные жерловые брекчии Гирвасского вулкана состоят суще
ственно из крупноглыбовых обломков диабазов и диабазовых порфири- 
тов, сцементированных тонкораздробленными диабазами с небольшим 
количеством лавового материала.

Петрографический состав обломков диабазов и диабазовых порфи- 
ритов жерловых брекчий подобен составу пород лавобрекчий. Особым 
составом и текстурно-структурными признаками характеризуются габ- 
бро-диабазы, породы более глубинного облика, залегающие в основании 
вулканической постройки, с которыми жерловые брекчии имеют доволь
но постепенные переходы, хотя и в небольшом интервале (10— 15 м).

Габбро-диабазы имеют массивное полнокристаллическое сложение, 
однороднозернистую, реже такситовую (шлировую) текстуру, грубую

Рис. 3. Л авовы й язы к течения в кровле лавового потока. Гнр- 
васский вулкан

диабазовую, офитовую, а участками микропегматитовую (графическую) 
структуру. Главными породообразующими минералами являются пла
гиоклаз, амфибол, кварц, вторичными — хлорит и эпидот; акцессорные 
минералы представлены магнетитом, титаномагнетитом, турмалином, 
сфеном, апатитом и сульфидами — пиритом и халькопиритом.

Плагиоклаз образует короткопризматические и таблитчатые зерна 
альбита состава Ani5_i8, сдвойникованные по периклиновому закону. 
Амфибол представлен реликтами обыкновенной роговой обманки (21/ =  
=  60°—75° (:), cNg =  12°, N g '—-Np'=0,013—0,016), которая сохраняется 

в центральных частях призматических или таблитчатых зерен, краевые 
части которых замещены светло-зеленым актинолитом.

Вторичные минералы развиваются существенно в интерстициях 
главных породообразующих минералов, по-видимому, по стекловатому 
мезоотазису и роговой обманке.

Трубка взрыва, представляющая несколько особый элемент вулка
нического аппарата, пространственно приурочена к зоне контакта чет
вертого и пятого лавовых потоков и в соответствии с их простиранием 
имеет вытянутую в северо-западном направлении округлую форму и 
размеры не менее чем 10X30 м. Породы трубки взрыва представлены 
в основном мелкоглыбовыми (0,2—0,3 м) эруптивными брекчиями диа
базов и диабазовых порфиритов (рис. 4), содержащими также редкие 
крупные остроугольные обломки — ксенолиты размерами до 0,5x1 ,0  м, 
по-видимому, осадочных пород подошвы вулкана — аналогичные ксено
литам четвертого лавового потока.
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Обломочный материал брекчий трубки взрыва сцементирован не
большим количеством лавового материала, который также имеет приз
наки сильного осланцевания (рис. 5).

Вдоль западного и восточного эндоконтакта устанавливается узкая 
полоса мощностью до 0,4 м тонкообломочных брекчий с ориентирован
ным расположением длинных осей обломков параллельно линии кон
такта. Здесь же отмечается интенсивная турмалинизация пород с обра
зованием гнездовых зон турмалина, а также некоторая пиритизация це
мента. Экзокоитактовая зона трубки взрыва имеет сильное осланцева-

Рис. 5. Соотношение лавового цем ента и 
обломков ди аб азов  в эруптивных брекчиях 
центральной части трубки взры ва Гирвас- 
ского вулкана. Видны эпидотовые кайм ы 
вокруг обломков ди абазов и диабазовы х 

порфиритов

ние, при этом вмещающие лавобрекчии подвергнуты значительной хло- 
ритизации, на которую наложена пиритизация и гематитизация. Кон
такты трубки взрыва с вмещающими породами отчетливые, резко рву
щие и имеют крутое падение на северо-восток под углом до 85°.

По особенностям петрографического состава диабазы и диабазовые 
порфириты эруптивных брекчий подобны соответствующим породам об
ломков лавобрекчий, поэтому их описание здесь опускается.

Существенно иной минеральный состав имеют обломки ксенолитов 
сильно рассланцованных осадочных и, по-видимому, вулканогенных по
род, установленные в эруптивных брекчиях. Обломки осадочных пород 
почти не сохранили свои первичные текстурно-структурные признаки, 
по составу они, вероятно, являлись карбонатно-глинистыми сланцами 
или песчаниками с карбонатно-слюдистым цементом. Породы в-основ
ной массе сложены кальцитом, кварцем, эпндотом, хлоритом, серици
том и небольшим количеством рудных акцессорных минералов -* пирита 
и магнетита. Вулканогенные породы, по-видимому диабазы, превраще
ны в сильно измененные зеленые сланцы, состоящие из хлорит-актино- 
литового агрегата.

Таким образом, Гирвасский полигенный щитовидный лавовый вул
кан, по своим морфологическим особенностям представляющий доволь
но сложную вулканическую постройку, состоящую из стратифициро-
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Рис. 4. Эруптивные брекчии краевой части 
трубки взры ва Гирвасского вулкан а



:ванного лавового конуса, жерла и вулканической трубки взрыва, явля
ется одним из подводящих каналов огромного лавового плато, распро
страненного на обширной территории Западного Прионежья в преде
лах Г ирвасской вулканической зоны.

Ряд палеовулканологических наблюдений позволил на территории 
Сегозерской вулканической зоны в районе северного конца Орчень-гу- 
бы оз. Сегозера установить также вулканический аппарат среднеяту- 

.линской фазы вулканизма — Орченьский вулкан, который в условиях 
современного эрозионного среза представлен корневой частью вулкани
ческого жерла и картируется в виде отпрепарированного некка, сло
женного разнозернистыми габбро-диабазами (Соколов, Галдобина 
и др., 1965). В прилегающем к Орченьскому некку районе установлены 
максимальная мощность лав среднего ятулия и наибольшее число лаво
вых потоков. Направления течения лавы показывают на ее растекание 
именно из этого района, к этому участку выявлена пространственная 
приуроченность туфогенных образований и фумарольно-сольфатарных 
полей и т. д. Слабая степень обнаженности района Орченьского вул
кана не позволила выяснить особенности строения жерла, однако уда- 

-лось в ряде мест установить вертикалыю-восстающую трахитоидность 
габбро-диабазов и зональность некка, которая заключается в развитии 
в эндоконтактах мелкозернистых, меланократовых габбро-диабазов, 
сменяющихся в середине средне-, крупнозернистыми шлирово-таксито- 
выми и пегматоидными лейкократовыми разностями.

Рассмотрение приведенных данных по морфологии и внутреннему 
■строению выявленных вулканических аппаратов ятулия позволяет сде
лать важный вывод методического характера. Поскольку установлено, 
что корневые части обнаруженных вулканических построек ятулия пред
ставлены породами типа полнокристаллических разновидностей габбро- 
диабазов и при эрозионном срезе древних вулканов на глубину до 150— 
200 м от их подошвы подводящий канал будет картироваться в виде 
линейно вытянутой дайки габбро-диабазов, приуроченной к тому или 
иному структурно-тектоническому элементу, то в ряде случаев такие дай
ки не могут быть сразу же интерпретированы как подводящие каналы 
эффузивов. По-видимому, именно в этом можно видеть одну из причин 
того, что до сих пор, несмотря на достаточную детальность геологиче
ского изучения древних вулканических и вулканогенно-осадочных ком
плексов в ряде районов Карелии, обнаружение среди них вулканиче
ских аппаратов — центров лавовых излияний — связано со значитель
ными трудностями. Изучение внутреннего строения лавовых толщ, зако
номерностей изменения их мощности, механизма формирования лаво
вых полей и т. д. позволит наметить участки предполагаемого располо
жения вулканических аппаратов, а их тщательное картирование позво
лит обнаружить и сами центры лавовых излияний.

В этом отношении примечательно то, что Гирвасский вулкан был 
обнаружен лишь после того, как на обширной территории Западного 
Прионежья после детального изучения лавовой толщи были сделаны 
довольно многочисленные замеры направления течения лав по целому 
ряду текстур и, таким образом, был установлен район предполагаемого 
расположения центра лавовых излияний. В результате обследования 
этого района был найден подводящий канал среднеятулийских лав — 
Гирвасского вулкана.

Кроме геологического значения вулканические аппараты и приле
жащие к ним участки имеют также большой практический интерес. В 
районе распространения подводящих каналов и породах самих вулка
нических построек могут концентрироваться многие рудные элементы 
с образованием промышленно важных рудных тел. В настоящее время 
зоны рудной минерализации среди ятулийских аппаратов не обнаруже
ны, хотя имеются некоторые данные, свидетельствующие о пространст
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венной связи с ними гидротермально измененных пород (Гирвасский 
вулкан), бедной халькопиритовой вкрапленности в кварцевых, сульфид
содержащих жилах (Орченьский некк) и др. Спектральными анали
зами в породах Гирвасского вулкана установлено присутствие в не
больших количествах меди, кобальта, никеля, хрома, ванадия, берил
лия, золота и некоторых других элементов.

Дальнейшее изучение выявленных вулканических аппаратов ятулия 
и районов предполагаемого их расположения позволит подойти к реше
нию некоторых вопросов рудоносности ятулийского вулканического ком
плекса.
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В. С. КУЛИКОВ

В У Л К А Н И Т Ы  К Р Я Ж А  В Е Т Р Е Н Ы Й  ПОЯС  
( Ю Г О - В О С Т О К  Б А Л Т И Й С К О Г О  Щ И Т А )

Вулканиты серии Ветреного пояса (название дано по одноимен
ному кряжу), занимающие площадь около 5000 км2, ранее детально не 
изучались, и имеющиеся о них сведения, полученные на основании гео
логических съемок СЗТГУ, очень скудны и порой ошибочны. В статье 
основное внимание уделено рассмотрению текстурных и структурных 
признаков вулканитов, на основании которых автору впервые для рай
она Ветреного пояса удалось расчленить вулканический комплекс на 
составляющие его покровы, жерловые и дайковые образования. Мето
дика этого расчленения излагается одновременно с описанием самих 
вулканогенных пород. Приведенный фактический материал и его об
суждение могут способствовать дальнейшему изучению докембрийского 
вулканизма и вулканических комплексов.

О ГЕОЛОГИЧЕСКОМ СТРОЕНИИ РАЙОНА

Согласно схеме тектонического районирования Балтийского щита 
(Кратц, 1963), рассматриваемые вулканиты развиты в пределах син- 
клинория Ветреного пояса. Результаты последних геологических и гео
физических работ по этой структуре, обобщенные нами (Богачев, Ку
ликов, Слюсарев, 1968), показали, что в ее строении принимают участие 
в основном породы нижнего и среднего протерозоя.

Нижний протерозой представлен метаморфизованными осадочно- 
вулканогенными образованиями. Они прорываются интрузиями апопе- 
ридотитовых серпентинитов и габбро-амфиболитов и местами гранити- 
зированы. Среднепротерозойские образования объединяют конгломера
ты, кзарциты, известняки и вулканиты онежской (?) серии, и также ту- 
фогенно-осадочные и эффузивные породы серии Ветреного пояса. С по
следними генетически связаны интрузии габбро-перидотитов, которые 
пространственно локализованы главным образом в породах, подстила
ющих вулканиты. Наиболее молодые образования района — красно
цветные конгломераты и песчаники с галькой всех вышеназванных по
род, встреченные на реках Никодимке и Сывтуге, — В. А. Перевозчико
ва (1963) относит к верхнему протерозою.

Полученные за последние два года новые материалы по геологии 
вулканитов серии Ветреного пояса позволяют наметить 4 участка в 
250-километровой полосе эффузивов, которые резко отличаются друг 
от друга по условиям залегания и частично по степени метаморфизма.

От горы Голец до границы КАССР и от р. Нименги до Шардозера 
вулканиты залегают очень круто (75—90°) с падением на северо-восток 
(рис. 1). Ширина полосы их развития не превышает 3—8 км. Здесь по
роды обычно рассланцованы и метаморфизованы, местами до зеленых 
сланцев.

Участки от границы Карелии до р. Нименги и восточнее Шардозера 
характеризуются относительно спокойным залеганием. На первом участ
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ке покровы моноклинально падают на северо-восток под углом 15—35°,. 
а на восточном лежат субгоризонтально с отклонениями вблизи текто
нических нарушений (рис. 2). Ширина этих участков увеличивается ДО' 
30—40 км. Эффузивы изменены слабо (зеленокаменные преобразова
ния). Часто встречаются породы кайнотипного облика. Среди вулкани
тов Ветреного пояса отчетливо выделяются две фации: эффузивная и 
жерловая.

Рис. 1. Геологическое строение горы Голец
1 — вулканическая брекчия; 2 — нижние диф ф еренцированны е части покровов (океа- 
ниты, оливиновые долерито-базальты , долер и то -б азал ьты ); 3 — дайки  долерито-ба- 
зальтов; 4 — пикритовые базальты ; 5 — пироксеновые вариолиты; 6 — пироксеновые 
базальты ; 7 — ш лаки и полосчатые лавы  кровли покровов (пикритовы е и пироксено
вые базальты ); 8 — м илонитизированны е эффузивы ; 9 — н аблю давш иеся границы 
покровов; 10 — границы петрограф ических разновидностей  пород; 11 — элем енты  з а 

легания покровов: 12 — сланцеватость

Эффузивная фация

На изученных участках эффузивная фация представлена субфа
цией текучих лав. Лавовая толща сложена многочисленными (несколь
ко десятков) покровами общей мощностью более 1,5 км.

Покровы имеют неоднородное строение и состоят из ряда горизон
тов, сложенных эффузивами, несколько различающимися по своему ми
неральному и химическому составу. По преобладанию в разрезе отдель
ных покровов тех или иных пород они могут быть подразделены на: 
1) покровы пикритовых базальтов, 2) покровы пироксеновых базальтов. 
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Покровы пикритовых базальтов. Для этих покровов в разрезе се
рии составляет не менее 80%- Покровы эффузивов в зависимости от 
мощности имеют различное строение. Наиболее крупные из них, мощ
ность которых превосходит 20 м, состоят из двух частей: верхней, слож
ной однородными стекловатыми породами нередко с шаровой отдельно
стью и нижней, хорошо раскристаллизованной и раздифференцирован-

Рис. 2. Геологическое строение горы М яндуха
/ — вулканическая брекчия; 2 —  среднезернисты е пикритовые базальты ; 3 —  долерито-ба- 
зальты ; 4 — м елкозернисты е пикритовые базальты ; 5 — ш аровы е лавы  пикритовых б а за л ь 
тов; 6 — гиалокластиты ; 7 — границы покровов; 8 — границы петрограф ических разн ови д 

ностей пород; 9 — разлом ; 10 — элем енты  залеган и я покровов

ной. Последняя обычно составляет 30% мощности тела. Изучение мощ
ности покровов в районе гор Голец, Большая Левгора, Мяндуха и на 
других участках показало, что они, в общем, имеют идентичное строе
ние. Обобщенный разрез представляется следующим (снизу вверх):

1. П икритовы й базал ьт  зоны з а к а л к и ........................................0,3— 1 м
2. Оливиновый д о л е р и т о -б а з а л ь т ................................................  1—2 „
3. П и к р и т о -б а з а л ь т ................................................................................до 10 „
4. Оливиновый д о л е р и т о - б а з а л ь т ...............................................0,3— 1 „
5. Д о л е р и т о -б а з а л ь т .............................................................................до 15 „
6 . Пироксеновый б а з а л ь т .............................................................. до 10 „
7. П икритовый базальт  верхней части покрова.

Переходы между всеми горизонтами постепенные, за исключением 
двух случаев, где при отсутствии слоя пироксеновых базальтов долери- 
то-базальты имели резкую границу с пикритовыми базальтами.

Рассмотрим вкратце петрографические особенности пород, слагаю
щих эти горизонты, согласно принятой классификации (табл. 1).
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П р и м е р н а я  к л а с с и ф и к а ц и я  б а з а л ь т о в  
В е т р е н о г о  п о я с а  по м и н е р а л ь н о м у  с о с т а в у

Т а б л и ц а  1

Содержание оливина, %

Породы
Более 30 5 -3 0 М енее 5

Б есп олево-
ш патовы е

О кеан и т П икрито-
вый

б азальт

П ироксе-
новый

базал ьт

П л аги о кл аз
со дер ж ащ и е

— О ливиновы й
долерито-

базал ьт

Д олерито-
базал ьт

П р и м е ч а н и е .  Все разновидности базальтов содерж ат 
значительное количество м оноклинального пироксена и стекло
ватого базиса.

О к е а н и т  представляет собой массивную породу черного цвета 
с хорошо выраженной столбчатой отдельностью. Под микроскопом на
блюдается порфировая структура со стекловатой или микролитовой 
структурой основной массы. Иногда отмечаются участки пойкилитовых 
структур за счет включений оливина в пироксене. Количественное соот
ношение этих минералов показано на табл. 2.

Т а б л и ц а  2
К о л и ч е с т в е н н о -м и н е р а л о г и ч е с к и й  с о с т а в  б а з а л ь т о з  

(в  о б ъ е м н ы х  %)

Порода

Минерал
Океанит

Пикри-
товый

базальт

Пироксе- 
новый 

базальт

Оливино
вый

долерито-
базальт

Долгрито-
базальт

П л аги оклаз . . . . . .
О ливин .................................
П и р о к с е н ............................
М е з о с т а з и с .......................

3 0 - 5 3  
0 — 19

35—55

7—29
0 — 2 2

59—93

Следы  
22— 40 j 
66—78

22—30
1 1 - 2 7

6 - 5 5
02— 36

33— 46
0 - 3

32—53
5 - 3 1

Оливин представлен хризотилом (—21/ =  86—89°) *. Он обычно име
ет хорошую кристаллографическую огранку и в шлифах, как правило, 
видны гексагональные или ромбовидные сечения с поперечником от 
0,2 до 2 мм. Реже встречаются скелетные кристаллы вытянутой формы 
длиной до 3—5 мм.

Пироксен из группы авгита (cNg 40—42°, + 2 У  =  42—46°) образует 
игольчатые и брусковидные кристаллы иногда скелетной формы. Длина 
их от долей до 5 мм.

Рудные минералы представлены магнетитом, хромитом, реже пир
ротином, пиритом и халькопиритом.

В измененных разностях океанитов оливин замещен серпентинитом, 
тремолитом и тальком, пироксен — актинолитом, а стекло — амфиболом 
тремолитового ряда и хлоритом.

Д о л е р и т о - б а з а л ь т ы  — массивные темные породы, обладаю
щие в скальных выходах пластовой отдельностью. Структуры их порфи
ровидные или толеитовые. Участки слабо раскристаллизованного стекла

* 2V  во всех приводимых случаях  измерялись в разрезах с двум я выходами 
оптических осей.
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имеют интерсертальную или кристаллитовую структуру. В некоторых 
случаях лейсты плагиоклаза располагаются веерообразно и создают 
впечатление лучистой структуры. Главные минералы долерито-базаль- 
тов представлены пироксеном и плагиоклазом.

Пироксен из группы авгита (cNg  41°, + 2 У  =  47—49°) имеет или пи- 
накоидальный габитус с хорошей кристаллографической огранкой или 
образует пегматоидные срастания с плагиоклазом. В первом случае 
длина кристалликов составляет 1—3 мм при толщине 0,1—0,5 мм. Они 
нередко сдвойникованы и зональны. Иногда в центре авгитовых зерен 
наблюдается пижонит (cNg 44°, 21 /~0°).

Плагиоклаз относится к группе лабрадора. Центральная часть не
которых зональных кристаллов содержит 60—65% анортитовой моле
кулы, периферическая — около 50%. Лейсты и таблички местами опа- 
цитизированного плагиоклаза в виде самостоятельных кристаллов встре
чаются редко, обычно они находятся в срастании с пироксеном, а иног
да заключают в себе мелкие зерна последнего. Эти участки пойкилито- 
вых структур, вероятно, свидетельствуют о том, что из магмы первым 
начал кристаллизоваться пироксен, а затем шло одновременное образо
вание обоих минералов.

Иной характер плагиоклаза наблюдается в стекловатых участках, 
где он представлен скелетными формами — плагиоклаз II генерации.

Из рудных минералов в породе обычно присутствуют мелкие кри
сталлики магнетита и хромита, а также сульфиды; пирротин, пирит и 
халькопирит.

В измененных разностях долерито-базальтов пироксен замещается 
актинолитом (cNg 14— 16°, + 2 Г  =  72—75°), лабрадор — эпидотом и
хлоритом, а стекло — амфиболом ряда актинолит — тремолит.

О л и в и н о в  ые  д о л е р и т о - б а з а л ь т ы  являются промежуточ
ными между пикрито-базальтами и долерито-базальтами и отличаются 
от них своим непостоянным составом за счет колебания соотношений 
между оливином и плагиоклазом. Плагиоклаз в виде лейст обычно со
здает рисунок офитовой структуры. Характерной особенностью этих по
род является то, что они больше подвержены изменениям, и незамещен
ный вторичными минералами оливин сохраняется редко.

Мелкозернистые разновидности данной группы с большим содер
жанием стекловатого базиса названы оливиновыми базальтами.

П и р о к с е н о в ы е  б а з а л ь т ы  в составе дифференцированных 
нижних частей покровов наблюдаются не везде. Они состоят из иголь
чатого пироксена, погруженного в стекловатый базис. Пироксен при
надлежит к группе авгита (cNg 40—42°, +21/ =  39—42°), но иногда 
центральные части авгитовых зерен выполнены пижонитом. Для рас
сматриваемых пород характерны порфировая, пилотакситовая, варио- 
литовая, иитерсертальная и параллельно-шестовая структуры.

Часто в пироксеновых базальтах отмечается полосчатость, которая 
обусловлена чередованием слоев мощностью 0,1 — 1,5 м с различным ти
пом структуры. Особый интерес представляют полосы с параллельно- 
шестоватой структурой, где иглы пироксена длиной до 10 мм при тол
щине в доли миллиметра располагаются параллельно друг другу и пер
пендикулярно полосчатости. Полосчатость в пироксеновых базальтах 
отражает сложность пути становления эффузивных тел. При их форми
ровании, видимо, чередовались условия кристаллизации в спокойной 
обстановке (слои с параллельно-шестоватой структурой) с кристалли
зацией в процессе движения (слои с пилотакситовой структурой).

Переход от пироксеновых базальтов к перекрывающим их пикри- 
товым базальтам осуществляется постепенно за счет уменьшения иго
лочек пироксена и появления кристалликов оливина. В этой переход
ной породе нередко наблюдаются миидалекаменные текстуры.
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П и к р и т о в ы е  б а з а л ь т ы  имеют черный или зеленый цвет в за 
висимости от степени изменения и состоят из оливина (форстерит-хри
золит) и пироксена (пижонит-авгит), погруженных в стекловатую мас
су. Иногда пироксен отсутствует, и кристаллическая фаза представлена 
только оливином различной формы (изометричная, игольчатая и пла
стинчатая). Размеры изометричных кристалликов оливина не превыша
ют 1 мм. Иголочки его достигают 0,5 мм, а листоватые пластинки име
ют площадь 2X3 мм при толщине в сотые доли миллиметра. Иголочки 
пироксена обладают длиной до 2 мм.

В зависимости от форм развития оливина структура породы изме
няется от гломеропорфировой (изометричные кристаллы) до каркасной 
(листоватые кристаллы).

При автометаморфических изменениях по кристаллам и стеклова
той массе развиваются актинолит, тремолит, тальк и хлорит. В неко
торых случаях оливин псевдоморфно замещается кварцем.

Пикритовые базальты в мощных покровах очень часто обладают 
шаровой (подушечной) отдельностью. В то же время в маломощных 
эффузивных телах эта отдельность не наблюдалась.

Шаровые лавы чрезвычайно широко развиты на Ветреном поясе, 
хотя ранее предполагалось их незначительное распространение (Кай- 
ряк, 1963). Это говорит о том, что в описываемом районе покровы боль
шой мощности преобладают в разрезе лавовой толщи.

Изучение шаровых лав в районе горы Мяндуха показало, что сла
гающие их шары и подушки имеют длину от 0,3 до 3,6 м (преимущест
венно 0,5— 1,5 м) и высоту от 0,3 до 1,6 м (в основном 0,3— 1,0 м) при 
отношении высоты к длине от 1 : 1 до 1 : 4 (в среднем 1 : 2). В некото
рых случаях наблюдаются пузыри, расположенные, как правило, в верх
ней половине подушек. Размеры пузырей, выполненных кварцем и хал
цедоном, зависят от величины подушек и имеют длину от 1 до 130 см 
при высоте от 1 до 10 см. Иногда в одной подушке содержится несколь
ко (до 4) пузырей, располагающихся друг над другом и соединенных 
между собой тонким проводником.

По положению пузырей, а также по форме подушки (сферическая 
кровля и плоская с небольшим прогибом в середине подошва) легко 
удается определить ориентировку покровов в пространстве.

Когда эти первичные текстурные элементы отсутствуют, условия 
залегания шаровых лав помогают установить характер зональности в 
дифференцированных шарах. В разрезе их можно наблюдать следую
щие зоны (снизу вверх): выше стекловатой корки следует тонкая зона 
с миндалинами, которая переходит в зону массивных пород; над ней 
расположена зона вариолитов. Последняя сменяется снова миндалека
менной зоной, которая, опоясывая весь шар, соединяется с нижними 
манделынтейнами. Миндалинки выполнены преимущественно кварцем 
и ориентированы параллельно близлежащей поверхности шара.

Шары имеют две системы трещин: радиальную и концентрическую, 
развитую наиболее интенсивно в краевых частях. Благодаря этому обо
лочка шара часто раздроблена, и ее обломки выполняют межшаровые 
пространства. Эта межшаровая порода — гиалокластит — иногда цели
ком заполняет весь промежуток между шарами. В других случаях 
центральная часть межшарового пространства в форме вогнутого сфе
рического треугольника сложена гидротермальными минералами: квар
цем, эпидотом, халцедоном и др.

Шарообразные и массивные' пикритовые базальты раскристаллизо- 
ваны равномерно и лишь Краевые оболочки шаров содержат больше 
мезостазиса и меньше кристаллов по сравнению с центром. С шаровы
ми лавами иногда ассоциируют маломощные (0,1—2 м) горизонты и 
линзы гиалокластитов. Данные образования встречены в районе гор 
Большая Левгора и Мяндуха. Гиалокластиты приурочены к зоне пере
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хода от массивных пород к шаровым лавам и образованы за счет раз
рушения стекловатых корок последних. Сама переходная зона мощ
ностью около 2 м представлена недоразвитыми и неуспевшими обосо
биться друг от друга и от массивной части покрова шарами.

Учитывая слабую раскристаллизацию пикритовых базальтов (око
ло 80% стекла), можно предполагать, что они возникли из магмы, кото
рая затвердевала почти сразу после достижения поверхности земли. 
Эта магма содержала мелкие изометричные фенокристаллики оливина, 
реликты которых наблюдаются в зоне закалки. Другая кристаллическая 
фаза базальтов — игольчатый пироксен, а также игольчатый и пластин
чатый оливин, вероятно, образовались в тот момент, корда лава в силу 
большой вязкости при переохлаждении уже не могла перемещаться. Об 
этом говорят своеобразные каркасные структуры пикритовых базальтов.

Исходя из особенностей строения мощных покровов, структур, тек
стур и степени раскристаллизации (кристалличности) отдельных гори
зонтов, можно предположить, что их формирование происходило в два 
этапа. На первом этапе непосредственно после излияния лавы (судя 
по шаровой отдельности в водных условиях) она затвердевала с частич
ной кристаллизацией верхней половины покрова и нижней зоны закал
ки, т. е. в условиях резкого падения температуры возникали пикрито- 
вые базальты и их шаровые лавы.

Второй этап включает становление остальной части покрова, где л а 
ва оказалась в частично изолированной магматической камере. В ней 
некоторый промежуток времени сохранялась жидкая лава, которая пе
риодически двигалась, вероятно, под напором новых порций магмы, по
ступавших из выводного канала. Эти процессы движения фиксирова
лись пилотакситовыми структурами в ряде горизонтов, а их периодич
ность отражает полосчатость в пироксеновых базальтах. Одновременно 
под влиянием гравитации в сочетании с кинематикой в нижней части 
покрова происходила дифференциация: более легкие составные части 
вместе с летучими, судя по миндалекаменным текстурам, оказались 
в верхних горизонтах, а тяжелые с кристаллами оливина (иногда ори
ентированного) расположились в основании.

В дальнейшем главным фактором кристаллизации были темпера
тура, причем градиент ее падения был гораздо выше в крове, чем в по
дошве. Это обстоятельство способствовало возникновению в верхней 
части более мощного горизонта плагиоклазсодержащих пород, чем в 
нижнем.

В покровах средней мощности (10—20 м) неоднородность строения 
выражена менее резко. В основании непосредственно после стекловатой 
корочки закалки (1—3 см) наблюдаются горизонты, в которых степень 
раскристаллизации увеличивается в 1,5—2 раза по сравнению с осталь
ной частью тела за счет образования пироксена.

Эти горизонты следует рассматривать как начальные этапы форми
рования дифференцированных нижних частей, отмечаемых у покровов 
большой мощности. Однако здесь дифференциация не успела проявить
ся в полной мере ввиду быстрого остывания покрова из-за недостаточ
ной его мощности.

В основании эффузивных тел иногда встречаются восстающие (пер
пендикулярные к подошве) миндалины длиной до 10 см, с диаметром
0,4—0,8 см.

В верхних частях покровов имеется горизонт миндалекаменных по
род или шлаковая зона мощности 0,3—2 м. Переход от шлаков к мас
сивным породам осуществляется постепенно через зону полосчатых лав. 
В последних чередуются полосы и линзы мощностью 2—5 см с различ
ной степенью раскристаллизации базальтов. Мощность этой переходной 
зоны в некоторых телах достигает 2 м.
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Маломощные (2—8 м) покровы пикритовых базальтов, наблюдав
шиеся в горах Голец и Большая Левгора, характеризуются довольно 
однородным строением, и лишь в кровле появляются миндалекаменные 
текстуры или полосчатость, вызванная различной степенью раскристал- 
лизации отдельных участков лавы. Маломощные покровы отделяются 
друг от друга стекловатыми зонами закалки (1—3 см), развитыми и в 
кровле, и в подошве.

Покровы пироксеновых базальтов. Эти покровы известны лишь на 
горе Голец и ручье Колозерском (район Кожозера). На горе Голец 
наблюдаются три покрова общей мощностью более 100 м, причем два 
нижних имеют мощность до 20 м каждый, а верхний — более 70 м.

По своему строению покровы пироксеновых базальтов во многом 
сходны с покровами пикритовых базальтов большой мощности. Так, в 
наиболее полных разрезах наблюдаются следующие горизонты (снизу 
вверх):

1. П икритовы е базальты  зоны з а к а л к и .............................. 0,1—0,3 м
2 . О ливиновые д о л е р и т о -б а з а л ь т ы ............................................ 0,5— 1 „
3. О к е а н и т ы ..............................................................................................  0—2 „
4. Оливиновые д о л е р и т о -б а з а л ь т ы ............................................ 0,5— 1 ,,
5. Д о л е р и т о -б а з а л ь т ы ................................................................. .......  до 10 ,,
6 . П ироксеновы е б а з а л ь т ы ...............................................................до 60 „
7. В ерхняя зона полосчатых л ав  и ш лаков (пикрито

вые и пироксеновые б а з а л ь т ы ) ................................................ 3 — 1 2  „

Оливинсодержащие породы в основании покровов распространены 
незначительно. Они образуют линзы мощностью до 4 м. Долерито-ба
зальты развиты более широко, составляя на некоторых участках около 
40% мощности покрова. Главная масса (60—80%) эффузивных тел 
представлена пироксеновыми базальтами. Они, как и другие разновид
ности базальтов данных покровов, аналогичны соответствующим диф- 
ференциатам пикритовых базальтов, рассмотренных ранее.

Переходы между всеми горизонтами постепенные. Правда, при по
левых наблюдениях кажется очень резким контакт пироксеновых ба
зальтов с долерито-базальтами. Микроскопически же исследования по
казывают, что в зоне контакта имеются переходные породы мощностью 
10—25 см, где происходит последовательная смена толеитовых структур 
долерито-базальтов интерсертальными структурами пироксеновых ба
зальтов с одновременным исчезновением плагиоклаза.

Описываемые покровы обладают и своими специфическими черта
ми. Так, в пироксеновых базальтах наиболее крупного тела на горе Го
лец наблюдается своеобразная ритмичная полосчатость. Полосы мощ
ностью от 0,3 до 2 м состоят из двух ритмов: нижний сложен массивны
ми пироксеновыми базальтами с вариолитовой или интерсертальной 
структурой, а верхний образует цепочечно расположенные обособлен
ные вариоли диаметром от 0,5 до 6 см. Связующая масса в верхнем рит
ме представлена пироксеновым базальтом с большим количеством сте
кловатого базиса, который при изменении обычно превращается в агре
гат эпидота — цоизита.

Очень своеобразна верхняя зона покровов, начинающаяся с поло
счатых лав и заканчивающаяся шлаками. Полосчатые лавы с мощно
стью прослоев 1 — 10 см особенно четко проявлены из выветрелой по
верхности. Здесь видно чередование темных прослоев, сложенных пи- 
критовыми базальтами с каркасной структурой, со светлыми прослоя
ми, которые образованы или пикритовыми базальтами с большим со
держанием игольчатого пироксена, или пироксеновыми базальтами с 
субвариолитовой структурой.

Мощность горизонта полосчатых лав на некоторых участках дости
гает 8— 10 м.
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При переходе в шлаковый горизонт полосчатость постепенно исче
зает. Темные прослойки становятся линзочками, а потом исчезают со
всем. Порода приобретает светло-зеленый цвет и пузыристую текстуру. 
В ней нередко появляются обособления темно-зеленого цвета, которые 
по форме в одних случаях напоминают бомбы и ляппили, а в других — 
обломки корки покрова.

В шлаковом горизонте мощностью до 2 м обычно интенсивно про
явлены процессы гидротермальной деятельности. Гидротермальные ми
нералы (кварц, альбит, актинолит и халцедон) заполняют миндалины 
и трещинки в породе.

Средний покров пироксеновых базальтов на горе Голец прорывает
ся вертикальной дайкой долерито-базальтов мощностью 3 м. Наблюда
емые здесь контакты резко отличаются от контакта долерито-базальтов 
и пироксеновых базальтов, описанных выше. В породах, слагающих 
дайку, отчетливо выражены зона закалки мощностью 3 см и флюидаль
ность, параллельная контактам.

Механизм формирования покровов пироксеновых базальтов, види
мо, существенно не отличается от изложенного выше пути становления 
покровов пикритовых базальтов. Нижние дифференцированные части, 
хотя иногда имеют довольно резкую границу, все же принадлежат к по: 
кровам, а не к субвулканическим силлам, потому что все рвущие тела, 
которые наблюдались на горах Голец и Большая Левгора, характери
зуются приконтактовой зоной закалки и флюидальностыо. Возникнове
ние этих даек, вероятно, связано с формированием самих покровов, ко
гда по тем или иным причинам жидкая лава поступала по трещинам из 
нижних частей покрова в его верхние уже затвердевшие части.

Таким образом, пока не имеется достоверно установленных обра
зований, которые можно было бы относить к субвулканической фации. 
Однако такие тела, видимо, существуют и по своему строению могут 
быть близки к дифференцированным частям покровов.

Жерловая фация

Образования, относимые к жерловой фации — некки, встречены в 
районе Большой Левгоры и на горе Мяндуха *. Они представлены бо
лее или менее изометричными в плане (см. рис. 2) телами, описание ко
торых приведено в табл. 3. Контакты некков с вмещающими лавами 
пикритовых базальтов обладают следующими особенностями. Переход 
от массивных пород к вулканическим брекчиям постепенный, но осу
ществляется он на коротком интервале (0,5— 1 м). Этот переходный 
интервал характерен тем, что обломочный материал представлен исклю
чительно теми породами, которые непосредственно примыкают к некку. 
Расположение же этих обломков говорит о том, что они не перемеща
лись в процессе вулканического извержения, а были раздроблены в мо
мент взрыва и сцементированы впоследствии кварцем и другими гидро
термальными минералами.

Некки выполнены вулканической брекчией. Обломки остроугольной 
формы имеют размеры от песчинок до глыб с поперечником около 1 м. 
По составу обломочный материал не однороден: здесь встречаются пи
критовые базальты, пироксеновые базальты, долерито-базальты, варио
литы, афапиты и другие разновидности эффузивов серии Ветреного 
пояса.

Цементирующая масса в некоторых частях некков представляет 
собой раздробленное и измененное стекло базальтового состава. Тре-

* В озм ож но, в качестве ж ерловой фации следует рассм атривать и вулканиче
скую брекчию на горе Голец (см. рис. 1), которая отличается от описы ваемы х ниж^ 
только по составу цемента, представленного исклю чительно агрегатом  кварца, эпи- 
дота и полевого ш пата.
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М о р ф о л о ги я  н е к к о в
Т а б л и ц а  3

№
п/п Местонахождение Размеры 

в плане, м
Залегание 

вмещающих пород
Залегание

некков

1 В ерш ина Б езы м янной 
горы  в 1,5 км  к северо- 
зап ад у  от Больш ой 
Л евгоры

4 0 x 6 0 П адение  на 
сев ер о -во сто к  

под углом  
20—30°

П адение на 
ю го-зап ад  под 

углом  80°

2 В осточны й склон той 
ж е горы в 150 м  от 
верш ины

6 0 x 5 0 То же Б лизкое 
к в ер т и к а л ь 

ному
3 Гора М ян духа  в 80 м  

к сев е р о -в о с то к у  от 
верш ины

9 0 x 1 5 0 П адение на 
с ев ер о -во сто к  

под углом 
5 - 1 0 °

В ертикальное

4 Г ора М яндуха в 200 м 
к с ев ер о -во сто к у  от 
верш ины

ЮОхЮО То ж е в

щинки в нем выполнены гидротермальными минералами: кварцем, эпи- 
дотом, актинолитом и др. На остальных участках жерловин эти мине
ралы непосредственно цементируют обломки пород. Интересно, что во
круг трещин в стекле наблюдаются тонкие каемки светло-серого и бу
рого цвета, возникшие, видимо, под влиянием гидротерм. Само стекло, 
как и обломочный материал, обычно замещается вторичными минера
лами (эпидот, актинолит и др.). Воздействие горячих растворов сказа
лось не только на вулканитах некков, но и на участках лавовых обра
зований, непосредственно примыкающих к жерловинам. Здесь интен
сивно проявлены зеленокаменные изменения с развитием тех же вторич
ных минералов, что и в некках.

Характерно, что среди обломков вулканических брекчий не встре
чено пород, чуждых серии Ветреного пояса. Это обстоятельство, видимо, 
следует объяснить тем, что глубина заложения некков была небольшая 
по сравнению с мощностью самой толщи базальтов.

Продуктов извержения из этих аппаратов пока не установлено. По 
всей вероятности, извержения носили преимущественно эксплозивный 
характер без значительных излияний лав. По времени своего возникно
вения описываемые вулканы относятся к последней стадии вулканиче
ской деятельности на Ветреном поясе. Некоторые вулканические брек
чии (например, на горе Голец), возможно, выполняют трубки взрыва, 
возраст которых и условия образования пока неясны.

Подводящие каналы для трещинных излияний пикритовых и пи- 
роксеновых базальтов, вероятно, расположены южнее кряжа Ветреный 
пояс, где по геофизическим данным выявлено наличие узких линейных 
аномалий. Последние, очевидно, фиксируют те зоны в земной коре, по 
которым магма поступала на поверхность. В настоящее время они вы
полнены интрузиями габбро-диабазов и перидотитов.

ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ ПОРОД

Результаты химических анализов * вулканогенных пород, пересчи
танные на основные числовые характеристики А. Н. Заварицкого, пока
заны на рис. 3. Там же для сравнения нанесены типичные представители

* Б олее половины анали зов из коллекции автора, о стальная  часть заим ствована 
из неопубликованны х работ Н. В. А льбова (1937— 1939 гг.), А. В. П екурова (1954 г.) 
и П. Я. П етренко (1960 г.).
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толеитов вулкана Мауна Лоа (о. Гавайи), долеритов Карру и траппов 
■северо-запада Сибирской платформы, а также поля эффузивов суйсар- 
ской серии и четвертого покрова (толщи) печенгской серии Балтийско- 
кого щита. Как видно из ди
аграммы Заварицкого, вул
каниты серии Ветреного поя
са образуют единый магма
тический ряд с размахом 
дифференциации по оси «Ь» 
от 54 до 25.

Каждая разновидность 
эффузивов занимает в этом 
ряду определенное место.
Наиболее верхнее положе
ние занимают пироксеновые 
базальты, которые по соста
ву наиболее близки андези- 
товому базальту вулкана 
Мауна Лоа. Химическими 
аналогами данных пород 
являются и долерито-базаль
ты Ветреного пояса. Сред
няя часть вариационного ря
да представлена пикритовы- 
ми базальтами. Фигуратив
ные точки их расположены 
в промежутке между пикри- 
товыми и оливиновыми ба
зальтами Гавайских остро
вов. В поле пикритовых ба
зальтов попадают также и 
оливиновые долерито- ба
зальты. Нижнюю часть маг
матического ряда образуют 
пикрито-базальты, которые 
по числовым характеристи
кам приближаются к пикри- 
то-базальту вулкана Мауна 
Лоа.

Высказанное ранее пред
положение о том, что пикри- 
то-базальты и долерито-ба- 
зальты являются крайними 
дифференциатами одной и 
той же магмы, хорошо ил
люстрируется диаграммой
А. Н. Заварицкого. Пикри
товые базальты, которые 
наиболее полно отражают 
состав исходной магмы, рас
положены между указанны
ми дифференциатами и как бы представляют собой некоторую среднюю 
породу по отношению к ним.

Характерной чертой базальтов Ветреного пояса является их посто
янная зараженность хромом. Так, среднее содержание его в пикритовых 
базальтах составляет 0,12%, в долерито-базальтах — 0,1%, а в пикрито- 
базальтах — 0,34% при кларке 0,055%.

Рис. 3. Д и аграм м а А. Н. Завариц кого  для  базальтов 
Ветреного пояса

1 — долерито-базальты : 2 — оливиновые д о лери то -б азаль
ты ; 3 — пикрито-базальты : 4 — пироксеновые базальты ; 
5 — пикритовые базальты , в  — базальты  вулкан а М ауна 
Л оа (Завари цкий , 1950): I — п икрито-базальт. II — пи-
критовый базальт, I I I — олквиновы й базальт , IV — анде- 
чиговый базальт ; 7 — поле эф ф узивов суйсарской серии 
(по Донльницыной и Ининой. 1967); 8 — поле эффузивов 
IV толщ и печенгской серии (по Загородном у и др.. 
1964); 9 — долериты  К арру (по Кузнецову. 1964); 10 —
траппы  северо-запада Сибирской платф ормы  (по Тома- 

новской и Старицы ной, !966)
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При сравнении химического состава эффузивов серии Ветреного по
яса с вулканитами суйсарской и печенгской серий можно отметить, что 
все три серии имеют химическое родство, которое подчеркивается сов
падением полей фигуративных точек сравниваемых образований на ди
аграмме Заварицкого. Тем не менее две последние серии представлены 
более кислыми породами. Основная масса фигуративных точек этих 
эффузивов расположена в поле пироксеновых базальтов и долеритов 
Ветреного пояса, которые имеют незначительное развитие в данном рай
оне. В то же время пикритовые порфириты (базальты) суйсарской и 
печенгской серий хотя и являются характерными составными частями 
их, но не занимают там такого доминирующего положения, как на Вет
реном поясе.

Значительные различия наблюдаются и в направленности развития 
магматизма. Если, по мнению М. А. Гиляровой (1956)., в суйсарских 
лавах состав магмы изменялся во времени от основного к ультраоснов
ному, то в четвертом покрове печенгской серии ультраосновные разно
видности тяготеют к начальному периоду вулканической деятельности 
(Загородный и др., 1964). Иная картина наблюдается на Ветреном по

ясе, где наиболее основные разновидности характерны как для низов 
серии, так и для известных ее верхов. Лишь в центральных частях раз
реза появляются наиболее кислые члены — пироксеновые базальты. 
Здесь имеется некоторое подобие печенгской серии, в которой наиболее 
кислые члены — кварцевые порфиры — приурочены к центральной части 
разреза.

Отмеченные различия, вероятно, следует объяснить конкретными 
условиями формирования каждой из названных серий при общей для 
них субплатформенной (по терминологии М. А. Гиляровой) тектоно- 
магматической обстановке.

Субплатформенный режим, видимо, обусловил и единый (толеито- 
вый или очень близкий к нему) тип магмы всех вулканических комп
лексов, а также характер комагматических интрузивных образований 
(дифференцированные и недифференцированные интрузии перидотитов 
и габбро-диабазов).

Подводя итоги всему сказанному, можно отметить следующее.
1. Нами уже было показано (Богачев, Куликов и др., 1968), что 

эффузивно-интрузивный комплекс базальтов и габбро-перидотитов Вет
реного пояса обладает многими чертами, присущими трапповым фор
мациям. Детальное изучение вулканитов подтверждает этот вывод.

2. В строении данной вулканической толщи главную роль играют 
покровы, которые в зависимости от мощности имеют различное строе
ние. Мелкие покровы характеризуются однородным строением. По мере 
увеличения мощности в верхней части покровов появляются шаровые 
лавы и зоны полосчатых лав и шлаков, а в нижних частях главным 
формирующим фактором становится кристаллизация в условиях гра
витационно-кинематической дифференциации.

3. Помимо эффузивной фации установлено развитие и жерловой 
фации в виде некков вулканических брекчий, образование которых свя
зано с последними этапами вулканической деятельности.

4. Сопоставление вулканитов серии Ветреного пояса с эффузива- 
ми суйсарской и четвертой толщи печенгской серий показывает их зна
чительное сходство, несмотря на большую территориальную разобщен
ность. Это обстоятельство, во-первых, подтверждает мнение ряда иссле
дователей Балтийского щита об одновозрастности этих образований, 
во-вторых, позволяет ставить вопрос о выделении на Балтийском щите 
единой среднепротерозойокой магматической формации (близкой к 
трапповой), которая включала бы в себя по меньшей мере эффузивно
интрузивные комплексы палеобазальтов и габбро-перидотитов Ветрено
го пояса, Печенги и Суйсари. Указанные районы ее развития со всеми 
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специфическими особенностями геологии и магматизма можно рассмат
ривать в качестве субпровинций подобно тому, как это сделано для 
трапповой формации Сибирской платформы (Лебедев, 1964). Объем, ра
спространение и история развития выделяемой формации, а также ее 
место в геологической истории Балтийского щита требуют дальнейших 
специальных исследований.
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А. С. ПЕККИ, Т. К. КУЛМАЛА

О К И С Л Ы Х  В У Л К А Н О Г Е Н Н Ы Х  П О Р О Д А Х  
Р А Й О Н А  О З Е Р А  Ш У Е З Е Р О  ( Ц Е Н Т Р А Л Ь Н А Я  К А Р Е Л И Я )

Изучению кислых вулканогенных пород Карелии до настоящего 
времени уделяется мало внимания, хотя они имеют здесь широкое рас
пространение и с ними связывается формирование некоторых рудных и 
нерудных полезных ископаемых.

Впервые кислые вулканогенные породы под названием геллефлин-
тов описал Д. И. Щербаков (1924) 
в районе д. Косозеро (Центральная 
Карелия). Позднее они были опи
саны в различных районах Карелии 
Н. Г. Судовиковым, В. М. Тимофе
евым, М. А. Гиляровой, Л. Я- Ха
ритоновым и другими исследовате
лями.

В послевоенные годы изучени
ем этих пород специально не зани
мались, однако при региональных 
исследованиях геологосъемочных и 
разведочных работ они описаны под 
названиями альбитофиров, керато
фиров, кварцевых порфиров и их 
метаморфических производных 
(геллефлинтов, серицитовых слан
цев, лептитов и т. п.) в пределах 
почти всей площади развития ниж
непротерозойских образований К а 
релии.

Наиболее широкое распростра
нение кислые вулканогенные поро
ды имеют в пределах Шуезерского 
синклинория, являющегося запад
ной ветвью Восточно-Карельской 
синклинальной подзоны карелид 
(Кратц, 1963).

Характерной особенностью шуе- 
зерских кислых вулканогенных по

род является содержание порфировых зерен светло-серого и голуоова- 
того опаловидного кварца, что резко отличает их от всех других пород 
района.

Наиболее крупные выходы пород с голубым кварцем расположены 
непосредственно к востоку от оз. Шуезеро в районе деревень Ноттова- 
рака —- Калливарака — Курьяварака. По отдельным выходам эти породы 
прослежены в направлении на юг до р. Летней и на север до озер Мас- 
лозеро и Лежево. Общая длина полосы выходов достигает 70 км при 
ширине от 0,3 до 6,5 км (рис. 1).
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Рис. 1. Схема распространения кислы х вул
каногенных пород района Ш уезера (Ц ен т

ральн ая  К арелия)
1 —  кварциты , кварцито-песчаники, серицито
кварц евы е сланцы  (ятулий ); 2 — полимикго- 
вые конглом ераты  (сариолн й?); 3 — кислые 
вулканогенны е породы: туф осланцы . кв ар ц е
вые порфиры , ф ельзиты  (тун гудская  свита): 
4 — метам орф изованны е основные эф ф узивы  и 
зеленокам енны е эфф узивно-осадочны е о б р азо 

вания (тун гудская свита)



Стратиграфическое положение всей толщи пород, содержащих го
лубой кварц, определяется большинством исследователей однозначно 
как наиболее верхняя часть тунгудской свиты нижнего протерозоя, что 
подтверждается также нашими наблюдениями *.

Рис. 2. С хем атическая геологическая карта  месторож дения кварцевы х порфиров Роза-Л ам би. 
(С использованием  м атериалов С.ЗТГУ, 1967)

/  — болото; 2 — кварцевы е порфиры лейкократовы е (розовы е, розовато-серы е, светло-серы е); 
3 — кварцевы е порфиры темно-серые с реликтовой слоистостью ; 4 — туф осланцы  бурые и темно- 
ссрые; 5 — м етад набазы ; в — слоистость; 7 — сланцеватость; 8 — линии тектонических наруш ений; 

9 — поисково-разведочны е скваж ины  СЗТГУ (19G6); 10 — разведочны е канавы  СЗТГУ (1966)

Нижний контакт этих пород с зеленокаменными эффузивно-осадоч
ными образованиями тунгудской свиты описан нами на месторождении 
Роза-Ламби (рис. 2), расположенном в 8,5—9 км к северо-востоку от

* И зучение кислых вулканогенны х пород К арелии производилось авторам и  з 
1961— 1967 гг. в процессе работ по вы явлению  новых видов вы сококалиевого полево
ш патового сырья. В 1966 г. работы  по изучению  вы сококалиевы х вулканогенны х по
род района Ш уезеро производились совместно с сотрудникам и С.ЗГУ Ю. И. Беловы м  
я  Г. В. У льяш иным.
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оз. Шуезеро. Здесь на западном склоне субмеридиоиалыюй гряды об
нажены следующие породы (с запада на восток):

!. М етади аб аз темный, зеленовато-серы й, тонкозернисты й, почти м ас
сивный. П орода имеет бластооф итовую  структуру и состоит из беспоря
дочно ориентированны х лейст андезина, зеленой роговой обманки с ред
кими мелкими пластинам и биотита. М етади абазы  пронизаны м алом ощ 
ными кварцевы м и, кварц-полевош патовы м и и кварц-кальцитовы м и ж и 
лам и, на контакте с которы ми р азвивается  крупнопластинчаты й биотит.

2. С ланцы  темные зеленовато-серы е с отчетливой реликтовой слоисто
стью. О т вы ходов м етадиабазов  отделены  заболоченной долиной ш ириной 
!0— 12 м. Т олщ а состоит из прослоев темно-зелены х сланцев мощностью  
3—4 см, чередуясь с таким и ж е по мощности прослоями более светлых 
зеленовато-серы х пород, причем в направлении на восток (по мере у д а 
ления от ди абазо в ) мощ ность последних сущ ественно увеличивается. 
П ростирание слоистости 340— 345°, падение, близкое к вертикальном у.
Имею т гранолепидобластовую  структуру, реликтовую  микрослоистую  тек
стуру. Тонкие (0,5— 1,5 мм) прослойки сущ ественно кварц-полевош пато- 
вого состава с редкими чеш уйками биотита чередую тся с прослойками, 
слож енны м и более крупнозернисты м кварц-полевош патовы м  м атериалом  
со значительны м количеством чешуй темно-зеленого интенсивно плеохрои- 
рую щ его биотита, зерен эпидота, хлорита, роговой обманки. Реликтовая  
микрослоистость подчеркивается так ж е  цепочками зерен карбоната. Х а
рактерно, что реликтовая слоистость сечется сланцеватостью  под утлом 
20— 25°. Б олее светлы е породы по сущ еству аналогичны  темно-зелены м и 
отличаю тся от них только меньшим количеством  цветных м инералов . . 9 ® м

3. Сланцы  темные буровато-серы е, зеленовато-буровато-серы е с зер 
нами голубого кварца. П ереход от выш еописанных постепенный, через 
пачку переслаивания зелены х сланцев и сланцев с голубоваты м  оп ал о ви д
ным кварцем .

Верхняя стратиграфическая граница вулканогенных образований 
с голубым кварцем определяется по конгломератам, выходы которых, 
установлены нами на восточном берегу Нижнего Пайозера в 10 км к 
югу от оз. Шуезеро. Здесь в основании гряды, сложенной темными бу
ровато-серыми сланцами с порфировыми зернами голубого кварца и 
полевых шпатов, после небольшого перерыва обнажаются полимикто- 
зые конгломераты. Основная масса конгломерата представлена тонко- 
перетертым кварц-серицит-хлоритовым материалом, в котором содер
жатся зерна голубого кварца и фрагменты сланцев с голубым кварцем. 
Видимая мощность пачки конгломератов 2,5—3 м. Полная мощность 
не установлена, так как западный контакт погружен ниже уровня озера. 
Далее к западу, в нескольких сотнях метров от озера, обнажаются яту- 
лийские аркозовые кварцито-песчаники и кварциты.

Конгломераты, в общем аналогичные описанным нами, отмечались 
ранее в ряде других мест (в районе д. Косозеро, оз. Ватулма, горы Ж е
лезные Ворота и др.) и относились к сариолийским, т. е. к низам сред
непротерозойских, отложениям (Кратц, 1963).

По вопросу о генезисе и условиях формирования пород с голубым 
кварцем существуют различные точки зрения: Н. Г. Судовиков (1934) 
и М. А. Гилярова (1957) рассматривают их как гипабиссальные интру- 
дивные породы, JI. Я- Харитонов (1966), С. А. Дюков (1960) и В. В.Си- 
ваев (1966) — как толщу чередующихся кислых туфов и лавовых покро
вов; по К- О. Кратцу (1963), они представляют собой излившиеся по
роды либо слагают маломощные протяженные дайки.

Такие расхождения во взглядах, очевидно, следует объяснить, с 
одной стороны, тем, что до настоящего времени не разработаны надеж
ные критерии расчленения интенсивно метаморфизованных гипабис
сальных, излившихся и туфогенных пород кислого состава, а с другой — 
слабой изученностью этих пород в Карелии и, в частности, в районе
оз. Шуезеро.

Образования, содержащие порфировые зерна голубого кварца, по 
нашим наблюдениям, могут быть объединены по характеру залегания 
в две группы: 1) образования, залегающие пластообразно, согласно с
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подстилающими и перекрывающими породами; 2) образования жиль
ного типа, залегающие в виде даек или слабо ветвящихся жил в слан
цах кислого состава, но имеющие апофизы, которые проникают также 
во вмещающие (в подстилающие) осадочно-метаморфические зеленые 
сланцы.

Среди пластообразно залегающих пород можно выделить следую
щие основные разновидности: а) сланцы темно-бурые, буровато-зелено- 
вато-серыс тонкоразлистованные; б) квар
цевые порфиры темно-серые и черные отно
сительно слабо рассланцованные, участка
ми почти массивные; в) рассланцованные 
брекчиевидные породы.

Сланцы темно-бурые, буровато-зелено- 
вато-серые тонкоразлистованные имеют на
иболее широкое распространение и приуро
чены преимущественно к краевым частям 
полосы развития описываемых вулканоген
ных пород с голубым кварцем. Наибольше
го развития они достигают в районе озер 
Лежево и Маслозеро, а также в районе 
д. Никонова Сельга, где слагают площади 
в десятки квадратных километров.

Характерной особенностью темно-бурых 
сланцев является присутствие в них релик
товой слоистости, которая фиксируется в 
одних случаях (на северном берегу оз. Л е
жево) неравномерным распределением пор
фировых зерен кварца и полевых шпатов, в 
других (участок Роза-Ламби) — неравно
мерным распределением темноцветных ми
нералов и мелких каплевидных включений 
более светлого кварцевого порфира.

Реликтовая слоистость имеет простира
ние СЗ 320—340° С, с падением по запад
ному краю на северо-восток под углом 60—
70°; в средних частях полосы падение слои
стости близкое к вертикальному, а по во
сточному краю — юго-западное. Сланцева
тость, как правило, по простиранию не сов
падает со слоистостью (рис. 3).

Сланцы обладают порфировой струк
турой. Вкрапленники представлены в них 
голубоватыми кварцами и полевыми шпатами примерно в равных ко
личествах, что отличает их от других пород, где существенно преобла
дает кварц. Вкрапленники часто деформированы, развальцованы, рас
тянуты в линзы. Основная масса сланцев состоит из мельчайших зерен 
кварца, щелочного полевого шпата и серицита в различных соотноше
ниях. Участками серицит образует сплошную войлокоподобную массу, 
с плойчатыми микроскладками. Среди серицитовой массы развивают
ся зерна кварца, щелочных полевых шпатов и пластины биотита, об
разуя участки и жилоподобные вытянутые полосы гранобластовой 
структуры; встречаются зерна карбоната. В основной массе много бу
рых гидроокислов железа, обусловливающих темно-бурый цвет пород.

На восточной окраине месторождения Роза-Ламби среди описывае
мых сланцев установлены пласты своеобразных конгломератоподобных 
пород. Основная масса представляет собой типичный темно-бурый тон- 
коразлистованный сланец с зернами голубого кварца и полевых шпа
тов. В основную массу погружены овоидальные включения до 3 см в
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Рис. 3. Р еликтовая слои 
стость в темно-бурых туфо- 
слан цах  (зап ад н а я  часть
м есторож дения Роза-Л ам би )
1 — слоистость; 2 — сл ан ц е

ватость



поперечнике лейкократового (почти белого) кварцевого порфира. П ла
сты этих конгломератоподобных пород имеют мощность от 0,2 до0,8лг. 
Простирание пластов совпадает с простиранием реликтовой слоистости. 
Овоидальные включения ориентированы длинными осями согласно с об
щей сланцеватостью пород, отличающейся от простирания слоистости 
на 30—35°.

Темно-серые и черные слабо рассланцованные породы, описывае
мые в литературе (Гилярова, 1957; Дюков, 1960) как темно-серые квар
цевые порфиры и темно-серые кератофиры, имеют меньшее распрост
ранение, чем вышеописанные сланцы. Они сосредоточены преимущест
венно в средних частях полосы развития описываемого комплекса вул
каногенных пород. Значительные поля распространения темно-серых и 
черных кварцевых порфиров установлены в районе деревень Ноттова- 
рака и Калливарака, в северной части участка Роза-Ламби, а также 
к югу от д. Курьяварака. От описанных сланцев темно-серые и черные 
кварцевые порфиры отличаются более массивной текстурой, тонкозер
нистой структурой и, несмотря на темный, почти черный цвет, значи
тельно меньшим количеством темно-цветных минералов (биотита, гид
роокислов железа), отсутствием или незначительным развитием порфи
ровых зерен полевых шпатов. Исключением являются кварцевые пор
фиры района д. Курьяварака, где развиты почти массивные черные по
роды с идиоморфными зернами полевых шпатов и кварца почти в рав
ных количествах.

Наиболее рассланцованные разновидности кварцевых порфиров не 
всегда можно отличить от вышеописанных сланцев, с которыми они име
ют взаимные переходы.

На выветрелой поверхности темные кварцевые порфиры приобре
тают светло-серую до белой окраску в отличие от сланцев, имеющих 
ржаво-бурую. Темно-серые кварцевые порфиры залегают среди слан
цев в виде более или менее мощных пластовых тел, иногда в чередо
вании с прослоями сланцев, мощностью от первых метров до несколь
ких десятков метров. В кварцевых порфирах наблюдаются редкие ксе
нолиты сланцев до 15—20 см в длину.

На выветрелой поверхности темно-серых кварцевых порфиров ме
стами (участок Роза-Ламби) наблюдается своеобразная извилистая по
лосчатость, обусловленная, очевидно, первичным неравномерным рас
пределением составляющих компонентов. Эти реликтовые текстуры, воз
можно, относятся к проявлениям флюидальиости. Они секутся под раз
ными углами сланцеватостью.

В тесной ассоциации с описанными черными кварцевыми порфи
рами находятся пласты рассланцованных брекчий мощностью до 3—
5 м. Как цементирующий материал, так и фрагменты представлены оди
наковым по составу кварцевым порфиром, несколько более светлым, 
чем описанные темно-серые почти массивные кварцевые порфиры. Р а з 
мер отдельных фрагментов в брекчиях составляет 3—5 см в попереч
нике; содержание цементирующего материала не превышает 15—20% 
от массы породы. Плохая обнаженность не позволила установить непо
средственные взаимоотношения между кварцевыми порфирами, выше
описанными бурыми сланцами и брекчиями. На северо-восточной окра
ине участка Роза-Ламби обнажения брекчий располагаются по краю 
выходов темно-серых кварцевых порфиров и через небольшую заболо
ченную долину восточнее начинаются выходы темно-бурых сланцев.

Среди образований жильного типа выделяются следующие разно
видности: а) кварцевые порфиры светло-розовые, ярко-розовые, розо
вато-серые и светло-серые; б) фельзиты желтовато-серые и светло-се- 
рые.

Кварцевые порфиры (лейкократовые светло-розовые, светло-серые 
на свежем изломе и совершенно белые на выветрелой поверхности) яв
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ляются наиболее распространенной разновидностью образований жиль
ного типа. Они слагают массив размером 250x600 м в пределах уча
стка Роза-Ламби, встречаются в виде одиночных и серий сближенных 
даек мощностью до 5—6 м (в районе д. Ноттоварака). Одиночные ма
ломощные жилы лейкократовых кварцевых порфиров встречаются на 
протяжении всей полосы развития описываемых вулканогенных пород.

Контакты жил и даек лейкократовых кварцевых порфиров, как пра
вило, секущие по отношению к реликтовой слоистости и складчатости 
в сланцах (рис. 4), но рассланцованы они в одном (субмеридиональ- 
ном) направлении. Контакты между мощными дайками, вмещающими 
сланцами и черными кварцевыми порфирами отчетливые, но не резкие. 
Экзоконтактовое воздействие кварцевого порфира на вмещающие по
роды выражается в осветлении и уплотнении последних. Ширина зоны

экзоконтактового воздействия не превышает 12— 15 см. В эндоконтакте 
кварцевые порфиры содержат угловатые обломки сланцев (рис. 5), не
которые обломки ассимилированы и фиксируются на отполированной 
поверхности в виде «теневых» скоплений темноцветных минералов. Кон
такты таких маломощных жил кварцевых порфиров с вмещающими 
сланцами четкие прямолинейные без экзо- и эндоконтактовых взаимо
действий. Кварцевые порфиры имеют тонкозернистую структуру, основ
ной массы с редкими округлыми зернами бледно-голубого и светлого 
дымчато-серого кварца размером 1-—3 мм в поперечнике. Вкрапленники 
кварца распределены в массе без видимой закономерности.

Полевошпатовые вкрапленники макроскопически не различимы. 
Текстура породы часто массивная и слабо рассланцованная. Только на 
отдельных участках кварцевый порфир превращен в тонколистоватый 
серицитовый сланец светло-желтоватого или совершенно белого цвета, 
с шелковистым блеском на плоскостях сланцеватости.

Кварцевые порфиры в наименее измененных разновидностях име
ют порфировую структуру с микрогранобластовой, либо микросфероли- 
товой структурой основной массы. Вкрапленники представлены волни- 
стогаснущими овальными, как бы оплавленными зернами кварца и бо
лее редкими идиоморфными зернами калиевого полевого шпата. Основ
ная масса состоит из агрегата мельчайших зерен кварца и щелочного 
полевого шпата с относительно редкими чешуйками серицита, единич
ными мелкими пластинами мусковита и биотита.

В соответствии с увеличением рассланцованности растет количе
ство серицита, замещающего полевые шпаты. При минералогическом 
описании протолочной пробы Н. Д. Сыромятиной в лейкократовых квар
цевых порфирах установлены циркон, апатит, ильменит, сфен, гематит, 
минералы группы эпидота.

-СВ -60'

Рис. 4. Ж илы  лейкократового кварцевого порфира и кварца 
в туф осланцах (м есторож дение Роза-Л ам би )

1 — кварц ; 2 — светло-розовы й кварцевы й порфир; 3 — туфо- 
сланец
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Фельзиты установлены только на западной окраине участка Роза- 
Ламби, где они слагают маломощные жилы в приконтактовой зоне с зе
леными сланцами. Под микроскопом устанавливается, что фельзиты в 
отличие от кварцевых порфиров состоят из агрегата мельчайших зерен 
кварца с многочисленными более крупными (до 0,1 мм) лейстами аль
бита, беспорядочно ориентированными, с отчетливыми полисинтетиче
скими двойниками. В экзоконтакте фельзитовых жил наблюдается оро- 
говикование зеленых сланцев, развитие крупнопластинчатого биотита, 
игольчатых кристаллов роговой обманки, крупных (до 3 см) идеально

ограненных кристаллов граната. 
Макроскопически фельзиты отли
чаются от кварцевых порфиров 
восково-желтым цветом и поч
ти полным отсутствием порфиро
вых зерен кварца.

Все описываемые породы с 
голубым кварцем претерпели не
однократные воздействия текто
нических напряжений, сопровож
давшихся процессами щелочного 
и кремниевого метасоматоза и пе
рекристаллизации, существенно 
изменивших их первоначальный 
облик, химический и минераль
ный состав. Тем не менее основ
ные особенности этих пород, рез
ко отличающие их от других по
род района, дают основание счи
тать, что они генетически связа
ны между собой и представлены 
единым вулканическим комплек
сом.

Об этом свидетельствуют: а) наличие во всех породах порфировых 
зерен голубоватого опаловидного кварца, отсутствующего в других по
родах района; б) существенное преобладание окиси калия над окисью 
натрия (от 3 :1  до 50: 1) в большинстве пород, низкое содержание ще-

Химический состав вулканогенных пород района 
Шуезера (в вес. %)

Окислы

Туфос ланцы
Кварцевые
порфиры

темно-серые

Кварцевые
порфиры

лейкократовые

Средний по 
2 анализам

Средний по 
7 анализам

Средний по 
9 анализам

S i 0 2 76,04 77,28 76,70
'ПО.. 0,36 0,23 0,23
A I A 12,05 11,82 11,96
Fe-.O, 1,52 0,78 0,81
FeO 0,91 0,70 0,32
M nO 0,04 0 , 0 2 0 , 0 1

M g О 0,30 0,25 0 , 2 0

C aO 0,78 0,13 0,14
N asO 2 , 0 2 0,53 0,78
К ,О 4,71 7,57 7,78
н 2о 0,07 0 , 1 2 0.14

П.п.п. 1,19 0,78 0 , 6 8

С у м м а 99,99 1 0 0 , 2 0 99,75

К 20  -г  N a20 6,73 8 , 1 0 8,56
к 20  +  N a ,0 2,33 14,3 9,97

Рис. 5. Ксенолиты темно-бурых туф осланцев 
в эндоконтакте лейкократового кварцевого 
порфира (зап ад н а я  часть месторож дения 

Роза-Л ам би)
/  — туф осланец: 2 — кварцевы й порфир
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лочноземельны.х компонентов и высокое содержание кремнезема (см. 
таблицу); в) тесная пространственная взаимосвязь.

Темно-бурые сланцы с реликтовой слоистостью, очевидно, являются 
в основной массе кристаллокластическими туфами с отдельными ско
плениями литокластического материала. Конгломератовидные породы, 
возможно, являются ляпиллями. Темно-серые и черные кварцевые пор
фиры могут представлять собой небольшие покровы кислой (липарито- 
вой) лавы, а брекчии — реликты растрескавшейся корки лавового по
тока. Все эти образования, следовательно, являются, по терминологии 
В. С. Коптева-Дворникова (Коптев-Дворников и др., 1967), эффузив
ной фацией (в основном эксплозивная субфация) кислого вулканиче
ского комплекса. Лейкократовые кварцевые порфиры (образования 
жильного типа) по этой же терминологии относятся к субвулканиче- 
ской фации, вскрытой эрозией.
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В. И. РО БО Н ЕН

О ВУЛКАНИЗМЕ И СУЛЬФИДНОМ РУДООБРАЗОВАНИИ 
В НИЖНЕМ ПРОТЕРОЗОЕ КАРЕЛИИ

На территории Карелии распространены разнообразные по составу, 
метаморфизованные, сильно дислоцированные, геосинклинальные толщи 
нижнего протерозоя, сохранившиеся в виде вытянутых полос синкли
нального строения (Катц, 1963). Преобладающая часть этих толщ сло
жена лавами, туфами и туффитами основного, среднего и кислого со
става. Несмотря на значительную степень метаморфизма вулканитов 
(зеленосланцевая и амфиболитовая фации), их вулканическя природа 
устанавливается достаточно определенно. Существенное значение при 
этом имеют текстурные особенности вулканитов. Они позволяют судить 
как о первичной природе пород, слагающих вулканогенные толщи, так 
и об их истинном залегании (о положении кровли и подошвы пластов), 
что особенно важно для изучения дислоцированных немых толщ докемб
рия. Определенное значение имеет также изучение минерального и хи
мического состава пород, позволяющее различать основные, средние и 
кислые вулканиты.

В ряде районов развития нижнепротерозойских комплексов Каре
лии по текстурным признакам устанавливаются метаэффузивы, обра
зующие потоки мощностью от первых метров до десятков метров, туфы 
и туффиты, слагающие пласты мощностью от сантиметров до десятков 
метров. Для потоков характерны миндалекаменные текстуры, пузыри
стые образования, минеральные обособления, дифференцированное 
строение лавовых потоков, шаровые отдельности, т. е. текстурные при
знаки, характерные для более молодых лав, а для туфов и туффитов 
наиболее характерным текстурным признаком является слоистость и 
ритмичная слоистость (Робонен, Рыбаков, 1968; Коптев-Дворников, 
Яковлева, Петрова, 1967).

Наблюдения над текстурными особенностями вулканитов и осад
ков, над особенностями цикличности в строении слагаемых ими толщ 
(Кратц, 1963; Кратц, Робонен, Соколов, Чернов, 1966; Робонен, Рыба
ков, 1968) и их распространением по площади позволили наметить ос
новные черты стратиграфии и тектоники вулканогенных комплексов ниж
него протерозоя ряда районов Карелии, а также прийти к заключению 
о том, что преобладающая их часть формировалась в подводных усло
виях.

Так, в Южной Карелии расположен Хаутаваарско-Чалкинский эв- 
геосинклинальный трог, ограниченный с запада и востока зонами раз
ломов, документируемых в настоящее время полосами гранитов и миг
матитов, телами ультраосновных пород и зонами милонитов, расслан- 
цевания и дробления. Он заполнен в основном вулканитами хаутава- 
арской (лопский отдел) серии (Робонен, 1966; Кратц, 1963), которые 
представлены лавами и туфами основного состава, сменяемыми выше 
лавами и туфами среднего, а затем кислого состава, выше которых за
легает сланцевый комплекс с колчеданными рудами (кислые туфы и
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туффиты, графитистые сланцы, серноколчеданные руды). Последний 
перекрыт толщей туфов кислого состава (кварцевые порфиры). На кис
лых туфах в свою очередь залегает комплекс лав основного состава (см. 
рисунок).

В Восточной Карелии в районе Парандовского месторождения сер
ного колчедана устанавливается аналогичное залегание рудносланцевой 
толщи, сложенной графитистыми сланцами, кислыми туфами и пла
стами и линзами серноколчеданных руд, перекрытых кислыми туфами 
(Робонен, 1966).

В районе Болыпозера (Западная Карелия) установлено (Стенарь, 
1960), что на отложениях гимольской серии (лопский отдел), в которых 
заключены рудные пласты 
железистых кварцитов, за 
легают кислые вулканиты 
(лептиты). Стратиграфичес
ки выше с угловым несогла
сием залегают вулканиты 
(преимущественно пирокла- 
сты) кислого состава (аль- 
битофиры, туфы, туфобрек- 
чии), перекрытые основными 
лавами (сумский отдел).

В районе Коего мукши 
(Западная Карелия) уста
новлено, что на амфиболо- 
вых сланцах, являющихся 
метаморфизованными вулка
нитами (туфами и лавами 
(?) основного состава), за 
легает комплекс вулканитов 
(в основном туфов и туффи- 
тов) кислого состава, несу
щий рудные пласты желе
зистых кварцитов, перекрытых туфами кислого состава (Кратц, 1963; 
Чернов, 1966; Кратц, Робонен, Соколов, Чернов, 1966; Робонен, Коро- 
сов, 1966).

На примере четырех районов Карелии (Хаутаваара, Парандово, 
Болыпозеро, Костомукша) намечается определенная последователь
ность геологического развития в нижнем протерозое Карелии. Началь
ные этапы развития эвгеосинклинальных трогов в пределах этих райо
нов характеризуются образованием вулканитов (лав и пирокластов) ос
новного, а затем среднего и кислого состава. Затем наступает период 
относительного спокойствия, во время которого происходило накопление 
углеродсодержащих осадков и железных или серноколчеданных руд 
(кислородных или сернистых соединений железа). После этого—-опять 
период интенсивных выбросов пирокластов кислого состава, захоронив
ших рудонесущие пачки.

Вслед за этим начинается следующий этап вулканической деятель
ности, сопровождаемый формированием лав и туфов основного сос
тава-— тунгудская серия (Кратц, 1963; Робонен, 1960, 1966; Стенарь, 
1960).

Если эффузивно-осадочная природа железорудных месторождений 
Балтийского щита признается большинством геологов (Точилин, 1963), 
то вопрос о происхождении колчеданных руд до сих пор трактуется 
по-разному. Высказывались соображения об эпигенетической гидротер
мальной природе колчеданных руд (Глебова-Кульбах, 1953; Пинаева, 
1966), об образовании их во время фумарольно-сольфатарной деятель
ности эффузивного вулканизма (Богданов, 1957), о первично-осадочном
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образовании за счет эрозии и глубокого химического выветривания по
род фундамента (Харитонов, 1966), о биогенной природе колчеданов, 
обусловленной деятельностью сероводородных бактерий (Marmo, 1956) 
и об эффузивно-осадочном их генезисе (Ohtedahl, 1958; Робонен, 1960, 
1966; Чернов, 1966; Рыбаков, 1967).

Имеется целый ряд факторов, свидетельствующих о том, что пири
товые руды карельских колчеданных месторождений отлагались сов
местно с вмещающими их туфогенными и осадочными образованиями. 
К ним относятся пластообразная и линзообразная форма рудных тел, 
четкая стратиграфическая приуроченность руд к определенному гори
зонту, переслаивание, иногда ритмичное, с вмещающими породами (Ро- 
бонен, 1960, 1966; Кратц, Робонен и др., 1966), наличие пиритовых ооли- 
тов (Рыбаков, 1967), а также немногочисленные данные изотопного 
анализа серы.

Любезно выполненные В. И. Виноградовым (ИГЕМ) определения 
(12 анализов) изотопного состава серы пирита, в том числе из оолитов, 
и пирротина из Хаутаваарского района свидетельствуют о значитель
ном разбросе изотопных отношений серы (6S34 от — 6,6 до +12,1), что 
характерно для месторождений низкотемпературных — близповерхност- 
ного образования (Jensen, 1962), «тогда как многие месторождения гид
ротермального генезиса обладают узким разбросом изотопных отноше
ний серы, часто близким к составу серы метеоритного троилита» (Ви
ноградов, 1967, стр. 31).

Графитистые сланцы, являющиеся часто вмещающими для колче
данных руд породами и парагенетически с ними связанные, вероятно, 
представляют собой органогенно-туффитовые образования, по мнению 
В. Мармо (Магшо, 1956)— метасапропелиты, связанные с жизнедея
тельностью серных бактерий. Таким образом, формирование пиритовых 
руд, по всей вероятности, представляло собой хемогенно-осадочный про
цесс отложения сернистых соединений железа в условиях резко восста
новительной среды.

Естественно, что возникает вопрос об источнике железа и серы. 
Вполне логично допустить, что им являлись продукты подводной газо- 
гидротермалыюй деятельности в период между интенсивными пароксиз
мами эффузивной и пирокластической вулканической деятельности. Об
разование пиритовых руд происходило на участках, тяготеющих к под
водным газо-гидротермальным источникам, для которых характерно на
сыщение сероводородом и, следовательно, резко восстановительные ус
ловия.

В более удаленных участках, где имели место окислительные усло
вия среды, происходило формирование кислородных (закисных и окис- 
ных) соединений железа.

К аналогичным выводам приходят и в других районах. Так, Н. X. Бе
лоус, В. И. Новожилов, разбирая вопрос о происхождении Майнского 
месторождения в Западных Саянах, приходят к выводу, что «основная 
масса железных и сульфидных руд Майнского месторождения форми
ровалась между двумя вспышками вулканизма, ...рудный материал мо
жет иметь только эксгаляционно-вулканогенное происхождение в связи 
с высачиванием гидротерм вблизи дремлющего вулкана между двумя 
его эксплозиями» (1964, стр. 110). Рудный материал приносился крем
нисто-сероводородными гидротермами. Причем «вблизи гидротермаль
ного источника, где морская вода насыщалась сероводородом, шло осаж
дение сульфидоносных пород и колчеданных руд, а по мере удаления от 
источника, где в морской воде за счет растворенного в ней кислорода 
шло окисление приносившихся соединений, создавалась благоприятная 
обстановка для возникновения магнетитоносных, а затем и гематитонос
ных осадков» (стр. 110).
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Н. И. Воронцов, М. К- Воронцова (1964) после изучения Николаев
ского колчеданного месторождения Рудного Алтая пришли к выводу, 
что «сульфидные массы осаждались в период смены спокойного седи- 
ментационного режима бурной эксплозивной деятельностью, в началь
ные этапы которой в водный бассейн было вынесено огромное количе
ство металлических соединений. Развивающаяся эксплозивная деятель
ность привела к накоплению толщ, туфолав и лавобрекчий, под кото
рыми были быстро погребены сульфидные отложения, предохраненные 
от окисления и разрушения» (стр. 153).

В. И. Смирнов (1965), рассматривая вопрос о сульфидном рудооб- 
разовании в субмаринных вулканогенных геосинклинальных комплек
сах, отмечает, что «в мощных толщах раннегеосинклинальных вулкано
генно-осадочных пород выделяются обособленные комплексы, отвечаю
щие крупным циклам вулканической активности... В пределах каждого 
комплекса намечается эволюция состава вулканических пород от более 
основных к кислым... Комплекс вулканогенных пород нижнего и сред
него девона сложен в нижних горизонтах диабазами и диабазовыми пор- 
фиритами, сменяющимися кверху, через зону переслаивания, кварце
выми альбитофирами, увенчанными туфами». Вулканогенно-осадочные 
колчеданные месторождения встречаются исключительно в основании 
туфов, перекрывающих лавы. Примером служит главная залежь место
рождения Уруп на Северном Кавказе. В. Й. Смирнов (1965) отмечает, 
что «наиболее интенсивное колчеданное рудообразование происходит в 
конце эволюции вулканизма после формирования наиболее кислых лав, 
сменяющих основные и средние эффузивы, и что рудообразование при
урочено ко времени прекращения излияния лав, кратковременные паро
ксизмы которого сменяются более длительным периодом послевулкани- 
ческой, в том числе газо-гидротермальной, деятельности». Это харак
терно, как указывает В. И. Смирнов, и для современного вулканизма 
и послевулканических газо-гидротермальных процессов на Камчатке и 
Курильских островах.

Важным обстоятельством для расшифровки генетической природы 
серноколчеданных руд Карелии является то, что они залегают среди 
вулканитов, извергавшихся в подводных условиях.

Наблюдения же в районах современного вулканизма показывают, 
что в результате подводных эксгаляций морская вода выделяет колло
идную фазу, которая может привести в отдельных участках морских 
бассейнов к минералогически сравнительно чистым концентрациям оп
ределенных компонентов (Зеленов, 1967). Возможно, именно этим 
объясняется исключительная «стерильность» пиритовых руд карельских 
месторождений серного колчедана, даже по сравнению с вмещающими 
их породами. При изучении деятельности подводных вулканов, распо
ложенных вблизи Новых Гебридов, как с поверхности, так и с помощью 
подводных погружений, осуществленных Г. Тазиевым, установлено вы
падение из морской воды соединений железа, а непосредственно в зоне 
активного кипения — голубовато-серой взвеси с содержанием меди 
12,31% (Шеньо, Тазиев и Фабр, 1965). Сравнение целого ряда колче
данных месторождений Норвегии, Швеции и Финляндии (Ohtedahl, 1958; 
Marmo, 1958), Испании (Ohtedahl, 1958; Kinkel, 1962), Японии (Masa- 
tami, 1961), Северного Кавказа (Смирнов, Гончарова, 1960; Смирнов, 
1965), Урала (Скрипиль, 1961; Яковлев, Гончарова, 1967), Саян (Бе
лоус, Новожилов, 1964), Алтая (Воронцов, Воронцова, 1964) с карель
скими месторождениями показывает, что они имеют много общего. Гео
логическая позиция руд во всех районах одинакова. Везде они вклю
чены в осадочно-туфогенную толщу, перекрытую туфами кислого со
става и залегающую на лавах кислого или среднего состава, которые 
перекрывают вулканиты основного состава. Везде время формирования 
руд приурочено к периоду относительного спокойствия между пароксиз

277



мами интенсивной вулканической деятельности, когда имел место при- 
внос газо-гидротермальных продуктов в водный бассейн. Роль подвод
ного вулканизма в обогащении пиритом и другими сульфидами осадоч
но-метаморфических толщ докембрия подчеркивал А. В. Сидоренко «От 
редактора» к книге Г. С. Дзоценидзе, 1965).

Н. М. Страхов (1963) отмечает, что во все геологические периоды 
масса вулканогенного материала играла существенную роль в литоге
незе. Как указывает Г. С. Дзоценидзе (1965), имеется значительная 
группа «осадочных пород и месторождений, объяснить происхождение 
которых невозможно без привлечения материала вулканического про
исхождения» (стр. 143). В справедливости убеждает имеющийся мате
риал о геологии серноколчеданных месторождений и вмещающих их 
вулканогенных комплексов Карелии.

Таким образом, условия формирования колчеданных руд, начиная 
с нижнего протерозоя вплоть до настоящего времени, были одинако
выми. Абсолютный возраст пиритовых руд Карелии 2080—2200 млн. лет 
(Виноградов и др., 1959). Следовательно, причины образования колче
данных руд на протяжении последних 2 миллиардов лет развития зем
ной коры оставались неизменными, что подтверждает вывод Н. М. Стра
хова (1963) об отсутствии признаков эволюции вулканизма (по крайней 
мере начиная с нижнего протерозоя).

Изложенные выше выводы относятся к пиритовым рудам карель
ских колчеданных месторождений, сложенных, кроме того, еще и пирро- 
тиновыми рудами. Пирротиновая минерализация формировалась в бо
лее поздние этапы и накладывалась на уже метаморфизованные (пере- 
кристаллизованные) пиритовые руды. Пирротиновые руды образуют 
жилы, секущие пиритовые руды и вмещающие их породы. Пнрротиио- 
вая минерализация, по-видимому, связана с метаморфизмом, вследст
вие чего пиритовые руды перекристаллизовались, а образующиеся пир
ротиновые руды отлагались в разломах или обособленных участках 
вдоль контактов или в местах выклинивания пиритовых пластов и линз. 
Пирротиновые руды, по-видимому, формировались при воздействии ме
таморфических растворов на пиритовые залежи, из которых заимство
вались железо и сера. Наряду с этим из вмещающих пород извлекались 
медь, никель и другие элементы — примеси. Так, в Хаутаваарском рай
оне при пересечении ультраосновных пород пирротиновая жила обога
щается никелем и медью, в пирротине графитистых сланцев отмечается 
обогащение медью. Для этих пород характерен повышенный кларк ука
занных элементов.

Таким образом, серноколчеданные месторождения Карелии пред
ставлены по меньшей мере двумя генетическими типами руд — сингене
тическими пиритовыми и эпигенетическими пирротиновыми. Первые име
ют вулканогенно-осадочную природу, а вторые—• метаморфогенную.
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Г Л А В Н Ы Е  З А К О Н О М Е Р Н О С Т И  
Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Я  Х И М И Ч Е С К И Х  Э Л Е М Е Н Т О В  

В В У Л К А Н О Г Е Н Н Ы Х  Ж Е Л Е З И С Т О - К Р Е М Н И С Т Ы Х  Ф О Р М А Ц И Я Х
Д О К Е М Б Р И Я  К А Р Е Л И И

В настоящей статье кратко рассматриваются основные закономер
ности в распределении главных элементов и некоторых элементов-при
месей в вулканогенных железисто-кремнистых формациях Карелии, ли
тологическое описание которых приведено в статье В. М. Чернова*.

В основу геохимического изучения была положена методика «иде
альных профилей», разработанная Н. М. Страховым (1962) для после- 
рифейских геологических формаций. Н. М. Страховым выявлено, что на 
идеальном фациальном профиле (песчаники — алевролиты — глины — 
мергели — известняки), отражающем отложение осадков от прибрежной 
зоны к пелагической, в зависимости от ландшафтно-тектонических усло
вий седиментации наблюдаются два главных типа распределения хими
ческих элементов — пестрый и упорядоченный. «Сущность пестрого типа 
заключается в отсутствии единой схемы распределения у разных эле
ментов... При этом не обнаруживается уловимой связи между химиче
скими свойствами и характером кривых их распределения в породах» 
(Страхов, 1962). Такое распределение химических элементов характер
но для областей седиментации, в которых осадочный материал подвер
гался незначительному переносу и слабому химическому выветриванию.

В случаях интенсивного химического выветривания пород на водо
сборных площадях возникает упорядоченный тип распределения хими
ческих элементов. «Сущность его состоит в том, что в ряду пород пес
чаники — алевролиты — аргиллиты — мергели — известняки содержания 
всех или подавляющей массы элементов вначале нарастают от песча
ников к аргиллитам, а затем падают — от аргиллитов к известнякам» 
(Страхов, 1962).

Поскольку железисто-кремнистые формации Карелии имеют вулка
ногенное происхождение, изучение химических элементов проводилось 
по фациальным профилям, отражающим удаленность областей седимен
тации от вулканогенных очагов. Изучение показало, что на фациальных 
профилях формаций одновременно присутствуют два типа распределе
ния химических элементов — пестрый тип, наблюдаемый в фациях, при
легающих к вулканическим очагам, и упорядоченный тип, характерный 
для фаций, удаленных от вулканических очагов.

ОСОБЕННОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ ХИМИЧЕСКИХ ЭЛЕМЕНТОВ 
В ЖЕЛЕЗИСТО-КРЕМНИСТЫХ ФОРМАЦИЯХ

Распределение химических элементов на фациальных профилях 
сланцево-лептитовой железисто-кремнистой формации. Ранее отмеча
лось, что терригенно-вулканическая (лептитовая) железисто-кремнистая 
формация имеет несколько типов разрезов, которые выделены в града
ции (Костомукшская, Болынозерская, Гимольская), различающиеся па- 
леофациальными условиями осадконакопления.

1

В. М. ЧЕРНО В, В. Я. ГОРЬКОВЕЦ

* См. статью  в настоящ ем  сборнике.
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Распределение химических элементов в породах фациального про
филя сланцево-лептитовой железисто-кремнистой формации Костомук- 
шской и Гимольской градаций приведено в табл. 1 *.

При рассмотрении поведения химических элементов на фациаль- 
ных профилях сланцево-лептитовой железисто-кремнистой формации 
четко устанавливаются два типа распределения элементов — пестрый и 
упорядоченный, имеющие определенное положение на профилях.

Первый тип распределения химических элементов характеризует 
участки фациальных профилей, приближенных к вулканическим очагам 
и сложенных метаморфизова иными пирокластами и породами, содержа
щими в значительном количестве пирокластический материал (туфо
брекчии, туфоконгломераты, туфосланцы, туфогенные гнейсо-сланцы). 
Здесь наблюдается концентрация А120з, SiC>2 , ТЮ2.

Упорядоченный тип распределения химических элементов наблю
дается на участках фациальных профилей, удаленных от вулканических 
очагов и сложенных метаморфизованными глинистыми, песчано-глини
стыми и железисто-кремнистыми осадками (графитистые сланцы, желе
зистые кварциты). В этой области фациальных профилей накаплива
ются F 0 6 m, Р, Mn, Ge и другие элементы.

Указанные особенности распределения элементов на фациальных 
профилях формации обязаны своим происхождением формам миграции 
и скорости захоронения осадков. Так, максимальные концентрации Fe, 
Р, Ge, приуроченные к удаленным участкам фациальных профилей, по
ставлялись в бассейн седиментации вулканическими эксгаляциями и 
переносились в виде истинных растворов и коллоидов и выпадали в оса
док совместно с гелями кремния в пелагических, удаленных от вулка
нических очагов, участках докембрийского бассейна. При этом в зави
симости от геохимических условий среды осадконакопления, обуслов
ленных вулканической деятельностью, возникали различные минераль
ные ассоциации (сульфидная, силикатная, окисная фации железистых 
пород) и происходила химическая дифференциация.

Пестрый тип распределения химических элементов обусловлен быст
рым накоплением и захоронением пирокластического материала, который 
не подвергался значительному химическому выветриванию. Необходимо 
отметить, что в отдельных случаях наблюдается некоторая дифферен
циация химических элементов на участках фациальных профилей, при
ближенных к вулканическим очагам. Так, на фациальном профиле Ко- 
стомукшской градации в туфобрекчиях наблюдаются сравнительно вы
сокие содержания Fe, Mg, V, Сг, Ni, Си и Ge. Концентрации указанной 
группы элементов в туфосланцах, которые фациально замещают туфо
брекчии, понижены, вероятно, за счет «выщелачивания» их из вулкани
ческих стекол в процессе седиментации. Одновременно происходит обо
гащение туфосланцев Zr. Наиболее отчетливо дифференциация некото
рых химических элементов в процессе вулканогенно-осадочного типа се
диментации проявляется при анализе отношений средних содержаний 
S i o  .Mn Р  A loO, AI0O3 л
~ ¥ Г '  ~Si07 и FeO-i-FeAT ’ к0Т0Рые закономерно убывают
от прилежащих к вулканическому очагу членов фациального профиля 
(туфобрекчии) к наиболее удаленным от вулканического очага членам 
(магнетитовые гематитсодержащие кварциты), что свидетельствует о на
личии химического осаждения и химической дифференциации в про
цессе осадконакопления (см. табл. 1). Большинство микроэлементов вы
падало в осадок в условиях восстановительной геохимической среды и 
концентрировалось в песчано-глинистых осадках, обогащенных углеро
дистым веществом (графитистые сланцы). Исключением из общей схе-

* О бщ ее располож ение литологических типов пород в табл. 1-—3 отвечает фа- 
циальны м  проф илям , отраж аю щ им  степень удаленности (слева направо) участков 
ф орм ирования осадков от вулканических очагов.
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Среднее содержание химических компонентов (в вес. %)  в породах сланцево-лептитовой железисто-кремнистой формации 
Костомукшского месторождения по 168 химическим и 400 спектральным анализам

Компоненты Туфобрекчии Туфогенные
сланцы

Г рафитистые 
сланцы

Грюнгритовые 
и биотит-грюнери- 

товыо кварциты

М агнетито-грюнеритовые 
и биотит-грюнерит- 

магнетитовые кварциты

Биотит-магнети товые, 
рибекит-магнетитовые 
с гематитом кварциты

F e o6 m. 7,26 4,30 7,93 27,33 29,80 35,96
р ез+ 1,4 0,91 1,26 8 , 2 2 15,32 23,00
Fe-4' 5,86 3,39 6,67 19,11 14,48 12,96
S i 0 2 52,43 62,55 63,51 48,64 50,90 41,44

мол. кол. S i 0 2

атом . кол. Fe 8,73 17,64 9,78 2 , 2 0 2,15 1,47
TiO., 0,5 0,75 0,315 0,611 0,107 0,072
A12 O g 15,62 15,75 11,27 4,42 1,33 0,84

A l.,0 3 : ( F e 0  +  F e .,0 3) 1,57 2,85 1,09 0 , 1 2 0,032 0,017
A I0 O 3 : S lO a “ 0,23 0,25 0,177 0,090 0,024 0 , 0 2 0

"T i: А1 0,039 0,054 0,031 0,041 0,092 0,098
M no 0,16 0 , 1 1 1 0,134 0,178 0,086 0,004

M il: Fe 0,006 0,025 0,016 0,0065 0,0028 0 , 0 0 1

M gO 5,55 2,61 1,81 2,81 1,87 1,43
С a О 9,95 2,93 1 , 8 6 2,31 2,09 0,96
S —- 0 , 2 1 3,91 0,55 0,26 0,13
P — 0,03 0,037 0,078 0,085 0,077
P ; Fe — 0,006 0,0046 0,0028 0,0028 0 , 0 0 2 1

G e 2,9-10 i 1,9-10-4 2 ,6 - 1 0 - 1 3,7 ■ 10 4 3,5-10-1 3,9-10-1
G e : Fe 3 ,9 .1 0 - ' 4 ,42-Ю -з 3,27-10-5 1,35-Ю -з 1 , 1 8 -Ю -з 1,08-Ю -з
V 1,28-10"- 6 -Ю -з 5 ,2-Ю -з 3 ,1-Ю -з 7,3-10-1 5,7-10-1
T i : V 24,2 76,0 26,7 31,3 8 8 , 1 75,7
Cu 1 ,8 -Ю -з 8 ,5 .1 0 - i 4,6-10-3 6 ,3-10-з 3 ,2 -1 0 -з 3 ,0-Ю -з
C o 7-10-4 1 , 1 -Ю -з 5,9-10-1 5,2-10-1 1,9-10-1 1,5-10-1
N4 2 ,8 - 1 0 -з 2,0 Ю -з 3,2- 10-з 2 ,4-Ю -з 1,2-10-з 1 ,0 2 -Ю -з
Sr 2,9-10-2 2,6-10-2 1,6-10-2 5 ,8 -10-з 5 ,5 -10  з 5 ,4 -1 0 -з
Cr 1,4-10-2 3 ,3 -10-з 7 ,5-Ю -з 2 ,4-10-з 3 ,7-10-1 3,7-10-1
Ba 2,9-10-2 5,8-10-2 4,9-10-2 1-10-2 8 ,Ы 0 - з 7 ,4-10-з
S r :B a 1 (?) 0,46 0,34 0,50 0,67 0,72



мы распределения микроэлементов являются Р и Ge, максимумы кон
центрации которых сдвинуты в более удаленные от вулканических оча
гов пелагические зоны, характеризовавшиеся окисными условиями осад- 
конакопления. Характерно, что для германия отмечаются два пика кон-, 
центрации. Один из них приурочен к окисному типу гематитсодержащих 
железисто-кремнистых пород, в которых наблюдаются максимальные 
содержания магнетита и гематита. Второй, меньший пик концентрации 
приурочен к силикатному типу железисто-кремнистых пород (грюнери- 
товые, биотит-грюнеритовые кварциты), что связано, вероятно, с изо
морфным замещением двухвалентного железа германием, который вхо
дит в кристаллическую решетку амфиболов куммингтонит-грюнерито- 
вого ряда (Момджи, Григорьев, 1959).

Представляют также определенный интерес и величины отношений 
содержаний германия к железу ■ В породах рассматриваемых ф а

циальных профилей этот коэффициент закономерно возрастает от наи
более удаленных от вулканического очага членов фациального профиля 
(железистые кварциты) к вулканогенным осадкам (туфогенные сланцы).

О генетической связи оассматриваемой формации с вулканизмом
.. Ti Srсвидетельствуют отношения средних содержании -у — и -g^-, которые

постепенно возрастают от прилегающих к вулканическому очагу чле-
Srнов фациального профиля к удаленным (см. табл. 1). Отношение —g—■

всегда меньше 1, а отношение -~г- располагается в пределах 25—80,
что характерно для пород генетически связанных с вулканизмом (Гинз
бург, 1957; Albrecht, 1948).

Распределение химических элементов на фациальных профилях леп- 
тито-порфировой железисто-кремнистой формации. В лептито-порфиро- 
вой железисто-кремнистой формации, характеризующейся тесной параге- 
нетической связью железистых кварцитов с измененными кислыми ту
фами и их лавами, наблюдается такой же тип распределения химиче
ских элементов, что и в терригенно-вулканической железисто-кремни
стой формации. В этой формации на основании ритмичного и циклич
ного строения рудносланцевых толщ и латеральных изменений, выделя
ются два фациальных профиля, отличающихся удаленностью форми
рования пород от вулканических очагов.

Рассмотрение содержаний химических элементов терригенных и хи
мических осадков, удаленных от вулканических очагов, показывает, что 
средние содержания главных элементов (Fe, БЮг, AI2 O3 , ТЮ2, МпО,
MgO, СаО и Р) и элементов-примесей, а также отношения средних со-

„ S iO , Мп _ А12Ор. А120 3 . Ti Ti C r Sr
держании p e ; Fe ; F e 0 ^ F e 20 3 ’ SiO,, ' A1 ; V ’ Fe : Ba
изменяются закономерно и отражают сглаженно-упорядоченный тип 
распределения химических элементов (табл. 2 ).

На отрезках фациальных профилей формаций, сложенных вулка
ническими породами, в распределении петрогенных элементов, элемен
тов-примесей и некоторых их отношений не наблюдалось четкой строгой 
закономерности, а устанавливалась тенденция к пестрому типу распре
деления химических элементов. Два типа распределения химических 
элементов, присутствующих на одном и том же профиле формации, обя
зано двум формам миграции элементов при осадконакоплении — в фор
ме взвесей и в форме истинных растворов и коллоидов. Характерно, 
что для большинства элементов-примесей, как и для сланцево-лепти
товой железисто-кремнистой формации, область максимального накоп
ления падает на сланцевую часть фациальных профилей (туфосланцы, 
-амфибол-гранитовые сланцы и графитистые сланцы).
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Среднее содержание химических компонентов (в вес, %)  в породах лентито-порфировой железисто-кремнистой формации 

Костомукшского месторождения по 181 химическому и 667 спектральным анализам

Компоненты
Млагиопорфиры,

геллефлинты,
лептитовые

гнейсы

Туфогенные
сланцы

Гранат-амфиболс- 
вые сланцы 
и кварциты

Графи тистые 
сланцы

Г рюнернтовые 
и биотит- 

грюнеритовые 
кварциты

М агнетит-грюнерито- 
вые и бнотит- 

гргонерит-магнетито- 
вые кварциты

Биотит- 
магнетитовыс 

и магнетитовые 
кварциты

^'^общ . 1,50 8,31 19,71 4,98 24,25 29,86 ' 34,40
р е з+ 0,8 1,89 3,46 1,35 7,64 14,86 21,57
р е 2+ 0.7 6,42 16,25 3,63 16,61 15,0 12,83
S 1 0 2 69,19 61,75 52,21 65,01 53,33 42,97 38,22

мол. КОЛ. SIO 2

атом. кол. Fe 57,6 9,1 3,23 16,1 2,71 1,81 1,41

ТЮ.. 0,204 0,64 0,548 0,506 0,165 0,135 0.108
A FO 'j 16,37 14,24 10,91 16,82 6,33 3,09 2,61

А Ь ,0 3 : (F eO  +  F e ,0 , ) 8,33 1,31 0,42 2,56 0.19 0,076 0,055
A l,O 3 : S i 0 , 0,068 0,071 0,118 0,258 0,208 0,230 0,236

Ti s A1 1,4-10--' 5 ,1-10-2 5 ,7-10  2 3,4-10-2 2,9-10 - 4 ,9-10-2 4,7-10-2
M nO 0,018 0,054 0,154 0,087 0,142 0,069 0,01
Mn i Fe 9,2-Ю -з 5- 10-з 6 -10  "3 13,4-10 з 4 ,5-Ю -з 1,8-10-з 0,9- Ю-з
M gO 0,48 3,4 4,35 2,43 2,57 2,82 1,5
C aO 2,39 2,45 2,83 1,84 2,76 3,9 1,04
S — 0,05 0,187 2,95 0,52 0,39 0,09
P 0,007 0,075 0,058 0,029 0,079 0,081 0,066
P : Fe 4 ,6-Ю -з 8 ,7-Ю -з 2 ,9-10-з 5 ,8-10-з 3 ,2-Ю -з 2,7- Ю-з 1,9-10-з
G e _ 1,1-10-1 2 ,4 -1 0 ч 1,1-10-1 2 ,8-10 -4 2,7-10-1 3,3-10-1
G e :F e _ _ 1,32-10-з 1 ,22 -10~- 2,21 -10“ - 1,15-10-5 0,90-10-5 0 ,96-10 ■
V 1,0-10-з 17-Ю -з 11-Ю -з 14,7-Ю -з 2 ,8-10-з 1,6-10-з 0 ,77-Ю -з
T i:  V 118,0 21,8 30,3 20,6 35,5 50.6 84,5
Cu 0,32-Ю -з 4 ,55-10-з 7,7- 10-з 8 ,4-10-з 4 ,1-10-з 3 ,2-10-з 1,67-Ю -з
Co 0,25-10-3 1,7-10-з 1,9-10-3 3,5-Ш -з 0 ,4-Ю -з 0 ,2 -Ю -з 0,15-Ю -з
Ni 0 ,7-10-з 7 ,3-10-з 17-Ю -з 19-Ю -з 2 ,3-Ю 'З 2-Ю -з 0,97-Ю -з
S r 7 ,2 -1 0 - 2,85-10-2 2,4-10-2 1,2-10-2 0,71-10-2 0,58-10-2 0,57-10-2
C r 0,54-10-2 2,1-10-2 1,9-10-2 2,1-10-2 0,68-10-2 0,2-10-2 0,07-10-2
Ba 8 ,2-10-s 4,5-10-2 2,1-10-2 5,6-10-2 2,9-10*2 1,1-10-2 0,59-10-2
Sr : Ba 0,87 0,65 0,45 0,22 0,24 0,53 0,97



Распределение химических элементов на фациальном профиле спи
лито-диабазовой железисто-кремнистой формации. Спилито-диабазовая 
железисто-кремнистая формация характеризуется тесной парагенетиче
ской ассоциацией железистых кварцитов с измененными основными ту
фами и их лавами.

При изучении характера распределения главных химических эле
ментов в породах, представляющих глубоководные терригенные и хими
ческие осадки, устанавливается, что содержание химических элементов 
определяется положением пород на фациальном профиле (табл. 3).

Та б л и ц а  3
Среднее содерж ание химических компонентов (вес. %) в породах 

спилито-диабазовой железисто-кремнистой формации Маньгинского 
месторождения по 61 химическому и 194 спектральным анализам

Компоненты

Аыфиболовые, 
полевошпат- 
амфиболовые 

сланцы п 
амфиболиты

„Порфиро-
бластнческпе“

амфибол-
хлоритовые

сланцы

Графн-
тистые
сланцы

Грюнеритовые 
и рогово- 
обмаико- 

грюнеритовые 
кварциты

Г рюнерит- 
магнетитовые 

кварциты

®общ. 9,71 23,09 6,81 20, да 35,17
SiO« 47,60 29.74 53,68 55,22 39,64

мол. кол. S iO s
2,885,91 1,56 9,12 1,47атом . кол. Fe

ТЮ2 1.04 0,95 0,79 0,2 0,069
А 1.,63 14,42 17,04 12,16 3,88 0,69

A l,,0 3 : ( F e 0  +  Fe..0o) 1.13 0,56 1,27 0,019 0,015
А 1 , 0 , : S iO . 0,302 0,57 0,226 0,184 0,0196

'T i : А1 0,026 0,023 0,023 0,059 0,11
МпО 0,34 0,26 0,24 0,79 0,51

Mn : Fe 2 ,6 -1 0 -= 0,87-10-2 2,7-10 - 2,9-10-2 1,1-10-2
MgO 7,02 10,39 2,43 3,25 2,35
C aO 10,98 1,33 8,12 5,54 2,54
S 0,17 0,08 5,53 1,29 4,29
P — — 0,15 0,24
P : Fe —  , — — 7,1-Ю -з 6 ,8 -10-з
G e — 1,5-10-1 1,3-10 < 2,6-10-4 3,1 ■ 10 *

G e : Fe —. 6 ,4 -10~<' 1 ,9 -10- 1 ,2-10-- 0,88-10-5
V 15,7-Ю -з 9 ,9 -10“ ' 2 ,77-10-з 1,22-10-з 0 ,74-Ю -з
Ti s V 66,2 95 285 88 64
Cu 3 ,07-10-- 3,05-10-2 3,69-10-2 4,0-10-2 3,0-10-2
Co 0 ,5 -1 0 -2 0 ,5 6 -1 0 -2 0,8-10-2 2,1-10-2 0,91 -10--
Ni 4,8-10-2 2,2-10-2 3 ,3 -1 0 -2 1,1-10-2 0,48-10-2
Sr 7 ,2 -1 0 -- 7 ,3 -10“" 5 ,6 -Ю -з 5 ,6 -1 0 -3 5 ,4-10-з
Cr 3 9 ,6 -10-:< 9,1-Ю -з 3,4- Ю-з 0 ,6 -Ю -з 0 ,2-10-з
Ba 0 ,9 -1 0 -2 0,66-10-2 1 ,5 -1 0 -2 0 ,8 4 -1 0 -2 0 ,5 6 -1 0 -2
S r : Ba 0,8 1.1 (?) 0,37 0,67 0,97

Особое место среди главных элементов спилито-диабазовой форма
ции Маньгинского месторождения занимает сера (S), максимальные 
концентрации которой приурочены к графитистым пиритсодержащим 
сланцам и силикатно-окисному типу железисто-кремнистых пород с рез
ким понижением средних содержаний S в силикатном типе железисто
кремнистых пород.

Такое своеобразное распределение S в породах формации является 
характерной чертой геохимического профиля спилито-диабазовой желе
зисто-кремнистой формации, железисто-кремнистые породы которой в 
значительной степени обогащены этим элементом по сравнению с вул
каногенными (лептитовыми) железисто-кремнистыми формациями.

„  „ SiO- MnОтношения средних содержании ряда компонентов------ ;
Р AlnO, А1,0;! . ,-pTf ; — и рео  I ре q (см. табл. 3) — убывают в направлении



к более удаленном от вулканического очага членам фациального про
филя.

Таким образом, на данном отрезке фациального профиля, как и на 
профилях рассмотренных выше формаций наблюдается тенденция к сгла- 
женно-упорядоченному типу распределения главных элементов.

В распределении средних содержаний химических компонентов на 
участках фациального профиля, сложенного вулканическими основными 
породами («порфиробластические» хлористо-амфиболовые сланцы, ам- 
фиболовые сланцы и амфиболиты), наблюдается тенденция к неупоря
доченному, пестрому типу( см. табл. 3).

Отношения содержаний ряда химических элементов-----’
А120 3 А Ш 3 l е J 6

— s l a —  И ' FeO +  F e ,0 ,------- на данном отрезке фациального профиля
изменяются без щадимой закономерности.

В распределении элементов-примесей на фациальном профиле рас
сматриваемой формации наблюдается та же тенденция, что и для глав
ных элементов.

Исключением из общей схемы распределения элементов-примесей 
на удаленном отрезке фациального профиля являются Ni, Си, Мп, Со, 
Zn, концентрации которых понижаются при переходе от силикатного 
типа железисто-кремнистых пород к терригенным осадкам. Необходимо 
обратить внимание, что концентрация этих же химических элементов в 
породах вулканогенных (лептитовых) железисто-кремнистых формаций 
также является исключением из общей схемы распределения элементов- 
примесей, но уменьшение концентраций этих элементов в породах фор
маций происходит при переходе от глиноземисто-железисто-кремнистых 
пород (амфибол-гранатовые сланцы и кварциты) или глубоководных 
терригенных осадков (графитистые сланцы) к туфогенным сланцам.

Таким образом, концентрация этих элементов-примесей в породах 
спилито-диабазовой железисто-кремнистой формации несколько смеще
на в пелагическую, более глубоководную часть фациального профиля по 
сравнению с фациальными профилями вулканогенных (лептитовых) же
лезисто-кремнистых формаций.

Выявление закономерностей распределения химических элементов 
в различных фациальных профилях вулканогенных формаций Карелии 
позволяет построить обобщенный геохимический фациальный профиль 
вулканогенных лептитовых железисто-кремнистых формаций докембрия 
(рис. 1). Эта схема отображает распределение элементов-примесей на 
фациальном профиле в зависимости от литологического состава пород 
профиля, химической подвижности элементов, а также окислительно-вос
становительных условий осадконакопления. Определение окислительно
восстановительных условий производится по парагенезу рудных минера
лов в породах.

На приводимом фациальном профиле выделяются три группы хи
мических элементов, область максимального накопления которых при
урочена к различным участкам дна докембрийского бассейна.

Первую группу составляют химически менее подвижные элемен
т ы — Si, Al, Ti, V, Са, Zr, Sr и Сг, накопление которых происходило в 
пирокластическом (туфовом) материале в непосредственной близости 
от вулканического очага. Этот участок фациального профиля характе
ризуется восстановительными условиями седиментации.

Вторая группа элементов, более подвижных, чем элементы первой 
группы — Мп, Си, Zn, Ni, Со, Ва и S, — накапливалась на более уда
ленном от вулканического очага участке докембрийского бассейна, где 
совместно с тонкой фракцией взвесей, поступающих из вулканического 
очага, откладывались железисто-кремнистые химические осадки. Этот 
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участок фациального профиля характеризуется резко восстановитель
ными условиями осадконакопления.

И, наконец, область накопления третьей группы химических эле
ментов располагается на максимально удаленном от вулканического оча
га участке, характеризуемом окислительными условиями седиментации, 
где отлагались коллоидные и химические осадки, преобразованные в 
железистые кварциты. Концентрация на данном участке Fe, Ge и Р 
отражает их высокую 
миграционную способ
ность и дифференциацию 
железа от других хими
ческих элементов в до- 
кембрийское время.

Сравнение геохими
ческих особенностей вул
каногенных железисто- 
кремнистых формаций 
Карелии с терригенно-
осадочным типом крем
нисто-железистых фор
маций КМА (Плаксенко,
1966) показывает, что 
наряду с чертами сход
ства в характере распре
деления элементов на
фациальных профилях 
формаций различного 
генезиса следующие раз
личия.

1. В пределах ф а
циального профиля тер- 
ригенно-осадочной желе
зисто-кремнистой форма
ции КМА наблюдается 
сглаженно - упорядочен
ный тип распределения 
химических элементов на 
всем протяжении профи
ля, что обусловлено ин
тенсивным химическим 
выветриванием водосбор
ных площадей, поставлявших химические элементы, в то время как фа- 
циальные профили вулканогенно- осадочных железисто-кремнистых фор
маций Карелии имеют более сложный тип распределения химических 
элементов. На участках профилей, сложенных химическими осадками 
и графитистыми сланцами, наблюдается сглаженно-упорядоченный тип 
распределения элементов; на отрезках фациальных профилей, представ
ленных вулканическими и вулканогенно-осадочными породами, выявля
ется пестрый тип распределения элементов.

2. В вулканогенных железисто-кремнистых формациях Карелии кон
центрации ряда химических компонентов (А120 3, T i0 2, Sr, Ga, V и др.) 
приурочены к крайним, прилегающим к вулканическому очагу, членам 
фациальных профилей (туфогенные сланцы), тогда как в терригенно- 
осадочных формациях КМА максимальные концентрации этих элемен
тов находятся в области более глубоководных членов фациального про
филя (в глинистых сланцах, филлитах, кристаллических сланцах и ма
лорудных магнетитовых кварцитах).
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Рис. 1. Схема распределения химических элементов на обоб
щенном фациальном профиле вулканогенных железисго- 
кремнистых формаций докембрия Карелии в зависимости 
от литологического состава пород химической подвижности 
элементов и окислительно-восстановительных условий. Кон
центрация элементов в более богатых магнетитом разностях 
железистых кварцитов принята за единицу. Вертикальный 

масштаб логарифмический 
У сл о в и я  о с а д к о н а к о п л е н и я : I — в о сст а н р в и те л ь н ы е ; I I  — н е й 
т р а л ь н ы е  и I I I — о к и с л и те л ь н ы е . 1 — ту ф о ге н н ы е  сл ан ц ы : 
2 — г р а н а т -б и о т и т -а м ф и б о л о в ы е  сл а н ц ы ; 3 — г р а ф и т и с т ы е  
с л а н ц ы ; 4 — б и о т и т -гр ю н е р и то в ы е  к в а р ц и т ы ; 5 — м агн ети т- 
гр ю н ер и то в ы е  и гр ю н е р и т -м а гн е ти то в ы е  к в а р ц и т ы ; 6 — био- 
ти то в ы е  м агн ети то в ы е  и м агн ети то в ы е  г е м а т и т с о д е р ж а щ и е  

к в а р ц и т ы



3. В пределах всего фациального профиля терригенно-осадочных 
формаций КМА MgO преобладает над СаО, что не наблюдается в по
родах фациальных профилей железисто-кремнистых вулканогенных фор
маций Карелии.

4. На фациальном профиле терригенно-осадочных формаций КМА 
«максимум концентрации СаО сдвинут относительно MgO вглубь»; в 
вулканогенных железисто-кремнистых формациях Карелии концентра
ции MgO и СаО в пределах фациальных профилей сходны.

Рис. 2. Д и аграм м ы  содержания химических элементов в железистых кварцитах гимольской серии
Зеленосланцевая фация регионального метаморфизма: / — хлорит-бнотитовые кварциты, эпндот- 
магнегитовые кварциты; 4 — бнотнт-грюнерит-магнетнтовые и магнетит-грюнернтовые кварциты; 
метаморфизма: 6 — кроссит-магнетнтовые кварциты: 7 — актннолиг-магнетнтовые кварциты; 8 — био- 
питы: 10 — роговообманково-магнетнтовые кварциты: //  грюнернт-роговообманко-магнетитовые и

5. В терригенно-осадочных формациях КМА отношения средних со
держаний и ^  на участках рудных фации профиля законо
мерно убывают от наиболее мелководных кварцитов к наиболее глубо
ководным (гематит-магнетитовые и гематитовые кварциты), тогда как в 
вулканогенных формациях Карелии эти отношения в пределах всего фа
циального профиля имеют противоположный характер.

6. Отношение средних содержаний j>a в пределах терригенно-оса
дочных формаций КМА всегда больше 1, что, как отмечает И. И. Гинз
бург, характерно для месторождений осадочного происхождения. В по
родах вулканогенных формаций Карелии отношение всегда меньше
1, что указывает на осадочно-вулканогенное происхождение пород.

7. Отношение в породах терригенно-осадочных формаций КМА
несколько больше 1 и измеряется в пределах Г -10, что свидетельствует 
(Albrecht, 1948) об осадочном происхождении железистых кварцитов, 
тогда как в вулканогенных формациях Карелии это отношение изменя
ется в пределах 25-—85, что характерно для вулканогенно-осадочных 
пород.
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ВЛИЯНИЕ МЕТАМОРФИЗМА 
НА КОНЦЕНТРАЦИЮ ХИМИЧЕСКИХ ЭЛЕМЕНТОВ

Для выявления влияния метаморфизма на распределение химиче
ских элементов в железистых породах гимольской серии нами исполь
зована диаграмма И. В. Александрова (1958, 1959), на которую нане
сены данные пересчета химических анализов железистых кварцитов из 
различных зон метаморфизма (рис. 2). Эта диаграмма позволяет вы-

в зависимости от степени метам орфизма (рассчитанные по методу И. В. Александрова)
амфиболовая фация регионального метаморфизма; 2 — рибекит-магнетитовые кварциты; 3 — биотит- 
5 - грюнерит-биотитовые и биотит-грюнеритовые кварциты. Амфиболнтовая фация регионального 
тит-магнетитовые кварциты; У — биотит-грюнерит-магнетнтовые и магнетит-грюнеритовые квар- 
роговообманко-магнетитовые кварциты

явить изменение химического состава пород при метаморфизме, а так
же установить взаимосвязь поведения химических элементов. На диа
грамму нанесены химические составы железистых кварцитов, изменен
ных в условиях зеленосланцевой, эпидот-амфиболовой и амфиболитовой 
фаций регионального метаморфизма и начальных этапов ультрамета
морфизма. При этом большая часть анализов отобрана из железистых 
кварцитов Костомукшского железорудного месторождения. При по
строении диаграммы весовые проценты химических элементов пересчи
тывались на атомные количества. Затем определялась сумма атомных 
количеств Si, Al, Fe3+, Fe2+, Mg, Ca, Na, К и вычислялись атомные про
центы перечисленных элементов. По оси ординат на всех диаграммах 
откладывалась сумма атомных процентов Fe3+ и Fe2+, а по оси абсцисс 
наносились атомные проценты одного из перечисленных выше химиче
ских элементов.

Железо в качестве основного химического компонента выбрано по 
следующим причинам: во-первых, железо при метаморфических и мета- 
соматических процессах в породах железисто-кремнистых формаций, 
как показали исследования И. В. Александрова (1958, 1959), Н. А. Ели
сеева и др. (1961), ведет себя инертно; во-вторых, породы, выбранные 
нами для построения диаграмм, характеризуются повышенными концен- 
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традиями железа, содержание которого изменяется в широких пределах 
(от 15,6 до 62 атом.%).

Характерной чертой распределения химических анализов на всех 
диаграммах являются совместные поля развития хлорит-биотитовых 
кварцитов (зеленосланцевая фация метаморфизма) и грюнерит-биоти- 
трвых кварцитов (эпидот-амфиболитовая фация регионального мета
морфизма) .

Лишь на диаграмме А1— (Fe3+ +  Fe2+) поля развития этих желези
стых кварцитов разделяются. Повышенное содержание А1 в хлорит-био
титовых кварцитах (зеленосланцевая фация регионального метамор
физма), вероятно, объясняется повышенным содержанием глинозема в 
этих разностях железистых кварцитов Совдозерского месторождения и 
обусловлено седиментацией.

Поля развития других петрографических разностей железисто-крем
нистых пород на всех диаграммах, за исключением диаграмм Fe3+ — 
— (Fe3+ +  Fe2+) и Fe2+— (Fe3++ F e 2+), почти полностью перекрывают 
друг друга и объединяются в единое поле.

На диаграммах Fe3+— (Fe3+ +  Fe2+) и Fe2+ -— (Fe3+ +  Fe2+) проис
ходит незначительное разделение полей различных петрографических 
разностей железистых кварцитов, что обусловлено литологией этих 
пород.

Как видно из рис. 2, при изменении степени метаморфизма от зеле
носланцевой фации до эпидот-амфиболитовой и амфиболитовой фаций 
регионального метаморфизма для всех петрографических разностей ж е
лезистых кварцитов осадочно-вулканогенных железисто-кремнистых 
формаций гимольской серии (не исключая железистые кварциты, содер
жащие щелочные амфиболы — ребикиты, кросситы, актинолиты — и 
щелочные пироксены — диопсид-эгирины не происходит привноса и вы
носа главных петрогенных химических элементов Si, Al, Fe3+, Fe2+, Mg,. 
Ca, Na и К.

Таким образом, метаморфизм железистых кварцитов был изохими- 
ческим для приводимых выше физико-химических условий и протекал 
в закрытой системе без изменения химического состава пород. Из диа
грамм также явствует, что в железистые кварциты не привносились ще
лочи, хотя в них и присутствуют щелочные минералы (рибекит и др.)

В породах гимольской серии проводилось также изучение влияния 
метаморфических преобразований на концентрацию элементов-приме- 
сей. Эти исследования проводились на минералах железистых кварци
тов и обобщены на рис. 3.

Для того чтобы исключить влияние литологического состава пород 
на концентрацию элементов-примесей в минералах, были исследованы 
железистые кварциты одной петрографической разности с узким интер
валом колебаний содержания растворимого Fe (20—30%).

На вертикальной оси диаграммы нанесено содержание микроэле
ментов в весовых процентах; на горизонтальной оси — фации метамор
физма в порядке возрастания степени метаморфизма: эпидот-амфиболи- 
товая фация~^амфиболитовая фация—̂ начальные этапы ультрамета
морфизма (мигматизация железистых кварцитов кварцевым материа
лом) .

Как видно из диаграмм распределения элементов-примесей в поро
дообразующих минералах железистых кварцитов гимольской серии — 
магнетите, грюнерите и кварце — при увеличении степени метаморфиз
ма от эпидот-амфиболитовой фации до начальных этапов ультрамета
морфизма химические элементы — Mn, Mg, Ti, Си, Cr, Ge и Sr — ведут 
себя как вполне подвижные компоненты и чутко реагируют на измене
ние физико-химических условий среды. При этом намечаются следую
щие закономерности. При изменении условий от эпидот-амфиболитовой 
до амфиболитовой фации регионального метаморфизма происходит по
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нижение концентраций, вынос почти всех элементов-примесей во всех 
минералах, за исключением Ge и Ti в грюнерите, содержание которых 
в этих же условиях возрастает.

С дальнейшим увеличением степени метаморфизма от амфиболито- 
вой фации до начальных этапов ультраметаморфизма в изменении кон
центраций элементов-примесей в минералах намечаются две противопо
ложные тенденции: увеличение содержания почти всех химических эле-

Рис. 3. Д и агр ам м ы  зависимости содержания элементов-примесей в минералах железистых квар
цитов ( а  — магнетите,  б  — грюнерите, в — кварце) Костомукшского месторождения в зависимости

от степени метаморфизма
1 — э п и д о т -а м ф и б о л и т о в а я  ф а ц и я  р е ги о н а л ь н о го  м е т а м о р ф и зм а ; I I  — а м ф и б о л и т о в а я  ф а ц и я  р е ги о 

н а л ь н о г о  м е т а м о р ф и зм а ; I I I  — н а ч а л ь н ы е  э т а п ы  у л ь т р а м е т а м о р ф и з м а

ментов при изменении метаморфизма в магнетите и грюнерите и пони
жение концентраций элементов в кварце.

Такие колебания концентраций химических элементов в минералах 
железистых кварцитов зависят, вероятно, в первую очередь от высо
кого химического потенциала элементов-примесей по сравнению с хи
мическим потенциалом петрогенных элементов (Коржинский, 1953), а 
также изменяющихся физико-химических условий.

Вышеприведенные данные по распределению петрогенных элемен
тов в железистых кварцитах гимольской серии свидетельствуют, что ре
гиональный метаморфизм зеленосланцевой, эпидот-амфиболитовой и 
амфиболитовой фаций регионального метаморфизма для этих элементов 
протекал как изохимический процесс без существенного изменения хими
ческого состава пород и только в условиях начальных этапов ультраме
таморфизма наблюдаются некоторые изменения химического состава 
железистых кварцитов, заключающиеся в окварцевании пород.

Иная картина наблюдается в поведении элементов-примесей, кото
рые в минералах железистых кварцитов при изменении физико-химиче
ских условий среды (для условий регионального метаморфизма и на
чальных этапов ультраметаморфизма) ведут себя как подвижные ком
поненты. -
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ВЛИЯНИЕ ПАЛЕОФАЦИАЛЬНЫХ И ГЕОХИМИЧЕСКИХ 
УСЛОВИЙ ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ НА КОНЦЕНТРАЦИЮ МИКРОЭЛЕМЕНТОВ

В связи с постановкой проблемы метаморфогенного образования 
месторождений Fe, Си, Pb, № и других элементов интересно рассмот
реть данные геохимического изучения гимольской серии и выделить ос
новные типы пород, которые могут явиться потенциальными носителями 
высоких концентраций некоторых элементов. Для этой цели составлены 
графики распределения для основных типов пород, обогащенных микро
элементами. При этом метаморфические породы были сгруппированы по 
формациям, а для сланцево-лептитовой железисто-кремнистой форма
ции, палеофациальные условия седиментации осадков которой были 
сложными, — по градациям.

При рассмотрении графиков распределения микроэлементов в маг- 
нетитовых кварцитах железисто-кремнистой формации отчетливо опре
деляются содержания Ge выше кларковых (рис. 4, а). При этом уста
навливается, что максимальные содержания Ge отмечаются в Костомук- 
шской градации, которая формировалась в области фациального пере
хода кислых туфогенных отложений в мергелистые осадки. В Большо- 
зерской и Гимольской градациях, осадконакопление которых протекало 
в несколько иной фациальной обстановке, содержание Ge в окисном 
типе железистых кварцитов снижается, приближаясь к кларковым зна
чениям.

Иное распределение по градациям наблюдается для Мп. В Косто- 
мукшской градации его содержание не достигает кларковых. Макси
мальные концентрации Мп наблюдаются в окисных рядах Болыпозер- 
ской градации, формирование которой протекало в области фациаль
ного перехода туфогенных (кислых) отложений в песчано-глинистые и 
глинистые осадки, в сравнительно большом удалении от вулканических 
очагов.

Все другие микроэлементы, показанные на рис. 4, в окисном типе 
железистых кварцитов не достигают кларковых содержаний. Однако 
необходимо отметить, что в Болынозерской и Гимольской градациях по 
сравнению с Костомукшской наблюдаются повышенные содержания Сг, 
а в Костомукшской градации увеличивается содержание Ga, Си и Ni.

Таким образом, приведенные данные свидетельствуют о том, что 
несмотря на различие фациальных обстановок седиментации сланцево- 
лептитовой железисто-кремнистой формации в окисной фации желези
сто-кремнистых осадков происходило накопление Ge и Мп. Наиболее 
благоприятными для накопления Ge были области перехода туфоген
ных отложений в мергелистые осадки (Костомукшская градация). Мп 
накапливался в областях фациального перехода туфогенных отложений 
в кластичеекие осадки (Болынозерская градация).

В силикатном типе железистых кварцитов, отложение осадков кото
рых происходило в условиях геохимической среды, приближающейся к 
восстановительной, во всех градациях отмечаются однозначные, выше 
кларковых содержания Мп и кларковые концентрации Ge.

В Гимольской и Болынозерской градациях отмечается содержание 
Сг выше кларкового.

Другие микроэлементы наблюдаются в концентрациях ниже клар
ковых или в кларковых. Однако необходимо подчеркнуть, что силикат
ная фация железисто-кремнистых пород сланцево-лептитовой желези
сто-кремнистой формации по сравнению с окисной фацией железистых 
пород характеризуется большим набором микроэлементов. В этих поро
дах появляются кларковые или близкие к кларку концентрации Ti, V, 
Сг, Со, Ni, Си, Zn. Ga, Ba, Pb, Sr, Be.

Интересно также отметить, что наибольшее количество микроэле
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ментов отмечается в железисто-кремнистых породах силикатного типа 
Большозерской градации.

В графигистых сульфидсодержащих сланцах, осадки которых от
лагались в условиях резко восстановительной среды, отмечается наи
большее количество микроэлементов, однако их концентрации редко 
превышают кларковые содержания. Выше кларковых концентрации в 
Костомукшской градации наблюдаются для Мп, Си, Ga, Zr; в Больш
озерской градации — для Ti, Сг, Ni, Ga; в Гимольской градации — для 
Сг и Мп.

Изучение микроэлементов в метаморфизованных туфах и лавах кис
лого состава терригенно-вулканической железисто-кремнистой форма
ции показало, что концентрации большинства микроэлементов в этих 
породах не достигают кларковых значений и только для V и Сг отме
чаются несколько повышенные их содержания.

В лептито-порфировой железисто-кремнистой формации, в окисном 
и окисно-силикатном типах железисто-кремнистых пород, набор микро
элементов и их содержание мало отличаются от аналогичных пород 
сланцево-лептитовой железисто-кремнистой формации. В железистых 
кварцитах этой формации наблюдаются содержания Мп и Ge выше 
кларковых (см. рис. 4, б). Из других микроэлементов в концентрациях 
ниже кларка отмечаются Ti, Сг, N, Си, Zn, Ga, Be.

В силикатном типе железисто-кремнистых пород кроме перечислен
ных микроэлементов, наблюдаются V, Со и Ва. Необходимо отметить, 
что в железистых кварцитах окисного типа лептито-порфировой желе
зисто-кремнистой формации появляются Be и Zn, не характерные для 
аналогичных пород сланцево-лептитовой железисто-кремнистой фор
мации.

Наибольшее количество микроэлементов наблюдается в глиноземи
сто-железисто-кремнистых породах и сульфидсодержащих графитистых 
сланцах. Обращает внимание, что в глиноземисто-железисто-кремни- 
стых породах, представленных гранатитами, гранатовыми кварцитами и 
амфибол-гранатовыми сланцами, отмечаются содержания Ag выше 
кларковых. Концентрации выше кларковых также наблюдаются для 
Sc (сульфидсодержащие графитистые сланцы), V, Сг, Ni, Си.

В спшшто-диабазовой железисто-кремнистой формации изучение 
микроэлементов в окисном типе железисто-кремнистых пород (окисная 
фация) показало, что в них накапливаются Мп, Со, Си, Zn, Ni, Ga, 
Ge (см. рис. 4, б). В кларковых концентрациях наблюдаются Ga и№ . 
В силикатном типе железисто-кремнистых пород, отложение осадков 
которых происходило в условиях нейтральной геохимической среды, 
увеличиваются содержания Мп, Со, Си, Zn, а также Ti, который в 
этих породах достигает кларковых содержаний. Ge и Ga имеют со
держания, близкие к кларковым. В железистых породах Совдозер- 
ского района отмечается Сг, содержание которого выше кларкового, 
и появляются Be и V.

Наиболее богатыми по количеству микроэлементов и их содер
жанию являются сульфидсодержащие графитистые сланцы, в кото
рых наблюдаются концентрации Со, Ni, Си, Zn, Pb (Маньгинский 
район), Сг и Zn (Совдозерский район) выше кларковых.

В метаморфизованных основных лавах и туфах, с которыми тес
но ассоциируют железистые кварциты, отмечаются содержания V, Сг, 
Со, Ni, Си, Мп, Ti, Sr выше кларковых.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Приведенные данные по геохимии вулканогенных железисто-крем
нистых формаций Карелии позволяют сделать некоторые общие вы
воды, касающиеся геохимических закономерностей осадочно-вулкано- 
генного типа литогенеза в раннем протерозое.
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1. Распределение химических элементов в железисто-кремнистых 
формациях Карелии свидетельствует об унаследованности метаморфи
ческими породами первичной осадочно-вулканогенной природы многих 
химических элементов.

2. Устанавливается своеобразный тип распределения химических 
элементов, который заключается в сочетании на фациальных профилях 
пестрого типа распределения со сглаженно-упорядоченным. Пестрый 
тип распределения химических элементов наблюдается для фаций, фор
мировавшихся вблизи вулканических очагов, и обязан в основном тому, 
что химические элементы концентрировались здесь преимущественно в 
пирокластическом материале, который быстро захоронялся, не подвер
гаясь выветриванию. Сглаженно-упорядоченный тип распределения хи
мических элементов отражает химическую дифференциацию элементов 
во время осадконакопления и характерен для удаленных от вулканиче
ских очагов хемогенных фаций.

o n  " „ SiOo Р Мп3. Распределение отношении средних содержании - Fe~ ; -р—;
A loO , A U O , G e

Рео +  Fe3o 0 > —sK)T— ’ ТёГ в вУлканических формациях Карелии воз
растает в направлении к вулканическим очагам от более удаленных 
■ Ti Ti S r ,фации; отношения -ду-; - у -  и -g^- имеют обратное распределение.

4. В распределении химических элементов по формациям наряду со 
сходством наблюдаются и различия, которые заключаются в следую
щем:

а) максимальные концентрации S в железисто-кремнистых форма
циях лептитового ряда приурочены к участкам фациальных профилей, 
сложенных графитистыми сланцами, и плавно понижаются к наиболее 
удаленным от вулканических очагов участкам (магнетитовые квар
циты). В породах спилито-диабазовой железисто-кремнистой формации 
максимальные концентрации S приурочены к наиболее удаленной ф а
ции (железистым кварцитам);

б) в железисто-кремнистых формациях лептитового ряда концен
трация ряда элементов-примесей-— Си, Мп, Со, Ni, Zn — приходится на 
глиноземисто-железисто-кремнистые породы или графитистые сланцы 
с понижением средних- содержаний этой группы элементов к туфоген
ным сланцам и железистым кварцитам.

В спилито-диабазовой железисто-кремнистой формации максималь
ная концентрация этой же группы элементов связана с силикатным ти
пом железисто-кремнистых пород. Снижение средних содержаний этих 
элементов происходит в сторону графитистых сланцев.

Анализ распределения микроэлементов в железисто-кремнистых 
формациях Карелии свидетельствует о том, что некоторые литолого-пет- 
рографические типы пород содержат концентрации их выше кларковых, 
что несомненно представляет определенный интерес для поисков в них 
рудных концентраций Pb, Zn, Ni, Си, Ag. Прежде всего это касается 
сульфидсодержащих графитистых сланцев спилито-диабазовой и леп- 
тит-порфировой железисто-кремнистых формаций, обогащенных Сг, Со, 
Ni, Pb, Си и Аи, в которых в определенной геологической обстановке 
при региональном метаморфизме эпидот-амфиболитовой фации могли 
возникнуть промышленные концентрации этих металлов.
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В. А. СОКОЛОВ, А. П. СВЕТОВ

ОПЫТ ПАЛЕОВУЛКАНОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИИ 
ЯТУЛИЙСКИХ ВУЛКАНОГЕННЫХ ТОЛЩ КАРЕЛИИ

Природа основных пород ятулия долгое время была предметом дис
куссии ■— интрузивные или эффузивные породы залегают среди ятулий- 
ских осадочных толщ? Этот вопрос ставили и пытались решать многие 
геологи, занимавшиеся тематическими и картосоставительскими рабо
тами. Однако, имея в своем распоряжении лишь отрывочный фактиче
ский материал, исследователи не могли убедительно аргументировать 
свои точки зрения и поэтому высказывали различные суждения.

М. А. Гилярова (1966), О. А. Рийконен (1960) и др. считали основ
ные породы интрузивными. Н. А. Елисеев (1928), В. М. Тимофеев 
(1955), Л. Я. Харитонов (1941), В. А. Соколов (1955) и др. относили 
часть ятулийских основных пород к эффузивным образованиям, хотя 
выделяли силлы и дайки. В. В. Яковлева (1959), К- О, Кратц (1963) и 
др. показывали эти породы на картах как нерасчлененные поля диаба
зов, т. е. признавая в принципе существование интрузивов и эффузивов, 
не имели фактического материала для выделения типов пород.

Различное толкование природы основных пород отрицательно ска
зывалось на работе по составлению геологических карт и по существу 
лишало геологов возможности проводить осмысленное прогнозирование 
на разные типы оруденения, связанного с этими породами.

Поэтому одной из задач геолого-литологических исследований яту- 
лииских отложений Центральной Карелии, проводимых институтом гео
логии Карельского филиала АН СССР с 1960 по 1966 г.*, было деталь
ное изучение основных пород, которые залегают в составе толщ ятулия.

В ходе проводимых работ был накоплен определенный опыт палео
вулканологических исследований среднепротерозойских (ятулийских) 
осадочно-вулканогенных толщ. Мы надеемся, что он может быть полез
ным для исследователей зеленокаменных пород докембрия, учитывая, 
что поля этих пород до сих пор во многих районах Карелии остаются 
нерасчлененными. Изучение основных пород важно в научном и прак
тическом отношении, так как с ними связано медное оруденение.

Палеовулканологические исследования в этих работах проводились 
как составная часть комплексного детального геолого-литологического 
изучения ятулийских образований. При этом комплексность выража
лась не только во всестороннем изучении (комплекс методик) состава, 
структур и текстур и других особенностей пород для решения литоло
гических или палеовулканологических задач, но и в том, что на основе 
применения разных методов (геологических, литологических,, палеовул
канологических, палеоботанических и т. д.) решались различные за
дачи стратиграфии, тектоники, палеовулканологии и литологии ятулий
ских отложений. Мы подчеркиваем, что только при комплексном изу
чении геологии вмещающих пород (в данном случае ятулийских осадоч-

* В этой работе, кроме авторов статьи, принимали участие Л . П. Галдобина,
А. В. Ры леев, Ю. И. Сацук, К. И. Хейсканен.
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пых отложений) можно расшифровать строение магматических образо
ваний (в данном случае ятулийских). Комплексность исследования, осо
бенно в геологии докембрия, должна быть основным требованием и ус
ловием выполнения поставленной частной задачи.

. В зависимости от поставленных целей палеовулканологические ис
следования имеют различную специфику. Из всей совокупности вопро
сов :мы коснемся следующих: 1) критериев отличия эффузивных основ
ных пород от интрузивных; 2) изучения основных пород для решения 
геологических задач; 3) опыта реставрации механизма формирования 
вулканических построек.

Критерии отличия эффузивов от интрузивов. Они неоднократно с 
различной полнотой описывались в литературе (Шрок, 1950; Сергиев
ский,' 1954; Устиев, 1958; Фаворская, 1960; Гилярова, 1966). Мы оста
новимся на тех приемах, которые использовались в нашей практике.

Установление морфологии тел основных пород. В процессе деталь
ного описания разрезов по профилям (в 1 — 10 км друг от друга) вкрест 
простирания ятулийских толщ, а также при прослеживании отдельных 
горизонтов по простиранию в пределах отдельных тектонических струк
тур ставилась задача оконтурить залежи основных пород, установить 
их структурное взаимоотношение с вмещающими осадочными поро
дами. Анализ данных по залеганию слоистости и других структурно
текстурных признаков осадочных пород и первичных стратификацион
ных особенностей основных пород, характер контактов и др. давали в 
совокупности материал для отделения секущих тел интрузивных основ- 
нык'пород (даек, штоков и др.) от залежей, согласных с осадочными 
породами (силлы, потоки, покровы и др.). Установленные по сумме при
знаков тела основных пород, прорывающие осадочные породы, изуча
лись для определения места в ряду интрузивных или вулканических ф а
ций. Согласные залежи основных пород исследовались для решения во
проса — интрузивы это или эффузивы.

Изучение внутреннего строения тел основных пород. Изучение вер
тикального разреза тел основных пород, залегающих согласно с осадоч
ными породами, проводилось в первую очередь. В районах Централь
ной Карелии среди ятулийских отложений такие согласные залежи ос
новных пород имеют мощность от нескольких до 200—350 м. Незави
симо от мощности тел, детально описывались все структурно-текстур
ные особенности пород в вертикальном разрезе от одного до другого 
конт'акта с вмещающими осадочными породами. Такого рода детальные 
описания осуществлялись вкрест простирания пород по профилям с по
путным составлением глазомерного плана местности и нанесением на 
него геологических и геоморфологических данных.

В результате этой работы выяснилось, что «пласты» основных пород 
имеют два вида строения. Первый вид — это «пласты», состоящие обыч
но из нескольких самостоятельных, перекрывающих друг друга покро
вов (до 15 покровов) и переслаивающихся иногда с осадочными и ту
фогенными породами. Второй вид — это один обычно мощный монолит
ный' пласт.

Изучение «пластов» первого вида показывало, что отдельные по
кровы при их неоднородности характеризуются резко выраженной асим
метрией вертикального разреза. Выделяются следующие типы внутрен
него строения покровов мощностью от 20 до 50 м (от подошвы к 
кровле):

1) мелкозернистые афанитовые диабазы 'эпидотизированные диа
базы—^роговообманковые порфириты—^мандельштейны, иногда пени
стые лавы с силицитами;

2) мелкозернистые диабазы->роговообманковые порфириты—>-ман- 
дельштейны — автобрекчии;
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3) мелкозернистые диабазы "роговообманковые порфириты—^ша
ровые лавы;

4) мелкозернистые диабазы "диабазовые порфириты—"мандель- 
штейны;

5) мелкозернистые диабазы "диабазовые порфириты—"автобрек-
чии.

Для покровов мощностью от 10 до 20 м характерно такое строение:
мелкозернистые диабазы—"манделыптейны.
Покровы мощностью менее 10 м сложены диабазами и шаровыми 

лавами.
Ширина отдельных «зон» в покровах большой мощности (20—50 ж) 

варьирует в значительных пределах. Но обычно более мощной является 
«диабазо-порфнровая зона», слагающая от 50 до 75% объема покровов, 
а также «мандельштейновая зона», которая образует от 20 до 50% 
объема покровов. Покровы непосредственно перекрывают друг друга 
или отделяются прослоями осадочных и туфогенных пород мощностью 
до 5 м.

Изучение «пластов» второго вида показало, что они в вертикальном 
разрезе имеют обычно симметричное строение. У нижнего и верхнего 
контактов они сложены афанитовыми и мелкозернистыми породами (ча
ще диабазами), а к центральной части постепенно сменяются крупно
зернистыми породами (габбро-диабазами, габбро) со шлировой, такси- 
товой и даже пегматоидной текстурами.

Отмеченные различия в строении вертикального разреза «пластов» 
основных пород дали первое основание относить «пласты» первого ви
да к эффузивным, а «пласты» второго вида к интрузивным образова
ниям.

Изучение контактов основных пород с вмещающими их осадками. 
В нижнем контакте «пластов» первого вида отмечалось магматическое 
воздействие на подстилающие осадки, которое выражается в частичной 
хлоритизации цемента осадочных пород, слабом окварцевании, а также 
в образовании зон скарнирования тремолит-актинолитового состава 
мощностью до 1,5 м.

Кроме того, в подошве лавового потока (р. Суна) описаны ксено
литы подстилающих песчаников и сланцев.

В кровле этих «пластов» обычно наблюдается эрозионный контакт 
с перекрывающими осадками. На поверхности потоков образуются эро
зионные врезы, в составе осадков встречаются обломки подстилающих 
основных пород. В ряде пунктов района Сегозера на поверхности по
кровов сохранилась древняя кора химического выветривания основных 
пород.

Другая картина устанавливается на контакте «пластов» основных 
пород второго вида. Как в верхнем, так и в нижнем контактах здесь 
устанавливается активное магматическое воздействие на вмещающие 
осадки, которое выражается как в преобразовании минерального со
става вмещающих пород, так и в изменении их текстурно-структурных 
особенностей. В случае залегания интрузивных тел габбро-диабазов в 
виде пластовых силлов в карбонатно-сланцевых породах в зоне их эк
зоконтактов возникают зоны тремолит-актинолитовых и тремолит-аль- 
битовых скарнов мощностью до 1,5—2,0 м, содержащих обильную 
вкрапленность новообразованного пирита (р. Кумса).

Контактовое влияние силлов на вмещающие кварцито-песчаники и 
песчаники заключается в значительном окварцевании пород, частичной 
их хлоритизации и перекристаллизации цемента, в результате чего воз
никают роговиковоподобные породы кварцитового облика.

В тех случаях, когда не обнажены контакты магматических и оса
дочных пород, для различия «пластов» первого и второго вида, т. е. эф
фузивных и интрузивных пород, использовались данные по типам их
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пластовой отдельности. Для эффузивных пород наиболее характерными 
формами отдельности являются пластовая и столбчатая. Пластовая от
дельность в наиболее ярком виде формируется в нижних частях лаво
вых потоков и характеризуется наличием прямолинейных параллель
ных подошве потоков, разделяющих породы на плитообразные, очень 
крупные блоки прямоугольной формы. Столбчатая форма отдельности 
в наилучшей степени выражена, как правило, в средних и верхних ча
стях лавовых потоков и характеризуется наличием полигональных 
призм, перпендикулярных к основанию лавовых потоков.

Для силлов наиболее обычной является параллелепипедальная от
дельность, разбивающая породы па серии небольших по размеру брус
ков и блоков. Лишь в редких случаях в них также наблюдается до
вольно отчетливая пластовая отдельность как в подошве, так и в кров
ле залежей с образованием мелких прямоугольных блоков.

Наблюдения за характером контактовой поверхности залежей ос
новных пород с вмещающими их осадками. В силлах контактовые по
верхности обычно ровные и контакты с вмещающими породами резкие. 
В лавовых покровах поверхность кровли обычно неровная. Здесь отме
чаются бугристая, ячеистая (в пенистых лавах) поверхность со струями 
и корками течения, образования типа канатных лав, в редких случаях 
устанавливаются глыбовые поверхности с котловинообразными пониже
ниями, нередко заполненными туфогенно-осадочными породами или яш 
мовидными силицитами. Во многих случаях поверхность некоторых по
токов лав является шлакоподобной, кавернозной, обусловленной нали
чием в кровле пенистых миндалекаменных лав.

Анализ пространственного размещения основных пород в составе 
осадочных толщ. По сумме структурно-текстурных признаков ятулий
ских осадков в них устанавливаются крупные трансгрессивно-регрес- 
сивные осадочные циклы разной мощности. При этом эффузивы всегда 
залегают на границе между циклами и в кровле крупных регрессивных 
циклов. По этой особенности локализации эффузивов в составе ятулий
ских толщ, подтверждаемой большим фактическим материалом, они су
щественно отличаются от характера распределения силлов. Последние 
залегают среди как терригенных, так и карбонатных пород, обычно без 
связи с цикличным строением толщ, хотя чаще — среди осадков, обра
зующихся в трансгрессивные этапы развития.

Установление петрохимических особенностей пород. Результаты пет- 
рохимических пересчетов и анализ векторных диаграмм позволяют вы
делить самостоятельные поля составов интрузивных и эффузивных 
пород, что находит полное соответствие с геологическими материалами 
(Светов, 1968). Кроме того, известно, что коэффициент окисления для 
эффузивов [Fe20 3: (Fe20 3 +  Fe0] изменяется в широких пределах (от 
0,2 до 0,84), в то время как для габбро-диабазов он стабилен и равен 
0,5.

Указанные выше признаки отличия силлов от покровов не исчер
пывают всех возможных критериев, употребляемых для этих целей, и 
применение их в нашей практике дало обнадеживающие результаты.

Изучение основных пород для решения геологических задач. Изу
чение основных пород для решения разных вопросов геологии ятулия 
было одной из задач тематических исследований и базировалось на оп
ределенных выводах о природе основных пород. Выявление эффузивной 
природы этих пород позволяло решать следующие частные задачи.

Определение истинного залегания (кровли  — подошвы) пластов в 
сложнодислоцированных геологических структурах. О приемах опреде
ления кровли и подошвы покровов, имеющих асимметричное строение, 
резкое отличие кровли от подошвы, различие в типе контактовых по
верхностей и т. д., нет надобности говорить подробнее. Но важно под
черкнуть, что использование основных пород для этих целей позволило
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уточнить строение Надвоицкой, Летнеозерской, Сегозерской, Елмозер- 
ской и ряда других складчатых структур ятулия. О том, что контуры 
ятулийских структур, строение которых расшифровывалось с использо
ванием данных об истинном залегании эффузивных пород по палеовул
канологическим характеристикам, были показаны на геологических кар
тах правильно, свидетельствуют, в частности, геофизические материалы. 
Так, проведенная А. П. Световым интерпретация материалов крупно
масштабной аэромагнитной съемки показала полную сходимость геоло
гических и геофизических наблюдений.

Выявление маркирующих горизонтов. Строгая приуроченность ос
новных эффузивов к границе крупных осадочных циклов на значитель
ных площадях Центральной Карелии позволило придать «пластам» эф
фузивов значение маркирующих горизонтов (Соколов, (1955). Изуче
ние геологии и литологии осадочных толщ ятулия, прослеживание ос
новных пород по простиранию при изучении их мощности и количества 
покровов, направлений течения лав и т. д. дало убедительный материал 
для доказательства сопряженности тектонических глыбовых движений 
и вулканизма с характером формирования различных фациальных об
становок в ятулийских седиментационных областях. Для Центральной 
Карелии значение эффузивов как маркирующих горизонтов для сопо
ставления разрезов ятулия теперь не вызывает возражений и поэтому 
этот опыт с успехом может быть распространен на всю Карелию и со
предельные территории.

Установление тектонических разломов, их морфологии и других осо
бенностей. Часто решение этой задачи возможно лишь по приурочен
ности к разломам основных пород. Здесь важное значение имеет рас
шифровка строения залежей интрузивных основных пород. Картирова
ние даек диабазов и габбро-диабазов, имеющих иногда отчетливую тра- 
хитоидность, в совокупности с изучением вмещающих пород позволило 
проследить крупные тектонические разломы и тем самым определить 
особенности строения ятулийских тектонических структур (например, 
проследить краевые разломы в Сегозерско-Елмозерской, Лубосалмин- 
ской и других структурах). Приуроченность некоторых даек к брахиан- 
тиклиналям дала основание установить наличие, по-видимому, полуколь- 
цевых разломов на сводах антиклинальных складок, т. е. распределение 
интрузивных пород в составе ятулия, морфология их залежей дала не
обходимый материал для установления различных генераций разломов. 
Детальное же изучение силлов, как, например, проведенное А. П. Све
товым изучение силла «медные горы», дало основание выделить зоны 
тектонических нарушений позднеятулийского времени. Ранее считалось, 
что габбро-диабазы р. Кумсы представляют собой серию крутопадаю
щих даек, пространственно приуроченных к зонам тектонических нару
шений постятулийского времени, однако детальными исследованиями 
этого района было установлено, что данные габбро-диабазы являются 
частями одного и того же силла, внедрявшегося в песчано-карбонатно- 
сланцевые осадки верхнего ятулия и смятого в складки совместно с ни
ми в более позднее время. В дальнейшем они были разбиты разломами 
на серию блоков, испытавших различную амплитуду перемещения. Это 
позволило, таким образом, установить разновозрастные тектонические 
движения в зоне одного и того же крупного разлома.

Изучение геологии ятулийских основных пород позволило более 
четко представить ход геологической истории в до- и послеятулийское 
время. Размещение центров излияний и гипабиссальных интрузий в яту
лийских образованиях указывает на унаследованность и преемствен
ность геологического развития вдоль зон долгоживущих разломов. Так, 
например, анализ геологических и палеовулканологических материалов 
по ятулийским и доятулийским основным породам в пределах Кумсин- 
ской структуры в районе Северного Прионежья показывает, что к зоне
302



разлома, проходящего от северного конца Онежского озера в северо- 
западном направлении вдоль р. Кумсы, приурочены не только сумий- 
ские диабазы, диабазовые порфириты, туфобрекчии значительной мощ
ности, но и одна из зон подводящих каналов эпохи ятулийского вулка
низма. В течение ятулия здесь была сформирована толща нижне- и сред- 
неятулийских лав общей мощностью до 250 м. Здесь же в верхнеяту- 
лийское время произошло внедрение интрузивных габбро-диабазов. В 
четвертичное время здесь также устанавливаются признаки интенсив
ных неотектонических подвижек с амплитудой перемещения блоков до 
30—50 м (Бискэ, Горюнова, Лак, 1966).

Опыт реставрации механизма формирования вулканических постро
ек. В настоящее время в пределах площадей распространения ятулий
ских отложений установлены центры вулканических излияний, описаны 
остатки вулканических аппаратов и т. д., что свидетельствует о возмож
ности палеовулканологических исследований в докембрии. Для изуче
ния механизма вулканической деятельности проводилось следующее.

Изучение лавовых разрезов для установления количества и мощ
ности покровов. В районах или отдельных зонах с широким распрост
ранением лавовых образований проводилось детальное описание раз
резов по лавовым толщам с попутным составлением глазомерных гео
логических планов. В результате в большинстве случаев удавалось уста
новить особенности строения лавовых толщ в каждом разрезе, выяс
нить мощности лавовых потоков и их число. Сопоставление этих дан
ных по ряду разрезов на определенной площади позволяло установить 
направления выклинивания лавовых потоков, т. е. наметить район пред
полагаемого местоположения центров лавовых излияний.

Выявление текстур течения лавы. Геологическими работами было 
установлено, что в ряде случаев в лавовых потоках устанавливаются 
также текстурные признаки, которые можно интерпретировать как тек
стуры первичного течения лавы и по ним производить замеры этого 
течения (Соколов, Светов, 1968). В качестве таких текстур были исполь
зованы языки течения лав, волнистые поверхности лавовых потоков, 
ориентировка обломков в автобрекчиях лав, ориентировка отдельных 
шаров и подушек в шаровых лавах, ориентированное расположение уд
линенных, червеобразных миндалин, ориентировка столбообразных ско
плений миндалин (пористых цилиндров), газовые каналы, серповидные 
миндалины и т. д. Наблюдения за выделенными текстурами течения в 
совокупности с общегеологическими данными позволяют также выявить 
основные направления течения лав, установить районы предполагае
мого расположения вулканических аппаратов, т. е. подойти к решению 
вопросов механизма формирования лавовых полей (плато).

Установление горизонтов пирокластических пород. Расчленение л а 
вовых толщ и изучение их внутреннего строения производилось с целью 
не только установить последовательность событий при формировании 
обширных лавовых полей, но и установить характер самого эруптивного 
процесса. Для этого с наибольшим вниманием изучались осадочные 
породы между лавовыми потоками, где нередко устанавливались про
слои разнообразных терригенно-осадочных пород. В составе ятулий
ского вулканического комплекса туфы имеют резко подчиненное зна
чение среди других вулканогенных образований, однако наблюдения за 
ними позволяют выяснить многие особенности вулканических эксплозий. 
Результаты изучения вещественного состава пирокластического мате
риала и его распределение по площади используются в палеовулкано
логических реконструкциях, так же как наблюдения за текстурно-струк
турными признаками пирокластов позволяют решить вопрос о фациаль
ных условиях их образования.

Выделение фаций ятулийского вулканического комплекса. Анализ 
всего собранного материала по геологическим особенностям основных
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пород, их составу, строению, текстурно-структурным признакам, а также 
реставрации процессов вулканизма с выявлением их этапности (стадий
ности) позволили выявить главные особенности способа, условий (меха
низма) формирования определенных вулканических продуктов (групп 
пород), возникших на некоторых стадиях развития вулканизма — вулка
нических фаций. Изучение геолого-литологических особенностей вмеща
ющих вулканогенных образований осадочных пород позволило выяс
нить фациальные обстановки, существовавшие на каждом конкретном 
участке вулканической зоны, в момент образования тех или иных фаций.

И как результат всех проведенных работ явилось составление се
рии палеовулканологических карт эпохи ятулийского вулканизма, отра
жающих все главные закономерности пространственного и временного 
развития вулканических процессов и наложение их продуктов на опре
деленные фациальные обстановки областей ятулийского седиментоге- 
неза, существовавшие к тому времени.

Приведенный материал о приемах изучения основных пород яту
лийского вулканического комплекса показывает, что в условиях доста
точно сильно измененных основных вулканогенно-осадочных пород до
кембрия Балтийского щита при определенном подходе к изучению усло
вий их образования, применяя определенные методические приемы, 
принципиально возможно расчленение вулканогенных членов крупных 
стратиграфических подразделений на группы пород, выяснение условий 
их образования, а также проведение палеогеографических и палеовул
канологических реконструкций, эпох вулканизма, имевших место 1,8 мил
лиард лет назад. Этот опыт изучений ятулийского вулканизма, по на
шим представлениям, может быть полезным при проведении подобных 
работ в других районах нашей страны.
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К М Е Т О Д И К Е  И З У Ч Е Н И Я  Д Р Е В Н И Х  В У Л К А Н И Ч Е С К И Х  Т О Л Щ

Древние вулканогенные толщи широко распространены в осадочно
эффузивных образованиях докембрия Балтийского щита (Хольтедаль, 
1957; Кратц, 1963; Полканов и Герлинг, 1964; Харитонов, 1966). Изуче
ние геологического строения древних вулканогенных толщ представляет 
определенные трудности, так как первичные признаки пород, по кото
рым можно с успехом определить структуру и стратиграфию их, силь
но затушевываются метаморфизмом. В связи с этим геологическое строе
ние одних и тех же районов рассматривается исследователями по-раз
ному (Загородный и др., 1964; Гилярова, 1967; Харитонов, 1966; Ива
нов, 1966). Скрупулезное изучение первичных признаков, отражающих 
характер залегания горных пород, поможет более определенно и одно
значно решать различные вопросы геологии вулканогенных толщ.

Признаки, по которым определяют залегание вулканогенных пород, 
хорошо и подробно описаны Р. Шроком (1950). Им приведено более 
25 основных признаков, надежность результатов которых проверена 
многолетней практикой. Однако, как показал опыт наших исследований 
па Кольском полуострове, они не все в одинаковой мере применимы к 
определению кровли и подошвы «пластов» и получения другой геологи
ческой информации в древних вулканогенных образованиях. Не обсуж
дая достоверность результатов существующих признаков, остановимся 
только на тех, по которым были получены хорошие результаты при изу
чении вулканогенной толщи имандра-варзугской серии, условно отно
симой к среднему протерозою. Породы имандра-варзугской серии ре
гионально метаморфизованы в зеленосланцевой фации. На них почти 
повсеместно накладываются более позднее рассланцевание и диафторез 
и только в зонах разломов они метаморфизованы в различных фациях 
вплоть до гранулитовой.

В пирокластических породах и туффитах лучше всего сохраняются 
текстурные особенности горной породы, по которым можно судить о 
характере ее залегания. Такие реликтовые текстуры в туфогенной толще 
р. Варзуги дали право П. В. Соколову в 30-х годах говорить о нормаль
ном (не опрокинутом) залегании горных пород в «свите имандра-вар- 
зуга» и моноклинальной структуре. На левом берегу р. Варзуги у по
рога Резуй (восточнее обнажений, описанных П. В. Соколовым) име
ются скальные выходы темно-серых туфов. Породы интенсивно рас- 
сланцованы и распадаются на тонкие плитки. На выветрелой поверх
ности видны более темные и тонкозернистые полосы реликтовой слои
стости, которые располагаются нормально к сланцеватости. В больших 
шлифах толщиной до 0,4 мм хорошо видна слоистость — слойки (рис. 1) 
образуют множество микроритмов, в которых псаммитовые средне- и 
мелкозернистые литокластические туфы порфиритов постепенно пере
ходят в пелитовые туфы. На слоек верхнего ритма с размывом ложится 
слоек пелитового туфа, который также с размывом перекрывается се
рией слойков мелкозернистого туфа. На размытой поверхности мелко- 
20 Зак. 34 305



зернистого туфа лежит среднезернистый литокластической порфирито- 
вый туф. Верхняя поверхность размыва выражена лучше, чем две пре
дыдущих. Туфы в результате метаморфизма и последующего расслан- 
цевания перекристаллизованы и превращены в сланцы, в которых об
ломки пород и слюдистые новообразования длинными осями располо-

Рис. 1. Слоистый литокласгический туф основного состава.
Кровля находится в правой стороне. Видны поверхности раз

мыва. Снято в проходящем свете

жены нормально к слоистости, т. е. они вытянуты по сланцеватости. Не
смотря на такое изменение, как видно из сделанного выше описания, 
кровля и подошва в породе определяются легко по характеру ритмич
ности и поверхностям размыва. Кроме этого, такая текстура породы 
позволяет сделать вполне определенные выводы о динамике вулкана.

Рис. 2. Подушечные (пиллоу) лавы. Темные полосы между подушками — 
афанитовый порфирит; светлая масса — кремнистое вещество

Кровля и подошва в эффузивах наиболее легко и надежно определя
ются в потоках подушечных лав, обнажения которых имеются в разре
зах сейдореченской свиты имандра-варзугской серии. Восточная часть
о. Высокого на оз. Имандра (у ст. Нефелиновые Пески) сложена поду
шечными лавами (пиллоу-лавы) основного состава, которые имеют суб- 
широтное простирание и падают к югу под углами 28—40°. Породы рас- 
сланцованы, сланцеватость простирается субширотно и падает к югу 
под углами 50—70°, т. е. сечет породы по падению. Форма подушек раз
нообразная, но преобладают разности, которые (Шрок, 1950) принято 
называть «караваями», «булками» и «баллонами» (рис. 2). Перифери
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ческая часть подушек сложена гиалопилитовым или витрофировым пор
фиритом, к центру зернистость возрастает и структура становится апо- 
интерсертальной. Некоторые подушки имеют хорошо выраженную сфе
рическую отдельность, которая обусловлена или поверхностным натя
жением при остывании или, как указывает А. Ритман (1964), механиз
мом образования. Верхние части подушек, обращенные в южную сторону, 
всегда выпуклые, нижние — вогнуто-кривые. Только у «баллонов» име
ется «хвостик», который уходит вниз в пространство на стыках подсти
лающих подушек. Подушки от
делены друг от друга зеленым 
афанитовым порфиритом или 
кремнистой массой серого, зеле- 
новато-серого, иногда буроватого 
цвета. Форма и расположение по
душек ясно свидетельствуют 
о том, что кровля потока нахо
дится вверху (обращена в юж
ную сторону), т. е. поток имеет 
нормальное наклонное залега
ние.

В подушках довольно часто 
встречаются полости, выполнен
ные серым и зеленовато-серым 
кремнистым материалом, белым 
кварцем или и тем и другим вме
сте. В последнем случае кварц 
выполняет всегда верхнюю часть 
этой своеобразной жеоды, а про
жилки его иногда рассекают 
кремнистую массу. Форма жеод 
сферическая с уплощенным ни
зом или продолговатая линзо
видная с более выпуклой верх
ней частью (рис. 3). Граница 
раздела между кремнистой мас
сой, выполняющей нижнюю 
часть полости, и кварцем всегда 
ровная и расположена субпарал
лельно нижней поверхности жеоды. Углы наклона границ раздела 
в пределах одной подушки всегда одинаковы. Кремнистый материал 
жеод и межподушечных пространств идентичен, т. е. заполнение пустот 
в подушках происходило/почти одновременно с их формированием, точ
нее, пустоты выполнялись после остывания подушек ниже надкритиче
ской стадии воды. Кварц заполнил пустоты или оставшиеся незаполнен
ными верхние части пустот после отложения кремнистого материала, 
так как прожилки кварца рассекают кремнистую массу, а иногда 
окварцовывают порфирит вокруг жеоды. В этом случае поверхность 
раздела между кремнистой массой и кварцем (уровень заполнения мин
далины кремнистой массой) отвечает линии горизонта и должна быть 
субпараллельна верхней части потока. Сопоставление результатов за 
меров угла наклона поверхностей раздела в жеодах отдельных подушек 
(сделаны замеры в 37 подушках) с общим наклоном потока показало, 
что угол наклона поверхностей раздела всегда положе угла наклона 
потока на 3—4° и только в отдельных случаях разница достигает 8— 10° 
(см. рис. 3).

Такая закономерность в соотношении углов наклона может быть 
вызвана только формированием потока на наклонной поверхности или 
тектоническим наклоном потока на 3—4° перед заполнением полостей
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Рис. 3. Форма «жеод» в подушке. Верхняя 
жеода выполнена кварцем и кремнистой мас

сой.
П -Р поверхность разд ел а  кварца и кремнис
той массы, Н -Г — ниж няя граница подушки, 
отвечаю щ ая общ ему углу падения потока; 

С-С — сланцеватость в теле подушки



кремнистой массой. Последнее наименее вероятно, так как заполнение 
полостей кремнистым материалом было геологически одновременным 
с формированием потока подушечной лавы. Описанный пример позво
ляет сделать вывод, что поток подушечных лав залегает нормально, а 
формирование его происходило на поверхности, которая была накло
нена на 3—4° к югу, т. е. подводящий канал находился севернее настоя
щего положения потока. Для обоснования выводов о наклоне поверх
ности, на которой формировался поток, нужно делать большое количе
ство замеров и на большой площади; указанное выше количество заме
ров, вероятно, является необходимым минимумом. Отдельные отклоне
ния таких замеров в ту или иную сторону от статистических данных не 
должны смущать исследователя, так как формирование подушечных 
(пиллоу) лав происходит в очень сложных условиях (Шрок, 1950; Рит
ма н, 1964).

Очень хорошие результаты получаются при детальном изучении 
строения нескольких потоков даже в тех случаях, когда породы сильно 
рассланцованы и контакты тектонически сорваны. Характерным приме
ром в этом отношении является разрез на левобережье р. Юзии, сло
женный эффузивами умбинской свиты имандра-варзугской серии (сни
зу вверх):

1. М елкозернисты й зеленовато-серы й м икродиабаз с единичными мин
далинам и в верхней части потока. О снование потока неизвестно, видим ая 
мощ ность .............................................................................................................................................. около 6 м

2. Зеленовато-серы й м анделыитейн с мелкими округлыми м индали
нами, которые равномерно распределены  по породе, и только в верхней 
части потока их становится больше. М индалины выполнены целиком к ар 
бонатом и эпидотом с примесью хлорита, ам ф ибола и кварца. М ного м ел
ких зерен черного рудного минерала, которые концентрирую тся главным 
образом  в нижней половине п о т о к а ................................................................................около 12 „

3. Зеленовато-серы й м икродиабаз с небольшим количеством м инда
лин внизу и большим в верхней части потока. М ощ ность нижней зоны 
развити я  миндалин около 0,5 м. В ней встречаю тся тонкие с волнистыми 
стенками миндалины, верхние концы которых наклонены к югу. Верхняя 
зона миндалин достигает 1,5 м. М индалины сферические, часто непра
вильной формы. Заполнены  целиком кварц-хлоритовой или хлорит-эпидо- 
товой массой. В отдельны х случаях «рои» миндалин вы тягиваю тся в це
почки и тогда в породе становится заметной флю идальность, которая  про
стирается субш иротно и под углам и 8— 10° наклонена к югу . . . .  около 5 „

4. Зеленовато-серы й м анделыитейн с м икродиабазовой основной м ас
сой. М индалины  чечевицевидные мелкие и только у основания потока они 
имеют трубчатую  или неправильную форму и достигаю т по длине 15—
20 см. Почти у всех трубчаты х миндалин верхние концы загнуты  в ю ж 
ную сторону. «Рои» мелких миндалин часто концентрирую тся в виде линз 
и цепочек, подчеркивая слабо вы раж енную  флю идальность. Н а вы ветре
лой поверхности зам етна ориентировка мелких лейст плагиоклаза, распо
лагаю щ аяся  параллельно флю идальности (падение на Ю В 160— 170° под 
углом 7— 10°). М индалины заполнены  целиком хлоритовой массой с зер 
нышками эпидота, реж е эпидото-хлорит-кварцево-карбонатной массой.
Верх потока эродирован. В идим ая мощность . .................................................2,5-—3 „

Контакты между потоками тектонически сорваны и представлены 
зонами зеленых сланцев мощностью от 2—3 до 5— 10 см, т. е. они не 
дают информации о положении кровли и подошвы потока. Потоки же 
хорошо различаются петрографически.

Анализ положения миндалин, рудного материала и главным обра
зом наличие трубчатых миндалин с загнутыми верхними концами к югу 
позволяют сделать вывод, что поток залегает нормально, а движение 
лавы при формировании его шло с севера на юг.

Большую трудность представляет изучение структуры эффузивных 
толщ в задернованных районах, для которых имеется только керновый 
материал. Здесь геолога может выручить только комплексное петро- 
физическое изучение горных пород в сочетании с анализом геологиче
ских структур смежных районов. В качестве примера такого детального 
исследования следует рассмотреть разрез скв. 33, которая была про
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бурена. в 1961 г. СЗГУ между Федоровой тундрой и Панскими высо 
тами в центральной части Кольского полуострова.

Скважина пересекла эффузивные образования сейдореченской сви
ты имандра-варзугскои серии. 
Образцы для изучения отбира
лись по всей скважине через 1 м. 
Тщательное петро-физическое ис
следование позволило составить 
подробный разрез* (рис. 4). Пет
рографически на интервале 
29,45— 180,00 м было выделено 19 
эффузивных потоков. Границы 
потоков хорошо подтверждаются 
физическими свойствами горных 
пород — плотностью, магнитной 
восприимчивостью и пористостью.

Разрез состоит из метамор- 
физованных в зеленосланцевой 
фации порфиритов, диабазов и 
манделынтейнов. Порфириты и 
диабазы в нижних и верхних ча
стях потоков часто бывают мин
далекаменными. Мощность зон 
миндалекаменных пород в верх
ней части потока всегда больше, 
чем у основания. Следует под
черкнуть, что на границах пото
ков отсутствует пирокластический 
или другой какой-либо посторон
ний обломочный материал. 
В кровлях потоков не отмечено 
обычных для них лавобрекчий 
или других текстурных изме
нений, шлаковая корка выраже
на плохо. Все потоки обладают 
слабо выраженной (петрографи
чески) гравитационной диффе
ренциацией — от верха книзу воз
растает меланократовость и уве
личивается количество рудного 
минерала. Возрастание мелано- 
кратовости происходит не на всю

* Р азр ез скваж ины  составлен нами 
совместно с В. А. Тю ремновым, кото
рым проведено изучение физических 
свойств горных пород. И зучение прово
дилось по сущ ествую щ им стандартны м  
м етодикам  в Геологическом институте 
К ольского ф илиала АН СССР.

Рис. 4. Геологический разрез по скв. 33
/  — рыхлые образования; 2 — метапорфириты;
3 — присутствие миндалин в горной породе;
4 — миндалекаменные порфириты (метаман- 
дельштейны); 5 — пор(Ъировидные метадиаба- 
зы; б — метадиабазы; 7 — метагаббро-диабазы; 
8 — кварцевые жилы; 9 — жильные диабазы; 
10 — границы пород по физическим парамет
рам; а — плотность, б — магнитная восприим

чивость, в — пористость горных пород

а 6 6
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мощность потока, а начиная примерно с нижней трети. У мощных по
токов (более 12— 15 м) в 2—3 м от основания наблюдается уменьше
ние меланократовости к подошве потока. Изменение физических пара
метров горных пород в потоках тесно связано с его петрографическим 
строением. Такая связь подробно разбирается Р. Шроком (1950) и 
А. Ритманом (1964). В соответствии с изменениями меланократовостп 
плотность горных пород в потоках постепенно возрастает сверху вниз 
и у основания потока опять резко снижается, такую же закономерность 
дает распределение магнитной восприимчивости. Соответственно в рас
пределении пористости наблюдается обратная картина, причем верх
няя зона пористых пород всегда более мощная, чем нижняя. Аномаль
ные значения физических свойств на профиле потока — увеличение по
ристости, уменьшение плотности и магнитной восприимчивости и т. п .— 
обычно связаны с постериорными явлениями (увеличение трещинова
тости, рассландевания, окварцевание, перекристаллизация). Контакто
вые зоны потоков отличаются по физическим свойствам двумя проти
воположно направленными пиками —• один плотностной и магнитной 
депрессиями, второй — резким увеличением градиента пористости 
в этой зоне.

Анализ петрографических данных — изменение текстурно-структур
ных особенностей и минерального состава горной породы на профиле 
потока, а также характер профилей магнитной восприимчивости, плот
ности и пористости позволяют с достаточной точностью определять гра
ницы и положение кровли и подошвы потоков. В данном случае поток 
залегает нормально и, судя по положению контактов и контактовых зон 
на оси керна, а также смежных геологических структур, имеет субши- 
ротное простирание и наклон к югу под углами от 45 до 60°.

В заключение следует подчеркнуть, что для расшифровки струк
турного положения и получения другой геологической информации при 
исследовании древних вулканогенных толщ прежде всего следует обра
щать внимание на распределение текстурно-структурных особенностей 
и минерального состава горных пород в эффузивном потоке, а также 
на плотность, пористость и магнитную восприимчивость. Изучение ука
занных признаков в вулканогенных толщах помогает быстро и пра
вильно определять характер залегания составляющих единиц (пластов, 
потоков и т. д.), а отсюда и более однозначно решать вопросы страти
графии и тектонического строения региона.
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В. А. КОСТИН, И. А. КОСТИНА

Р О Л Ь  П О С Т В У Л К А Н И Ч Е С К И Х  
Г И Д Р О Т Е Р М А Л Ь Н Ы Х  П Р О Ц Е С С О В  В Д И А Ф Т О Р И Ч Е С К И Х  

П Р Е О Б Р А З О В А Н И Я Х  Д О К Е М Б Р И Й С К И Х  П О Р О Д  
М У Р М А Н С К О Г О  С Т Р У К Т У Р Н О - Т Е К Т О Н И Ч Е С К О Г О  Б Л О К А

Участки диафторически измененных пород среди докембрийских гра- 
нитондов северо-западной части Мурманского структурно-тектоническо
го блока были выявлены авторами в 1963— 1964 гг. при седнемасштаб- 
ном картировании района нижнего течения р. Вороньей (Кольский по
луостров). Диафторические преобразования, выразившиеся в интен
сивном развитии процессов альбитизации, серицитизации, эпидоти- 
зации и хлоритизации, затронули все дочетвертичные породы района, 
в том числе относительно молодые дайки диабазов и габбро-диабазов, 
возраст которых до настоящего времени однозначно не решен (палео
зо й -п р о те р о зо й ? ) .  На основании изучения общей геологической обста
новки района, характера минеральных преобразований пород в зонах 
диафтореза, а также геохимических особенностей этих процессов ав
торы смогли сделать ряд выводов относительно генетической природы 
вновь образованных пород, металлогенической специализации диафто- 
рических процессов и связи их с гидротермальным этапом вулканиче
ской деятельности.

Нижневоронинские гранитоиды, слагающие 99% исследованной 
площади, являются частью крупного ( ~ 3 0  тыс. км2) Мурманского 
структурно-тектонического блока; они образовались в позднеархей
ское— раннепротерозойское время в результате единого процесса гра
нитизации нижнеархейских пород комплекса гиперстеновых диоритов. 
Последние сохранились среди гранитоидов в виде разобщенных релик
тов небольших размеров (рис. 1). Комплекс гранитоидов состоит из трех 
серий (в порядке их формирования): метасоматической — чарнокито- 
•вой, метасоматической — гранитовой и реоморфической — гранитовой с 
жильной фацией. В состав метасоматической — чарнокитовой серии гра
нитоидов, имеющей ограниченное развитие, входят гиперстенсодержа- 
щие кварцевые диориты, гранодиориты и плагиомикроклиновые гра
ниты. Гранитоиды метасоматической — гранитовой серии являются рез
ко доминирующими породами и образуют основной геологический фон 
района. Среди них выделяются следующие разновидности: кварцевые 
диориты, плагиограниты, гранодиориты, адамеллиты, мезократовые пла
гиомикроклиновые граниты (трахитоидные и массивные). Реоморфиче- 
ские гранитоиды представлены лейкократовыми и аплитовидными пла- 
гиомикроклиновыми гранитами. Они имеют подчиненное развитие по 
сравнению с гранитоидами метасоматической серии. Гранитоиды всех 
указанных выше серий секутся дайками диабазов и габбро-диабазов.

Среди гранитоидов, сформировавшихся в условиях амфиболитовой 
фации метаморфизма, установлено широкое развитие наложенных про
цессов диафтореза — серицитизации, эпидотизации, хлоритизации и аль
битизации, характерных для метаморфизма фации зеленых сланцев. 
О процессах диафтореза как по Мурманскому блоку, так и по Коль
скому региону в целом имеются отрывочные и весьма ограниченные све
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Рис. I. Геологическая карта  района нижнего течения р. Вороньей
П алеозой (или протерозой): 1 — альбититы ; 2 — дайки ди аб азов  и габбро-диабазов . П оздний ар - 
хей ранний протерозой. Серия реоморфических гранитоидов: 3 — аплитовидны е плагиомикрокли- 
новые граниты ; 4 лейкократовы е плагиомикроклиновы е граниты; серия метасом атических грани
тоидов; 5 — м езократовы е плагиомикроклиновы е граниты ; в — гранодиориты, адам елли ты , плагиогра- 
ниты, кварцевы е диориты; чариокитовая — метасом атическая серия гранитоидов; 7 — чарнокитовые- 
плагиомикроклиновы е граниты , гранодиориты , кварцевы е диориты. Ниж ний архей, комплекс гипер- 
стеновых диоритов; 8 —  гиперстеновы е диориты, габбро, габбро-нориты , 9 —  ксенолитоподобные 
реликты ультраосновны х пород (о ), и основных пород и диоритов (б); 10 —  те ж е ксенолитоподоб
ные реликты  ориентированны е (а ) и без видимой ориентировки (б ); 11 — полосчатость (по релик
там ); 12 линейность (по реликтам ); 13 — трахитоидность; 14 — границы распространения отдель
ных комплексов и серий; 15 —  границы  распространения петрограф ических разновидностей  пород; 
16 зоны ди аф тореза. Ксенолитоподобные реликты  субстрата наряду  с дайкам и  д и аб азов  и альби- 
титам и  п оказаны  на карте не в м асш табе. П роизведено объединение отдельны х петрографических: 
разновидностей в гранитовой и чарнокитовой сериях гранитоидов, а так ж е  не п оказаны  много
численные тектонические наруш ения (зоны к а так л а за  и м илонитизации) и микрореликты субстрата*.

густо покрываю щ ие всю площ адь
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дения. Учитывая эти обстоятельства, авторы настоящей статьи попыта
лись возможно шире осветить процессы диафтореза и дать их предвари
тельную металлогеническую характеристику с целью прогнозной оценки 
этих зон в отношении полезных ископаемых.

Излагаемые ниже данные основываются на анализе обширного фак
тического материала по площади 1200 км2 (5000 обнажений коренных 
пород, 2000 шлифов, 200 шлихов из протолочных проб, 500 полуколиче- 
ственных спектральных анализов, 450 замеров физических свойств гор
ных пород) *.

Диафторированные породы образуют в плане линейновытянутые 
участки, пространственно приуроченные к тектоническим нарушениям 
северо-восточного и северо-западного простираний. Благодаря этой свя
зи коренные выходы диафторитов располагаются, как правило, в лож
ках, обрывистых берегах рек, ручьев и озер. Размеры участков диафто- 
рически измененных пород находятся в прямой зависимости от разме
ров тектонически ослабленных зон, определяемых границами развития 
катаклазированных и милонитизированных пород. Ширина таких зон 
измеряется в большинстве случаев первыми десятками метров. Нередко 
они образуют целую систему, представляя как бы единую зону, суммар
ная мощность которой достигает нескольких сотен метров или даже не
скольких километров. На исследованной площади выделено 9 таких 
крупных зон диафторически измененных пород мощностью от 0,5 до
4 км и длиной до 22 км. В пространственном размещении их отмечается 
следующая закономерность. В северо-восточной части района они име
ют северо-западное (320—330°) простирание, а в юго-западной — севе
ро-восточное (40—60°). Наиболее мощная зона диафтореза приурочена 
к долине р. Вороньей, точнее к ее изгибам северо-восточного направле
ния.

Для внутреннего строения зон диафтореза характерна дифферен
циация, обусловленная различной степенью изменения пород. В строе
нии маломощных диафторированных участков, измеряемых первыми де
сятками метров, дифференциация выражается в наличии зональности, 
связанной с усилением процессов изменения пород к их центральной 
части. Крупные зоны диафтореза имеют более сложное строение.

Примером дифференцированного строения может служить геологи
ческий разрез вкрест диафторированных гранитов, приуроченных к тек
тоническому ложку северо-восточного направления (рис. 2). Длина раз
реза 50 м. Краевые его части, совпадающие с бортами ложка, сложены 
слабо катаклазированным мезократовым плагиомикроклиновым грани
том, серицитизированным и слабо альбитизированным. Ширина зоны 
таких гранитов 6— 10 м. К центральной части разреза, приуроченной к 
осевой части ложка, степень катаклаза и интенсивность вторичных про
цессов постепенно возрастают; микроклин и олигоклаз замещаются аль
битом. Ширина зоны альбитизированных гранитов 7—8 м. Далее в по
роде постепенно уменьшается количество кварца, и альбитизированные 
граниты постепенно сменяются кварц-эпидот-альбитовой породой (4—
5 м); последние так же постепенно переходят в почти мономинераль- 
ный альбитит, содержащий в небольшом количестве кварц и эпидот. 
Мощность альбитита около 5 м.

Описанный выше разрез дает наиболее полное представление о вну
треннем строении диафторированных участков небольшой мощности. 
Мономинеральные альбититы встречаются в различных частях района, 
но сравнительно редко. Размеры слагаемых ими тел обычно не превы

* В обработке первичных м атериалов по вопросам ди аф тореза помимо авторов 
в различной степени принимали участие Л . И. Ш естаков, А. Ф. Д винина, Т. К. Теру- 
кова; по вопросам матем атической статистики были получены консультации о т  
В. Е. Ром анова.
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шают первых метров. Наиболее крупное из них, расположенное в се- 
веро-западной части района в долине р. Малой Оленки, имеет длину 
1000 м и мощность 50 м.

Характер петрографических изменений пород при переходе от не
измененных разностей гранитов до альбититов заключается в следую
щем. В начальной стадии изменения гранита наблюдается серицитиза- 
ция и раскисление плагиоклаза; в краевых частях его зерен появляются 
тонкие полисинтетические двойники; зерна плагиоклаза приобретают 
более идиоморфные очертания. Полевые шпаты — плагиоклаз и микро
клин— замещаются альбитом, частично эпидотом. Для эпидота харак
терно агрегатное развитие и прожилки. Происходит десиликация по-

Рис. 2. Х арактер диф ф еренцированного строения зоны д и аф 
тореза в плагиомикроклиновы х гранитах (разрез вкрест текто

нического лож ка в обн. 1277)
1 — альбититы с небольшим количеством кварца и эпидота:
2 — кварц-эпидот-альбитовая порода; 3 — адьбитизированные 
граниты с эпидотом (гельсинкиты); 4 — плагиомикроклиновые 
граниты слабо альбитизированные и сернцптнзнрованные: о —

место взятия образца, шлифа

роды, содержание кварца уменьшается от 30—35 до 5— 10%; в альбити- 
тах он практически отсутствует. Новообразованный альбит свежий, ха
рактеризуется идиоморфными очертаниями и четко выраженными.поли
синтетическими двойниками. Гранобластовая структура гранита посте
пенно сменяется гипидиоморфнозернистой в альбититах,. проходя ста
дию широкого развития структур замещения.

Описанные выше изменения минерального состава пород при. днаф- 
торезе представляются следующими минеральными ассоциациями: 
кварц +  андезин +  олигоклаз +  микроклин +  биотит * кварц +  олиго- 
клаз +  альбит -f- микроклин +  серицит +  биотит +  эпидот * кварц -j- 
+  альбит +  биотит +  эпидот —* кварц +  альбит +  эпидот * альбит. 
В случае аналогичного преобразования плагиогранитов или кварцевых 
диоритов из указанных выше минеральных ассоциаций выпадает микро
клин. Однако следует отметить, что эти диафторические преобразования 
пород не в любых случаях доходят до своей конечной стадии. Этот про
цесс нередко заканчивается на промежуточном этапе, и тогда порода по 
составу соответствует одной из указанных выше минеральных ассо
циаций.

Дайки диабазов и реликты субстрата гранитоидов (породы комп
лекса гиперстеновых диоритов) в зонах диафтореза также сильно из
менены— альбитизироваиы, хлоритизированы, эпидотизироваиы,..

Изменение минерального состава пород под влиянием процессов ди
афтореза существенным образом сказывается и на ее внешнем облике: 
розовые плагиомикроклиновые граниты постепенно приобретают серый 
цвет за счет замещения розового микроклина светло-серым альбитом; 
кварц окрашивается в голубоватый цвет различной интенсивности, ино
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гда почти до синего. Наличие в диафторированных гранитоидах голу
бого кзарца является их характерной особенностью и позволяет в по
левых условиях выделить в первом приближении участки развития про
цессов диафтореза. Развитие процессов эпидотизации и хлоритизации 
придает породам зеленоватый оттенок.

Помимо изменений в составе главных породообразующих минера
лов под влиянием процессов диафтореза происходят некоторые количе
ственные и качественные изменения в составе акцессориев. На рис. 3 
изображены результаты протолочного опробования по свежим и диаф- 
торированным разностям гранитоидов, входящим в группу наиболее рас
пространенных гранитоидов метасоматической — гранитовой серии. Про- 
толочные пробы отбирались точечным методом весом 5— 10 кг (акцес
сорные минералы в шлихах определялись минералогами А. И. Саковой, 
К- М. Романовой, А. С. Калинкиной и М. Н. Богатыревой. Как видно 
из диаграмм, под влиянием диафтореза в породе увеличивается содер
жание пирита (иногда в 15 раз), иттротитанита, частично апатита, мо
нацита, появляются торит и арсенопирит. Резко уменьшается количе
ство магнетита (в 2—5 раз) и сфена (в 2—9 раз).

Диафторпческие преобразования связаны с привносом \ :а20 ,  выно
сом S i0 2, К20 ,  Fe20 3 +  Fe0; в меньшей степени — T i0 2, MnO, MgO. Ко
личество А120 3 остается постоянным.

Поведение элементов-примесей изучено по данным полуколичест- 
венного спектрального анализа (аналитик А. Н. Лимберис). Результа
ты анализа показаны в виде гистограмм, изображающих относительное 
содержание (среднее геометрическое) элементов для неизмененных и 
диафторированных пород (рис. 4). Под влиянием процессов диафтореза 
наблюдается привнос бериллия, свинца, олова, молибдена, лантана, ме
ди, цинка, рубидия, никеля и вынос бария, титана, марганца, галлия, 
ванадия, циркония, стронция, лития.

Из элементов-примесей наибольший практический интерес пред
ставляет поведение олова в связи с относительно высоким содержанием 
его з гранитоидах и привносом при процессах диафтореза. В 85 пробах 
его содержание по данным полуколичественного спектрального ана
лиза, подтвержденного количественным, достигает 30—-300 г/т. Сходи
мость количественного и полуколичественного определений олова в по
родах иллюстрируется табл. 1.

Та б л и ц а  1
С о п о с т а в л е н и е  р е з у л ь т а т о в  п о л у к о л и ч е с т в е н н о г о  и к о л и ч е с т в е н н о г о , 

с п е к т р а л ь н ы х  а н а л и з о в  о л о в а

№ пробы

Результаты спектрального 
анализа

№ пробы

Результаты спектрального 
анализа

полуколичест
венного

количест
венного

полуколичест
венного

количест
венного

1160 0,003—0,01 0,0043 К — 061 0,001 -0,01 0,0063
2931 0 ,0 0 3 -0 ,0 1 0,0034 7216 0,01 0,009
1418 0.003—0,01 0,0042 197 0,01 0,009
2156 0,003—0,01 0,0048 3199— 1 0 ,0 1 -0 ,0 3 0,0155
2401 0,003—0,01 0,0042 3512 0,00-3—0.01 0,002
0229 0,01 0,0093

Данные содержания олова намного (в 10— 100 раз) превышают 
жларковое значение олова для кислых пород, равное 0,0003% (Вино
градов, 1962).

Среднее содержание олова в неизмененных разностях гранитоидов 
метасоматической серии в 1,5—2 раза выше кларкового, а з гранитои-
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дах реоморфической серии выше в среднем в 2—2,5 раза. В диафтори- 
рованных разностях указанных выше серий гранитондов концентрация 
олова увеличивается на 30—50% но сравнению с неизмененными. Для 
выяснения зависимостей между диафторезом и поведением олова нами

Рис. 3. Сравнительные диаграммы распределения акцессорных минералов в неизмененных и
в породе по данным минералогического

/  — знаки  (до  50) на 0,5—2 кг  породы; 2 — до 10 г/г; 3 — от 10 до  100 г/т; 4 — от 100 до 1000 г/т; 
ж анн е м инерала по данны м пробам (наприм ер, 270 для  циркона и 875 для  сф ена); 8 — среднее-
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с  помощью математической статистики (Длин, 1958; Романовский. 
1947) было обработано большое количество спектральных анализов по 
диафторированным и неизмененным разностям плагиомикроклиновых 
гранитов/ Результаты статистической обработки этих анализов све
дены в табл. 2—4.

диафторированных разновидностях гранитоидов метасоматической серии. Содержание минера та 
анализа шлиха в протолочной пробе:

5 — от 1000 до 2000 г /т ; 6 — более 2000 г /г  (4436 — среднее содерж ан ие): 7 — м аксим альное содер- 
родерж ание м инерала по данной группе проб (например, 134 г'т для  сфена по 11 пробам)
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Как видно из табл. 2, среднее содержание олова в свежих и диаф- 
торированных разностях гранитоидов существенно различно, причем 
устанавливается его явный привиос с процессами диафтореза (F — 1 ,3 >  
>1,15; 1,21). В то же время несущественное расхождение содержаний 
этого элемента (Т7 =  1 <  1,1; 1,19) в измененных и катаклазированных

Рис. 4. С равнительная ди аграм м а относительного поведения элем ентов-примесей в ряду  грани
тоидов метасоматической серии в зависим ости от процессов ди аф тореза

1 — мезократовые плагиомикроклиновые граниты массивные: / /  — плагиомикроклиновые граниты
трахитоидные; 111 — адамеллиты; I V  — плагиограниты; V  — гранодиориты; VI  — кварцевые диориты; 
VI I  — альбититы; а—свежие породы: б—диафторированные породы. Максимальная высота столбика 

соответствует максимальному содержанию элементов в ряду I —V I I

разностях гранитоидов является дополнительным подтверждением пря- 
мой зависимости между процессами катаклаза и диафтореза. В табл. 3 
кроме средних содержаний отдельных элементов приведены коэффици
енты линейной корреляции (г) титана, циркония, галлия и свинца соло
вом соответственно в измененных и неизмененных гранитах. Все коэф
фициенты, за исключением гръ-sn, несущественно отличаются от 0. Срав
нение коэффициентов корреляции Pb — Sn (см. табл. 4) указывает на 
весьма тесную положительную связь этих элементов в свежих разно
стях гранитов ( г= + 0 ,8 5 )  и значительное ослабление ее в измененных 
гранитах (г = + 0 ,4 6 ) .  Это можно объяснить тем, что при серицитизации 
полевых шпатов входящие в их состав изоморфные примеси олова и 
свинца разделяются, причем, как это установлено В. Л. Барсуковым 
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Т а б л и ц а  2
Среднее содержание олова в неизмененных (свеж их) и диафторированных 

плагиомикроклиновых-гранитах

Порода к,
>е c Sn

°i Ч? CSn
Вычислен

ное
Табличное 
значение F  
с вероят

ностью
95%

Табличное 
значение F  
с вероят

ностью 
99,9%

к а ^Sn
°1 '8  CSn

значение
F

Д и аф торированная
С веж ая

101
194

— 3,11 
—3,26

0,00078
0,00055

0,14
0,105 } U 1,15 1,21

Н екатакл ази р о ван н ая
К атаклази рованн ая

198
231

— 3,25
— 3,19

0,0005(3
0,00065

0,16
0,14 } 1,15 i , i 1,19

И зм ененная
К атаклази рованн ая

104
231

- 3 ,1 1
- 3 ,1 9

0,00078
0,00055

0,14
0,14 1 ■ 1,1 1,19

Т а б л и ц а  3

Коэффициенты корреляции олова с титаном, цирконием 
и другими элементами

Эле
менты Степень изменения гранита

Среднее
содержа

ние
элемента

Г
(коэффи

циент
корреля

ции)

Коли
чество
проб

Ti Д иаф торированиы й 0,05 + 0 ,11 217
С веж ий 0,046 + 0 ,1 6 187

Z r Д иаф торированиы й 0,0066 + 0 ,1 4 222
Свеж ий 0,0066 + 0,01 188

G a Д и аф торированиы й 0,0024 -+0,2 215
С веж ий 0,0Э22 +  0,2 184

P b Д и аф торированиы й 0,0047 + 0 ,4 6 105
С веж ий 0,0033 + 0 ,8 7 195

Т а б л и ц а  4-
Оценка расхождения коэффициентов корреляции для неизмененных 

(свеж их) и диафторированных плагиомикроклиновых гранитов

Pb — Sn
Коли-
чество
проб

г

Вычисленное
значение

Табличное 
значение F

Примечание

"г,— z.j
Гг — Га

У  °2'  z ,—ZQ

с ве
роят

ностью 
95%

с ве
роят

ностью
99%

Д и аф торированиы й  . 
С в е ж и й .......................

105
197

0,46
0,87 | 0,01 8,36 1,96 3,99 Р асхож д ен и е

сущ ественн ое

Д и аф торированиы й  . 
К атаклази рованн ы й  .

105
232

0,46
0,62 J 0,014 1,93 1,96 3,99 Р асхож дени е не 

сущ ественное

(1957), при грейзеиизации полевых шпатов и биотита олово из изоморф
норассеянной формы может переходить в собственный минерал — кас
ситерит в виде субмикроскопических кристаллов. При этом общее со
держание олова в породе увеличивается, что имеет место и в нашем 
случае. Установленное по данным спектрального анализа отсутствие
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изоморфной примеси олова или его весьма низкое содержание в таких 
минералах, как биотит, магнетит, иттротитанит, циркон, монацит, поз
воляет предполагать наличие для олова собственного минерала касси
терита, возможно, в виде субмикрокристаллов. Этот вопрос требует до
полнительного изучения.

Анализируя влияние процессов диафтореза на характер магнитного 
поля и физические свойства пород, установлены следующие закономер
ности. Магнитная восприимчивость всех пород района, независимо от их 
состава, под влиянием диафтореза резко уменьшается иногда в 2—5 раз. 
Это объясняется существенным уменьшением количества магнетита в 
диафторированных породах по сравнению с их неизмененными разно
видностями. Так, например, в мезократовых плагиомикроклиновых гра
нитах содержание магнетита под влиянием процессов диафтореза умень
шается от 3490 до 780 г/г, магнитная восприимчивость их соответствен
но уменьшается с 760- 10_6 до 295- 10~6 CGSM, т. е. почти в три раза. 
Плотность же пород (б) под влиянием этих процессов, наоборот, уве
личивается. Результаты замеров физических свойств горных пород 
в зависимости от степени их изменения сведены в табл. 5.

Т а б л и ц а  5

Изменение магнитной восприимчивости (Н ) и плотности ( j)  
под влиянием процессов диафтореза

Параметры и коли
чество замеренных 

образцов

Степень изменения пород

Порода
Свежие

Средние
диафтори-
рованные

Сильно
диафтори-
рованные

Д и абазы г/см3 (а)
Н Ю-г. CQSM  
К ол-во обр.

2,94
1445

23

2,93
130

7

Л ей ко к р ато в ы е  п л аги ом и крокли но
вы е граниты

г/см3 (з)
Н 10_6 CGSM  

К ол-во обр.

2,61
430

25

2,61
340

36

2,61
225

10

М езокр ато вы е  плагиом икроклино
вы е граниты  м ассивны е

г/см3 (з)
Н  10-6 CGSM  
К ол-во обр.

2,63
760

16

2,63
470

63

2,64
295

20

П лаги ом и крокли новы е граниты  тра- 
хитоидны е

г/см3 (з)
II 10-« CGSM  
К ол-во  о5р.

2,62
750

13

2,62
450

14

2,65
130

10
А дам еллиты г 1см3 (з)

II 10-« COSM  
К ол-во обр.

2,63
1210

12

2,64
200

38

П лагиограниты г/см3 (з)
Н 10-“ CGSM  
К ол-во обр.

2,65
1260

8

2,67
285

13

Г ранодиориты г/см3 (з)
Н 10-е CGSM  
К ол-во обр.

2,65
1750

27

2,66
950

11

К варц евы е диориты г/см3 (з)
Н 10-° CGSM  
К ол-во обр.

2,69
1525

35

2,71
530

24

Уменьшение магнитной восприимчивости пород в зонах диафтореза 
находит свое отражение и в характере магнитного поля. По данным на
земной магниторазведки зоны диафторированных пород выделяются 
четкими минимумами. На аэромагнитной карте среднего масштаба они 
располагаются в отрицательном магнитном поле.

Процессами диафтореза затронуты все дочетвертичные породы рай
она, в том числе и наиболее молодые из них — дайки диабазов и габ
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бро-диабазов. Возраст последних в настоящее время окончательно не 
установлен. Их относят либо к протерозою, либо к палеозою. Этот воз
раст соответственно определяет нижнюю границу проявления гидротер
мальных процессов. Абсолютный возраст диафторированных гранитов 
у р. Малой Оленки определяется в 1029 млн. лет (обр. 1395; опреде
лено калий-аргоновым методом в лаборатории Воронежской ПЧЭ, ана
литик Л. Копыльская). Таким образом, процессы диафтореза не могут 
быть древнее протерозоя. Однако отсутствие в районе более молодых 
осадочных или интрузивных образований не-позволяет с достоверностью 
судить о их верхней возрастной границе.

Гранитоиды, претерпевшие вторичные изменения, аналогичные опи
санным выше, в пределах Балтийского кристаллического щита встре
чаются довольно часто и известны под названием гельсинкитов (Судо- 
виков, 1964). Существуют различные мнения относительно их генезиса. 
Такие исследователи, как Г. Барт, П. Эскола и др, принимая во внима
ние идиоморфные очертания и свежесть альбита, считали, что гельсин- 
киты возникли непосредственно при кристаллизации магмы в условиях 
низкой температуры (500°) и высокого давления. По мнению Н. А. Ели
сеева (1945), О. Меллиса и др., гельсинкиты образовались в результате 
процессов автометаморфизма. О. Меллисом отмечена приуроченность 
гельсинкитов к зонам тектонических нарушений, установлены метасома- 
тические явления, выражающиеся в замещении микроклина и олиго- 
клаза альбитом, в агрегатном развитии эпидота.

Однако как у одних, так и у других исследователей остались не
освещенными вопросы геологического положения гельсинкитов и их свя
зи с геологическим строением района в целом. Имеющийся в нашем 
распоряжении фактический материал по диафторированным породам 
гранитного состава, развитым в зонах диафтореза, позволяет считать 
их аналогами гельсинкитов и рассматривать как продукт метасоматиче- 
ских преобразований гранитоидов по тектоническим зонам под влия
нием гидротермальных растворов.

Весьма проблематичным является вопрос об источнике гидротер
мальных растворов, под влиянием которых породы по тектонически ос
лабленным зонам претерпели описанные выше диафторические измене
ния. Большой разрыв во времени проявления этих процессов и форми
рования комплекса гранитоидов исключает генетическую связь гидро
терм с последними. Приведенный выше анализ поведения элементов- 
примесей при процессах диафтореза свидетельствует о привносе таких 
элементов, как свинец, олово, цинк, медь, никель, молибден. Резкое уве
личение содержания в диафторированных породах пирита при значи
тельном уменьшении количества магнетита, появление арсенопирита 
свидетельствуют о привносе серы. По литературным источникам (На- 
боко, 1959; Василевский, 1961; Исаева, 1963 и др.) аналогичный комп
лекс химических элементов характерен для вулканических эксгаляций. 
Указанное сходство, а также характер минеральных преобразований, 
приуроченность диафторированных пород к зонам тектонических нару
шений позволяют связывать гидротермальные процессы, протекавшие 
в описанных выше зонах диафтореза, с поствулканическим этапом. Про
дуктами такой вулканической деятельности, очевидно, могут быть мета- 
морфизованные эффузивы имандра-варзугской серии или девонские эф- 
фузивы, сохранившиеся в грабене Кантозерского щелочного массива 
и являющиеся его кровлей. На уровне современного эрозионного среза 
многочисленные дайки диабазов, секущие гранитоиды Мурманского бло
ка, возможно, представляют собой корневые части (подводящие кана
лы) этих эффузивов.

С вулканической деятельностью (по литературным данным) уста
навливается связь многих полиметаллических, колчеданных, медных и, 
золоторудных месторождений Америки (Горжевский, Козаренко, 1965).
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С аналогичными процессами, очевидно, генетически связаны жилы с по
лиметаллическим (сфалерит, галенит) оруденением, залегающие среди 
гранитоидов, кольских гнейсов и зеленокаменных пород протерозоя в 
периферических частях Мурманского структурного блока. Образование 
сфалерита, галенита, халькопирита согласуется с геохимическими осо
бенностями процесса диафтореза — привносом серы, свинца, цинка и 
меди.

Особенности геохимической специализации описываемых диафто- 
рических процессов и имеющиеся литературные сведения о связи с та
кими процессами ряда полезных ископаемых позволяют сделать прак
тические выводы относительно прогнозов по ряду полезных ископаемых, 
в первую очередь по золоту и олову.

З о л о т о .  По литературным данным (Шахов, 1964 и др.) процессы 
альбитизации, серицитизации, пиритизации пород, характерные для опи
санных нами зон диафтореза, являются благоприятными предпосылками 
для образования золоторудных месторождений. Известны месторожде
ния золота в зеленосланцевых диафторитах района Станового глубин
ного разлома в Сибири (Кориковский и Казмин, 1964). В пределах Мур
манского структурного блока имеются указания на находки золотонос
ного. пирита в гидротермальных кварц-карбонатных прожилках среди 
гранитоидов в районе ст. Шелпино и единичные знаки в шлихах из рых
лых отложений. Работами М. Д. Кадыровой в 1952 г. установлено при
сутствие золота в пиритизированных кварц-серицитовых сланцах на со
предельной территории к югу от района развития нижневоронинских 
гранитоидов. Учитывая изложенное выше, зоны диафтореза на террито
рии Мурманского структурного блока следует считать перспективными 
на золото. В первую очередь заслуживают внимания те зоны, которые 
развиты среди эффузивов, основных и средних по составу пород, так как 
на сходной по геологическому строению территории древнего Канад
ского щита отмечается приуроченность месторождений золота к зонам 
тектонических нарушений, гидротермальным жилам и дайковым образо
ваниям среди эффузивов, измененных анортозитов и гранодиоритов — 
месторождения Кемпбек-Шибугамо (Малуф и Хине, 1964), Бевкои 
(Кемпторн, 1964), Квесабе (Але, 1964) и др.

О л о в о .  Как было установлено ранее, процессы диафтореза со
провождаются привносом олова. Наиболее благоприятной средой для 
ею концентрации по аналогии с оловянными месторождениями Чукотки 
и Сибири (Лугов, 1964 и др.) могут являться зоны тектонических нару
шений в песчано-сланцевых толщах, развитых в периферических частях 
Мурманского структурного блока.

Кроме того, в связи с привносом при диафторезе молибдена, бе
риллия и никеля возможно ожидать образование собственно минералов 
этих элементов в благоприятной геологической обстановке, как напри
мер, соединение никеля с серой и железом в магнезиальной среде, игра
ющей роль осадителя, и т. д.

Резюмируя изложенное выше, необходимо остановиться на следую
щих основных моментах.

1. Процессы диафтореза в нижневоронинских гранитоидах прояв
ляются в широких масштабах и имеют пространственную связь с зона
ми тектонических нарушений.

2. Диафторические изменения проявляются в интенсивном развитии 
процессов альбитизации, серицитизации, хлоритизации и эпидотизации 
и в пределах зон диафтореза затрагивают все породы района — от древ
нейшего комплекса гиперстеновых диоритов до относительно молодых 
даек диабазов.

3. Генетически гидротермальные процессы, очевидно, связаны с ак
тивизацией вулканической деятельности.
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4. Под влиянием процессов диафтореза существенным образом из
меняются минеральный состав и структура пород, их внешний облик, 
состав и содержание акцессорных минералов, поведение элементов-при
месей и физические свойства горных пород.

5. Конечным продуктом метасоматических преобразований породе 
зонах диафтореза являются мономинеральные альбититы, имеющие 
внешне и по структуре большое сходство с полнокристаллическими маг
матическими породами.

6. Геохимические особенности процессов диафтореза в связи с при
вносом олова, цинка, свинца, молибдена, ниобия, никеля, лантана, серы, 
а также появление в диафторированных породах арсенопирита, торита 
и повышенных количеств пирита указывают на возможность образова
ния в этих зонах при благоприятных геологических условиях концентра
ций таких полезных ископаемых, как галенит, сфалерит, касситерит, мо
либденит, золото, возможно, пентландит, и сопутствующих им минера
лов. Зоны диафтореза в связи с этим заслуживают самого пристального 
внимания, особенно в восточной части Мурманского структурного блока 
и в зоне его обрамления.
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УДК 552.23 : 552.48
Новая химико-минералогическая классификация амфиболитов на основе нормативного 
метода и метода чисел Ниггли. Жук-Почекутов К■ А. Сб. «П роблемы  осадочной геоло
гии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 7— 31.

В статье предлагается петрохимическая классиф икация амф иболитов, позволяю 
щ ая  подразделить амф иболиты на петрохимические группы (норм ативны е минеральны е 
ассоциации), заф иксированны е определенными значениями чисел Ниггли. Н ам ечаю тся 
пути генетической трактовки выделенных петрохимических типов амф иболитов в плане 
реш ения проблемы пара- и ортоамф иболитов.

Таблиц 5, библиограф ия — 21 название.

У Д К  552.26 : 552.163(551.71)

Пересчеты химических анализов метаморфических пород и некоторые вопросы регио
нального метаморфизма в связи с проблемами осадочной геологии докембрия (на при
мере карбонатных отложений). Розен О. М., Гиммельфарб Г. Б., Теняков В. А. Сб. 
«П роблемы  осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. 
Стр. 32—43.

В статье предлагаю тся два  метода теоретических пересчетов анализов, позволяю 
щих непосредственно сопоставить метаморфические породы и их вероятны е аналоги в 
ряду  карбонатны х и карбонатно-глинисты х отлож ений. П ервы й метод — перерасчет 
анали за  метаморфической породы (мраморы , кальцифиры , диопсид-плагиоклазовы е 
сланцы) на возм ож ны й компонентный состав исходного осадка. Второй — перерасчет 
анализа осадочной породы  на минералы соответствую щ их м етаморфических фаций 
с целью  определения вероятны х ассоциаций м инералов и сравнения их с наблю даемы ми 
парагенезисам и м етаморфических пород.

Таблиц 7, иллю страций 1, библиография — 28 названий.

У Д К  552.16 : 552,5(470.21)
Некоторые литологические особенности метаморфических толщ, вмещающих верхнепо- 
нойские граниты (Кольский полуостров). Ожогин В. А. Сб. «П роблемы  осадочной гео
логии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 44— 55.

Н а основании изучения литологии, минерального и химического состава пород 
осадочно-метаморфического ком плекса докембрия, параллелизуем ого по возрасту с по
родам и серии кейв, автор приходит к вы воду, что осадочными аналогам и слагаю щ их 
комплекс слоистых кварцитов, высокоглиноземистых сланцев, слю дяно-кварцевы х слан 
цев и гранат-биотитовы х гнейсов являю тся соответственно кварцевы е пески, песчани
стая глина сущ ественно каолинового состава, олигомиктовые пески, песчанистая глина 
гидрослю дистого состава. Автор сопоставляет описываемые осадочно-метаморфические 
образования с определенными форм ациям и ф анерозоя.

Т аблиц 3, иллю страций 6, би бл и о гр аф и я— 19 названий.

У Д К  552.163(470.21)
Некоторые особенности минералогии пород гранулитовой формации Кольского полу
острова в связи с их происхождением. Горощенко Г. Л. Сб. «П роблемы  осадочной гео
логии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970, Стр. 56— 79.

В статье разбираю тся особенности м инералогии и химического состава пород гра- 
мулитовой формации Кольского полуострова — различны х гранулитов и пироксеновых 
кристаллических сланцев. Н а основании этих данны х автор приходит к выводу, что ис
ходными породами для  гранулитов послуж или песчано-глинистые отлож ения, со д ер ж а
щие отдельны е прослои типа граувакк, при м етам орф изм е которы х возникли пироксе- 
новые сланцы.

Т аблиц 7, иллю страций 8, библиография — 35 названий.

У Д К  (551.311.231) (470.22)
О признаках первично-элювиального генезиса некоторых метаморфических пород Ка
релии. Корякин А. С. Сб. «Проблемы осадочной геологии докембрия», вып. 3, М., 
изд-во «Н едра», 1970. Стр. 80—98.

В статье излож ены  результаты  комплексного изучения кварц-серицитовой породы, 
располагаю щ ейся в разрезе  м еж ду гранитам и кристаллического фундам ента и осадоч
ными породами ятулия. Описаны изменения текстурно-структурны х особенностей и пре
образования м инералов в гранитах вверх по разрезу  от неизмененных гранитов до 
кварц-серицитовой породы. П риводится сравнительны й анализ химического и м инераль
ного состава кварц-серицитовой породы и подстилаю щ их гранитов. С опоставляется по
ведение породообразую щ их элементов в описываемых породах и в постпротерозойских 
корах  вы ветривания. По мнению автора, изученные разрезы  доятулийских пород пред
ставляли  собой низы профиля коры вы ветривания каолинитового типа. Породы  испы
тали  метам орфизм  в условиях фации зеленых сланцев.

Т аблиц 3, иллю страций 8, библиограф ия — 60 названий.
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УДК (551.71) (477.71)

Некоторые вопросы литологического изучения метаморфической толщи Центрального 
Приазовья. Полуновский Р. М., Белевцева А. И. Сб. «П роблемы осадочной геологии до
кембрия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 99— 107.

А вторами проведено детальное литологическое изучение и увязка разрезов  многих 
участков Ц ентрального П риазовья. Выделены опорные горизонты. П ри азовская  гнейсо
вая  серия разделена на две свиты — темрю кскую  и сачкинскую  (с двум я подсвитам и), 
отличаю щ иеся по набору пород, их процентному соотношению и последовательности 
чередования их в разрезе. В кварцитах  и высокоглиноземистых гнейсах обнаруж ены  
косая  слоистость и бластопсам м итовы е структуры. Д л я  восстановления первичного со
става пород по химическим анализам  были применены м етод тетраэдров Ниггли, о бра
ботка анализов на ди аграм м ах  С имонена и метод сравнения со средними химическими 
составам и  осадочны х пород. Все это позволяет рассм атривать породы гнейсовой серии 
как  типично осадочные образования, м етам орф изованны е в условиях амф иболитовой и 
гранулитовой фаций, и восстановить палеогеограф ию  района в период их отлож ения.

Таблиц 1, иллю страций 4, библиография — 4 названия.

У Д К  (551.71) (571.5)
Ритмостратиграфия и некоторые особенности формирования мамской параметаморфи- 
ческой толщи (междуречье Большой—Чуй—Согдиондона). Леонтьев Г. И. Сб. «П ро
блемы осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 108— 112.

Н а основании корреляции методом графической коннексии 5 детальны х разрезов  
мамской толщ и, охваты ваю щ их стратиграф ический интервал от верхов витимской до 
верхов конкудерской свиты, изученная часть мамской толщ и расчленена на два  м ега
ритма: нижний — терригенно-глинистый, верхний — карбонатно-терригенны й, и на 11 
мезоритмов. М ега- и мезоритмы сопоставлены  с подразделениям и принятой для  района 
стратиграф ической ш калы. П роведенны е исследования подтвердили представления о 
первично-осадочном происхож дении мамской толщ и и позволили отнести ее к аспидной 
формации, флиш оидной субформ ации в общ ем ряду  осадочны х формаций.

Таблиц 1, иллю страций 2, библиограф ия — 12 названий.

У Д К  549.514.81 (552.5 : 552.313) (571.5)
Обломочные цирконы в глубокометаморфизованных осадочных и вулканогенных поро
дах докембрия некоторых районов Сибири. Савельев А. А., Хильтова В. Я. Сб. «П роб
лемы  осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 113— 119.

В плане дальнейш его развития цирконового м етода исследования м етам орф ичес
ких толщ  авторы  изучили сравнительную  гранулометрию  цирконов и породообразую щ их 
м инералов из обломочных пород различного возраста и пришли к вы воду, что по р а з 
мерности циркона м ож но восстановить гранулометрический состав исходных осадков, 
глубоко измененных метаморф ических пород. О бломочные цирконы авторы  использо
вали в качестве критерия для  вы деления среди метаморфических пород первично-хемо- 
генных, терригенных и эф ф узивны х разностей.

И ллю страций 3, библиография — 12 названий.

У Д К  (551.3.051.6 : 551.21) (470.21)
Соотношение и характер процессов осадконакопления и вулканизма в геологической 
истории Печенги. Предовский А. А., Воинов А. С., Загородный В. Г., Федотов В. Г., 
Ахмедов А. М. Сб. «П роблемы  осадочной геологии докембрия», вып. 3, М., изд-во 
«Н едра», 1970. Стр. 120— 131.

В статье сделана попытка реконструкции палеотектонического реж им а седимен
таций и вулканизм а на основе сочетания общ егеологических методов и методов палео- 
тектонической интерпретации химизма м етаосадочны х пород по детально изученным 
разрезам  среднепротерозойского осадочно-вулканогенного комплекса северного кры ла 
Печенгского синклинория. П роведено расчленение вулканогенны х толщ . У становлено, 
что на общем фоне возрастания основности магматического м атериала от первой из 
выделенных толщ  к четвертой, наблю даю тся пять эта-пов, в пределах которы х основ
ность вверх по разрезу  сниж ается. В ы явлены  четыре основных переры ва в истории пе
ченгского комплекса, наиболее длительны е из которы х фиксирую тся последую щ ими тол
щ ам и вы сокодиф ференцированны х осадков — продуктов перемы ва кор вы ветривания. 
По мнению авторов, среднепротерозойский комплекс Печенги превосходит рам ки одной 
серии.

Таблиц 1, иллю страций 5, б и б л и о гр аф и я— 11 названий.

У Д К  (552.4.051) (470.21)
Реликты эффузивов в породах амфиболитовой фации метаморфизма (на примере Коль
ского полуострова). Горяйнов П. М. Сб. «П роблемы осадочной геологии докембрия», 
вып. 3, М., изд-во «Недра», 1970. Стр. 132— 143.
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П одробно описаны реликтовы е апоэфф узивны е структуры  в лептитах, ам ф иболи
тах и очковых гнейсах ж елезисто-крем нистой ф ормации П риим андровского района. И зу 
чение этих структур и других особенностей пород ф ормации позволило автору  рассм ат
ривать амф иболиты  как  м етам орф изованны е основные, а очковые гнейсы и лептиты 
как кислые и отчасти средние эф фузивы . О писаны  условия, способствую щ ие сохране
нию реликтовы х структур 'в породах амф иболитовой фации м етам орф изм а.

И ллю страций 9, библиограф ия —  17 названий.

У Д К  (551.224) (— ) (470.21)

Жерловые и субвулканические образования печенгской серии. Мирская Д. Д. Сб. «П ро
блемы осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 144— 152.

И злож ены  результаты  изучения м етавулканических пород печенгской протерозой
ской осадочно-вулканической серии. С убвулканические образования, по составу близ
кие к вмещ аю щ им эф ф узивам , представлены  габбро-диабазам и , диабазовы м и порфири- 
тами, ди абазам и  и слагаю т пластовы е и ш токообразны е тела. Н а  границе первой и 
второй вулканогенны х толщ  серии обнаруж ены  образования ж ерловой  фации, пред
ставленные эруптивной брекчией, свидетельствую щ ие о развитии вулканизм а не только 
трещ инного, но и центрального типа. Н ахож ден ие в эруптивной брекчии обломков 
гранита, их криптовая структура, особенности хим изм а пород ортофиро-альбитоф иро- 
вой группы второй вулканогенной толщ и позволило вы сказать предполож ение о во з
можности образования кислых эф ф узивов за  счет ассимиляции и плавления гранитов 
основания в области глубинных или пром еж уточны х очагов. Отмечены участки, где сре
ди вулканических пород могут быть обнаруж ены  реликты вулканических аппаратов.

Т аблиц 1, иллю страций 5, библиография — 3 названия.

^ Д К  (552.313) (470.21)
Кислые эффузивы второй вулканогенной толщи Печенги. Гилярова М. А. Сб. «П робле
мы осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 153— 169.

В статье детально  описаны разрезы  толщ и с анализом  минералогических, текстур- 
но-структурны х и химических особенностей эф ф узивов. У становлено, что переслаиваю 
щиеся с ди абазам и  кислые эф ф узивы  верхней части вулканогенной толщ и образую т не 
дайковы е тела, а лавовы е покровы . Кислые эф ф узивы  и ди абазы  являю тся дифф ерен- 
циатам и родоначальной основной магмы, богатой щ елочами, кремнеземом, водой и 
ж елезом , причем диф ф еренциация и на глубине и на месте происходила путем лик
вации.

Т аблиц 2, иллю страций 4, библиограф ия — 8 названий.

У Д К  551.21 : 56(111) : 552.54(470.21)
вулканизм и некоторые палеонтологические и литолого-геохимические особенности кар
бонатных толщ Печенги. Любцов В. В., Ахмедов А. М., Предовский А. А. Сб. «П робле
мы осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 170— 176.

Л итолого-палеонтологические и геохимические исследования органогенных долом и
товых пород, располагаю щ ихся в верхах второй и третьей осадочны х толщ  печенгского 
комплекса, позволили восстановить палеогеограф ическую  и палеотектоническую  обста
новку их седиментации. Они ф орм ировались в условиях мелководны х и умеренно-глу
бинных бассейнов с аном альны м  соляным реж им ом  лагунного типа. О нколитовы е д оло
миты накапливались на меньш их глубинах, чем строматолитовые. О рганогенны е д оло
миты в р азр езах  Печенги отмечаю т м аксим ально спокойные этапы  седиментации. П о 
явление в верхних частях  разрезов  долом итов прослоев терригенны х и туфогенны х по
род фиксирует переход к ож ивлению  тектонической деятельности  и новому этапу  вул
канизма.

Т аблиц 1, иллю страций 7, би бл и о гр аф и я— 11 названий.

УД К (552.313) (470.22)
Фации ятулийского вулканического комплекса Центральной Карелии. Соколов В. А., 
Галдобина Л. П., Светов А. П., Хейсканен К■ И. Сб. «П роблемы  осадочной геологии 
докембрия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 177— 191.

По условиям и м еханизм у образования среднепротерозойской ятулийский ву л ка
ногенный комплекс объединяет разнообразны е породы, являю щ иеся производны ми б а 
зальтовой магмы.

В среднепротерозойском ятулийском вулканогенном комплексе по условиям и м е
ханизм у образования пород, по взаимоотнош ениям с вмещ аю щ ими породами (средой) 
выделено три генетически различны х р яда  фаций: интрузивный с силлово-лакколитовой 
и ш токовой фациями, субвулканический с ж ерловой, дайковой и фацией подводящ их 
магматических кан алов и вулканический с ф ацией текучих л ав , фум арольно-сольф атар-

326



ной и эксплозивной. О тлож ения последних двух  фаций прослеж ены  в различных ф а 
циях седиментогенеза — в бассейновой (хемогенной и терригенной), в прибреж ной и 
континентальной.

Таблиц 5, иллю страций 5, би б л и о гр аф и я— 18 названий.

У Д К  (551.211) (470.22)

О некоторых закономерностях карельского вулканизма восточной части Балтийского 
щита. Негруца В. 3 . Сб. «П роблемы  осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., 
изд-во «Н едра», 1970. Стр. 192— 206.

В ы явлены  законом ерности развития вулканизм а в пространстве и во времени. О б
н аруж ена зон альн ая взаим освязь м еж ду  вулканизм ом  и вулканогенно-осадочны ми и 
структурно-метаморф ическими процессами. В зависимости от мощности вулканогенны х 
о бразований  вы делены  4 зоны — Ц ентрально-К арельская  (от 0 до 1000 м), Ю го-запад- 
но-К арельская и С еверо-восточно-К арельская (от 1000 до 3000 м) и К ольско-Б елозер- 
ская  (выш е 3000 ж ). О т первой к четвертой зоне повы ш аю тся глубоководность фации, 
мощ ность осадочны х толщ , интенсивность дислокаций и степень м етам орф изм а. Химизм 
вулканизм а изменяется от исклю чительно основного до сочетания основного с кислым 
и средним. У становлено, что в циклично построенных толщ ах восточной части Б алтий
ского щ ита осадочны е породы слагаю т нижние, трансгрессивные части, а вулканоген
ные приурочены к  верхним регрессивным частям  циклов. У становлено ш есть пароксиз
мов вулканизм а карельского времени. Д а н а  подробная характеристика палеогеограф и
ческих и структурно-форм ационных условий образования осадочно-вулканогенны х толщ  
карелид восточной части Балтийского щ ита.

Таблиц 1, иллю страций 4, библиограф ия — 24 названия.

У Д К  (551.21) (551.3.051)
О влиянии ятулийского вулканизма на осадкообразование. Соколов В. А., Галдоби- 
на Л. П., Рылеев А. В., Светов А. П., Хейсканен К. И. Сб. «П роблемы  осадочной 
геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 207—212.

Н а основании изучения м атериалов по геологии, литологии и минералогии ятулий
ских пород установлено значительное влияние вулканизм а на осадкообразование. П р я 
мое влияние вы разилось в приносе пирокластического и вулканогенно-хемогенного м а
териала, что установлено с помощью сравнительного статистического анали за химиче
ских составов бесспорно эндогенных и экзогенных пород ятулия со среднеятулийскими 
глинистыми сланцам и. В ы сказано предполож ение о генетической связи  с вулканизм ом  
хемогенных кремнистых скоплений, а так ж е  обогащ ения среднеятулийских пород в ряде 
участков фосфором и бором. У становлено и косвенное влияние вулканизм а —  привнос 
в бассейны седиментации м атериала (как  терригенного, т ак  и элементов, переш едш их 
в раствор), полученного при разруш ении ятулийских основных эф фузивов.

Таблиц 1, библиограф ия — 6 названий.

У Д К  551.21/551.3.05 : 551.72(470.22)
Эволюция нижнепротерозойского вулканизма и осадконакопления на примере некото
рых структур Карелии. Богданов Ю. Б. Сб. «П роблемы  осадочной геологии докембрия», 
вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 213— 222.

П риводится анализ характерны х разрезов  ниж непротерозойских образований  по 
трем структурно-ф ациальны м  зонам , позволивш ий вы явить специфические черты ву л ка
нических и седиментационны х процессов д л я  каж дой  зоны. Д л я  восточной зоны х а р ак 
терно ш ирокое развитие гнейсовой (вы сокоглиноземистой) терригенной, возникш ей в при- 
бреж но-м орских условиях, вулканогенно-спилитовой формации, для  центральной — спи- 
лито-кератоф ировой, колчеданной, реж е  кремнисто-ж елезистой, д л я  западной  — тер- 
ригенно-вулканогенной и вулканической (лептитовой) ж елезисто-крем нистой формации. 
Установлена вы сокая степень дифф еренциации осадков, м еняю щ аяся по разрезу . Это 
обнаруж ивается  и по полож ению  точек анализов пород на диаграм м ах , построенных 
по м етоду Симонона.

И ллю страций 8, библиограф ия — 21 название.

У Д К  552.181 : 552.313(470.22)
Парагенетические ассоциации пород вулканогенных железисто-кремнистых формаций 
Карелии и условия их формирования. Чернов В. М. Сб. «П роблемы  осадочной геоло
гии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 223— 243.

Установлено, что гим ольская серия слож ена м етам орф йзованны м и осадочно-вул- 
каническими породам и двух  циклов седиментации. В первый цикл происходило форми
рование терригенно-вулканической (лептитовой) и сменяю щ ей ее по простиранию , спи- 
лито-диабазовой  ж елезисто-крем нистой формации. Во втором цикле бы ла сформ ирована 
вулканическая (лептитовая) ж елезисто-крем нистая форм ация. О пределение первичной
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генетической природы ряда  структурно-текстурны х, минералогических и химических осо
бенностей пород позволило провести парагенетический анализ и восстановить палеоф а- 
циальные и палеотектонические условия их седиментации. У станавливается взаим о
связь докембрийского ж елезонакопления со структурно-тектоническими элементами 
земной коры.

Таблиц 1, иллю страций 10, библиография — 7 названий.

У Д К  551 : 224 : 551.72(470.22)

Вулканические аппараты в ятулии (среднем протерозое) Центральной Карелии.
Светов А. П., Голубев А. И. Сб. «П роблемы осадочной геологии докембрия», вып. 3, 
М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 244—252.

Авторы провели комплексные исследования среднепротерозойских вулканогенных 
толщ  Ц ентральной К арелии. В ы явлены  признаки, помогаю щ ие установить м естополож е
ние вулканических аппаратов палеовулканических м етам орф изованны х толщ . Д л я  р ай 
онов располож ения древних центров лавовы х излияний характерны  наибольш ая м ощ 
ность и число лавовы х потоков, м аксим альное площ адное распространение грубобломоч- 
ного м атериала вулканических выбросов с минимальной степенью их сортировки и ока- 
танности и больш ое количество продуктов поствулканической ф ум арольно-сольф атар- 
ной деятельности. В аж ны м  признаком являю тся первичные текстуры  пород, свидетель
ствую щ ие об интенсивном выделении летучих из лавы  и позволяю щ ие зам ерить н а 
правления течения лав. Н амечены  участки предполагаем ого располож ения вулканиче
ских аппаратов  в различных вулканических зонах ятулия. П одробно описаны остатки 
одного из обнаруж енны х вулканических аппаратов — Гирвасского вулкана.

И ллю страций 5, библиограф ия — 14 названий.

У Д К  552. 313(470.22)

Вулканиты кряжа Ветреный пояс (юго-восток Балтийского щита). Куликов В. С. Сб. 
«П роблем ы  осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. 
Стр. 253—265.

Впервые вулканический комплекс среднепротерозойской серии Ветреного пояса 
расчленен на составляю щ ие его покровы, определена первичная ориентировка покровов 
в пространстве, вы делена ж ер л о в ая  ф ация, представленная вулканической брекчией, 
и эф ф узивная (субф ация текучих л ав ). Выделены две  группы покровов — покровы пи- 
критовых и пироксеновых базальтов. М ощ ные покровы ф орм ировались в два  этапа. 
П ервы й — затвердение с частичной кристаллизацией верхней половины покрова и ни ж 
ней зоны  закал ки  ср азу  после излияния л ав  в водной среде. Второй —- становление 
нижней части покрова, где основным формирую щ им ф актором  является  кристаллиза
ция в условиях гравитационно-кинематической дифференциации. Б азальты  содерж ат  
0,1—0,34% Сг. О б разования ж ерловой  фации связаны  с последними этапам и вулкани
ческой деятельности. С опоставление вулканитов серии Ветреного пояса с эф ф узивам и 
суйсарской и печенгской (4-я толщ а) серий позволяет поставить вопрос о выделении на 
Балтийском  щ ите единой среднепротерозойской магматической формации, близкой к 
трапповой.

Таблица 3, иллю страций 3, библиограф ия — 10 названий.

У Д К  552.323(470.22)

О кислых вулканогенных породах района оз. Шуезеро (Центральная Карелия).
Пекки А. С., Кулмала Т. К■ Сб. «П роблемы осадочной геологии докем брия», вып. 3, М., 
изд-во «Н едра», 1970, Стр. 266— 273.

Кислые вулканогенны е породы верхней части тунгудской свиты образую т пласто
образны е, согласные с перекрываю щ ими и подстилаю щ ими породами, и ж ильны е тела. 
Все разновидности кислых пород связаны  пространственно и имеют ряд  особенностей 
(наличие порфировых зерен голубоватого опаловидного квар ц а, сущ ественное преоб
ладание КгО над  N a20 ,  низкое содерж ание щ елочноземельных компонентов и вы со
к о е — крем н езем а), отличаю щ их их от других пород района и свидетельствую щ их о при
надлеж ности кислых пород к единому вулканическому комплексу. П ластообразно  з а 
легаю щ ие породы  отнесены к эф ф узивной фации, в основном к эксплозивной субфации 
(темно-бурые сланцы  и конгломераты , соответственно туфы и лапиллии, м еланократо- 
вые кварцевы е порфиры — липаритовая л ава , брекчиевидные породы — реликты рас
трескавш ихся корок лавового потока). Л ейкократовы е кварцевы е порфиры (ж ильны е 
образования) отнесены к субвулканической фации.

Таблиц 1, иллю страций 5, библиограф ия — 8 названий.
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УДК 551.21 : 553.661.2(470.22)
О вулканизме и сульфидном рудообразовании в нижнем протерозое Карелии.
Робонен В. И. Сб. «П роблемы осадочной геологии докембрия», вып. 3, М., изд-во «Н ед
ра», 1970. Стр. 274—279.

Изучение разрезов  по четырем районам  К арелии поволило определить последова
тельность геологического развития территории в нижнем протерозое и определить гео
логическую  позицию и генезис сульфидны х руд. К ак  и в более м олоды х образованиях  
из различны х районов м ира, ниж непротерозойские колчеданны е руды  К арелии включены 
в осадочно-туфогенную  толщ у, перекрыты туф ам и кислого состава и залегаю т на л а 
вах  кислого или среднего состава, перекры ваю щ их вулканиты  основного состава. Это 
свидетельствует об однотипности условий ф орм ирования колчеданны х руд с нижнего 
протерозоя по настоящ ее время. В ы делено д ва  генетических типа колчеданны х руд: 
пиритовые руды — генетические, хемогенно-осадочные, источником для  которы х послу
ж или продукты  подводной газогидротерм альной деятельности, и пирротиновые — эпи
генетические, ф орм ировавш иеся при воздействии метаморфических растворов на пи
ритовые залеж и.

Иллю страций 1, библиограф ия — 31 название.

У Д К  550.422 : 552.56(470.22)

Главные закономерности распределения химических элементов в вулканогенных желези
сто-кремнистых формациях докембрия Карелии. Чернов В. М., Горьковец В. А. Сб. 
«П роблемы  осадочной геологии докем брия», вып. 3, 1970. Стр. 280—297.

У становлено, что в ф ациальном  профиле ж елезисто-крем нисты х ф ормаций гимоль- 
ской серии сочетаю тся два  типа распределения химических элементов. П естры й тип х а 
рактерен для фаций, ф орм ировавш ихся вблизи вулканических очагов, а сглажено-упо- 
рядоченный тип — для  удаленны х от вулканических очагов фаций. Региональны й м е
там орфизм  ж елезисты х кварцитов зеленосланцевой, эпидот-амф иболитовой и ам ф ибо
литовой фаций протекал без привноса и выноса главны х петрогенных элементов. М икро
элементы при м етам орф изм е были подвиж ны. Н екоторы е литолого-петрографические 
типы пород содерж ат  повыш енные концентрации ряда  микроэлементов, что представ
ляет  интерес для  поисков руд.

Т аблиц 3, иллю страций 4, библиография — 8 названий.

У Д К  552.313(470.22)
Опыт палеовулканических исследований ятулийских вулканогенных толщ Карелии.
Соколов В. А., Светов А. П. Сб. «П роблемы осадочной геологии докембрия», вып. 3, М., 
изд-во «Н едра», 1970. Стр. 298— 304.

И злагается  м етодика исследования измененных основных пород ятулия, позволив
ш ая  авторам  вы делить среди них первично-эффузивны е и интрузивны е образования. 
К ритериям и послуж или морфология, характер  вертикальны х разрезов, тип пластовой 
отдельности тел основных пород, особенности контакта с вмещ аю щ ими породами и 
петрохимические особенности основных пород из различны х тел. Кроме того, в отличие 
от интрузивных эф ф узивны е образования обнаруж иваю т строгую  приуроченность 
к определенным частям  циклично построенных толщ  ятулия. П риведено ф ациальное 
расчленение ятулийского вулканического комплекса. Основные породы использованы 
для  реш ения различны х вопросов геологии ятулия.

Б и б л и о гр аф и я - 16 названий.

У Д К  (552.313) (470.21)
К методике изучения древних вулканических толщ. Козлов М. Т. Сб. «П роблемы оса
дочной геологии докем брия», вып. 3, М., изд-во «Н едра», 1970. Стр. 305—310.

Н а примере изученных автором  разрезов  (по обнаж ениям  и скваж инам ) вулкано
генной толщ и им андра-варзугской серии устанавливаю тся признаки распределения тек
стурно-структурны х особенностей на профиле потока, характер  профилей плотности, 
пористости и магнитной восприимчивости пород и др., позволяю щ ие определять гр а 
ницы, полож ение подош вы и кровли, первоначальны й наклон поверхности потоков в 
древних м етам орф изованны х вулканогенны х толщ ах.

И ллю страций 4, библиограф ия — 10 названий.
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УДК (552.163) (470.21)

Роль поствулканических гидротермальных процессов в диафторических преобразова
ниях докембрийских пород Мурманского структурно-тектонического блока. Костин В. А., 
Костина Н. А. Сб. «П роблемы осадочной геологии докембрия», вып. 3, М., изд-во «Н ед
ра», 1970. Стр. 311— 323.

Д иаф торические изменения проявляю тся в интенсивном развитии альбитизации, 
серицитизации, хлоритизации и эпидотизации и затраги ваю т все породы изученного 
к р ая  от ниж неархейских гиперстеновы х диоритов до протерозойско-палеозойских (?) 
д аек  ди абазов . П роцессы ди аф тореза  пространственно связаны  с зонам и тектонических 
наруш ений. Вынос ж ел еза  и резкое сокращ ение содерж ания м агнетита вы звало изме
нение магнитной восприимчивости пород и х ар актер а  магнитного поля подвергш ихся 
диаф торезу  пород. О бработка полуколичественных анализов методом математической 
статистики позволила установить р я д  элементов-примесей, что у казы вает  на возм ож 
ность возникновения концентраций галенита, сф алерита, касситерита, молибденита и 
золота особенно в восточной части М урм анского блока и в зоне его обрамления.

Т аблиц 5, иллю страций 4, би бл и о гр аф и я— 16 названий.
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