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ПЕРЕЛІК УМОВНИХ СКОРОЧЕНЬ
КНП  (  Корсунь-Новомиргородський плутон
КП     (  Коростенський плутон

КРР   (  Кіровоградський рудний район

АРГК (  анортозит–рапаківігранітний комплекс

УЩ    ( Український щит

СЕП   ( Східноєвропейська платформа
АМЧГ( анортозит-мангерит-чарнокіт-гранітова асоціація
К вид. ( коефіцієнт подовження кристалів циркону
f         ( показник залізистості мінералів
An       ( анортит
Fa        ( фаяліт
Ab       ( альбіт
Bt        ( біотит
ВСТУП

1. Актуальність теми. Асоціація порід анортозит-рапаківігранітних комплексів (АРГК) здавна привертає увагу геологів. Складні багатофазні інтрузиви, в яких габро-анортозити асоціюють з гранітами рапаківі, присутні практично на всіх континентах, де є індикаторами процесів тектонічної активізації древніх докембрійських платформ. З породами комплексів генетично пов’язані промислові родовища титану, фосфору, рудопрояви олова, ванадію, скандію, цирконію, п’єзокварцю та декоративного каміння. Класичними представниками АРГК на Українському щиті (УЩ) є Коростенський (КП) та Корсунь-Новомиргородський (КНП) плутони. Порівняно з детально вивченим КП, для КНП до сих пір достеменно не з’ясовано вікові співвідношення між окремими різновидами порід, а також походження їх вихідних розплавів. 

2. Зв'язок роботи з науковими програмами, планами, темами. Дослідження виконувались відповідно до програми всебічного цілеспрямованного вивчення Інгульського мегаблоку УЩ, а также за темами: 1) № 717. Державний реєстраційний № 0108U003903. Моніторинг та уточнення «Кореляційної хроностратиграфічної схеми раннього докембрію УЩ»; 2) «Глибинна будова та геодинамічний розвиток Інгульського мегаблоку Українського щита у зв’язку з пошуками стратегічних видів корисних копалин» 2013-2015 рр., № ΙΙ-3-13. 

3. Мета та завдання дослідження. Мета досліджень: визначити час і послідовність формування порід КНП та генезис (верхня кора чи мантія) вихідних розплавів. В процесі постановки роботи досліджувалися та визначалися: 1) мінеральний склад та петрографічні особливості порід; 2) мінералогічні особливості кристалів циркону як основного мінерала-геохронометра; 3) вік порід U-Pb ізотопним методом за цирконом; 4) ізотопний склад стронцію в апатиті та плагіоклазі та самарій-неодимові ізотопні системи валових проб порід КНП.

Об’єктом досліджень є Корсунь-Новомиргородський плутон. 

Предметом дослідження є породи Корсунь-Новомиргородського плутону. 

Методи дослідження: 1) польові геологічні – вивчення геологічних співвідношень між різновидами порід КНП; 2) петрологічні дослідження з виявленням структурно-текстурних особливостей порід, їх хімічного та мінерального складу; 3) оптико-мінералогічні та електронно-мікроскопічні – визначення особливостей внутрішньою будови кристалів циркону як мінерала-геохронометра; 4) радіогеохронологічні дослідження – визначення ізотопного віку уранвмісних мінералів за допомогою U-Pb ізотопного методу; 5) ізотопно-геохімічні – дослідження ізотопного складу стронцію та неодиму як індикаторів генезису порід та вихідної речовини: а) визначення ізотопного складу стронцію в апатиті; б) вивчення Rb-Sr ізотопної системи плагіоклазів; в) вивчення Sm-Nd ізотопної системи валових проб гірських порід.
Наукова новизна отриманих результатів.

1. З’ясовано, що породи АРГК КНП були сформовані у віковому інтервалі 1,8-1,74 млрд років тому внаслідок проявлення близьких за часом таких етапів магматизму:

1). 1,8-1,79 млрд років тому - білі анортозити 
2). 1,77-1,74 млрд років формувались мезократові різновиди анортозитів Городищенського масиву та основний обсяг габроїдів Городищенського та Новомиргородського анортозитових масивів; 

3). 1754-1748 млн років тому - інтрузія крупноовоїдних гранітів рапаківі, їх пегматитів та монцонітів;

Показано, що в КНП присутня більш складна послідовність формування порід, ніж це вважалось попередніми дослідниками. Вперше у КНП виявлено ранню фазу габроїдів – білі анортозити та визначено вік початку формування основного обсягу анортозитів Городищенського масиву ( 1,77 млрд років тому.

2. Вперше у всіх головних різновидах порід КНП виявлено та досліджено складну внутрішню будову цирконів, що обумовлена комбінацією різновікових його генерацій та наявністю значної кількості реліктового циркону, вік якого знаходиться в інтервалі 1,85(1,8 млрд років.
3. Вперше для порід КНП досліджено Rb-Sr та Sm-Nd ізотопні системи та показано, що у формуванні вихідних розплавів гранітоїдів та значною мірою габроїдів суттєву роль відігравала верхньокорова речовина. Вихідні розплави ранніх фаз габроїдів мають змішані мантійно-корові джерела. 

4. За реліктовими зернами монациту вперше отримана дата можливого віку субстрату – 2,08 млрд років. 

5. Проведені дослідження свідчать про присутність парагенетичного зв'язку (єдине мантійне джерело енергії та флюїдів) у формуванні порід АРГК КНП та урановорудної мінералізації альбіт-уранової формації. Це підтверджується їх синхронним утворенням та результатами досліджень Rb-Sr ізотопної системи порід КНП та альбітитів Кіровоградського рудного району (КРР).

Достовірність отриманих результатів забезпечується значним обсягом прецизійних геохронологічних та геохімічних досліджень на сучасному аналітичному рівні. Частково ці отримані результати узгоджуються з попередніми, але більшість з них є оригінальними і дають змогу по-новому інтерпретувати послідовність формування порід КНП та їх петрогенезис. 

Практичне значення отриманих результатів. Виконані дослідження значною мірою уточнюють вікові рубежі формування КНП. Показано генетичний зв'язок вихідних розплавів з матеріалом кори та мантійними джерелами. Присутність в породах КНП реліктових зерен мінералів більш давнього віку може свідчити про зв’язок між породами КНП та більш древніми кристалічними породами центральної частини Інгульського мегаблоку, що розширює уявлення про джерела формування КНП. Встановлено вік формування порід КНП та пов’язаного з ним зруднення титану, фосфору та інших корисних копалин.

Особистий внесок здобувача. В основу роботи покладено фактичний матеріал зібраний автором під час роботи в лабораторії прецизійних аналітичних досліджень УкрДГРІ. У публікаціях з співавторами [2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9, 10] безпосередньо дисертантом виконані пеотрографічне вивчення порід, оптичні дослідження циркону, виготовлення полірованих препаратів циркону та їх електоронно-мікроскопічні дослідження, відбір кристалів циркону для геохронологічного датування, аналіз та інтерпретація геохронологічних та ізотопно-геохімічних даних, формулювання висновків. 
Апробація результатів дисертації. Результати досліджень доповідались на Міжнародній науково-практичній конференції «Стратиграфия, геохронология и корреляция нижнедокембрийских породных комплексов фундамента Восточно-Европейской платформы» (Киев, 2010), науковій конференції «Гранитоиды: условия формирования и рудоносность» (Киев, 2013). Автор брав участь у написанні глави «Геологическое строение КРР» у книзі «Кировоградский рудный район. Глубинное строение. Тектонофизический анализ. Месторождения полезных ископаемых» под редакцией академика НАН Украины В.И. Старостенко и чл.-корр. НАН Украины О. Б. Гинтова. (Киев, 2013).

Публікації. За результатами досліджень опубліковано шість наукових статей з співавторами, три тези доповідей, представлених на міжнародних наукових конференціях України. Автор приймав участь у написанні глави до монографії. 
Структура та обсяг роботи. Дисертація складається з вступу, 6 розділів, висновків, списку використаних джерел (64 найменування). Містить 133 сторінки тексту, в тому числі 43 рисунки та 19 таблиць. 
Дослідження виконувались під керівництвом доктора геологічних наук, професора, чл.-кор. НАН України, заступника директора ІГМР НАН України, завідувача відділу радіогеохронології Степанюка Леоніда Михайловича, якому автор щиро вдячний за допомогу і підтримку в процесі виконання роботи. Окрему подяку автор висловлює докторам геологічних наук С.Г.Кривдіку та О.В.Митрохину, консультаціями яких він користувався в процесі виконання петрографічних досліджень. Автор висловлює щиру подяку Т.І.Довбуш та І.М. Котвіцькій за допомогу у виконанні хімічної підготовки проб для ізотопного аналізу, О.Б.Висоцькому та О.В.Зюльцле за мас-спектрометричні дослідження, В.О.Гаценко за допомогу у виготовленні фотографій порід та цирконів. Також автор щиро вдячний чл.-кор. НАН України О.Б. Гінтову та пров. н.с. відділу «Геомагнетизму» Інституту геофізики І.К. Пашкевич за постійну увагу, підтримку та консультації з кореляції отриманих результатів досліджень з геофізичними даними.

РОЗДІЛ 1
КОРОТКИЙ НАРИС ГЕОЛОГІЧНОЇ ВИВЧЕНОСТІ
КОРСУНЬ-НОВОМИРГОРОДСЬКОГО ПЛУТОНУ

Асоціація порід, що складає анортозит-рапаківігранітні комплекси (АРГК) здавна привертає увагу. Складні багатофазні інтрузиви, в яких габро-анортозити асоціюють з гранітами рапаківі, присутні практично на всіх континентах світу та є індикаторами тектонічної активізації давніх платформ [1]. З породами цих комплексів генетично пов’язані промислові родовища титану, фосфору, олова, ванадію, скандію, цирконію, кварцу, коштовного та декоративного каміння [2]. Класичними представниками АРГК на Українському щиті є Коростенський (КП) та Корсунь-Новомиргородський (КНП) плутони, а також породи Південно-Кальчицького масиву у Приазовському мегаблоці [2,3]. Порівняно з детально вивченими анлогічними плутонами СЕП [4], та КП, для порід КНП до сих пір достеменно не з’ясовані вікові співвідношення між окремими різновидами порід та генетичні особливості джерел вихідних розплавів [2], що обумовлює актуальність проведення досліджень КНП.
Перші відомості про геологічну будову КНП відносяться до 20-40 років минулого століття. В цей час було визначено обсяг порід, їх фаціальні та петрографічні різновиди. Зроблено перші припущення про умови залягання та походження КНП [5,6,7].
У 50-х роках минулого століття [5,8] граніти рапаківі та анортозити вперше об'єднуються в КНП. В його межах виділяють чотири масиви основних порід - Межіріченський, Городищенський, Смілянський, Новомиргородський та два великих масива гранітів рапаківі ( Корсунь-Шевченківський та Шполянський. Відзначався значний розвиток порід лужного та сублужного складу ( монцонітів та сієнітів. Більшість геологів [8,9,10,11] припускали магматичний генезис всіх різновидів порід, які були сформовані в результаті послідовного вкорінення розплавів основного та кислого складу.
У 60-70 рр. минулого століття в зв'язку з пошуками та розвідкою родовищ корисних копалин було проведено комплексне вивчення геологічної будови КНП. Великий внесок у ці дослідження були зроблені геологами Південно-Української та Черкаської геологорозвідувальних експедицій (фондові матеріали). Геологічним картуванням встановлено будову габро-анортозитових масивів. Центральну частину їх займали, практично мономінеральні анортозити. В крайових частинах масивів відзначався розвиток їх меланократових різновидів. Серед гранітів рапаківі було виділено велику кількість фаціальних різновидів, однак чітко виділити їх самостійні тіла не вдалося через постійну присутність між ними взаємних переходів.
Речовинний склад порід КНП вивчався Ю.В.Кононовим, К.І.Свєшніковим, В.С. Тарасенко, С.Г. Кривдіком, А.В. Митрохиним. Серед основних порід були виділені [12] головні їх різновиди, назви яких, в основному, залежали від присутності та кількістних співвідношень темноколірних мінералів - піроксенів та олівіну. Вперше виділені полевошпатові різновиди ультрамафітів ( норито-перидотити, гіперстеніти, троктоліти. Серед порід дайкового комплексу були визначені габро-діабази та діабазові порфірити, що подібні за хімічним складом до габроїдів плутону та лампрофірові різновиди порід у східному обрамленні КНП. Сублужні породи монцонітового ряду [12] були розділені на дві групи. Габро-монцоніти, що близькі за хімічним складом до габро-норитів та кварцові монцоніти, що є перехідними породами до гранітів рапаківі. Розглядалися вони як гібридні утворення, що об'єднують габро-анортозити та граніти в один петрологічний ряд. За даними буріння встановлена [13,14] двоповерхова будова масивів основних порід. Верхні горизонти масивів складені мономінеральними анортозитами. На нижніх рівнях були виявлені розшаровані серії порід ( від анортозитів, до меланократових габроїдів з прошарками ультрамафітів. У 90-х роках згідно з дослідженнями структурних свердловин центральної частини КНП були виділені автономні тіла габроїдів, що збагачені на рудні компоненти та відкрито Носачівське родовище ільменіту. Утворення рудних габроїдів деякі дослідники пов'язували з монцо-норитовим комплексом порід, який згідно з метаморфогенно-метасоматичною концепцією [15] було утворено шляхом гранітизації основних порід. Однак пізніше було виявлено зв'язок рудних покладів з самостійними тілами габроїдів [16], що були сформовані в зоні перетину декількох тектонічних структур.
Глибинна будова КНП вивчалась за допомогою геофізичних методів досліджень. Було визначено [17,18,19] пластиноподібне залягання тіл анортозитів та гранітів рапаківі, серед яких деякі дослідники передбачали [18] присутність окремих інтрузивних тіл з глибоким корінням. Регіональні мінімуми гравітаційного і магнітного полів, що спостерігаються в районі розвитку порід КНП трактуються [18] як розущільнення земної кори, а можливо і верхньої мантії. Пізніше, згідно з матеріалами інтерпретації сейсмічних даних, тектономагматичні процеси, що відбувалися в центральній частині Інгульського мегаблоку в ранньому протерозої, стали розглядатись як наслідок впливу літосферного астеноліту [20], в результаті розвитку якого на межі кора-мантія утворився мантійний діапір. Присутність «мантійної лінзи» на межі кора-мантія та аномально низька потужність кори під КНП дозволили припускати генетичний зв'язок формування КНП з мантійним діапіром [19].
Аналіз геологічних даних, отриманих для аналогічних утворень АРГК СЕП та УЩ [2,4,21,22] свідчать про більш раннє утворення базитових складових плутонів, відносно гранітоїдів. У різний час різними авторами виділялося від 2 до 11 інтрузивних фаз [2,4,13,21,22], присутність яких встановлено в аналогічних плутонах АРГК. Для КНП найбільш відома схема вікової послідовності утворення порід, що була запропонована К.І.Свєшніковим [13]. Виглядає вона наступним чином: 1 - розшаровані тіла анортозитів, норитів, габро, троктолітів, піроксенітів та перидотитів; 2 - жильні утворення порфірових норитів; 3 - середньозернисті монцоніти однорідної будови, що утворюють автономні тіла, січні до анортозитів, але прориваються гранітами рапаківі; 4 - жили дрібнозернистих монцонітів; 5 - граніти рапаківі та рапаківіподібні граніти плямистої будови; 6 - дайки лейкократових амфібол-біотитових гранітів; 7 - однорідні пластоподібні тіла, зональні та не зональні дайки біотитових гранітів, рідше гранодіоритів, діоритів, кварцових порфірів; 8 -  утворення пегматитових жил; 9 - дайки габро-діабазів; 10 - кварцові сієніти; 11 - сієніт-порфіри. Наведена схема свідчить про складне та багатофазне утворення КНП.
В середині минулого століття для вивчення складних докембрійських комплексів стали широко застосовуватися радіогеохронологічні методи досліджень. Ізотопно-геохронологічні дослідження порід КНП проводились в ІГМР НАН України з використанням уран-свинцевого ізотопного методу за цирконом. Перше значення віку 1750 ± 5 млн років було отримано в кінці 90 років [23] для гранітів рапаківі центральної частини КНП (с. Ташлик). Пізніше, Д.Н.Щербаком [24] були отримані ізотопні дати для анортозитів та монцонітів Городищенського масиву – 1720 ± 10 млн років (анортозит,с. Хлистуновка) та 1750 ± 5 млн років, ( монцоніт кар'єру Одеської залізниці ). Тривалий час вважалося, що породи КНП формувались у вузькому часовому інтервалі – 1750 - 1720 млн років, причому для гранітів рапаківі був отриманий більш давніший вік щодо анортозитів. Ці дані вимагали уточнення, так як не збігалися з геологічними спостереженнями та загально прийнятною думкою про більш раннє утворення основних порід. В якості головних рис циркону, що використовувався для датування, зазначались його однорідна внутрішня будова та морфологічна схожість, як в основних породах, так і в гранітоїдах [24].
Останнім часом, у зв'язку з програмою цілеспрямованого вивчення утворень Кіровоградського рудного району (КРР), була датована [25] ціла гамма порід КНП за індивідуальними зернами циркону. Було визначено вік рудних габроїдів Носачівського родовища ільменіту (1749 ± 13 і 1756 ± 3 млн років) та вміщуючих їх анортозитів (1754,3 ± 3,9 млн років) [26]. При обчисленні отриманих значень віку методом середньозважених значень були отримані наступні дати: анортозит, що вміщує рудні габроїди - 1759,4+9,5/-6,1 млн років, олівіновий норит - 1757,6+16/-6,1 млн років, норит - 1757,8+4,7/-7,5 млн років. Вік кварцових монцонітів та сієнітів Городищенського масиву складає - 1744 ±16 млн років та 1748 ± 6,9 млн років, відповідно.
Згідно з результатами попередніх дослідників [25,26], інтрузивна діяльність КНП відбувалася протягом досить вузького (20 або 30 млн років) періоду магматичної діяльності, яка фіксується в інтервалі 1,72-1,75 [26] або 1,76-1,74 млрд років [25]. У той же час, вік початку формування аналогічних утворень УЩ (КП та Південно-Кальчицький масив) складає 1,8 млрд років. Становлення КП та утворення усіх його різновидів порід відбувалося на протязі 60 млн років [21]. Крім того, в КП чітко виділяються [2] два великих етапи магматизму – 1,8 -1,78 та 1,77 – 1,74 млрд років, протягом яких відбувалось вкорінення базитових та кислих розплавів, що чергувались у часі.

1.1. Висновки.
1. Згідно з попередніми дослідженнями магматична активність КНП фіксується у вузькому часовому інтервалі 1,76-1,74 млрд років.
2. До теперішнього часу в КНП не були виявлені ранні інтрузивні фази основних порід. 

3. Усі ізотопно-геохронологічні дослідження та датування кислих, основних та сублужних порід проводилися тільки для центральної частини КНП.
4. Для порід КНП не проводилися дослідження ізотопних систем стронцію та неодиму, які є індикаторами генезису джерел вихідних розплавів.

РОЗДІЛ 2

ОСОБЛИВОСТІ ГЕОЛОГІЧНОЇ БУДОВИ 

 ІНГУЛЬСЬКОГО МЕГАБЛОКУ
Інгульський мегаблок розташований в центральній частині УЩ. В структурному відношенні він розглядається як проторифтогенна структура синклінорної будови та являє собою буферну зону [27], що розташована між жорсткими блоками з різними типами кори - Середньопридніпровським граніт-зеленокам’яним на сході та Середньобузько-Білоцерківським гранулітовим - на заході. Границя між західним та східним секторами УЩ співпадає з трансрегіональним тектонічним швом Херсон-Новомиргород-Смоленськ, який проходить через центральну частину Інгульського мегаблоку. З cуміжними мегаблоками межує по шовних зонах: Інгулецько-Криворізькій (ІКШЗ) та Голованівській (ГШЗ). Шовні зони являють собою складні структури, утворення яких пов’язане з геодинамічним розвитком регіону [28].

Глибинна будова мегаблоку характеризується нижчою потужністю кори (35-46 км) у порівнянні з шовними зонами (50-65км). Мінімальна потужність кори співпадає з тектонічним швом Херсон-Новомиргород-Смоленськ. На межі мегаблоку з ІКШЗ діоритовий шар залягає на поверхні Мохо, що розглядається [29] як наслідок розтягування кори в субширотному напрямку. Земна кора має двоярусну будову [27]. Нижня її частина складена породами гранулітового фундаменту [17,27]. Верхня утворена потужним граніто-гнейсовим шаром. Поверхня К2 залягає на глибинах 9,5-11,5 км. Рельєф поверхні Мохо [29] достатньо рівний, трохи піднятий в східній частині мегаблоку та значно диференційований в західній частині. В центральній частині мегаблоку поверхня Мохо має складну конфігурацію та утворює аномальну комбінацію субмеридіанальних та субширотних структур.
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Рис. 2.1. Тектонічне районування Інгульського мегаблоку УЩ [30]: 

1 – регіональні структури: I - міжрегіональна зона розсуву Херсон-Новомиргород-Смоленськ (вісьова лінія), II - Голованівська шовна зона, III - Інгулецько-Криворіжська шовна зона); 2  -  зони розломів (1 - Тальновська, 2 - Первомайська, 3 - Звенигородсько-Братська, 4 - Кіровоградська, 5 -  Суботсько-Мошоринська, 6 - Західно-Інгулецька, 7 - Криворіжсько-Кременчуцька, 8 - Смілянська, 9 - Бобринецька); 3 - масиви гранітоідів (1 - Богуславський, 2 - Уманський, 3 - Шевченківський, 4 - Липняжський, 5 - Вознесенський, 6 -Чигиринський, 7 - Кіровоградсько-Бобринецький, 8 - Долинський); 4 - контур КРР. А - Корсунь-Новомиргородський плутон; масиви гранітів рапаківі: А1 - Корсунь-Шевченківський, А2 - Шполянський; масиви габро-анортозитів: а -Межіріченський,  б - Городищенський,  в -  Смілянський, г - Руськополянський, д - Новомиргородський. Б - Новоукраїнський масив трахітоїдних гранітів. 

У зоні перетину вісьового підняття мегаблоку з субширотним Суботсько-Мошоринським розломом фіксується мантійний прогин [29].

В плані блок має форму, що наближена до трикутника, вершина якого направлена на південь. В структурному відношенні він складається з центральної зони антиклінорного підняття та двох складно побудованих синкліноріїв - Братcького та Інгульського. Особливе структурне положення займає Західно-Інгулецька смуга, що є перехідною до ІКШЗ. 

Центральна зона утворена магматитами Новоукраїнського масиву та КНП, розташування яких співпадає з тектонічним швом Херсон-Новомиргород-Смоленськ [30]. Вона обмежена Кіровоградською та Звенигород-Ганнівською розломними структурами. 

Синкліноріі – Братський та Інгульський обрамляють центральну частину мегаблоку із заходу та сходу. Границі синклінорних структур та шовних зон фіксуються Первомайським розломом на заході та Західно-Інгулецьким на сході. Синклінорії складені [27] стратифікованими утвореннями інгуло-інгулецької серії. Нижню частину серії складають світи, що спостерігаються тільки в Західно-Інгулецькій смузі. Вони представлені зеленоріченською (метабазити, плагіогнейси, кварцити), артемівською (залізисті кварцити, скарноїди) та родіоновською (переважно метапеліти, а також карбонатні породи та кварцити) світами. У верхню частину серії входять вулканогенні утворення спасівської (метаандезити) та кам’янокостовацької (метабазальти) світ, що представлені гіперстеновими плагіогнейсами та двопіроксеновими кристалосланцями. Метатеригенні відклади чечеліївської та рощахівської світ складені біотитовими, гранат-біотитовими та кордієритовими різновидами гнейсів (метапелітами). Спасівська та чечеліївська світи розповсюджені в Інгульському синклінорії. Кам’янокостовацька та рощахівська світи – у Братському. Нижній віковий рубіж утворення порід інгуло-інгулецької серії сягає 2500±20 млн років [26]. Вік визначався по біотитових гнейсах чечеліївської світи Інгульського синклінорію, хоча для кластогенного циркону цих же гнейсів в східному обрамленні Новоукраїнського масиву відомі архейські значення віку - 3195 ± 200 млн років [26].

Супракрустальні відклади інгуло-інгулецької серії ускладнені численними масивами гранітоїдів. Архейський вік встановлений лише для плагіогранітів Західно-Інгулецької смуги, що виступають в куполоподібних структурах серед синклінорних зон. Раніше до архейських утворень відносили і чарнокітоїди ташлицького комплексу, які відомі в південній частині Інгульського та в Братському синкліноріях [27]. Зараз комплекс розглядається на рівні утворення порід інгуло-інгулецької серії, хоча для деяких цирконів з ендербітів отримані архейські значення віку [26]. 

На решті території мегаблоку розвинені палеопротерозойські гранітоїди, що виділяються у складі кіровоградського, новоукраїнського та корсунь-новомиргородського комплексів.

Кіровоградський комплекс гранітоїдів представлений гранат-біотитовими двопольовошпатовими гранітами, апліт-пегматоїдними гранітами, аплітами та пегматитами. Гранітоїди формують ряд масивів, найбільшими з яких є Кіровоградсько-Бобринецький, Чигиринський, Митрофанівський, Долинський. Вони розташовані в центральній та південно-східній частинах мегаблоку. Вік гранітоїдів кіровоградського типу знаходиться в інтервалі 2065-2025 млн років, апліт-пегматоїдних -1970-1985 млн років. Гранітоїди Вознесенського масиву, що розташований у північній частині Братського синклінорію І.Б.Щербаков [27] виділяє у самостійний комплекс та вважає їх більш давніми. Вік гранітоїдів Вознесенського масиву за монацитом складає 2100-1900 млн. років [26].
Утворення гранітоїдів кіровоградського та вознесенського комплексів пов’язують з процесами гранітизації гнейсів інгуло-інгулецької серії [26, 27].

Новоукраїнський масив займає південну частину центрального підняття. Він утворює масив площею 3500 км2, складений породами одноіменного комплексу. Представлений породами, які відносять до двох формацій: габро-монцонітової (10%) та монцо-чарнокіт-гранітної, яка складає основний об’єм масиву. Граніти масиву містять ксеноліти біотит-гіперстенових гнейсів, які деякими дослідниками трактуються як релікти гранулітового фундаменту. Утворення масиву пов’язують з процесами ультраметаморфізму та відносять до алохтонних анатектичних корових інтрузій [27]. Значна частина утворень масиву розглядається як інтрузивні чарнокітоїди [27].

КНП займає північну частину вісьового підняття. Являє собою багатофазний інтрузив, складений породами анортозит-рапаківігранітного комплексу [27]. Вік плутону оцінюється в 1,75 – 1,72 млрд років [26, 27] або 1,76-1,74 млрд років [2]. Згідно отриманих автором даних цей інтервал значно розширений та складає 1,8-1,74 млрд років. Геологічна характеристика КНП наведена в окремому розділі.

На рубежі 1,8 млрд років в Інгульському мегаблоці фіксується потужний етап тектоно-магматичної активізації [30]. З цим етапом пов’язують утворення розломів, надходження по них магматичного матеріалу та глибинних флюїдів, метасоматичне перетворення порід з проявом рудної мінералізації. Найбільш інтенсивно процеси активізації проявилися в межах Новоукраїнського масиву, зоні північного контакту з КНП, а також в межах Суботсько-Мошоринської, Кіровоградської та Звенигород-Ганнівської розломних структур. Ізотопний вік альбітитів з урановим зарудненням визначений в інтервалі 1812± 42 - 1808± 27 млн років [26].

Характерною особливістю Інгульського мегаблоку є базит-ультрабазитовий магматизм з утворенням численних дайок. Особливо широко дайкоутворення проявлено в центральній частині мегаблоку в межах КРР [29,30]. Найбільше насичений дайками Новоукраїнський масив та східний контакт КНП. Дайки складені габро-діабазами, олівіновими діабазами, толеїтами, а також кімберлітами та усіма видами порід від пікритів до сієнітів нормального та сублужного рядів. Вік порід дайкового комплексу визначений в інтервалі 1900-1100 млн років [26, 27]. Переважаюча більшість дайок древніша за КНП. 

2.1. Висновки

1. Інгульський мегаблок являє собою граніто-гнейсову область, що була сформована у палеопротерозої. 

2. Гнейси інгуло-інгулецької серії утворились по вулканітах та метатеригенним утворенням, внаслідок гранітизації яких були сформовані автохтонні гранітоїди кіровоградського типу 2,1-1,97 млрд років тому.

3. Новоукраїнського масив утворений в наслідок ультраметаморфічного перетворення матеріалу кори мантійними розплавами основного або трахіандезитового складу 2,04 млрд років тому [26, 27].

3. З процесами тектоно-магматичної активізації центральної частини мегаблоку пов’язане утворення порід дайкового комплексу та численних метасоматитів з рудною мінералізацією.

4. Утворення КНП пов’язано з заключним етапом тектоно-магматичної активності КРР в інтервалі 1,76-1,74 млрд років тому.

РОЗДІЛ 3

ГЕОЛОГІЧНА БУДОВА 

КОРСУНЬ-НОВОМИРГОРОДСЬКОГО ПЛУТОНУ

КНП, площею близько 6000 км2, знаходиться на території Черкаської та Кіровоградської областей України. Представлений складним багатофазним інтрузивом, що утворений породами АРГК. Більшу частину площі плутону займають граніти рапаківі ( 76%. Анортозити, габро-анортозити та лейкократові габроїди складають 15% обсягу плутону. Мезократові габроїди та ультрамафіти – 6%, сублужні та лужні породи – 3% [2]. Виходи порід на денну поверхню спостерігаються по долинам рік Рось, Вільшанка, Шполка, Велика Вись та Гнилий Ташлик.                                                                                           

КНП прориває гнейси інгуло-інгулецької серії та гранітоїди кіровоградського комплексу. На півдні межує з Новоукраїнським масивом. Контакти з породами рами інтрузивні та тектонічні з зонами катаклазу та мілонітізації. Положення плутону контролюється трансрегіональним тектонічним швом Херсон-Новомиргород-Смоленськ. 

Верхня кора [27, 31] під плутоном має розшаровану структуру, яка інтерпретується як перемежування пластоподібних тіл гранітів та габро-анортозитів. Підошва верхньої кори К2 зареєстрована на глибинах 10-16 км, нижче якої залягають породи гранулітового фундаменту [27]. Границя Мохо фіксується на глибинах 40-46 км, утворюючи прикорову лінзу [29,30].

У плані КНП утворює тіло овальної форми, витягнуте в субмеридіанальному напрямку вздовж центральної вісьової зони. Містить два великих масиви гранітів рапаківі – Корсунь-Шевченківський і Шполянський, та чотири масиви габро-анортозитів: Межіріченський, Смілянський, Городищенський та Новомиргордський (рис.3.1). 
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Рис. 3.1 Схематична карта КНП (по матеріалам ГК 1:500 000 (Клочков и др.,1987) зі змінами та доповненнями О.В. Митрохина.

Масиви рапаківі: КШМ - Корсунь-Шевченківський, ШМ - Шполянський; габро-анортозитові масиви: ММ - Межиріченський, ГМ - Городищенський, СМ - Смілянський, НМ - Новомиргородський; 1 - сублужні базитові дайки; 2 -граніти рапаківі;  3 - монцоніти та габро-монцоніти;  4 - титаноносні габроїди;  5 - анортозити та габро-анортозити;  6 - гранітоїди новоукраїнського комплексу; 7 - граніти та мігматити кіровоградського комплексу; 8 - метаморфічні породи інгуло-інгулецької серії; 9 - граніти та мігматити звенигородського комплексу.
Смілянський та Городищенський габро-анортозитові масиви з’єднуючись в центральній частині КНП утворюють напівкільцеву структуру, що ділить КНП на дві частини. В північній частині плутону знаходяться Межіріченський габро-анортозитовий масив, що виділяється за геофізичними даними [14,18] і на денній поверхні виходів не утворює та Корсунь-Шевченківський масив рапаківі. Південна частина складається з Шполянського масиву гранітів рапаківі та Новомиргордського масиву габро-анортозитів, що утворюють напівкільцеву структуру на південному сході КНП.     

Городищенський масив, площею біля 200 км2 знаходиться в західній частині центрального поясу основних порід. Крупнозернисті анортозити та норито-анортозити складають близько 80% площі масиву. Норити та габро-норити утворюють пластоподібні тіла, що мають видовжену форму північно-західного простягання.

Смілянський габро-анортозитовий масив утворює тіло овальної форми витягнуте вздовж східного краю плутону. Він містить невеликий Тернівський масив та лійкоподібне відгалуження до центру плутону. Анортозити масиву містять рудні габроїди [32], що утворюють Носачівське родовище ільменіту.

Загальна площа масивів північної частини плутону складає близько 350 м2. Анортозити займають близько 70% площі, габро-анортозити - 20%, норити і габро-норити близько 8,2%, габро-монцоніти та монцоніти - 3%, габро-діабази - 1,8% [2,14].

Новомиргородський габро-анортозитовий масив південної частини КНП витягнутий в субширотному напрямку. Має складну конфігурацію та містить декілька тіл, найбільше з яких Маловиськівське. Анортозити та габро-анортозити займають центральну частину масиву. Норити, олівінові норити та габро-норити утворюють невеликі видовжені або штокоподібні тіла, орієнтовані у субширотному напрямку. На деяких ділянках серед габро-норитів бурінням виділені тіла рудних габроїдів, які є перспективними на виявлення багатих ільменітових руд [16]. Анортозити та габро-анортозити займають біля 72% масиву. Норити, олівінові норити та габро-норити - 14%. Габро-монцоніти - 10%, кварцові монцоніти - 4% [14]. Загальна площа масивів основних порід південної частини плутону складає близько 700 км2. 

Породи монцонітового складу самостійних масивів в складі КНП не утворюють. Невеликі тіла та жили монцонітоїдів спостерігаються переважно по периферії габро-анортозитових масивів [15,16], в зонах контакту з гранітами рапаківі. В межах Городищенського масиву нами знайдені дайки монцонітів, які розсікають анортозити [33].

Сієніти в КНП представлені невеликим підковоподібним масивом та декількома самостійними тілами в південно-східній частині КНП [34]. На решті території сієніти зустрічаються тільки у вигляді жильних утворень як у гранітах, так і в габро-анортозитах.

У тектонічному відношенні плутон розглядається [27] як опущена ділянка земної кори, обмежована кільцевими структурами, що відображається в заокругленій формі обох гранітних масивів. Анортозити та габро-анортозити утворюють напівкільцеві структури навколо гранітів з півдня. 

В.А. Крюченко [35] припускає присутність в полі розвитку порід КНП крупних кільцевих структур діаметром 30-50 км. 3D магнітна модель КРР [36] показала, що структури, наближені до кільцевих, простежуються у вигляді позитивних магнітних аномалій, які спостерігаються як невеликі видовжені або ізометричні тіла. Можливо напівкільцеві структури є фрагментами розривних порушень та фіксують собою давні прототектонічні зони.

3.1. Породи основного складу.

3.1.1. Габро-анортозити.

До анортозитів відносять [37] практично мономінеральні плагіоклазові породи з вмістом темноколірних мінералів не більше 10%. В КНП анортозити представлені кількома різновидами. Це білі, світло-сірі та темно-сірі, до майже чорних, часто плямисті породи з гіганто- крупно- або середньозернистою структурою та масивною текстурою.

Світло забарвлені різновиди анртозитів середньозернисті. Вміщують 2-5% темноколірних мінералів та являють собою практично мономінеральні породи. Темнозабарвлені різновиди анортозитів частіше мають порфіроподібну текстуру за рахунок присутності крупних (10-12 см) мегакристів плагіоклазу, що іризують в зеленкувато-голубих, синє-фіолетових та жовто-помаранчевих тонах. Лейкократові різновиди містять 10-15% темноколірних мінералів та представлені норитовими різновидами порід.

Білі анортозити спостерігались Ю.В.Кононовим [12] у вигляді кутастих уламків заокругленої форми в порфіровидних норитах Городищенського масиву (с. Воронівка), однак тоді вони не досліджувались. Ксеноліти білих анортозитів були знайдені нами в Новомиргородському масиві [38]. Анортозит середньозернистий, складається з плагіоклазу, головним чином андезинового складу. Темноколірні мінерали в шліфах не спостерігаються.

Плагіоклази анортозитів утворюють [12] видовжені або таблитчасті зерна (0.2-0.8 см) з чітко проявленою системою полісинтетичних двійників. Склад їх змінюється від основного андезину до лабрадору An(42-56). Темноколірні мінерали спостерігаються у вигляді кутастих клиновидних зерен гіперстену (0.5-3мм), який часом містить вростки моноклінного піроксену. Іноді присутні поодинокі зерна піжоніту. Олівін (гортоноліт) також спостерігається не в усіх різновидах анортозитів [12,32]. Зазвичай він фіксується у вигляді залишків зерен в середині гіперстену. Зрідка в плагіоклазі спостерігаються скупчення дрібних субідіоморфних кристалів олівіну. Лусочки біотиту утворюють облямівку навколо піроксенів. В усіх різновидах анортозитів присутня незначна кількість калішпату та кварцу. У вигляді невеликих плям та облямівок вони спостерігаються навколо зерен темноколірних мінералів. Акцесорні мінерали анортозитів представлені апатитом та цирконом. Рудні мінерали - ільменітом (1-4%) та дрібними виділеннями сульфідів заліза.

Мезократові різновиди анортозитів представлені норито-анортозитами, лейконоритами, рідше габро-норито-анортозитами [2]. Це темно-сірі або зеленувато-сірі нерівномірнозернисті породи з порфіровидною структурою за рахунок присутності мегакристів плагіоклазу. Містять такі самі темноколірні мінерали, але в більшій кількості (15-25%). Крім гіперстену спостерігається моноклінний піроксен (до 5%). Олівін, як і в лейкократових різновидах анортозитів, присутній не завжди. Кількість рудних мінералів в мезократових різновидах анортозитів зростає до 7-9%.

Меланократові різновиди габроїдів виявлені бурінням в усіх габро-анортозитових масивах КНП [14]. Найбільш вивчені габроїди Носачівського родовища ільменіту [16,32]. Родовище знаходиться в зоні перетину крупних тектонічних структур. Рудовмісні габроїди представлені норитами та габро-норитами. Породи темно-сірі, середньо- або дрібнозернисті. Структура директивна за рахунок орієнтованого розташування кристалів плагіоклазу. Мінеральний склад не витриманий. Переважають перехідні різновиди порід між норитами та габро-норитами. Вміст плагіоклазу – 15-30%. Усі різновиди габроїдів містять невелику кількість біотиту, калішпату та кварцу. З норитами і габро-норитами асоціюють олівінові різновиди, представлені норито-троктолітами та ортопіроксеновими троктолітами. Згідно геологічного розрізу Носачівського родовища (за даними ГП «Центрукргеологія») габроїди та їх рудовмісні різновиди залягають у вигляді прошарків різної потужності, включаючи також лінзи та прошарки крупнозернистих анортозитів, що може свідчити про їх розшаровану структуру та кумулятивне походження рудних покладів [16].

Ультрамафіти в КНП мало розповсюджені [14,16,32]. Вони представлені норито-перидотитами і польовошпатовими гіперстенітами, що спостерігаються у вигляді невеликих прошарків (до 10 см) серед олівінових габро та норитів. Це темно-сірі, майже чорні середньо- або дрібнозернисті породи. Структура габрова, ділянками пойкілітова. На ділянках з підвищеним вмістом ільменіту (50-60%) – сидеронітова. Головні породоутворюючі мінерали (%): олівін – 20-38, гіперстен – 17-69, плагіоклаз – 14-36, моноклінний піроксен – 3-50. Олівін та піроксени представлені ідіоморфними, часто ізометричними зернами розміром 1-2 мм. В зростках з темноколірними мінералами постійно присутні ільменіт та апатит. Плагіоклаз спостерігається у вигляді видовжених призматичних кристалів розміром 2-4 мм.

3.1.2. Дайкові породи.

Дайкові породи базитового складу у КНП досить рідкісні. За даними Ю.В.Кононова [12] дайки діабазових порфіритів виявлені бурінням в районі сіл Тернівка, Ротрмістрівка та Кам’янка, де вони знаходяться в зоні розвитку гранітів рапаківі. На даний час корінні виходи цих порід не відомі.

В той же час на східній околиці КНП в південній частині Смілянського габро-анортозитового масиву відома дайка плагіоклазового порфіриту, що розсікає гранітоїди кіровоградського комплексу [2]. Дайка включає ксеноліти анортозитів корсунь-новомиргородського комплексу. Порода темно-сіра, практично чорна, дуже щільна. Містить зеленувато- або жовтувато-білі вкраплення плагіоклазу розміром 1-3 см. Структура основної маси діабазова. Середній кількісний мінеральний склад (%); плагіоклаз – 50-60, піроксен – 20-30, рудний мінерал – 5-8, біотит –3-5, апатит – 1-2, Кварц та калішпат – 1-2 [12]. На думку [2,16] хімічний склад плагіоклазового порфіриту має схожість зі складом монцонітів. Дайки типових основних порід до цього часу в КНП не виявлені. Цим КНП відрізняється від КП, де такі дайки є звичайними.

3.2. Породи кислого складу.

Основний обсяг гранітних масивів КНП займають крупноовоїдні рапаківі з чітко проявленими маргінаційними структурами, в яких більшість овоїдів лужного польового шпату оточена оболонкою плагіоклазу [2,8,9,27]. Ширина оболонок сягає 0.5-3 мм. Овоїди займають 30-50% породи. Форма овоїдів частіше овальна. Частина з них має складну будову. Складається з кількох концентричних зон. Овоїди утворені лужним польовим шпатом - пертитом. В середині овоїдів спостерігаються дрібні включення плагіоклазу, кварцу та темноколірних мінералів. Текстура основної маси грубозерниста. Структура гіпідіоморфнозерниста. В деяких різновидах гранітів спостерігаються ділянки з гранофіровою та пойкіло-пегматитовою структурою.

 Міжовоїдна маса складається з лужного польового шпату, декількох генерацій кварцу (крупні ідіоморфні зерна, дрібні зерна округлої форми та ксеноморфні виділення в інтерстиціях), плагіоклазу та темноколірних мінералів, які утворюють дрібні агрегатні скупчення. Середній кількісний мінеральний склад [2] гранітів рапаківі (%): K-Na польовий шпат – 40-60; кварц – 15-35, плагіоклаз – 10-25, амфібол – 1-8; біотит – 1-5; моноклінний піроксен – 0-2; олівін (фаяліт)–0-2. Акцесорні мінерали представлені ільменітом, апатитом, флюоритом, ортитом, сфалеритом, піритом, цирконом. Вторинні  мінерали: грюнерит, ідингсит, серицит, хлорит, карбонати, гідрооксиди заліза та глинисті мінерали.

В КНП спостерігаються декілька різновидів гранітів рапаківі [2, 27]. Вони відрізняються забарвленням, розмірами овоїдів, зернистістю міжовоїдної маси, а також присутністю темноколірних мінералів (фаяліта, клінопіроксена амфібола та біотита). Крупноовоїдні рапаківі північної частини КНП (кар’єр «Сивач») представлені зеленкувато-сірими біотит-амфіболовими гранітами. Серед них незакономірно розташованими ділянками спостерігаються світло-сірі та темно-сірі різновиди [39]. Ближче до периферії масивів крупноовоїдні граніти змінюються середньо- та дрібно-овоїдними. Переходи між різновидами гранітів поступові та малопомітні [13,27].

У зоні контакту з габро-анортозитами (пмт Городище) спостерігаються темнозабарвлені бурі рапаківі. Окрім темного кольору для них характерний менший розмір овоїдів (1.5-2 см), які  не завжди оточені плагіоклазовою оболонкою. Вони мають  підвищений вміст темноколірних мінералів (10-15%) [2]. В південній частині плутону, в долині р. Шполка (кар’єр «Прудянський») розповсюджені світлі, рожево-сірі, середньо-овоїдні (2-4 см) рапаківі [39]. Плагіоклазові оболонки присутні не завжди. Натомість навколо овоїдів лужного польового шпату спостерігаються концентричні зони, які насичені мікропегматитовим кварцом.

У полі розвитку гранітів рапаківі у вигляді невеликих тіл або плям неправильної форми спостерігаються неясноовоїдні або безовоїдні рапаківіподібні граніти.  Невеликими ділянками (від перших десятків до перших сотень метрів) без чітких обмежувань вони зустрічаються практично у всіх відомих кар’єрах КНП [13,19,39]. Серед рапаківіподібних гранітів виділяють біотит-амфіболові різновиди, пов'язані з рапаківі поступовими переходами та біотитові граніти, що утворюють самостійні тіла [13]. Виходи рапаківіподібних гранітів відомі в кар'єрах, що розташовані біля залізничних роз'їздів Васильків та Прудянка  у Шполянському масиві [39]. 

Амфібол-біотитові різновиди рапаківіподібних гранітів представлені сірими плямистими дрібнозернистими гранітами [27,39]. Для них характерна присутність дрібних (0.3см) порфіроподібних виділень лужного польового шпату (часто таблитчастої форми), які не чітко виражені серед основної маси породи. Плагіоклазові оболонки не спостерігаються, але  навколо деяких виділень лужного польового шпату  знаходяться скупчення округлих зерен кварцу, що утворюють мікрографічну структуру. Середній кількісний мінеральний склад [2] гранітів (%): К-Na польовий шпат –50; кварц – 30-35;  плагіоклаз – 10-15;  темнозабарвлені мінерали до10 – скелетні зерна амфіболу та біотиту, поодинокі зерна олівіну. Акцесорні мінерали: ільменіт, циркон, апатит, флюорит.

Біотитові граніти утворюють темно-сіру грубозернисту породу з невеликою кількістю овоїдів лужного польового шпату розміром 1-2 см, які не чітко відокремлені в крупнозернистій масі. Основна маса породи складається з темного кварцу та польового шпату. Замість плагіоклазових оболонок навколо овоїдів формуються концентричні скупчення зерен кварцу. Середній кількісний мінеральний склад (%): К-Na польовий шпат – 45-50; кварц – 35-45; плагіоклаз – 5-15; біотит – 2-5. Акцесорні мінерали представлені цирконом і флюоритом [2].

Рапаківі та рапаківіподібні граніти мають схожі текстурно-структурні особливості, мінеральний та хімічний склад. Найбільшим поширенням користуються біотит-амфіболові відміни гранітів. У підпорядкованій кількості присутні граніти з поодинокими зернами піроксену та фаяліту. Для темноколірних мінералів дуже характерний високий вміст заліза. За рахунок переважання лужного польового шпату над плагіоклазом граніти відносять до сублужного ряду калієво-натрієвої серії. Характерною рисою гранітоїдів АРГК є присутність декількох генерацій породоутворюючих та акцесорних мінералів [2, 27].

Жили апліт-пегматоїдних біотитових гранітів в КНП спостерігаються як серед гранітів рапаківі, так і в габро-анортозитах [13]. Межі  жил чіткі, різкі. Деякі жили мають зональну будову. Внутрішня грубозерниста зона складена пегматоїдним гранітом з графічної структурою. Зовнішня зона утворена дрібнозернистим аплітом. Зустрічаються жили, складені тільки аплітоїдним гранітом. До цього типу утворень відносять [13,27] досить велике тіло мусковіт-біотитових гранітів західного контакту Шполянського масиву, відомих під назвою «Іскренські». Граніти світло-сірі, жовтувато-сірі, дрібнозернисті, з характерними гломероподібними скупченнями біотиту, розміром 2×1см. Середній кількісний мінеральний склад  (%): плагіоклаз - 31; лужної польовий шпат – 29; кварц – 33; біотит – 4,2; мусковіт – 0.9 [2, 13, 27]. Щодо генезису «Іскренських» гранітів висловлюється кілька припущень. К.І. Свєшніков [13] пропонує розглядати їх як окрему інтрузивну фазу, одновікову з «жильними» гранітами. І.Б.Щербаков [27] припускає їх палінгенно-анатектичне утворення під впливом магми рапаківі на глиноземисті гнейси інгуло-інгулецької серії. О.В. Мітрохін [2] вважає, що «Іскренські» граніти можуть бути ксенолітами більш древніх гранітів, можливо кіровоградського комплексу.

Крім жильної фації гранітоїдів, описаної вище, в рапаківі спостерігаються шліроподібні пегматити з поступовими переходами до рапаківі. Для них характерні невеликі міаролові утворення з великими кристалами плагіоклазу, калієвого польового шпату, біотиту, моріону, флюориту, аметисту, турмаліну. Спостерігаються і більш крупні жили, складені гігантозернистими пегматитами [13]. Тіла пегматитів відомі в центральній частині КНП (близько сс.Ташлик і Самгородок). В Шполянському масиві (кар'єр «Прудянский»), на південно-західній околиці біля с. Мала Віска, а також в зонах розвитку вертикальних тріщин в гранітах рапаківі [27].
3.3. Сублужні та лужні породи.

Монцоніти зазвичай темні зеленкувато-сірі або темно-сірі породи, до чорних. Текстура масивна. На контактах з гранітами рапаківі порфіровидна. Структура неоднорідна, ділянками дрібно- середньо- або грубозерниста. Складаються з плагіоклазу, лужного польового шпату, кварцу та темноколірних  мінералів, що зустрічаються як в основних, так і в кислих різновидах порід. Кількісні співвідношення цих мінералів варіюють в широких межах, що проявляється в присутності цілого спектру порід змінного складу від габро -  та норито- монцонітів  до кварцових монцонітів та сієнітів [12, 13, 27].

Автономні тіла монцонітів спостерігаються в середині габро-анортозитових масивів [33]. Текстура масивна. Структура дрібно- або середньозерниста, неоднорідна: субофітова, кумулативна, пойкілітова, монцонітова. Темноколірні  мінерали представлені олівіном, піроксенами, амфіболом і біотитом. Акцесорні мінерали: циркон, апатит, баделєїт. Рудні мінерали: ільменіт, сульфіди заліза. Вторинні мінерали: грюнерит, магнетит.

Всі темноколірні  мінерали високозалізисті: Fa (f = 99%), Bt (до 80%) [27]. По темноколірним мінералам спостерігаються виділення вторинного магнетиту. Координати дайки монцонітів, що розсікає анортозити  Городищенського  масиву співпадають з присутньою тут магнітною аномалією [40]. Можливо, саме штокоподібні та ізометричні тіла, що виділені у південній частині КНП за детальним аналізом напівкільцевих структур в аномальному магнітному полі [36] мають склад монцонітів. 

У зонах ендоконтакту габроїдів з гранітами рапаківі виділяються габро або норито-монцоніти [15]. Кварцові відміни монцонітів з порфіровидною структурою спостерігаються в екзоконтактовій зоні гранітів рапаківі.  Порфіровидні виділення лужного польового шпату дуже схожі на овоїди рапаківі. В кварцових відмінах монцонітів підвищується вміст лужного польового шпату і кварцу, але темноколірні мінерали присутні в тому ж складі.

Фаяліт-геденбергітові сієніти утворюють масив (6×2,5 км) підковоподібної форми та невеликі окремі тіла (1.5×0.5 км) в південно-східній ендоконтактовій зоні КНП з Новоукраїнським масивом. Згідно [41] тіла сієнітів приурочені до розривних порушень дугоподібної форми. Містять до 20% темноколірних  мінералів (фаяліт - 5%, геденбергіт - 15%), лужні польові шпати - 70%, плагіоклаз (альбіт-олігоклаз) – 5-10%, іноді 30%, кварц - 3%, в кварцових різновидах до 10%. На решті території плутону сієніти спостерігаються у вигляді жильних утворень, як в гранітах рапаківі, так і в габро-анортозитах. Вони утворюють сірі, сірувато-рожеві середньозернисті або дрібнозернисті породи. Складаються з плагіоклазу (андезин-25-50%), мікроклин-пертитів (10-40%), кварцу (25-30%), клінопіроксену, біотиту та амфіболу. Кількість темноколірних мінералів змінюється від 5 до 15%. У центральній частині КНП в гранітах рапаківі та монцонітах спостерігаються жили лужних сієнітів з невеликою кількістю альбіту та егірину [41].

Жили сієнітів та граносієнітів розсікають анортозити Городищенського масиву (с. В'язівок). Утворюють цементуючу масу еруптивних брекчій, що широко представлені в цьому кар'єрі. Породи сірувато-рожеві або рожево-сірі, середньо- або дрібнозернисті. Містять ксеноліти округлої форми чорного кольору, а також кутасті ксеноліти світлих зеленкувато-сірих анортозитів.

3.4. Висновки

1. Основний обсяг габро-анортозитових масивів КНП складений серією порід змінного мінерального складу, який залежить від присутності та кількісних співвідношень темноколірних мінералів: мономінеральні анортозити (2-5%); лейкократові відміни анортозитів - норито- анортозити (10-15%); мезократові відміни (15-25%); меланократові габроїди та ультрамафіти (70-85%). Масиви основних порід включають автономні тіла габроїдів з рудними покладами.

2. Габро-анортозити включають ксеноліти білих анортозитів, які можуть належати до ранньої фази основних порід КНП.

3. Монцоніти КНП утворюють, як автономні тіла, розташовані всередині анортозитових масивів, так і гібридні породи в зонах контакту габроїдів з гранітами. 

4. Основний обсяг масивів рапаківі КНП складений крупноовоїдними різновидами гранітів, серед яких незакономірно розташованими ділянками зустрічаються рапаківіподібні граніти. Біотитові граніти і жильні утворення аплітоїдних та апліт-пегматитових гранітів являють собою більш пізні малі інтрузії.

5. Фаяліт-геденбергітові сієніти утворюють автономне інтрузивне тіло на південному сході КНП. Решта різновидів лужних порід є жильними утвореннями.

6. Породи дайкового комплексу на території  КНП відомі тільки в південній частині Смілянського масиву. Вони представлені плагіоклазовим порфіритом, що має хімічний склад близький до монцонітів.

7. Відмінності в особливостях геологічної будови КП і КНП визначаються речовинним складом порід АРГК цих масивів, що може бути зобумовлено різною глибиною їх становлення та різним рівнем ерозійного зрізу.

РОЗДІЛ 4
МЕТОДИКА ДОСЛІДЖЕНЬ 
Визначення вікових співвідношень між окремими комплексами докембрійських утворень та визначення їх генетичних особливостей формування є одною з найголовніших задач дослідження найдавніших порід Землі. Для визначення віку порід застосовуються радіогеохронологічні методи (ізотопне датування), що базується на фізичному принципі постійності швидкості радіоактивного розпаду. Вік порід розраховується за кількісними співвідношеннями між радіоактивними елементами та продуктами їх розпаду - радіогенними нуклідами. Генетичні особливості формування порід визначаються за співвідношеннями між радіогенними та стабільними ізотопами одного й того ж самого елементу.

У геохронологічному датуванні докембрійських комплексів одним з найнадійніших [23,42] є U-Pb ізотопний метод датування за цирконом та іншими уран- та торійвміщуючими мінералами - монацитом, баделєїтом, аланітом (ортитом), сфеном, уранінітом. Обидва радіоактивних ізотопи 235U і 238U відносяться до одного хімічного елементу та не фракціонують у природних процесах, характеризуються довготривалими періодами напіврозпаду, що є достатнім для датування найдревніших порід Землі. Кінцеві продукти розпаду – радіогенні ізотопи свинцю (207Pb і 206Pb) також відносяться до одного елементу. Уран-свинцева ізотопна система є єдиною з геохронометричних систем, що має свою систему самоконтролю [42]. 

Для визначення генезису вихідних розплавів вивчаються ізотопні системи стронцію та неодиму, з використанням валових проб порід або окремих мінералів [43]. 

Для коректної інтерпретації результатів датування радіогеохронологічні методи застосовуються у комплексі з класичними геологічними методами досліджень, головними з яких є польові геологічні спостереження, оптико-петрографічні та електронно-мікроскопічні дослідження порід та мінералів.

4.1. Польові дослідження. 

При польових дослідженнях проводяться детальні геологічні спостереження, що дають можливість визначити послідовність формування порід та оцінити правильність інтерпретації отриманих значень віку. В процесі польових спостережень визначається можлива присутність в породах ксенолітів або реліктів порід субстрату, а також визначається ступінь проявлення накладених процесів та вторинних змін. 

За результатами польових спостережень відібрані петрографічні різновиди порід КНП. 

4.2. Оптико-петрографічні та мікрозондові дослідження порід та акцесорних мінералів.

Петрографічна характеристика порід, відібраних для радіогеохронологічних досліджень є необхідною для коректної інтерпретації отриманих значень віку. Петрографічні дослідження проводяться шляхом вивчення прозорих шліфів за допомогою поляризаційного мікроскопу. В процесі дослідження уточнюються назви порід, її генезис, а також присутність можливих перетворень накладеними процесами. Визначається присутність та місце утворення акцесорних мінералів, що будуть використані для датування, їх можлива приналежність до різних етапів формування породи та присутність різних генерацій циркону. 

Класичними методами петрографічних досліджень не завжди можливо вирішити поставлені задачі. В таких випадках долучають мікрозондові дослідження, що дають можливість визначити внутрішню будову циркону, хімічний склад включень, а також виділити окремі типи кристалів. Мікрозондові дослідження проводились за допомогою растрового електронного мікроскопу РЭМ-106і в лабораторії прецизійних аналітичних досліджень УкрДГРІ.

Відібрані під бінокуляром кристали циркону розміщувались рядами на предметному склі та заплавлялись в епоксидну смолу. Після її затвердіння біля 50% висоти кристалів зрізалось за допомогою абразивних алмазних паст та шліфувалось. Поліровані зерна мінералів вивчались за допомогою оптичної мікроскопії.

4.3. Циркон як індикатор геологічних процесів.

На даний час в ізотопній геохронології для датування докембрійських комплексів найбільше використовується циркон (ZrSiO4). Це широко розповсюджений акцесорний мінерал, який присутній у всіх генетичних типах порід. Він стійкий до механічного стирання, хімічного вивітрювання, а також витримує вплив високотемпературних накладених процесів перетворення порід. 

Однак при використанні циркону у геохронометрії часто виникають труднощі. В породах часто присутній досить широкий спектр морфологічних типів циркону, зерен різного забарвлення, неоднорідної внутрішньої будови, що відображає високу чутливість мінералу до змінення фізико-хімічних умов середовища мінералоутворення [23,43,44]. 

За результатами досліджень [23] склалися певні уявлення щодо цирконів, які є характерними для деяких типів порід [43]. В базальтах цирконій входить у кристалічну гратку темноколірних мінералів і в породі у вигляді циркону практично не зустрічається. Кристали, як правило, представлені скелетними зернами. 

В діоритах, кварцових діоритах та гранодіоритах кількість циркону значно збільшується. Найчастіше зустрічаються складно огранені зерна видовжено-призматичного, призматичного та коротко-призматичного габітусу. Для кристалів є характерною зональність.

Для інтрузивних гранітів найбільш характерні ідіоморфні кристали з різним коефіцієнтом видовження. Однак зерна, розмір яких сягає менше 0.05 мм часто мають заокруглену форму. Заокруглені зерна циркону також є характерними для автохтонних гранітів та мігматитів.

В осадових породах циркон характеризує джерело зносу теригенного матеріалу. У пісковиках переважають обточені зерна циркону розміром 0.15-0.25 мм. На поверхні зерен фіксуються штрихи та борозни від транспортування. В глинах циркону багато, але зерна дуже дрібні (менше 0.02 мм).

Циркон метаморфічних порід достатньо різноманітний. При прогресивному регіональному метаморфізмі за участі флюїдів циркон доростає новими оболонками (новою генерацією), яка часто має ідіоморфний обрис. У високих фаціях метаморфізму утворюються нові кристали або відбувається перекристалізація. У метаморфічних породах найчастіше спостерігається декілька генерацій циркону та ядра реліктового циркону. За формою реліктових ядер можна встановити генезис метаморфічних порід [43,44,45]. Зерна реліктового циркону парапорід мають заокруглену форму. Поверхня зерен несе сліди переносу у вигляді штрихів та борозн. Зерна циркону ортопорід найчастіше мають ідіоморфну або заокруглену форму та тонку концентричну зональність, що повторює контур кристала, що є ознаками первинно-магматичного походження порід. Заокруглені зерна можуть утворюватись за рахунок корозії кристалів (розчинення). В таких випадках на поверхні граней фіксуються фігури розчинення [45]. Циркони гранулітів мають заокруглену, часто ізометричну форму, але їм притаманні однорідна внутрішня будова, висока ступінь прозорості та сильний алмазний блиск [23,43].

Різноманітність форм цирконів, що зустрічаються у природі, може бути визначена різними причинами: часом виділення, концентрацією цирконію в породі, присутністю домішок, температурою кристалізації, хімічним складом порід. Циркон починає виділятись на ранніх стадіях утворення порід та продовжує кристалізуватись  після утворення основної маси породоутворюючих мінералів, отже в породах можуть бути присутні різновікові генерації циркону - реліктова, рання магматична, сингенетична та епігенетична [45].

Ранні генерації найчастіше прозорі, мають світле забарвлення та мінімальну кількість включень [45,46]. Пізніші генерації темніші, часто темно-коричневі. Менш прозорі. Мають велику кількістю різноманітних включень, та, зазвичай, розбиті тріщинами. Забарвлення циркону, хоч і меншою мірою ніж форма кристалів, також використовується як типова ознака для кореляції порід [44]. Інтенсивність забарвлення зерен може бути пов’язана як з температурою кристалізації циркону, так і з кількістю радіоактивних елементів та інтенсивністю радіоактивного випромінювання [47]. Безкольорові та слабо забарвлені зерна циркону зазвичай мають незначну ступінь радіоактивності.

Доволі часто спостерігаються циркони з різним типом зональності [43,45], що також дає змогу виділяти різні його генерації, які кристалізувались в різних умовах. Дуже часто спостерігаються зерна, що мають зональне ядро, яке змінюється однорідним цирконом і далі оболонкою с газово-рідкими включеннями, що відображає три послідовних стадії утворення мінералу [46]. Центральні частини зерен можуть зберігати геохронологічну, геохімічну або петрологічну інформацію (розплавні включення, породоутворюючі мінерали ранніх парагенезисів) про початкові етапи формування порід та час виділення ранніх генерацій циркону. Зовнішні оболонки кристалів можуть відображати час проявлення накладених процесів, що привели до перетворення порід, які різною мірою порушують ізотопні відношення ранніх генерацій циркону та проявляються в привнесенні або виносу урану та свинцю, дифузії свинцю за рахунок прогріву порід та дискордантості отриманих значень віку [26].

4.4. Ізотопно-геохімічні дослідження.

Датування порід виконувались уран-свинцевим ізотопним методом за цирконом. Мономінеральні фракції циркону виділялись за стандартною методикою (розділення у важкій рідині) з дроблених зразків порід (масою до 50 кг кожна) в лабораторії збагачення ІГМР НАНУ. Для вивчення еволюції ізотопного складу стронцію з проб були виділені апатит та плагіоклаз. Ізотопний склад неодиму вивчався за валовими пробами порід. 

4.4.1. Хімічне приготування проб.

Хімічне приготування зразків проводилось згідно з методикою [43]. Вимірюванні хімічні елементи переводились в сполуки, зручні для ізотопного аналізу. Підготовлені зразки акцесорних мінералів чи порід розкладались для переводу у розчин та змішувались з ізотопними індикаторами.

Гідротермальне розкладання зразків проводилось в герметичних фторопластових капсулах в термостійкій шафі за температури біля 205˚С на протязі 2-4 діб. До зразків додавалась суміш (5:1) плавикової кислоти з азотною або хлорною кислотою, загальним об’ємом 8-10 мл. Рубідій та стронцій виділялись за допомогою іонообмінної смоли Dowex 50W x 8-200 меш, H+ -form, після хімічного розкладання проб. Для виділення неодиму з зразків порід використовується метод хроматографічного розділення. На першій колонці вилучались РЗЕ від інших елементів. Другу колонку використовували для розділення лантаноїдів. Для вилучення РЗЕ використовували іоніт Dowex 50x8. Як іоно-обмінник використовувалась соляна кислота. Для хроматографічного розділення РЗЕ було застосовано рідинний іоніт HDEHP с твердим носієм KEL-F, при якому забезпечується високий ступінь розділення самарію та неодиму (Sm3+/Nd3+ ≤ n·106).

4.4.2. Мас-спектрометричний аналіз.

Мас-спектрометричні аналізи виконувались для визначення поширеності дочірніх ізотопів в зразках, що датуються, а також для розрахунку вмісту материнських та дочірніх ізотопів методом ізотопного розбавлення [43]. Для отримання ізотопних співвідношень радіоактивний-радіогенний ізотоп в зразку виконується три аналізи ізотопного складу: 1 - ізотопний склад елемента з дочірнім ізотопом; 2 - ізотопний аналіз суміші зразка та індикатора елемента з дочірнім ізотопом; та 3 – такої ж самої суміші для елемента з материнським ізотопом.

Для ізотопного аналізу розчин з фторопластового стаканчика переноситься за допомогою мікрокапіляру на ренієву стрічку - випаровувач. Ізотопний склад рубідію та свинцю вимірювався за допомогою однієї ренієвої стрічки у багатоколекторому режимі. Для визначення ізотопного складу стронцію, урану, самарію та неодиму використовують техніку подвійної стрічки (стрічка-випаровувач, на яку наносять зразок та стрічка-іонізатор, що забезпечує високу температуру). Ізотопні аналізи проводились згідно техніці проведення вимірювань, описаної у методичних рекомендаціях [43].

Результати вимірювань на мас-спектрометрі обчислюються за допомогою математичних методів, що закладені у програмному забезпеченні мас-спектрометра, з використанням програм ISOPLOT [48] та Pb DATE [49], після чого проводиться інтерпретація отриманих даних.

4.4.3. U-Pb ізотопно-геохронологічний метод датування.

Уран має два ізотопи 235U та 238U, атомне відношення яких 238U/235U=137.88 практично однакове для всіх природних утворень [50]. Для визначення вмісту урану методом ізотопного розбавлення використовували індикатор з ізотопним складом (атом. %):235U=91.166; 238U=8.834; 238U/235U=0.0969.

Свинець має чотири природних ізотопи - 204Pb,206Pb, 207Pb, 208Pb. Три з них є кінцевими продуктами радіоактивного розпаду урану та торію. Як індикатор використовувався свинець з наступним ізотопним складом: 204Pb/206Pb=0.01726, 207Pb/206Pb=2.0962 і 208Pb/206Pb=120.19.

Вміст урану, свинцю та ізотопний склад свинцю визначався за допомогою мас-спектрометра методом ізотопного розбавлення.

Підготування зразків для мас-спектрометричного аналізу та визначення уран-свинцевого віку мінералів проводились у лабораторії прецизійних аналітичних досліджень УкрДГРІ та відділі радіогеохронології ІГМР НАНУ з використанням методики, що викладена в роботах [43,51].
Наважка циркону (1-2 мг) розчинялась у суміші плавикової (0.5 мл) та азотної (0.1 мл) кислот. Для цього використовували фторопластові капсули з захисними чохлами з нержавіючої сталі. Проби витримувались 2-5 діб у сушильній шафі за температури 205˚С до повного розчинення кристалів. Після розкладання проби ділились (3:1) на дві аліквоти. Першу з яких використовували для визначення ізотопного складу свинцю, а другу для визначення кількості вмісту урану та свинцю методом ізотопного розбавлення з точністю ±1%. Для цього в розчин добавляли змішаний трасер (208Pb+235U) та підігрівали тигель до гомогенізації розчину. 

Уран и свинець виділяли за допомогою іонообмінної смоли Dowex 1*8 200-400 меш, Cl- form, за випуском Carl Roth, в іонообмінних колонках згідно стандартної методики T. Kpoy [52].

Ізотопний аналіз урану та свинцю проводився на 8-колекторному мас-спектрометрі МІ-1201АТ в статичному режимі (точність визначень складає не менше 0.02%). Математична обробка експериментальних даних проводилась за програмами Pb Dat та ISOPLOT [48,49]. Похибки ізохронного віку відповідають 95%-й довірливій вірогідності (2σ). Для повірки метрологічних характеристик U-Pb ізотопного метода використовувався стандарт циркону ІГМР-1 [47]. При розрахунках віку використовувались загальноприйнятні значення констант розпаду урану [40]. Поправки на звичайний свинець вводились за Дж. Стейси та Дж. Крамерсом [48].

4.4.4. Інтерпретація U-Pb ізотопних даних. 

Для обчислення та інтерпретації уран-свинцевих ізотопних відношень використовувався графік «діаграма з конкордією» в координатах 206Pbрад/238U – 207Pbрад/235U (рад - радіогенний) [26,43]. 

Для цирконів, що залишались закритою системою (кількість радіогенних ізотопів визначалась тільки функцією часу) з початку своєї кристалізації, фігуративні точки, що відповідають парі вище вказаних свинець - уранових відношень, повинні лягти на конкордію. 

Однак у природі значення віку, що отримані за цирконом, найчастіше мають дискордантні значення [26]. Для датування цирконів з дискордантними значеннями віку застосовуються графічні методи. В даній роботі була застосована діаграмма з конкордією Аренса-Везерилла [26,43,50] для когенетичних цирконів. Суть моделі складається з того, що при використанні різних фракцій циркону одного й того ж самого геологічного об’єкту фігуративні точки ізотопних відношень циркону однакового віку утворюють на графіку з конкордією пряму лінію - «дискордію». 

Якщо циркон змінювався тільки в сучасний час дискордія пройде через початок координат.  Точка перетину дискордії з конкордією визначить вік даної групи когенетичних мінералів. У разі давньої втрати свинцю дискордія не буде проходити через початок координат, а перетинатиме конкордію в двох точках. Верхній перетин дискордії з конкордією відповідає часу формування уран-свинцевої системи, а нижній перетин - часу часткової втрати цирконом радіогенного свинцю. При цьому кожна фігуративна точка на графіку характеризується трьома «дискордантними» значеннями віку, що отримані для різних ізотопних відношень [26,43]. Оскільки циркону властива переважна втрата свинцю, по відношенню до урану, то фігуративні точки ізотопних відношень будуть знаходитись нижче конкордії. При цьому буде спостерігатись наступна послідовність обчислених значень: T 207Pb/206Pb > T 207Pb/235U > T 206Pb/238U, де T- вік циркону. 

З діаграми [26] виходить, що T207Pb/206Pb завжди менше за вік уран-свинцевої системи мінералу, але являється найбільш близьким до його істинного значення. Значення віку, які отримані за відношенням 207Pb/206Pb  розглядаються як найбільш точно співпадаючі з часом формування уран-свинцевої системи мінералів і не залежать від сучасної втрати нею радіогенного свинцю. 

Для отримання лінійної залежності, що направлена до початку координат діаграми з конкордією застосовується методика попередньої обробки монофракцій циркону кислотами. Це дозволяє звести до мінімуму домішки звичайного свинцю, що концентруються у тріщинках зерен циркону, а також очистити від метаміктних, найбільш «дискордантних» фаз циркону. 

До конкордантних значень віку ми відносимо дати, цифрові значення яких (за 207Pb/206Pb та 206Pb/238U) розходяться не більш ніж на 1.4%, що є максимальною похибкою визначення віку за Pb-U ізотопним відношенням [43]. 
4.5. Геохімія ізотопів стронцію (Sr) та неодиму (Nd).

Ізотопна еволюція Sr та Nd здійснюється за рахунок існування ізотопів Rb87 та Sm147, радіоактивний розпад яких приводить до утворення Sr87 та Nd143, що відповідно, обумовлює постійне збільшення ізотопних відношень 87Sr/86Sr та 143Nd/144Nd в Землі [43,50].

Використання ізотопного складу Sr та Nd як ізотопних індикаторів базується на тому, що в результаті процесів диференціації первинної речовини Землі на континентальну кору та верхню мантію, кора збагачувалась на літофільні та не когерентні елементи, в тому числі на Rb та Nd, а в мантії концентрувались Sr та Sm. В результаті проявлення цих процесів еволюція названих елементів в корі та мантії проходила за різної швидкості [50]. 

Рубідій – лужний метал з іонним радіусом 1,48 Ао, що є близьким до іонного радіусу калію (1,33 Ао), що дозволяє рубідію заміщувати калій у калій- вміщуючих мінералах. Рубідій є елементом розсіяним та власних мінералів не утворює. Має два природні ізотопи 85Rb та 87Rb. Радіоактивний ізотоп 87Rb шляхом бета-розпаду утворює ізотоп 87Sr.

Стронцій – лужноземельний елемент з іонним радіусом 1,13 Ао  , споріднений  до кальцію (0.99 Ао), який він може заміщувати в кальцієвих мінералах (апатиті, плагіоклазі, карбонатах кальцію). Має чотири ізотопи (84Sr, 86Sr, 87Sr та 88Sr).

4.5.1. Еволюція ізотопного складу стронцію. 

Завдяки своїм хімічним властивостям Rb та Sr при фракційній кристалізації магми розділяються. Sr має тенденцію накопичуватись в плагіоклазі, а Rb залишається в розплаві, що приводить до того, що в процесі прогресивної диференціації відношення Rb/Sr в розплаві поступово зростає [50]. 

Ізотопна еволюція Sr у Землі почалась близько 4.5 ±0.1 млрд. р. тому. Первинне відношення (87Sr/ 86Sr)0 = 0.699 було розраховане за зразками з місяця та кам’яними метеоритами. З початком формування континентальної кори еволюція відношення 87Sr/86Sr в мантії проходила повільніше, ніж в континентальній корі, оскільки для мантії середнє відношення Rb/Sr значно менше, біля 0,027±0,011. На сучасний стан Sr в мантії ізотопно гетерогенний в достатньо вузьких межах, які відповідають відношенню (87Sr/86Sr)0= 0,704±0,002 [43,50]. Ці данні дають можливість розрахувати змінення ізотопного складу стронцію в мантії у часі за допомогою рівняння: 

tIUR = 0IUR + (87Rb/86Sr )UR(eλt -1)       (4.1),

де tIUR- величина відношення 87Sr/86Sr в однорідному резервуарі (UR) на момент  часу t; 

0IUR- первинне відношення стронцію (87Sr/86Sr)0=0.698990±47 в UR, розраховане на основі ізохронної моделі в шести зразках базальтичних ахондритів і назване BABI (Basaltic achondritic best initial – найкраще початкове базальтичних ахондритів); (87Rb/86Sr )UR - середнє відношення в UR.

При дослідженні джерела формування магматичних розплавів - «кора» чи «мантія» (нижня кора + мантія) з використанням первинних відношень стронцію (87Sr/86Sr)0, як геохімічної мітки, отримані значення порівнюють з відношеннями 87Sr/86Sr, що були в мантії на момент формування породи за допомогою параметра εSr, який розраховується за формулою:

(87Sr/86Sr)i
                   εSr = [------------- - 1]103        (4.2),

tIUR

де (87Sr/86Sr)i - величина первинного відношення 87Sr/86Sr в породі.

Від'ємне значення εSr  вказує на те, що породи є вихідними твердих залишкових фаз резервуару після видалення з нього магми в деякий більш ранній період (деплетована мантія), відношення Rb/Sr в якому при видділенні з UR було заниженим.

Позитивне значення εSr свідчить, що породи є похідними з джерела, яке мало більш високе значення Rb/Sr, ніж однорідний резервуар. Це означає, що вони утворились шляхом переробки чи асиміляції давніх корових порід. 
Якщо ж εSr = 0, ізотопний склад Sr в породі не відрізняється від такого в однорідному резервуарі, тобто породи могли утворитись безпосередньо із цього резервуару (недеплетована мантія) [43,50].

Первинне відношення (87Sr/86Sr)0 визначалось за апатитом та плагіоклазом. Ізотопний склад Sr визначався на 8-коллекторному мас-спектрометрі Мі-1201АТ в статичному режимі. Вміст Rb та Sr визначався методом РФА в Геологічному інституті КНУ (аналітик О.В. Андрєєв). Так як крім Sr в плагіоклазах завжди присутній Rb, для розрахунку первинного відношення (87Sr/86Sr)0 вводилась поправка на радіогенну добавку Sr за рівнянням:

(87Sr/86Sr)0 = (87Sr/86Sr)t - (87Rb/86Sr)t·(e λt -1)       (4.3),
де (87Sr/86Sr)t  - відношення в ізотопній системі досліджуваного зразка на сучасний стан (t=0), яке розраховується за результатами ізотопних аналітичних досліджень; (87Sr/86Sr)0 – відношення у Sr, що був захоплений мінералом або був присутній у породі на час закриття їх Rb-Sr ізотопної системи; λ – константа розпаду 87Rb; t – час, що минув з моменту закриття ізотопної системи.
4. 5. 2. Еволюція ізотопного складу неодиму.

Nd (порядковий №=60) та Sm (№62) рідкісноземельні елементи, які зазвичай  утворюють іони з зарядом +3. Їх іонні радіуси практично однакові – 1.08 Ао та 1.04 Ао, тому їх геохімічні властивості дуже схожі.

В ході фракційної кристалізації магми, Nd відносно Sm концентрується в залишкових розплавах, завдяки чому силікатні розплави, які утворюються шляхом  часткового плавлення мантії чи порід кори, збагачуються на Nd, а рестит збагачується на Sm [50]. Така поведінка Nd та Sm пояснюється й тим, що іон Nd3+ має більше низький іонний потенціал (заряд/радіус), чим Sm3+.

Nd має сім стабільних ізотопів (142Nd, 143Nd, 144Nd, 145Nd, 146Nd, 148Nd та 150Nd),  Sm - сім природних ізотопів (144Sm, 147Sm, 148Sm, 149Sm, 150Sm, 152Sm і 154Sm). Ізотоп 147Sm шляхом альфа-розпаду перетворюється в ізотоп 143Nd, що спричиняє постійне зростання відношення 143Nd/144Nd в речовині Землі.

Ізотопна еволюція Nd в Землі може бути представлена моделлю, яка передбачає, що відношення 147Sm/144Nd в Землі рівне цьому відношенню в хондритових метеоритах - 0,1967 [43,50]. Модель припускає, що Земний Nd еволюціонував в однорідному резервуарі, відношення 147Sm/144Nd в якому - 0,1967, а сучасне значення відношення 143Nd/144Nd складає 0,512636, відносно 146Nd/144Nd=0,7219 [50]. Ці дані дозволяють вираховувати відношення 143Nd/144Nd в CHUR (однорідний хондритовий резервуар) в любий момент часу t в минулому за допомогою рівняння:

tICHUR = 0ICHUR - (147Sm/144Nd)CHUR (eλt -1)      (4.4)

де tICHUR – відношення 143Nd/144Nd на момент геологічного часу (t),

 0ICHUR – сучасне відношення 143Nd/144Nd.

Згідно з геохімічними властивостями Sm i Nd, часткове плавлення CHUR породжує магми, що мають більш низькі відношення Sm/Nd в порівнянні з CHUR, в зв'язку з чим породи, що утворились з цієї магми в даний час будуть мати більш низькі відношення 143Nd/144Nd, ніж CHUR. Тверді фази, що залишились після відділення розплаву (магми), відповідно мають більш високі відношення Sm/Nd, ніж хондритовий резервуар. Тому ці "збіднені" області резервуару в даний час мають більш високі відношення 143Nd/144Nd в порівнянні з CHUR.
   Області хондритового резервуару, що не були зачеплені процесами магмоутворення вміщують Nd, ізотопний склад якого еволюціонував без будь яких "перешкод" до даного часу.

   Для порівняння первинних відношень 143Nd/144Nd в магматичних і метаморфічних породах земної кори з відповідними відношеннями в CHUR під час кристалізації порід, Де Паоло і Вассербург [53] ввели "параметр епсилон" - εNd, який визначається таким чином:

                                                (143Nd/144Nd)i
εNd = [-------------------  - 1]104       (4.5)

                                                                                               tIСHUR
де (143Nd/144Nd)i - відношення в породі, знайдене за допомогою побудови ізохрони для зразків породи в цілому, або отримане шляхом введення поправки на радіогенну добавку 143Nd в поміряне значення 143Nd/144Nd в одиничному зразку, tIСHUR - 143Nd/144Nd в CHUR в момент часу t.

Позитивне значення εNd вказує, на те, що породи є вихідними із залишкових твердих фаз резервуару після вилучення з нього магми в деякий більш ранній період (деплетована мантія). Від'ємне значення εNd свідчить, що породи є похідними з джерела, яке мало більш низьке значення Sm/Nd, ніж хондритовий резервуар. Це означає, що вони утворились шляхом переробки чи асиміляції давніх корових порід, відношення Sm/Nd в яких при відділенні з CHUR були понижені. Якщо ж εNd = 0 - ізотопний склад Nd в породі не відрізняється від такого у хондритовому резервуарі, таким чином породи могли утворитись безпосередньо з цього резервуару (недеплетована мантія).

РОЗДІЛ 5

ІЗОТОПНО-ГЕОХІМІЧНІ ТА ГЕОХРОНОЛОГІЧНІ ДОСЛІДЖЖЕННЯ.

5.1. Породи основного складу.

5.1.1. Городищенський масив.

На західній околиці с. В'язівок знаходиться закинутий анортозитовий кар’єр (рис.5.1). В північній стінці кар’єру спостерігаються світло-сірі, майже мономінеральні анортозити. У південно-східній частині кар’єру виходи утворюють темно-сірі плямисті анортозити з прошарками темної дрібнозернистої породи. Контакт між різновидами анортозитів зруйнований. В зоні контакту спостерігаються чисельні виходи еруптивних брекчій .
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Рис.5.1. Лівий берег р.Вільшанка, анортозитовий кар’єр с. Вязівок: (а) - у північній стінці спостерігаються світло-сірі, практично анхімономінеральні анортозити; (б)- у південно-східній стінці- темно-сірі плямисті анортозити з прошарками чорної дрібнозернистої породи. В зоні контакту (*) спостерігаються виходи еруптивних брекчій; 
Брекчії складаються з кутастих ксенолітів зеленувато-сірих фарфороподібних анортозитів та ксенолітів заокругленої форми чорної дрібнозернистої породи. Цементуючий матеріал нерівномірно-зернистий, дрібно-або середньозернистий, сієнітоподібний, сірувато-рожевого або рожево-сірого кольору.

Мономінеральні анортозити прориваються субвертикальними дайками чорних монцонітів. Контакт між породами інтрузивний. Наибільша з дайок спостерігається у північній частині кар’єру (рис.5.2). Монцоніт темно-сірий, практично чорний. Порода масивна, середньозерниста з мікротакситовою текстурою. Вміст темноколірних мінералів складає 35-38%. Монцоніт включає невеликі (10-12 см за видовженням) автоліти овальної форми. Потужність дайки 7-8 метрів. Залягання вертикальне. 
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Рис. 5.2. Дайка монцоніту в анортозитах. Проба КН-14-6, північна стінка кар’єру с. В'язівок. 

Для геохронологічного датування відібрані темно-сірі плямисті анортозити та монцоніти. 

Проба КН-14-2, КН-14-12. Анортозит. Лівий берег р. Вільшанка, західна околиця с. В'язівок. Географічні координати: - 49о10′33″9 ПШ, 31о 22′.33″ СД. 
Анортозит сірий, плямистий за рахунок нерівномірного розподілу темноколірних мінералів. Текстура масивна. Структура крупнозерниста панідіоморфнозерниста з елементами вінцевої. Складається з плагіоклазу (90-98%) та темноколірних мінералів (2-10 %) - піроксенів та поодиноких зерен олівіну. Акцесорні мінерали - апатит, ільменіт. Рудні - сульфіди міді та заліза. Вторинні мінерали: серицит, епідот. 

Зерна плагіоклазу широко-таблитчасті або видовжено-призматичні з чіткою системою двійників. В підпорядкованій кількості спостерігаються зерна з нерівними, звивчастими краями та заокругленою формою, в яких двійників практично не видно (рання генерація?). Плагіоклаз включає дрібні антипертитові вростки. 

Гіперстен утворює клиноподібні зерна поміж плагіоклазами. Іноді включає залишки зерен олівіну. Навкруги гіперстену спостерігаються реакційні кайми, утворені клінопіроксеном та біотитом. Крім гіперстену в анортозиті зустрічаються поодинокі зерна піжоніта. Олівін присутній у вигляді реліктів в гіперстені та іноді утворює дрібні ідіоморфні зерна в плагіоклазі. Калієвий польовий шпат та кварц утворюють тонкі плівкові виділення навклоло темноколірних мінералів. Ільменіт та апатит тяжіють до периферічної частини зерен гіперстену. Циркон в шліфах не фіксується.

Циркон. В шліхах спостерігаються безбарвіні зерна циркону з бурим, зеленуватим або жовтуватим відтінком, світло-рожеві та жовто-рожеві циркони. Зерна прозорі та напівпрозорі. У світло-рожевих кристалів блиск сильний скляний. У безколірних - матовий. Тип цирконовий. Внутрішня будова однорідна. Зональність не проявлена. Кристали майже без включень. В невеликій кількості присутні дрібні (0.1-0.2 мм) зерна заокругленої форми (рис. 5.3). 
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Рис.5.3. Дрібні зерна циркону заокругленої форми в анортозиті.

 (КН-14-2, КН-14-12, с. В'язівок).
Для ізотопно-геохронологічних досліджень нами були використані безколірні з бурим відтінком та світло-рожеві зерна циркону, розділені за розміром на декілька фракцій. За результатами досліджень отримано досить великий інтервал значень віку (див. таблицю 5.1), що може бути пов’язане з присутністю в анортозиті декількох генерацій циркону. 

Таблиця 5.1. 

Вміст  урану, свинцю та ізотопні відношення свинцю в цирконі анортозитів Городищенсього масиву, с. В'язівок, проба КН-14-2.

	*


	Вміст (ppm)
	Ізотопні відношення
	Вік, млн років

	
	U
	Pb
	206Pb

204Pb
	206Pb

207Pb
	206Pb

208Pb
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	207Pb

206Pb

	1.
	1047
	400,9
	3490
	9,0490
	2,4942
	0,29277
	4,3033
	1655
	1694
	1742,1

	2.
	861,7
	334,2
	1357
	9,3015
	2,6107
	0,30171
	4,4305
	1700
	1718
	1740,4

	3.
	834,4
	307,4
	9920
	9,2208
	2,7110
	0,28908
	4,2679
	1637
	1687
	1750,2

	4.
	830,7
	314,8
	7690
	9,2140
	2,5513
	0,29264
	4,3075
	1655
	1675
	1744,8

	5.
	1005
	384,3
	9340
	9,2362
	2,6000
	0,29674
	4,3701
	1675
	1707
	1745,7


*Фракції циркону, виділені за розміром зерен. Поправка на звичайний  Pb введена за Стейсі та Крамерсом [54] на вік 1750 млн років.
Середньозважене значення віку для темно-сірого плямистого анортозиту за відношенням 207Pb/206Pb складає 1744,5±6,5 млн років (рис.5.4) [55]. 
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Рис.5.4. Уран-свинцева діаграма з конкордією для цирконів анортозиту Городищенського масиву, проба КН-14-2.

Проба КН-14-6. Олівін - амфіболовий монцоніт. Лівий берег р. Вільшанка, с. Вязівок, анортозитовий кар’єр. Географічні координати: 49о10′33″9 ПШ, 31о 22′.33″ СД. 

Монцоніт темно-сірий, практично чорний, масивний. Текстура мікротакситова середньозерниста. В приконтактній зоні з анортозитом – дрібнозерниста. Структура неоднорідна (рис.5.5): місцями субофітова, кумулативна, монцонітова, пойкілітова. Середній мінеральний склад (об’єм. %): плагіоклаз-24, калієвий польовий шпат-24, амфібол-20, олівін-10, кварц-7, біотит-5, піроксени - 3. Рудні мінерали: ільменіт-5 та сульфіди заліза. Акцесорні мінерали, - апатит, циркон, баделєіт. Вторинні мінерали: карбонати, ідингсит, грюнерит, хлорит, магнетит.

Зерна плагіоклазів An(33-39) в монцоніті різні за формою та розміром виділень. На ділянках з субофітовою структурою спостерігаються видовжені лейсти плагіоклазу з чіткою системою двійників. В амфіболі та біотиті дрібні зерна плагіоклазу мають заокруглені форми. На ділянках з монцонітовою структурою присутні крупніші зерна з чіткою системою тонких двійників. Плагіоклаз ділянок з кумулативною структурою має заокруглену форму зерен. Двійники не спостерігаються.

Калієвий польовий шпат представлений ксеноморфними зернами та дрібними виділеннями в інтерстиціях. Крупніші зерна вміщують жилкуваті мікропертити. Буро-зелений амфібол (f=0.32-0.41) утворює скелетні зерна неправильної форми. Включає дрібні зерна олівіну та плагіоклазу. Іноді спостерігається у вигляді плівки навколо піроксенів. Олівін (f=0.88-0.93) по породі розподілено досить рівномірно. Дрібні ідіоморфні зерна утворюють включення в амфіболі, біотиті та калієвому польовому шпаті. Більш крупні за розміром субідіоморфні зерна олівіну спостерігаються в зонах розвитку кумулатів та іноді включають зерна інвертованого піжониту (f=0.67).
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Рис.5.5. Фрагменти неоднорідної структури монцоніту: (а)- субофітова; (б) – кумулативна та пойкілітова. Дайка монцоніту, що розсікає анортозити. Проба КН-14-6, с. Вязівок. 
Біотит – бурий з помаранчевим відтінком (f=0.72-0.85). Утворює, як скелетні зерна неправильної форми, так и невеликі лусочки навколо темноколірних мінералів. Часто знаходиться в зростаннях з амфіболом. Ромбічний піроксен (f=0.77) представлений зернами неправильної форми на ділянках з субофітовою структурою. На інших ділянках утворює скупчення зерен в плагіоклазі та калі шпаті. Ільменіт та апатит присутні у всіх породоутворюючих мінералах. Форма зерен голчаста. Сульфіди заліза утворюють дрібні включення в олівіні та піроксені. По темноколірним мінералам спостерігаються численні виділення вторинного магнетиту. Кварц присутній у вигляді ксеноморфних зерен в інтерстиціях та у вигляді плівок навкруги темноколірних мінералів. Скелетні зерна циркону стріловидного або скіпетроподібного обліку (рис. 5.6) знаходяться в зростаннях з біотитом, плагіоклазом та кварцем. Місцями  утворюють скупчення кристалів. Дрібні зерна баделєїту спостерігаються в плагіоклазі. 
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Рис.5.6. Скелетні кристали циркону в монцоніті.

Циркон. Основна маса циркону представлена світло-рожевими прозорими зернами, які добре огранені та мають сильний блиск. Облік кристалів призматичний, коротко-призматичний до ізометричного, рідше видовжено-призматичний. Голівки коротко-призматичних та ізометричних кристалів утворені гранями декількох біпірамід, що придає їм вигляд складно огранених. Тип цирконовий. Включення прозорі у вигляді пузирів та паличок. 

В деяких зернах циркону спостерігаються внутрішні неоднорідності заокругленої форми, які присутні в пробі й у вигляді самостійних зерен. Колір їх рожевий. Прозорі та напівпрозорі. Поверхня нерівна. Внутрішня будова, в основному, однорідна. Лише в поодиноких зернах спостерігаються дрібні реліктові ядра (рис.5.7 (г*)). 

В кристалах складної будови рожеві заокруглені зерна можуть займати до 80% об’єму. Від зовнішньої світло-рожевої ідіоморфної оболонки вони відділені характерними тріщинками, по яким зовнішня оболонка відколюється (рис.5.7). 
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   Рис.5.7. Мікрофотографії полірованих зрізів циркону з монцоніту, проба КН-14-6. Растровий електронний мікроскоп-РЭММА-106і, режим ВSE: 

(а-г,ж) – неоднорідності округлої форми в зернах циркону, відділені від зовнішньої оболонки тріщинами; (г)- * дрібне реліктове ядро;

(д,е,з,и) - поляризаційний мікроскоп; зерна складаються з двох генерацій циркону:1)- внутрішнього зерна заокругленої форми та зовнішньої ідіоморфної тонко-зональної оболонки; (и)- призматичне зерно світло-рожевого циркону. 

Для ізотопно-геохронологічного датування були відібрані світло-рожеві зерна циркону, розділені (за морфологічними ознаками) на п’ять фракцій. Аналітичні результати уран-свинцевого ізотопного датування наведені в таблиці 5.2 та на малюнку 5.8. Вік монцоніту визначено за чотирма фракціями світло-рожевого циркону призматичного обліку (середньозважене значення за відношенням 207Pb/206Pb), який складає 1752,8 ± 6,5 млн років [33].
Таблиця 5.2 

Вміст U, Pb та ізотопні відношення Pb в монцоніті КН-14-6.

	Фракц. *
циркону
	Вміст. (ppm)
	Ізотопні відношення
	Вік, млн. років

	
	U
	Pb
	206Pb

204Pb
	206Pb

207Pb
	206Pb

208Pb
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	207Pb

206Pb

	Св-р,КПр**
	151,8
	57,97
	2580
	8,5135
	4,2918
	0,32674
	5,0550
	1822
	1829
	1835,5

	Св-р, Пр
	142,7
	53,43
	5480
	9,1166
	4,7459
	0,32871
	4,8586
	1832
	1795
	1752,4

	Св-р, Пр
	186,3
	66,45
	4750
	9,0769
	4,6477
	0,31171
	4,6116
	1749
	1751
	1754,1

	Св-р, Пр.
	104,8
	43,85
	440
	7,2448
	3,6777
	0,33220
	4,9036
	1849
	1803
	1749,9

	Св-р, Пр
	149.2
	62,17
	3380
	8,9823
	4,4693
	0,36120
	5,3436
	1988
	1876
	1754,0


Поправка на звичайний Pb введена за Стейсі та Крамерсом [54] на вік 1750 млн. років. *Примітка: Св-р. – світло-рожеві, КПр – коротко-призматичні, Пр – призматичні. **Фракції циркону, в яких спостерігалась неоднорідна внутрішня будова та реліктові ядра, для розрахунку ізохрони не використовувались.

Для коротко-призматичних зерен світло-рожевого циркону отримано дату 1835,5 млн років, що може бути пов’язане з присутністю в деяких з них реліктових ядер (рис. 5.7, г). Однак такі зерна поодинокі. В полірованих зрізах нами виявлено тільки одне зерно циркону з дрібним реліктовим ядром. Мікрофотографії, що зроблені за допомогою поляризаційного мікроскопу добре відображають анатомію кристалів. 

Внутрішні зони кристалів, що обмежовані тріщинами, мають заокруглену форму (рис. 5.7 а,б,е,ж). Зовнішня оболонка тонко-зональна, правильної кристалографічної форми. В коротко-призматичних зернах спостерігається мінімальний об’єм зовнішньої оболонки. Тому отримане для них значення віку – 1835,5 млн років можна проінтерпретувати як вік зерен заокругленої форми. Не виключено, що ці зерна можуть належати до більш ранньої генерації циркону, яка могла бути утворена у проміжних магматичних камерах до вкорінення розплаву на верхній рівень кристалізації. 
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Рис.5.8. Уран-свинцева діаграма з конкордією для цирконів монцоніту.

 1, 2 – фігуративні точки  Pb-U  відношень цирконів: 1 – без реліктових ядер, 2 –з реліктовими ядрами, що для розрахунку ізохрони не використовувались.

Про можливість наявності декількох етапів формування монцоніту може свідчити присутність в монцоніті автолітів.

Проба КН-14-7. Олівіновий габро-норито-анортозит. Східна околиця пмт Городище, правий берег р. Вільшанка. Географічні координати: 49о16′52″ПШ та 31о27′11.3″СД. 

Габро-норито-анортозит темно-сірий, практично чорний (рис. 5.9). Текстура масивна. Структура неоднорідна: панідіоморфнозерниста, кумулативна, місцями субофітова. Мінеральний склад (об’єм. %): плагіоклаз (60-85), фемічні мінерали (10-35); другорядні: калішпат (1-3) та кварц (1-3); рудні мінерали - ільменіт (1), сульфіди заліза, цинку. Акцесорні мінерали: апатит, циркон, баделєїт, рутил. 
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Рис.5.9. Габро-норито-анортозит, КН-14-7, східна околиця пмт Городище.

Плагіоклаз, андезин An (42-47), рідше лабрадор An (65) утворюють великі таблитчасті зерна с чіткою системою двійників. Включають мікроантипертити у вигляді плям видовженої форми.

Темноколірні мінерали представлені великими (3-7 мм) ксеноморфними зернами гіперстену (f=0.66-0.71), які утворюють між плагіоклазами систему ланцюжків шириною 1-5 мм. Моноклінний піроксен (f=0.40-0.45) виділяється навколо гіперстену у вигляді кайм та утворює вростки в середині зерен. Поодинокі зерна піжоніту (до 1.5 мм) спостерігаються в плагиоклазі. Олівін (частіше продукти його заміщення) фіксуються у вигляді реліктів в гіперстені. Поодинокі лусочки біотиту спостерігаються по краях зерен піроксенів. Кварц представлений ксеноморфними виділеннями в інтерстиційному просторі та у вигляді плівок навколо темноколірних мінералів. Зерна ільменіту (0.1-0.3 мм) видовженої або неправильної форми фіксуються біля зерен гіперстену. Разом з ільменітом присутні апатит та сульфіди заліза і міді. Хімічний склад габроїдів Городищенсього масиву представлений в таблиці 5.3.

Таблиця 5.3

 Хімічний склад порід Городищенського масиву.

	Порода
	Анортозит
	Монцоніт
	Габро-анортозит
	Норито-анортозит
	Норит
	Троктоліт

	№ обр.
	КН-14-2
	КН-14-6
	КН-14-7
	КН-14-9
	КН-14-11
	КН-14-13

	SiO2
	52,11
	58,48
	52,20
	51,63
	55,26
	45,94

	TiO2
	  0,47
	  1,43
	  1,61
	  2,13
	   2,47
	  3,40

	Al2O3
	25,99
	15,37
	16,67
	19,66
	14,24
	13,67

	FeO
	  4,02
	  8,90
	  9,48
	  7,29
	11,71
	18,68

	Fe2O3
	  0,10
	  0,97
	  0,19
	  0,17
	  0,54
	   0,50

	MgO
	  1,06
	  1,30
	  5,54
	  2,38
	  2,28
	   2,95

	MnO
	  0,02
	  0,09
	  0,16
	  0,04
	  0,17
	   0,27

	CaO
	10,69
	  4,25
	  7,78
	  8,84
	  5,98
	   6,85

	Na2O
	  3,50
	  2,80
	  2,72
	  3,60
	  2,72
	   2,89

	K2O
	  0,80
	  4,20
	  0,80
	  1,86
	  2,20
	   1,62

	P2O5
	  0,18
	  0,44
	  0,22
	  0,41
	  0,53
	   1,40

	H2O-
	  0,33
	  0,44
	  0,47
	  0,19
	  0,23
	   0,19

	п.п.п.
	  0,42
	  0,94
	  1,64
	  1,30
	  1,20
	   1,21

	SO3общ.
	   -
	   -
	  0,03
	  0,04
	  0,04
	   0,09

	Сумма:
	99,57
	99,61
	99,51
	99,54
	99,57
	 99,66


Циркон. Циркон представлений широкою гамою кристалів, що відрізняються забарвленням та обліком зерен (рис.5.10, а) [55]. За кольором розрізняються безбарвні зерна, безбарвні з зеленуватим відтінком, світло-рожеві, бузково-рожеві, коричнево-рожеві, мутно-білі з зеленуватим або бурим відтінком. Кристали прозорі та напівпрозорі. Блиск сильний скляний, скляний або матовий. Переважають зерна призматичного та видовжено-призматичного обліку. В меншій мірі розповсюджені голчасті та коротко-призматичні кристали. Тип огранки цирконовий, в поодиноких зернах - гіацинтовий. В невеликій кількості (менше 5%) присутні зерна ізометричної форми (заокруглені або округлі). Вони безбарвні, блідо-рожеві, мутно-білі, темно-бузкові, зрідка темно-коричневі. Блиск ізометричних кристалів матовий, поверхня зерен ямчаста. Серед них зустрічаються як  однорідні зерна, так і зерна з регенераційними оболонками (рис.5.10, i, j, k). Поодинокі зерна призматичного обліку мають  жовто-буре забарвлення, не прозорі (мал.5.10, l). Для них характерна коміркова структура та численні включення, що збагачені на свинець, торій та РЗЕ (рис.5.11, g-i). 

Циркон габро-норито-анортозиту в різній мірі тріщинуватий. Деякі з зерен мають блокову структуру. Більшість зерен, незалежно від кольору кристалів вміщують включення сульфідів цинку, заліза, торит, ксенотим (?) та монацит (дуже рідкий мінерал для порід АРГК). Деякі з включень (карбонати та мінерали групи РЗЕ), напевне, можуть бути епігенетичними продуктами перекристалізації циркону, на що вказує структура їх кристалів (рис.5.11, g-i).
Для дослідження внутрішньої будови  циркону поліровані  зрізи кристалів вивчались за допомогою поляризаційного мікроскопу (рис.5.10, b-k). Внутрішні неоднорідності в зернах, що були раніше зафіксовані під бінокуляром, чітко виділяються, як в проникаючому світлі, так і при схрещених ніколях. Найчастіше спостерігаються реліктові ядра, що розбиті діагональною системою тріщин, обломки зерен та заокруглені зерна циркону з ямчатою поверхнею, які присутні в пробі у вигляді самостійних зерен (рис.5.10, i- i*).

Для геохронологічного датування відбирались різно-забарвлені зерна циркону однорідної будови. Для світло-рожевого, рожевого та безбарвного з зеленуватим відтінком циркону отримані дискордантні (дискордантність від 4,0 до 8,5%) значення віку (див. таблицю 5.4), однак вони достатньо близькі за ізотопним відношенням 207Pb/206Pb [55]. Для безколірних з бузково-рожевим відтінком та рожево-коричневих кристалів циркону також отримані дискордантні (від 4,6 до 8,3) значення віку. За відношенням 207Pb/206Pb вік їх молодшій, але також достатньо близький [55]. 
[image: image23.jpg]



Рис.5.10. Мікрофотографії циркону КН-14-7; a – загальний вигляд  циркону під бінокуляром (д× 5мм); b-k – зрізи кристалів, МІН-8,ув.×50р.;b- безбарвне з зеленуватим відтінком зерно циркону з тріщинуватим ядром (при одному ніколі); b*-те ж саме,ніколі×;c–уламок безбарвного зерна з світло-рожевим ядром, при одному ніколі, c* - те ж саме, ніколі× ; d- безбарвний з бурим відтінком кристал з безколірним ядром, при одному ніколі, d* - те ж саме, ніколі×; e – уламок світло-рожевого прозорого кристалу з безколірним ядром, при одному ніколі, e* - те ж саме, ніколі ×; f, g, h–уламки безколірних водяно-прозорих кристалів, ніколі×;i–бузковий ізометричний кристал з включеннями та ямчатою поверхнею, при одному ніколі,i*-те ж саме, ніколі×; j– ізометричний мутно-білий кристал з регенераційною оболонкою, при одному ніколі, j* -те ж саме, ніколі ×; k–призматичний кристал при одному ніколі, k* - те ж саме, ніколі ×; l-призматичний кристал з комірковою поверхнею,РЕММА-106і,режим відбитих електронів. 
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Рис.5.11. Мікрофотографії полірованих зрізів циркону олівінового габро-норито-анортозиту. РЕМ-106і, режим BSE.

 a-світло-рожевий ізометричний кристал з включеннями Q и Fsp;

 b, с - рожеві зерна циркону з включеннями піроксенів;

 d–безколірний з буро-зеленуватим відтінком циркон з включеннями Q, ZnS(Fe) і ThSiO2;

 e-коричнево-рожевий кристал з включеннями карбонатів;

 f-обломок коричнево-рожевого кристалу з включеннями Q та мінералів Fe;

 g – уламок безколірного кристалу з включеннями кальциту та мінералів РЗЕ;

 h – не прозорий жовто-коричневий циркон з комірковою структурою та дрібними включеннями мінералів РЗЕ;

 i-уламок безколірного циркону з включенням ThSiO2 та численними виділеннями Pb.

Таблиця 5.4 

Вміст U, Pb та ізотопний склад Pb в цирконі та баделєїті габро-норито-анортозиту Городищенського масиву, проба КН-14-7.

	Фрак

ція*
	Вміст (ppm)
	Ізотопні відношення
	Вік млн. років

	
	U
	Pb
	206Pb

204Pb
	206Pb

207Pb
	206Pb

208Pb
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	207Pb

206Pb

	1.
	110,2
	39,42
	4000
	8,9485
	3,8718
	0,30238
	4,5221
	1703
	1735
	1773,8

	2.
	154,5
	53,03
	4710
	8,9896
	3,9131
	0,29083
	4,3493
	1646
	1703
	1773,8

	3.
	658,8
	215,7
	9115
	9,1000
	4,6294
	0,28632
	4,2837
	1623
	1690
	1774,6

	4.
	417,4
	147,3
	3860
	9,0342
	3,7549
	0,29632
	4,3830
	1673
	1709
	1753,7

	5.
	320,5
	115,4
	5460
	9,1349
	3,4666
	0,29827
	4,4040
	1683
	1713
	1750,4

	6.
	306,0
	102,4
	1610
	8,6483
	4,1480
	0,28357
	4,1953
	1609
	1673
	1754,1

	7.
	191,0
	73,47
	606,6
	7,7024
	11,028
	0,35722
	5,2969
	1969
	1868
	1758,2


Поправка на звичайний Pb введена за Стейсі та Крамерсом [54]. На вік 1770 млн р. - для точок 1-3, на вік 1750 млн  р. - для точок 4-7.

Примітка:* 1-6 – циркони: 1- світло-рожеві; 2-рожеві; 3- безколірні з зеленим відтінком;4,6-рожеві та коричнево-рожеві кристали; 5- безколірні з бузково-рожевим відтінком; 7 – баделєїт. 

Баделєїт. В шліфах баделєїт не виявлено. В шліхах баделєїту доволі багато. Він представлений дрібними, добре ограненими напівпрозорими зернами темно-коричневого кольору. Значення віку, що отримані для баделєїту мають зворотну дискордантність (1969-1758,2), яка складає 12,0%. Вік баделєїту за відношенням 207Pb/206Pb складає 1758,2 млн років (див. таблицю 5.4). 

Конкордатні значення віку (1774,6-1773,8 млн років) отримані для трьох типів циркону різного забарвлення. Цей циркон може відповідати раннім етапам кристалізації габро-норито-анортозиту, а можливо і часу вкорінення ранніх порцій розплаву. Ми добре розуміємо, що колір кристалів не може бути головною характеристикою для виділення генерацій. Однак візуально циркони основних порід КНП краще за все різняться за коліром, кількістю включень та обрисом кристалів, через що під бінокуляром ми і виділяли фракції циркону для датування. 
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Рис.5.12. Уран-свинцева діаграма з конкордією для фракцій(1-3) циркону олівінового габро-норито-анортозиту. Проба КН-14-7. 

На тривалий період формування анортозиту вказує вік, що отриманий для трьох типів циркону (фракції 1-3, див.табл.5.4) 1774,1 млн років, за баделєїтом - 1758,2 млн років (фракція 7, табл.5.4) та цирконом (фракції 4-6, табл.5.4) - 1753 млн років (середньозважене значення) [55]. 

Необхідно відмітити, що отриманий нами інтервал значень віку для цирконів габро-норито-анортозиту (1774 - 1753 млн років), знаходиться в діапазоні дат, що були раніше отримані уран-свинцевим ізотопним датуванням за індивідуальними зернами циркону (1773,8–1751,5 млн років) габроїдів Носачівського родовища ільменіту (проба 2006, Городищенсько-Смілянський анортозитовий масив) [26], що підтверджує присутність різновікових генерацій циркону в габроїдах Городищенського масиву. 

Крім однорідних зерен в габро-норито-анортозиті спостерігаються зерна циркону складної будови, які утворені кількома комбінаціями різно-забарвлених наростань, що також є свідченням складного та тривалого процесу формування породи. 
Проба КН-14-9. Олівіновий габро-норито-анортозит.

Правий берег р. Вільшанка, с.Хлистунівка. Географічні координати: 49о12′49.1″ПШ та 31о26′25.5″ СД. 

Порода темно-сіра, грубозерниста. Текстура масивна. Структура неоднорідна з нерівномірним розподілом лейкократових (8-10% темноколірних мінералів) та меланократових (23-27%) ділянок. Мінеральний склад  меланократових  ділянок (об’єм . %): плагіоклаз 60-65, ортопіроксен 12-15, клінопіроксен 3-5, олівін 2-5 , біотит 2, калі шпат до 5, кварц 1-2. Рудні мінерали: ільменіт до 5 та сульфіди заліза. Акцесорні мінерали: циркон, апатит [55]. 

Плагіоклаз An(43-53) утворює широкі таблиці з чіткою системою двійників. Края деяких зерен розкислені до An(39). Темноколірні мінерали присутні у вигляді окремих зростків розміром 1-5 мм або утворюють переривисті ланцюжки між зернами плагіоклазу. Представлені гіперстеном (f=0.68-0.76), що включає зерна олівіну (Fa71-75), клінопіроксеном (f=0.54), піжонітом та поодинокими лусочками біотиту (f=0.33-0.38). Зерна ільменіту видовженої (3-7 мм) або неправильної форми утворюють вростки по краях зерен гіперстену. Ксеноморфні виділення КПШ заповнюють інтерстиційний простір. В КПШ спостерігаються поодинокі лусочки біотиту (f=0.58), ільменіт та дрібні виділення кварцу. 

Циркон. Циркон представлений безбарвними, блідо-рожевими, жовто-рожевими, темно-рожевими та сірувато-бурими прозорими та напівпрозорими зернами. Блиск скляний. Обрис призматичний та видовжено-призматичний. Тип цирконовий. Більшість зерен однорідної будови. Характерною особливістю циркону породи є присутність чисельних включень (рис. 5.13, а-а*,b-b*), що складаються з кварцу, калішпату, плагіоклазу та апатиту. Навкруги деяких включень зерна окрашені в бурі та помаранчеві тона, що може бути пов’язане з вторинним забарвленням гідроокисами заліза. Багато дуже тріщинуватих зерен. У деяких з них спостерігається складна будова (рис.5.13,c-c*).
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Рис.5.13. Мікрофотографії полірованих зрізів кристалів циркону з габро-норито-анортозита. КН-14-9, поляризаційний мікроскоп збільшення × 50 р.; а- рожевий кристал з численними включеннями- при одному ніколі; а * те ж саме, ніколи×; b - безбарвний кристал циркону складної будови (при одному ніколі); b * - те ж саме, ніколи×; c - безбарвний кристал циркону складної будови (при одному ніколі); c * - те ж, ніколи×; Городищенський масив, с. Хлистунівка, проба КН-14-9. 
Для геохронологічного датування були використані зерна жовто-рожевого прозорого призматичного циркону з однорідною внутрішньою будовою [55]. Вік циркону за верхнім перетином конкордії дискордією складає 1738,8±3,6 млн років (див. рис. 5.14 та табл.5.5), середньозважене значення віку за відношенням 207Pb/206Pb, складає 1739,4±3,4 млн років. 

Таблиця 5.5 

Вміст урану, свинцю та ізотопний склад свинцю в цирконах габро-норито-анортозиту с. Хлистунівка, КН-14-9.

	*


	Вміст(ppm)
	Ізотопні відношення
	Вік, млн. років

	
	U
	Pb
	206Pb

204Pb
	206Pb

207Pb
	206Pb

208Pb
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	207Pb

206Pb

	1.
	355,9
	130,2
	12950
	9,3041
	4,4033
	0,31813
	4,6730
	1781
	1762
	1741,0

	2.
	399.2
	149,1
	18020
	9,3397
	4,0868
	0,32056
	4,7036
	1792
	1768
	1739,0

	3.
	382,8
	137,5
	3450
	9,0695
	3,8447
	0,30308
	4,4473
	1707
	1721
	1739,0

	4.
	384,1
	136,7
	20830
	9,3528
	4,1132
	0,30593
	4,4869
	1721
	1729
	1738,2


Поправка на звичайний свинець введена за Стейсі та Крамерсом[54] на вік 1740 млн років.

*- жовто-рожевий циркон, розділений на фракції, шляхом скочування по наклонній поверхні. 
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Рис.5.14. Уран-свинцева діаграма з конкордієй для фракцій циркону габро-норито-анортозиту с. Хлистунівка, КН-14-9.

Для анортозитів с. Хлистунівка (проба 1043/10) і раніше відзначалися значення віку, що є мінімальними для основних порід КНП - 1720 ± 10 млн років [24] або 1725 ± 12 млн років [26]. 

Проба КН-14-11. Порфіроподібний норит. Правий берег р. Вільшанка, с. Хлистунівка. Географічні координати: 49˚12''49.2"ПШ; 31˚27'34.1"СД. 

Норит темний, зеленувато-сірий. Текстура масивна. Структура порфіровидна, основної маси - офітова. Порфірові вкраплення розподілені нерівномірно, від 20-30%  до поодиноких зерен. Середній мінеральний склад (об’єм .%): Темноколірні мінерали до 50, плагіоклаз > 30, рудні мінерали - 5, калішпат - ділянками > 10, кварц -2, апатит -2. Акцесорні мінерали: апатит, циркон, баделєїт. Вторинні мінерали представлені серицитом. 

Порфірові виділення (0.5-1.4см) складені плагіоклазом з чіткою системою двійників. Кристали трішки деформовані. Поодинокі тріщини заповнені серицитом. Основна маса породи складається з лейст плагіоклазу. За шістьма мікрозондовими (РЕММА-106і) аналізами складу плагіоклазів, п'ять показали андезин An (38-41) і один лабрадор An (57), що пояснює високий вміст в породі SiO2 (55,26%, див. таблицю 5.3). Серед темноколірних мінералів переважає ромбічний піроксен (f = 0,77-0,79). Олівін представлений поодинокими, практично не зміненими зернами. Біотит утворює невеликі лусочки неправильної форми, місцями великі скелетні зерна (f = 0,43-0,53). Ільменіт спостерігається у вигляді тонких голочок, рівномірно розподілених в породі, іноді утворює зростання з сульфідами заліза, апатитом та баделєїтом в міжзерновому просторі. Піроксени, біотит і, в найбільшій мірі, ільменіт та апатит утворюють структури течії. Вже згадана порода, крім істотно андезинового складу плагіоклазу, має підвищений вміст калію (2.20%, див. таблицю 5.3 ), який входить переважно в калієвий польовий шпат і частково в біотит. За хімічним і мінеральним складом, порфіровидний норит займає проміжне положення між монцонітом та йотунітом (калішпатизований норит), розташовуючись ближче до останнього [55]. 

Циркон. Циркон утворює рожеві, блідо-рожеві, жовтувато-рожеві, безбарвні з бурим відтінком, прозорі та напівпрозорі кристали цирконового типу. Блиск скляний. Коефіцієнт видовження зерен варіює від 1,5 до 8. У невеликій кількості присутні зерна округлої форми, іноді зі слідами огранки і дрібними включеннями. Прозорий циркон світло-рожевий, рідше безбарвний «чистої води». Включень практично не містить. Кристали голчасті, призматичні, сплощені, зрідка коротко-призматичні. Мають складне огранення, утворене гранями призми та декількох пірамід, в тому числі гострих. Рожевий і жовтувато-рожевий циркон найчастіше має подовжено-призматичний вигляд і складно побудовані торпедоподібні вершинки. Коефіцієнт видовження таких кристалів, в середньому, 3-4.
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Рис.5.15. Мікрофотографії циркону основних порід Городищенського масиву: а- порфіроподібного нориту (КН-14-11,с Хлистунівка); б- норито-троктоліту (КН-14-13,с.Воронівка);в- габро-норито- анортозиту (КН-14-9,с. Хлистунівка); г - анортозиту (КН-14-12, с. В'язівок). 
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Рис. 5.16. Мікрофотографії циркону порфіровидного нориту, КН-14-11; МІН-8 (зб.×50 р.), при одному ніколі: 
а- безбарвний кристал,з ядром заокругленої форми,що частково розчинено; b - коричнево-рожевий кристал з безбарвним тонко-зональним субідіоморфним ядром; с- безбарвний з бурим відтінком кристал з сильно тріщинуватим ядром подовженої форми;d- тріщинуватий призматичний кристал з заокругленим тріщинуватих ядром, оболонка прозора безбарвна; е-світло-рожевий кристал з безбарвним тонко-зональним субідіоморфним ядром; f - коричнево-рожевий кристал з ядром яйцевидної форми; g , h , i - блідо-рожеві однорідні кристали, використані нами для датування. 

Кристали прозорі та напівпрозорі. Іноді містять прозорі включення округлої та видовженої форми а також включення чорного, бурого або зеленуватого кольору. Зерна в різному ступені розбиті тріщинами. В переважній більшості однорідні, лише в деяких тріщинуватих зернах виявлено реліктові ядра різної форми та анатомії (рис.5.16, а-f). 

Для геохронологічного датування відбиралися зерна прозорого світло-рожевого циркону «чистої води» (рис.5.16, g-i). Вік циркону за верхнім перетином конкордії діскордією, що розрахована за аналітичними даними (таблиця 5.6), становить 1749± 0,5 млн років (див. рис. 5.17) [55]. 

Таблиця 5.6 

Ізотопний склад урану, свинцю та ізотопні відношення свинцю в цирконах  порфіроподвбного нориту (КН-14-11).

	Фракція

*
	Вміст (ppm)
	ізотопні відношення
	Вік млн. років

	
	U
	Pb
	206Pb

204Pb
	206Pb

207Pb
	206Pb

208Pb
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	207Pb

206Pb

	1.
	177,9
	53,40
	5525
	9,1416
	6,4177
	0,27503
	4,0588
	1566
	1646
	1749,5

	2 .
	199,1
	67,04
	6360
	9,1709
	6,3383
	0,30832
	4,5491
	1732
	1740
	1749,1

	3 .
	201,3
	65,99
	6250
	9,1676
	6,4944
	0,30101
	4,4412
	1696
	1720
	1749,1


Поправка на звичайний свинець введена за Стейсі та Крамерсом [54] на вік 1750 млн. років. * - 1-3- світло-рожевий прозорий циркон, розділений на фракції за розміром зерен.
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Рис. 5.17. Уран-свинцева діаграма з конкордієй для циркону порфіровидного нориту с. Хлистунівка, проба КН-14-11.
Проба КН-14-13. Олівіновий норито-троктоліт.

Південна частина Городищенського масиву, с. Воронівка. Географічні координати: 49о10′31.2″ ПШ, 31о19′25.2″СД.
Порода темна, зеленувато-сіра, порфіроподібна. Вкраплення плагіоклазу рідкі, розміром 2-3см. Основна маса породи мезократова, середньозерниста. Текстура масивна. Структура гіпідіоморфнозерниста, офітова, зрідка пойкілоофітова. Мінеральний склад мінливий. На одних ділянках більше олівіну (до 50%), на інших - ортопіроксену. Середній мінеральний склад (об’єм .%): плагіоклаз - 35, олівін - 25, ромбічний піроксен - 20, моноклінний піроксен-5, калішпат - 10-15, рудні мінерали - 7-10, біотит - 1, апатит - 1, кварц - плівкові виділення. Акцесорні мінерали: апатит, циркон. 

Плагіоклаз An(40-46) утворює два типи кристалів. Перший тип представлений поодинокими таблитчастими зернами, розміром до 5 мм. Вони мають тонку систему двійників, зрідка спостерігаються двійники, що перетинаються. Другий тип подовжені, зрідка таблитчасті неоднорідні зерна (до 1 мм)  з плямистим згасання. Гіперстен (f = 0.79-0.80) утворює ксеноморфні виділення розміром 1-2 мм. Включає субідіоморфні зерна олівіну (Fa83-85) , розміром 0,8-1,5 мм, рідше зерна моноклінного піроксену та плагіоклазу, а також численні включення рудних мінералів, апатиту та циркону. У вигляді невеликих лусочок і їх скупчень присутній біотит. Калішпат утворює ксеноморфні виділення в інтерстиційному просторі. Кварц представлений рідкими плівковими виділеннями навколо темноколірних мінералів. 

Циркон. Кристали циркону не відрізняються великою різноманітністю, як в попередніх пробах. Зерна безбарвні та блідо-рожеві, рідше мутно-білі, нерівномірно забарвлені в бурі та помаранчеві тона за рахунок вторинного забарвлення гідроксидами заліза. Блідо-рожеві кристали прозорі «чистої води», з сильним скляним блиском. Грані гладкі, блискучі. Включень практично не містять. Безбарвний і мутно-білий циркон прозорі або напівпрозорі. Грані з виколами та наростами. Містять включення чорного кольору. Тип цирконовий. Коефіцієнт видовження варіює від 1,5 до 8. Багато сплощених кристалів. Частина зерен, як і в попередніх пробах (див. рис. 5.18), має складну будову: містить реліктові ядра яйцеподібної форми з ямчастою поверхнею, рідше спостерігаються ядра округлої або подовженої форми. 
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Рис.5.18.  Мікрофотографії полірованих зрізів циркону з реліктовими ядрами: а - округлої форми з ямчастою поверхнею; б-подовженої форми. Проба КН-14-3, норито-троктоліт, с. Воронівка.
Для геохронологічного датування використовувались блідо-рожеві зерна «чистої води». Вік циркону визначено за верхнім перетином конкордії діскордією, що розрахована за аналітичними даними (таблиця 5.7). Вік породи складає 1750,1 ± 1,2 млн років (рис. 5.19) [55]. 

Таблиця 5.7

Вміст урану, свинцю та ізотопні відношення свинцю в цирконі олівінового норито-троктоліту, проба КН-14-13, с. Воронівка.

	№

Фракції*


	Вміст (ppm)
	Ізотопні відношення
	Вік млн. років

	
	U
	Pb
	206Pb

204Pb
	206Pb

207Pb
	206Pb

208Pb
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	206Pb

238U
	207Pb

235U
	207Pb

206Pb

	1
	303,8
	104,6
	6485
	9,1794
	4,5714
	0,30051
	4,4313
	1694
	1718
	1748,1

	2
	262,1
	93,09
	6270
	9,1642
	4,5249
	0,30941
	4,5673
	1738
	1743
	1749,9

	3
	458,7
	202,8
	1200
	8,4595
	1,9112
	0,30819
	4,5464
	1732
	1740
	1748,8


Поправка на звичайний Pb введена за Стейсі і Крамерсом [ 54 ] на вік 1750 млн років; * - 1-3 - блідо-рожевий прозорий циркон, розділений на фракції за розміром зерен. 
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Рис 5.19. Уран-свинцева діаграма з конкордією для циркону норито-троктоліту, проба КН-14-13, с. Воронівка.

5.1.2. Новомиргородський масив. 

Для геохронологічних досліджень анортозити Новомиргородського масиву відбиралися на околицях с. Кам'янка по долині р. Велика Вись [33]. Анортозити світло-сірі, сірі, в свіжому сколі темно-сірі, до чорних, нерівномірно-гігантозернисті, до порфіровидних. На окремих ділянках проявляється слабка трахітоїдність. Окремі порфірові виділення плагіоклазу досягають 10 см уздовж довгої осі мегакристалів. Ірізують в синьо-фіолетових та жовто-помаранчевих тонах. Текстура неоднорідно-плямиста, що виражається у вкрай нерівномірному розподілі мафічних мінералів. Макроскопічно добре помітні бронзово-золотисті скелетні зерна піроксену (2-3 см). Зрідка спостерігаються синювато-чорні скелетні зерна ільменіту.  

Проба КН-1, (та КН-1-09). Анортозит. Щебеневий кар'єр с. Кам'янка, лівий берег р. Велика Вись. Географічні координати: 48˚47'39.9" ПШ, 31˚42'22.5"СД. 

Хімічний склад (мас.%): SiO 2 - 53,61; TiO 2 - 1,43; Al 2 O 3 - 22,20; Fe 2 O 3 - 0,66; FeO - 4.74; MnO - 0,07; MgO - 1,54; CaO - 9,29; Na 2 O - 3,80; K 2 O - 1,0; P 2 O 5 - 0,22; H 2 O - - 0,21; в.п.п. - 0,86; S заг. - 0,02; Сума - 99,66. 
Анортозит сірий, плямистий, в свіжих сколах темно-сірий. Текстура породи масивна. Структура панідіоморфнозерниста. Плагіоклаз An(48-54) складає 90-95% породи. Представлений видовжено-призматичними або таблитчастими зернами з чіткою системою двійників. Розмір зерен коливається від 0,2 до 1 см. Двійники великих зерен тонкі, чіткі. У дрібних зернах двійники широкі, рідше зустрічаються пересічні системи двійників, «висячі» та вигнуті двійники. Контури зерен зазубрені. Деякі з зерен сильно змінені з кородованими краями (рання генерація?). Плагіоклаз містить антипертитові вростки калієвого польового шпату, що мають вигляд плям неправильної форми. 

Темноколірні мінерали (5-10%) представлені ксеноморфними виділеннями гіперстену. Моноклінний піроксен утворює вростки в гіперстені, а також спостерігається у вигляді тонкої кайми навколо зерен. Лусочки біотиту утворюють облямівку навколо піроксенів. При дослідженні шліфів за допомогою растрового електронного мікроскопа РЕММА-106і в анортозиті виявлені дрібні зерна олівіну, що утворюють невеликі скупчення в плагіоклазі. 

Кварц спостерігається у вигляді ксеноморфних виділень в інтерстиційному просторі. Практично завжди разом з калішпатом утворює тонкі плівки навколо зерен піроксенів, зрідка зустрічається у вигляді мірмекитів. Рудні мінерали представлені ільменітом та дрібними зернами сульфідів заліза в олівіні та піроксені. Акцесорні мінерали - поодинокі зерна апатиту. Циркон в шліфах не виявили. Вторинні мінерали - серицит, хлорит, епідот, карбонати.  

Проба КН-1-2-09. Анортозит. Західна околиця с. Кам'янка, лівий берег водосховища р. Велика Вись, 100 м вище греблі. 

Географічні координати відбору проби : 48˚47'36.8" ПШ, 31˚42'56.3"СД. 

У штучних виїмках для збору дресви оголюється анортозит темно-сірий, плямистий, гігантозернистий. Текстура породи неоднорідно-плямиста. Структура нерівномірно-зерниста, порфіровидна. Кристали плагіоклазу (5-6 см) нечітко відокремлені в крупнозернистій масі. Середній мінеральний склад (об’єм.%) : плагіоклаз An(45-55)- 90, ромбічний піроксен - 5-7, калі шпат - місцями > 5, кварц - 2. Рудні мінерали - поодинокі зерна. Акцесорні мінерали: апатит, циркон. Вторинні мінерали: серицит, хлорит, преніт. 

Анортозит аналогічний вище згаданому. Плагіоклаз представлений великими таблитчастими зернами з чіткою системою двійників. Ромбічний піроксен утворений ксеноморфними зернами, затиснутими між великими таблицями плагіоклазу. З країв обростає лусочками біотиту і зрідка тонкими виділеннями моноклінного піроксену. В інтерстиціях розвиваються калієвий польовий шпат і кварц, заміщуючи та роз'їдаючи дрібні зерна плагіоклазу та краї великих зерен. Порода змінена вторинними процесами. Хімічний склад анортозиту наведено в таблиці 5.9. 

Циркон. Циркон, виділений з обох проб анортозитів спостерігається у вигляді добре огранених призматичних, подовжено-призматичних та коротко-призматичних кристалів. Забарвлення зерен світло-рожеве, коричнево-рожеве, світло-буре. Багато безбарвних кристалів, а також кристалів, що мають слабкі відтінки в жовтуватих та зеленуватих тонах. Деякі зерна забарвлені в помаранчеві і бурі тона гідроксидами заліза. Блиск скляний. Зерна прозорі, напівпрозорі або слабо просвічують. Тип кристалів цирконовий. Будова кристалів проста. Спостерігаються численні включення породоутворюючих мінералів (рис.5.20). Мікрозондовими дослідженнями встановлено декілька типів включень [33]. У поодиноких зернах рожевого непрозорого циркону спостерігається реліктовий циркон. Для датування відбиралися різноманітно забарвлені зерна циркону. 

Аналітичні результати уран-свинцевого ізотопного датування наведені в таблиці 5.8 та на малюнку 5.21. Ізохронний вік циркону становить 1750,2 ± 0,9 млн років [33].  
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Рис.5.20. Включення породоутворюючих мінералів в цирконі анортозиту. РЕММА-106і, режим BSE; с. Кам'янка, проба КН-1. 
 
Таблиця 5.8. 

Вмісту урану, свинцю та ізотопний склад свинцю в цирконі анортозиту 
с. Кам'янка, проба КН-1. 

	Фракція мінералу 
	Вміст (ppm) 
	Ізотопні відношення 
	Вік, млн років 

	
	U 
	Pb 
	206 Pb 

204 Pb 
	206 Pb 

207 Pb 
	206 Pb 

208 Pb 
	206 Pb 

238 U 
	207 Pb 

235 U 
	206 Pb 

238 U 
	207 Pb 

235 U 
	207 Pb 

206 Pb 

	1. білі 
	705,4
	312,0
	365
	6,9262
	2,8562
	0,32830
	4,8454
	1830
	1793
	1749,7

	2.Св-р. 
	264,5
	145,7
	131
	4,7371
	1,9506
	0,32508
	4,7995
	1814
	1785
	1750,3

	3.*Р., не пр. 
	231,1
	94,22
	677
	7,8260
	3,1606
	0,3200 4
	4,7509
	1790
	1776
	1760,2

	4.Св.- кор. 
	695,4
	266,5
	4000
	9,0547
	3,7812
	0,32247
	4,7589
	1802
	1778
	1749,5

	5. Св-р. пр. 
	346,4
	129,7
	3250
	8,9872
	3,7779
	0,31454
	4,6437
	1763
	1757
	1750,2


Примітка: 

Св-Р. - світло-рожеві, 
*Р.- рожеві,не прозорі, в якій спостерігалися реліктові ядра; 
Св-кор. - світло-коричневі;
 Св-р., пр.- світло-рожеві прозорі. 
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Рис.5.21. Уран-свинцева діаграма з конкордією для циркону з анортозиту проби КН-1; 
 1,2- фігуративні точки свинець-уранових відношень циркону:

 1 - без реліктових ядер, 2 -з реліктовими ядрами, при розрахунку ізохрони не враховувались. 

 
У темно-сірих анортозитах автором виявлені невеликі ксеногенні включення білих анортозитів, які за аналогією з білими анортозитами КП можуть бути ранньою фазою основних порід КНП. 

Проба КН-1/2-09К. Ксеноліт білого анортозиту. 

Село Кам'янка, лівий беріг водосховища р. Велика Вись. Географічні координати: 48˚47'36.8"ПШ, 31˚42'56.3"СД. Хімічний склад анортозиту наведено в таблиці 5.9. 

Включення мономінерального анортозиту знайдено у виїмці для збору дресви темно-сірих анортозитів. Ксеноліт має видовжену (27 см) заокруглену форму і різкі межі з вміщуючим його анортозитом, світле забарвлення та однорідну середньозернисту структуру (рис. 5.23 а). 
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Рис. 5.22. Ксеноліти білих анортозитів Новомиргородського масиву: (а) - виїмка для збору дресви на лівому березі водосховища р. Велика Вись, КН-1/2-09К; (б) - щебеневий кар'єр с. Кам'янка, КН-1-09К. 

 
Анортозит складений хаотично розташованими, сосюритизованими зернами плагіоклазу. Багато з них мають звивисту заокруглену форму з нерівними краями. Такі зерна знаходяться в середині більших зерен та добре відрізняються орієнтуванням двійників. Можливо в породі присутні сильно змінені залишки темноколірних мінералів і калішпат, але через значний розвиток вторинних змін вони погано діагностуються. 

Ксеноліти білих анортозитів в КНП раніше не досліджувались. Присутність ксенолітів білих анортозитів в порфіровидних норитах Городищенського масиву відзначалась Ю.В.Кононовим [12]. Однак досліджені вони не були. Тому їх вивченню приділялась підвищена увага [38]. 

Для визначення мінералів ксеноліту був проведений мікрозондовий аналіз породи в шліфах та якісний аналіз мінералів (близько 100) з шліха електромагнітної фракції. Аналізи проводилися на растровому електронному мікроскопі РЕММА-106і в лабораторії прецизійних аналітичних досліджень УкрДГРІ. 

 
Таблиця 5. 9. 

Хімічний склад анортозитів Новомиргородського масиву КНП і білих бронзитових анортозитів КП [51]. 

	порода 
	Анортозит

КНП * 
	Білий анортозит, КНП * 
	Бронзитовий

анортозит, КП * 
	Бронзитовий анортозит, КП * 

	№ обр. 
	КН-1-2-09 
	КН-1/2-09К 
	68-51
	68-59

	SiO2 
	53,68
	55,13
	55,43
	54,52

	TiO2 
	1,71
	0,24
	0,19
	0,23

	Al2 O3 
	22,84
	24,45
	22,51
	23,96

	FeO 
	6,25
	1,50
	      1,97 **
	       3,57 **

	Fe2 O3 
	0,10
	0,58
	
	

	MgO 
	1,41
	0,58
	2,77
	2,99

	MnO 
	0,03
	0,02
	0,06
	0,06

	CaO 
	9,29
	8,74
	9,92
	8,98

	Na2 O 
	4,08
	5,22
	4,29
	4,13

	K2 O 
	1,00
	1,51
	0,44
	0,59

	P2 O5 
	0,43
	0,06
	0,04
	0,05


* КНП-Корсунь-Новомиргородський плутон, КП-Коростенський плутон. 

** - кількість загального заліза. Аналізи: КНП [38], КП [56]. 

 

Плагіоклаз представлений кислим Аn(30-33 ) та основним Аn(48-50) андезином, олігоклазом Аn(17-18) та альбітом Аn(1-7). Зерна андезину мають чіткі межі, слабо тріщинуваті. Іноді оточені тонкими облямівками олігоклазу Аn(17-18). Тріщинки заповнені мікровиділеннями альбіту (мал.5.23 б). Андезин містить численні розеткоподібні виділення зеленого слюдоподібного мінералу (рис.5.23 в) та дуже дрібні включення сульфідів заліза і міді та ільменіту (рис.5.23 г). 

Калішпат утворює облямівку навколо зерен андезину та містить у вигляді невеликих плям виділення альбіту Аn(1-6) (рис.5.23 г). Разом з калішпатом діагностуються досить великі зерна рутилу, ільменіту та невеликі виділення сульфату барію (рис.5.23 г). 

У міжзерновому просторі присутні виділення кварцу і продукти розкладання плагіоклазу, представлені мінералами групи епідоту та карбонатами. Епідот містить включення халькопіриту, всередині якого фіксуються окремі мінеральні фази, що складаються переважно з міді або заліза. 

Темноколірні мінерали в шліфах не спостерігались. Рудні мінерали представлені поодинокими зернами. Акцесорні мінерали не спостерігаються. 

У крайовій зоні ксеноліту присутні поодинокі зерна зеленого амфіболу групи актиноліту-тремоліту(?), зеленого біотиту, а також мінералу коричневого кольору, що утворює колоїдні виділення. Поява цих мінералів може бути пов'язана з вторинними змінами породи. 

Якісний аналіз мінералів білого анортозиту проводився по не пришліфованим зернам, що були нанесені на струмопровідну стрічку. Мікрозондовим аналізом визначені: андезин (Аn46), піроксен, епідот, сфен, рутил, баделєїт, ільменіт, апатит, циркон, монацит [38].  

Монацит представлений призматичними та овальними дрібними зернами темного буро-коричневого кольору. Зерна частково покриті чорним нальотом (мікрозондовим аналізом фіксуються алюміній та кремній). Поверхня зерен кавернозна з слідами розчинення (рис.5.24 а, б). 

Баделєїт (рис.5.24 в, г) спостерігається у вигляді сплющених кристалів темно-коричневого кольору, а також безбарвними зернами заокругленої форми. Серед рудних мінералів визначені ільменіт і сульфіди заліза, - пірит, халькопірит, піротин, пентландит. 

Зерна сульфідів заліза дуже різноманітні. Деякі з них містять мікровиділення мінералу з переважним складом заліза. В одному з зерен присутнє включення плагіоклазу Аn (69). Плагіоклаз такої основності не характерний для анортозитів КНП. Визначено також поодинокі зерна гранату альмандінового ряду з невеликою кількістю кальцію (аналіз зерен гранату та плагіоклазу проводився по пришліфованим зернам в КНУ ім. Шевченка, аналітик А.В. Андрєєв). 
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Рис. 5.23. Плагіоклаз представлений кислим Аn(30-33 )(в) та основним Аn(48-50) (а) андезином, олігоклазом Аn(17-18) та альбітом Аn(1-7)(в). Зерна андезину оточені облямівкою олігоклазу Аn(17-18) (в).Тріщинки заповнені альбітом(б,в). Андезин містить розеткоподібні виділення зеленого слюдоподібного мінералу (в); калієвий польовий шпат утворює облямівку навколо зерен андезину і містить у вигляді невеликих плям виділення альбіту Аn(1-6) (г). Спільно з калі шпатом діагностуються зерна рутилу, ільменіту та сульфату барію (г). Ксеноліт білого анортозиту, шліфи, РЕММА-106і режим (BSE). 

Циркон. Основна маса циркона ксеноліту представлена світло-рожевими, рожевими, безбарвними, іноді з жовтуватим відтінком прозорими кристалами. Блиск скляний. Грані частково покриті мутними або напівпрозорими зубчастими наростами або напливами. Чисті грані рівні, гладкі. Кристали циркону видовжено-призматичні, до шестуватих. Коефіцієнт видовження змінюється від 3-3,5 до 8-10. Рідше зустрічаються коротко-призматичні кристали, до ізометричних, з К вид. = 1.5-2 (рис.5.25, а).
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Рис.5.24. (а,б)-зерна монациту вкриті чорним нальотом, поверхня зерен кавернозна зі слідами розчинення;(в, г)- сплощені зерна баделєїту (в) і безбарвні зерна округлої форми(г).РЕММА-106і-(а,б)-режим відбитих електоронів; (в,г)- режим BSE. Проба КН-1/2-09К;

Невелика кількість безбарвного та блідо-рожевого циркону представлена абсолютно сплощеними зернами неправильної форми (рис.5.25,б). Вони прозорі, з сильним блиском. Тип кристалів цирконовий. Утворений комбінацією граней тетрагональної призми та тупої діпіраміди. Вершинки рожевих та світло-рожевих кристалів іноді ускладнюються гранями гострої піраміди. У невеликій кількості спостерігаються мутно-білі кристали. Вони напівпрозорі з матовим блиском і шагреневою поверхнею граней. Морфологія їх така ж сама, як і у прозорих кристалів. Зрідка зустрічаються субідіоморфні зерна із згладженими ребрами, а також зерна округлої форми з К вид.. = 2,5-3, зрідка 1-1,5. 
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Рис.5.25. Циркон білого анортозиту: (а) - безбарвні, мутно-білі та світло-рожеві кристали;(б) - сплощені кристали неправильної форми. 
 
Велика кількість зерен циркону роздроблена та представлена поломаними кристалами,  в яких добре помітна присутність циркону різного забарвлення в одному зерні. Особливо часто спостерігаються зростання рожевого і блідо-рожевого циркону, але визначити порядок наростань в уламках складно. Мутно-білий циркон досить часто виявляється прозорим всередині, утворюючи наростання на безбарвному і блідо-рожевому цирконі. У розколотих кристалах також добре видно включення округлої або неправильної форми зеленувато-бурого, червоно-бурого, рідше жовто-помаранчевого кольору. Іноді всередині кристалів фіксуються рожеві і білі непрозорі включення округлої форми. Часто спостерігаються зростки різноманітної форми з зерен циркону різного забарвлення. Вони складаються з декількох кристалів, вкритих або склеєних загальною мутною оболонкою або скоринкою. 

Крім вище згаданих різновидів циркону в пробі присутні дуже дрібні непрозорі зерна зі слідами огранки (рис. 5.26). Вони забарвлені в коричневі (а) або світлі кольори (б).

[image: image46.png]


[image: image47.png]



Рис. 5.26 . Ксеноліт білого анортозиту, КН1/2-09К. Мікрофотографії зерен реліктового циркону. Непрозорі кристали зі слідами огранки, що не є характерною для циркону порід корсунь-новомиргородського комплексу. Зерна наклеєні на струмопровідну стрічку, РЕММА-106і режим відбитих електронів.

Дрібні кристали частково, а іноді практично повністю покриті чорними або темно-бурими присипками. Сліди обкатування (подряпини, борозни, шагрень на вершинках і ребрах кристалів) не виявлено. 

Дослідження зрізів циркону за допомогою поляризаційного мікроскопу підтвердило присутність в ксеноліті білого анортозиту декількох генерацій мінералу, а також присутність складних кристалів з ядрами реліктового циркону (рис.5.27, а, г, д). 

Реліктові ядра (Ц0) представлені затемненими зернами округлої або неправильної форми. Темні присипки характеризуються хімічним складом, що близький до мінералів групи епідоту та хлориту. Крім затемнених зустрічаються чисті та прозорі ядра, як округлої (рис. 5.27, а), так і подовженої форми зі звивистими контурами та високими тонами інтерференційного забарвлення (рис.5.27, г, д).

 Генерація (Ц1) представлена тонко-багатозональним цирконом з низькими кольорами інтерференції. Спостерігається тільки всередині складних кристалів (рис. 5.27, а, б, г). 
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Рис. 5.27. Мікрофотографії зрізів циркону. Поляризаційний мікроскоп, ніколі ×;(а)-складне зерно циркону з реліктовим ядром Ц0, тонко-зональної генерації Ц1  і зовнішньої оболонки Ц5 ;( б) – тонко-зональний Ц1 доростає цирконом Ц3 із характерною вертикальною зональністю;(в) - однорідні шестуваті зерна циркону Ц3;(г)- кристал циркону Ц3 включає затемнене ядро округлої форми (Ц0 ) і зерно генерації Ц1;(д) - циркон генерації Ц2 (зональність проявляється тільки в крайовій частині кристалу) включає Ц0 ;.Циркон генерації Ц4.
Генерація (Ц2) - кристали з ледь помітною зональністю, кольори інтерференції розподіляються плямами або грубими смугами. Утворює як самостійні кристали, так і наростання на цирконі Ц1 (рис.5.27, д). 

Генерація (Ц3) - кристали з чітко вираженою ритмічною зональністю уздовж довгої осі кристалу, характерною для циркону магматичних порід основного складу [21]. Утворює як самостійні кристали шестуватого вигляду, так і наростання на (Ц0). Кольори інтерференції високі (рис.5.27, б, в, г). 

Генерація (Ц4) - однорідні кристали з високими кольорами інтерференції. Зустрічається у вигляді самостійних кристалів рожевого кольору (рис.5.27, е). 

Генерація (Ц5) - утворює самостійні кристали з низькими сірими кольорами інтерференції. Іноді цей же (?) тип циркону утворює тонку зовнішню оболонку на інших генераціях мінералу (рис.5.27, а ). 

Складні кристали циркону ксеноліту представлені кількома комбінаціями різних генерацій: 1) Зерна, в яких спостерігаються три різні генерації циркону - ядро реліктового циркону (Ц0) + тонко-багатозональна генерація (Ц1) + (Ц5) (див. рис. 5.27а). 2) Реліктове ядро (Ц0) + (Ц2) (рис.5.28, д). 

3). Циркон генерації (Ц1 ) + (Ц3) (рис.5.28, б). 

Для аналізу було використано декілька фракцій безбарвних, світло-рожевих, рожевих та мутно-білих кристалів циркону (таблиця 5.10). При цьому відбиралися, як цілі кристали, так і їх уламки без видимих ядер. 
Ізотопні дослідження циркону показали значний розрив між отриманими датами, від 1743,7 млн років для мутно-білих зерен, до 1806 млн років для блідо-рожевого циркону. Можливо, це пов'язано з неоднорідною внутрішньою будовою кристалів та різним поєднанням різновікових генерацій. 

Таблиця 5.10  

Вміст урану, свинцю та ізотопний склад свинцю в цирконі білого анортозиту, проба KN-1/2-09К. 

	* № 
	Вміст (ppm) 
	Ізотопні відношення 
	Вік, млн. років 
	206 Pb r 

208 Pb r 
	Дис-кордан-тність 

(%) 

	
	U 
	Pb 
	206 Pb 

204 Pb 
	206 Pb 

207 Pb 
	206 Pb 

208 Pb 
	206 Pb r 

  238 U 
	207 Pb r 

 235 U 
	206 Pb r 

  238 U 
	207 Pb r 
235 U 
	207 Pb r 
206 Pb r 
	
	

	1. 
	470,6 
	162,0 
	18250 
	9,2593 
	3,8791 
	0,29242 
	4,3287 
	1654 
	1699 
	1755,1 
	3,901 
	-5,8 

	2. 
	437,8 
	149,4 
	21185 
	9,3145 
	3,769 
	0,28844 
	4,2483 
	1634 
	1683 
	1745,9 
	3,786 
	-6,4 

	3. 
	938,6 
	349,4 
	7890 
	9,2328 
	3,1759 
	0,30298 
	4,4571 
	1706 
	1723 
	1743,7 
	3,207 
	-2,2 

	4. 
	544,7 
	205,4 
	3700 
	9,2404 
	3,4474 
	0,31263 
	4,6268 
	1754 
	1754 
	1754,7 
	3,531 
	-0,1 

	5. 
	218,2 
	78,92 
	1168 
	8,4147 
	3,185 
	0,28915 
	4,2787 
	1637 
	1689 
	1754,5 
	3,418 
	-6,7 

	6. 
	541,8 
	293,3 
	1035 
	8,1064 
	1,2603 
	0,32197 
	4,9010 
	1799 
	1 802 
	1806,0 
	1,272 
	-0,4 

	7. 
	460,4 
	188,1 
	4812 
	8,8865 
	2,831 
	0,32235 
	4,8813 
	1801 
	1799 
	1796,5 
	2,870 
	-0,3 

	8 . 
	229,8 
	81,04 
	8030 
	9,1249 
	3,5663 
	0,29424 
	4,3818 
	1663 
	1709 
	1766,0 
	3,607 
	-5,9 

	9. 
	323,2 
	133,1 
	2107 
	8,7466 
	3,0736 
	0,32946 
	4,9060 
	1836 
	1803 
	1766,0 
	3,186 
	4,0 

	10. 
	227,9 
	85,85 
	3614 
	8,9127 
	3,5978 
	0,31343 
	4,6912 
	1 758 
	1766 
	1775,3 
	3,692 
	-1,0 


 
Поправка на звичайний Pb введена за Стейсі і Крамерсом [54] на вік 1800 млн років; 
                    * 1,4,5- зерна рожевого циркону;2,3,9 - мутно-білі кристали; 6,7- світло-рожевий циркон ;
    8,10- суміш різних зерен.
 

Найдавніший, практично конкордантний вік отримано для двох фракцій світло-рожевого циркону (1796-1806 млн років), що значно давніші віку циркону вміщуючих анортозитів (1750,2 млн років) і відповідно можуть характеризувати вік білих анортозитів. Значення віку, що отримані для інших фракцій, швидше за все, відображають різні поєднання описаних вище генерацій циркону з цирконом, який міг кристалізуватися одночасно з цирконом вміщуючих анортозитів. 
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Рис.5.28. Уран-свинцева діаграма з конкордією для фракцій циркону з ксеноліту білого анортозиту проби КН-1/2-09К. 

 
Вік, отриманий для світло-рожевого циркону білого анортозиту КНП збігається з датами, що отримані для циркону та баделєїту білих бронзитових анортозитів КП (1800±1,3 млн років та 1794±6,7 млн років, відповідно), які розглядаються [21, 26, 57] як рання анортозитова фаза (А1) основних порід КП. 

Однак щодо генезису ранніх анортозитів КП існує й інша гіпотеза. Згідно петрологічних досліджень [56] білі бронзитові анортозити КП можуть належати давньому орогенному АМЧГ комплексу (анортозит-мангерит-чарнокіт-гранітна асоціація порід), що може бути присутня на глибинних горизонтах кори під КП. Характерні ознаки «древніх» анортозитів за [56]:1) високобаричні мінеральні парагенезиси; 2) низькі концентрації титану, заліза та фосфору; 3) підвищений вміст стронцію в плагіоклазах - Sr = 1000- 1100 ppm; 4) більш низькі ініціальні відношення 87Sr/86Sr- 0,70233-0,70288, ніж у типових анортозитів головної фази габроїдів - 87Sr/ 86 Sr = 0,7036. 

В білих анортозитах Новомиргородського масиву темноколірні мінерали в шліфах не спостерігаються. При певній схожості загального хімічного складу порід (див.табл.5.9) високий вміст Sr в плагіоклазі відзначаються практично у всіх досліджених нами відмінах габроїдів. Значення ініціального відношення   87Sr/86Sr=0.70592 білого анортозиту навіть трохи вище, ніж ініціальні відношення 87Sr/86Sr = 0.70575, 0.70578 в анортозитах, що їх вміщують (таблиця 6.18). Не виключено, що високе відношення 87Sr/86Sr в досліджуваному білому анортозиті КНП обумовлено вторинними змінами, особливо сосюритизацією плагіоклазу. Як видно з хімічного аналізу (таблиця 5.9) в білих анортозитах КНП значно більше калію, ніж в однотипних породах КП. Калій входить як в серицит, так і в калішпат, що значно підвищує вміст радіогенного 87Sr в породі. Звичайно, не можна очікувати повної відповідності хімічного і мінерального складів білих анортозитів КП та КНП, тим більше що породи однойменних комплексів відрізняються за багатьма показниками. Не виключено, що білі анортозити Новомиргородського масиву можуть відноситись до такого ж древнього АМЧГ комплексу (якщо він присутній на глибинних горизонтах кори під КНП), але являти собою лейкократовий різновид - андезиніт. Однак, на наш погляд, найбільш вірогідною є гіпотеза ранньої фази основних порід [38]. В білих анортозитах присутні такі ж типи циркону, як і в інших різновидах габроїдів КНП, а також ільменіт, апатит та баделєїт, що є характерним мінералом деяких різновидів габроїдів та монцонітів Городищенського масиву (КН-14-6, КН-14-7, КН-14 -11)). У той же час, білі анортозити містять сліди асимільованого субстрату нижньої кори у вигляді реліктових зерен монациту, циркону та інших мінералів (гранат), не властивих для порід анортозит-рапаківі-гранітних комплексів, але характерних для автономних анортозитів мангер-чарнокіт-гранітної формації [58], а, можливо, і чарнокітоїдів гранулітового фундаменту. Мінімальний вік субстрату кори, визначений нами за реліктовими зернами монациту, становить 2084 млн років [38].  
Монацит. Для визначення віку відбирались дрібні зеленувато-жовті зерна монациту, частково або повністю покриті сажистим буро-чорним нальотом (див. рис. 5.24). 

На відміну від циркону, для гідротермального розкладання монациту використовували соляну кислоту. Для визначення вмісту урану та свинцю в монациті використовували змішаний трасер U235+Pb206. Результати дослідження монациту представлені в таблиці 5.11. Середньозважене значення віку монациту за відношенням 207Pb/206Pb складає 2084,2 млн років. 

                                                                                                 Таблиця 5.11 

Вміст урану, свинцю та ізотопні відношення свинцю в монациті ксеноліту білого анортозиту, проба КН-1/2-09К, Новомиргородський масив. 

 
	фракція 

мінералу 
	Вміст (ppm) 
	Ізотопні відношення 
	Вік, млн років

	
	U 
	Pb 
	206 Pb 

204 Pb 
	206 Pb 

207 Pb 
	206 Pb 

208 Pb 
	206 Pb 

238 U 
	207 Pb 

235 U 
	206 Pb 

238 U 
	207 Pb 

235 U 
	207 Pb 

206 Pb 

	1. 
	1951 
	5335 
	228,7 
	5,3761 
	0,15121 
	0,37749 
	6,6881 
	2065 
	2071 
	2077,3 

	2. 
	1391 
	3812 
	152,7 
	4,6378 
	0,16127 
	0,38381 
	6,8527 
	2094 
	2093 
	2091,1 


 Поправка на звичайний свинець введена за Стейсі і Крамерсом [54 ] на вік 2080 млн років. 

 

 

5.2. Породи кислого складу. 

5.2.1. Корсунь-Шевченківський масив.

Проби крупноовоїдних гранітів рапаківі північної частини плутону були відібрані в діючому кар'єрі «Cівач» на лівому березі р. Рось, західної околиці м. Корсунь-Шевченківський. Переважаючими різновидами гранітів є темно та світло-сірі крупноовоїдні рапаківі. З глибиною виробки колір гранітів стає більш темним. В обох різновидах гранітів кількість овоїдів калішпату перевищує 30%. Іноді становить 50-60%. Форма овоїдів сферична та еліпсоподібна. Розмір 2-5см. В більшості з них спостерігається плагіоклазова облямівка. В середині овоїдів присутні переривчасті концентричні зони, які утворені темноколірними мінералами. Міжовоїдна маса складається з сірого кварцу, польового шпату, рогової обманки та біотиту.  
Проба КН-15-1. Граніт рапаківі темно-сірий, біотит-амфіболовий. Лівий берег р. Рось, західна околиця м. Корсунь-Шевченківський, східний борт діючого кар'єру «Сівач». 

Граніт рапаківі темно-сірий. Текстура масивна. Структура маргінаційна, в середині овоїдів пойкілітова. Нерівномірно-зерниста в межовоідній масі, середньо- або дрібнозерниста, гіпідіоморфнозерниста. Середній мінеральний склад (об'ємн.%): калішпат - 40; плагіоклаз - 30; кварц - 15-20; амфібол - 10-15; біотит до 1, ільменіт та сульфіди-до 1, клінопіроксен - поодинокі зерна. Акцесорні мінерали: циркон, апатит, флюорит, аланіт. Вторинні мінерали: ідингсит, грюнеріт, синювато-зелений амфібол, хлорит, серицит. Хімічний склад граніту представлений у таблиці 5.12. 

Овоїди світло-сірі, розміром 2×3 см з плагіоклазовою оболонкою (виборгітовий тип). Форма овальна. Містять численні включення чорного забарвлення. Овоїди утворені лужним польовим шпатом-пертитом. Плагіоклазова облямівка складається з невеликих зерен плагіоклазу неправильної форми. Ширина її змінюється від міліметра до декількох міліметрів. В середині овоїдів спостерігаються включення кварцу у вигляді дрібних округлих зерен та неправильних виділень з увігнутими краями, дрібні зерна плагіоклазу та темноколірних мінералів. 

 

Таблиця 5.12 

Хімічний склад гранітів рапаківі КНП. 

	№ обр. 
	КН-13 
	КН-13-1 
	КН-15-5 
	КН-15-1 

	SiO 2 
	70,79
	73,76
	67,42
	66,36

	TiO 2 
	0,56
	0,17
	0,61
	0,72

	Al 2 O 3 
	13,52
	10,93
	14,84
	13,74

	FeO 
	3,50
	2,72
	3,43
	5,29

	Fe 2 O 3 
	0,86
	0.88
	0,79
	1,03

	MgO 
	0,67
	0,85
	0,63
	0,63

	MnO 
	0,07
	0,07
	0.10
	0,10

	CaO 
	1,66
	0,83
	2,18
	2,39

	Na 2 O 
	2,90
	3,56
	3,51
	3,44

	K 2 O 
	5,54
	4,80
	6,26
	5,79

	P 2 O 5 
	0,07
	<0,01
	0,10
	0,09

	H 2 O - 
	0,04
	0,02
	0,02
	0,04

	п.п.п. 
	0,61
	0,99
	0,14
	0,59

	SO 3общ. 
	<0,01
	<0,01
	0,02
	0,02

	сума 
	100,29
	99,58
	100,05
	100,23


 
Примітка: КН-13, КН-13-1, - Шполянський масив, кар'єр «Прудянский»; 

КН-15-1, 15-5, -Корсунь-Шевченківський масив, кар'єр «Сівач». 

 
Міжовоідна маса темна, з зеленуватим відтінком. Складається з слабо серицитизованих зерен плагіоклазу An (27-30) з чіткою системою тонких двійників, округлих або кутастих зерен кварцу та темноколірних мінералів, що утворюють невеликі скупчення (близько 1 мм). Темноколірні мінерали представлені ксеноморфними виділеннями або правильними пластинчастими зернами буро-зеленого амфіболу (f = 0,94-99), в середині яких видно залишки піроксену, зрідка олівіну (f = 0,96), заміщених вторинними мінералами. Тут же присутні поодинокі лусочки біотиту. Рудні мінерали представлені ільменітом та сульфідами.  

Проба КН-15-5 . Граніт рапаківі світло-сірий, біотит- амфіболовий.

Лівий берег р. Рось, західна околиця м. Корсунь-Шевченківський, кар'єр «Сівач», північний борт. 
Граніт рапаківі світло-сірий. Текстура масивна. Структура маргінаційна, в середині овоїдів пойкілітова. Нерівномірнозерниста в міжовоїдній частині, середньо- чи дрібнозерниста, гіпідіоморфнозерніста. Середній мінеральний склад граніту (об'ємн.%): калішпат - 40; плагіоклаз - 30; кварц - 27; амфібол - 1; біотит - 1; рудні мінерали- ільменіт та сульфіди заліза - 1. Акцесорні мінерали: апатит, циркон, флюорит, аланіт. Вторинні мінерали: ідингсит, грюнерит, синювато-зелений амфібол, хлорит, серицит. 

Граніт аналогічний рапаківі попередньої проби, але містить меншу кількість темноколірних мінералів. 

Циркон. Циркон обох проб рапаківі представлений світло-рожевими, жовтувато-рожевими, коричневими, безбарвними з бузково-коричневим або бузково-рожевим відтінком, рідше безбарвними зернами. Тип кристалів цирконовий. Розмір 0.05-0.2 мм. Облік кристалів досить різноманітний. Переважають призматичні та подовжено-призматичні кристали. Також присутня невелика кількість дрібних зерен заокругленої форми зі слідами складної огранки. Блиск і прозорість зерен варіюють в широких межах: від сильного скляного блиску у прозорих кристалів «чистої води», до скляного і матового в напівпрозорих і не прозорих зернах, відповідно. 

У будові циркону беруть участь грані однієї призми і тупої піраміди. Рідше будова голівок кристалів у різному ступені ускладнюється гранями гострої піраміди, аж до появи торпедоподібних вершинок. Більшість кристалів мають складну внутрішню будову. Крім кількох зон зростання в деяких кристалах спостерігаються ознаки  розчинення та залишків реліктових ядер (див.рис.5.30 в-д;) або уламки зерен реліктового циркону (рис.5.29, б). 

Лише в дрібних (0.05 мм) коротко-призматичних зернах циркону «чистої води» з бузково-коричневим або бузково-рожевим відтінком спостерігається проста внутрішня будова.
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Рис. 5. 29. Мікрофотографії полірованих зрізів циркону з граніту рапаківі. Проба КН-15-1, Корсунь-Шевченківський масив, кар'єр «Сівач». 

Електронний мікроскоп РЕММА-106і, режим BSE. 

 
Анатомія кристалів вивчалася в штучних полірованих шліфах (зрізи кристалів). На мікрофотографіях (рис.5.29, 5.30) добре помітна присутність в одному кристалі 2 - 3 зон зростання (можливо, генерацій циркону). Центральні ділянки зерен світліші у відбитих електронах, мають заокруглену форму, зрідка зі слідами розчинення та заливчастими контурами. Друга зона зростань присутня не в усіх кристалах. Вона характеризується правильними кристалографічними обрисами, найчастіше тонкою зональністю, у відбитих електронах трохи темніша центральної частини кристалів (рис.5.30, г, д). Третя зона росту найбільш темна у відбитих електронах. Найчастіше на її внутрішній межі з першою та другою зонами (якщо та присутня в кристалі), відзначаються темні присипки, що складені, ймовірно, дрібними зернами породоутворюючих мінералів (рис.5.30, а,в). 
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Рис.5.30 Мікрофотографії полірованих зрізів циркону з гранітів рапаківі. Проба КН-15-5. Корсунь-Шевченківський масив, кар'єр «Сівач».
РЕММА-106і, режим BSE.

Як видно з мікрофотографій, реліктовий циркон в гранітах рапаківі КНП, на відміну від КП [59], спостерігається досить часто. 
5.2.2 Шполянскій масив.  
У Шполянському масиві проби гранітів для ізотопного датування відбиралися в кар'єрі «Прудянский». Кар'єр розташований на західній околиці Шполянського массиву рапаківі по лівому березі р. Шполка, 1.5км на захід від ж/д станції «Прудянка». Основним різновидом гранітів в кар'єрі є світло-сірий рапаківі. Порода дуже світла, з рожевим відтінком. Овоїди практично білі. Розмір їх варіює від 0.8 до 3.5см. Містять дрібні включення темноколірних мінералів, що розташовані концентричними переривчастими ланцюжками. Плагіоклазові облямівки не помітні, так як облямівка навколо овоїдів також утворена темноколірними мінералами. У міжовоїдній масі темноколірні мінерали утворюють численні скупчення різноманітної форми. Рапаківі вміщують жили пегматитів. Пегматити червонувато-рожеві. Складені рожево-червоним калієшпатом, сірим кварцем та мутно-білим плагіоклазом.  

Проба КН-13. Граніт рапаківі біотит-амфіболовий. Кар'єр «Прудянский». Географічне положення: 48˚59 '29.5 "ПШ, 31˚16'31.0" СД. 

Рапаківі світло-сірий. Текстура масивна. Структура овоїдна, в міжовоїдній масі середньозерниста, гіпідіоморфнозерниста, ділянками мікропегматітова. 

Середній мінеральний склад (об’єм.%): калішпат- 47; кварц-30; плагіоклаз- 15, амфібол-4; біотит-2; рудний мінерал до 1. Акцесорні мінерали: апатит, циркон, флюорит, аланіт (ортит). Вторинні мінерали: серицит, альбіт. Хімічний склад граніту наведено у таблиці 5.12. 

Овоїди рапаківі утворені пертитовим калішпатом. Розмір 0.5-3см. Пертитові виділення жілкоподібні, зрідка плямисті. Іноді вони досить великі, правильної геометричної форми (у вигляді прямокутних фігур), з чіткою системою двійників. У крайовій частині овоїдів присутні округлі ситовидні зерна зеленого амфіболу з дрібними включеннями кварцу, рідше лусочки світлого зеленуватого слюдистого мінералу. У міжовоїдній масі калішпат утворює ксеноморфні виділення, зрідка зерна таблитчастої форми, розміром до 4мм. Містить численні вростки кварцу округлої та червоподібної форми, що утворюють, як  мікропегматитові облямівки навколо овоїдів, так і гранофірові ділянки в міжовоїдній масі. Кварц характеризується різноманітністю форм. Переважають великі (до4мм) ідіоморфні кристали або зерна неправильної форми з частково розвиненим кристалографічним обрисом. Дрібніші зерна (менше 0.5мм) округлої форми утворюють вростки в калішпаті та плагіоклазі. Ділянками спостерігаються мозаїчно згасаючі гранобластові зерна кварцу. Плагіоклаз утворює зерна неправильної або таблитчастої форми розміром 0,5-4мм. Навколо деяких з них присутня тонка альбітова облямівка. У центральній частині овоїдів іноді спостерігаються сильно змінені залишки зерен плагіоклазу. Темноколірні мінерали представлені амфіболом та біотитом. Зелений амфібол утворює зерна округлої форми в середині овоїдів. Оливково-зелені скелетні зерна амфіболу спільно з біотитом і рудним мінералом утворюють скупчення в міжовоїдній масі. Синювато-зелений амфібол у вигляді невеликих плям спостерігається навколо оливково-зеленого амфіболу. 

Циркон. Кристали буро-коричневі, коричневі, рідше рожеві або безбарвні з легким бузково-коричневим або бузково-рожевим відтінком. Розмір зерен 0.05-0.2мм. Тип цирконовий. Облік призматичний, короткопризматичний, до ізометричного, в поодиноких зернах - подовжено-призматичний. Серед коротко-призматичних кристалів зрідка зустрічаються діпірамідальні зерна з дуже вузьким поясом граней призми. Коефіцієнт подовження основної маси кристалів 1.5-2. В ограненні голівок кристалів беруть участь грані призми і тупої діпіраміди, іноді ускладненої гранями гострої. Для циркону характерна присутність різноманітних зростків. Більшість зерен має складну внутрішню будову. Під бінокуляром циркони можна розділити на декілька типів: 

1. Прозорі кристали «чистої води» з сильним блиском, безбарвні з легким бузково-коричневим або бузково-рожевим відтінком. Іноді видно зональність та червонуватий райдужний відблиск. Тип цирконовий. Облік частіше коротко-призматичний, рідше призматичний, в поодиноких кристалах видовжено-призматичний. Грані гладенькі. Розмір кристалів складає 0.05-0.1мм. Містять поодинокі  дрібні включення чорного кольору в центральній частині зерен. З включеннями пов'язані невеликі зони радіальних тріщинок. 

2. Кристали коричневого забарвлення різної інтенсивності, іноді до смоляно-чорних зерен. Прозорі, рідше напівпрозорі. Блиск скляний. Деякі грані кристалів покриті скоринками. Найчастіше мають складну внутрішню будову, обумовлену присутністю внутрішнього кристала (ядра) світлого забарвлення округлої форми, що доростає коричневими або бурими оболонками. 

3. Безбарвні або рожеві та буро-рожеві кристали. Блиск скляний. Напівпрозорі. Містять багато включень у вигляді бульбашок і паличок, а також включення чорного кольору. 

4. Непрозорі або напівпрозорі зерна призматичного і подовжено-призматичного вигляду. Блиск матовий. Поверхня граней горбиста з ямками і наростами. Містять численні включення породоутворюючих мінералів. 

Така різноманітність морфологічних типів кристалів, мабуть, обумовлена поєднанням в окремих зернах кількох його генерацій. Оскільки проведені оптичні та мікрозондові дослідження анатомії кристалів всіх вивчених різновидів гранітів показали присутність в зернах циркону, як декількох його генерацій, так і реліктових ядер, для датування гранітів був використаний аланіт (ортит) [60], досить широко поширений в рапаківі обох масивів. 

Аланіт (ортит) (Са, С e)2 (Al, Fe)3 Si3 O12 O(OH). 
Аланіти темно-коричневі, практично чорні. Просвічують червонувато-бурим, рідше жовтувато-бурим. Блиск смолистий. Злам раковистий. Хімічна підготовка зразків до мас-спектрометричного аналізу виконана за модифікованою методикою [51], з використанням монацитового трасера. Вмісту урану, свинцю та ізотопні відношення свинцю в аланітах гранітів рапаківі наведені в таблиці 5.13. Вік аланітів [60] розрахований за верхнім перетином лінії регресії з конкордієй. Для гранітів проби КН-13 (Шполянський массив рапаківі) вік становить 1753,7 ± 1.1 млн років і для проби КН-15-1 (Корсунь-Шевченківський масив) – 1753,9 ± 0,8 млн років (див. рис. 5.31).
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Рис.5.31. U-Pb діаграма з конкордією для аланітів гранітів рапаківі: 

              (а) - К N-13 (кар'єр «Прудянский») ; (б) - KN-15-1 (кар'єр «Сівач»). 

 
Таблиця .5.13 

Вміст урану, свинцю та ізотопні відношення свинцю в аланітах гранітів рапаківі Корсунь-Новомиргородського плутону. 
	фрак 

ція * 
	Вміст (рpm) 
	Ізотопні відношення 
	Вік, млн років 

	 
	U 
	Pb 
	206 Pb 

204 Pb 
	206 Pb 

207 Pb 
	206 Pb 

208 Pb 
	206 Pb 

         238 U 
	207 Pb 

    235 U 
	207 Pb
206 Pb

	KN-13

	1. 
	231,2
	1102
	412 
	7,1367
	0,055530
	0,27557
	4,0751 
	1753,3

	2. 
	451,7
	1092
	398 
	7,0766
	0,052260
	0,13187
	1,9508 
	1753,8

	3. 
	652,2
	1003
	339 
	6,7893
	0,046273
	0,07417
	1,0976 
	1754,5

	KN-15-1

	1. 
	393,7
	974.0
	567 
	7,6272
	0,070686
	0,18130 
	2,6812
	1753,3

	2. 
	240,1
	1106
	695 
	7,8852
	0,081983
	0,38921 
	5,7627
	1755,5

	3. 
	219,6
	829,9
	595 
	7,6864
	0,079707
	0,30979 
	4,5865
	1755,4


* Фракції мінералу, виділені за розміром зерен. Поправка на звичайний свинець введена за Стейсі і Крамерсом [54] на вік 1750 млн років. 
Подальші оптичні дослідження циркону рапаківі Шполянського масиву підтвердили зроблені раніше висновки про складну внутрішню будову більшості кристалів (рис. 5.32). На катодолюмінісцентних зображеннях добре помітні темні реліктові ядра з заокругленими, іноді звивистими контурами, зональний циркон з правильним кристалографічним обрисом та темні регенераційні дорастання субідіоморфної форми, переважно однорідні, зрідка зональні (рис.5.32 б). У проникаючому світлі (рис.5.32 в-е) в складних кристалах добре видно внутрішні ядра округлої або неправильної форми (у тому числі уламки кристалів). Вони мають світле забарвлення та заокруглену форму. Характерно, що кристали з реліктовими ядрами з поверхні розбиті системою тріщин. Крім реліктових ядер всередині тріщинуватих кристалів циркону та в протолочках зустрічаються дрібні зерна округлої форми, поверхня яких кородована та покрита сіткою тріщин (рис.5.32 е). 

При детальному вивченні мікрофотографій циркону було підтверджене раніш зроблене припущення про однорідну будову коротко-призматичних прозорих кристалів «чистої води» з сильним блиском, безбарвних з легким бузково-коричневим або рожевим відтінком (рис.5.32 в*), які і були використані нами для геохронологічного аналізу [39]. Однотипні зерна циркону були виділені і з граніту рапаківі кар'єру «Сівач» Корсунь-Шевченківського масиву. Циркон представлений дрібними коротко призматичними або видовжено-призматичними зернами простої будови. Кристали прозорі з сильним блиском. Тип цирконовий. Містять поодинокі включення чорного кольору. 

Середньозважене значення віку за 207Pb/206Pb для коротко-призматичних зерен циркону рапаківі Прудянского кар'єру становить 1747,5 ± 3,7 млн років (рис.5.33, таблиця 5.14). Близьке значення віку – 1748,8 млн років (за 207Pb/206Pb) отримане для однотипного циркону з граніту рапаківі північної частини плутону (кар'єр «Сівач»). 
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Рис.5.32. Мікрофотографії зрізів кристалів циркону граніту рапаківі Шполянського масиву (КН-13): а- в відображених електронах (BSE), б - катодолюмінісценція, в-е - у проникаючому світлі. * - однорідний тип циркону, використаний нами для датування.
 
                                                                                                       

  Таблиця 5.14 

Вміст урану, свинцю та ізотопний склад свинцю в однорідних зернах циркону гранітів рапаківі Корсунь-Новомиргородського плутону. 

	* Фракц.
	Вміст (ppm) 
	Ізотопні відношення 
	Вік, млн років 

	мінер.
	U 
	Pb 
	206 Pb 

204 Pb 
	206 Pb
207 Pb
	206 Pb

208 Pb
	206 Pb 

238 U 
	207 Pb 

235 U 
	206 Pb 

238 U 
	207 Pb 

235 U 
	207 Pb 

206 Pb 

	                                                             KN-13 

	1
	483,9
	149,2
	10730
	9,2362
	
	6,8241
	0,28518 
	4,2115 
	1617
	1676
	1750,8

	2
	715,6
	226,6
	  3880
	9,0613
	
	7,3481
	0,29403 
	4,3364 
	1662
	1700
	1748,3

	3
	403,0
	125,5
	  6070
	9,1752
	
	6,5669
	0,28621 
	4,2168 
	1623
	1677
	1746,5

	4
	233,4
	  77,2
	  1850
	8,7635
	
	5,7087
	0,29540 
	4,3527 
	1668
	1703
	1746,7

	5
	616,0
	190,3
	16610
	9,3041
	
	7,4571
	0,28892 
	4,2532 
	1636
	1684
	1744,9

	                                            KN-13-1
	
	
	

	1
	1990
	611,5
	7730
	9,2047
	7,2854
	0,28600
	4,2190
	1622
	1678
	1748,7

	2
	2175
	649,6
	9890
	9,2439
	7,5683
	0,27937
	4,1182
	1588
	1658
	1747,4

	3
	2093
	636,8
	9970
	9,2268
	7,5489
	0,28455
	4,2029
	1614
	1675
	1751,1

	4
	2166
	663,1
	10060
	9,2430
	7,5781
	0,28638
	4,2229
	1623
	1678
	1748,0

	                                                              KN-15-5 

	1
	394,2 
	135,7 
	6035
	9,1625
	7,2119
	0,31989
	4,7191
	1789
	1771
	1748,8


* Примітка: розмірні фракції 1-5 отримані шляхом скочування кристалів по похилій площині. Поправка на звичайний свинець введена за Стейсі і Крамерсом [54] на вік 1750 млн років. КН-13, КН-13-1 - кар'єр «Прудянский», КН-15-5 - кар'єр «Сівач». 
Результати ізотопно-геохронологічного аналізу свідчать про синхронне утворення однорідних кристалів циркону в обох масивах гранітів рапаківі КНП. 
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Рис.5.33. Уран-свинцева діаграма з конкордією: 1- пегматит (КН-13-1); 2-рапаківі (КН-13) - Шполянський масив; 3-рапаківі (КН-15-5)- Корсунь-Шевченківський масив. Вік розрахований за 207 Pb /206 Pb. 

  
Проба КН-13-1. Пегматит, кар'єр «Прудянский». 

Жили пегматитів чітко виділяються серед світлозабарвлених рапаківі. Пегматити цегляного кольору, місцями буро-рожеві або червоно-бурі. Зовнішня частина жил складена письмовим гранітом. Внутрішня зона складається з великих кристалів (1-1.5 см) калішпату, димчастого кварцу та біотиту. Між кристалами калішпату видно жилочки альбіту, невеликі зерна сірого кварцу та жилоподібні виділення флюориту. 

Циркон. Циркон представлений однотипними напівпрозорими зернами черво-бурого забарвлення. Блиск матовий або скляний. Кристали коротко-призматичні та призматичні. Тип цирконовий. Забарвлення в зернах розподілено не рівномірно. Інтенсивно забарвлена тільки зовнішня частина кристалів, в той час як центральна частина зерен залишається практично безбарвною. Деяка частина кристалів має неоднорідну внутрішню будову і складається з двох, іноді трьох генерацій: внутрішнє зерно безбарвного циркону округлої форми доростає червоно-бурим цирконом та прозорою оболонкою з нерівною, горбистою поверхнею без кристалографічних обрисів. Такі зерна мають округлу або овальну форму і добре відрізняються від основної маси кристалів, яку ми використовували для датування. Вік однорідних зерен циркону пегматита рапаківі Шполянського масиву (рис.5.33; таблиця 5.14) становить 1748,2 ± 4,2 млн років [39]. 

 

5.3. Монцоніти східного флангу Корсунь-Новомиргородського плутону.

Проба КН-11-09. Олівін-амфіболовий кварцовий монцоніт. 

Правий берег р. Гнилий Ташлик, північно-східна околиця с. Попівка, закинута кам’яна виробітка діаметром біля 50 м. Географічні координати: 49˚7'22,3"ПШ, 31˚ 50'20,3"СД. 

Хімічний склад (ваг.%): SiO2 -62,05; TiO2 -1,61; Al2 O3 -14,21; Fe2 O3 -0,65; FeO -7,54; MnO -0,12; MgO-0,79; CaO -3,54; Na2 O -3,26; K2 O -4,00; P2 O5 -0,35;H2 O--0,26; п.п.п.-1,24; Sзаг. -0,02; Сума-99,62. 

На східному фланзі КНП в корінних виходах гранітів рапаківі Шполянського масиву монцоніти утворюють невеликі переривчасті тіла в зоні перетину субширотного Смілянського розлому з напівкільцевими структурами та розломами північно-східного простягання (див. рис. 5.39). 

Монцоніт зеленувато-сірий до чорного. Текстура масивна. Структура неоднорідна, ділянками порфіровидна за рахунок присутності вкраплень калішпату (1-3 см), гломероподібних скупчень зерен плагіоклазу (2×1.5 см) та сегрегацій темноколірних мінералів. Розподіл вкраплень нерівномірний. Структура основної маси також неоднорідна ( грубозерниста, середньозерниста та дрібнозерниста. Місцями монцонітова з чітким ідіоморфізмом плагіоклазу, щодо калішпату, келіфітова, за рахунок широко розвинених реакційних кайм піроксену навколо зерен олівіну. 

Кількісні співвідношення головних породоутворюючих мінералів варіюють в широких межах. На крупнозернистих ділянках монцонітів середній склад породи наступний (об’єм.%): плагіоклаз (45-50), калішпат (15-20, місцями до 40), амфібол (15-20), кварц (7-10), олівін (3-7), біотит (0-5) та поодинокі зерна моноклінного піроксену. Середньозернисті та дрібнозернисті ділянки породи збагачені темноколірними мінералами, а також ільменітом (до 3%). Акцесорні мінерали: апатит, циркон, рудні. Вторинні мінерали: серицит, альбіт, ідингсит- боулінгіт, грюнерит, синювато-зелений амфібол, вторинна слюда (?) світлого сірувато-зеленого кольору. 

Гломероподобні скупчення плагіоклазу складені кородованими зернами видовженої або таблитчастої форми з полісинтетичними двійниками. Розмір зерен варіює в широких межах. Великі зерна по краях деформовані. Зерна меншого розміру мають звивисті контури та сильно змінені. Частина зерен розкислена і містить невеликі виділення калішпату. Міжзерновий простір заповнений альбітом, ксеноморфними виділеннями калішпату, де фіксуються залишки зерен плагіоклазу, поодинокі змінені зерна ортопіроксену з вростками клінопіроксену та поодинокі зерна рудного мінералу. 

В основній масі монцонітів спостерігається кілька типів зерен плагіоклазу: 

1. Затемнені, сильно серицитизовані зерна реліктового (?) плагіоклазу (понад 50% об’єму зерна) займають центральну частину великих зерен (0,3-0,5 см). Вони доростають чистим плагіоклазом з чіткою системою тонких двійникових швів (рис.5.34 в). 2. Дрібні зерна (близько 0,2 мм) розташовані уздовж країв великих зерен. Краї кородовані, двійникові шви широкі (рис.5.34 е). 3. Дрібні (близько 0.1 мм) зерна плагіоклазу неправильної форми з ознаками корозії спостерігаються в калішпаті. 4. Дрібні гранульовані зерна в амфіболі. Альбіт спостерігається у вигляді облямівок та невеликих ксеноморфних виділень в міжзерновому просторі. 

Ксеноморфні виділення калішпату займають невеликі ділянки (1-3 мм) між зернами плагіоклазу та амфіболу. Зрідка спостерігається мікроклінова решітка. 

Темнокольорові мінерали розподілені в породі нерівномірно. На ділянках з грубозернистою структурою коричневий амфібол (плєохроює в коричнево-бурих тонах) утворює великі (2-5 мм) зерна без включень. Субідіоморфний олівін (0.3-0.5 мм) безбарвний з характерними грубими тріщинами, заповненими рудним мінералом спостерігається в крайових зонах зерен плагіоклазу (рис. 5.34 а). Місцями заміщується ідингситом - боулінгітом. На контакті з плагіоклазом - піроксеном, що утворює вінцеві структури. 

Середньозернисті ділянки, в основному, складені сегрегаційним скупченням темноколірних мінералів (рис. 5.34 б,г). Олівін утворює зерна подовженої форми, а частіше ланцюжки з декількох зерен разом з амфіболом або в середині амфіболу. Практично повністю заміщується рудним мінералом та грюнеритом (рис.5.36 д). Біотит розподілений вкрай не рівномірно. Утворює великі (4-5 мм) скелетні зерна темного, буро - помаранчевого кольору. Заміщується світлою зеленувато-сірої слюдою, рідше хлоритом. У біотиті спостерігаються зерна олівіну, без вторинних змін, крім невеликої кількості дуже тонких виділень рудного мінералу. Моноклінний піроксен у вигляді дрібних (0,3 мм) поодиноких зерен присутній на ділянках, складених плагіоклазом та калішпатом. Інші темноколірні мінерали на таких ділянках практично відсутні або представлені поодинокими лусочками біотиту, рудним мінералом, зрідка олівіном та досить великими (до 0.5 мм) яскраво-зеленими зернами амфіболу(?), що заміщує біотит. 

На ділянках з дрібнозернистою структурою моноклінний піроксен та олівін складають близько 50% породи. Тут, мабуть, присутній олівін декількох генерацій (?). В одних зернах добре видно вторинні зміни (ідингсит та рудний мінерал), інші зерна чисті, з невеликою кількістю тонких тріщин, заповнених рудними. Моноклінний піроксен на цих ділянках, мабуть, також представлений декількома генераціями: 1) - безбарвними зернами інвертованого піжоніту, які групуються навколо олівіну; 2) - безбарвними з зеленуватим відтінком зернами фероавгіту (?). Обидва моноклінних піроксени разом з олівіном та бурим амфіболом спостерігаються в сегрегаціях темноколірних мінералів. Субідіоморфні зерна піроксену(?) (плеохроює в світло-жовтих тонах) спостерігаються в плагіоклазі з системою тонких двійникових швів. 

Кварц представлений невеликими (1-2 мм) зернами округлої форми (в амфіболі), ксеноморфними виділеннями в інтерстиціях між плагіоклазом, калішпатом та темноколірними мінералами. Деякі зерна кварцу мають блокову будову. На стиках зерен плагіоклазу та калішпату іноді проявляються мірмекити. Рудні мінерали (ільменіт та сульфіди), апатит та циркон утворюють скупчення зерен неправильної або подовженої форми спільно з темноколірними мінералами, зрідка спостерігаються в плагіоклазі. У північній частині виробки, в безпосередній близькості від монцонітів спостерігаються виходи щільної чорної мікрозернистої породи з рідкіми порфіровидними виділеннями (1×0,5 мм) білястого або світло-коричневого кольору. Зона контакту між породами не спостерігається. Порода є мікрогабро (розмір зерен 0,2-0,5 мм). Складається з субідіоморфних зерен плагіоклазу і піроксену приблизно в рівних кількостях. Зрідка спостерігаються більші ксеноморфні зерна клінопіроксену, а також невеликі виділення зеленувато-бурого амфіболу та біотиту (рис.5.34 ж). Рудний мінерал представлений ільменітом (до 4-5%), зерна якого у вигляді дрібного крапу рівномірно розподілені по породі. Калішпат та кварц (1-3%) присутній у вигляді плівок і невеликих ксеноморфних виділень в міжзерновому просторі. Порода слабо хлоритизорована. 

Монцоніт включає ксеноліти біотитових гнейсів (до 10 см) та гранітоїдів з плямистою або смугастою текстурою. Також спостерігаються ксеноліти овальної форми, складені щільною мікрозернистою породою чорного кольору. Структура породи мікрозерниста з реліктами порфіроподібної (рис. 5.34 з). Складається з плагіоклазу, коричневого амфіболу, біотиту та піроксену. У вигляді дрібного крапу голчастих зерен спостерігаються апатит та ільменіт. Порфірові виділення утворені кородованими лейстами плагіоклазу видовженої форми. За петрографічним описом та фотографіями шліфів мікрозерниста порода ксенолітів дуже схожа на порфіровий габро-норит, що описаний Ю.В.Кононовим [12] в малопотужних дайках с. Баландіне по р. Сухий Ташлик, які проривають товщу мігматитів на південно-східній околиці Шполянського масиву рапаківі. 
Циркон. Головні різновиди циркону монцонітів представлені прозорими, безбарвними з жовтуватим відтінком, світло-коричневими, світло-рожевими, рожевими та рожево-коричневими зернами. Кристали призматичні та видовжено-призматичні. У підпорядкованій кількості спостерігаються короткопризматичні зерна з К.вид.=1-1,5 (рис. 5.35 а). Огранка у переважної більшості кристалів досконала, тип цирконовий, зрідка зустрічаються кристали гіацинтового типу. В основному кристали прозорі з сильним скляним блиском. Частина зерен мають заокруглену форму. Вони напівпрозорі. Поверхня округлих зерен покрита тонкою безбарвною скоринкою. 

Спостерігаються як однорідні зерна (близько40%), так і складні, представлені двома, зрідка трьома генераціями циркону, які виділені нами як Ц1, Ц2, Ц3 та Ц4. Співвідношення різних генерацій в складних кристалах досить різноманітні. Дуже характерні несиметричні доростання (див. рис. 5.35 б), а також зростання кристалів по площині однієї з граней призми. Деяка частина зерен містить реліктові ядра округлої форми, позначені нами, як Ц0 .  
[image: image60.jpg]



Рис.5.34. Монцоніт: (а)-субідіоморфні зерна Ol в Pl; (б,г)-сегрегації темноколірних мінералів;(в)-реліктовий Pl в центрі великих зерен;(д)-Ol,заміщений грюнеритом;(е) - дрібні кородовані зерна Pl у великому зерні; (ж) - мікрогаббро; (з) - ксеноліт чорної мікрозернистої породи з кородованими лейстами Pl.
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Рис. 5.35. (а) - мікрофотографіі кристалів циркону під бинокуляром, діаметр поля зору близько 5 мм; (б) - циркон, що складається з 3-х генерацій: Ц1  -безбарвний циркон з жовтуватим відтінком нерівномірно дорастає світло-рожевою генерацією Ц2  та рожево-коричневим цирконом Ц3 .  
Циркон генерації Ц1 зазвичай спостерігається в середині складних кристалів. Він має короткопризматичну форму з добре розвиненими гранями тупої діпіраміди. Зерна безбарвні з жовтуватим відтінком. Включень практично не містить, лише по зовнішньому контуру зерен спостерігаються дрібні виділення чорного кольору. У невеликій кількості генерація Ц1 спостерігається у вигляді самостійних кристалів (рис. 5. 35 б, рис. 5.36 г). Кристали короткопризматичні та призматичні з добре розвиненим ограненням. Забарвлення світло-жовте з бузковим відтінком. Кристали більшого розміру (0.2-0.37 мм) мають більш інтенсивне забарвлення. Грані кристалів гладкі, блискучі. Місцями спостерігаються тонкі тріщинуваті скоринки. Блиск сильний алмазний. Характерними особливостями циркону Ц1 є: 1) сильний блиск; 2) добре розвинені грані тупої діпіраміди; 3) присутність на поверхні граней дрібних виділень чорного кольору; 4) прозорі тріщинуваті наростання (скоринки), розташовані на гранях призми; 5) чітко виражена тонка «магматична» зональність і високі кольори інтерференції (рис.5.36 a-в). 

Ц2 - безбарвний або світло-рожевий циркон з великою кількістю прозорих включень. У деяких складних кристалах нерівномірно дорастає зерна Ц1 (рис. 5.35 а,б). У шліхах Ц2 представлений досить великою кількістю самостійних зерен. Розмір їх близько 0.5 мм. Блиск скляний. Огранка голівок ускладнюється появою граней гострої діпіраміди. Зерна в різному ступені тріщинуваті. У поляризаційному мікроскопі виділяється дуже тонкою зональністю. Двозаломлення нижче, ніж у Ц1. Інтерференційне забарвлення розподілене нерівномірно та проявляється в рожевих і зелених тонах (рис. 5.36 д). 

Ц3 - виділяється рожево-коричневим або коричнево-рожевим забарвленням. У складних кристалах ця генерація особливо чітко ідентифікується на голівках зерен, де утворює торпедоподібні вершинки з добре розвиненими гранями гострої діпіраміди, в той час як на гранях призми вони вельми і вельми тонкі (рис.5.35 б). У протолочці спостерігаються у вигляді як окремих самостійних кристалів, так і у вигляді уламків їх вершинок. Дуже характерні наростання циркону Ц3 по площині однієї з граней призми на кристалах циркону Ц1 і Ц2 . 

Зерна циркону генерації Ц3 характеризуються сильним блиском. Поверхня граней гладка, блискуча. Тип цирконовий. Зрідка спостерігаються зерна гіацинтового типу. Кристали призматичні та видовжено-призматичні, під оптичним мікроскопом однорідні, лише зрідка містять поодинокі прозорі включення подовженої форми. У схрещених николях мають блакитно-зелене та рожеве інтерференційне зональне забарвлення. Зони інтерференції зазвичай ширші, ніж у Ц2 (рис.5.36 е). 
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Рис.5.36 Мікрофотографії полірованих зрізів циркону:
(а,б,в) - в центрі зерен спостерігається генерація Ц1 ;
(г) - зерно циркону Ц1 ; (д) - циркон генерації Ц2 ;
(е) - циркон генерації Ц3 ;
(ж) - світло-коричневий кристал генерації Ц4 ;

Поляризаційний мікроскоп МІН-8, ніколі×, зб.× 100 р.
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Рис.5.37 Мікрофотографії полірованих зрізів кристалів циркону з реліктовими ядрами Ц0 . Поляризаційний мікроскоп МІН-8, ніколі×, зб.× 100 р. 

Ц4 - циркон світло-коричневий, до насиченого медового забарвлення. У складних кристалах, в основному, спостерігається навколо ядер циркону Ц0, рідше навколо генерації Ц1. У поляризаційному мікроскопі виділяється низькими кольорами інтерференції в світло-жовтих тонах і дуже слабко виявленою зональністю. Зерна розбиті системою радіальних тріщин. Слід зазначити, що крім генерації циркону Ц4  медово-коричневе забарвлення спостерігається в деяких зернах у вигляді плям або смуг і характеризується досить нерівномірним розподілом. Найімовірніше воно є вторинним і обумовлене присутністю гідроксидів заліза. 

Крім зон зростання в складних кристалах спостерігається велика кількість окремих зерен циркону Ц4. Вони мають забарвлення різної інтенсивності. Обрис призматичний та подовжено-призматичний, рідше коротко-призматичний. Досить часто спостерігаються кристали з досконалим ограненням (рис. 5.36 ж). Голівки кристалів утворені комбінацією граней тупої та гострої діпірамід. Блиск сильний, скляний. Зустрічаються як прозорі зерна «чистої води», так і напівпрозорі зерна, які розбиті системою тріщин. Двозаломлення низьке, проявляється в світло-жовтих тонах. Зональність не проявлена. 

Циркон Ц 0 спостерігається в центральній частині деяких складних кристалів у вигляді ядер заокругленої форми, обмежених темним контуром (рис. 5.37) з високими кольорами інтерференції. Ядра в різному ступені тріщинуваті та оточені характерними радіальними тріщинами. Найчастіше спостерігається в світло-коричневих кристалах з низькими кольорами інтерференції і дуже рідко в середині генерації Ц1 . 

Необхідно відзначити, що циркони типу Ц1 та Ц4  в інших, досліджених нами зразках порід корсунь-новомиргородського комплексу, не спостерігались. 

Для геохронологічного датування відбирались прозорі однорідні зерна циркону за аналогією з тими, що зустрічаються в різних зонах складних кристалів (рис. 5.35 б) та охарактеризованих як генерації Ц1, Ц2, Ц3 та зерна типу Ц4 . Оскільки для всіх цирконів отримані дискордантні значення віку (таблиця 5.15), як найбільш достовірні нами прийняті дати, які розраховані за ізотопним відношенням 207 Pb/206 Pb. Для безбарвно-жовтуватих зерен циркону Ц1, отримана цифра віку 1852,9 млн років. Значно менший вік мають кристали світло-рожевого циркону Ц2 з прозорими включеннями - 1794,6 млн років. Ще менші значення віку показали рожеві та рожево-коричневі зерна циркону -1748,6 - 1762 млн років, що добре узгоджується з результатами мінералогічних досліджень, тобто з послідовністю кристалізації циркону, яка відображена на фотографії (рис. 5.35 б). Особливе місце займає світло-коричневий циркон, що утворює самостійні кристали. Для нього отримане проміжне значення віку 1808,6 млн років, що знаходиться між датами – 1852,9 (Ц1 ) та 1794,4 млн років (Ц2 ). Циркон Ц0 не датувався. Досить імовірно, що округлі ядра Ц0 мають ще більш давній вік.

За результатами оптичних, електронно-мікроскопічних та геохронологічних досліджень рання генерація циркону монцоніту Ц1, швидше за все є реліктовою, що підтверджується не тільки її найдавнішим віком – 1852,9 млн років, але й ізотопно-геохімічними особливостями. Розраховані ізотопні відношення радіогенного свинцю 206Pbr/208Pbr (як похідної відношення U/Th) (див. таблицю 5.15), підтверджують присутність в монцоніті, як мінімум, чотирьох різних генерацій циркону (рис. 5.38). Відсутність залежності збільшення відношення U/Th від ранніх генерацій циркону, до пізнішіх його генерацій непрямим чином може свідчити про присутність в цирконі монцонітів декількох джерел, які відрізняються за U/Th відношенням. 
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Рис. 5.38. Графік в координатах 206 Pb/208 Pb-U (ppm) для циркону монцонітів. 
Таблиця 5.15 

Вміст урану, свинцю та ізотопний склад свинцю в цирконі монцонітів

с. Попівка, проба KN-11-09.
	* №
	Вміст (ppm)
	Ізотопні відношення
	Вік, млн. років
	206 Pb r
208 Pb r
	Дис-кордан-тність

(%)

	
	U
	Pb
	206 Pb
204 Pb
	206 Pb
207 Pb
	206 Pb
208 Pb
	206 Pb r
238 U
	207 Pb r
235 U
	206 Pb r
238 U
	207 Pb r
235 U
	207 Pb r
206 Pb r
	
	

	1.
	196,7
	138,3
	257,4
	6,0390
	0,94769
	0,34394
	5,3727
	1906
	1881
	1852,9
	1,02
	-2,8

9,9

-30,3

12,7

20,1

21,5

17,6



	2.
	168,2
	59,30
	523,6
	7,3823
	2,2125
	0,24982
	3,7785
	1438
	1588
	1794,4
	2,52
	

	3.
	167,5
	113,3
	275,1
	6,2641
	1,9462
	0,44147
	6,7297
	2357
	2077
	1808,6
	2,45
	

	4.
	187,1
	63,40
	339,0
	6,7847
	4,0021
	0,26840
	3,9758
	1533
	1629
	1756,3
	6,54
	

	5.
	176,8
	48,09
	1390
	8,5514
	5,8268
	0,24271
	3,5898
	1401
	1547
	1753,6
	6,76
	

	6.
	175,6
	49,88
	562,4
	7,5873
	4,7737
	0,23916
	3,5535
	1382
	1539
	1762,0
	6,63
	

	7.
	256,1
	70,76
	1405
	8,5800
	6,5308
	0,25029
	3,6919
	1440
	1570
	1748,6
	7,73
	


                    

Поправка на звичайний свинець введена за Стейсі і Крамерсом [54] на вік 1750 млн. років.
Примітка*: 1-безбарвний з жовтуватим відтінком;

2 - світло-рожевий з прозорими включеннями;
3 - світло-коричневий і медовий;

4-7 рожевий і рожевий o коричневий циркон. Pb r - радіогенний ізотоп.
Існує декілька припущень щодо генезису цирконів, які показують древні значення віку. 

Циркон (Ц1), віком 1852.9 млн років трактується нами [40] як реліктовий (ксеногенний), захоплений розплавом в процесі контамінації вміщуючих порід. Присутність в монцоніті ксенолітів мікргабро з порфіроподібними кородованими лейстами плагіоклазу може свідчити про можливу контамінацію ранніми дайковими утвореннями, відомими на південно-східному фланзі КНП [12]. Відомо, що дайкові пояси, широко розвинені в центральній частині Інгульського мегаблоку, зрізаються породами КНП та спостерігаються лише за його межами. Згідно ізотопно-геохронологічних досліджень [61], вік циркону (за індивідуальними зернами) дайки толеїтового долериту КРР (Лелеківське рудне поле) визначено в інтервалі 1802±36 - 1880±142 млн років і, в цілому, він збігається з отриманими нами датами для циркону генерацій Ц1 (1852,9 млн років), Ц2 (1794,4 млн років) та Ц3 (1808,6 млн років). Також можливо, що ці генерації циркону відображають вік ранніх етапів кристалізації базитових розплавів в проміжних магматичних камерах, до їх вкорінення на рівень змішування з розплавом кислого складу (у верхній корі). Присутність в безпосередній близькості до монцонітів виходів мікрогабро (рис. 5.34 ж) також дозволяє вважати таке припущення досить вірогідним. Це припущення в якійсь мірі пояснюється домінуючою [2] гіпотезою про утворення монцонітів АРГК шляхом змішування частково закристалізувавшихся базитових та гранітних розплавів в проміжних магматичних осередках. Однак тоді обидва розплави (базитовий та гранітний) повинні мати однаковий вік. У нашому ж випадку більш вірогідною уявляється гіпотеза асиміляції базитовими розплавами більш давніх корових порід. 

В цей віковий інтервал [61] потрапляють також і коротко-призматичні зерна світло-рожевого циркону із дайки монцонітів Городищенського масиву (КН-14-6), вік яких становить 1835,5 млн років [33], і світло-рожевий циркон з ксеноліту білого анортозиту -1806,0 - 1796,5 млн років [38]. Можливо, що з цим віковим інтервалом можуть бути пов'язані ранні фази базитових розплавів КНП, породи яких не утворюють виходи на денну поверхню. Якщо білі анортозити Новомиргородського масиву розглядати як ранню фазу основних порід КНП, то такі ж дати, отримані для генерацій циркону монцонітів 1808,6 - 1794,4 млн років можуть вказувати на спільність джерел базитових розплавів цих порід. Ця гіпотеза не суперечить припущенню про можливу присутність в монцоніті і більш ранніх базитових магматичних фаз, віком 1852,9 млн років, тим більш, що генерація Ц1 має магматичне походження. 

З іншого боку, якщо білі анортозити розглядати, як одну зі складових давньої АМЧГ асоціації (в складі асоціації домінують мономінеральні анортозити, габро-анортозити, середні та кислі породи представлені йотунітами, мангеритами, ендербітами та чарнокітами [58]), то породи монцонітового складу також можуть мати відношення до цієї асоціації порід. Однак первинні відношення стронцію в монцонітах КП мають мантійно- нижьокорові значення 87 Sr/86 Sr = 0,701-0,703 [2] на відміну від монцонітів КНП з суттєво коровими значеннями 87Sr/86Sr = 0,708-0,712, що може відображати різний склад порід гранулітового фундаменту. 

На наш погляд отримані дані становлять великий інтерес у зв'язку з інтерпретацією походження джерел материнських розплавів для габроїдів та монцонітів КНП. На сьогоднішній день віддати перевагу будь-якій з гіпотез не є можливим. Однак на даний час,  найбільш задовільно високі цифри віку, що не узгоджуються з датами для типових порід КНП, можуть бути пояснені ксеногенною природою древнього циркону.  
Значення віку, що отримані для рожевих та рожево-коричневих кристалів циркону, мабуть, дещо завищені, щодо справжніх вікових дат генерацій Ц3 та Ц4 (фракції 4-7, див. табл. 15.5). Можливо це пов'язано з домішкою в них ранніх цирконів (Ц0 і Ц1), які не завжди вдається розрізнити при видборі кристалів під бінокуляром. Імовірно, отримані за ними дати є в різному ступені усередненими значеннями віку. Цифри ізотопного віку, і в першу
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Рис. 5.39. Схематична геологічна карта КНП (масиви рапаківі: КШМ–Корсунь-Шевченківський, ШМ – Шполянський; габро-анортозитові: ММ–Межіріченський, ГМ–Городищенський, СМ– Смілянський; НМ– Новомиргородський);1 – рапаківі та рапаківіподібні граніти; 2 – монцоніти та габро-монцоніти; 3 – титаноносні габроїди; 4 – анортозити та габро-анартозити; 5 – головні розломи; 6 – осі магнітних аномалій кільцевих структур [36]. Цифри віку чорного забарвлення – дати, що отримано попередніми дослідниками;  Цифри червоного забарвлення- дати, що отримані автором. Складено за матеріалами геологічної карти 1:500000 [Клочков та ін., 1987] з доповненнями О.В.Митрохіна [2], І.К.Пашкевич [36] та автора.

чергу, отримані за 207 Pb/206 Pb для Ц1 є завищеними і не відображають час формування породи в цілому, тобто кристалізації монцонітового розплаву. Як максимально можливе значення віку монцонітів, можна прийняти мінімальний вік, розрахований за відношенням 207 Pb/206 Pb - 1748,6 млн. років. 
 

5.4. Висновки. 

1. Формування порід КНП відбувалося в результаті вкорінення декількох магматичних фаз в інтервалі 1,8 – 1,74 млрд років тому.

 Основні породи плутона формувалися в інтервалі 1,80 – 1,74 млрд років тому: 

А). Білі анортозити Новомиргородського масиву 1,80 ( 1,79 млрд років тому.

Б). Габро-норито-анортозит пмт Городище 1,77 – 1,75 млрд років тому. 

В). Норитові різновиди габроїдів Городищенського масиву та основний обсяг анортозитів Новомиргородського та Городищенського масивів 1,75(1,74 млрд років тому. 

Граніти рапаківі та монцоніти формувалися в інтервалі 1754(1748 млн років тому. 

2. Кристали циркону як габроїдів, так і гранітоїдів КНП мають складну внутрішню будову. Крім сингенетичного циркону в окремих кристалах присутні реліктові ядра, які можуть належати до порід субстрату та бути захопленими розплавом в процесі контамінації. 

Тривала кристалізація магматичних розплавів могла бути головною причиною тривалого формування порід і появи декількох типів магматичного циркону, що відрізняються за обрисами, забарвленням та анатомією кристалів. Різноманітні поєднання декількох типів магматичного циркону зумовили присутність дуже строкатого набору різновидів циркону в породах КНП. 

РОЗДІЛ 6
ГЕОХІМІЧНІ ДОСЛІДЖЕННЯ ІЗОТОПНИХ СИСТЕМ СТРОНЦІЮ ТА НЕОДИМУ. 

 
Для з'ясування походження джерел вихідних розплавів (кора - мантія), за рахунок яких були утворені породи Корсунь-Новомиргородського плутону, нами були визначені первинні відношення 87 Sr/86 Sr та εNd для продатованих різновидів габроїдів, гранітів та монцонітів. Нижче наведені результати визначень. 

Таблиця 6.1 

Первинні відношення Sr та εSr  в апатитах з порід КНП.
	проба ** 
	мінерал
	87 Sr / 86 Sr * 
	ε Sr 

	КН-14-7, габро-норит 
	   Апатит
	0,70694
	62

	  КН-14-6, монцоніт 
	Апатит
	 
	0,70880
	88

	  КН-11-09, монцоніт 
	Апатит
	 
	0,71238
	139

	  КН-15-1,    рапаківі 
	Апатит
	 
	0,70898
	91

	  КН-15-5,    рапаківі 
	Апатит
	 
	0,72623
	336


* - Тут і далі εSr  та вихідне відношення 87 Sr / 86 Sr розраховані на вік 1750 млн р. ** Примітка: проби КН-15-1 і КН-15-5- кар'єр «Сівач».

Таблиця 6.2 

Вміст Rb, Sr та ізотопні відношення Sr в плагіоклазі гранітів рапаківі. 
	№

проби*
	Мін.
	Вміст (ppm)
	87Rb/86 Sr 
	87 Sr / 86 Sr 
	εSr * 

	
	
	Rb
	Sr
	87 Rb
	86 Sr
	
	
	

	КН-14-8 
	Pl
	32,8
	245
	9,30
	23,7
	0,3876
	0,71000
	105 

	КН-13 
	Pl
	6,377
	77,6
	1,8049
	7,4962
	0,23801
	0,71236
	139 


* - первинне ізотопне відношення 87 Sr / 86 Sr, розраховане на вік 1750 млн р. 

** КН-14-8- граніт рапаківі східної околиці пмт Городище; КН-13-граніт  рапаківі кар'єру «Прудянский». 

Таблиця 6.3 

Вміст Rb, Sr та відношення 87 Sr / 86 Sr в плагіоклазах основних порід.
	
	№ зразка *
	мінерал
	Вміст (ppm)
	Rb/Sr
	87 Sr /86 Sr
	Вік млн.р.
	ε Sr

	
	
	
	Rb
	Sr
	
	
	
	

	1
	KH-1-2-09

анортозит
	плагіоклаз
	24,3
	834
	0,029
	0,70578
	1750
	45

	2
	KH-1-09К

Б.анортозит
	плагіоклаз
	16,5
	1118
	0,015
	0,70592
	1750
	47

	3
	KH-1-09

анортозит
	плагіоклаз
	27,3
	966
	0,028
	0,70575
	1750
	45

	4
	KH-14-9

анортозит
	плагіоклаз
	23,6
	527
	0,045
	0,70595
	1750
	48

	5
	* KH-14/10

габ.-норит
	плагіоклаз
	25,5
	893
	0,029
	0,70537
	1750
	39

	6
	КН-14-12

анортозит
	плагіоклаз
	29,5
	1071
	0,028
	0,70515
	1750
	36

	7
	KH-14/13

н-трокт.
	плагіоклаз
	38,4
	983
	0,039
	0,70607
	1750
	49


* - КН-14-10- кварцовий габро-норит, с. Хлистунівка.
Таблиця 6.4 

Результати досліджень Sm-Nd ізотопної системи порід КНП. 

	№ проби 
	Вміст (ppm) 
	ізотопні відношення 
	Модельний вік 
	ε Nd * 

	
	Sm
	Nd
	147Sm/144 Nd 
	143 Nd 144 Nd ± σ 
	CHUR 
	DM 
	

	КН-13
	2,030
	17,88
	0,11120
	0,511411        ± 5
	2179
	2436 
	-4,8 

	КН-11-09
	2,278
	21,22
	0,10518
	0,511444        ± 5
	1982
	2243 
	-2,8 

	КН-14/7
	0,4239
	3,709
	0,11197
	0,511818        ±13
	1473
	1805 
	3,0 

	KН-1/2-09К
	0,4922
	3,554
	0,08417
	0,511414         ± 7
	1654
	1 896 
	1,4 


Примітка: * - ε Nd розрахований на вік 1750 млн років. 

КН-11-09 - монцоніт; КН-13- граніт рапаківі; КН-14-7 - габро-норито-анортозит, пмт. Городище; КН-1/2-09 -  білий анортозит. 

Результати ізотопно-геохімічних досліджень свідчать про те, що корова речовина відігравала значну роль у формуванні вихідних розплавів, як для гранітоїдів, так і для габроїдів Корсунь-Новомиргородського плутону. 

Первинне відношення 87Sr/86Sr збільшується від анортозитів – 0,70515-0,70595 до мезократових різновидів габроїдів – 0,70607-0,70694 (таблиця 6.3). Значення первинного відношення 87Sr/86Sr у ксеноліті білого анортозиту практично збігається зі значеннями, що отримані, як для вміщуючих їх анортозитів, так і для всіх різновидів габроїдів Городищенського масиву. Це може свідчити про близькі характеристики рубідій-стронцієвої ізотопної ситеми ніжньо-корових порід північної та південної частин плутону, які брали участь у формуванні базитових розплавів КНП. 

Позитивні значення εNd, отримані для ксеноліту білого анортозиту (+ 1,4) Новомиргородського масиву  та  габро-норито-анортозита Городищенського масиву (+ 3,0) (тобто для габроїдів з найбільш древніми значеннями віку), вказують на участь мантійних джерел у формуванні розплавів  ранніх  різновидів  анортозитів (таблиця 6.4). Різниця у значеннях ε Nd для ранніх фаз габброїдів північної та південної частин плутону може бути пов'язана з неоднорідністю нижньо-корового субстрату та різним ступенем його плавлення або може вказувати на різний ступінь контамінації розплавів коровою речовиною. 

Первинне відношення 87Sr/86Sr монцонітів - 0.7088 має дуже близьке до такових значень 87Sr/86Sr, що отримані для рапаківі західної околиці Корсунь-Шевченківського масиву – 0,7089 (КН-15-1) та рапаківі, які спостерігаються на контакті з габроїдами Городищенського масиву ( 0.710 (КН-14-8) (таблиці 6.1 та 6.2). Це може свідчити про спільні (або геохімічно близькі) джерела вихідних розплавів гранітів та монцонітів. Відмінності у складі порід, напевне, обумовлені різними пропорціями змішування з верхньокоровою речовиною, яка є джерелом вихідних розплавів для гранітоїдів [2]. Високі значення первинного відношення 87Sr/86Sr ( 0,726 в світлозабарвлених різновидах рапаківі та негативні значення εNd гранітоїдів підтверджують це припущення. Аналогічну ситуацію ми маємо і в Шполянському масиві, де відношення 87Sr/86 Sr в апатиті монцонітів таке ж саме, як в плагіоклазах рапаківі ( 0,71236 та εSr(1750) = 139. Однак εNd 1750 для монцонітів становить
-2,8, граніту рапаківі -4.8. 

Результати вивчення Rb-Sr ізотопної ситеми ураноносних альбітитів КРР свідчать, що в ході метасоматичного заміщення новоукраїнських гранітів та формування ураноносних альбітитів здіснювався привнос глибинного стронцію з низьким первинним відношенням (нижче за 0,709) [62].
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Рис.5.40. Пряма залежність між первинним ізотопним відношенням

87 Sr/ 86 Sr та ступенем метасоматичного перетворення порід. 
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Рис.5.41. Залежність між відношенням 87Sr/86Sr в апатиті і вмістом урану в альбітитах (суцільна лінія) та альбітах (пунктирна лінія) із цих же альбітитів, а також між первинним відношенням 87Sr/86Sr та вмістом урану в альбіті (штрих пунктирна лінія), Докучаєвське родовище [62]. 
У незмінених гранітах нвоукраїнського масиву відношення 87Sr/86Sr змінюється від 0,725 до 0,764 і вище. В альбітитах відношення первинного 

87Sr/86Sr становить 0,709-0,715. В породах КНП значення первинного відношення 87Sr /86Sr змінюються в інтервалі 0,705-0,726, що може свідчити про присутність загального глибинного джерела привносу стронцію для ураноносних альбітитів КРР та порід КНП. 

Висновки:
1. У формуванні вихідних розплавів КНП значну роль відігравала корова речовина. Отримані значення первинного відношення 87Sr/86Sr в усіх досліджених нами різновидах порід – 0,70515-0,70694 (основні породи), 0,7088-0,712 (монцоніти) 0,710-0,723 (граніти рапаківі) вказують на різні пропорції корової та мантійної речовини в складі розплавів, з яких кристалізувалися головні типи порід. 

2. Значення ε Nd для ранніх фаз габроїдів (+1,4 - білий анортозит Новомиргородського масиву) та (+3.0- габро-норито-анортозит пмт Городище) свідчать про присутність мантійного джерела у формуванні їх вихідних розплавів. 

3. Корові значення первинного відношення 87Sr/86 Sr та мантійні значення εNd свідчать про змішані, мантійно– корові, можливо нижньокорові джерела вихідних розплавів для габроїдів плутону. 

4. Високі значення первинного відношення 87Sr/ 86 Sr та негативні значення εNd вказують на верхньокорові джерела вихідних розплавів гранітоїдів. 

5. Результати досліджень Rb-Sr ізотопної системи ураноносних альбітитів свідчать про привнесення стронцію з низьким первинним відношенням (нижче 0,709), що відбувалось в процесі метасоматичного заміщення Новоукраїнський гранітів та формуванні ураноносних альбітитів. Отримані дані на ряду з відомими значеннями віку ураноносних альбітитів за урановими мінералами [26,63,64] свідчать про можливу присутність єдиного глибинного джерела стронцію для рудних альбітитів та порід КНП. В основних породах КНП первинне відношення стронцію варіює від 0,7051 до 0,7069. Можна зробити висновок про парагенетичний зв'язку у процесах формування (загальне джерело енергії та флюїдів) порід КНП та уранових альбітитів. 

ВИСНОВКИ

Формування складного, багатофазного КНП пов'язане з заключним етапом великого тектоно-магматичного циклу активізації центральної частини Інгульського мегаблоку в кінці палеопротерозою. 

Згідно з сучасними уявленнями [30], процеси активізації є наслідком підйому літосферного астеноліту та розтягуванням літосфери, що супроводжувались утворенням розломних структур та прогріванням порід кори, що спричинило на ранніх етапах активізації утворення палінгенно-анатектичних та ультраметаморфічних гранітоїдів кіровоградського та новоукраїнського комплексів, вкоріненням базитових дайок, метасоматичну переробку порід з утворенням рудних мінералізацій та, на завершальному етапі, вкоріненням магматитів КНП. 

Найбільш рання інтрузивна фаза основних порід зафіксована в південній частині плутону. Вона фіксується за віком білих анортозитів Новомиргородського масиву, що були сформовані 1806,0 -1796,5 млн років тому. В північній частині плутону білі анортозити спостерігалися колишніми дослідниками (див. розділ 1), проте нам їх виявити не вдалося. Габро-норито-анортозит, що формувався тривалий час на протязі 1774-1753 млн років встановлено на північно-східній околиці Городищенського масиву. Початок його формування фіксується за практично конкордатними значеннями віку, які отримано для трьох типів циркону з середньозваженим віком 1774,1 млн років. 

На тривалий час формування анортозиту вказують дати, що отримані за баделєїтом - 1758,2 млн років та трьома типами циркону з середньозваженим значенням віку- 1753 млн років. 

Отримані дати знаходяться в інтервалі, що співпадає з раніше отриманими [26] цифрами віку, практично в тому ж самому інтервалі (1773,8–1751,5 млн років) за індивідуальними зернами циркону (проба 2006, Городищенсько-Смілянський анортозитовий масив, таблиця 7.27), що підтверджує можливу присутність різновікових генерацій циркону в габроїдах КНП. 

Основний обсяг габроїдів КНП формувався в інтервалі 1750-1740 млн років. У цьому інтервалі були сформовані норитові відміни габроїдів та анортозити Городищенського масиву (порфироподібний норит, с. Хлистунівка - 1749 ± 0.5 млн років та норито-троктоліт с. Воронівка - 1750,1 ± 1,2 млн років), анортозити с. В'язівок – 1744,5 ± 6.5 млн років та с. Хлистунівки -1739 ± 3,4 млн років та анортозити Новомиргородського масиву -1750,2 ± 0,9 млн років. 

Граніти рапаківі КНП формувалися в інтервалі 1754 - 1748 млн років тому. Отримані значення віку досить близькі до відомої раніше [28] реперної дати для рапаківі центральної частини КНП (с. Ташлик) - 1752 ± 12 млн років, але значно відрізняються від ізохронного віку циркону з апліт-пегматоїдного граніту північно - західної частини КНП - 1835 ± 73 млн років [26]. Інтервал, протягом якого відбувалось становлення гранітів рапаківі КНП визначений за синхронними значеннями віку, що отримані за аланітом – 1753,7 ± 1.1, 1753.9 млн років та цирконом – 1748,8 – 1747,5 ± 3,7 млн.років для рапаківі обох масивів. Можливо, що аланіт та циркон кристалізувалися на різних етапах формування порід. 

Монцоніти КНП було сформовано в інтервалі 1752,8 ± 6,5-1748,6 млн. років тому. Дати знаходяться в раніше визначеному інтервалі, що був отриманий для монцонітів Городищенського масиву – 1749 ± 21 млн років [28]. 

Результати оптичних та ізотопно-геохронологічних досліджень циркону порід КНП свідчать про складну і тривалу історію його формування. На відміну від КП, де циркон представлений однотиповими однорідними кристалами, всі досліджені нами відміни порід КНП містять декілька типів циркону, що відрізняються за обрисом, забарвленням та анатомією кристалів. В основних породах найбільш різноманітний циркон спостерігається в анортозитах. Крім однорідних зерен, використаних нами для датування, присутні складні кристали, де спостерігається декілька різнозабарвлених оболонок, а також древній реліктовий циркон у вигляді ядер. Ядра представлені зернами заокругленої форми та кородованими тріщинуватими кристалами, що можуть належати до асимільованого субстрату кори. Досить часто в середені зерен присутні субідіоморфні тонкозональні кристали магматичного походження. Циркон гранітів рапаківі представлений складними зернами, в яких спостерігається декілька генерацій (часто зі слідами розчинення), а також ядра реліктового циркону. Іноді ядра представлені уламками кристалів. У протолочках спостерігаються дрібні зерна реліктового циркону зі слідами перенесення (подряпини та борозни). 

В монцонітах, крім ядер в середині кристалів присутні реліктові генерації циркону, які можуть розглядатися або як ксеногенний циркон, захоплений в процесі контамінації вміщуючими породами чи асиміляції корового субстрату, або як циркон ранніх базитових складових розплавів ( ядра, що представлені цирконом магматичного походження) до їх змішування з коровою речовиною і утворенням гібридного, власне монцонітового розплаву. 

Присутність в породах КНП реліктового циркону, а також результати дослідження ізотопних систем стронцію та неодиму свідчать про значну роль корової речовини у формуванні вихідних розплавів. Для гранітоїдів первинні відношення 87Sr/ 86Sr знаходяться в інтервалі 0,7088 – 0,723, що є характерним для порід верхньої кори. Негативні значення ε Nd також вказують на корові джерела походження розплавів гранітоїдів. Первинні відношення 87 Sr/ 86 Sr основних порід знаходяться в діапазоні 0,70515 – 0,70694, що також відповідає показникам кори, можливо ніжньої кори і вказує на її асиміляцію вихідними розплавами. Значення ε Nd для ранніх фаз анортозитових відмін габроїдів - +1,4 (білий анортозит, Новомиргородський масив) та +3.0 (габро-норито-анортозит, пмт Городище) вказують на мантійні джерела їх вихідних розплавів, можливо різні. Корові значення первинного відношення 87 Sr/ 86 Sr та мантійні значення εNd свідчать про змішані, мантійно - корові джерела материнських розплавів для габроїдів КНП. 

Мінімально можливий вік асимільованого субстрату визначено за реліктовими зернами монациту та складає 2084 млн років. 

Час формування КНП збігається з часом формування урановорудної мінералізації, що широко проявлена в КРР. Про це свідчать отримані значення віку за урановими мінералами Новокостянтинівського - 1812 ± 42 млн років та 1750 млн років [26], Партизанського - 1808 ± 27млн років [26] та Ватутінського [63] - 1752,4 ± 0,6 та 1740,2 ± 5,9 млн років уранових родовищ. Можливо, що ці процеси взаємопов'язані і відображають парагенетичний зв'язок між вкоріненням інтрузій КНП та формуванням уранових метасоматитів (загальне мантійне джерело енергії та флюїдів). Цьому припущенню не суперечать результати досліджень Rb-Sr ізотопних систем порід КНП та урановорудної мінералізації альбіт-уранової формації. 

1. Вкорінення порід КНП відбувалось в інтервалі 1,8-1,74 млрд років тому. Основні породи плутону формувались у такі етапи: рання фаза габроїдів ( білі анортозити Новомиргородського масиву ( 1,80-1,79 млрд років тому.; головний об’єм анортозитів масивів основних порід сформовано в інтервалі 1,77-1,74 млрд років тому; граніти та монцоніти КНП формувались у вузькому часі біля 1,75 млрд років тому.

2. У формуванні вихідних розплавів гранітоїдів та габроїдів брав участь матеріал верхньої кори. Про це свідчать Rb-Sr та Sm-Nd ізотопні системи і присутність реліктових ядер в цирконі.

3. За результатами U-Pb ізотопного датування є підстави вважати, що існує парагенетичний зв'язок (єдине мантійне джерело енергії та флюїдів) між формуванням порід КНП та ураново-рудної мінералізації альбіт-уранової формації. Це підтверджується їх синхронним формуванням та добре узгоджується з результатами дослідження Rb-Sr ізотопних систем.
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