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ського етапу тектоно-магматичної активізації присутні у 
вигляді базитових і ультрабазитових дайок (долинський 
комплекс), які січуть тіла альбітитів.  

На Державних геологічних картах України масштабу 
1:200 000 [8, 9] "альбітити, мікроклін-альбітові, альбіт-
мікроклінові метасоматити” віднесені до складу кірово-
градського комплексу палеопротерозою. Враховуючи 
визначення терміну "інтрузивний комплекс" [5], умови, 
згідно з якими можливо віднесення лужних натрієвих 
метасоматитів до цього комплексу не враховані при 
роботі над виданням Карт. Становлення кіровоградсь-
кого комплексу і альбітитів з супутніми породами відбу-
валось не одночасно (віковий розрив – близько 200 млн 
років [3, 4, 13], між ними сформувався дайковий ком-
плекс палеопротерозою), породи кіровоградського і 
новоукраїнського комплексів металогенічно не спеціалі-
зовані на уран [2] (тоді як альбітити спеціалізовані на 
уран [3]) – в сукупності це свідчить про недоцільність 
включення альбітитів з супутніми породами до кірово-
градського, а тим більше до новоукраїнського, комплек-
сів. Враховуючи невизначеність терміну "комплекс ме-
тасоматичний" доцільно виділити самостійну формацію 
[15, 16] лужних натрієвих метасоматитів зон глибинних 
розломів. Імовірно, до неї також слід відносити прояви 
лужного натрієвого метасоматозу Криворізько-
Кременчуцької зони розломів. Верхнім віковим інтерва-
лом утворення формації лужних натрієвих метасомати-
тів, імовірно, є утворення Корсунь-Новомиргородського 
масиву (альбітитів в ньому до цього часу не виявлено). 

Висновки: 
1. Утворення формації ураноносних натрієвих мета-

соматитів відбулось у другу стадію палеопротерозойс-
кого етапу протоактивізації УЩ; 

2. Виникнення лужних натрієвих метасоматитів па-
леопротерозою відокремлено у часі від утворення гра-
нітоїдів кіровоградського комплексу віковим інтервалом 
близько 200 млн років; 

3. Між часом формування гранітоїдів кіровоградсь-
кого комплексу і часом утворення формації уранонос-
них натрієвих метасоматитів відбулося вкорінення дай-
кового комплексу основних і ультраосновних субвулка-
нічних порід палеопротерозою; 

4. Зважаючи на перелічені факти доцільно виділен-
ня самостійної формації лужних натрієвих метасомати-
тів зон глибинних розломів палеопротерозою. 
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Авторами досліджені ксеноліти з гранітоїдів Малинського масиву рапаківі, розташованого в південно-східній частині 

складного Коростенського плутону. Встановлено, що біотит-амфіболові та фаяліт-піроксен-амфіболові граніти головної 
інтрузивної фази Малинського масиву містять численні ксеноліти біотитових гнейсів та кристалосланців. Менш розпо-
всюджені ксеноліти графіт-біотитових та амфібол-біотитових гнейсів. Контактова дія гранітоїдної магми на ксеноліти 
проявилася у формуванні контактово-термальних порід амфібол-роговикової та піроксен-роговикової фацій. Зроблено 
висновок про приналежність досліджуваних ксенолітів до утворень тетерівської серії (PR1 tt), що, імовірно, слугували дав-
ньою покрівлею Малинського масиву рапаківі.  

Authors investigated хenolithes within granitoids of Malin rapakivi massif located in south-east parts of multiple Korosten Pluton. It 
is established that biotite-amphibole and fayalite-pyroxene-amphibole granites of the main intrusive phases in Malin area contain nu-
merous хenolithes of biotite gneisses and shales. The хenolithes of graphite-biotite gneisses and amphibole-biotite gneisses are less 
spread. Contact influence of granitoid magmas on хenolithes were displayed in formation of contact-thermal rocks of amphibole to py-
roxene hornfels facies. It is concluded that investigated хenolithes belong to Teteriv group (PR1tt) which, possibly, were an old roof of 
Malin rapakivi massif. 

 
Вступ. Малинський масив рапаківі (ММР) входить 

до складу коростенського інтрузивного комплексу анор-
тозит-рапаківігранітної формації Українського щита. Це 
один з чотирьох головних масивів рапаківі, що виділя-

© Грущинська О., Митрохин О., Білан О., 2010



~ 16 ~ В І С Н И К  Київського національного університету імені Тараса Шевченка 
 

 

ються в межах складного Коростенського плутону. ММР 
є класичним представником анорогенних інтрузій рапа-
ківі Українського щита, історія дослідження якого бере 
початок з середини ХІХ сторіччя. Саме тут вперше опи-
сані українські рапаківі та зроблено висновок про їх 
спорідненість з фінськими [5, 10]. Довгий час овоїдні 
граніти ММР слугували своєрідним еталоном рапаківі 
Українського щита при мінералого-петрографічних та 
геохімічних дослідженнях [8, 9]. В межах ММР предста-
влені всі три інтрузивні фази гранітоїдного магматизму 
коростенського комплексу [6]. Від інших гранітоїдних 
масивів Коростенського плутону ММР відрізняється 
більш широким розвитком плутонічної фації овоїдних 
рапаківі виборгітового типу, що пояснюється дещо гли-
бшим рівнем ерозійного зрізу. Крім власне рапаківі на 
площі масиву виявлені сублужні біотитові лейкограніти 
та граніт-порфіри, а також мікроклін-альбітові граніти з 
топазом та літієвими слюдами [6]. На прикладі ММР 
детально вивчені взаємовідношення гранітоїдів корос-
тенського комплексу з анортозитами [1]. Визначено 
більш давній геологічний вік анортозитів порівняно з 
рапаківі ММР та остаточно доведено відсутність прос-
того комагматичного зв'язку типу "кристалічний решток 
– комплементарний залишковий розплав" між базито-
вою та гранітоїдною складовими коростенського ком-
плексу [6]. Виявлені факти активізували дослідження 
гібридних порід монцонітового складу в оточенні ММР. 
Підсилення інтересу дослідників до цієї частини Корос-
тенського плутону додатково підігрівається тим фактом, 
що ізотопний вік гранітоїдів ММР є найдавнішим серед 
рапаківі Східно-Європейської платформи [2]. Крім того, 
значна частина ММР знаходиться на площі малинсько-
го листа державної геологічної карти 1:200000, геологі-
чне довивчення якого досі триває. Серед наукових пи-
тань, що потребують поточного вивчення, на перше 
місце слід поставити визначення контактових співвід-
ношень гранітоїдів ММР з породами давньої "рами". 

Мета даної роботи – визначення петрографічного 
складу ксенолітів з гранітоїдів Малинського масиву ра-
паківі, петрографічний опис головних типів ксенолітів та 
виявлення ознак екзоконтакової дії магматичного роз-
плаву на ксеноліти. 

Геолого-петрографічний нарис Малинського ма-
сиву рапаківі. ММР розташований у південно-східній 
частині Коростенського плутону. Гранітоїди ММР від-
слонюються в долинах річок Ірша, Тростяниця, Здрівля, 
Возня та Рихта, а також розкриті кар'єрами в районі 
міста Малин та сел Гранітне, Мирне, Стара Буда, Сичі-
вка, Гута-Потієвка, Губенково, Вихлі. В плані масив ха-
рактеризується дещо витягнутою в меридіональному 
напрямку формою та розмірами 30*40 км. За геофізич-
ними даними [3], в районі малинського мінімума сили 
тяжіння гранітоїди розповсюджуються на глибину 8 км. 
В західній, північній та східній частинах ММР межує з 
Володарськ-Волинським, Чоповицьким та Федорівським 
гарбро-анортозитовими масивами коростенського ком-
плексу. Припускається, що в районі західного контакту 
гранітоїди ММР достатньо круто налягають на габроїди 
Володарськ-Волинського масиву. Натомість в східній 
частині, навпаки, очікується падіння гранітоїдів під габ-
ро-анортозити Федорівського масиву. В кар'єрах щеб-
заводу № 6 на околиці с. Гранітне встановлені інтрузи-
вні контакти гранітоїдів ММР з габро-анортозитами Фе-
дорівського масиву [6]. На півдні та південному сході 
гранітоїди ММР інтрудують більш давні метаморфічні 
утворення тетерівської серії (PR1tt). Серед останніх 
найбільш розповсюджені гнейси (кристалосланці) біоти-
тові, амфібол-біотитові та графіт-біотитові, а також ма-
рмури та кальцифіри. За даними буріння, породи тет-

рівської серії в цьому районі похило занурюються під 
гранітоїди коростенського комплексу. Кількісні розраху-
нки аномалії сили тяжіння свідчать про те, що безпосе-
редньо північніше від лінії контакту породи "рами" заля-
гають під гранітами субгоризонтально на глибині близь-
ко 1 км [3]. Вздовж  південно-східного контакту ММР у 
вміщуючих породах розвинуті роговики кордієрит-
гіперстен-плагіоклазового, гіперстен-діопсид-плагіокла-
зового та воластоніт-діопсид-карбонатного складу [4]. 
Чисельні ксеноліти гнейсів та кристалосланців тетерів-
ської серії виявлені авторами у гранітоїдах ММР, від-
слонених у великих щебеневих кар'єрах № 3, 6 та 31 
біля населених пунктів Малин та Гранітне [7].  

Досліджені ксеноліти залягають у біотит-амфібо-
лових та фаяліт-піроксен-амфіболових рапаківіподібних 
гранітах та граносієнітах головної інтрузивної фази 
ММР [6]. Це темні зеленувато-сірі гранітоїдні породи з 
нечіткою дрібно-овоїдною структурою. Овоїдні вкрапле-
ники K-Na польового шпату, розміром 1-1,5 см, мають 
незвичайне темно-зелене забарвлення і погано виок-
ремлюються на тлі середньо-крупнозернистої міжової-
дної маси. В міжовоїдній масі макроскопічно розрізня-
ються такі ж темні зеленуваті виокремлення польового 
шпату, темно-сірий димчастий кварц, а також підпоряд-
ковані скупчення мафічних мінералів. Головні породо-
утворюючі мінерали досліджених гранітоїдів – K-Na 
польовий шпат (55-62 %), кварц (16-24 %), плагіоклаз 
(11-21 %); другорядні – амфіболи (2-8 %), клинопірок-
сен та фаяліт (0-6 %), біотит (0-2 %); акцесорні – ільме-
ніт, апатит, циркон та флюорит; вторинні – ідингсит та 
серицит. Мікроструктура нерівномірна гіпідіоморфнозе-
рниста, відрізняється від типової гранітної звичайним 
для рапаківі та рапаківіподібних гранітів ідіоморфізмом 
кварцу відносно польових шпатів. Присутні також еле-
менти овоїдної, пойкілітової та гранулітової структур. 
Характерна ознака досліджуваних гранітоїдів – наяв-
ність кількох морфологічних генерацій польових шпатів 
та кварцу. K-Na польовой шпат (Or87-93Ab7-12) являє со-
бою мікроклін-пертит з неоднорідно-розвиненою пля-
мистою мікрокліновою граткою та розгалудженими гіл-
лястими пертитами. Недосконала овоїдна форма розпі-
знається лише у найбільших індивідах. Деякі з овоїдів 
мають тонкі плагіоклазові оболонки, частіше не зовніш-
ні, а внутрішні, тобто такі, що слугують межею між кон-
центричними зонами всередині овоїда. Звичайними 
також є включення плагіоклазів у K-Na польовому шпа-
ті, як правило резорбованих з розкисленою зовнішньою 
оболонкою. Місцями такі плагіоклазові включення ма-
ють мірмекитову мікроструктуру. K-Na польовий шпат 
може також містити мікроскопічні включення апатиту, 
циркону та ільменіту. Крім того, всередині деяких зерен 
K-Na польового шпату спостерігаються виокремлення 
"зовнішньо-вогнутого" кварцу. У більшості ж випадків 
кварц утворює ідіоморфні та субідіоморфні кристали 
діпірамідального габітусу розміром 1-4 мм, що частково 
або повністю включені у польовий шпат і надають гра-
ніту гранулітову та пойкілітову структуру. Характерними 
ознаками такого діпірамідального кварцу є відсутність 
деформацій, однорідне "нехвилясте" згасання, незаму-
тненість газово-рідинними включеннями і, натомість, 
присутність мікрокристалічних включень апатиту та 
ільменіту. Плагіоклаз олігоклазового складу (An23-27), 
крім резорбованих фрагментів та оболонок в K-Na 
польовому шпаті, також утворює ідіоморфні таблитчасті 
кристали розміром 0,5-2 мм, спорадично розсіяні у за-
гальній масі. Останні представлені чистою незамутне-
ною відміною з тонкими полісинтетичними двійниками. 
Мафічні мінерали разом з акцесоріями формують агре-
гатні скупчення. Найбільш характерна бурувато-зелена 
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рогова обманка гастингситового складу (XFe=0,89-0,90). 
Звичайно вона кристалізується у вигляді неправильних 
дещо видовжених індивідів розміром 1-3 мм. Часто роз-
вивається навколо клинопіроксену у вигляді суцільної 
реакційної кайми. Фаяліт, натомість, утворює ідіоморф-
ні пойкілітові включення в роговій обманці. Інколи все-
редині рогової обманки присутні агрегативні скупчення 
грюнериту – вірогідний продукт заміщення фаяліту. 
Клинопіроксен ферогеденбергітового складу (Wo41-

43En7-8Fs50-51) у шліфах забарвлений в ледь помітний 
зеленуватий колір. Формує неправильні подовжені зер-
на розміром 1-3 мм. Може містити включення апатиту 
та ільменіту. Сам явно заміщується роговою обманкою, 
на що вказує звивистий кавернозний характер границь 
між цими мінералами. Фаяліт (Fa98-99) у шліфах слабко 
забарвлений у жовтуватий колір. По тріщинах заміщу-
ється буруватим ідингситом. Порівняно з клинопіроксе-
ном, фаяліт краще індивідуалізований кристалографіч-
но. Для нього властиві більш правильні коротко-
стовбчасті та ізометричні зерна розміром 0,5-1,5 мм з 
окремими ідіоморфними гранями. Крім рогової обманки, 
фаяліт може утворювати пойкілітові включення у K-Na 
польовому шпаті. Навколо окремих зерен фаяліту інко-
ли розвинена тонка переривчаста кайма клинопіроксе-
ну. Біотит представлений звичайним для гранітів рапа-
ківі високозалізистим анітом, що густо плеохроює від 
жовтого по Np до темно-коричневого майже чорного по 
Ng з плеохроїчними оболонками навколо мікроскопіч-
них включень циркону та апатиту.  

Петрографія ксенолітів з гранітоїдів ММР. Ксено-
літи гнейсів та кристалосланців розповсюджені в об'ємі 
вищеописаних гранітоїдів вкрай нерівномірно – незако-
номірно насичують одні ділянки, але повністю відсутні 
на інших. Місцями спостерігається план-паралельна 
орієнтація окремих сплощених ксенолітів, що надає 
можливість визначати елементи залягання площинних 
текстур течії у вміщуючих гранітах. Розміри більшості 
ксенолітів коливаються від перших сантиметрів до 30-
40 сантиметрів. Форма, звичайно, сплощена з гостроку-
тними контурами без видимих ознак оплавлення. Деякі 
ксеноліти облямовані тоненькою, 1-3 мм, переривчастою 
меланократовою оболонкою, у складі якої мікроскопічно 
діагностовані рогова обманка, фаяліт та клинопіроксен. 
Розпочинаючись з приконтактової частини ксеноліту, 
зерна мафічних мінералів в межах таких меланократо-
вих оболонок розростаються у бік вміщуючого граніту. 
Найбільш розповсюджені серед досліджуваних ксенолі-
тів біотитові гнейси та кристалосланці. Інколи зустріча-
ються графіт-біотитові та амфібол-біотитові гнейси.  

Біотитові гнейси та кристалосланці – це темно-
сірі до чорного дрібнозернисті породи з сланцюватою 
текстурою, що обумовлена план-паралельною орієнта-
цією лусок біотиту. Сланцюватість може підкреслюва-
тись плитчастою окремістю та сплощеною формою 
ксенолітів. Інколи спостерігається також дрібно-
шарувата текстура, що проявляється в чергуванні про-
шарків, відмінних за ступенем меланократовості або – 
зернистістю. Площини сланцюватості та шаруватості 
звичайно співпадають. Структура кристалосланців за 
розміром зерен головних мінералів може змінюватись 
від більш розповсюдженої дрібнозернистої (1-0,5 мм 
або 0,5-0,2 мм) до менш розповсюдженої середньозер-
нистої (1-2,5 мм). Звичайною мікроструктурою є лепідо-
гранобластова. На окремих ділянках, завдяки пророс-
танню плагіоклазової тканини скелетними індивідами 
біотиту, що розпадаються на окремі просторово розме-
жовані ділянки з однаковою оптичною орієнтацією, мік-
роструктура набуває вигляду діабластової. Головними 
породоутворюючими мінералами гнейсів є плагіоклаз 

(55-60 %), кварц (10-25 %) та біотит (10-35 %). В крис-
талосланцях кварц зникає, натомість збільшується 
вміст біотиту. Звичайні акцесорні мінерали – апатит, 
циркон та рудний мінерал. Інколи зустрічається флюо-
рит. Серед вторинних незначно поширений серицит. 
Плагіоклаз олігоклазового складу (An26-30) кристалізу-
ється у вигляді полігональних ізометричних зерен, роз-
міром 0,2-0,4 мм, з тонкими полісинтетичними двійни-
ками в одному напрямку. Окремі індивіди можуть бути 
зібраними у зернисті агрегати з гранобластовою мозаї-
чною мікроструктурою. В зернах плагіоклазу невпоряд-
ковано розсіяні мікроскопічні включення апатиту, цир-
кону та рудного мінералу. По плагіоклазу неоднорідно 
плямами розвивається вторинний серицит. Біотит 
представлений жовто-коричневою відміною з широкими 
плеохроїчними оболонками навколо включень апатиту 
та циркону. Утворює неправильні сплощені та ізомет-
ричні зерна з рваними зубчастими обмеженнями. До-
сконалі пластинки є рідкісними. В окремих зернах помі-
тні деформації з вигинанням та розривом суцільності. 
Зерна біотиту за розміром 0,3-0,6 мм, звичайно дещо 
більші, ніж плагіоклаз. До того ж сусідні просторово 
розмежовані ділянки біотиту в окремих випадках мо-
жуть бути частинами одного скелетного індивіду.  

Графіт-біотитові гнейси. Яскрава тонко-смугаста 
мікротекстура виявляється чергуванням прошарків, 
відмінних за вмістом мафічних мінералів, і підкреслю-
ється план-паралельною орієнтацією зерен біотиту та 
графіту. Мікроструктура нерівномірно-зерниста лепідо-
гранобластова, що місцями наближується до порфіро-
бластової за рахунок виокремлення крупних, 1-2 мм, 
скелетних ксенобластів біотиту у дрібнозернистій зага-
льній тканині. Звичайно такі ксенобласти концентру-
ються у вигляді лінзоподібних скупчень та тонких про-
шарків. Розмір зерен у загальній тканині не перевищує 
0,1-0,2 мм. Головними породоутворюючими мінерала-
ми є плагіоклаз (60-75 %), біотит (10-20 %), кварц (10-
15 %) та графіт (5-15 %). У другорядних кількостях мо-
же бути присутній амфібол (1-5 %). Акцесорії представ-
лені апатитом та цирконом. Плагіоклаз має олігоклазо-
вий склад. Кристалізується у вигляді неправильних по-
лігональних зерен, інколи дещо видовжених у напрямку 
сланцюватості породи. Окремі зерна мають полісинте-
тичне двійникування в одному напрямку, значна части-
на плагіоклазу нездвійникована. Звичайно плагіоклаз 
містить численні включення мікрокристалічного графіту. 
Біотит густо забарвлений у жовто-коричневий колір з 
широкими плеохроїчними оболонками навколо акцесо-
ріїв. Крім ксенобластових вкраплень також кристалізу-
ється у вигляді дрібно-таблитчастих зерен у загальній 
масі. Ксенобласти інколи наростають на рогову обман-
ку. Подібно до плагіоклазу біотит також містить числен-
ні включення графіту. Кварц погано діагностується на 
тлі нездвійникованого плагіоклазу за більш високими 
кольорами інтерференції та відсутністю спайності. Ам-
фібол представлений незвичайною блідою брудно-
зеленою відміною з ледь помітним плеохроїзмом, під-
вищеним світлозаломленням, але замалим двозалом-
ленням. Звичайною формою виокремлень є скелетні 
дощаті ксенобласти. Графіт виокремлюється у вигляді 
мікрокристалічних зерен, розміром менше 0,1 мм, що 
формують дендритоподібні скупчення у загальній тка-
нині, а також концентруються у плівкові агрегати вздовж 
площин сланцюватості. Менш розповсюджені сплощені 
кристали розміром 0,2-0,3 мм. 

Екзоконтактові зміни на границі ксенолітів з вміщую-
чими гранітами коростенського комплексу макроскопіч-
но, звичайно, не діагностуються. При мікроскопічному ж 
дослідженні спостерігається закономірна концентрично-
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зональна зміна низькотемпературних мінеральних па-
рагенезисів більш високотемпературними при набли-
женні до контакту з вміщуючим гранітом. На деяких ді-
лянках спостерігається неузгоджене накладання ново-
утворених зон на первинну шаруватість або смугастість 
ксенолітів, що свідчить про контактово-метаморфічне 
походження даної зональності. Найбільш повно така 
зональність проявлена у ксенолітах біотит-плагіоклазо-
вих кристалосланців. За мінеральним складом у напря-
мку від центра ксенолітів до периферії можуть спостері-
гатися наступні зони: 1) незмінений кристалосланець; 
2) біотит-плагіоклазовий роговик; 3) біотит-амфібол-
польовошпатовий роговик; 4) амфібол-польовошпато-
вий роговик; 5) амфібол-піроксен-польовошпатовий 
роговик; 6) піроксен-польовошпатовий роговик. 

Зона біотит-плагіоклазового роговика, як правило, 
найбільш віддалена від контакту з вміщуючим гранітом. 
В шліфах біотит-плагіоклазовий роговик поступово змі-
нює біотитовий кристалосланець, від якого відрізняєть-
ся за структурно-текстурними особливостями. В рого-
вику менш виразною стає сланцюватість, зникає діаб-
ластова структура. Мікротекстура роговика перетворю-
ється на неоднорідно-плямисту за рахунок розвитку 
вузлуватих скупчень біотиту. Мікроструктура наближу-
ється до порфіробластової. Біотит представлений дво-
ма морфологічними генераціями: більш крупними 
(>0,5 мм) таблитчастими порфіробластами з пойкіліто-
вою будовою та дрібнішими лусками, зібраними у гло-
меробластові скупчення.  

Зони біотит-амфібол-польовошпатового та ам-
фібол-польовошпатового роговиків послідовно зміню-
ють попередню зону при наближенні до контакту з вмі-
щуючим гранітом. Сланцюватість стає ще менш вираз-
ною, мікроструктура перетворюється на нерівномірну 
лепідо-нематогранобластову та нематогранобластову з 
середнім розміром зерен породоутворюючих мінералів 
від 0,2 до 1,5 мм. Крім розвитку амфіболу для цих зон 
характерною є також поява K-Na польового шпату, 
який, місцями, навіть може переважати над плагіокла-
зом. Біотит при наближенні до контакту з вміщуючим 
гранітом навпаки, зникає. Головні породоутворюючі 
мінерали: польові шпати (45-70 %), біотит (0-35 %), ро-
гова обманка (10-45 %), кварц (1-5 %). Акцесорними є 
рудні мінерали, апатит, циркон. Польові шпати пред-
ставлені плагіоклазом та K-Na польовим шпатом. Пла-
гіоклаз (An23-26) утворює самостійні ізометричні зерна з 
зубчастими краями, а також агрегатні скупчення з мік-
рогранобластовою мозаїчною структурою. Розміри ін-
дивідів коливаються в межах 0,3-0,5 мм. Наявні зерна з 
добре і погано проявленою двійниковою будовою та 
зерна без двійникової будови. Двійникування полісин-
тетичне в одному напрямку. Часто плагіоклаз замутне-
ний вторинним серицитом. K-Na польовий шпат пред-
ставлений нездвійникованою мікропертитовою відмі-
ною. Морфологічно розрізняються неправильні зерна K-
Na польового шпату, що кородують плагіоклаз, а також 
полігональні ізометричні зерна з тонкими оболонками 
плагіоклазу. Останні нагадують маргінаційні оторочки 
навколо польових шпатів рапаківі. Біотит формує дві 
генерації – порфіробласти розміром 0,5-1,2 мм, що 
містять пойкілітові включення кварцу, а також менші 
за розміром пластинчасті зерна у загальній тканині. 
Амфібол представлений коричнювато-зеленою рого-
вою обманкою. Кристалізуються у вигляді двох гене-
рацій. Перша являє призматичні зерна, розміром 1-
5 мм, що містять численні пойкілітові включення кварцу 
та рудних мінералів. Для другої властиві дрібніші зерна, 
розміром 0,2-0,3 мм у загальній тканині. Кварц, крім 
округлих включень в зернах біотиту та рогової обманки, 

також утворює самостійні ізометричні зерна, розміром 
0,3-0,4 мм, що місцями зібрані у мікрогранобластові 
зубчасті агрегати.  

Зони амфібол-піроксен-польовошпатового та пі-
роксен-польовошпатового роговиків послідовно змі-
нюють попередні зони, безпосередньо прилягаючі до 
контакту з вміщюючим гранітом. Первісна сланцюва-
тість або повністю зникає, або значно маскується ново-
утвореною мікроскопічною зональністю, орієнтованою 
згідно до контакту з гранітом. Мікротекстура має харак-
тер вузлуватої завдяки наявності ланцюжкових скуп-
чень піроксену. Мікроструктура нерівномірна нематог-
ранобластова до гранобластової мозаїчної з середнім 
розміром зерен головних породоутворюючих мінералів 
0,3-0,5 мм. Розвиток піроксену приводить до зменшен-
ня вмісту амфіболу та зникнення біотиту. Безпосеред-
ньо на контакті з гранітом амфібол також може зникати і 
роговик набуває найбільш високотемпературного піро-
ксен-польовошпатового парагенезису. K-Na польовий 
шпат звичайно переважає над плагіоклазом, хоча зу-
стрічаються й суттєво-плагіоклазові ділянки. Головними 
породоутворюючими мінералами є: польові шпати (55-
70 %), клинопіроксен (25-45 %), амфібол (0-25 %), 
кварц (5 %). Рудний мінерал, апатит та циркон зустрі-
чаються в акцесорних кількостях. К-Na польовий шпат 
кристалізується у вигляді полігональних ізометричних 
зерен з тонкими плагіоклазовими оболонками, подібни-
ми описаним у попередніх зонах. Піроксен представле-
ний моноклінною відміною ледь помітно забарвленою у 
блідо-зелений колір з кутом cNg=+38-39°. Морфологіч-
но розрізняються дрібні ізометричні  зерна, розміром 
менші ніж 0,1 мм та більш крупні дещо подовжені зер-
на, розміром 0,1–0,5 мм. Останні містять пойкілітові 
включення салічних та рудних мінералів округлої фор-
ми. Характерною є тонка діалагова окремість, найбільш 
виражена в центральній частині зерен. В деяких зернах 
також проявлена зональність у розподілі інтерферен-
ційного забарвлення. Виокремлення амфіболу, плагіок-
лазу та кварцу аналогічні описаним у попередніх зонах. 

Шпінель-плагіоклазові скупчення. Специфічні шпі-
нель-плагіоклазові агрегати, розміром 1-4 мм, зустріча-
ються в межах всіх описаних зон. Звичайно такі скуп-
чення мають сплощену лінзоподібну форму і орієнту-
ються згідно до первісної сланцюватості. Зональна вну-
трішня будова обумовлена нерівномірним розподілом 
шпінелі, яка звичайно концентрується в центральній 
частині скупчень. У зовнішній частині скупчень по плагі-
оклазу може розвиватись серицит. Мікроструктура шпі-
нель-плагіоклазових агрегатів рівномірно-дрібнозер-
ниста гранобластова мозаїчна з середнім розміром зе-
рен 0,1-0,3 мм. До мінерального складу, крім плагіокла-
зу, шпінелі та різко підпорядкованого серициту, може 
входити рудний мінерал. Плагіоклаз, судячи з показни-
ків заломлення, більш основний порівняно з плагіокла-
зами вищеописаних гнейсів та роговиків. Шпінель густо 
забарвлена у темно-зелений колір, погано просвічує у 
прохідному світлі. 

Висновки. Виконані дослідження ксенолітів з грані-
тоїдів Малинського масиву рапаківі дозволяють зробити 
наступні висновки стосовно їх петрографічного складу 
та екзоконтактових змін. Біотит-амфіболові та фаяліт-
піроксен-амфіболові граніти головної інтрузивної фази 
Малинського масиву містять численні ксеноліти мета-
морфічних порід амфіболітової фації метаморфізму. 
Найбільш розповсюджені серед вивчених ксенолітів 
біотитові гнейси та кристалосланці. Менш поширені 
графіт-біотитові та амфібол-біотитові гнейси. Контакто-
ва дія гранітоїдної магми на ксеноліти проявилася у 
формуванні локальних контактово-термальних утво-
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рень амфібол-роговикової та піроксен-роговикової фа-
цій. На контакті з вміщуючими гранітами ксеноліти пе-
ретворені у роговики біотит-плагіоклазового, біотит-
амфібол-польовошпатового, амфібол-польовошпато-
вого, амфібол-піроксен-польовошпатового та піроксен-
польовошпатового складу. Петрографічно досліджені 
ксеноліти подібні до гнейсів та кристалосланців горо-
дської світи тетерівської серії (PR1tt), розповсюджених в 
південному облямуванні Малинського масиву. Разом з 
тим, в гранітах Малинського масиву не виявлено ксено-
літів субплатформенних кварцитоподібних пісковиків та 
сланців пугачівської товщі (PR1pg), що є розповсюдже-
ними в гранітоїдах інших частин Коростенського плуто-
ну і багатьма дослідниками розглядаються як утворен-
ня давньої покрівлі плутону. Таким чином, давньою по-
крівлею Малинського масиву рапаківі слугували склад-
часті утворення тетерівської серії. Подальших дослі-
джень потребують вивчення хімічного складу мінералів 
виявлених контактових роговиків та визначення фізико-
хімічних умов екзоконтактової дії магматичних розпла-
вів Малинського масиву на ксеноліти. 
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ГУСТИНА ТЕРМОДИНАМІЧНО ЗРІВНОВАЖЕНИХ МІНЕРАЛЬНИХ АСОЦІАЦІЙ ГРАНІТІВ 

 
(Рекомендовано членом редакційної колегії д-ром геол. наук, проф. С.А. Вижвою) 
 
Визначено залежності між густиною і термодинамічними параметрами в зрівноважених - альбіт-анортит-ортоклаз - 

асоціаціях гранітів. Відмічається стабільність положення точок густин в розмірному просторі тиск-температура-Н2О, 
що відповідає евтектиці польових шпатів. 

It is definite the dependence between density and thermodynamics parameters into equilibrated albite-anorthite-orthoclase associations 
of granites. Stability of position of density points in dimension pressure-temperature-H2O according the feldspars' eutectic is shown. 

 
Вступ. Польові шпати як головні складові гранітоїдів 

мають визначаючий вплив на їх густину. При врахуванні 
густин кварцу, темнобарвних і акцесорних мінералів 
можна відстежити близькість змін густини гранітів в діа-
пазоні 2,55-2,68 г/см3 від зміни загального вмісту КПШ і 
плагіоклазів. Також на варіації густини впливає зміна 
основності плагіоклазу у ряду альбіт-анортит, видовий і 
кількісний вміст акцесорних мінералів та низка інших 
другорядних факторів. Щодо вмісту акцесорних мінера-
лів, то у гранітоїдах він коливається в межах 1-2 % [1] і є 
компонентою, яка, в принципі, добре враховується. Тому, 
для кислих порід величина густини фактично визнача-
ється співвідношенням вмісту калієвих польових шпатів і 
кварцу [8], а значна компонента дисперсії густини пов'я-
зана із варіаціями щільності упаковки мінералів. 

Загалом на сьогодні існують суттєві передумови для 
петрофізичного розділення порід не тільки ґрунтуючись на 
мінералого-петрографічних характеристиках порід [1, 3, 6, 
8-11, 16], але і у зв'язку з їх генезисом, термодинамічними і 
геодинамічними умовами формування [1, 8, 9]. Для враху-
вання динамічного фактору зміни густини Г.В. Іциксон [5] 
та Н.З. Євзікова [4] запропонували оцінювати ступінь ущі-
льнення-розущільнення, використовуючи ряд параметрів 
(абсолютну чи відносну структурну рихлість, кристалохімі-
чну щільність), які зв'язують зміну енергетичного стану 
структурних одиниць кристалічних решіток мінералів із 
механічними напруженнями. Використання цих розрахун-
кових параметрів дозволяє більш-менш чітко визначити ту 
частину варіації густини, яка пов'язана зі змінами об'єму 
геологічного середовища (стиск, розтяг), але мало зв'яза-
на зі зміною мінерального складу. 

Постановка задачі. Густина мінералів, з яких скла-
дається гірська порода, чітко обумовлюється масою і 
об'ємом, а також є функцією тиску, температури і фаз 

мінеральної системи. Густина, з точки зору термодина-
міки, є екстенсивним параметром з огляду на її пряму 
залежність від маси речовини. Звідси випливає харак-
терна особливість цього петрофізичного параметру - 
при досягненні рівноваги функцій стану системи (міне-
ралу, гірської породи) вона характеризує цю систему як 
одне ціле, не залежачи від способу опробування дослі-
джуваного об'єкта. В свою чергу термодинамічна стабі-
льність фаз досягається при рівновазі концентрацій і 
активності компонент, які можна описати через низку 
термодинамічних потенціалів. В геології найбільш по-
ширеним є використання термодинамічного потенціалу 
- вільної енергії Гіббса (G), що використовує тиск і тем-
пературу як незалежні змінні. Розрахунок термодинамі-
чних параметрів системи шляхом мінімізації G при да-
ній кількості компонент і фаз дає змогу отримати умови 
її рівноваги. Метою роботи є по суті розв'язання обер-
неної задачі, що полягає у визначенні параметрів сис-
теми, виходячи із наявних термодинамічно зрівноваже-
них мінеральних асоціацій типових для гранітів, розра-
хунку взаємозалежностей їх із фізичними параметрами, 
оцінці стійкості, граничних умов тощо. 

Отримані таким чином фізичні характеристики, по-
перше, важливі для петрології, термобарометрії, геофі-
зики, оскільки мають справу із встановленням характе-
ристик речовинно-фізичного стану мінералів і гірських 
порід в різних термобаричних умовах земної кори і ман-
тії. По-друге, термодинамічно розраховані петрофізичні 
параметри найбільш тісно пов'язані з іманентними па-
раметрами геологічного середовища, не залежать від 
способу їх отримання, що свідчить про їх інваріантність 
відносно динамічних геологічних процесів. 

Термодинамічний стан твердого тіла, якими є крис-
тали, визначається такими параметрами стану, як  
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