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А н н о т а ц и я

В монографии, представляющей собой учебное пособие, рассма
триваются основные, методы и приемы использования геохимиче
ских данных в геологических исследованиях. Дается краткая харак
теристика существующих представлений о происхождении Земли 
и ее внутреннем строении, описаны структуры основных породо
образующих минералов, дана краткая информация об особенностях 
плавления и кристаллизации синтетических и природных магматиче
ских систем. Большая часть монографии посвящена описанию основ
ных групп используемых в магматической геохимии элементов, спо
собам обработки и отображения результатов анализа, а также факто
ров, контролирующих геохимическую специфику магматических по
род. Отдельно обсуждаются вопросы изотопных исследований и воз
можности их применения в геологических построениях. Основной 
акцент сделан на геохронологию и выяснение природы магматиче
ских расплавов. Достаточно полно охарактеризованы наиболее часто 
применяемые изотопные системы, показаны их выгодные стороны 
и слабости.

Монография подготовлена на основании компиляции и критиче
ского анализа большого количества отечественных и зарубежных пу
бликаций, включая самые современные. Она насыщена разнообраз
ными диаграммами, табличным справочным материалом и претенду
ет на роль не только учебника, но и современного справочника по во
просам использования геохимических данных в геологических иссле
дованиях.



В в е д е н и е

Термин «геохимия» используется в качестве названия научной дис
циплины применяющей химические методы при решении геологиче
ских проблем. Развитие этого направления связано с работами амери
канских, немецких и российских исследователей конца девятнадца
того, начала двадцатого столетия -  Ф.В. Кларка, В.М. Гольдшмидта, 
А.Е. Ферсмана, В.И. Вернадского и др. По В.И. Вернадскому (1954), 
«геохимия изучает химические элементы земной коры и, насколько 
это возможно, всей планеты. Она изучает их историю, распределе
ние во времени и пространстве». Английский исследователь Д.Т. Гиб
сон (Gibson, 1949) считал, что «геохимию можно назвать естествен
ной историей химических элементов».

Д.М. Шоу (1969) выделял несколько исторических этапов разви
тия науки. Первый, включающий весь 19 век, связан с накоплением 
фактов, открытием новых элементов, изучением их форм нахожде
ния. Геохимия на этом этапе являлась, по существу, частью химии.

С конца 19 века началась вторая фаза развития науки или пери
од кристаллизации, в процессе которого происходило формирование 
новой геологической дисциплины. Формулируются основные законы 
поведение элементов в природе во взаимосвязи с минеральным сос
тавом и кристаллической структурой минералов. Значительную роль 
в этом сыграли работы В.М. Гольдшмидта.

Третий этап, начало которого относится к периоду после 2-ой ми
ровой войны, можно назвать статистическим. Он характеризовался 
внедрением в производственные и научные исследования новых, от
носительно недорогих аналитических методов. Огромное количество 
данных, выполненных с невысокой точностью, требовало использо
вания статистических методов обработки. Становилось все более яс
ным, что микроэлементы в природных объектах распределены не бес
порядочно, а подчиняются определенным закономерностям. Выдели
лось два основных направления -  водная геохимия и геохимия гор
ных пород, изучающих соответственно распределение элементов в: 
(1) водных и электролитических растворах; (2) магматических, мета
морфических и осадочных породах, металлических рудных полезных 
ископаемых. К этому периоду можно отнести и становление изотоп
ной геохимии. Изотопное направление родилось на стыке геологии, 
геохимии, ядерной физики и радиохимии раньше, в конце 19 века, 
но массовый характер исследования приобрели после усовершен
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ствования в 50-х годах масс-спектрометрического метода и его мас
сового использования для изотопных анализов природных объектов.

Современный этап, начало которого условно можно отнести 
к 60-м годам 20-го столетия, связан с дальнейшим усовершенство
ванием аналитической базы, началом эксплуатации высокоточных, 
дорогостоящих методов аналитических исследований минералов 
и горных пород. Это позволило приступить к изучению геологиче
ских процессов, включая эволюцию магматических расплавов. Осо
бенно быстро развивается магматическая геохимия, выделившаяся 
в самостоятельный раздел из-за специфики методов исследования. 
Центральной концепцией этой науки становится коэффициент рас
пределения микроэлемента между твердой фазой, расплавом или рас
твором. Такой подход позволил сравнительно простыми математи
ческими уравнениями описать основные магматические процессы. 
Геохимические исследования, совместно с экспериментальными дан
ными, дали возможность оцифровать геологическую шкалу времени, 
глубину, температуру зарождения и эволюцию магматических рас
плавов в различных геодинамических условиях, динамику мантийно
го вещества.

В настоящее время исследователи сталкиваются с лавинообраз
ным накоплением информации, обобщение которой сильно запазды
вает во времени. Данная работа представляет собой учебное пособие 
для студентов и молодых специалистов, в которой кратко суммирова
ны наиболее значимые положения магматической геохимии.



Г л а в а  1

С т р о е н и е  С о л н е ч н о й  с и с т е м ы  и  З е м л и .

О с н о в н ы е  п о л о ж е н и я  п л и т о в о й  т е к т о н и к и

Все процессы, происходящие на поверхности Земли и изучаемые 
геологией, в значительной степени определяются особенностями 
функционирования глубинных геосфер планеты, недоступных непо
средственному наблюдению и опробованию. Их изучают преимуще
ственно дистанционными геофизическими методами, используя при 
интерпретации экспериментальные и геохимические данные, а также 
результаты, полученные в смежных областях наук. Например, астро
номические исследования, космогонические построения и изучение 
метеоритов позволяют получить информацию о составе нашей пла
неты на начальных этапах развития.

1.1. Происхождение Солнечной системы
Земля одна из планет Солнечной системы и ее формирование 

во многом связано с особенностями развития последней.
В настоящее время общепринято рассматривать формирование 

Солнечной системы как единый процесс дифференциации первично 
однородного вещества. В пользу этого свидетельствует ряд ее особен
ностей:

1. орбиты всех планет располагаются в одной плоскости;
2. все планеты движутся по орбитам в одном направлении с запа

да на восток;
3. планеты и Солнце вращаются вокруг своей оси также с запада 

на восток;
4. расстояние планет от Солнца, измеряемое в астрономических 

единицах (одна астрономическая единица равна среднему расстоя
нию между Землей и Солнцем), приближенно описываются прави
лом Титуса-Боде:

R = 0.4 + 0.3*2";
где п = -оо для Меркурия, 0 -  для Венеры, 1 -  для Земли, 2 -  для Мар
са, 3 -  для пояса астероидов, 4 -  для Юпитера и т.д.;

5. среди планет выделяются две группы -  (1) «земного» типа или 
внутренние (от Меркурия до Марса), и (2) «большие» или внеш
ние. Внешние планеты имеют огромную массу, но меньшую плот
ность. Если плотность внутренних планет приближается к средней 
плотности Земли (Земля -  5.52 г/т, Венера -  5.1 г/т, Марс -  4.1 г/т), 
то, например, для Сатурна она составляет 0.7 г/т. Низкая плот



ность внешних планет связана с высоким содержанием в них легких 
элементов.

Первичное газо-пылевое облако или солнечная небула, состояло 
в основном из молекулярного водорода, некоторого количества гелия, 
Be и Li. Остальные 2% составляли тяжелые элементы, включая дру
гие газы и пылевидные частицы, возможно созданные в результате 
ядерного синтеза ранее существовавших звезд. В результате гравита
ционного взаимодействия компонентов, газо-пылевое облако, враща
ясь, постепенно сжималось, принимая форму диска с концентрацией 
большей части массы в центре (рис. 1.1). На удалении от центра обра
зовывались небольшие, от метра до километра в диаметре, тела, кото
рые в дальнейшем объединялись, в результате столкновений в более 
крупные образования -  планетезимали. Дальнейшая аккреция плане
тарного вещества происходила в условиях сильного температурного 
и гравитационного градиента, создаваемого формирующимся Солн
цем. Тугоплавкие элементы, такие как А120 3, СаО, ТЮ2, концентриро
вались во внутренней части, формируя внутренние планеты солнечной 
системы. Fe-Ni металлический сплав, Fe-Mg-Ni силикаты, щелочные 
металлы и силикаты, сульфиды, водные силикаты, Н20 , твердые части
цы аммония, метана и др., выносились и прогрессивно накапливались 
во внешних зонах, образуя газовые гиганты, например, Юпитер.

Рисунок 1.1. Модель формирования Солнечной системы из газо-пылевого облака, 
(а) -  конденсация солнечной небулы из межзвездного вещества; (Ь) -  начало враще
ния газо-пылевого облака в процессе сжатия с уплощение; (с) -  появление первона
чального Солнца, вследствие концентрации основной массы газо-пылевого облака 
в центре; (d) и (е) -  конденсация внешних твердых частиц с формированием планет.
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После первичной аккреции, дальнейшее развитие Земли связа
но с гравитационной дифференциацией первично однородной массы 
с концентрацией наиболее плотных компонентов в центре. Гравита
ционное сжатие и радиоактивное тепло привело к разогреву и плавле
нию как внутренних глубинных, так и, возможно, внешних малоглу
бинных уровней планеты, за исключением оболочки. С началом плав
ления миграция вещества и расслоение Земли усиливались, что, в ко
нечном счете, привело к формированию современных геосфер.

Описанная выше модель, несмотря на кажущуюся описатель- 
ность, является логически непротиворечивой по отношению к основ
ным физическим законам небесной механики, гравитации и ядерно- 
го синтеза.

1.2. Метеориты
Хотя на расстоянии п = 3 закона Титуса-Боде не существует плане

тарного образования, здесь сосредоточен пояс малых тел, астероидов, 
которые рассматриваются как обломки одной или нескольких прото
планет. Более мелкие твердые тела, двигающиеся по орбитам вокруг 
Солнца и падающие время от времени на Землю, называются метео
ритами. Их изучению уделяется особое внимание, поскольку состав 
этих космических образований несет дополнительную информацию 
об особенностях формирования Солнечной системы в целом и Зем
ли, в частности.

Метеориты подразделяются на две большие группы -  «железные» 
и «каменные». Первые состоят преимущественно из металлического 
железа с примесями никеля и некоторых других металлов. Все желез
ные метеориты рассматриваются как дифференцированные образова
ния, обломки более крупных тел, испытавших определенную степень 
преобразования.

Каменные метеориты сложены, главным образом, силикатами маг
ния и железа и, в свою очередь, подразделяются на хондриты и ахон
дриты в зависимости от содержания в них хондр -  мелких округлых 
зерен силикатов магния, образовавшихся, по-видимому, при кристал
лизации мелких капель расплава. Хондриты и ахондриты варьируют 
по составу. Например, иногда встречаются «углеродистые» хондриты, 
состоящие преимущественно из гидросиликагов, оливина, карбона
тов и сульфатов магния и кальция, окислов железа с небольшой при
месью (несколько процентов) углеродистых соединений.

Наибольший интерес для геохимиков представляют хондритовые
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кора глубина (км) метеориты, которые, как пред- 
60 полагается, являются образца

ми первичного недифференциро
ванного протопланетного веще
ства. Такое представление осно
вано на том, что тепло, требуе
мое для плавления и дифферен
циации планеты, разрушило бы 
(раскристаллизовало) стеклова
тое вещество. Кроме того, не
большой размер хондр указывает 
на быстрое остывание, что соот
ветствует сравнительно низким 
температурам начальных этапов 
дифференциации солнечной не- 
булы. Хондритовые метеориты 
формировались, возможно, по
сле конденсации, но перед нача
лом образования планетезималей 
и их состав, вероятно, в наиболь
шей степени соответствует со
ставу первичной солнечной небу- 
лы. Предполагается, что все вну
тренние планеты земной груп
пы формировались из материа
ла близкого к среднему составу 
хондритов. Такая модель хорошо 
описывает содержание большин
ства элементов Земли за исклю

чением некоторых важных различий. Наша планета, например, бо
лее плотная и имеет более высокое Fe/Si отношение, чем хондриты. 
Вариации химического состава планет лучше объясняет модель, 
предполагающая вариацию температуры конденсации в зависимости 
от расстояния до Солнца.

1.3. Внутреннее строение Земли
Из-за высоких температур и давлений во внутренних частях нашей 

планеты прямому наблюдению доступна только ее внешняя оболочка. 
Максимальная глубина сверхглубоких скважин, пробуренных в США

5 145

внутренее
ядро
(твердое)

6 370

Рисунок 1.2. Схематический разрез Зем
ли.
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и СССР во второй половине 20 столетия, не превышает 12 300 м 
(Кольская скважина -  12 262; скважина Maersk Oil BD-Q4A- 12 290). 
С учетом этого, наше понимание внутреннего строения Земли осно
вано, в значительной мере, на анализе сейсмической информации.

Крупные землетрясения генерируют мощные сейсмические волны 
S (поперечные) и Р (продольные) типов. Их информативность связана 
не только с различной скоростью распространения в средах с различ
ной плотностью, но и затуханием S-волн в жидкой субстанции -  рас
плавах. Важную дополнительную информацию дает изучение ксено
литов (обломков глубинных пород, выносимых на поверхность неко
торыми типами лав), метеоритов, а также экспериментальные дан
ные. Космогонические представления позволяют рассчитать первона
чальный состав нашей планеты.

В соответствии с особенностями распространения сейсмических 
волн (рис. 1.2, 1.3), а также их скоростей, выделяются три основные 
структурные единицы Земли -  кора, мантия и ядро.

Рисунок 1.3. Вариации скоростей Р и S волн с глубиной.
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Кора. В настоящее время выделяются два основных типа коры -  
океаническая и континентальная. Океаническая кора сравнительно 
маломощная (около 10 км) и преимущественно базальтовая по соста
ву. Континентальная кора, средняя мощность которой составляет при
близительно 35 км, по составу близка к гранодиориту. Содержания 
щелочных элементов и кремния в континентальной коре достаточно 
высокие для формирования собственных минеральных фаз, например 
кварца и полевых шпатов. Высокие концентрации характерны также 
для микроэлементов, не способных входить в структуру породообра
зующих минералов -  урана, тория, циркония и др. Некоторые из этих 
элементов радиоактивны и генерируют тепло. Увеличение скорости 
прохождения сейсмических волн, дает основание предполагать присут
ствие в нижних частях континентальной коры пород с более высоки
ми концентрациями железа и магния, возможно базальтового состава.

Раздел Мохоровича (Мохо или М) рассматривается как верхняя 
граница мантии, мощность которой составляет 3 ООО км, объем -  83% 
от объема всей Земли. Резкое увеличение скоростей сейсмических 
волн ниже раздела М в настоящее время связывают с исчезновением 
полевого шпата. Мантийные породы состоят в основном из оливи
на и пироксена, в меньшем количестве шпинели и граната, соответ
ствуя по составу перидотиту. Подтверждают этот вывод обломки 
глубинных пород (ксенолитов), выносимых на земную поверхность 
лавами некоторых эксплозивных вулканов.

Граница ядро-мантия выделяется по исчезновению S-волн, что 
указывает на присутствие жидкой фазы во внешнем ядре. Именно 
здесь, в результате конвективных перемещений магматической жид
кости, генерируется магнитное поле Земли. С увеличением глуби
ны и давления расплав претерпевает фазовые превращения, форми
руя твердое внутреннее ядро. Граница внешнего и внутреннего ядра 
представляет собой основание гигантской магматической камеры, 
которая постепенно перемещается вверх по мере потери Землей 
тепловой энергии. Сейсмические скорости во внутреннем ядре выше 
по направлению север-юг, чем запад-восток, что указывает на его 
структурную и/или кристаллографическую анизотропию. Внутрен
нее ядро, кроме того, вращается быстрее мантии, что также может 
играть определенную роль в генерировании магнитного поля планеты.

Наряду с тремя основными сейсмическими зонами, современная 
сейсмология, выделяет ряд границ более низкого уровня. Методами 
сейсмической томографии, основанной на трехмерном описании рас- 
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Гавайские острова

Рисунок 1.4. Схематический разрез Земли по экватору.

пределения скоростей сейсмических волн, установлена значитель
ная комплексность внутреннего строения Земли. Особую важность 
для петрологии и тектоники плит представляет зона, протягивающа
яся приблизительно на глубинах от 70 до 250 км, в пределах кото
рой наблюдается затухание поперечных сейсмических волн (рис. 1.3). 
Эта зона низких сейсмических скоростей называется астеносферой 
и рассматривается как частично расплавленное (менее 10% массы) 
мантийное вещество. Перекрывающие породы, более высокоскорост
ные и, следовательно, плотные, включающие в себя кору и часть верх
ней мантии, называются литосферой. Астеносфера является важным 
источником магматических расплавов и «смазкой», облегчающей 
скольжение литосферных плит.

Между 410 и 660 км скорости сейсмических волн растут очень 
быстро, отражая существование двух сейсмических границ. Первая, 
на глубине 410 км, соответствует экспериментально установленной сме
не оливиновой кристаллической структуры на шпинелевую. Вторая, 
на глубине 660 км, отмечает переход большинства силикатных минералов 
в более плотную ассоциацию перовскита и магнезиовюстита ([Mg, Fe]0).

Ниже 660 км и до границы мантия-ядро скорость сейсмических 
волн медленно и закономерно возрастает. Эта область, известная
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как нижняя мантия, составляет 56% объема планеты. О ее составе из
вестно немного. Томографические исследования обнаруживают зна
чительные латеральные вариации скоростей сейсмических волн, что, 
возможно, отражает вариации температуры или состава пород.

Нижняя мантия отделена от ядра гетерогенной термохимической 
границей мощностью 200-350 км, известной как зона D" (рис. 1.4.). 
В ее пределах происходит падение градиента скорости сейсмических 
волн с глубиной и поляризация поперечных волн. Последнее сви
детельствует о присутствии либо анизотропного кристаллического 
вещества, либо магматических камер. В основании зоны D" наблю
дается 5-40 км зона ультранизких скоростей, которая, с высокой доле 
вероятности, соответствует зоне плавления.

D" слой, возможно, играет важную роль в динамике и эволюции 
нашей планеты. Сейсмические скорости здесь обычно ниже под по
верхностью «горячих точек», например Гавайской, и выше -  под зо
нами субдукции. Такая закономерность, возможно, связана с присут
ствием относительно горячих и холодных областей в пределах ман
тии, которые, в свою очередь, зависят от особенностей передачи теп
ла от ядра через D" слой в мантию. Хотя химический состав D" слоя 
не ясен, предполагается, что он может представлять собой: (1) резер
вуар древнего материала, образовавшегося при аккретировании пла
неты, (2) «кладбище» субдукционных слэбов, (3) химическую реак
ционную зону перехода между ядром и мантией.

Ядро Земли должно быть сложено веществом с высокой плотно
стью, чтобы компенсировать низкую плотность пород внешних обо
лочек планеты. Например, средняя плотность пород, развитых на по
верхности Земли не превышает 3 г/см3, в то время как суммарная 
плотность Земли близка к 5.52 г/см3. По современным представлени
ям, опирающимися на экспериментальные данные, вещество, слагаю
щее ядро, представляет собой обогащенный железом сплав с неболь
шими примесями Ni, S, Si, О и других элементов. Состав внутреннего 
и внешнего ядра возможно сходен с железными метеоритами.

1.4. Градиент давления
Изменение литостатического давления с глубиной рассчитывает

ся по формуле:

Р = pgh,
где Р -  давление, р -  плотность, h -  высота колонны налегающих 
пород.
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Атомный йомео (Z)

Рисунок 1.5. Рассчитанные концентрации элементов в солнечной небуле. Все элемен
ты, за исключением Не, синтезируются внутри Солнца и их количества уменьшаются 
с ростом атомного номера элемента. Пилообразный характер графика отражает пра
вило Оддо-Харкинса -  атомы с четным номером более стабильны, чем с нечетным.

давление(ГПа)
100 200 300 400

Рисунок 1.6. Вариации 
давления с глубиной.

Плотность рассчитывается по гео
физическим данным, g  меняется с глу
биной незначительно. При этом дав
ление считается гидростатическим, 
т.е. одинаковым во всех направлениях. 
Вблизи поверхности это условие мо
жет не соблюдаться и, например, го
ризонтальное давление может превы
шать вертикальное, в результате чего 
возникает складчатость. С глубиной, 
однако, породы становятся более пла
стичными, приобретая способность 
к течению, что уменьшает возмож
ность анизотропии давления.

Согласно расчетным данным, 
в основании средней коры давление 
приблизительно равно 1 ГПа (рис. 1.6). 
В мантии изменение давления проис
ходит по линейному закону с градиен
том ~ 30 ГПа/км. В ядре давление рас
тет быстрее, поскольку металлические 
сплавы являются более плотными, чем 
силикатные минералы.
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1.5. Тепловой поток
Геотермальный градиент, т.е. вариации температуры с глубиной, 

корректно рассчитать достаточно сложно из-за отсутствия простой 
физической модели. Тем не менее, ряд моделей, основанных на опре
деленных механизмах теплопереноса, достаточно хорошо описывают 
данные по изменению теплового потока вблизи поверхности, в глубо
ких скважинах и горных выработках.

Существуют два принципиальных источника тепла:
• остаточное тепло, связанное с аккреции и гравитационной диф

ференциацией на ранних этапах формирования Земли;
• тепло, генерируемое в результате распада радиоактивных изо

топов. Влияние этого фактора может быть значительным для конти-

Температура(°С)

Рисунок 1.7. Оценки вариаций температур с давлением до глубины 100 км, прибли
зительно соответствующей основанию литосферы.
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нентальной коры, где концентрируется большая часть радиоактивных 
элементов.

Генерируемое тепло перераспределяется в зависимости от физиче
ской природы пород посредством четырех процессов:

• излучение -  движение частиц или волн, например света или сол
нечного тепла, через окружающуюся среду. Такой тип переноса теп
ла невозможен в твердых породах, за исключением случаев, когда си
ликатные минералы становятся настолько горячими, что начинают 
излучать тепло;

• кондуктивный перенос -  передача кинетической энергии 
(в основном вибрации) от горячих атомов к холодным. Такой тип пе
редачи тепла очень эффективный для металлов, где электроны могут 
свободно мигрировать;

• конвекция -  движение жидкого или пластичного материала в ре
зультате различия в плотностях при термальных или химических 
вариациях. Пример -  циркуляция горячего воздуха в помещении;

• адвекция -  перенос тепла при перемещении материала, вызван
ного внешними силами. Пример -  подъем глубинного разогретого 
вещества в результате тектонических процессов.

Конвекция -  может играть важную роль при передаче тепла в жид
ком ядре или флюидо-насыщенной астеносфере и, вероятно, ответ
ственна за высокий тепловой поток, регистрируемый в срединно
океанических хребтах и гидротермальных системах. В остальных 
случаях главную роль в передаче тепла в глубинах нашей планеты, 
по-видимому, играет кондуктивный перенос и адвекция. Математиче
ская модель, намного более сложная, чем рассмотренная в отношении 
давления, основана на кондуктивном механизме и удовлетворительно 
описывает эмпирические данные по тепловому потоку, регистрируе
мом вблизи поверхности Земли (рис. 1.7). Учитывая концентрацию 
радиоактивных элементов в континентальной коре, ожидается, что 
континентальная геотерма круче океанической, хотя предполагается 
их сближение на мантийном уровне. Температурный градиент стано
вится более крутым с глубиной, переходя практически к вертикаль
ному в ядре, где термальная кондуктивность и конвекция возрастает.

1.6. Плитовая тектоника
Научные дисциплины, связанные с изучением природных явле

ний, иногда иронически называют «коллекционированием марок». 
В какой-то степени это справедливо, поскольку все они проходят
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через этап накопления и систематизации фактов. Чем сложнее объ
ект исследования, тем больше продолжительность начального этапа. 
В химии он закончился в середине 19-го века после создания 
Д.И. Менделеевым периодической таблицы, в геологии -  во второй 
половине 20-го столетия, после сформирования основных положе
ний концепции плитовой тектоники. Плитовая тектоника -  это первая 
геологическая гипотеза, логически увязывающая и объясняющая 
факты, полученные различными дисциплинами -  тектоникой, геофи
зикой, геохимией, вулканологией, седиментологией и др.

История становления плитовой тектоники детально рассмотрена 
в многочисленных литературных источниках, например в коллектив
ной монографии М.И. Кузьмина с соавторами (2000). Отметим только 
некоторые важнейшие этапы.

Тектоника литосферных плит в своем современном виде была 
сформулирована в конце 60-х годов двадцатого столетия, хотя пер
вые, в той или иной мере, обоснованные представления о возможно
стях дрейфа материков были высказаны в 19-ом и начале 20-го столе
тий А. Снайдером, О. Фишером, Ф. Тейлором, А. Вегенером. Интерес 
к плитовой тектонике значительно усилился после составления кар
ты океанического ложа в 40-50-х годах 20-го столетия, благодаря ши
рокому использованию судовых эхолотов. Стало ясно, что океаны -  
это не просто погруженные части суши, а особые геологические 
структуры, важнейшим элементом которых являются срединно
океанические хребты. Предложенная концепция спрединга или рас
ширения морского дна в 1963 году была подтверждена открытием по
лосовых магнитных аномалий океанических пород. Магматические 
расплавы, содержащие ферромагнитных минералы, при излиянии 
на поверхность намагничиваются в соответствии с существующим 
магнитным полем Земли и в дальнейшем сохраняют вектор намаг
ниченности неизменным на протяжении всего времени своего суще
ствования. Из-за инверсии магнитного поля, разновозрастные породы 
могут отличаться различными векторами намагниченности.

Как оказалось, спектры намагниченности океанических пород зер
кальны и субиараллельны осевой зоне срединно-океанически хребтов 
(рис. 1.8.). Единственно непротиворечивым объяснением этого фак
та является предположение о формировании новой океанической ли
тосферы в пределах срединно-океанических хребтов в результате рас
тяжения и последовательного внедрения вдоль осевой части все но
вых и новых порций магматических расплавов. Полосовые магнит- 
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Рисунок 1.8. Схематический разрез океанической литосферы вблизи срединно
океанических хребтов и полосовые магнитные аномалии.

ные аномалии позволяют определить линейные скорости и величину 
перемещений участков океанического дна, их возраст.

Дальнейшее развитие плитовой тектоники было связано с ком
плексным изучением различных ее аспектов, детализации механиз
мов. В настоящее время предполагается, что поверхность Земли раз
делена на 10 главных литосферных плит и несколько более мелких. 
Каждая плита движется относительно других плит как цельное об
разование. При расхождении плит, пространство между ними запол
няется новым магматическим материалом с образованием океанов. 
Вдоль срединно-океанических хребтов, „ которые рассматриваются 
как дивергентные или конструктивные границы литосферных плит, 
образуются базальтовые магмы в результате декомпрессии и плавле
ния поднимающейся астеносферы (рис. 1.9); Изливаясь на поверх
ность, внедряясь в виде дайковых тел и магматических интрузий, 
магматические расплавы формируют новую литосферу, «горячую» 
и относительно маломощную. При движении от океанического хреб
та, благодаря кондуктивной отдаче тепла и циркуляции холодных оке-
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Рисунок 1.9. Генерализованная схема, иллюстрирующая магмогенезис в пределах клю
чевых структур плитовой тектоники, с более детальным разрезом зоны субдукции. 
Цифры на диаграмме: 1 -  срединно-океанические хребты (Срединно-Атлантический 
хребет); 2 -  внутриконтинентальные рифты (Восточно-Африканская зона); 3 -  
островные дуги (Курило-Камчатская, Японская, Марианская); 4 -  активные кон
тинентальные окраины (Андская окраина); 5 -  задуговые бассейны (Охотское 
и Японское моря); 6 -  океанические острова (Исландия, Гавайи, Св. Елены и мн. др.); 
7 -  разнообразные проявления внутриконтинентального магматизма (карбонатиты, 
кимберлиты, анортозиты).

анических вод, температура литосферы падает, а мощность растет. 
Происходит «просаживание» литосферы в астеносферу, с закономер
ным возрастанием глубины океана (рис. 1.10). Взаимодействие с мор
ской водой приводит к гидротермальному изменению магматических 
пород, что имеет важнейший эффект в зонах погружения океаниче
ской плиты.

Если мы принимаем, что размеры Земли постоянны, то формиро
вание новой океанической литосферы должно сопровождаться по
стоянным поглощением материала в мантию. Такой процесс проис
ходит в пределах конвергентных или деструктивных границ литос- 
ферных плит, в зонах субдукции (см. рис. 1.9). Здесь погружение хо
лодной океанической плиты в астеносферу меняет температурный 
режим мантии и приводит к появлению низкотемпературных, но вы-
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(А) уровень моря

(Б)

120

уровень моря

Рисунок 1.10. Изменение глубины океана и мощности литосферы с увеличением 
ее возраста и расстояния от срединно-океанического хребта.

сокобарических метаморфических пород. Метаморфизм освобожда
ет Н20  и С 02, которые, поднимаясь в вышележащий надсубдукци- 
онный мантийный клин, понижают температуру плавления, приводя 
к появлению базальтовых и андезитовых магм. Из-за меньшей плот
ности первичные расплавы «всплывают» к основанию континенталь
ной коры, формируя промежуточные магматические очаги. Здесь, 
остывая, мантийные выплавки дифференцируются и взаимодейству
ют с коровым материалом, в результате чего происходит изменение 
их состава. Подъем магматических расплавов из периферических
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очагов к поверхности приводит к росту температур окружающих по
род, их высокотемпературному и высокобарическому метаморфиз
му, иногда даже плавлению. Если базальтовые породы в основании 
коры метаморфизуются в более плотную минеральную ассоциацию, 
это может привести к их отрыву (detach или delaminate) и погруже
нию в мантию. Горячая астеносфера, замещающая погружающуюся 
субдукционную плиту, вызывает подъем изотермы, приводя в некото
рых случаях к плавлению и появлению высококалиевых магм. Подъ
ем изотермы и интрузия магм вызывают высокотемпературный ме
таморфизм низких давлений выше зоны отрыва погруженной плиты. 
Вариации температурного режима приводят к значительным колеба
ниям возможных Р-Т условий, контролирующих генерацию пород 
и состав магм.

Конструктивные и деструктивные границы литосферных плит яв
ляются зонами наивысшей (примерно 95%) магматической активно
сти нашей планеты. Наряду с ними существует, так называемый, вну- 
триплитный магматизм, формирующий океанические острова (Га
вайи и др.) и внутриконтинентальные вулканические провинции, 
иногда огромных размеров (например, сибирские и деканские трап
пы). Происхождение океанических островов рассматривается как ре
зультат подъема в верхние мантийные горизонты горячих, геохимиче
ски и изотопно-обогащенных нижнемантийных «струй» или плюмов. 
Их зарождение, как предполагается, происходило на границе ядра 
и мантии (см. рис. 1.4), а подъем приводил к существенному повыше
нию температурного фона и плавлению деплетированной океаниче
ской литосферы. Смешением деплетированного и обогащенного маг
матических источников объясняются значительные вариации соста
вов вулканитов океанических островов от низкокалиевых до щелоч
ных базальтов.

Происхождение внутриконтинентальных лав менее ясное. Некото
рые из них также, возможно, имеют плюмовую природу. Для других 
такой вывод не столь очевиден. Например, для описания происхожде
ния сравнительно молодых базальтов плато Колорадо и Снейк Ривер, 
разнообразных по составу вулканитов Йеллоустонского супервулка
на (запад США) в настоящее время используется нейтральный тер
мин «горячая точка», изначально не предполагающий нижнемантий
ную природу магматических расплавов.

Особый тип магматической активности связан с границами сколь
жения океанических и континентальных литосферных плит (Хан- 
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чук и др., 1997, 2010). Поскольку океаническая литосфера постоян
н о  формируется в срединно-океанических хребтах, в тех случаях, ког
да ее субдукция невозможна, происходит скольжение континенталь
ной и океанической плит друг относительно друга. Ранее трансформ
ные границы считались амагматичными, но на самом деле это не так. 
Латеральные перемещения сопровождаются разрывом древней суб- 
дукционной пластины и внедрением в субконтинентальную литосфе
ру горячей океанической астеносферы. Кроме этих двух источников 
в магматизм может быть вовлечена океаническая литосфера, что, 
в конечном счете, приводит к появлению очень пестрой гаммы 
пород с варьирующиими геохимическими признаками островодуж- 
ных и внутриплитных магм.



Г л а в а  2

О с н о в н ы е  п о р о д о о б р а з у ю щ и е  м и н е р а л ы  и  с и л и к а т н ы е  ра с п л а в ы

В магматической геохимии поведение элементов рассматривает
ся в системе минерал-расплав. Составы минералов, их ассоциации, 
порядок кристаллизации и способность к фракционированию, в зна
чительной степени определяют содержание того или иного элемента 
в остаточной магматической жидкости. С учетом этого, в двух после
дующих главах будут кратко рассмотрены основные породообразую- 

. щие минералы магматических пород, правила изоморфных замеще
ний, особенности и порядок кристаллизации при различных темпера
турах и давлениях.

Химические составы коры и мантии Земли таковы, что среди сла
гающих их минеральных соединений наибольшим распространени
ем пользуются силикаты. Фундаментальной особенностью всех си
ликатных структур является четверная координация кремния по отно
шению к кислороду. Атом кремния и окружающие его четыре атома 
кислорода образуют прочно связанную группу Si044-, обычно изобра
жаемую в виде простого тетраэдра (рис. 2.1), вершины которого при
ходятся на атомы кислорода.

Хотя в некоторых силикатах имеются изолированные тетраэдры, 
чаще всего группы Si042 связаны друг с другом общими вершинными 
атомами кислорода (рис. 2.1), образуя скелет кристалла, в промежут
ках которого располагаются катионы. Гибкость в заполнении катион
ных позиций зависит от расположения тетраэдров и определяет спо
собность к формированию твердых растворов.

В простейших силикатных 
твердых растворах тетраэдры 
Si044- остаются устойчивыми, 
а колебание составов происхо
дит за счет замещений в катион
ных позициях. Благодаря своему 
размеру А13+ может замещать Si4+ 
в тетраэдре, причем во многих 
структурах силикатов наблюда
ется более или менее случайное 
распределение этих элементов.
Однако, из-за разности зарядов 
двух ионов, их взаимозамещение

Рисунок 2.1. Схематическое изображе
ние кремнекислородных тетраэдров, свя
занных между собой двумя мостиковы- 
ми ионами кислорода.
Залитые кружки -  ионы Si4+, неза- 
литые -  О2'.
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должно сопровождаться компенсирующим замещением в катионнои 
части (парное замещение), для сохранения электрической нейтраль
ности. Таким образом, распределение Si и А1 и распределение катио
нов становится взаимозависимыми.

2.1. Силикаты с изолированными группами 
Оливины являются простейшими разновидностями этой группы, 

в которой изолированные кремнекислородные тетраэдры связаны 
между собой только катионами (рис. 2.2).

В проекции вдоль оси элементарной ячейки (рис. 2.2) тетраэдры 
поочередно направлены вершинами вверх и вниз. Имеются две неэк
вивалентные катионные позиции. Первая расположена между осно
ваниями тетраэдров -  это позиция Ml; вторая -  между вершиной 
и основанием -  позиция М2. Хотя в обеих позициях катионы находят
ся в шестерной координации по отношению к атомам кислорода, гео
метрически эти позиции различаются.

При повышении тем
пературы размеры по
зиций Ml и М2 значи
тельно увеличивают
ся, но кремнекислород
ные тетраэдры остают
ся практически неиз
менными, что связано 
с более сильными связя
ми Si-О по сравнению 
со связями других кати
онов с кислородом.

В большинстве при
родных оливинах кати
онные позиции заняты 
Fe2+, Mg2+ или Са2+. Эти 
составы можно изобра
зить на оливиновой тра
пеции (рис. 2.3) с ко
нечными членами фор
стерит Mg2Si04, фаялит 
Fe2Si04, монтичеллит 
CaMgSi04 и кирштей-

# М 1  О М2

Кремнекислородный Кремнекислородный 
тетраэдр тетраэдр

вершиной вверх вершиной вниз

Рисунок 2.2. Структура оливина; показано положе
ние октаэдрических позиций M l и М2 между изо
лированными тетраэдрами Si044'. По Патнис, Мак
Коннелл (1983), с небольшими изменениями.
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<4---------- Твердый раствор-------

Твердый раствор

Mg2S i04
Форстерит

FerSiO,
Фаялит

Р и сун о к 2.3. Оливиновая трапеция Ca-Mg-Fe2+, на которой изображены две серии 
твердых растворов. По Патнис, Мак-Коннелл (1983), с небольшими изменениями.

нит CaFeSi04. Разделение на две серии твердых растворов происходит 
потому, что ион Са2+ (ионный радиус 0.99А) значительно, более чем 
на 15%, крупнее иона Mg2+ (0.66А) или иона Fe2+ (0.74А). Помещение 
в эту позицию более крупного иона Са2' вызывает напряжение и иска
жение тетраэдров Si02. Такая структура становится энергетически не
устойчивой и, поэтому, даже при высоких температурах твердые рас
творы между Fe-Mg и Са-содержащими оливинами образуются лишь 
в ограниченном интервале. В кальцийсодержащих оливинах ионы Са2+ 
занимают позиции М2, тогда как Mg2+ и Fe2+ случайным образом рас
пределены по позициям M l. Эти два иона остаются разупорядоченны- 
ми. Твердый раствор между фаялитом и форстеритом часто упомина
ется как идеальный в том отношении, что здесь, по-видимому, не на
блюдается признаков упорядочения или распада твердых растворов. 
Хотя последние исследования показали, что у ионов Fe2+ существует 
некоторая предпочтительность к позициям M l, поэтому распределение 
Fe2+ и Mg2+ не может полностью быть случайным при более низких тем
пературах. Это упорядочение проявляется, однако, в слабой степени.

Гранаты представляют собой многокомпонентный твердый рас
твор, общую формулу которого можно записать в виде A32+B23+Si30 12, 
где А2+ -  это Са2+, Mg2+, Fe2+ или Mn2+, а В3+ -  Al3+, Fe3+ или Сг3+. Более 
крупные ионы А находятся в восьмерной координации по отношению 
к кислороду, а меньшие ионы В -  в шестерной. В гранате тетраэдры 
SiO/- связаны между собой через октаэдры В 06, тогда как позиции 
с восьмерной координацией распределены между этими многогран
никами (рис. 2.4).
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Рисунок 2.4. Элементарная ячейка 
структуры граната. Показаны связи меж
ду тетраэдрами Si04 и октаэдрами В 0 6. 
По Патнис, Мак-Коннелл (1983), с не
большими изменениями.

Наиболее часто встречаемые разновидности природных гранатов 
подразделяются на две группы, в первой А = Са, во второй А Ф Са, 
В = А1. В таблице 2.1 приведены конечные члены групп и размеры 
их элементарных ячеек в ангстремах:

Таблица 2.1
Конечные члены твердых растворов гранатов 

и размер элементарных ячеек

Конечные
члены
групп

Формула
Размер

элементарной
ячейки

Пироп Mg,Al,(Si04)1 11.46
Альмандин Fe,2+Al,(Si04)3 11.53
Спессартин Mti3Al2(Si04)3 11.62

Конечные
члены
групп

Формула
Размер

элементарной
ячейки

Уваровит Ca,Cr2(Si04)3 12.02
Гроссуляр Ca3Al,(Si04), 11.85
Андрадит Ca,Fe,3+(Si04), 12.05

Несмотря на сложность структуры, можно обнаружить линейную 
зависимость между размерами элементарной ячейки и радиусами ка
тионов А и В. Логично предположить, что внутри каждой из двух се
рий твердые растворы развиты широко, но между ними смесимость 
ограничена. Если в оливине взаимообмен Fe2+ и Mg2+ в позициях 
с шестерной координацией происходит сравнительно легко и сопро
вождается лишь небольшими отклонениями от идеальности, то в гра
натах размер иона Mg2+ слишком большой для позиций с восьмерной 
координацией, что проявляется в нестабильности пиропа при низких 
давлениях. Наоборот, больший размер восьмерной позиции в гранате 
по сравнению с оливином делает возможным вхождение Са2+ в же
лезомагнезиальные гранаты при высоких температурах. Хотя вось
мерная позиция тоже маловата для Са2+, такое замещение вызывает 
в структуре граната меньшее напряжение, чем в оливинах.
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Таким образом, гранаты служат еще одним примером широкого 
развития твердых растворов при высоких температурах. При падении 
температуры диапазон их существования становится ограниченным.

2.2. Цепочечные силикаты
В двух обширных группах минералов -  пироксенах и амфибо

лах, кремнекислородные тетраэдры соединяются друг с другом, об
разуя бесконечные цепи. Если каждый из тетраэдров соединен с дру
гими двумя атомами кислорода, образуется одинарная цепь (рис. 2.5), 
типичная для пироксенов. Формула такой цепи (Si03)n2"-, где п -  число 
тетраэдров в цепи.

В двойной цепи тетраэдры соеди
нены между собой то двумя, то тре
мя атомами кислорода поочередно 
(см. рис. 2.7). Из таких цепочек по
строены амфиболы. И в пироксенах 
и амфиболах параллельные цепоч
ки связаны между собой катионами, 
обеспечивающими электростатиче
скую нейтральность структуры.

Пироксены. Главные черты 
структуры пироксена показаны 
на рис. 2.5, на котором кремнекис
лородные цепи видны в проекции 
с торцов. Каждая цепь имеет пе
реднюю (вершины тетраэдра) и за
днюю (основания) стороны, с чем 
связано образование между ними 
двух типов пространств. Простран
ства между основаниями соседних 
тетраэдров имеют большие размеры 
и относятся к позиции М2, меньшие 
полости -  к позиции Ml.

Вариации химического состава пироксенов обусловлены набором 
катионов, которые могут занимать эти два типа катионных позиций. 
Структурные вариации связаны с тем, что сами цепочки могут укора
чиваться и удлиняться за счет вращения отдельных тетраэдров. Более 
того, цепочки могут испытывать продольные смещения относитель
но друг друга, а также скручивание. Поскольку химические и струк
турные вариации взаимосвязаны, тип цепочки определяется приро
дой катионов.
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Рисунок 2.5. Структура пироксена 
с одинарными силикатными цепоч
ками, изображенными с торца. 
Показано приблизительное положе
ние позиций Ml и М2. По Патнис, 
Мак-Коннелл (1983), с небольшими 
изменениями.



При изменении температуры от комнатных до ~ 1 000° С, раз
мер кремнекислородных тетраэдров остается неизменным, также как 
это имеет место в оливинах и, вероятно гранатах. Позиции же Ml 
и М2 значительно увеличиваются в размере, при этом обычно быстрее 
расширяется позиция М2. Поскольку инертные тетраэдры должны 
согласовываться с расширением М-позиций, возникает структурное 
несоответствие, которое компенсируется растяжением силикатных 
цепочек или отклонением тетраэдров от первоначальной плоскости. 
Таким образом, при высоких температурах цепочки становятся более 
выпрямленными, а катионные позиции более крупными, чем при низ
ких. Эта связь между скручиванием цепочек и размером позиций на
лагает некоторые ограничения на величину возможного скручивания, 
когда сравнительно большой катион, например Са2+ или Na+ занимает 
более крупную позицию М2. Присутствие Са2+ является значительной 
помехой для сокращения цепочек при снижении температуры. Увели
чение степени скрученности цепочек приводит к уменьшению чис
ла атомов кислорода, окружающих катион в позиции М2. Когда пози
цию М2 занимает Са2+, он окружен восемью атомами кислорода, если 
же эту позицию занимает меньший ион Fe2+, координационное число 
даже при высоких температурах снижается до шести. В позиции Ml 
катион всегда окружен шестью атомами кислорода.

Структуру, изображенную на рис. 2.5 с практически прямыми це
почками, можно рассматривать как типовую, из которой скручива
нием или перемещением цепочек выводятся структуры других пи
роксенов. Типовую структуру имеет диопсид CaMgSi20 6 с ионами 
Са2+ в позиции М2 с восьмерной координацией и Mg2+ в позиции М 1 
с шестерной координацией. Диопсид обладает моноклинной элемен
тарной ячейкой и пироксены, производные этой структуры, известны 
как клинопироксены. В пироксенах, содержащих в позициях Ml и М2 
катионы малого размера, при низких температурах возможна более ра
дикальная реорганизация. Взаимное расположение цепочек может из
меняться за счет их продольного смещения друг относительно друга. 
Новая элементарная ячейка является ромбической. Пироксены такого 
типа, например гиперстен (Mg, Fe)Si03, известны как ортопироксены.

Общую формулу пироксена можно записать XYZ20 6, где X обо
значает Na, Са, Mn2+, Fe2+, Mg и Li в позиции М2, Y обозначает Мп2+, 
Fe2+, Mg, Fe3+, Al, Cr3+, Ti4+ в позиции M l. Z обозначает Si и А1 в тет
раэдрах. Составы некоторых из наиболее распространенных пирок
сенов обычно делятся на две группы: лежащие в пределах «пироксе-
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Диопсид Геденбергит

\

Mg SiO, 
Энстатит

Fe S i0 3 
Ферросилит

Рисунок 2.6. Пироксеновая трапеция. Сплошные линии -  тренды кристаллизации бо
гатого и бедного Са пироксенов в толеитовых магм. Точечные соединительные линии 
показывают составы совместно кристаллизующихся фаз. По Патнис, Мак-Коннелл 
(1983), с небольшими изменениями.

новой трапеции» (рис. 2.6) и омфацитовые пироксены. Ниже кратно 
рассмотрены только первые, наиболее распространенные в магмати
ческих породах низкой и нормальной щелочности.

Большинство пироксенов изверженных пород имеют составы, гру
бо укладывающиеся в пределы трапеции с широким развитием твер
дых растворов между конечными членами со сходной структурой при 
высоких температурах. Для Са-клинопироксенов конечными члена
ми являются диопсид CaMgSi20 6 и геденбергит CaFeSi,06, между ко
торыми возможен полный ряд твердых растворов. Са в обоих конеч
ных членах находится в более крупной позиции М2 в восьмерной 
координации, тогда как Mg и Ее распределяются по позициям M l. 
В авгитовом твердом растворе вхождение А13+ в кремнекислородные 
тетраэдры открывает доступ в позиции M l, как для двухвалентных, 
так и для трехвалентных катионов. При этом происходит парное за
мещение вида (Mg, Fe2+) + Si4' —» (Al, Fe3+) + Al3+, которое приводит 
к тому, что А1 присутствует одновременно в тетраэдрах и в пози
ции М 1. Колебания химического состава авгитов могут быть велики 
как по соотношению Mg2+ и Fe2t, так и благодаря присутствию значи
тельного количества других катионов, например Ti4+.

Пижонитовая серия при высоких температурах очень близка к ав- 
гитовой, но из-за недостаточного количества ионов Са2+ в позициях 
М2 при низких температурах, структура пижонита претерпевает иска
жение, выраженное в скручивании цепочек. Тем не менее, эта струк
тура продолжает оставаться моноклинной.
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В ортопироксенах конечные члены энстатит MgSi03 и ферросилит 
FeSiO, имеют Mg2+ и Fe2+ в обеих позициях M l и М2. Между ними су
ществует полный ряд твердых растворов, но при понижении темпе
ратуры Mg2i и Fe2+ разделяются, причем Fe2+ отчетливо предпочитает 
более крупную позицию М2.

Пироксены, образующиеся на ранних стадиях кристаллизации ба
зальтовых магм, обычно представлены богатыми Mg авгитами и орто- 
пироксенами. В ходе дальнейшей кристаллизации минералы обога
щаются железом и вместо ортопироксенов начинают кристаллизо
ваться пижониты. На рис. 2.6 изменения состава сосуществующих 
пироксенов показаны точечными линиями.

Амфиболы по своей структуре и поведению имеют много общего 
с пироксенами, хотя влияние сдвоенных цепочек кремнекислород
ных тетраэдров (рис. 2.7) приводит к увеличению числа различ

ных катионных позиций и, следо
вательно, к усложнению соотноше
ний между различными минерала
ми этой группы.

Полости между основаниями 
тетраэдров соседних цепочек ам
фиболов называются позиция
ми М4 (сравните с позициями М2 
в пироксенах), а меньшие позиции 
между вершинами противополож
ных тетраэдров обозначаются как 
M l, М2, М3 (сравните с позиция
ми M l в пироксенах). Как и в пи
роксенах, если позиция М4 заня
та таким крупным катионом как 
Са2+, она окружена восемью ато
мами кислорода, а если ее зани
мает меньший катион, например 
Fe2*, то эта позиция имеет шестер
ную координацию. Позиции Ml, 
М2, М3 являются октаэдрическими, 
т.е. имеют шестерную координацию.

Сдвоенность цепочек порождает 
катионную позицию третьего типа, 
которая располагается между коль
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Рисунок 2.7. Структура амфибола 
с двойными силикатными цепочка
ми, изображенными с торцов. Пока
заны приблизительные положения 
катионных позиций и ОН". По Пат- 
нис, Мак-Коннелл (1983), с неболь
шими изменениями.



цами, образованными противолежащими основаниями тетраэдров 
в цепочках. Эта большая позиция обозначается как А и может быть 
вакантной или в некоторых амфиболах частично или полностью 
заполненной Na и/или Са. В центрах гексоганальных колец на уровне 
вершин тетраэдров располагаются анионы (ОН)' или F".

Как и в пироксенах, колебания в химизме и структуре амфиболов 
обусловлены заполнением катионных позиций и способностью це
почек тетраэдров удлиняться и сокращаться под влиянием темпера
туры. При растяжении и сокращении цепочек, кремнекислородные 
тетраэдры остаются неизменными, а вариации объема происходят 
за счет катионных позиций. Следствием этого является широкое раз
витие твердых растворов при высоких температурах, даже с участием 
катионов разных размеров. Сокращение размера катионных позиций 
при охлаждении вызывает сужение области существования твердых 
растворов, приводя к реакциям их распада. Последнее сопровожда
ется постепенным сокращением длины цепочек, которое ограничи
вается размером катиона. Так если позиция М4 занята небольшим ка
тионом Mg2+, то структурные изменения при охлаждении, включаю
щие сжатие позиции М4, возможны, а в богатых Са амфиболах -  нет.

Различия между клиноамфиболами и ортоамфиболами аналогич
ны таковым в пироксенах. Схематическая структура, изображенная 
на рис. 2.7, с практически прямыми цепочками -  это структура кли- 
ноамфиболов. Такую структуру имеет тремолит с ионами Са в пози
ции М4 и ионами Mg, распределенными по позициям M l, М2, М3. 
Структуры других амфиболов могут быть получены с помощью кати
онных замещений и скручивания цепочек. Ортоамфиболы образуют
ся при низких температурах и при малом размере катионов путем бо
лее основательной перестройки двойных цепочек. В этом случае це
почки изменяют взаимное положение за счет продольных смещений 
друг относительно друга.

Химизм амфиболов можно описать общей формулой 
W0.,X2Y5Z8O22(OH, F)2. w  представляет содержание большой по
зиции А, которая может быть или вакантной, либо содержать пере
менные количества Na и Са. X -  содержимое позиции М4, которое 
в большинстве обычных амфиболов представлено Са, Na, Fe2+ или Mg. 
Y представляет Fe2+, Mg, Fe3+ или А1 в позициях M l, М2, М3, a Z -  
Si и А1 тетраэдрах. Разнообразие катионов и парных замещений при
водят к сложному химизму, что затрудняет классификацию данных 
минералов.
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Между двумя Са-содержащими клиноамфиболами, тремолитом 
и ферроактинолитом, существуют непрерывные твердые растворы. 
В бескальциевых амфиболах конечные члены твердых растворов 
представлены антофиллитом и грюнеритом.

Важнейшим из амфиболов является роговая обманка, представ
ляющая собой сложный твердый раствор. Ее состав можно опи
сать с помощью конечных членов, выведенных из тремолита путем 
парных замещений. В позицию А может входить Na, уравновешен
ный замещением Si4+ на А13+ в тетраэдрах, в результате чего получа
ется NaCa2Mg5Si7A10,2(0H)2. Кроме того, происходит замещение Mg 
трехвалентным ионом, таким как А1 в позиции M l, М2 и М3, опять 
же уравновешенное замещением Si на А1 в тетраэдрах, что приводит 
к формуле Ca2Mg4AlSi7Al20,,(0H )2. Сочетание обоих замещений, 
т.е. MgS2 и NaAl3, дает состав NaCa2Mg4AlSi6Al20 22(0H)2 который 
можно считать конечным членом серии роговой обманки. Составы 
большинства роговых обманок лежат между этим конечным членом 
и тремолитом, куда еще добавляется замещение Mg2+ на Fe2+.

При охлаждении таких сложных растворов общий характер пове
дения близок к таковому в пироксенах. Структурные изменения в це
почках зависят от размеров катионов в позиции М4, а процессы рас
пада твердых растворов происходят, главным образом, между богаты
ми и бедными кальцием членами. В других по составу сериях отсут
ствие смесимости при низких температурах может охватывать все ка-

2.3. Слоистые силикаты
В слоистых силикатах каждый 

тетраэдр тремя своими вершинами 
соединен с тремя другими тетраэ
драми, образуя непрерывный дву
мерный лист (рис. 2.8) Формула та
кого листа (Si20 5)n2n. Эти листы скла
дываются в слои различным обра
зом и связываются друг с другом 
с помощью разных катионов, при
водя к значительному разнообразию 
структур.

Общая формула слюд: 
W0,Y 2,(Z 4O10)(O H ,F)2, 

где W -  катионы, лежащие между
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тионные позиции, кроме М4.

Рнсунок 2.8. Структура листово
го силиката образованная тетраэ
драми, соединенными между собой 
тремя вершинами. По Патнис, Мак
Коннелл (1983), с небольшими изме
нениями.



Таблица 2.2
Конечные члены и группы элементов, 

занимающие катионные позиции в слюдах

Название W Y Z

Мусковит К А1, AlSi,

Парагонит Na AI, AlSi,

Маргарит Са А1, Al,Si?

Флогопит К Mg, AlSi,

Аннит К F e ,2+ AlSi,

Лепидолит К Li, Al « 4

трехслойными пакетами, Y -  катионы, образующие октаэдрический 
слой, Z -  Si или А1 тетраэдров. Формула некоторых конечных членов 
слюд дана в табл. 2.2.

Поскольку внешняя симметрия слюдяного пакета гексагональная 
или близкая к таковой, дальнейшие структурные вариации возможны 
за счет изменения способа укладки пакетов. В большинстве муско
витов последние повторяются через два, но в других через один или 
три. Неупорядоченное расположение пакетов встречается в низкотем
пературных осадочных слюдах. Этот беспорядок укладки, в сочета
нии с широким диапазоном возможных катионных замещений, созда
ет много проблем для идентификации и классификации слюд.

2.4. Каркасные силикаты
В каркасных силикатах все тетраэдры соединены друг с другом 

общими вершинными атомами кислорода, образуя жесткую трехмер
ную структуру. Если Si не замещается другими ионами, весь каркас 
имеет состав S i02 и для соединения с интерстициальными катиона
ми не остается свободных связей. Таким образом, формируются ми
нералы кремнезема, которые для геохимии не представляют большо
го интереса.

Полевые шпаты, относящиеся к группе каркасных силикатов, яв
ляются важнейшими минералами земной коры. В них 25-50% тетра
эдрических позиций заняты А13+ вместо Si4+, что требует присутствия 
в каркасе интерстициальных катионов, прежде всего Na", К+, Са2+, 
Ва2+, для сохранения баланса заряда. Основой конструкции каркаса 
полевых шпатов являются кольца из четырех тетраэдров, направлен
ных вершинами в противоположные стороны. Эти кольца затем сое
диняются в слои (рис. 2.9).

Наглядно представить такую структуру можно в виде цепочек,



Рисунок 2.9. а -- идеализированная каркасная структура полевых шпатов из тетра
эдров Si04; б -  проекция полевошпатовой структуры, перпендикулярная к о, на ко
торой видны цепочки тетраэдров, напоминающие коленчатый вал. По Патнис, Мак
Коннелл (1983), с небольшими изменениями.

напоминающих коленчатый вал. Они протягиваются вдоль оси а 
и соединяются с соседними цепочками вершинами тетраэдров. 
Туннели между соединенными цепочками служат позициями для ка
тионов. На каждые четыре тетраэдра приходится одна интерстици
альная катионная позиция, которая всегда полностью занята. Та
ким образом, идеальной формулой полевых шпатов является MT4Og. 
Когда позиция М представлена Na" или К+, одним из атомов Т являет
ся А1, а если М = Са2+ или Ва2+, то в позиции Т имеются два атома А1. 
Исходя из этого, конечные члены высокотемпературной полевошпа
товой серии представлены санидином KAlSi,08, альбитом NaAlSi,Os 
и анортитом CaAl2Si20 8. Область твердых растворов между ними 
показана на рис. 2.10.

Влияние высоких температур на основной каркас проявляется 
в расширении цепочек-коленчатых валов, делая возможным суще
ствование непрерывного твердого раствора между Na- и К-конечными 
членами, а также между Na- и Са-конечными членами. Между 
К-полевыми шпатами и Са-полевыми шпатами возможно лишь ча
стичное смешение, определяющее существование двух главных серий 
минерала -  щелочные полевые шпаты и плагиоклазы. Ионы меньше
го размера, такие как Fe, Mg, Сг и др., которые обычно входят в состав
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альбит щелочной полевой шпат ортоклаз

Рисунок 2.10. Область существования твердых растворов в полевых шпатах. 
По Winter (2001), с небольшими изменениями.

цепочечных и слоистых силикатов, для полевых шпатов не характер
ны из-за слишком больших размеров катионных позиций -  каркас 
не может сомкнуться вокруг маленьких ионов. Катионы К и Ва, благо
даря своим большим размерам, способны удерживать каркас от сжа
тия при охлаждении структуры. Полевые шпаты, содержащие мень
шие ионы Na и Са, при охлаждении испытывают сжатие структуры 
вокруг катионных позиций. Механизм, с помощью которого струк
тура полевых шпатов реагирует на нагревание и охлаждение, близок 
к таковому для других силикатов -  тетраэдры остаются жесткими, 
а расширение и сжатие происходит за счет изменения размеров кати
онных позиций. Таким образом, при охлаждении каркас искажается 
с изменением симметрии на более низкую за счет сжатия вокруг срав
нительно небольших катионов Na и Са.

Второй аспект поведения полевых шпатов при охлаждении свя
зан с областью существования твердых растворов между конечными 
членами по мере сокращения размеров катионных позиций. Учиты
вая различия размеров К* и Na+, твердый раствор между санидином 
и альбитом не может сохраняться до низких температур -  каркас бо
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гатых натрием полевых шпатов сжимается вокруг меньшего иона Na+, 
что сужает возможность структуры принимать в твердый раствор ион 
калия с большим размером с падением температуры.

Поскольку ионные радиусы Na и Са очень близки, то твердый рас
твор плагиоклаза во всем интервале его существования должен оди
наково реагировать на понижение температуры, по крайней мере, 
в отношении распределения Na и Са. Однако в природных минера
лах ситуация осложняется тем обстоятельством, что конечные чле
ны альбит NaAlSi3Og и анортит CaAl2Si20 8 имеют различное отноше
ние Al/Si. Для сохранения баланса заряда местами в структуре долж
ны существовать связи Na-Si и Са-Al. Ионы кальция и натрия, таким 
образом, не могут свободно перемещаться по тетраэдрическому кар
касу, так как их поведение тесно связано с поведением атомов Si и А1 
в тетраэдрах. Поведение этих двух элементов в полевых шпатах управ
ляется двумя факторами. Первый, известный как принцип разобще
ния алюминия, заключается в том, что каждый тетраэдр, содержащий 
А1, стремится быть окружен тетраэдрами, содержащими Si, так чтобы 
в каркасе не возникало связей типа А1-0-А1. Другими словами, ионы 
А1 и Si стремятся к упорядочению. Второй фактор состоит в том, что 
любая миграция А1 и Si в структуре, которая могла бы привести к та
кому упорядочению, сильно заторможена кинетическими факторами.

2.5. Основные правила изоморфных замещений в минералах
Катионные замещения в минералах определяются двумя основ

ными правилами: сходством зарядов и близостью ионных радиусов. 
Сходство заряда связано с необходимостью сохранения минералом 
электронейтральности; сходство размеров -  энергетической целесо
образностью, поскольку внедрение в структуру более мелких и бо
лее крупных катионов приводит к искажению структуры минерала, 
что энергетически не выгодно.

Рост температуры вызывает повышение энергии минеральной си
стемы, что увеличивает амплитуду колебаний атомов каркаса и вы
зывает вращение кремнекислородных тетраэдров. Это явление при
водит к увеличению размеров катионных позиций, способствующее 
вхождению в минерал более крупных катионов. При снижении темпе
ратуры, высокотемпературные твердые растворы могут распадаться.

2.6. Силикатные расплавы
Исчерпывающее знание структуры силикатного расплава долж

но оказывать существенную помощь в глубоком понимании законо-



мерностей геохимических процессов, включая разделение элементов 
и последовательность кристаллизации минералов. Но наши знания 
все еще сильно ограничены. В настоящее время можно лишь полуко- 
личественно описать силикатный расплав с точки зрения его кремне
кислородного мотива и, вероятно, координационного числа катионов, 
но и в этом случае описание опирается скорее на экспериментальный 
материал, чем на теоретические модели.

Существуют большое число данных, подтверждающих предпо
ложение, что элементы структуры расплава похожи на структуру со
ответствующего кристаллического вещества. Например низкий эн
тропийный эффект плавления высокотемпературного кристобалита 
указывает на то, что его кристаллическая структура должна быть 
близка к структуре расплава кремнезема. Кроме того, структурные 
исследования кварцевого стекла указывают на то, что длина связи 
S i-0  (1.62А) и координационное число каждого атома кремния (око
ло 4.3) близки к таковым в кристобалите. О близости структуры рас
плава и структуры соответствующего кристаллического вещества 
свидетельствует и изучение дифракции ренгеновских лучей, рассе
яния тепловых нейтронов, а так же исследования природных вулка
нических стекол. Обогащенные кремнеземом стекла являются ква- 
зикристаллическими, причем основной их структурной единицей, 
так же как и минералов, являются тетраэдры Si044\ Важно, что та
кая картина сохраняется в большом диапазоне составов, хотя струк
тура расплава при этом существенно варьирует. Если взять расплав 
чистого кремнезема, то он обладает значительной вязкостью или по
лимеризацией, что свидетельствует о мостиковой природе большин
ства атомов кислорода.

Низкая электропроводность расплавов свидетельствует о преи
мущественно ковалентном характере кремнекислородных связей. 
Добавление к расплаву чистого кремнезема даже небольших коли
честв оксидов металлов обычно приводит к заметному понижению 
вязкости и резкому повышению проводимости, что указывает на де
полимеризацию расплава за счет разрыва мостиковых кислородных 
связей по типу:

О Si О f 2 К - О Si К + О Si К 
О 6  О
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Снижение вязкости может быть тысячекратным, в зависимо
сти от вида металлических ионов и их количества. Некоторые ионы, 
например К и Са, оказывают более существенное деполимеризирую
щее воздействие, чем другие.

Особым является поведение глинозема. Как и в минералах, этот 
элемент либо замещает кремний в тетраэдрах (АЮ4)5-, либо, или одно
временно с этим, может занимать позиции вне тетраэдров. Вхождение 
в тетраэдры происходит при невысоких давлениях в водосодержащих 
и сухих системах; в шестерную координацию -  при повышенных со
держаниях ионов кислорода. При увеличении давления происходит 
переход А13+ из четверной в шестерную координацию с уменьшением 
вязкости. Это уменьшение невелико, но достаточно для того, чтобы 
в верхней мантии скорости оседания кристаллов были выше.

Вышеизложенные факты свидетельствуют о том, что в распла
ве петрогенные элементы ведут себя по разному. Si и А1, благода
ря их склонности к образованию сеточных структур, получили на
звание сеткообразователи. К сеткообразователям следует отнести 
и такой малый элемент как фосфор. Более крупные катионы, такие 
как Са2", Mg2+, Fe2+, Na+, К+ называются элементами модификатора
ми, поскольку они обычно разрушают, модифицируют и перестраи
вают каркас. Как и на примере с алюминием, разделение элементов 
на эти две группы достаточно условно.

Наряду с катионами, значительный деполимеризующий эффект 
оказывает добавление воды в магматическую систему.

Эмпирической константой степени деполимеризации расплава яв
ляется отношение R = O/Si + А1 + Р, удобное для описания ряда харак
теристик расплава, например его вязкости. Чем больше константа R, 
тем меньше вязкость.
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Ассоциация и состав минеральных фаз магматической породы за
висят от ее состава и физико-химических условий кристаллизации 
(температура, давление, содержание летучих компонентов). Инфор
мацию об этих процессах мы получаем из экспериментальных дан
ных по кристаллизации и плавлению синтетических и природных си
ликатных жидкостей.

3.1. Бинарная система без твердых растворов
Не останавливаясь на сравнительно простых однокомпонентных 

системах, малоинформативных для задач магматической геохимии, 
рассмотрим особенности плавления и кристаллизации простых двух
компонентных смесей не образующих твердые растворы.

а н о р ти т  м ас%

Рисунок 3.1. Фазовые равновесия в системе диопсид (Di) -  анортит (Ап) при атмос
ферном давлении. По Winter (2001), с небольшими изменениями.

На (рис. 3.1) показана Т-Хфазовая диаграмма диопсид (Di) -  анор
тит (Ап) при атмосферном давлении, которая в грубом приближении 
может рассматриваться как простейший аналог базальтовой системы. 
Диопсид и анортит относятся к различным группам силикатов (цепо
чечным и каркасным соответственно), не образующими между собой 
твердые растворы. Особенностью данной бинарной системы является 
эвтектическая точка (d), характеризующая состав наиболее низко
температурного расплава при заданном давлении. Такой расплав об
разуется на конечной стадии кристаллизации или на начальных эта
пах плавления.
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Прежде всего, рассмотрим равновесную кристаллизацию, под 
которой понимается эволюция магматической системы, при кото
рой расплав и кристаллизующиеся минералы, химически взаимо
действуя между собой, остаются в равновесии на протяжении всего 
процесса. Допустим, что первоначальный расплав содержит 70% Ап 
и 30% Di (точка а). При температуре выше 1450° С система представ
лена только расплавом. Точка b (Т = 1450° С) расположена на лик
видусе, граничной линии, характеризующий появление первых кри
сталлов, в данном случае анортита. При дальнейшем охлаждении, со
став расплава меняется вдоль кривой ликвидуса от точки b до точки d, 
в то время как твердая фаза будет оставаться чистым анортитом. 
Изменение отношения анортита и расплава при каждой конкретной 
температуре, можно оценить с помощью правила рычага (рис. 3.1). 
Содержание анортита в процентах равно отношению:

fh/hg*100%.
При 1274° С, наряду с анортитом начинает кристаллизоваться ди- 

опсид. В этой инвариантной точке температура и состав расплава 
полностью определены и остаются постоянными до полного исчез
новения жидкой фазы. Меняются только объемные доли кристаллов 
и расплава.

Если первичный состав расположен левее точки эвтектики, то ха
рактер равновесной кристаллизации будет аналогичен процессу опи
санному ранее, но первым кристаллизуется диопсид (Di).

Таким образом, при равновесной кристаллизации образуется маг
матическая порода, состав которой аналогичен составу начально
го расплава.

При фракционной кристаллизации минеральные фазы, кристалли
зуясь, удаляются из системы, не взаимодействуя с остаточной сили
катной жидкостью. Путь кристаллизации во многом сходен с тако
вым при рассмотренном ранее равновесном процессе, но в результате 
формируется серия пород, представляющая собой закристаллизован
ные в различных пропорциях смеси кристаллов и остаточной магма
тической жидкости. Состав ее последних порций будут соответство
вать эвтектике (точка d).

Таким образом, при кристаллизации бинарной системы без твер
дых растворов:

1. заключительные порции расплава по составу всегда будут со
ответствовать эвтектике, а минеральная ассоциация представлена
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смесью конечных твердых фаз. Исключение представляет случай, 
когда валовый состав системы соответствует чистому компоненту 
(в нашем случае Di и Ап);

2. существует определенный температурный интервал совместно
го существования расплава и кристаллов;

3. количество кристаллизующихся минералов растет с падением 
температуры;

4. порядок кристаллизации минералов зависит от валового соста
ва системы.

Равновесное плавление представляет собой процесс противопо
ложный равновесной кристаллизации. Любая смесь диопсида и анор
тита начинает плавиться при 1274° С и состав первых порций рас
плава всегда будет эвтектическим (точка d  на диаграмме). Как только 
плавление началось, система становится инвариантной. Состав рас
плава и температура будет сохраняться постоянными, до тех пор, пока 
не израсходуется одна из твердых фаз. Какая твердая фаза первой пе
рейдет в расплав зависит от валового состава системы. После исчез
новения одной из кристаллических фаз, при продолжающемся росте 
температуры, состав расплава, в результате реакционного взаимодей
ствия с кристаллами, меняется вдоль кривой ликвидуса, постепенно 
обогащаясь компонентами оставшейся кристаллической фазы. Плав
ление заканчивается тогда, когда состав расплава будет соответство
вать валовому составу системы (точка b в нашем случае).

Под фракционным плавлением подразумевается процесс, при ко
тором образующиеся мельчайшие порции расплава мгновенно удаля
ются от кристаллической матрицы, исключая их дальнейшее взаимо
действие. Как и в случае равновесного плавления, первые выплавки 
по составу будут эвтектическими, и оставаться таковыми до полно
го расходования одной из кристаллических фаз. Температура плав
ления при этом также не меняется. После того как одна из кристал
лических фаз полностью переходит в расплав, система становится 
однокомпонентной. Поскольку расплав постоянно удаляется из маг
матической системы, не реагируя с остаточной минеральной ассоци
ацией, плавление кристаллического рестита прекращается и возоб
новляется только после значительного, на несколько сотен градусов, 
повышения температуры. Новый расплав по составу будет соответ
ствовать составу оставшейся кристаллической фазы. В природных 
условиях такой скачок температур вряд ли возможен. После исчезно
вения одной из кристаллических фаз фракционное плавление и, следо- 
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вателъно, магматическая активность должны прекратиться и воз
обновиться только после смены геодинамичеких условий магмообра- 
зования, связанного с повышением температуры и/или содержания 
флюидной фазы.

Важно также отметить, что усложнение компонентного состава 
системы значительно понижает начальную температуру плавления. 
Если плавление чистого анортита происходит при 1553° С, то в усло
виях присутствия даже минимального количества диопсида, темпе
ратура появления первых порций расплава падает почти на 300° С -  
до 1274° С.

3.2. Бинарная система с твердыми растворами
В качестве примера рассмотрим плагиоклазовую систему с двумя 

конечными членами -  NaAlSi,Os (альбит) и CaAl2Si20 8 (анортит), об
разующими практически идеальные твердые растворы. Напомним, 
что для сохранения электронейтральности, замещение Na+ на Са2н 
в плагиоклазах требует парного замещения Si44 на А13+ в кремнекисло
родном тетраэдре:

(Na+ + Si4+) ^  (Са2+ + АР1).
На обоих концах горизонтальной оси рис. 3.2 мы имеем однокомпо

нентные системы, представленные чистым альбитом и анортитом с тем
пературами кристалли
зации соответственно 
1118° С и 1553° С. До
бавление альбита к чи
стому анортиту и анор
тита к чистому альби
ту понижает темпера
туру плавления, приво
дя к эффекту, аналогич
ному таковому в ранее 
рассмотренной двухком
понентной системе без 
твердых растворов.

Наряду с линией 
ликвидуса  на этой диа
грамме показана линия 
солидуса, характеризу
ющая изменение соста

Ап, %

Рисунок 3.2. Кристаллизация двухкомпонентной 
плагиоклазовой системы при атмосферном давле
нии. По Winter (2001), с небольшими изменениями.



ва кристаллической фазы, находящейся в равновесии с силикатной 
жидкостью.

Рассмотрим равновесную кристаллизацию  смеси, содержащей 
40% альбита и 60% анортита. При температуре превышающей лик
видус, например при 1600° С, единственная фаза системы представ
лена расплавом. После охлаждения до 1475° С (точка b на рис. 3.2), 
начинает кристаллизоваться плагиоклаз с содержанием анортита 
(точка с на солидусе), значительно более высоким (Ап87), чем в перво
начальном расплаве (Ап60). При дальнейшем понижении температуры 
в результате обменных реакций состав расплава и кристаллической 
фазы закономерно меняются, обогащаясь низкотемпературным аль- 
битовым компонентом:

расплав, + плагиоклаз, = расплав2 + плагиоклаз2.
Состав силикатной жидкости следует линии ликвидуса (от точ

ки b до точки g), состав плагиоклаза -  линии солидуса (до точки И). 
Соотношение расплав/плагиоклаз при данной температуре определя
ется правилом рычага. Например, при температуре 1450° С, оно бу
дет равно:

Количество расплава = ef/df * 100%.
При достижении системой температуры 1340° С (точка h на со

лидусе) состав плагиоклаза соответствует валовому составу системы, 
а последние капли расплава -  точке g  на ликвидусе (Ап22). При паде
нии температуры ниже солидуса, всякие изменения в системе прекра
щаются.

При фракционной кристаллизации, вследствие физической сепа
рации твердой фазы и расплава, их конечные составы значительнее 
сдвигаются в натриевую область диаграммы, вплоть до кристаллиза
ции чистого альбита. Фракционная кристаллизация приводит к фор
мированию серии остаточных расплавов, а при их кристаллизации - 
серии магматических пород, значительно различающихся по составу.

Равновесное плавление -  процесс противоположный равновесной 
кристаллизации. Нагревание твердого раствора плагиоклаза состава 
Ап60 до температуры 1340° С (точка h на линии солидуса) приводит 
к началу плавления. Первые капли расплава имеют состав Ап22 (точкаg 
на ликвидусе). При дальнейшем нагревании, в результате обменных 
реакций, состав расплава меняется вдоль линии ликвидуса, а пла
гиоклаза -  вдоль линии солидуса до полного исчезновения твердой 
фазы. Поскольку Са более «тугоплавкий» элемент по сравнению с Na,
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то его концентрация в кристаллической фазе всегда будет более высо
кая, чем в равновесном расплаве.

Фракционное плавление подразумевает полное удаление образую
щихся капель расплава из системы. При плавлении плагиоклаза со
става Ап60, первые порции расплава будут соответствовать точке g  
на ликвидусе. Их удаление приводит к прогрессивному обогащению 
остаточной твердой фазы высокотемпературным анортитовым ком
понентом. Поскольку реститовая кристаллическая фаза становится 
новым валовым составом, последующие порции расплава смещены 
в сторону анортита более значительно, чем это происходит при рав
новесном плавлении.

В природных условиях процесс плавления может протекать 
по промежуточному сценарию -  расплав отделяется от кристалличе
ского рестита не мгновенно, а на определенном этапе, после дости
жения им определенного критического объема. Такое плавление на
зывается парциальным. Допустим, мы равновесно плавим плагио
клаз состава Ап60 до температуры 1445° С, при которой 65% расплава, 
по составу соответствующего точки g  (Ап49), отделяется от остаточ
ной (реститовой) кристаллической фазы, поднимается в малоглубин
ный магматический очаг и кристаллизуется. Состав образующейся 
породы будет соответствовать Ап49, т.е. являться более низкотемпера
турным по сравнению начальным составом. Таким образом, парци
альное плавление увеличивает концентрацию низкоплавкого компо
нента в расплаве (Ап49 вместо Ап60), а высокотемпературного -  в кри
сталлическом рестите (точка/ Ап82).

Рассмотренный выше процесс позволяет понять эволюцию магма
тического источника. Предположим, что парциальное плавление ман
тии приводит к появлению базальтового расплава. При его удалении 
из системы, мантийный источник обогащается высокотемпературны
ми компонентами, прогрессивно истощаясь легкоплавкими. Такой 
процесс называется деплетацией. Повторное плавление деплетиро- 
ванного источника требует более высоких температур.

Фракционное плавление и фракционная кристаллизация являют
ся теми механизмами, которые приводят к появлению магматических 
серий —  совмещенных во времени и пространстве ассоциаций пород 
различного состава, происхождение которых связано с эволюцией 
одного источника.

Композиционная зональность минеральных фаз также является 
следствием неравновесных процессов, связанных, главным образом,
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с кинетическими явлениями. Ранее образованные минералы из-за 
низкой скорости  диффузионных процессов не способны полностью 
прореагировать с расплавом, в результате чего обрастаются оболоч
кой иного состава. Это, в конечном счете, приводит к формированию 
зональных кристаллов, типичных для быстро остывающих вулкани
ческих пород. Особенно отчетливо композиционная зональность про
явлена в плагиоклазах, изменение состава которых затруднено кине
тическими процессами парного замещения элементов в катионной 
и в тетраэдрической позициях.

3.3. Бинарные системы без твердых растворов
с перитектичекой точкой
В качестве примера рассмотрим систему форстерит-кварц 

(рис. 3.3). Ее важной особенностью является присутствие наряду с эв
тектикой (с) перетектической точки (/'), в которой одна из кристалли
ческих фаз (в данном случае форстерит), реагируя с расплавом, исче
зает, приводя к кристаллизации другой кристаллической фазы (в дан
ном случае энстатита):

Такая реакция возможна в том случае, если состав расплава распо
лагается между составами форстерита и энстатита.

Mg2Si04 + S i02 = 2MgSi03.

п

2000 расплав

1800

Т°С 1713

1600
1557

Ь

с 'энстатит + кристабаллит
Рисунок 3.3. Система 
форстерит-кварц с пери- 
тектической точкой при 
атмосферном давлении. 
По Winter (2001), с не
большими изменениями.

- форстерит + 
+ энстатит

1470 е
энстатит + тридимит

форстерит энстатит g j02 о/0
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Экспериментальные данные по синтетической системе Mg2Si04-  
-S i0 2, объясняют хорошо известный феномен реакционных взаи
моотношений оливина и ортопироксена в магматических породах. 
Эти два минерала если и встречаются совместно, то только в эффу
зивных породах, при высокой скорости кристаллизации и неполном 
протекании реакции. Реакционные взаимоотношения двух минера
лов, в этом случае, выражаются в ортопироксеновой «короне», агре
гате мелких кристаллов ортопироксена вокруг более ранних кристал
лов оливина.

Плавление в перетектической точке называется инконтруэнтным.
3.4. Трехкомпонентные системы
На рис. 3.4 в качестве примера приведена изобарическая диаграм

ма синтетической системы диопсид-анортит-форстерит при атмос
ферном давлении. Допустим, что первичный расплав соответствует 
точке а. При достижении ликвидуса при температуре 1700° С, пер
вым кристаллизуется форстерит (Fo). Состав расплава будет менять
ся вдоль линии ab до достижения границы полей диопсид + расплав 
и форстерит + расплав. Линия, вдоль которой происходит кристал
лизация двух или нескольких минеральных фаз, в данном случае Fo 
и Di, называется котектикой. Последняя порция расплава кристалли
зуется в эвтектической точке М.

Ап Рисунок 3.4. Фазовые равновесия
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3.5. Влияние давления на порядок кристаллизации минералов
Вариации физико-химических условий плавления и кристаллиза

ции магм оказывают влияние на поведение элементов, прежде все
го через состав, порядок кристаллизации и плавление минералов. 
Понятно, например, что степень накопления кремнезема в распла
ве будет различной, при фракционировании магнетита (практиче
ски не содержащего Si02), оливина (около 40% Si02) или пироксе
на (50-52% S i02).

Рисунок 3.5. Система диопсид-альбит-анортит-форстерит при атмосферном давле
нии (а) и давлении 0.7 ГПа (Ь). По Ragland (1989), с небольшими изменениями.

На рис. 3.5 представлена гаплобазальтовая система Ab-An-Di-Fo, 
которую можно рассматривать как безжелезистый аналог толеитовых 
базальтов. При атмосферном давлении (рис. 3.5а) система представле
на четырьмя минеральными фазами (твердый раствор альбит-анортит, 
форстерит, диопсид и шпинель), находящимися в равновесии с рас
плавом. Четверная эвтектика отсутствует, но есть две тройные эвтек
тики. Важной особенностью Ab-An-Di-Fo системы является боль
шое по размерам поле форстерита и форстерит-плагиоклазовая котек- 
тика, вдоль которой происходит совместная кристаллизация оливина 
и плагиоклаза.

На рис. 3.56 показана та же система при давлении 0.7 ГПа. Вид
но, что возрастание давления существенно меняет взаимоотношения 
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минеральных фаз. Растворимость шпинели и особенно диопсида па
дает, в то время как форстерита и анортита -  растет. Это приводит 
к увеличению размеров полей Sp-расплав и Di-расплав и исчезнове
нию Fo-Pl котектики. Следовательно, меняется порядок кристаллиза
ции минералов -  при высоком давлении плагиоклаз и оливин никог
да не кристаллизуются совместно, а клинопироксен часто выделяется 
раньше плагиоклаза и оливина.

О
О

X
□

т°с

Рисунок 3.6. Результаты экс
периментов по плавлению оли- 
винового толеита. По Green, 
Ringwood (1967), с небольшими 
изменениями.

Подобные закономерности подтверждаются экспериментами 
с природными системами. На рис. 3.6 графически показаны резуль
таты опытов по плавлению оливинового толеита при различных дав
лениях в сухих условиях. Чтобы лучше понять эту диаграмму напом
ним, что подошва континентальной коры расположена на глубине 
30-45 км (около 1-1.5 ГПа), а океанической -  10-12 км (0.3-0.4 ГПа).

Прежде всего, обращает на себя внимание положительный наклон 
кривых ликвидуса и солидуса, что свидетельствует о возрастании 
температур кристаллизации расплава с ростом давления. При 0.5 ГПа 
и меньше (менее 15 км) на ликвидусе присутствует только 01 и про
должает оставаться единственной минеральной фазой в течение про
должительного температурного интервала. В дальнейшем из распла
ва выделяется либо Р1, либо ассоциация Р1 и Срх (авгит).

При 0.9 ГПа (около 27 км, глубоко в континентальной коре) 01 все 
еще кристаллизуется первым, но в дальнейшем к нему присоединяет
ся не Р1 и Срх, а Орх. Позднее, вблизи солидуса появляется Срх (суб- 
кальциевый авгит) и Р1.

53



При давлении 1.35 ГПа (около 40 км), вблизи континенталь
ной границы Мохо, в кристаллизующейся минеральной ассоциации 
отсутствует как 01, так и Р1. Ликвидусным минералом является Орх, 
к которому, при дальнейшем охлаждении, присоединяется субкальци- 
евый авгит и на солидусе -  шпинель.

При давлении 1.8 ГПа (около 54 км, верхняя мантия) ситуация на
поминает предыдущую, но на солидусе кристаллизуется не шпинель, 
а гранат. Орх реагирует с расплавом с образованем Срх.

При 2.25 ГПа (около 68 км) Орх уже больше не кристаллизуется; 
на ликвидусе присутствует только Срх. За ним, при понижении тем
пературы, следует гранат.

И наконец, при 2.7 ГПа (около 81 км) на ликвидусе присутствует 
только гранат, за которым, при понижении температуры, следует Срх.

Основываясь на этих экспериментальных данных, Грин и Рингвуд 
(Green, Ringwood, 1967) сделали заключение о 4-х различных трендах 
дифференциации оливинового толеита в зависимости от давления:

< 15 км -  ранний оливиновый контроль, за которым следует плаги- 
оклазовый и клинопироксеновый;

15-35 км -  ранний оливиновый контроль, за которым следует орто- 
пироксеновый, а затем клинопироксеновый;

35-70 км -  ранний ортопироксеновый контроль, затем клинопи
роксеновый;

70-100 км -  ранний клинопирокеновый контроль, затем гранато
вый или гранат-, клинопироксеновый.

В петрологической литературе часто используются термины низ
кобарическое и высокобарическое фракционирование, причем под 
первым понимается кристаллизация в пределах континентальной 
коры на глубине менее 35 км. Вышеприведенные данные свидетель
ствуют об упрощенности такой классификации. Разительные отличия 
в порядке фракционирования фаз будут наблюдаться и на интервалах 
35-70 и 70-100 км из-за смены на ликвидусе ортопироксена на клино- 
пироксен, а затем гранат.

Практическая значимость описанных выше закономерностей за
ключается в возможностях оценки глубины кристаллизации распла
вов по петрографическим и геохимическим данным. Например, если 
в природных магматических породах существуют петрографические 
признаки кристаллизации плагиоклаза и оливина на начальных эта
пах охлаждения расплава, то это косвенно свидетельствует в поль
зу низкобарического процесса. Если же первыми выделяются оливин, 
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клинопироксен или шпинель, то кристаллизация, возможно, происхо
дила при более высоких давлениях, в нижних частях коры или в верх
ней мантии.

Породообразующие минералы концентрируют различные микроэ
лементы. Гранат, например, накапливает тяжелые лантаноиды, а пла
гиоклаз -  стронций. Следовательно, изучая поведение этих элемен
тов, мы можем получить информацию о минеральных ассоциаци
ях плавящегося субстрата и, следовательно, о глубине расположения 
магматического очага.

3.6. Состав и плавление верхней мантии
Сейсмические данные, результаты изучения офиолитов1 и драги

рованных образцов из разломных зон океана, глубинных ксеноли
тов в эффузивных породах и кимберлитах, каменных метеоритов сви
детельствуют о преобладании в верхней мантии мафических мине
ралов, главным образом оливина и пироксенов, что свидетельству
ет об ее преимущественно ультраосновном, лерцолитовом составе 
(рис. 3.7). Среди лерцолитов особая роль принадлежит шпинелевым

О л и в и н

Рисунок 3.7. Классификационная диаграмма ультраосновных пород. По Winter 
(2001), с небольшими изменениями.

1 О фиолиты — пояса осадочных, основных и ультраосновных пород, проис
хождение которых связывают с закрытием древних океанов. Представляют 
собой разрез океанической коры и верхней мантии.
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и гранатовым разностям, обогащенным кальцием, алюминием, тита
ном и натрием, частичное плавление которых может приводить к по
явлению базальтовых расплавов. Учитывая это, шпинелевые и грана
товые лерцолиты рассматриваются в качестве первичного мантийно
го материала. Менее глубинные горизонты мантии могут быть сложе
ны дунитами и гарцбургитами.

Взаимоотношение между различными типами перидотитов и то- 
леитовых базальтов, показано на рис. 3.8. Все они располагаются 
на одной линии, причем лерцолиты занимают промежуточное по
ложение между базальтами, дунитами и гарцбургитами. Это свиде
тельствует о возможности происхождения толеитовых базальтов в ре
зультате частичного плавления лерцолитовой мантии, с образовани
ем кристаллического остатка, представленного безглиноземистыми 
дунитами и гарцбургитами. Согласно правилу рычага, степень плав
ления лерцолита должна достигать 20-25%. Некоторые дунитовые
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Рисунок 3.8. Диаграмма А120 3—TiO, для основных и ультраосновных пород. 
По Winter (2001), с небольшими упрощениями.
Линейные взаимоотношения между различными типами магматитов дают основа
ние предполагать их образование в результате парциального плавления лерцолита.
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и гарцбургитовые образцы, действительно, отличаются кумулатными 
структурами, хотя такие структуры могут образоваться и в результа
те аккумуляции ортопироксена и оливина в периферических камерах 
при низкобарическом фракционировании базальтового расплава.

В таблице 3.1 приведены минералогия и химический состав ксено
литов шпинелевых и гранатовых лерцолитов из кимберлитов, наибо
лее глубинных (~ 200 км) пород, доступных непосредственному на
блюдению. Для сравнения здесь также приводится состав пиролита, 
модельного аналога первичной мантии, предложенного и синтезиро
ванного А. Рингвудом (Ringwood, 1966). Обращает на себя внимание 
значительное сходство, практически идентичность содержаний петро- 
генных элементов в двух типах лерцолитовых пород, что дает основа
ние связывать их минералогические различия с физико-химическими 
условиями. Экспериментальные данные подтверждают этот вывод 
(рис. 3.9). Плагиоклаз является низкобарической минеральной фа
зой, стабильной на глубинах менее 30 км. Шпинель устойчива в ин-

Таблица 3.1
М инералогия (об. %) и химический (масс. %) состав 

шпинелевого и гранатового лерцолитов.
По W inter (2001), с небольш ими упрощениями.

Минералы Ш пинелевый лерцолит Гранатовый лерцолит Пиролит

интервал среднее интервал среднее

Оливин 55-90 67 55-80 63 56

Ортопирокссн 5-35 24 20-40 25 26

Клинопирокссн 3-14 8 0-10 2 16

Шпинель 0.2-3 2

Гранат 3-15 10

Окислы

S i0 2 42.3-45.3 44.2 43.8-46.6 45.9 42.7

ТЮ2 0.05-0.18 0.13 ~~10.7-0.18 0.09 0.47

a i2o 3 0.43-3.23 2.05 0.82-3.09 1.57 3.30

Сг20 3 0.23-0.45 0.44 0.22-0.44 0.32 0.45

FeO* 6.52-8.90 8.29 6.44-8.66 6.91 7.92

МпО 0.09-0.14 0.13 0.11-0.14 0.11 0.13

NiO 0.18-0.42 0.28 0.23-0.38 0.29 0.42

MgO 39.5-48.3 42.2 39.4-44.5 43.5 41.4

CaO 0.44-2.70 1.92 0.82-3.06 1.16 2.11

Na20 0.08-0.35 0.27 0.10-0.24 0.16 0.49

K20 0.01-0.06 0.06 0.03-0.14 0.12 0.18
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Рисунок 3.9. Фазовая 
диаграмма лерцолитов 
с субсолидусными ре
акциями, интервалом 
плавления и положе
нием океанической 
геотермы. По Winter 
(2001), с небольшими 
изменениями.

Рисунок ЗЛО. Резуль
таты экспериментов 
в сухих условиях 
по плавлению пери
дотита.
По Ito, Kennedy (1967), 
с небольшими изме
нениями.

тервале 30-80 км, гранат -  80-400 км. На больших глубинах их заме
щают фазы высоких давлений. Граница, соответствующая ~ 600 км, 
является верхним пределом существования Si в IV координации. 
Ниже структура силикатов, видимо, близка к перовскитовой с крем
неземом в VI координации. Переход от плагиоклазового к шпинеле
вому и далее к гранатовому перидотиту можно описать реакциями:
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CaAl2Si20 8 + MgSi04 = 2MgSiO, + CaMgSi20 6 + MgAl20 4

MgA1204 + 4MgSi03 = Mg2Si04 + Mg3Al2Si30 12.
На рис. 3.10 приведены данные по плавлению лерцолита (Ito, 

Kennedy, 1967). Обращает внимание закономерные возрастания тем
ператур солидуса и ликвидуса с ростом давлением. Температура лик
видуса ультрабазита значительно выше таковой толеитовых базаль
тов, хотя при низком давлении различия не столь значительны.

Рассмотрим плавление шпинелевого перидотита на глубине менее 
60 км. Субсолидусная ассоциация представлена 01 + Орх + Срх + Sp. 
На начальных этапах плавления в расплав первыми переходят Срх, 
а затем шпинель, обогащая его базальтовыми компонентами -  SiO,, 
СаО, А120 ,, ТЮ2 и  щелочами. В рестите остаются 01 и Орх -  типич
ная минеральная ассоциация дунитов и гарцбургитов.

При давлениях, соответствующих глубинам 90-120 км, плавящиеся 
породы представлены гранатовым лерцолитом. При плавлении в рас
плав первым переходит опять клинопироксен а, затем, гранат, остав
ляя в остатке гарцбургитовую реститовую минеральную ассоциацию.

На рис. 3.11 показаны экспериментальные данные по плавле
нию деплетированного и обогащенного (фертильного) лерцолитов. 
Крутые пунктирные линии показывают степень плавления. Сильно 
изогнутые контуры -  содержание нормативного оливина в расплаве. 
Кварцевые толеиты могут генерироваться в результате 10-40% пар
циального плавления как деплетированного, так и обогащенного ис
точников на глубине 30-40 км. Происхождение щелочных базальтов 
может быть связано с 5-20% парциальным плавлением обогащенно
го лерцолита. Выплавление щелочных базальтов из деплетированной 
мантии вряд ли возможно при любых условиях.

Экспериментальные данные хорошо согласуются с природными 
наблюдениями, свидетельствующими о положительной корреляции 
щелочности с глубиной и низкой степенью парциального плавления.

3.7. Условия мантийного плавления
Учитывая, что глубинные геосферы Земли, включая верхнюю ман

тию, преимущественно находятся в твердом состоянии (см. гл. 1), 
для возникновения расплава требуются дополнительные условия: 
(1) локальный нагрев, (2) снижение давления, (3) повышение концен
траций летучих компонентов.

Локальный нагрев (рис. 3.12) в принципе возможен за счет теп
ла, выделяемого при распаде природных радиоактивных элементов
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Рисунок 3.11. Результаты экспериментов в сухих условиях по плавлению деплетиро- 
ванного и обогащенного лерцолита. По Winter (2001), с небольшими упрощениями.

Рисунок 3.12. Схематическая диаграмма, демонстрирующая плавление мантии в ре
зультате локального нагрева. Повышение температурного фона сдвигает океаниче
скую геотерму в область температур, превышающих солидус мантийного лерцолита. 
По Winter (2001), с небольшими изменениями.
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(К, U, Th). Но такие элементы концентрируются преимущественно 
в континентальной коре, тогда как мантия ими обеднена. Поэтому 
плавление мантийных магм по этому механизму возможно только 
в так называемых «горячих точках», локальных долгоживущих зонах 
проникновения разогретого вещества в верхние горизонты мантии, 
(рис. 1.4). Существование таких точек предполагается, например, 
под Гавайскими островами или Йеллоустонским суперквулканом.

Понижение давления. Поскольку на Р-Т диаграммах «сухой» 
перидотитовый солидус характеризуется положительным накло
ном, плавление мантийного вещества может быть связано с адиаба
тическим подъемом мантийного диапира (рис. 3.13). Такой процесс, 
как предполагается, играет важную роль в магмогенезисе на дивер
гентных границах литосферных плит. Согласно расчетам в срединно
океанических хребтах в результате адиабатического диапиризма мо
жет плавиться до 20-30% мантийного вещества, формируя базальто
вые магмы новой океанической литосферы.

100
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>.с
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Рисунок 3.13. Схематическая диаграмма плавления мантийного вещества в результа
те адиабатического подъема в пределах срединно-океанических хребтов. Пунктир
ные линии и цифры на диаграмме показывают степень плавления. По Winter (2001), 
с небольшими изменениями.

Роль летучих компонентов. Механизм воздействия воды на расплав 
заключается в разрушении кремнекислородного порядка, что приво
дит к понижению его вязкости, температур ликвидуса и солидуса:

O -Si-O -Si-O  + Н20  = O-Si-OH + OH-Si-O.
Роль воды в мантийном магмогенезисе продолжает оставаться 

предметом дискуссии. В некоторых глубинных ксенолитах в неболь
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ших количествах присутствуют флогопит и амфибол, а безводные 
минералы содержат микроскопические водосодержащие флюидные 
включения. Согласно некоторым оценкам, в мантии может присут
ствовать до 0.1 масс. % воды.

Из-за низкого содержание воды, невелико и количество образую
щегося расплава. С этим процессом может быть связано появление 
небольшого количества магматической жидкости в астеносфере.

Эффект влияния летучих (рис. 3.14), видимо, более значителен 
в зонах субдукции. Дегидратация погружающейся океанической коры 
с добавлением воды в надсубдукционный мантийный клин, по мне
нию многих исследователей, является тем «спусковым крючком», ко
торый приводит к плавлению надсубдукционной мантии и формиро
ванию островодужных магм.

3.8. Проблема экстрации расплава
Поведение элементов, способность к формированию серий магма

тических пород зависит от механизма отделения магматической жид
кости от реститовой минеральной ассоциации. Если такое отделение 
затруднено, то процесс плавления будет происходить по равновес
ному сценарию с умеренным изменением концентраций элементов- 
примесей. Фракционное плавление, с интенсивным перераспределе-

т°с
Рисунок ЗЛ4. Положение базальтового солидуса в координатах Т-Р в сухих и насы
щенных водой условиях по экспериментальным данным. По Winter (2001), с неболь
шими изменениями.
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нием микроэлементов и возникновением серий магматических пород, 
возможно в случае удаления из зоны плавления небольших порций 
расплава.

В настоящее время ясно, что механизм плавления, в конечном 
счете, определяется соотношениями поверхностных энергий в систе
ме расплав-кристаллы.

Если мы определим yss как поверхностную энергию двух твердых 
фаз, a ysm -  поверхностную энергию на контакте твердой фазы и рас
плава, то угол (0), формируемый карманом расплава в области со
прикосновения трех граней кристаллов, определяется как отношение 
этих двух типов поверхностной энергии:

cos 0/2 = ys5/ysm.
В зависимости от значения 0, могут реализовываться три различ

ных сценария (рис. 3.15). Первый (а), когда поверхностная энергия 
между двумя твердыми фазами в два раза превышает поверхностную 
энергию между расплавом и твердыми фазами. В этом случае 0 - 0  
и расплав формирует тонкую пленку, покрывающую все кристалли
ческие грани.

Ь 0 <  0  >  60 
Ш ч  ^  /

Рисунок 3.15. Зависимость между величиной угла 0 и распре
делением расплава в точке схождения трех граней кристаллов. 
В случае (а) 0 = 0 и расплав (серое) распределяется вдоль гра
ней кристаллов, а также в точке их тройного схождения. В слу
чае (Ь), расплав формирует связанную между собой сеть обла
стей тройного схождения граней. Если 0 больше 60°, расплав 
присутствует только в области сочленения четырех граней. 
По Winter (2001), с небольшими изменениями.
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Во втором случае (b) 2ysm > yss > 1.73ysm, что соответствует 0 < 0 < 60°. 
Расплав формирует канал в области схождения трех граней, но отсут
ствует на поверхностях граней. В первом и втором случаях расплавы 
могут физически отделяться от кристаллического рестита при очень 
низкой степени плавления.

Третий случай соответствует условию yss > 1.73 ysm и 0 > 60°, 
при котором расплав формирует изолированные «карманы» в обла
стях сочленения 4 и более граней, но отсутствует во всех остальных 
частях системы. Такие карманы соединяются только при относитель
но высокой фракции плавления (несколько процентов).

В базальтовых расплавах, находящихся в равновесии с мантий
ным оливином, 9 варьирует между 25° и 50°. В случае с пироксеном 
он больше 60°. Поскольку мантия более чем на 60% состоит из оли
вина, можно сделать вывод, что образующийся расплав обладает вы
сокой подвижностью, причем добавление воды значительно умень
шает вязкость и величину 0. Следовательно, образующаяся силикат
ная жидкость может быстро экстрагироваться небольшими, возможно 
менее 0.1%, фракциями. Таким образом, модель фракционного плав
ления достаточно реалистична и может рассматриваться при пе- 
трогенетических построениях.

Иная картина наблюдается при образовании кислых магм. В этом 
случае 0 варьирует в интервале 12-18°, указывая на высокое отноше
ние yss/ys„. О даако скорость миграции кислого расплава зависит так
же от вязкости, которая для водного гранитного расплава в четыре 
раза выше, чем базальтового. Следовательно, и в этом случае отделе
ние гранитного расплава от рестита возможно при степени плавления 
источника менее 10%.

Следует учитывать, что рассмотренный выше механизм экстрак
ции магмы от реститового остатка в значительной степени идеализи
рован. Тем не менее, особенности поведения микроэлементов, в част
ности, фракционирование высоконекогерентных элементов (см. гл. 6) 
подтверждают возможность фракционной модели плавления в при
родных условиях.



Г ЛАВА 4
П ра ви л а  о т б о р а  и  п о д г о т о в к и  о б р а зц о в  к  э л е м е н т н о м у  а н а л и зу

Качество геохимических исследований во многом зависит от пра
вильного выбора геологических объектов, тщательного планирования 
полевых исследований, корректного отбора и подготовки проб к ана
литическим работам.

4.1. Полевые работы и отбор образцов
Выбор и особенности опробования геологических объектов напря

мую зависят от задач исследования.
Площадное опробование необходимо для получения информации

о геохимической однородности объекта исследования. Его представи
тельность во многом определяется статистическими критериями, пре
жде всего случайностью выбора мест взятия образцов. Нельзя ориен
тироваться на удобство и доступность площадей. Отбирая пробы в до
линах рек, например, можно получить характеристику лишь опреде
ленного стратиграфического горизонта. Места опробования должны 
быть выбраны случайным образом, например по искусственной сетке.

Изучение зональности -  другой важный элемент площадных гео
химических исследований, позволяющий решать многие важные во
просы магмогенезиса, включая геодинамический режим, роль и тип 
дифференциации, коровой контаминации, гетерогенности источни
ка. Линейные и протяженные вулканические структуры с поперечной 
и продольной геохимической зональностью являются важным крите
рием субдукционного магматизма. Отбор образцов в этом случае сле
дует проводить по профилям, уделяя особое внимание возрастным 
привязкам изучаемых объектов, чтобы исключить попадание разно
возрастных пород в одну выборку. При высокой аналитической по
грешности, для расчета статистически значимых средних значений 
требуется относительно большая (не менее 8) выборка проб.

Геохимическое опробование разрезов первый и важный шаг в ре
шении вопросов геологической эволюции. Для магматической геохи
мии это сравнительно новое направление исследований, которое ста
до возможным после внедрения в практику высокоточных аналитиче
ских методов, включая масс-спектрометрию. Проведение такого типа 
опробования требует тщательного выбора представительных разре
зов, хорошо обнаженных, с максимально возможным количества сло
ев кластическош или лавового материала. При опробовании необхо
димо соблюдать определенные правила, связанные с особенностями



формирования лавовых толщ. Лавовые потоки, как правило, неодно
родны. Верхние и нижние их части могут быть представлены пори
стыми разностями, образованными при выделении газовых компо
нентов как из самой магмы, так и из подстилающих толщ. Эти части 
потоков часто, в той или иной степени, изменены вторичными про
цессами, включая отложение в пустотах и трещинах низкотемпера
турных минеральных ассоциаций, например цеолитовой. С учетом 
этого, отбор образцов предпочтительнее производить либо из мас
сивных центральных частей потоков, либо из краевых стекловатых 
закаленных корок. Вулканическое стекло легко разлагается при лю
бом виде вторичного воздействия, содержит минимальное количество 
вкрапленников и, следовательно, лучше всего отражает состав магма
тической жидкости.

Туфовые образования очень редко используются для геохимических 
исследований, поскольку, в силу своего образования (отложение экс
плозивного материала в водоемах), могут содержать обломки чужерод
ного материала. Наибольший интерес в этой связи представляют пе- 
пловые прослои, поскольку пепел это частицы вулканического стекла. 
В тоже время пеплы легко подвержены вторичным изменениям.

При геохимическом опробовании невозможно обойтись без ге
ологических карт и разрезов. Намечая план опробования необходи
мо хорошо себе представлять особенности геологического картиро
вания, роль субъективных и объективных факторов в оконтуривании 
геологических границ, разломных зон, выделение стратифицирован
ных подразделений. Вулканические породы, как правило, плохо стра
тифицированы и локально распространены, что затрудняет их изу
чение. Поэтому, перед началом полевых работ необходимо, если это 
возможно, изучить фактическую документацию геологических отче
тов, например документацию горных выработок и описания разрезов 
коренных пород. Последние представляют собой наилучший объект 
для опробования, особенно если для них установлена надежная воз
растная привязка.

При геологической съемке для возрастного расчленения страти
фицируемых образований часто используют палеонтологические ме
тоды, надежность которых определяется представительностью кол
лекции ископаемой флоры или фауны. Необходимо с большой осто
рожностью подходить и к массовым К-Аг датировкам 60-70-х годов, 
часто выполненных без корректного отбора образцов и с недостаточ
ной аналитической точностью.
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4.2. Влияние неоднородности образцов 
на качество аналитических исследований
Качество аналитических данных во многом зависит от качества 

отобранных образцов. Основные требования к пробам это отсутствие 
признаков вторичной переработки, минимальная степень выветрива
ния, отсутствие прожилков и чужеродных включений (ксенолитов). 
Как уже отмечалось, при изучении магматических процессов, пред
почтительнее опробовать стекловатые или мелкозернистые породы 
с небольшим количеством порфировых выделений. На рис. 4.1 схема
тически показана вулканическая порода, состоящая из крупных кри
сталлов полевого шпата, погруженных в мелкозернистую основную 
массу. Из этой породы взяты образцы А, Б и В. Первый будет пред
ставлен только полевым шпатом, второй -  основной массой и тре
тий -  смесью первого и второго типов. Очевидно, что анализы этих 
проб дадут совершенно разные результаты.

Для представительного анализа образца с крупными минералами 
требуется большая по объему проба. Математически данная пробле
ма рассматривалась в ряде работ. П. Лафит (Laffitte, 1957; цитирова
ние по Shaw, 2006), например, предложил использовать следующее 
уравнение:

s2 = [Р,(х,-Х)2 + р2(х2-Х)2 +. . . .+ Pj(Xj-X)2]/n, 
где s -  вариации, связанные с определением концентрации элемента 
в образце; р,, р2, р3 и т.д. -  пропорции различных минералов в образце; 
X -  концентрация элемента во всем объеме породы; Xj -  концентра

ция того же элемента в зерне j; 
п -  число зерен в отобранном об
разце.

Если гранодиороит с кон
центрацией 2.4 масс. % СаО, 
содержит 40% плагиоклаза, 
с концентрацией 6 масс. % СаО, 
и 60% других минералов (кварц, 
слюда, ортоклаз), содержащих
0 масс. % СаО, то:

s2 = [0.4(6.0-2.4)2 +
+ 0.6(0.0 -  2.4)2]/п = 9.1/п. 
Допустим, что выбрано 100 

зерен породы с размером 1 мм3,
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Рисунок 4.1. Схематическое изображе
ние крупнозернистой полевошпатовой 
магматической породы с отбором проб 
из крупного вкрапленника (А), основной 
массы (Б), смеси того и другого (В).



вес которых составляет 0.28 г. Если стандартное отклонение ~ 0.3%, 
то с 95% вероятностью, точность анализа СаО в этом образце будет 
лежать в интервале 2.4 ± 2*0.3, или от 1.8 до 3.0%.

В настоящее время подобного рода вычисления не выполняются. 
Исследователи руководствуются простым правилом -  чем больше ко
личество и размер кристаллов в породе, тем больший должен быть 
объем пробы для аналитических исследований.

4.3. План опробования
Схема опробования геологического объекта зависит от задачи ис

следования. Перед началом полевых исследований, необходимо со
брать как можно более полную информацию о (1) предшествующих 
работах и (2) особенностях геологического строения территории. 
С учетом представлений о генезисе изучаемых пород планируется 
и тип опробования. Для вулканитов, формирующих протяженные ли
нейные структуры, например субдукционных, необходимо изучение 
поперечной и продольной геохимической зональности. Для интрузив
ных пород и лав, формирование которых связано с активностью плю- 
мового источника, важны площадные исследования, позволяющие 
получить информацию о концентрической геохимической зонально
сти массивов или лавовых полей.

Изучение и опробование разрезов -  важнейший элемент исследо
вания стратифицируемых толщ любой геодинамической принадлеж
ности. На основании этих данных исследователи получают инфор
мацию об эволюции геологических процессов, что облегчает задачу 
их реконструкции.

4.4. Основные правила,
связанные с дроблением и квартованием проб
Современные высокоточные аналитические методы требуют осо

бой чистоты на всех этапах подготовки проб. Дробление образцов 
лучше всего производить в цилиндрических ступках с вертикаль
ным движением поршня-пестика, чтобы исключить попадание в про
бу большого количества металлической стружки. Такие ступки в на
шей стране довольно редки. В случае, когда используется обычная 
ступка с коническим сечением, дробить пробу необходимо неболь
шими порциями и мелкими кусками, которые способны поместиться 
на дне, что будет минимизировать соприкосновение материала образ
ца со стенками и, следовательно, уменьшать возможность срывания 
стружки скользящими движениями при дроблении.
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Перед началом дробления следующей пробы, необходима тща
тельная очистка инструмента. Это легче сделать для сравнитель
но небольших ступок. При использовании механических дробилок, 
для уменьшения вероятности контаминации пробы чужеродным ма
териалом, объем проб необходимо увеличить.

Хотя при дроблении и последующем истирании происходит меха
ническое перемешивание материала, его однородность может быть 
нарушена при длительном хранении. Перемещение пакетов с проба
ми, их вынужденная тряска приводят к гравитационной сортировке 
частиц с разной удельной плотностью. Поэтому при отборе части ма
териала дробленной породы используют метод квартования -  поро
шок пробы делят на сектора, из которых небольшими порциями отби
рают количество необходимое для анализа.



Г л а в а  5  

Г л а в н ы е  и  м а л ы е  э л е м е н т ы

В магматической геохимии элементы классифицируются по их 
концентрациям в преобладающих типах пород и минералов. К глав
ным относятся элементы, содержание которых превышает 1 масс. %, 
к малым -  0.1 -1.0 масс. %, к микроэлементам -  менее 0.1 масс. %. 
Главные (Si02, А120 3, Fe20 3, FeO, MgO, CaO, Na20 ) и малые (Ti02, 
MnO, K20 , P20 5) элементы часто объединяются в группу петроген- 
ных элементов.

Хотя граничные значения концентраций при выделении групп, 
в какой то мере условны, главные, малые и микроэлементы суще
ственно различаются между собой по особенностям поведения в си
стеме минерал-расплав1. Главные элементы, из-за высоких содержа
ний, контролируют минералогический состав пород (табл. 5.1), опре
деляют основные свойства магматических расплавов, например вяз
кость и плотность. Малые элементы, в основном, замещают главные 
элементы в породообразующих минералах, но могут формировать 
и самостоятельные акцессорные фазы, например рутил, Fe-Ti окис
лы, апатит и др. Микроэлементы, отличающиеся крайне низкими кон
центрациями, играют роль примесей, замещающих главные и малые 
элементы в минеральных фазах.

Таблица 5.1
Средние содержания главных элементов 

в основных породообразующих минералах позднечетвертичных базальтов 
Восточного Сихотэ-Алиня (Мартынов, 1999)

01
(FeMg)Si04

Р1
NaAlSi3Og-
-CaAl2Si20 8

ОРХ
(FeMg)Si20 8

Срх
Ca(MgFe)Si20 6 Gr

Si02 41.7 58 55 52 42
тю2 0.05 0 0.11 0.5 0.24
А120 3 0.56 26 1.61 4.2 21
FeO 4.1 0.3 8 7 8
MnO 0.23 0 0.2 0.12 1
MgO 54 0.04 32 18 21
CaO 0.13 8.01 1.5 17 5.5
Na20 0.01 6.5 0 0.96
К20 0.001 0.46 0 0.07

1 Как уже упоминалось ранее, в магматической геохимии поведение элемен
тов рассматривается как процесс обменных реакций между кристаллически
ми фазами и расплавом.
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5.1. Геохимическая информативность 
главных и малых элементов
Главные и малые элементы используются, главным образом, для 

классификации магматических пород, реконструкции химической 
эволюции магм, оценки физико-химических условий кристаллиза
ции. Они практически не пригодны для оценки состава магматиче
ских источников, поскольку их содержания в расплавах контроли
руется главным образом котектическими и эвтектическими соотно
шениями, зависящими, в свою очередь, от термодинамических пара
метров процессов плавления и кристаллизации. Состав плавящегося 
вещества определяет, в основном, объем образующейся магматиче
ской жидкости (см. гл. 3).

Q

♦ S-тип Ф 1-тип *  М-тип О А-тип □ Нигерия А плагиограниты 

+ современные •  архей ♦  Ср. кора х  Ср. верхняя кора л Ср. нижняя кора

рисунок 5.1. Система альбит-ортокпаз-кварц (Ab-Or-Q) с тройными котектика- 
■jfta и эвтектическими минимумами при давлениях 0.1-3 ГПа. На рисунке также по
казано поле преобладающих составов гранитов Земли (серое), а также некоторых 

типов. По Winter (2001), с некоторыми дополнениями.



В качестве примера можно привести гранитную проблему, активно 
обсуждавшуюся геологами в середине двадцатого столетия. Огром
ные по площади гранитные батолиты широко распространены в пре
делах активных континентальных окраин, например в северной Аме
рике. Магматическая модель их происхождения сталкивается с про
блемой пространства -  исчезновения громадных объемов вмещаю
щих пород, поскольку из-за энергетических особенностей магматиче
ского процесса они не могут быть полностью ассимилированы. В свя
зи с этим, было высказано предположение о метасоматической при
роде кислых интрузивных пород, их образованию в результате про
цесса гидротермального замещения первично неоднородных осадоч
ных, древних магматических или метаморфических толщ компонен
тами минерализованных термальных растворов. В некоторых слу
чаях осадочные слои как будто бы прослеживались через контакты 
в интрузивные тела. Гранитная дискуссия завершилась после того, 
как пересчитанные на нормативные минералы составы разново
зрастных гранитов Земли нанесли на экспериментальную диаграм
му кварц-ортоклаз-альбит, где они сформировали компактный ареал 
вблизи эвтектических составов (рис. 5.1).

Для оценки состава мантийного магматического источника ино
гда используются малые элементы (ТЮ2, К20 , Na20). В мантийных 
перидотитах они характеризуются крайне низкими содержаниями 
и при плавлении ведут себя как микроэлементы.

5.2. Представление аналитических данных
Хотя в настоящее время главные и малые элементы в породах 

и минералах определяются преимущественно инструментальны
ми методами, их содержания традиционно выражаются в массовых 
процентах оксидов на 100 грамм образца (1 масс. %). Эта практика 
идет от времени, когда основным аналитическим методом служила 
«мокрая» химия. Поскольку большинство катионов на Земле связа
но с кислородом, запись результатов анализа в оксидной форме имеет 
определенный смысл. Но весовые проценты отличают и существен
ные недостатки. Для геохимиков важно понимание динамики пере
распределения атомов или ионов. Такая информация напрямую свя
зана с атомными или молекулярными пропорциями, которые в случае 
весовых процентов напрямую не выражены. Поэтому первым шагом 
при геохимических расчетах, как правило, является перевод весовых 
процентов в атомные. Пример такого пересчета приведен в табл. 5.2.
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Таблица 5.2
Пример перевода весовых процентов в атомные.
По W inter (2001), с небольш ими изменениями.

Оксиды Масс. % Молекулярный вес Атомные
пропорции Атомные, %

SiO, 49.2 60.09 0.82 15.11
ТЮ2 2.03 95.9 0.02 0.39
А1,02Ц3 16.1 101.96 0.32 5.82
Fc,0, 2.72 159.7 0.03 0.63
FeO 7.77 71.85 0.11 2.00
MnO 0.18 70.94 0.00 0.05
MgO 6.44 40.31 0.16 2.95
CaO 10.5 56.08 0.19 3.44
N a ,0 3.01 61.98 0.10 1.79
K,0 0.14 94.2 0.00 0.05
PO, 0.23 141.94 0.00 0.06

0.70 18.02 0.08 1.43
h , o - 0.95 18.02 0.11 1.95
(O) 3.49 64.32
Total 99.92 5.42 100.00

г/т (ppm) г/т (ppm)
Ba
Co

137.33 0.04 0.67
32 58.93 0.54 10.02

Cr
Ni
Pb
Rb
Sr

220 52 4.23 78.08
87 58.7 1.48 27.35

1.29 207.2 0.01 0.11
1.14 85.47 0.01 0.25
190 87.62 2.17 40.02

Th 0.15 232.04 0.00 0.01

0.16 238.03 0.00 0.01

280 50.94 5.5 101.44
Zr 160 91.22 1.75 32.37

Микроэлементы выражаются в граммах на тонну (г/т или ppm 
английской аббревиатуре), мерой, в основе которой лежит тот же ве- 

-овой базис. Один грамм на тонну соответствует количеству элемента 
1 граммах на миллион грамм образца. 1 масс. % = 10000 г/т.

Вода является наиболее распространенным летучим компонентом, 
том или ином количестве присутствующим в большинстве типов по- 
~д и минералов. В анализах она представлена в виде Н20 + или Н20 . 
носовая или структурная вода в виде ОН'-иона входит в водные ми

нералы, например амфибол или биотит. Н20 '  или адсорбированная,



захваченная вода, располагается вдоль минеральных граней. Мину
совая вода может быть удалена в результате нагревания до 100° С ис
тертого до пудры образца. В этом случае ее содержание определяется 
в виде весовой потери процесса прокаливания.

Потери при прокаливании (п.п.п. или LOI в английской аббревиа
туре) представляют собой потери веса измельченного до пудры образ
ца при его нагревании до 800° С. При такой температуре реализуются 
все остающиеся летучие, включая структурные (Н20 , С 02 и др.). Если 
потери при прокаливании определяются без предварительного анали
за Н20", то значение п.п.п. включает в себя как структурную, так и ад
сорбированную воду.

Анализ пород считается хорошим, если сумма главных элементов 
колеблется в пределах 99.8-100.2%. Высокое значение п.п.п. косвен
но указывает на вторичные изменения образца, что нежелательно при 
традиционных геохимических исследованиях.

5.3. Вопросы классификации магматических пород
В настоящее время существуют различные подходы к классифика

ции магматических пород, разобраться в которых достаточно сложно 
даже опытному специалисту. Главные и малые элементы используют
ся для выделения: (1) магматических типов, (2) магматических серий, 
(3) формаций, (4) реконструкции геодинамических обстановок фор
мирования.

Выделение магматических типов
В девятнадцатом и начале двадцатого столетия для классифика

ции магматических пород использовался, главным образом, петро
графический метод, который давал лучшие результаты для хорошо 
раскристаллизованных интрузивных пород, чем для стекловатых лав. 
Поэтому с развитием аналитических методов в качестве дискри
минантов стали использовать главные и малые элементы. Химиче
ская классификация также связана с определенными сложностями, 
поскольку распространенные на Земле магматические породы суще
ственно варьируют по составу, образуя практически непрерывный 
спектр без четких границ на компонентных диаграммах.

Нормативные минералы
Расчеты на нормативные минералы представляют собой наиболее 

раннюю попытку классификации магматических пород с использова
нием химических параметров. Недостаточная петрографическая ин
формативность тонкозернистых или стекловатых вулканитов в этом
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случае компенсируется пересчетом химического состава на идеализи
рованный минералогический. Эта процедура, кроме того, позволяет 
нивелировать влияние на ассоциацию минералов физико-химических 
условий кристаллизации, включая различное содержание воды в си
стеме. Ограниченный спектр нормативных минералов отражает толь
ко состав породы.

Одна из наиболее популярных методик нормативных пересчетов 
была разработана тремя петрологами (Cross, Iddings, Pirsson) и гео
химиком (Washington) в начале 20-го столетия и получила название 
CIPW нормы. Она предполагает расчет на минералы, типичные для 
расплавов, кристаллизующихся в безводных условиях и при низком 
давлении. В настоящее время эта процедура оцифрована и нет не
обходимости описывать ее детально. Достаточно воспользоваться, 
например программой «Newpet», разработанной под DOS более двад- 

; цати лет назад, или более современной «Igpet», чтобы получить ис
комый результат. Остановимся только на двух важных и широко ис
пользуемых терминах, непосредственно связанных с пересчетом на 
.нормативные минералы -  «пересыщенные» и «недосыщенные» крем
неземом породы. К «пересыщенным» относят магматиты, содержа- 
|щие нормативный кварц; к «недосыщенным» -  оливин и нефелин. 
Степень насыщения кремнеземом в основном зависит от содержа
ния S i02 в породе. Но роль содержания других элементов, конкури- 
“ующих за кремнезем при формировании силикатных минералов, 
|гакже значительна. Например, если гипотетическая порода содер- 

шт 100 масс. % Si02, то при пересчете мы получим только норматив- 
[ый кварц. При добавлении в систему даже небольших количеств Mg, 
нормативном составе будет присутствовать энстатит (MgSi03). Лю- 

''ая порода с содержанием Si02 более 60 масс. % (фракция кремнезема 
энстатите) будет содержать нормативный кварц. Если же мы доба- 

им Na20  и А12Оэ, то  часть кремнезема будет уходить в нормативный 
1 льбит. При недостаточном количестве этого элемента, вместо альби- 

. в нормативном составе будет рассчитываться нефелин. 
Современные компьютерные программы, моделирующие магма- 

гаеские процессы, например «Комагмат» и «Adiabat», позволяют 
ссчитывать более реалистичные ассоциации и составы минералов, 
ответствующие различным температурам и давлениям. В этом от- 
шении они более информативны, чем CIPW-нормы, но для класси- 

икационных целей это не имеет большого значения.
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Классификационные диаграммы

37 40 43 46 49 52 55 58 61 64 67 70 73 76

Улыраосновмм Основные Кислые породы

Рисунок 5.2. Классификационная диаграмма для вулканических пород в. Горелый, 
Камчатка.
1-5 -  пограничные линии между группами магматических пород (Классификация..., 
1981): 1 -  границы разделения пород на группы по кремнезему; 2 -  область распро
странения магматических пород Земли; 3 -  нижняя граница поля щелочных пород, 
содержащих фельдшпатоиды; 4 -  нижняя граница поля щелочных пород, содержа
щих щелочные пироксены и амфиболы; 5 -  область распространения субщелочных 
пород. Составы пород пересчитаны на безводное основание.

Полный отход от петрографических классификационных методов 
связан с началом использования петрохимических диаграмм. Хотя су
ществуют множество их вариантов, чаще всего в основу положено 
соотношение элементов сетко-образователей (главным образом Si02) 
и сетко-модификаторов (преимущественно Na20  и К^О), определя
ющее структуру и физические свойства магматических расплавов, 
способность их к дифференциации.
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|Рисунок 5.3. Классификационная диаграмма (A Classification of Igneous..., 1989) 
[ вулканитов Толмачева Дола, Южная Камчатка.

-  фондит; Рс -  базанит; U1 -  тефрит; U2 -  фонотефрит; U3 -  тефрифонолит; 
Ph -  фонолит; В -  базальт; S1 -  трахибазальт; S2 -  базальтовый трахиандезит; 
Р  -  трахиандезит; Т -  трахит (Q < 20%), трахидацит (Q > 20%); 01 -  базальтовый ан- 

резит; 02  -  андезит; 03 -  дацит; R -  риолит.

При выборе классификационных диаграмм необходимо, прежде 
гего, учитывать их распространенность. Для корректного сопостав- 
ения данных важно, чтобы различные авторы присваивали одним 
t тем же породам одинаковые названия. В России чаще всего исполь- 
уется диаграмма Si02 -  (Na20  + К20 ) (см. рис. 5.2), разработанная 
[ принятая Терминологической Комиссией Петрографического Коми- 

гаСССР (Классификация..., 1981). За рубежом широко использует- 
[ диаграмма Si02 -  (Na20  + К /)), построенная французскими иссле- 
эвателями (рис. 5.3), при обобщении данных по составу 24 ООО све- 

:вулканитов.
Сериальная классификация магматических пород 
Даже в пределах локальных геологических структур или отдель- 

вулканических сооружений состав магматических пород мо- 
существенно варьировать. На классификационных диаграммах 

фигуративные точки образуют не дискретные петрохимические 
(Йвокупности, а выстраиваются в четкие последовательности, фор- 

руя хорошо выраженные сублинейные тренды (рис. 5.4). Такие
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тренды называются петрохимическими, а их существование наводит 
на мысль о генетических связях и определенных механизмах дивер
сификации магм. Для сравнения на рис. 5.5. показаны вариационные 
диаграммы для четвертичных лав северных Курил, точки составов 
который образуют беспорядочный рой, свидетельствующий о ком
плексности магматических процессов.

45 50 55 60 65 70 75 45 50 55 60 65 70 75
SiO. SiO„

Рисунок 5.4. Вариационные диаграммы Харкера для вулканических пород Кратер 
Лэйк (гора Мазама), Орегон, Каскадные горы США. По Winter (2001), с небольши
ми изменениями.
Хорошо выраженные тренды позволяют предполагать формирование петрохими- 
ческой совокупности пород в результате кристаллизационного фракционирования 
одной исходной магмы.
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“ исунок 5.5. Вариационные диаграммы для четвертичных вулканитов северных 
Островов Курильской гряды (Мартынов и др., 2010).

еспорядочный рой вариационных точек свидетельствует о комплексности магмати
ческих процессов.

Обобщение природных наблюдений в трудах Харкера, Иддингса 
И Дэли привело к формированию нового для петрографии понятия ге- 

етической общности пород, что послужило первым шагом в перехо
де от петрографии, преимущественно описательной науки, к петроло
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гии, науке о происхождении горных пород. Позднее, благодаря клас
сической работе Н. Боуэна «Эволюция изверженных пород», опубли
кованной в 1928 г., был введен термин магматическая дифференци
ация. Автором были сформулированы главные положения концепции 
кристаллизационной дифференциации, которые стали основой разви
тия петрологии на несколько десятилетий вперед. Здесь впервые упо
минается магматическая серия, как совокупность пород, сформиро
вавшихся из общего источника под действием однотипных кристал
лизационных процессов.

Происхождение различных магматических серий связано с эволю
цией различных первичных магм, выделение которых превратилось 
в приоритетную задачу петрологов и геохимиков. Эксперименты, вы
полненные Г. Йодером и К. Тилли (1965), позволили доказать, что рас
плавы с нормативным кварцем и нефелином не могут быть связаны 
между собой процессами кристаллизационного фракционирования 
из-за существования низкобарического термального барьера, разде
ляющего систему нефелин-кварц на две независимые эвтектические 
подсистемы Ne-Ab и Ab-Q (рис. 5.6). Нефелин- и кварц-нормативные 
породы стали рассматриваться в качестве производных различных 
типов первичных магм, формирующих различные серии -  щелочную 
и субщел очную.

Рисунок 5.6. Экспериментальная диаграмма нефелин-кварц. По Winter (2001), с не
большими изменениями.
Диаграмма представляет собой, по существу, две совмещенные эвтектические систе
мы, разделенные термальным барьером.
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I Субщелочные магматические породы, широко распространен- 
I ные в различных геодинамических обстановках, в настоящее вре

мя принято разделять на толеитовую и известково-щелочную серии. 
1 Хотя породы этих двух петрохимических групп теоретически воз- 
| можно получить в результате кристаллизационной дифференциа- 
I ции одной родоначальной магмы, на классификационных диаграм- 
I мах они формируют самостоятельные тренды и, более того, часто от- 
I  личаются тектоническими условиями формирования. Для иденти- 
I  фикации толеитовых и известково-щелочных интрузивных и вулка- 
I нических пород чаще всего используют; так называемую, AFM ди- 
I аграмму (А = Na20  + fC,0; М = MgO; F = FeO + Fe20 3). Для толе- 
I  итовой серии характерно накопление железа в процессе эволю- 
I ции или «феннеровский» тип дифференциации (рис. 5.7). Эволюция 
I  известково-щелочных магм сопровождается преимущественным на- 
I коплением кремнезема. Эти различия рассматриваются как следствие 
I различной активности кислорода. При высокой активности кислоро- 
I да железо связывается в магнетит, а кремнезем накапливается в оста- 
I  точной жидкости. При низкой активности кислорода ранними кри- 
Г сталлизующимися фазами являются железо-магнезиальные силика- 
I ты, прежде всего оливин. Поскольку Fe/Mg отношение в оливинах 
I ниже, чем в сосуществующем расплаве, в остаточной жидкости преи-

Рисунок 5.7. Диаграмма 
AFM с отчетливыми трен
дами дифференциации 
толеитовой (Скаергаард) 
и известково-щелочной 
(Кратер Лэйк) серий. 
Для толеитовой серии ха
рактерно накопление же
леза на начальных эта
пах эволюции. По Winter 
(2001), с небольшими 
упрощениями.
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Подчеркнем еще раз, что толеитовая и известково-шелочная се
рии различаются между собой трендами эволюции, а не эксперимен
тально доказанными различными составами первичных магм, как это 
имело место при выделении субщелочных и щелочных типов пород.

Известково-щелочные породы, в свою очередь подразделяет
ся на серии более низкого ранга в зависимости от содержания К ,0 
(рис. 5.8). Калий не входит в состав минералов мантийных ультра- 
базитов и, поэтому, существенные вариации его концентраций, при 
близкой магнезиальности или кремнекислотности пород, невозможно 
объяснить особенностями кристаллизационного фракционирования.

Рисунок 5.8. Классификационная диаграмма SiU, К,О .ия выделения подтипов 
известково-щелочных магм. По Rollinson (1993), с небольшими изменениями.

В заключении следует заметить, что число серий, упоминаемых 
в современной литературе, гораздо больше описанных в данном раз
деле. Выделяют, например, коматиит-базальтовую, бонинитовую 
и адакитовую серии. Последние две являются членами известково
щелочной серии. Таким образом, один и тот же термин «серия» при
сваивается подразделениям различного ранга, что запутывает класси
фикацию. Несомненно, необходима дальнейшая работа над структуи- 
рованием сериальной классификации с прояснением терминов.

Классификация по геодинамическим обстановкам магматизма
В советской литературе в 60-80-е годы широко использовался
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формационная классификация магматических пород. Впервые тер
мин магматическая формация употребил Ф.Ю. Левинсон-Лессинг 
в конце 19-го века при описании олонецких диабазов в Южной Каре
лии. Несколько десятилетий магматическую формацию использова
ли в геологической литературе как синоним ассоциации изверженных 
пород, т.е. совокупности пород, связаных общим местом и временем 
образования.

Позднее смысловая нагрузка термина была расширена и магма
тические формации стали рассматриваться как частный случай ге
ологических формаций, занимающих определенное геологическое 
положение и приуроченных к конкретной геотектонической обста
новке. Таким образом, понятие формации включает пространственно- 
временные и композиционные характеристики, что позволяет ей за
нять особое место в иерархии геологических объектов. Особая 
роль в развитии учения о магматических формациях принадлежит 
Ю.А. Кузнецову и его последователям, представлявших новосибир
скую школу геологов. Формационный анализ включал в себя (1) вы
деление формаций при полевых исследованиях; (2) типизацию выде
ленных формаций по вещественному составу; (3) классификация фор
мационных типов с учетом их геотектонического положения.

Поскольку геология становится все более специализированной 
наукой, в настоящее время формационный анализ, требующий ком
плексных исследований специалистов разного профиля, трансформи
ровался в идентификацию магматических ассоциаций различных гео- 
динамических обстановок с использованием для решения этой задачи 
только петрологических критериев.

Напомним, что в настоящее время выделяют четыре основные 
геодинамические обстановки:

1. дивергентные границы литосферных плит, к которым, прежде
■ всего, относят срединно-океанические хребты. Здесь в результате ин
тенсивной магматической деятельности формируется новая океани
ческая литосфера;

2. конвергентные границы литосферных плит, связанные с погру
жением (субдукцией) океанической плиты под континентальную или 
другую океаническую плиту. Среди конвергентных геодинамических 
Обстановок дополнительно выделяются островные дуги и активные 
•континентальные окраины;
я; 3. трансформные или границы скольжения литосферных плит;
) 4. внутриплитные обстановки.
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Ti02

Рисунок 5.9. Классификационная диаграмма (Mullen, 1983) для пород Толмачева 
Дола Южная Камчатка (неопубликованные данные А.Б. Перепелова).

FeO*

Рисунок 5.10. Классификационная диаграмма (Pearce et al., 1977) для пород Толмаче
ва Дола Южная Камчатка (неопубликованные данные А.Б. Перепелова).
Породы: 1 -  островов над спрединговыми центрами; 2 -  орогенных поясов; 3 -  оке
анического ложа и срединно-океанических хребтов; 4 -  океанических островов; 
5 -  континентов.
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Разработано большое число классификационных геодинамических 
| диаграмм, которые мало используются в настоящее время, поскольку 

петрохимические критерии недостаточно надежны для решения та
кой задачи из-за сравнительно небольших вариаций содержания глав
ных и малых элементов, а, следовательно, значительного перекрытия 
точек пород различных тектонических обстановок (рис. 5.9, 5.10).

Базальтоидные ассоциации субдукционных зон надежно выде- 
(; ляются по величине минералогической глиноземистости (Марты

нов, 1994). Графическим выражением этой величины может служить 
диаграмма (XFe + Mg) -  Са -  [А1 -  (Na + К)] (рис. 5.11). Заметим, 
что фракционирование большинства породообразующих минералов

Z Fe+Mg Al-Na-K

Рисунок 5.11. Диаграмма (EFe + Mg) -  [Са-(Al-Na-K)] для различных типов ультра- 
; основных пород Земли (1) и глубинных ксенолитов, связанных с кимберлитами (2). 
П -  поле пироксенитов. На врезке показаны тренды изменения составов базальто

вы х жидкостей при фракционировании главных породообразующих минералов 
‘-(01 -  оливин; M t-  магнетит; Орх -  ортопироксен; Р1 -  плагиоклаз; Срх -  клинопироксен; 
Sp -  глиноземистая шпинель), увеличение общего давления в зоне генерации магм 

;{Р) и влияние метасоматических процессов (М) по экспериментальным данным. 
По Мартынову (1994).
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основных эффузивов (за исключением клинопироксена и глиноземи
стой шпинели), а также вариации общего давления не должны оказы
вать значительное влияние на величину Са/[А1 -  (Na + К)] отноше
ния (рис. 5.11). Следовательно, в генетически родственных магмати
ческих сериях оно должно оставаться постоянным, отражая в первом 
приближении состав магмогенерирующего субстрата.

Базальты различных геодинамических обстановок (океанические, 
внутриплитные, островодужные, активные континентальные окраи
ны) формируют на диаграммах самостоятельные поля, вне зависимо
сти от степени дифференциации и щелочности. В расположении по
лей базальтов различных геодинамических обстановок наблюдает
ся ряд закономерностей. Фигуративные точки океанических и вну- 
триплитных эффузивов группируются вдоль линии постоянного 
Са/[А1 -  (Na + К)] отношения, близкого к хондритовому (1:1). Такое 
соотношение типично для большинства ультраосновных магм Земли, 
включая мантийные ксенолиты (рис. 5.11). Следовательно, происхо
ждение двух геохимических классов базальтовых магм можно связы
вать с плавлением единого мантийного вещества, а смещение внутри- 
плитных эффузивов в сторону высокого содержания железомагнези
ального компонента, видимо, отражает более высокое общее давле
ние в зонах магмогенерации. Эти выводы вполне согласуются с су
ществующими представлениями и подтверждаются многочисленны
ми аналитическими и экспериментальными данными.

Поля высокоглиноземистых базальтов островных дуг и активных 
континентальных окраин также располагаются на диаграмме вблизи 
линии постоянного, но заметно более низкого Са/[А1 -  (Na + К)] от
ношения (0.75). Сходными значениями минералогической глинозе- 
мистости характеризуются некоторые типы глубинных ксенолитов, 
связанных с кимберлитами и испытавшими влияние мантийного 
метасоматоза. Относительно высокая глиноземистость субдукцион- 
ных базальтов, так же, по-видимому, является следствием значитель
ной метасоматической переработки надсубдукционного мантийно
го клина перед началом его плавления. Подвижность кальция, калия 
и натрия -  элементов-модификаторов, в этом случае значительно 
выше, чем глинозема. -  элемента сеткообразователя.

Важная роль мантийного метасоматоза в происхождении субдук- 
ционных лав подчеркивалось многими авторами. Наши данные лишь 
подтверждают существующие представления. Относительно высокое 
содержание железо-магензиальных компонентов в базальтах актив- 
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ных континентальных окраин может свидетельствовать о более вы
соком давлении в зонах магмогенерации, что не противоречит ряду 
других косвенных признаков, например, характеру распределения 
микроэлементов.

Способность предлагаемой классификационной диаграммы адек
ватно отражать геохимические характеристики основных эффузивов 
хорошо иллюстрируют данные по плиоцен-плейстоценовым базаль
там Восточного Сихотэ-Алиня. По геологическим характеристикам 
и особенностям составов эти породы являются типичными предста
вителями внутриплитных магматических серий, но отличаются от по
следних заметно более низкой величиной Са/[(А1 -  Na -  К)] отноше
ния. На диаграмме (рис. 5.12) они формируют самостоятельное поле, 
положение которого позволяет предполагать:

1) более глубинные условия генерации по сравнению с более ран
ними глиноземистыми базальтами региона;

2) существенную роль субдукционного компонента в их происхо
ждении, что подтверждается и геохимическими данными (Мартынов 
и др., 2002).

Описанная дискриминантная диаграмма имеет ряд положитель
ных моментов. Прежде всего, она базируется на ясных теоретических 
посылках и не требует сложных пересчетов. Кроме того, она доста
точно надежна в выделении существующих геодинамических типов 
магматических пород.

5.4. Использование главных и малых элементов
для решения вопросов магмогенезиса
Реконструкция составов магматических источников
Как отмечалось ранее, главные элементы малоинформативны для 

ешения проблем, связанных с составом магматического источни
ка, поскольку их содержание в расплавах контролируется, преиму- 

ественно, физико-химическими условиями плавления. Иногда для 
их целей используются малые элементы, прежде всего Na20 , К 20 , 

|1 0 2, которые характеризуются низкими концентрациями в ультраба- 
итовом источнике и не входят в минералы мантийных пород.

Теоретическое обоснование применения диаграммы Na20-F e0*  
ис. 5.13) для базальтов океанических хребтов было дано в работе 

Klein, Langmuir, 1987). Для континентальных и островодужных се- 
й она использовалась С. Тернером с соавторами (Turner et al., 1997).
обы исключить влияние кристаллизационной дифференциации,

ft
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Рисунок 5.12. Диаграмма (IFe + Mg) -  [Ca-(Al-Na-K)] для базальтов различных гео
динамических обстановок.
1-3 -  субдукционные высокоглиноземистые базальты Алеутской островной дуги (1), 
Охотско-Чукотского (2) и Восточно Сихотэ-Алинского (3) вулканических поясов; 
4, 5 -  толеитовые (4) и щелочные (5) базальты вулкана Халеакала (Гавайские остро
ва). Полями на диаграмме оконтурены внутриплитные базальты (WP), базальты оке
анического ложа (OF), островодужные основные вулканиты (JA), базальты актив
ных континентальных окраин (ACM). S -  поле внутриплатных базальтов Совгаван- 
ского плато Восточного Сихотэ-Алиня с субдукционными метками из-за вовлечение 
в плавление участков мантии, метасоматической переработанной древними субдук
ционными процессами (по Мартынов, 1994).

содержание двух элементов нормализуется к содержанию MgO в по
роде равному 8 масс. %. Для пересчета используются образцы с со
держанием MgO > 5 масс. %, поскольку при более низких концентра
циях петрохимические тренды часто отклоняются от линейного вида 
(см. рис. 5.4), что усложняет нормализацию. Методика расчета приве
дена в Приложении.

Натрий входит в состав плагиоклаза, но появление этого минера
ла в лерцолитах ограниченно очень низкими давлениями (см. гл. 3). 
В мантийных условиях содержания Na20  связаны со степенью плав
ления и составом источника, а при сравнительно высоких степенях 
плавления -  только составом источника. Вариации содержания желе
за определяется глубиной формирования расплава.
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|Рисунок 5.13. Вариации концентраций Na20  и FeO* четвертичных лавах Курильских 
|встровов, нормализованные к 8 масс. % MgO (по Мартынов и др., 2010).
;р-3 -  о. Кунашир фронтальная (1) и тыловая (2) зоны, в. Тятя (3); 4, 5 -  о. Итуруп 
фронтальная (4) и тыловая (5) зоны; 6 -  в. Брат Чирпоев.
{Полями показаны составы экспериментальных выплавок из деплетированного и обо
бщенного перидотита (по Turner et al., 1997).

|При построении диаграммы использовались только образцы с содержанием S i02 
;*генее 54 масс. %, ппп -  менее 0.5 масс. %  и MgO -  более 5 масс. %.

На рис. 5.13 приведены данные по четвертичным базальтам Ку
рильской островной дуги. Значительные вариации Nag свидетельству
е т  о варьирующем составе мантийного источника, более деплетиро- 
рванного для южных островов. Этот вывод находится в хорошем со
ответствии с микроэлементными и изотопными данными (Мартынов 
И др., 2010).

|  Вопросы эволюции магматических расплавов 
, Вариации составов пород, выделяемые в одну магматическую 
серию, как правило, описываются моделью фракционной кристалли
зации. Анализ распределения петрогенных элементов позволяет ка
чественно оценить вероятность такого процесса и рассчитать состав 
фракционирующей минеральной ассоциации.



Первым шагом такого анализа является построение вариацион
ных диаграмм, чаще всего бинарных. На одну из осей наносят ин
декс дифференциации (табл. 5.3), на другую -  содержание петроген- 
ного элемента. Если в качестве индекса дифференциации использу
ется SiO„ то такие диаграммы называются диаграммами Харкера. 
При изучении толеитовых серий более информативным являет
ся MgO, диапазон вариаций составов которого значительно выше 
и лучше отражает особенности фракционирования ранних железо
магнезиальных силикатов.

Таблица 5.3
Используемые в литературе индексы дифференциации.

По W inter (2001), с небольшими изменениями.

Название Формула
Полевошпатовый индекс 100(Na,0 + K20)/(N a,0  + К20  + СаО)
Индекс Ларсона 1/3SiO, + К20  -  (FeO + СаО + MgO)
Индекс Ноколдсона l/3Si + К -  (Mg + Са)
Мафический индекс (MI) (Fc20 3 + Fe0)/(Fe205 + FeO + MgO)
MgO MgO масс. %
Магнсзиальность (или Mg ", Mg’. Mg*) 100Mg/(Mg + Fc2')
SiO, S i02, масс. %
Индекс солидификации 100 MgO/(MgO + F c ,0 , + FeO + N a ,0  + K.,0)
% нормативного плагиоклаза нормативный pi
Индекс дифференциации Нормативныйе q + or + ab + ne + ks + Ic
Нормативный полевошпатовый индекс нормативные 100 (ab + or)/(ab + or + an)
Консервативные элементы Zr, Th, Ce

Если на вариационных диаграммах петрохимические тренды вы
ражены отчетливо и характеризуются высокими коэффициентами 
корреляции, то можно предполагать наличие генетических связей ис
следуемой совокупности образцов, ее образования в результате еди
ного магматического процесса.

Следующим шагом графического анализа является расчет фракци
онирующей минеральной ассоциации. Существуют различные мето
ды, но мы в качестве примера рассмотрим лишь сравнительно про
стой подход, разработанный в работах (Ragland, 1989; Кокс и др., 
1982). Предположим, что мы имеем дело с серий генетически род
ственных пород, принадлежащих одному магматическому центру и 
варьирующих по составу от базальтов до риолитов (табл. 5.4) Три ок
сида на диаграммах Харкера формируют линейные тренды; три дру
гих -  плавные кривые с явно выраженными максимумами. Мы можем 
продолжить анализ этих диаграмм, основываясь на трех допущениях: 
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Т аб ли ц а 5.4
Химический анализ (масс. %) 

гипотетической серии известково-щелочных вулканитов

Оксиды В BA A D RD R
SiO, 50.2 54.3 60.1 64.9 66.2 71.5
TiO, 1.1 0.8 0.7 0.6 0.5 0.3
ai2o 3 14.9 15.7 16.1 16.4 15.3 14.1
Fe20 3* 10.4 9.2 6.9 5.1 5.1 2.8
MgO 7.4 3.7 2.8 1.7 0.9 0.5
CaO 10. 8.2 5.9 3.6 3.5 1.1
Na-,0 2.6 3.2 3.8 3.6 3.9 3.4
K.20 1.0 2.1 2.5 2.5 3.1 4,1
ППП 1.9 2.0 1.8 1.6 1.2 1.4
Сумма 99.5 99.2 100.6 100.0 99.7 99.2

. Примечание: В -  базальт. ВА -  андсзибазальт, D -  дацит, RD -  риодацит, R - риолит. Данные
(Ragland, 1989).

1. все проанализированные образцы связаны между собой процес- 
1 сами кристаллизационной дифференциации;
I 2. тренды представляют собой линии эволюции расплава (liquid 
/line of descent);
|  3. базальты являются родоначальной магмой.

Выделим для криволинейных трендов (рис. 5.14) прямолиней- 
йый сегмент, связывающий между собой базальт (В) и андезибазальт 

j (ВА). Предположим, что состав В лежит на прямой линии, соединяю
щ ий между собой ВА (дифференциат) и S (валовый состав фракцион
н о й  минеральной ассоциации). Чтобы найти S мы должны экстрапо
лировать прямую линию В-ВА в область низких концентраций SiOr  
Три оксида (А120 3, Na20 , К20) положительно коррелируют с кремне
земом. При экстрополяции в примитивную область, все три элемен-i5'

5 та, в конце концов, достигают нулевой концентрации. К20  достига- 
'^т этой отметки при 46.5 масс. % Si02 (пунктирная линия). При бо
лее низких концентрациях Si02, содержание К20  в минеральном экс
тракте должно быть негативным, что невозможно по практическим 
■Соображениям. Если мы допустим, что фракционная минеральная ас
социация не содержит калий (вполне реалистичное предположение 
Чля базальтовых составов), то концентрация Si02 в ней должна быть 
около 46.5 масс. %. Проводя через это значение вертикальную линию, 
*'ы сможем определить концентрации других оксидов. Более точно 
" to  можно сделать с использованием уравнения баланса масс, взяв 
'Ш основу составы базальта и андезибазальта:



В BA A D RD R

SiOz, масс. %

Рисунок 5.14. Упрощенная 
диаграмма для известково
щелочных пород (табл. 5.4). 
В -  базальт; ВА -  андезиба- 
зальт; А -  андезит; D -  дацит; 
RD -  риодацит; R -  риолит. 
По Winter (2001), с неболь
шими изменениями.

(X2-X,)/(Y2-Y1) = (X1-X0)/(Y1-Y0).
Если мы выполним вычисления для условия 1 = В, 2 = ВА и 0 ра

вен валовому минеральному экстракту с К^О = 0, подставив Si02 для 
X и К20  для Y, мы сможем рассчитать значение Si02, когда К20  = Y0. 

Подставляя значения из таблицы 5.4 мы получим:
(54.3-50.2)/(3.7-7.4) = (50.2-X0)/(1.0-Y0),

или:
Х0 = 46.5 масс. % Si02.

Аналогичные вычисления для MgO дают значения 10.8 масс. %. 
В итоге мы получим значения для всех окислов. Расчет полученно
го состава на нормативные минералы позволяет оценить состав ми
неральной ассоциации. Заметим, что в ней будет доминировать оли
вин, диопсид и плагиоклаз, что вполне соответствует базальтовой ро
доначальной магме. Состав плагиоклаза, 100 an/(an + ab), равен Ап62, 
что несколько ниже, но достаточно близко к составу плагиоклаза 
базальтовых пород (Ап70-Ап85).

В природных условиях, на вариационных диаграммах фигура
тивные точки магматических пород демонстрируют значительный
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разброс, что может являться следствием ряда причин:
1. проанализированные образцы не представляют собой чистые со

ставы силикатного расплава -  наблюдаемый композиционный «шум» 
связан с аккумуляцией ранних кристаллических фаз;
I 2. образцы не являются дериватами одной исходной магмы;
I 3. фракционный парагенезис меняется в процессе дифференциации; 
I 4. при отборе образцов не учитывался фактор их гетерогенности 
'и размера кристаллов;
I 5. анализ был выполнен со значительными погрешностями.

5.5. Компьютерное моделирование магматических процессов
Компьютерное моделирование наиболее перспективный метод 

[ализа петрохимической информации. Уже в настоящее время на 
^сновании данных о составе той или иной породы можно оценить со- 

ав кристаллизующихся минеральных фаз, остаточного расплава, 
‘-мпературу и давление, траекторию изменения состава при кристал- 

зационном фракционировании.
Программы «Melts» и «Adiabat» (Ghiorso and Sack, 1995; Ghiorso, 

997) основаны на калибровке свободной энергии расплава с исполь- 
(анием экспериментальных результатов. Свободная энергия сили- 
ной жидкости рассчитывается по формуле:

G = £  Х ц “ + RTEXjlnX, + 1/21 £W ,X X  +

+ R T[X ll;0lnX K,0* ( l  -  X„,0) ln ( l  - Х н,о)]

f  Первый член уравнения представляет собой вклад каждого компо- 
нта в раствор при независимом (механическом) смешении. Второй 

/Третий члены представляют собой идеальную и неидеальную части 
•бодной энергии смешения. Последняя группа символов отражает 
;альную свободную энергию смешения воды и расплава. Свобод- 

‘е энергии конечных членов твердых фаз взяты из работы (Berman, 
88). Внутренне согласованные модели твердых растворов рассчи- 

для полевых шпатов, оливина, ортопироксена, Са-пироксена 
пинели. Программы «Melts» и «Adiabat» позволяют моделиро- 
равновесную и фракционную кристаллизацию магмы выбран- 

• состава, при заданной температуре и фугитивности кислорода, 
хшнной энтропии (адиабатический процесс), постоянном объеме 

включений в минерале). Программа хорошо работает для ба- 
товых составов. Хотя влияние воды, в какой то мере учитывается,
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амфибол и биотит корректно не моделируются. Следовательно, не ре
комендуется использовать этот вид компьютерного моделирования 
для средних и кислых магм, в происхождении которых водные мине
ралы могут играть важную роль.

Последнюю версию программы «Adiabat 2.0.1» и инструкцию 
ее применения можно скачать по адресу http://magmasource.caltech. 
edu/adiabat_lph. Она калибрована специально для высоких давлений 
и особенно полезна при моделировании процесса плавления верхней 
мантии в температурном интервале близком к солидусу ультрабази- 
тов (0-30% плавления, Т = 1000-2500° С, Р = ] -3 ГПа).

Программа «Комагмат» в различных модификациях (Арискин, 
Френкель, 1982; Арискин и др., 1995; Арискин, Бармина, 2000) 
хорошо зарекомендовала при изучении процессов кристаллизации 
субщелочных магм, для которых она откалибрована. Основана про
грамма на наборе геотермометров (табл. 5.5), полученных в резуль
тате математической обработки экспериментальных данных по кри
сталлизации природных магматических пород при заданном давле
нии, фугитивности кислорода и, ограниченно, содержании воды. 
Не вдаваясь в подробности алгоритма расчета, описанного в спе
циальных работах (например Арискин, Бармина, 2000), отметим, 
что программа отличается «дружественным» интерфейсом и про
ста в использовании. На выходе, в зависимости от выбранной моде
ли кристаллизации (фракционная или равновесная), получаем тем
пературу, составы кристаллизующихся фаз и остаточного распла
ва. Ценность программы возрастает, если образцы моделируемой 
петрохимической серии изучены минералогически. Сопоставление 
реальной и расчетной минеральных ассоциаций, составов минералов 
может служить независимым подтверждением правильности выбран
ных Т-Р параметров (рис. 5.16, 5.17).

Таблица 5.5
Уравнения взаимосогласованных минералогических термометров, 

используемых проф ам м ой  «Комагмат».

М инерал С остав У равнение

О] Fo In К  = 5543/7’ -  2.32 + 0.2101n(Al/Si)

Fa InК  = 6 5 4 7 /Г - 4.22 + 0.0841n(Al/Si)

Р1 An \aK=  10641 I T -  1.32 + 0.3691пД

Ab InA" = 11683/7”-  6 .1 6 - 0 .1191nJt
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Продолжение таблицы 5.4

Срх Еп
Fs

Wo

а ю , 5

1пАГ = 8521/Г-5.16 
In = 13535/Г-9.87 

1оК = 2408/Г- 1.24 
D = 0.20

|  Pl8 Еп ЫС = 8502/Г-4.74
Fs 1пЛГ = 5865/Г -  4.04

Wo \пК = 4371/Г- 4.02

а ю 15 D = 0.10
f Орх Еп \пК = 7208/Г- 3.71

Fs InA" = 6386/Г - 4.39

Wo inК=  11950/Г- 10.40

а ю |5 0  = 0.10

Примечание: R = ln[(Na + K)A!/Si2}.
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Г -

г = 0 .970  

j----,----!---- ,----,----,

1300 -

CL

Ш 1200 -

Оо
ь -  1100 -  

1000

Cpx-melt
(л = 68)

У

/
г = 0 .903

1---- '----Г~

Т, °С (calc) Т,°С (calc)

*ок 5.15. Сопоставление экспериментальных и рассчитанных по программе 
иагмат» температур кристаллизации минералов.
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Рисунок 5.16. Сопоставление реальных и расчетных минеральных ассоциаций 
(базальты вулканов Мутновский и Горелый, Южная Камчатка).

Рисунок 5.17. Вариации составов пород вулканов Горелый и Мутновский Южной 
Камчатки и рассчитанные тренды фракционной кристаллизации, при различных 
составах родоначальных магм.

96



Г л а в а  6  

М и к р о э л е м е н т ы

6.1. Классификация микроэлементов. Правила Гольдшмидта
Микроэлементы широко используются в магматической геологии 

для реконструкции магматических процессов, состава источников 
и геодинамических обстановок формирования. По сравнению с глав
ными элементами они более чувствительны к процессам фракцио
нирования, из-за большей селективности вхождения в минеральные 
фазы и значительных вариаций концентраций. Например, если макси
мальные колебания содержаний главных элементов в серии базальт- 
риолит достигаают 30 масс. % (SiO,), то микроэлементов -  1000 г/т 
(рис. 6.1). Постоянное внедрение в практику новых инструменталь
ных методов, значительно расширяет спектр используемых микро
элементов, повышая их информативность.

исунок 6.1. Зависимость концентраций Zr (некогерентный элемент) и Ni (когерент- 
-1Й элемент) от S i02 в базальт-риолитовой серии магматических пород. По Winter 

2001), с небольшими изменениями.
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Существуют различные схемы классификаций микроэлементов. 
По химическим признакам выделяются переходные металлы  (Sc, Ti, 
V, Cr, Со, Ni), лантаноиды или редкоземельные элементы (REE), 
крупноионныелитофилы илиЫ Ь Е  (Rb, Sr, Ва), высокозарядные ка
тионы или HFSE  (Zr, Nb, Hf, Та). Классификация на сидерофиль- 
ные, халькофильные и литофилыше  элементы, популярная на ран
них этапах развития геохимии, основана на предпочтительном вхож
дении микроэлементов соответственно в металлические сплавы, 
сульфидные и силикатные минералы.

Микроэлементы классифицируются также по способности зани
мать специфические кристаллографические позиции в минера
лах. Например, калий не входит, а магний входит в структуру ранних 
кристаллизующихся минеральных фаз базальтовых расплавов. Поэ
тому первый концентрируются в последних порциях расплава и от
носится к группе некогерентных элементов, а второй -  в остаточной 
(реститовой) минеральной ассоциации и рассматривается в качестве 
когерентного элемента. Микроэлементы различаются также способ
ностью вхождения во флюидную фазу. Например, обогащение LIL 
элементами субдукционных магм доказывает важную роль водного 
флюида в их происхождении.

Поведение элементов в системе минерал-расплав схематически 
описывается правилами Гольдшмидта:

1. ионы с одинаковыми радиусами и валентностью должны вхо
дить в твердый раствор минералов в количествах, пропорциональ
ных их концентрациям, т.е. вести себя одинаковым образом. Эта зако
номерность, которая еще называется правилом камуфляжа, позволя
ет предсказать поведение микроэлемента по аналогии с поведением 
главного элемента, имеющего сходный ионный радиус и заряд;

2. из двух ионов, имеющих сходные радиусы и одинаковую ва
лентность, меньший по размерам предпочтительнее входит в твердые 
фазы. Например, Mg предпочтительнее входит в оливин по сравне
нию с Fe;

3. из двух ионов, имеющих сходные радиусы, но различную ва
лентность, более высокозарядный предпочтительнее входит в твер
дую фазу. Например, Сг+3 и Ti+4 чаще концентрируются в минералах, 
чем в расплаве.

Правила Гольдшмидта являются очень упрощенным приближе
нием к реальному поведению элементов в магматической системе 
и имеют много исключений. Замещение микроэлементом главно- 
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Таблица 6.1
Кристаллохимические параметры некоторых элементов. По Ш оу (1969).

М
ик

ро


эл
ем

ен
ты

r I e ЭК

Гл
ав

ны
е

эл
ем

ен
ты

г I е э к

Ва3+ 0.21 37.8 290 1715 Si4+ 0.40 45.0 270 2500
Ве2+ 0.33 18.1 210 700 Al3+ 0.49 28.3 220 1280
Ge4+ 0.5 45.5 265 2320 Al3+ 0.51 28.3 1280

Ga3+ 0.62 30.6 235 1300 Ti4+ 0.68 44,7 260 2150
Cr3+ 0.63 32.1 250 1140 Mg2+ 0.66 15* 174 590
Li+ 0.68 5.4 125 155 Fc3+ 0.64 30.6 245 1280

Ta3+ 0.68 44.8 210 3150 Fc2+ 0.74 16.2 185 580
Nb5+ 0.69 49.3 240 3150 Mn2+ 0.80 15.7 170 560
Ni2+ 0.69 18.1 220 620 Ca2+ 1.03 11.8 137 477

Mo4+ 0.70 70* 2170 Na2+ 1.01 5.1 118 125

W4+ 0.70 61* 1684 K+ 1.42 4.3 100 98

Sn4+ 0.71 40.6 235 2080 K+ 1.45 4.3 98

Co2+ 0.72 17.3 200 620
Примечание: С -  координация; г -  радиус; 
А, /  -  потенциал ионизации (эв); 
е -  элсктроотрицатсльность (ккал/г-атом); 
ЭК -  коэффициент энергии решетки.

Cu2+ 0.72 20.3 235 630
v 3+ 0.74 29.6 235 1115
Zn2+ 0.74 17.9 208 610
Zr4+ 0.79 33.8 200 1980

Г: Ml)2’ 0.80 15.7 170 560
Sc’* 0.81 24.6 200 1075

' In3+ 0.81 27.9 215 1170

, Ag2+ 0.89 21.4

. Y3+ 0.92 20.6 160 967

. U4+ 1.01 190 1800

Th4+ 1.06 170 1750

i Nd v 1.08 930

Ce3+ 1.11 19.7 160 922
Sn2+ 1.16 11.0 125 426
La3+ 1.18 19.2 147 900

, Pb2+ 1.28 15.0 170 480
*Тва2+ 1.43 10.0 115 378

Rb+ 1.57 4.2 97 89
. TI+ 1.57 6.1 140 131

^ Cs+ 1.82 3.9 89 79
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го элемента в минералах требует не только сходного заряда и радиуса, 
но и электоотрицательности. Поведение ионов в значительной степени 
зависит также от эффекта кристаллического поля и конфигурации элек
тронных оболочек иона, взаимодействующего с электрической и энер
гетической геометрией специфических кристаллографических пози
ций. Тем не менее, используя правила Гольдшмидта, можно достаточ
но точно оценить какие микроэлементы могут входить в тот или иной 
минерал, замещая главные элементы в кристаллической структуре 
(табл. 6.1). Например, N r2 с ионным радиусом 0.69А и Со+2 с ионным 
радиусом 0.72А должны, согласно первому правилу Гольдшмидта, за
мещать Mg+2(0.66A) и Fe+2(0.74A) в таких железо-магнезиальных ми
нералах как оливин и пироксены. Rb+1(1.57A) по величине заряда 
и ионного радиуса достаточно близок к К+1(1.42А), чем объясняется 
его вхождения в калиевые минералы, например калишпат и биотит.

6.2. Коэффициенты распределения элементов
между минералами и расплавом
Законы химического фракционирования микроэлементов в магма

тической системе описываются коэффициентами распределения, ко
торые представляют собой отношения концентраций (с) компонента 
(i) в двух сосуществующих фазах. Если фаза 1 весом W, содержит 
W; грамм компонента /, то концентрация последнего равна с, = w/W,. 
Предположив, что одна из фаз представляет собой минерал (s), а дру
гая расплав (1), коэффициент распределения можно записать как:

К;-> = С,‘/С ' (6)
где С 5 и С 1 концентрации микроэлементов в твердой фазе и расплаве, 
выраженные в г/т (ppm) или масс. %.

Чтобы понять, почему для микроэлементов можно использовать 
весовые концентрации, выраженные в г/т (ppm) или масс. %, рассмо
трим при постоянном давлении и температуре двухфазовую систему 
(фазы а и Р), каждая из которых представляет собой твердый раствор 
различных компонентов.

Для компонента /, растворенного в обеих фазах, условие термоди
намического равновесия описывается уравнением равенства химиче
ских потенциалов:

ц,е = ц,“. (6.1)
Если а -  термодинамическая активность, то уравнение можно пе

реписать в виде:
(1.°Р + RTlna1’ = (х00 + RTln а “, (6.2)
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после преобразования:
InOjP/a" = (ц.°Р -  |а°а)/11Т, (6.3)

где R -  газовая константа, а и |х0и -  энергия Гиббса по перемеще
нию 1 моля компонента i из фазы (3 в фазу а. При постоянных Т и Р, 
правая часть уравнения представляет собой константу и может быть 
записана в виде 1пК:

Это выражение говорит о том, что отношение активностей раство
ренного компонента i в двух фазах постоянно при заданных Р и Т.

Активности связаны с молярной концентрацией х и коэффициен
том активности у выражением:

где xi мольная фракция компонента i в твердом растворе или расплаве.
Если / является главным элементом, то у будет варьировать в зави

симости от его концентрации. Но в разбавленном растворе, т.е. когда
i можно рассматривать как микроэлемент, у близко к единице, актив- 
нэсть равна концентрации, т.е. система идеальная. Тогда:

Следовательно, при заданных Р и Т, отношение молярных концен
траций микроэлемента в двух фазах должно оставаться постоянным 
вне зависимости от его концентрации. Последнее выражение часто 
называется законом Нернста, a D^ 0 -  молярным коэффициентом рас
пределения или коэффициентом Нернста.

Необходимо обратить внимание на взаимоотношения между с_ и х(, 
t.e. весовыми и молярными концентрациями. В любой фазе весом W 
вес компонента i -  w( и если формульный вес i равен N1, то количество

In а.р/а“ = 1пК,. (6.4)

(6.5)

х/Ух” = D j^P, Т). (6.6)

(6.7)

х, = П7 X ni = Z  (w/Ц)» (6.8)

fee р -  число компонентов.
Принимая во внимание w; = c,W, получаем:

x, = (ci/M>) /Z ( c , /M i). (6.9)
Р
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Таким образом, поведение микроэлементов в системе можно опи
сывать весовыми концентрациями, которые эмпирически более удоб
ны. Их получают непосредственно из аналитических данных и при их 
использовании не требуется знания или предположения о молекуляр
ных или формульных единицах.

Коэффициенты распределения (Кр) применяются только для ми
кроэлементов, поскольку главные компоненты не фракционируют 
столь значительно между типичными магматическими фазами. Кр 
главных элементов варьирует обычно в области единицы, тогда как 
для микроэлементов -  на несколько порядков (табл. 6.2). Именно 
с этим связана большая чувствительность микроэлементов к процес
сам фракционирования.

Определив, что такое коэффициент распределения, можно дать 
более точное числовое определение терминам некогерентный и ко
герентный элемент. К некогерентным (предпочтительнее концентри
рующиеся в расплаве) относят элементы, К  ы которых меньше еди
ницы; к когерентным (имеющие тенденцию накапливаться в твердой 
фазе) -  Kps / > I. Очевидно, что некогерентное или когерентное пове
дение микроэлементов зависит от особенности минеральной ассо
циации. В магматической геохимии, чаще всего имеющей дело с ман-

Таблица 6.2
Коэффициенты распределения минерал-расплав (CS/CL) 

для некоторых микроэлементов

Ol Opx Cpx Ga PI Amf Mt
Rb 0.010 0.022 0.031 0.042 0.071 0.29

Sr 0.014 0.040 0.060 0.012 1.830 0.46

Ва 0.010 0.013 0.026 0.023 0.23 0.42

Ni 14 5 7 0.955 0.01 6.8 29
Cr 0.70 10 34 1.345 0.01 2.00 7.4
La 0.007 0.03 0.056 0.001 0.148 0.544 2
Ce 0.006 0.02 0.092 0.007 0.082 0.843 2
Nd 0.06 0.03 0.230 0.026 0.055 1.340 2
Sm 0.007 0.05 0.445 0.102 0.039 1.804 1
Eu 0.007 0.05 0.474 0.243 0.1/1.5* 1.557 1
Dy 0.013 0.15 0.582 3.17 0.023 2.024 1
Er 0.026 0.23 0.583 6.56 0.020 1.740 1.5
Yb 0.049 0.34 0.542 11.5 0.023 1.642 1.4
Lu 0.045 0.42 0.506 11.9 0.019 1.563

Данные (Rollinson,1993). 
*Eu3+/Hu3'*.
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тийными выплавками, поведение микроэлементов обычно стандар
тизуют к мантийному минеральному парагенезису, представленно
му преимущественно оливином, пироксеном и, возможно, гранатом.

Для пород, содержащих несколько минералов, используется поня
тие валового коэффициента распределения -  D.s':

d >i = i w aka, (6.10)
где WA -  весовая фракция минерала А в породе, а К(А -  коэффици
ент распределения элемента i в минерале А. Например, если мы возь
мем гипотетический гранатовый лерцолит, содержащий 60% оливи
на, 25% ортопироксена, 10% клинопироксена и 5% граната (весовые, 
а не объемные проценты), валовый коэффициент для Rb, используя 
данные таблицы 6.2 будет:

DRbs-' = (0.6*0.010) + (0.25*0.022) + (0.1*0.031) + (0.05*0.042) = 0.0167.
Используя данные табл. 6.2, легко заметить, что Rb (DRbs-‘ = 0.0167), 

Sr (DSrs l = 0.025), Ba (D^"1 = 0.008) и REE являются некогерентны
ми элементами для типичных мантийных минералов и в процессе 
плавления концентрируются в расплаве, тогда как Ni (DNis‘' = 10.4), 
Cr (DCrs i = 6.39) являются когерентными и остаются в минеральном 
остатке (рестите). При фракционной кристаллизации базальтовой 
•‘магмы Rb остается в остаточной силикатной жидкости, тогда как Ni 
(быстро удаляется из расплава, если ранним кристаллизующимся ми- 
нералом является оливин.
;; Микроэлементы, накапливаясь в определенных минералах, явля- 
Цотся чуткими индикаторами минеральной ассоциации, участвующей 

о фракционной кристаллизации. На рис. 6.1 показана зависимость 
•нцентраций Ni от SiO,. Крутой наклон тренда в области содержа- 
ш S i02 менее 55 масс. % указывает на возможную отсадку оливи-

а, что подтверждается резким изменением в этом интервале концен- 
ации MgO (не показано). Заметим, что содержание Ni варьирует 
Г нуля до 250 г/т, что на два порядка выше такового для MgO.

Микроэлементы с очень низкими D,4 i являются хорошими индика- 
"рами фракции остаточного расплава на каждой ступени дифферен- 

1ции магмы.
В работах (Sun, McDonough, 1989; Pearce, Parkinson, 1993) показан
I некогерентных элементов в MORB и OIB в порядке возрастания 
валового коэффициента распределения: 

s = Rb = Т1 = Ва > Th > U = Nb = Та = К > La, Се = Pb > Pr = Sr > Р = 
= Nd > Zr = Hf = Sm > Eu = Sn = Ti > Dy = Li > Но = Y >Yb.
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6.3. Аналитические методы определения 
коэффициентов распределения
Коэффициенты распределения между минералом и сосуществую

щими минералами определяют либо экспериментально, либо эмпири
чески. Экспериментальные исследования хотя и трудоемкие, позволя
ют получить информацию о влиянии на поведение элементов не толь
ко состава системы, но и температуры, давления и режима летучих 
компонентов. Только экспериментальным путем можно оценить рас
пределение элементов, например, в системе расплав-твердая фаза- 
-флюид, типичной для островодужных магм.

Эмпирический подход определения коэффициентов распреде
ления основан на элементном анализе составов минералов и стекла 
основной массы вулканических пород. Для этой цели используются 
микроанализаторы, например ионный микрозонд или ICP-MS с ла
зерной абляцией, позволяющие анализировать микроэлементные кон
центрации в очень малой области образца.

Данные по коэффициентам распределения минерал-расплав для 
некоторых микроэлементов приведены в табл. 6.1. Более современ
ные значения, полученные экспериментальными и эмпирическими 
методами, охватывающие значительно больший спектр элементов 
и составов пород, доступны на ряде специализированных интернет- 
сайтах, например http://georoc.mpch-mainz.gwdg.de/georoc.

6.4. Зависимость коэффициентов распределения 
от структуры минерала, состава расплава
и термодинамических параметров 
Структурный контроль
Когерентное или некогерентное поведение микроэлементов в маг

матической системе определяется их способностью замещать главные 
элементы в структуре минералов. Такая способность в первом при
ближении описывается правилами изоморфизма -  равенством заря
дов и ионных радиусов. По отношению к типичной минеральной ас
социации основных и ультраосновных пород, к некогерентным отно
сятся элементы, имеющие либо с большой ионный радиус, либо с вы
сокий заряд (рис. 6.2). Вхождению крупноионных литофилов (LILE) 
в породообразующие минералы препятствует большой ионный ради
ус, a HFSE и REE -  высокий заряд.

Когерентные микроэлементы близки к главным элементам по за
ряду (обычно двухвалентные) и ионному радиусу, что обеспечивает
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Рисунок 6.2. Положение по
лей некогерентных и коге
рентных элементов в зави
симость от их ионных ради
усов и зарядов. По Rollinson 
(1993), с небольшими изме
нениями.
LILE -  крупноионные лито- 
филы; HFSE -  высокозаряд
ные катионы; REE -  резкозе
мельные элементы.
Ионный потенциал представ
ляет собой отношение ва
лентности к ионному радиу
су; он будет низок для катио
нов, расположенных в левой 
части диаграммы, и высок -  
в правой.

| их вхождение в катионные позиции мантийных минералов, таких как 
|Ъливин и пироксены. Трехвалентные ионы сходного размера, напри- 
гмер Сг 3 также могут входить в структуру породообразующих мине- 
гралов, но только в случае компенсирующего замещения в тетраэдри
ческой  позиции.

Элементы, которые ведут себя когерентно в одних условиях, могут 
рбыть некогерентными в других. Например, если бы плагиоклаз был 
|стабилен в верхней мантии, то Sr можно было бы рассматривать как
■ когерентный элемент, замещающий Са в структуре минерала. В при
сутствии же более плотных глиноземистых фаз, таких как шпинель 
IИ гранат, Sr будет вести себя некогентно. К, Rb, Cs, Ва, обычно ведут
Ж ■'|себя как высоконекогерентные элементы, но в области стабильности 
^флогопита они будут накапливаться в кристаллической ассоциации.

На рис. 6.3 показана зависимость коэффициентов распределения 
^Элементов от значения ионных радиусов. Для ионов с одинаковым 
рарядом и валентностью кривая зависимости имеет относительно
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Рисунок 6.3. Вариации коэффициентов распределения элементов между авгитом (а), 
плагиоклазом (б) и основной массой в зависимости от ионного радиуса. По Андерсон 
(1985), с небольшими изменениями.

плавный характер. Наличие на графике клинопироксена двух пиков, 
при двух различных значениях ионных радиусах, связано с существо
ванием двух координатных позиций M l и М2 в данном минерале.

Состав расплава
Состав расплава является одним из важнейших факторов, контро

лирующим коэффициенты распределения в магматической систе
ме. Эмпирически установлено, например, возрастание коэффициен
тов распределения большинства элементов при переходе от основ
ных расплавов к кислым. Поэтому, при геохимическом моделирова
нии, для минимизации влияния матрицы, выбирают коэффициенты 
распределения для пород близкого состава.

Температура
Ряд экспериментальных-данных свидетельствует о прямой зависи

мости коэффициента распределения некоторых элементов от темпе
ратуры (рис. 6.4). Такая закономерность характерна, например, для Sr 
и Ва в плагиоклазовой системе, Сг -  в клинопироксеновой. В проти
воположность этому, величина Kps_l для Lu в системе оливин-базальт,
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Lu и Hf -  в системе клинопирок- 
сен-базальт, уменьшаются с рос
том температуры.

Разделить эффект влияния 
температуры и состава часто 

, бывает достаточно сложно, по
скольку эти два параметра взаи
мозависимые -  ликвидусная тем
пература является функцией со
става расплава и наоборот. По
добная проблема, например, воз
никла в определении коэффици
ента распределения Ni между 
оливином и базальтовым распла- 
|ВОм, когда две эксперименталь
ные работы, опубликованные 
В одно время (Leeman, Lindstrom, 
1978; Hart, Davis, 1978), показали 
'противоположный результат.

Давление
Зависимость коэффициентов 

аспределения от давления до- 
азано для некоторых элемен- 
>в, например редкоземельных 
inc. 6.5), но в целом эта связь 
етально не исследована. Чаще 
сего эффект давления противо- 
Оложен эффекту температуры, 
результате чего их влияние вза- 
[но компенсируются. Но при 

сохимическом моделировании 
"антийных процессов, несомнен- 
0, нельзя использовать низкоба- 
" ческие коэффициенты распре- 
ления.

'# Активность кислорода 
Наиболее известным приме

ни влияния активности кисло-

ln /с =  & J 0 4+ B

Рисунок 6.4. Зависимость коэффи
циента разделения Sr между плаги
оклазом и расплавом в зависимости 
от температуры. По Андерсон (1985), 
с небольшими изменениями.

атомный номер

Рисунок 6.5. Коэффициент распределе
ния некоторых редкоземельных элемен
тов между сфеном и силикатным рас
плавом андезитового состава при раз
личных давлениях. По Green, Pearson 
(1983), с небольшими изменениями.
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рода на коэффициент распределения является особенность поведения 
Ей в системе плагиоклаз-базальтовый расплав (Drake, Weill, 1975). 
Способность вхождения данного элемента в плагиоклаз меняется 
на порядок в зависимости от окислительных условий (рис. 6.6). 
Такая закономерность объясняется изменением валентности европия. 
При низкой активности кислорода этот элемент представлен двухва
лентным катионом (Еи+2), при высокой -  трехвалентным (Еи+3). Ей12 
входит в структуру плагиоклаза, замещая Са, тогда как Еи+3 предпо
чтительнее концентрируется в расплаве.

6.5. Оценка коэффициентов распределения 
по структурным характеристикам минералов 
В целом ряде работ было показано важнейшее влияние на рас

пределение микроэлементов кристаллической структуры минералов. 
Зависимость коэффициентов распределения одинаково заряжен
ных ионов от их радиусов описывается плавной кривой (рис. 6.3). 
Для одной и той же магматической системы тренды элементов с раз
ными зарядами, как правило, параллельны друг другу. Такие диаграм
мы позволяют оценить величину коэффициента распределения одно
го элемента, зная эту величину для другого.

кS

®  1.0 -
CD
ЧФQ.
С
Ого
CL
к
®  0.1 -  

3"
-&
-8-оо

La Се Nd Sm Eu Gd Dy Er Lu

Рисунок 6.6. Коэффициенты распределения REE между плагиоклазом и базальтовым 
расплавом в зависимости от фугитивности кислорода. Заметим, что только Кри Ей 
показывает отчетливую зависимость от фугитивности кислорода, что отличает этот 
элемент от других REE. По Drake, Weill (1975), с небольшими изменениями.

'о2

108



Дальнейшее развитие этот метод получил в работе (Bundy, Wood, 
1994). Экспериментально изучив распределение 15 элементов меж
ду силикатными минералами и сосуществующим расплавом, авто
ры показали, что поведение любой серии изовалентных катионов мо
жет быть описано в терминах простой модели, критическую роль 
в которой играют размер и эластичность катионных позиций мине
ралов, линейно варьирующих в зависимости от формульного заряда 
катиона. Такая закономерность позволяет предсказать распределение 
элементов на основе физических характеристик катионных позиций 
в минерале. Для любого 1+, 2+ и 3+ катиона можно определить ва
ловый коэффициент распределения (Ц 5-1), если эта величина извест

на для любого другого изовалентного катиона а с радиусом га, при ин
тересующих нас температуре, давлении и других физико-химических 
араметрах:

-  4тгЕ№[-^- г‘ -  г] ) + \  (г] -  га)]
Д ‘ (Р,Т,Х) = D ; (Р,Т,Х)*ехр[_________2_________ 3_______ ], (6.11)

RT
де г0 -  оптимальный радиус катионной позиции в минерале.

6.6. Математическое моделирование магматических процессов 
Используя коэффициенты распределения минерал-расплав можно 

равнительно простыми математическими выражениями описать по- 
здение элементов при плавлении, кристаллизационной дифференци- 
тии, смешении, коровой контаминации.

Н Плавление
Математическое описание поведения микроэлементов в процессах 

давления впервые предложено Д.М. Шоу. Хотя оно основано на иде- 
“изированных допущениях и не учитывают кинетические явления, 
кого рода моделирование позволяет выявить основные принципы, 

, щие законы и ограничения.
При рассмотрении простых экспериментальных систем (см. гл. 2) 
1и выделены два основных типа плавления:
1) равновесное (bulk melting), когда расплав, находясь в постоян- 

химическом равновесии с кристаллическим реститом, меняет 
~й состав при изменениеми Т-Р условий. Парциальное плавление 
tch melting) является разновидностью равновесного плавления, 
Ах случаях, когда расплав механически удаляется из зоны магмоге- 
. ации после достижением им определенного объема;
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2) фракционное или релеевское плавление {fraction melting) под
разумевает немедленное удаление бесконечно малых порций распла
ва из зоны плавления. В этом случае расплав не реагирует с рести- 
товыми минеральными фазами и его состав может меняться в зна
чительно большем диапазоне. Фракционное плавление долгое время 
считалось идеализированной моделью, но расчетные и эксперимен
тальные данные показали вероятность протекания такого процесса 
в природных условиях для маловязких базальтовых и водонасыщен
ных кислых расплавов (см. стр. 62-64). О возможности миграции ма
лых порций расплава свидетельствуют и некоторые геохимические 
данные, о которых будет сказано позднее.

Равновесное и фракционное плавление могут быть модальным 
и немодальным. Под модальным плавлением подразумевается про
цесс, когда вклад минералов в формирующуюся магматическую жид
кость пропорционален их содержанию в источнике.

Равновесное плавление
Отношение концентрации микроэлемента в расплаве (С;1) к его 

концентрации в источнике (С>), для случая модального плавления, 

описывается уравнением:
С'/С‘0 = l/[D;rs + F(1 -  Dj15)], (6.12)

где Djrs -  валовый коэффициент распределения между расплавом и ре- 
ститовой минеральной ассоциацией, a F -  весовая фракция расплава.

Концентрация микроэлемента в реститовой фазе выражается урав
нением:

О Ю о = Ц"/[Ц»ЦИ + F(1 -  D;")] (6.13)
Необходимо учитывать, что валовый коэффициент распреде

ления рассчитывается только для минеральных фаз, участвующих 
в плавлении.

Модальное плавление, несомненно, является идеализирован
ным сценарием, поскольку вклад минералов в расплав, как правило, 
не пропорционален их содержанию в источнике. Уравнение 6.13 
для немодального плавления должно быть переписано следующим об
разом:

С‘/С 'о =l/[Dis + F(1 -P jS)], (6.14)
где D s -  валовый коэффициент распределения минеральной ассоциа
ции перед началом плавления; Р  ̂-  вклад каждого минерала в образу
ющийся расплав:
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P .s  =  P i SK p l -l + P 2SK p 2-l + Р^З-1... ( 6 . 15)

С возрастанием степени плавления, различные минералы, прежде 
сего глиноземистые фазы, переходя в расплав, могут последователь- 
о исчезать, приводя к бесконечным изменениям Р*. При этом меня- 

и геохимия образующихся магм. Например, ранние расплавы, на- 
одящиеся в равновесии с гранатом, будут отличаться сравнительно 

рысоким LREE/HREE отношением.
На рис. 6.7. показаны результаты расчетов по уравнению модалъно- 
плавления. Когда значение D/s стремится к нулю, уравнение упро- 

ается до отношения 1/F, характеризующего предельно возможное 
богащение расплава некогерентными элементами при данной степе- 
и плавления. Когда F стремится к нулю, уравнение преобразуется 
выражению 1/D;rs, показывающее максимально возможное обога-

ется 1

го

Равновесное плавление -  расплав Равновесное плавление -  рестит

сунок 6.7. Отношение микроэлементов в расплаве и источнике (CL/C0) при рав- 
‘ весном плавлении в зависимости от степени плавления (F). Цифровые значения 

! кривыми -  валовые коэффициенты распределения (D). При низкой степени плав
ания содержания когерентных элементов в магматической жидкости значительно 

ке, чем в источнике, а некогерентных -  выше. Максимальное обогащение элемен- 
| с низкими валовыми коэффициентами распределения равно 1/F. Область, залитая 
рым цветом, характеризует значения отношения CL/C , недостижимые при равно- 
сном плавлении. На рис. (б) показаны кривые обогащения и деплетации микроэле- 

гами рестита в зависимости от степени плавления (F) и значений валового коэф- 
циента распределения.
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щение либо деплетированность расплава микроэлементами для дан
ной реститовой минеральной ассоциации. Малая степень плавления 
приводит к значительному изменению в отношениях двух некоге
рентных элементов, если один из них имеет валовый коэффициент 
распределения, скажем 0.1, а другой 0.01. При более низком значении

различия несущественны.
Обогащение и деплетация твердого рестита, находящегося в рав

новесии с расплавом, показаны на рис. 6.7 (б) для различных значе
ний F и Dfrs. Даже небольшая степень плавления значительно деплети- 
рует остаточную минеральную ассоциацию некогерентными элемен
тами. При этом, содержания когерентных элементов остаются близ
кими к таковым в источнике. Эта особенность используется для оцен
ки концентраций Ni и Cr в мантии на основании данных по составу 
ультрамафитовых нодулей, деплетированных предшествующей экс
тракцией расплава.

Фракционное плавление
Существует два уравнения фракционного плавления. Первое опи

сывает образование небольших порций расплава и немедленное уда
ление их из системы (собственно фракционное плавление), второе -  
аккумулирование отделившихся от рестита фракционных выплавок 
на определенной глубине в магматической камере (агрегатное плав
ление). Если допустить, что в процессе фракционного плавления ми
неральные фазы входят в расплав пропорционально их содержанию 
в источнике (модальное плавление), то концентрации микроэлемен
тов в образующейся жидкости выражаются уравнением:

где F -  фракция расплава, a -  валовый коэффициент распределе
ния минеральной ассоциации перед началом плавления. Уравнение 
для остаточной твердой фазы выражается зависимостью:

Для более общего случая, когда различные минералы переходят 
в расплав в количествах, отличных от их содержания в первичной ми
неральной ассоциации (немодальное плавление), уравнение преобра
зуется к виду:

(6.16)

C L/Oa = (l-F)(1/Di’J). (6.17)

Су/Оо= 1/D,S(1 -P ,s F)('/p-» (6.18)
и

(6.19)
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где P_s -  валовый коэффициент распределения для минералов, перехо
дящих в расплав.

На рис. 6.8 приведены результаты расчета величины O L/C'0 при 
различных F и D ,̂ с отделением минимальных фракций расплава. 
В области значений F = 0-0.1 изменение относительных концентра
ций элемента в расплаве значительно больше, чем при равновес
ном или парциальном плавлении, хотя ограничение 1/D:S сохраняет
ся. Концентрация микроэлементов в твердой фазе для малых фракций 
расплава показаны на рис. 6.8г. По сравнению с равновесным плав
лением более ярко выражена деплетация некогерентными элемента
ми, тогда как когерентные элементы сохраняют свои первоначальные 
концентрации.

В том случае, когда небольшие порции расплава после отделе
ния от рестита в дальнейшем накапливаются и смешиваются меж
ду собой:

(C'L)* /0o = р [1 -  (1 -  PisF/Dis) l/p], (6.20)
где (C‘L)* -  средняя концентрация микроэлемента в агрегатном рас
плаве.

В случае модального плавления уравнение (6.20) упрощается:
(С\.)*/О0 = l [ l - ( l - F r ’ (6.21)

Этот тип фракционного плавления неотличим от равновесно
го плавления, за исключением поведения когерентных элементов 
при очень высокой степени плавления.

Динамическое плавление
Парциальное и фракционное плавление, видимо, являются двумя 

крайними граничными сценариями. В природе процесс может про
исходить сложнее, сочетая особенности того и другого. Когда сте
пень парциального плавления меньше определенного критического 
значения, расплав находится в равновесии с кристаллическим остат
ком в виде межзерновой жидкости. После достижения определенного 
критического уровня, часть расплава получает возможность удалять
ся из системы. Критический уровень определяется «пористостью» 
(porosity) матрицы -  величиной свободного объема плавящейся поро
ды, способного вместить часть расплава.

Для математического описания динамического плавления X. Зоу 
(Zou, 2007) использовал физическую концепцию работы (McKenzie, 
1985), разработанную для срединно-океанических хребтов и предпо-
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Рисунок 6.8. Математическое моделирование фракционного плавления.
(а) -  обогащение микроэлементами расплава (CL/C0) в зависимости от его фракции 
(F) и валового коэффициента распределения. Небольшие порции расплава немедлен
но удаляются из источника.
(б) -  обогащение микроэлементами расплава (CL/C0) в зависимости от его фракции 
(F) и валового коэффициента распределения (D) при агрегатном плавлении. В этом 
случае небольшие порции расплава немедленно удаляются из источника, но, в даль
нейшем, накапливаются, с образованием агрегатной магмы. Результат очень сходен 
с таковым для равновесного плавления.
(в) -  увеличенный масштаб для значений F = 0 и 0.1.
(г) -  обогащение микроэлементами минерального рестита (остатка) по отношению 
к первичной концентрации в источнике (Cs/C0) как функция F, варьирующей от 0 до 0.1.
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лагающеи постоянство величины пористости и скорости плавления 
матрицы. Сама матрица и межзерновой флюид могут перемещаться 
(рис. 6.9). При таких условиях экстракция фракции расплава, превы
шающей критическую пористость, будет происходить со скоростью 
плавления. Если валовый коэффициент распределения между твер
дыми фазами и остаточным расплавом (Do) является постоянной ве
личиной, то концентрация элемента в экстрагируемом расплаве Се бу
дет описываться уравнением:

Се = С°/Х[1 - (1  (6.22)
где Ф -  фракция расплава, остающейся в матрице; X -  фракция 
расплава, способная отделяться от кристаллического рестита; С0 -
концентрация элемента в источнике до начала плавления. Заметим,

F-Фчто X = 0, когда F < Ф и X = ----- , когда F > Ф.
1-Ф

Для расплава, остающегося в матрице, концентрация элемента 
описывается уравнением:

С = _____ С<:____ (1-Х)1/1Ф+(1'ф,1:>")‘|. (6.23)
Ф + (1 -Ф )0 0 

Для реститовой минеральной фазы:
C, = D C .

S О У

осевая часть

Рисунок 6.9. Схематическая модель магматизма в срединно-океанических хреб
тах. По MacKenzie (1985), с небольшими изменениями. В процессе адиабатическо
го подъема только материал, достигающий глубины примерно 60 км от поверхности, 
испытывает интенсивную экстракцию силикатного расплава. Богатая летучими ком
понентами магма, выплавляемая на больших глубинах, может экстрагировать неко
герентные элементы из большого объема мантии, обогащая ими океаническую кору.
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Для рестита в целом, т.е. минеральная фаза плюс захваченный рас
плав, уравнение будет выглядеть следующим образом:

Crcs = ФС,+ (1 -  Ф)С5 = Со(1 -  Х)1̂ 1-0'0»]-1. (6.24)
На рис. 6.10 показаны расчетные данные отношений концентра

ции некогерентного элемента в расплаве к его первичным содержа
ниям в источнике. Заметим, что после того как отделение расплава 
от матрицы началось, реститовый расплав будет более деплетирован 
в отношении некогерентного элемента, чем экстрагируемая силикат-

Рисунок 6.10. Вариации кон
центраций некогерентных 
элементов с D = 0.02 в экстра
гируемом расплаве в процес
се плавления при различной 
пористости матрицы. По Zou 
(2007), с небольшими изме
нениями. Когда пористость 
равна нулю, перераспределе
ние элементов при динами
ческом плавлении будет пол
ностью аналогично таковому 
при фракционном плавлении.
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Рисунок 6.11. Вариации кон
центраций некогерентного 
элемента в реститовом рас
плаве в зависимости от фрак
ции экстрагируемого распла
ва для линейной и логариф
мической вертикальной шка
лы. По Zou (2007), с неболь
шими изменениями.

ная жидкость. При 15% плавлении, реститовый расплав уже не содср- 
; жит некогерентного элемента.

Концентрация элемента в экстрагируемом расплаве увеличивается 
! с падением критической пористости (рис. 6.10). На рис. 6.11 показаны 
вариации концентраций некогерентных элементов в реститовом рас
плаве в зависимости от фракции экстрагируемого расплава в линей
ном и логарифмическом масштабе.

Динамическое плавление в открытой системе 
Плавление в коре и мантии может происходить в открытой систе

ме, например, когда флюидная фаза постоянно поступает в зону плав
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ления. В работе (Shaw, 2000) высказано предположение, что в пре
делах островодужных систем в дополнение к флюиду, может ми
грировать и твердая фаза. Аналогичный механизм магмогенерации 
может происходить и в других геодинамических обстановках. 
Например, плавление под континентами, как предполагают некоторые 
исследователи, также связано с миграцией флюидной фазы в зону 
магмогенерации.

В настоящее время математически описаны достаточно слож
ные процессы динамического плавления в открытой системе с до
бавлением как флюидной, так и твердой фаз (например, Zou, 2007). 
Для иллюстрации приведем сравнительно простой случай не динами
ческого парциального плавления в открытой системе с добавлением 
флюида и твердой фазы:

C0+ [C ay + Q (l -y]|3F 
С ,-  , (6.25)

7 D„ + [(1 -  Р + ру) + Р( 1 -y)D!;]F
где Со -  концентрация элемента в источнике перед началом плавления; 
Cf -  концентрация элемента в расплаве; Са -  концентрация элемен
та в расплаве, образующимся в результате плавления твердой фазы, 
поступающей в зону плавления; Сь -  концентрация элемента в посту
пающей твердой фазе; F -  степень плавления; Do -  валовый коэффи
циент распределения элемента по отношению к минеральной ассо
циации источника перед началом его плавления; Р = ХрХ -  валовый 
коэффициент распределения, рассчитанный с учетом вклада различ
ных элементов в расплав; D(‘! = х'’!; -  валовый коэффициент распре
деления элемента по отношению к минеральной ассоциации твердой 
фазы, поступающей в зону плавления; р и у -  коэффициенты уравне
ния Мз = PyFM0, отражающего вклад добавочного расплава, связанно
го с добавлением в систему флюидной и твердой фаз соответствен
но; Ма -  масса дополнительного расплава, образующегося в резуль
тате добавления флюида и твердой фазы; Мо -  масса источника перед 
началом плавления.

Кристаллизационная дифференциация
Равновесная кристаллизация
Такой процесс подразумевает полное равновесие между твердыми 

фазами и расплавом на всех этапах кристаллизации магм. В природе 
он, скорее всего, проявлен только в медленно остывающих интрузив
ных телах, о чем косвенно свидетельствует присутствие в них незо
нальных или слабозональных кристаллов.
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Распределение микроэлементов при равновесной кристаллизации 
описывается уравнением:

CiL/c 'o= 1/[D+F(1 -  D)], (6.26)
где С'0 -  концентрации микроэлемента в родоначальной магме, 
F -  фракция оставшегося расплава, D -  валовый коэффициент рас
пределения фракционирующей минеральной ассоциации. Обогаще
ние или деплетация элементов может быть оценена по диаграмме рав
новесного плавления (см. рис. 6.7), которая в этом случае должна чи
таться наоборот, справа налево.

Фракционная или релеевская кристаллизация
Подобный тип кристаллизации, как предполагается, является бо

лее общим случаем. Образующиеся кристаллы удаляются из распла
ва, в результате чего распределение микроэлементов в системе не яв
ляется равновесным процессом. Удаление кристаллов может быть 
связано либо с физической сепарацией, например отсадкой минера
лов с высоким удельным весом, либо кинетическими процессами, 
вызванными низкой диффузией элементов в расплаве или кристал
лах. Признаками кинетических явлений могут служить зональные 
кристаллы, типичные для эффузивных магматических пород. В рав
новесии с расплавом в этом случае находились только внешние зоны 
кристаллов.

Уравнение фракционной дифференциации выглядит следующим 
образом:

C'j/O,, = F^-1». (6.27)
Для описания распределения элементов в кристаллической фазе 

используются уравнение:
с у 0 о = DF<d-'>, (6.28)

где C'R -  концентрация элементов в кристаллах.
Уравнение, описывающее обогащение микроэлементами среднего 

кристаллического кумулата по сравнению с составом первоначально
го расплава выглядит следующим образом:

C‘R/C‘0 = (1 -  F)<CM>. (6.29)
На рисунке 6.12 показаны результаты расчета.
Для некогерентных элементов различия фракционной и равно- 

вестной кристаллизации небольшие вплоть до застывания 75% пер
воначальной магмы. При такой степени кристаллизации эффективное 
отделение расплава от кристаллов становится физически невозмож-
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F F F
(а) релеевское фракционирование -  ^  релеевское фракционирование -  (в) релеевское фракционирование ~

расплав кумулат средние концентрации
а кумулате

Рисунок 6.12. (а) -  обогащение микроэлементами расплава по сравнению с их кон
центрациями в первичном расплаве (CL/C0), в процессе фракционной кристаллиза
ции для различных значений валового коэффициента распределения и фракции оста
точного расплава (F). Граничным значением CL/C0 является 1/F. Серая область -  не
достижимые значения обогащения CL/C0.
(б) -  обогащение микроэлементами отделяющейся твердой фазы, т.е. минеральной 
ассоциации, которая кристаллизуется и немедленно удаляется в результате фракци
онирования.
(в) -  средние концентрации микроэлементами в кумулате. Диаграммы (а) и (в) чита
ются справа налево, с уменьшением значения F.

ным. Как и при равновесной кристаллизации, при D = 0 —> C'R/C‘o = 
= 1/F, что определяет наибольший уровень обогащения расплава 
некогерентными элементами.

Релеевское фракционирование менее эффективно по сравнению 
с равновесным плавлением в изменении отношения двух некогерент
ных элементов -  кривые для 0.01 и 0.1 очень близки между собой. 
С другой стороны фракционная кристаллизация очень эффективный 
инструмент удаления когерентных элементов из расплава. Уже при 
фракционировании 10% оливина с коэффициентом распределения 15, 
расплав полностью истощается никелем.

Вариации средних концентраций элементов в кумулате (ассоциа
ции кристаллических фаз) иллюстрирует рис. 6.12 (в). С увеличени
ем степени кристаллизационной дифференциации содержания неко
герентных элементов в минеральных фазах уменьшаются, а когерент
ных -  растут по сравнению с их первичными концентрациями.

Понятно, что равновесная и фракционная кристаллизации являют
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ся в значительной степени идеализированными механизмами. В дей
ствительности кристаллизационный процесс протекает где-то между 
этими крайними случаями.

Смешение расплавов
Общее уравнения смешения было представлено в работе (Langmuir 

et ai., 1978) и описано (Zou, 2007).
Рассмотрим наиболее общий случай смешения двух компонентов 

(1 и 2). Пусть u/а и v/b любые концентрационные отношения, напри
мер La/Sm, U/Th. Отношение u/a в двухкомпонентной смеси может 
быть выражено формулой-

(б.зо)
а а,/, +- а?( 1 - /п)

где f, -  массовая пропорция компонента 1 и (1 - / j )  -  компонента 2. 
Для компонента 1 :

(6.31)J I п
И для компонента 2:

(6.32)У:

и,
а,
1Ь
а.

Подставляя уравнения (6.31) и (6.32) в уравнение (6.30) и исклю
чая числители 1/ ,и « ,  получаем:

а,У,./; + а;у2(1 - / ; )  
y- ‘ a j ; + ' (633)

Сходным образом, отношение v/b в той же двухкомпонентной сме
си описывается уравнением:

= , v. = V,/; + v,(i - / )
х,п * ь ' т ь ;/; ■ ь,( 1 /;>• (6.34)
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Рисунок 6.13. Рассчитанная 
кривая двухкомпонентного 
смешения.
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Рисунок 6.14. Двухкомпо
нентные кривые смешения 
для различных величин г.

Отношение v/b в компоненте 1 равно:
_  v i 

Х' Ь, ' 
Отношение v/b в компоненте 2:

х-,; у2
ь,

(6.35)

(6.36)

Подставляя (6.35.) и (6.36) в уравнение (6.34) и исключая числите
ли v, и v2:

b .x ,/ + b2x2(l - f )
Xm = -  , — - -  ---.... . (6.37)

bi/i + b2(l j\)
После преобразований получаем:

(a2b1y2-alb2y1)xm + (a1b2-a2b1)xmym + (a2b1x,-a1b2x2)ym + (a1b2x2y1-a2b1x,y2) = О, 
что представляет собой уравнение гиперболы:

Ах + Вх у + Cym + D = О,т  in - ' ш *  т  7
где

А = а2Ь1У2-аЛУр 
В = а ^ - а ^ ,

С = a jb jX j-a jb ^ ,

D = a1b2x2y,-a2b1x1y2.
Линия смешения, рассчитанная по этому уравнению, является 

гиперболой, кривизна которой контролируется коэффициентом В. 
Когда этот коэффициент равен нулю, уравнение упрощается до пря
мой линии в координатах ym-xm:
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Ах + Су + D = 0.m J  m

Рассмотрим несколько возможных случаев:
1) если исследуются отношения элементов в двухкомпонентной
смеси, то они всегда описываются гиперболой, за исключением 
случая, когда = J5!
Определим 2

аЛ>, а. Ь: ' (638)
Численное значение г является функцией степени кривизны ги
перболы смешения. Если г = 1, то линия смешения представля
ет собой прямую линию. Если г ф 1, характер гиперболической 
кривой (выпуклая или вогнутая) зависит от относительных кон
центраций а и b в конечных членах. При возрастании значения 
г гиперболическая форма кривой смешения (кривизна тренда) 
становится более отчетливой (рис. 6.14).
2) Если рассматривается график отношение элементов -  кон
центрация одного элемента, то b, = b2 = 1 и В = а,-а2. Следова
тельно, линия смешения также представляет собой гиперболу 
за исключением случая, когда а, = а2.
3) На диаграмме элемент -  элемент, а, = а2 = Ь, = Ь2, следователь
но, В = 0 и уравнение смешения переходит в прямую линию.

Коровин контаминация
AFC процесс (ассимиляция + фракционная кристаллизация)
В работе (Bowen, 1928) впервые было показано, что энергетиче

ским источником ассимиляции может являться только скрытая тепло
та кристаллизации. Другими словами, ассимиляция и кристаллизаци
онная дифференциация связаны в единый AFC процесс. Тепло, выде
ляемое при кристаллизации, позволяет магме ассимилировать вмеща
ющие породы.

Математическое выражение AFC процесса приведено в работах 
(DePaolo, 1981) и (Powell, 1984). Необходимо заметить, что его геохи
мическое распознавание возможно в том случае, если существует зна
чительный контраст в содержании микроэлементов в расплаве и вме
щающих породах (Powell 1984).

При постоянных г и D, уравнение AFC выглядит следующим об
разом:

с / с „ = / "  + r _, v+ D (6‘39)
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где г -  отношение скоростей ассимиляции и фракционной диффе
ренциации; СА -  концентрация микроэлемента во вмещающих поро
дах (ассимилянте);/ '  = F (r l+D)/(r l), где F -  фракция остаточной магмы, 
D -  валовый коэффициент распределения.

Рисунки 6.15 и 6.16 показывают поведение микроэлементов в за
висимости от величины г. Когда отношение скорости ассимиляции 
к фракционной кристаллизации небольшое (г =  0.2), поведение неко
герентных микроэлементов сходно с таковым для релеевского фрак
ционирования. Истощение в отношении когерентных элементов выра
жено не столь отчетливо, особенно если концентрация элемента в ас
симилянте выше, чем в первичной магме. Для когерентных элемен
тов с очень высоким валовым коэффициентом распределения, уро
вень концентрации значительно ниже таковой при небольшой степе
ни кристаллизационной дифференциации.

Когда скорость ассимиляции высока (г = 0.8) и концентрация ми
кроэлемента во вмещающих породах относительно небольшая по 
сравнению с расплавом, происходит обогащение остаточной жидко
сти некогерентными элементами и истощение когерентными. По мере 
того, как концентрации микроэлементов в ассимилянте растет, воз
растает и степень обогащения расплава, причем как некогерентными, 
так и когерентными элементами.

F F F

(а) СА /С0 = 0.1 (б)СА/Со=1.0 (в) Сд/Со = 10

Рисунок 6.15. (а-в) -  обогащение микроэлементами остаточного расплава (CL/Cn) 
при ассимиляции и фракционной кристаллизации (AFC) в зависимости от фракции 
расплава (F), отношения концентрации элементов в ассимилянте и начальном рас
плаве (СА/С0 = 0.1, 1, 10), валового коэффициента распределения (D = 0.01, 0.1, 1 2,5, 
10). При расчете отношение скорости ассимиляции к фракционной кристаллизации 
(г) принималось равным 0.2.
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О 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
F F F

(а) СА/С0 = 0.1 (б)СА/Со = 1.0 (в) СА /С0 =10

i Рисунок 6.16. (а-в) -  обогащение микроэлементами расплава (CL/C0) в процессе ас
симиляции и фракционной кристаллизации (AFC), как функция количества остав- 

; шейся магматической жидкости (F), отношения концентрации элементов в ассимили
руемых вмещающих породах и в первичной магме (Сд/С0), валового коэффициента 

s распределения (D). Расчет выполнен для отношения скорости ассимиляции к фрак
ционной кристаллизации (г) равному 0.8.

Выводы
1. Наиболее эффективным способом разделения как когерентных,

J так и некогерентных элементов являются фракционное плавление 
\ и фракционная дифференциация.
j 2. Фракционное плавление приводит к резкому обогащению на- 
■ чалъных порций расплава некогерентными элементами, но их фрак- 
, ционирование друг относительно друга возможно, только при значи- 
, тельных (на порядок) различиях валовых коэффициентов распределе
ния. Таким образом, расплавы сохраняют отношения некогерентных 

; элементов характерные для магматического источника.
3. Более эффективно некогерентные элементы фракционируют 

, между собой в реститовой фазе. При низких степенях фракцион
ного плавления могут фракционировать между собой даже элемен
ты с близкими валовыми коэффициентами распределения, например

\Nb и Та, Zr и Hf. Эта особенность используется для реконструкции 
состава источника.

4. Фракционная кристаллизация очень эффективный инструмент 
удаления когерентных элементов из расплава, особенно если в чис- 
ле первых кристаллизующихся фаз присутствует оливин. При фрак
ционировании около 10% оливина, остаточная магматическая жид
кость полностью истощается Ni.
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6.7. Индикаторная роль различных групп элементов
Различное поведение микроэлементов в магматических процессах 

определяет их индикаторную ценность при петрогенетических рекон
струкциях.

Редкоземельные элементы (REE)
Редкоземельные элементы представляют собой металлы III груп

пы периодической таблицы от La до Lu с атомными номерами 57-71. 
Итрий (Y), хотя и не относится к редкоземельным элементам, близок 
к ним по ионному радиусу и заряду.

Элементы с низким атомным номером называются легкими ред
коземельными элементами (LREE), с высокими -  тяжелыми редкозе
мельными элементами (HREE). Лантаноиды, расположенные в сред
ней части элементного ряда от Sm до Но, иногда выделяются в сред
ние редкоземельные элементы (MREE).

Все редкоземельные элементы являются трехвалентными, с за
кономерным уменьшением ионного радиуса по мере увеличения 
атомного номера. Сравнительно небольшие ионные радиусы HREE 
позволяют им входить в некоторые минералы (правило Гольдшмид
та 2), что приводит к фракционированию в пределах редкоземель
ной серии. Способность минерала принимать в структуру редкозе
мельные элементы определяется эффектом кристаллического поля. 
Плагиоклаз, например, нечувствителен к изменению ионного ради
уса REE, тогда как гранат имеет тенденцию к накоплению тяжелых 
лантаноидов.

Небольшое количество REE может существовать в окислитель
ных состояниях отличных от 3+, но геологическое значение имеют 
только Се4+ и Еи2+, имеющие соответственно меньший и больший 
размер ионов.

Учитывая закономерное изменение геохимических характеристик 
редкоземельных элементов при возрастании их порядкового номера, 
широкое распространение в магматической геохимии получили мно
гокомпонентные диаграммы Масуды-Корриела, названные по име
ни их создателей. По оси X располагаются микроэлементы в порядке 
возрастания атомного номера, с ростом степени когерентности слева 
направо. По оси Y наносятся нормализованные концентрации элемен
тов в логарифмическом масштабе, которые затем соединяются линия
ми. При анализе таких диаграмм большое информационное значение 
имеет не только концентрация элемента, но и форма графиков.
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Концентации REE в породах обычно нормализуют к определенно
му стандарту (табл. б.З). Чаще всего для этих целей используют хон- 
дритовые метеориты, которые рассматриваются как наиболее древ
ние и наименее фракционированные образцы протопланетного веще
ства, близкого по составу к первичной Земле. Если в исследуемых об
разцах наблюдаются признаки фракционирования редкоземельных 
элементов, то они отражают процессы эволюции плавящегося суб
страта и/или расплава в процессе дифференциации (рис. 6.17).

Нормализация к хондриту выполняет и другую важную функцию -  
нивелирует пилообразный эффект закона Оддо-Харкинса (рис. гл. 1), 
связанный с более высокой стабильностью четных элементов по срав
нению с, расположенными рядом, нечетными.

Проблемы нормализации
Хондритовые метеориты значительно варьируют по составу 

и «хондритовое» распределение REE в них скорее исключение, чем 
правило. Поэтому в литературе можно встретить использование са
мых различных нормализующих значений (табл. 6.3). Вариации мо
гут быть уменьшены двумя факторами -  аналитическими методами и

La Се Nd Eu Dy Er Yb Lu

; Рисунок 6.17. Нормализованные к хондриту концентрации редкоземельных элемен
тов для расплава, образующегося при равновесном плавлении гипотетического гра

натового лерцолита. Цифры на диаграмме -  степень плавления (F). По Winter (2001), 
с небольшими изменениями.



Нормализованные значения (в г/т), 
используемые при построении многокомпонентных диаграмм, 

и порядок расположения элементов

Таблица 6.3

Примодальная (первичная) 
мантия Хондрит

MORB 
нормализо

ванные значения
эле

менты
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

Cs 0.019 0.017 0.023 0.018 0.012 0.188

Rb 0.860 0.650 0.810 0.635 0.550 0.350 1.880 0.350 2.320 2.00 1.00
Ва 7.560 6.900 6.990 5.100 6.900 3.600 3.800 2.410 20.00 12.00
Th 0.096 0.094 0.084 0.064 0.042 0.040 0.050 0.029 0.20 0.20
и 0.027 0.026 0.021 0.018 0.013 0.008
К 252.0 230.0 260.0 240.0 180 120 850 120 0.15(%) 0.15(%)

Та 0.043 0.040 0.041 0.040 0.020 0.022 0.020 0.014 0.18 0.17

Nb 0.620 0.900 0.713 0.560 0.350 0.560 0.350 0.246 3.50 2.50

La 0.716 0.630 0.708 0.531 0.329 0.328 0.315 0.237 3.00

Се 1.900 1.833 1.436 0.865 0.865 0.813 0.612 10.00 10.00

Sr 23.00 28.00 21.10 17.80 11.80 10.50 11.00 7.260 120 136

Nd 1.290 1.366 1.067 0.630 0.597 0.467 8.00

Р 90.40 92.00 46.00 500 46.00 1220 0.12(%) 0.12(%)
Hf 0.350 0.35 0.309 0.270 0.200 0.190 2.40 2.50

Zr 11.00 11.00 11.20 8.300 6.840 9.000 5.600 3.870 90.00 88.00

Sm 0.385 0.38 0.444 0.347 0.203 0.203 0.192 0.153 3.30

Ti 1200 1300 1300 1280 960 620 610 620 445 1.50(%) 1.50(%)
Tb 0.099 0.108 0.087 0.052 0.71

Y 4.870 4.600 4.550 3.400 2.00 2.000 2.000 1.570 30.00 35.00
Pb 0.071 0.120 2.470
Tm 0.034
Yb 0.220 3.40 3.50
Eu 1.20
Lu
Sc 40.00
V
Mn
Fc
Cr 250.0 290
Co
Ni 138
По Rollinson (1993), с небольшими изменениями.
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определением точного типа используемого хондрита. Некоторые ис
следователи используют для нормализации средний хондрит, тогда 
как другие выбирают С1 хондрит, рассматривая его как лучший пред
ставитель среднего состава солнечной небулы. В настоящее время 
сложился определенный консенсус о предпочтительности использо
вания средних хондритовых значений.

Интерпретация REE трендов
Как экспериментальные данные, так и низкие содержания в гидро

термальную растворах, свидетельствуют о консервативном поведе
нии REE в присутствии магматического и гидротермального флюи
да. Но их нельзя рассматривать и как абсолютно инертные. Поэтому 
аналитические исследования измененных метасоматических или ме
таморфических пород следует проводить только для специализиро
ванных целей.

В слабоизмененных магматитах, распределение REE контролиру
ется химией элементов в магматическом источнике и равновесиями 
кристалл-расплав в ходе плавления и эволюции родоначальной магмы. 
Редкоземельные элементы чрезвычайно эффективны при реконструк
ции минералогического и химического составов плавящегося субстра
та, процессов преобразования расплавов при подъеме к поверхности.

Форма REE трендов дает качественную информацию о магмати
ческих процессах, прежде всего о составе магматического источни
ка и процессах плавления. Легкие лантаноиды более некогерентны 
по отношению к тяжелым, особенно в присутствии граната, но раз
личия валовых коэффициентов распределения не столь значительны, 
чтобы проявиться при фракционировании даже гранатовой ассоциа
ции. Поэтому крутой наклон трендов REE, высокие значения отно
шений (La/Yb)n и (Ce/Yb)n являются первым свидетельством низкой 
степени плавления гранатсодержащего вещества (рис. 6.17). Низкая 
степень плавления безгранатового лерцолита также приводит к обо
гащению легкими лантаноидами, но в меньшей степени и с плоским 
участком графика в диапазоне MREE-HREE (рис. 6.18).

Обогащение MREE по отношению к LREE и HREE полностью 
контролируется амфиболом (рис. 6.19). В риолитовых и андезитовых 
магмах эти элементы являются когерентными по отношению к ам
фиболу, с наиболее высокими коэффициентами распределения лан
таноидов, расположенных между Dy и Ег. Значения в этом элемент
ном диапазоне так велики, что при удалении 20-30% амфибола из рас-
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Рисунок 6.18. Рассчитанные REE тренды расплавов, образовавшихся в результа
те плавления мантийного лерцолита с варьирующей минеральной ассоциацией. 
По Winter (2001), с небольшими изменениями.

плава меняется форма трендов на нормализованных многокомпонент
ных диаграммах. Подобный эффект, хотя и в меньшей степени, мо
жет быть связан и с клинопироксеном, а также сфеном. Сфен является 
акцессорным минералом и его влияние может быть замаскировано 
другими более распространенными минеральными фазами.

Фракционирование легких REE по отношению к тяжелым мо
жет быть связано и с присутствием в магматической системе оливи
на, орто- и клинопироксена, для которых Кр5-' растет на порядок от La 
к Lu. Но в базальтовых и андезитовых расплавах все лантаноиды 
некогерентны к этим минералам и фракционируют только в неболь
шой степени. Наиболее сильное фракционирование HREE относи
тельно LREE наблюдается только в случае присутствия граната в си
стеме. Эффект менее ярко выражен, но все еще значительный, в кис
лых магмах. Наряду с гранатом, фракционирование легких и тяже
лых REE в кислых расплавах может быть связано с амфиболом, хотя 
и в меньшей степени.

В кислых магмах возможно значительное влияние акцессорных 
минеральных фаз, таких как сфен, циркон, апатит и монацит, несмо-
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La Ce Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Рисунок 6.19. Коэффициенты рас
пределения редкоземельных эле
ментов для типичных минералов ба
зальтовых расплавов. По Rollinson 
(1993), с небольшими изменениями.

тря на то, что они присутствуют в небольших количествах. Циркон 
дает эффект схожий с гранатовым, выводя из расплава HREE. Сфен 
и апатит фракционируют MREE, монацит -  LREE.

Европиевая аномалия, как положительная, так и отрицательная, 
характерная черта некоторых типов магматических пород, численно 
выражается отношением нормализованных концентраций Ей к значе
нию, интерполированному из нормализованных значений рядом рас
положенных Sm и Gd.

Eu* = (Smn + Gdn)/2.
Как отмечалось ранее, эта аномалия является индикатором, как 

активности кислорода, так и присутствия плагиоклаза в системе. 
Поскольку плагиоклаз не стабилен в мантийных породах, Еи-аномалия 
базитовых магм связана преимущественно с процессами плагиокла- 
зового фракционирования. В кислых коровых расплавах относитель

131



ные концентрации Eu могут контролировать также присутствием 
плагиоклаза, в меньшей степени амфибола, клинопироксена, сфена 
и граната в источнике.

Кристаллизационная дифференциация типичной минеральной ас
социации базитовых магм (Ol, Срх, Орх) приводит к росту концен
трации всего спектра редкоземельных элементов, незначительно ме
няя форму трендов. На рис. 6.20 показано распределение REE и Hf 
в четвертичных вулканитах о. Кунашир, Курильской островной дуги. 
Hf является элементом индикатором участия субдукционного осадка 
в магмогенезисе (Мартынов и др., 2010) и такие расширенные графи
ки REE дают дополнительную информацию при исследовании остро- 
водужных систем.

Субпараллельные тренды распределения элементов в различных 
по составу лавах в. Тятя (о. Кунашир) свидетельствуют об их проис
хождении в результате кристаллизационной дифференциации одной 
родоначальной магмы. Происхождение фронтальных лав, скорее все
го, связано с плавлением деплетированного источника. Об этом сви
детельствует низкие (меньше единицы) отношения LREE/HREE, 
которые невозможно получить в результате плавления хондритовой 
мантии или процессов кристаллизационного фракционирования ман
тийных расплавов.

Группа крупноионных литофильных элементов (LILE), T h u U
Эти элементы отличаются крайне низкими валовыми коэффици

ентами распределения минерал-расплав, но их петрогенетическое 
значение заключается в особом поведении в присутствии флюидной 
фазы. Большие по размерам ионы предпочтительнее фракциониру-
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Рисунок 6.20. Нормализован
ное к хондриту распределе
ние редкоземельных элемен
тов и Hf в четвертичных лавах 
Курильской островной дуги. 
По Мартынов и др. (2010). 
1 ,2 -о . Кунашир фронтальная 
зона (1) и в. Тятя (2).
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ются во флюид по сравнению с имеющими сходные валовые коэф
фициенты распределения, небольшими высокозарядными катионами 
(HFSE). Эта особенность особенно важна при изучении островодуж- 
ных вулканических серий.

Зоны субдукции являются наиболее сложными геохимическими си
стемами, где, в магмогенезисе основных лав которых наряду с верхней 
мантией, значительную роль играют субдукционные компоненты. Сре
ди последних, в настоящее время выделяют: (1) флюд, образованный 
в результате дегидратации метасоматически переработанной океани
ческой коры и осадка, и (2) расплав, происхождение которого связано 
с плавлением погружающейся океанической коры или осадка. LIL эле
менты, Th и U являются дискриминантами этих источников.

Индикаторами флюидного субдукционного компонента в насто
ящее время считаются относительные концентрации Ва, U, Cs, Sr, 
а также РЬ (например, Jhonson, Plank, 1999).

Осадочный материал, субдуцирующий под континентальную пли
ту, обогащен терригенной составляющей с высокими содержаниями 
кремнезема, щелочей, но низкими магния и железа. Добавление осад
ка даже в количестве 0.7% (по весу) в плавящийся мантийный перидо
тит существенно обогащает последний некогерентными элементами.

Роль осадочного субдукционного компонента в островодужном 
магмогенезе диагностируется рядом независимых геологических 
и геохимических признаков:

а) отчетливой корреляцией содержания ряда ключевых некоге
рентных элементов в магмах от объема осадка, поглощаемого в глу
боководном желобе (Plank, Langmuir, 1993);

б) высоким содержанием в лавах короткоживущего (tlA -1 .5  млн. лет) 
космогенного изотопа 10Ве (Morris et al., 1990). Поскольку данный 
изотоп накапливается только в верхних слоях осадочного материала, 
этот факт, кроме всего прочего, указывает на погружение поверхност
ных осадков на глубину (~ 100 км) генерации расплавов. В тоже вре
мя необходимо отметить, что индикаторная роль 10Ве во многом зави
сит и от геодинамических факторов. При преобладании сжимающих 
напряжений в зоне взаимодействия литосферных плит, верхний слой 
океанического осадка может срываться и накапливаться в аккрецион
ной призме. Кроме того, 10Ве распадается, если скорость субдукции 
невелика и время достижения осадком зоны магмогенерации превы
шает 10 млн. лет;

в) особенностью поведения изотопов РЬ, формирующих на ди
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аграммах тренды, совпадающими с линиями смешения базальтов 
срединно-океанических хребтов (MORE) с океаническим осадком 
(Woodhead, 1989 и др.).

Микроэлементными индикаторами осадочного компонента в маг- 
могенезисе являются Се и Th. В окислительных условиях Се может 
переходить из трехвалентного состояния в четырехвалентное, форми
руя Се4+. Как следствие, глубинные океанические осадки показывают 
аномально низкие концентрации этого элемента по сравнению с дру
гими лантаноидами, формируя, так называемую, Се аномалию. Такая 
аномалия иногда отмечается в лавах, например, Марианской острово- 
дужной системы (Elliot et al., 1997 и др.).

Одним из наиболее надежных индикаторов роли осадочного ком
понента в магмогенезисе является Th, немобильный в водной флюи
де, с умеренным обогащением в морских осадках. Поскольку в остро- 
водужных лавах чаще всего наблюдается отчетливая корреляция со
держания тория с Nb, Та, LREE и другими элементами, также немо
бильными во флюидной фазе, то предполагается преобладающая роль 
расплава осадочного происхождения в переносе и этих элементов. 
Экспериментальные данные по дегидратации и плавлению океаниче
ского осадка (Jhonson, Plank, 1999) подтверждают такое заключение.

Примеры диаграмм, позволяющих отличить флюидный субдукци- 
онный компонент и расплав, связанный с плавлением осадка, приведе
ны на рис. 6.21 и 6.22. Отчетливо видно более значительная роль оса
дочного материала в магмогенезисе северных Курильских островов.

Группа высокозарядных катионов (HFSE)
Магматический источник считается деплетированным если он ис

пытал процесс предшествующего плавления. Геохимическими при
знаками такого события являются низкие концентрации некогерент
ных элементов и низкие отношения более некогерентного элемен
та к менее некогерентному. Например, уменьшение Rb/Sr и Nd/Sm 
отношений в процессе плавления со временем приводят к низкому 
87Sr/86Sr, но высокому 143Nd/l44Nd (Elliot, 2003).

В субдукционных геодинамических обстановках все вышепере
численные геохимические признаки могут маскироваться добавле
нием «обогащенного» материала флюидного или осадочного про
исхождения. Поэтому, в работе (Woodhead et al., 1993) было предло
жено использовать для этих целей высокозарядные катионы (HFSE), 
с крайне низкими коэффициентами распределения минерал-
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Рисунок 6.21. Отношения Ва/Th, U/Th, Cs/Th и Th/Yb в четвертичных вулканитах 
Курильской островной дуги. По Мартынов и др. (2010), с небольшими упрощениями. 
l - 3 - о .  Кунашир: фронтальная (1) и тыловая (2) зоны, в. Тятя (3); 4, 5 -  о. Итуруп: 
фронтальная (4) и тыловая (5) зоны; 6 -  в. Брат Чирпоев. На рисунке также показа
ны средние составы осадков, субдуцирующих под Курильский (Кит) и Камчатский 
(К ат) сегменты островной дуги (Plank, Langmuir, 1998). АОС -  измененная океани
ческая кора.

расплав, немобильных в водном флюиде, с относительно низкими 
концентрациями в океанических осадках по сравнению с другими 
элементами, имеющими сходные валовые коэффициенты распре
деления. Наряду с концентрациями, часто применяются отноше
ния, прежде всего Nb/Ta и Zr/Hf (Pearce, Parkinson, 1993; Davidson, 
1996 и др.). Nb и Та, Zr и Hf имеют одинаковые валентности, прак
тически идентичные ионные радиусы, а, следовательно, не фрак
ционируют между собой в процессах кристаллизационной диффе
ренциации. Nb и Та, например, имеют сходные валовые коэффици
енты распределения даже в сравнительно водных условиях, в при
сутствии высокомагнезиального амфибола (Tiepolo et al., 2000). Та
ким образом Nb/Ta и Zr/Hf в магматических расплавах сохраняют 
информацию о составе источника плавления .
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Рисунок 6.22. Диаграмма Yb-Th (г/т) для четвертичных лав. По Мартынов и др. 
(2010), с небольшими упрощениями.
1-10 -  см. рис. 6.21. На диаграмму вынесены рассчитанные составы флюидной фазы 
(700° С) и расплава (800° С), образованные соответственно при дегидратации и плав
ления осадков, субдуцирующихся под камчатский (Каш) и курильский (Кит) сегмен
ты Курило-Камчатской осгроводужной системы. Состав осадков по (Plank, Langmuir, 
1998); валовые коэффициенты распределения элементов в системе осадок/флюид 
и осадок/расплав (по Jhonson, Plank, 1999).
Вариации составов вулканитов южных Курил контролируется низкотемпературной 
флюидной фазой; северных -  расплавом, образовавшемся при плавлении субдукци- 
онного осадка.

Однако в реститовой минеральной ассоциации, в условиях близ
ких к фракционному плавлению, даже высоконекогерентные элемен
ты могут дифференцироваться друг относительно друга (Jhonson 
et a l, 1989; Elliot, 2003 и др.). Экспериментальные данные показыва
ют, например, что Nb является более некогерентным, по сравнению 
с Та (Green et al., 1989) и, следовательно, фракционное плавление 
должно приводить к появлению магматического рестита с Nb/Ta от
ношением меньше хондритового (~ 17) при низких концентрациях 
Nb. В результате повторного плавления рестита будут выплавляться 
более деплетированные магмы, с относительно низким Nb/Ta отно
шением.

Современные высокоточные анализы, выполненные ICP-MS мето
дом, способны уловить небольшие вариации Ta/Nb и Zr/Hf, позволя- 
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ющие, в свою очередь, оценить степень деплетации источника изуча
емой ассоциации пород предшедствующими магматическими собы
тиями.

На рис. 6.23 показаны вариации Ta/Nb и Zr/Hf отношений вдоль 
простирания Курильской островной дуги. Наблюдается закономерное 
их уменьшение в породах южных Курил, что свидетельствует о бо-

Рисунок 6.23. Вариации отношений Nb/Yb, Zr/Hf и 143Nd/144Nd в основных четвер
тичных лавах Курильской островной дуги. По Мартынов и др. (2010), с небольши
ми изменениями.
Номера по горизонтальной оси: 1 -  о. Кунашир; 2 -  о. Итуруп; 3 -  о-ва Черные Бра
тья и Броутона; 4 -  о-ва Симушир и Кетой; 5 -  о-ва Парамушир и Атласово. Залитые 
знаки -  тыловодужные вулканиты.
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лее деплетированном магматическом источнике этих пород (Марты
нов и др., 2010).

Наряду с высокозарядными катионами в качестве индикатора сте
пени деплетации источника часто используются тяжелые лантаноиды 
и Y. При отсутствии граната в реститовом парагенезисе, Yb является 
одним из наиболее консервативных элементов в субдукционных усло
виях (Pearce et al., 2005).

6.8. Дискриминантные диаграммы
Особенности распределения различных элементов, как когерент

ных, так и, особенно, некогерентных, позволяют идентифицировать 
геодинамиченские обстановки формирования древних магматиче
ских серий, геологические признаки которых могут быть выражены 
неявно из-за наложенных тектонических и метаморфических процес
сов. Пик создания дискриминантных диаграмм приходится на 70-80-е 
годы прошлого столетия, но только некоторые из них в полной мере 
отвечают современным задачам.

Многокомпонентные нормализованные диаграммы (спайдердиа- 
граммы) строятся на группировке элементов, некогерентных по от
ношению к минералогии мантийных перидотитов (01, Срх, Орх, Grt), 
и представляющих собой, по существу, модификацию REE много
компонентных диаграмм за счет увеличения числа элементов, пре
жде всего LIL и HFS. Такие диаграммы информативны, поскольку по
зволяют не только идентифицировать геодинамические обстановки 
формирования, но и получить представление о генезисе магматитов. 
Наряду с магматической геохимией, такого рода диаграммы применя
ются и в других областях геологии, например в седиментологии.

При изучении основных пород концентрации элементов нормали
зуются к первичной мантии, хондриту, или океаническому базальту 
(см. табл. 6.3). Различные типы нормализации несколько отличают
ся порядком расположения элементов и используются для различных 
целей. Ниже мы остановимся на диаграммах, с нормализацией эле
ментов к N-MORB. Порядок их расположения вдоль оси абсцисс тра
диционно эмпирический, с закономерным возрастанием степени не- 
когерентности к левому краю диаграммы.

Принципы интерпретации многокомпонентных диаграмм луч
ше всего рассмотреть на сравнительно простом типе, предложенном 
в 1983 году Дж. Пирсом (Pearce, 1983). Интерпретация диаграммы 
базируется на двух параметрах -  ионном потенциале (ионный заряд/
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/ионный радиус) и валовых коэффициентах распределения элемен
тов в системе расплав-гранатовый лерцолит. Ионный потенциал ис
пользуется как мера мобильности элементов в магматическом флю
иде. Элементы с низким (менее 3) и высоким (более 12) ионным по
тенциалом (Sr, К, Rb, Ва) рассматриваются как подвижные во флю
идной фазе и располагаются в левой части диаграммы. Элементы 
с ионным потенциалом 3-12, считаются немобильными (консерва
тивными) и располагаются в центральной и правой части диаграммы 
в порядке увеличения значение валового коэффициента распределения.

Поскольку все элементы, используемые при построении диаграмм, 
некогерентны, фракционная кристаллизация и парциальное плавле
ние существенно не меняют форму графиков. Они остаются субпа- 
раллельными, смещаясь по вертикальной оси при изменении степе
ни плавления или фракционирования. Отклонение тренда от прямой 
линии наблюдается только для Yb и Y, элементов входящих в струк
туру граната. Поэтому, обогащенные MORB, например, могут быть 
результатом 50% фракционирования расплава, близкого по составу 
к океаническому толеиту (рис. 6.24а).

Рассмотрим для начала графики базальтов внутриокеанических 
островных дуг, наиболее простых, развивающихся на океанической 
литосфере, что исключает существенное влияние коровой контамина
ции (рис. 6.25). Толеитовые базальты таких островных дуг отличают
ся низкими нормализованными концентрациями всех некогерентных 
элементов за исключением мобильных во флюидной фазе. Согласно 
Дж. Пирсу, концентрации консервативных элементов (рис. 6.256) ха
рактеризуют состав мантийного источника, в данном случае более де- 
плетированного по отношению к источнику типа MORB. Повышен
ные, по сравнению с MORB, содержания Sr, К, Rb, Ва, Th рассматри
ваются как вклад субдукционного компонента в магмогенезис. Состав 
последнего можно оценить по площади заштрихованной области:

С\ь- = С\УС1т*100%, (6.40)
где C‘sb -  концентрация элемента i в субдукционном компоненте; 
С'т -  рассчитанная концентрация компонента i в расплаве при плавле
нии без добавления субдукционного компонета; C'sm -  концентрации 
элемента в образце. Значения C‘sb. и С'т берутся из графиков. Напри
мер для калия CKsb = 0.575/0.9х 100 = 64%.

Для когерентных элементов типа стронция и титана расчеты очень 
приблизительны, поскольку данный базальтовый образец мог испы-

139



10

порода
MORB

0.1

Фракционная кристаллизация

E-MORB

типичные толетовые MORB

п р и м и в н ы е  MORB

&CN

Sr К Rb Ва Th Та Nb Се Р Zr Hf Sm Т1 Y Yb

10

порода
MORB

0.1

Парциальное плавление

толеитовы MORB

hsp

Sr К Rb Ba Th Та Nb Ce P Zr Hf Sm Ti Y Yb

Рисунок 6.24. Расчетные графики изменения концентраций элементов при фракци
онной кристаллизации типичного толеитового MORB (а) и парциального плавления 
шпинелевого (sp) и гранатового (gr) лерцолитов (б). По Pearce (1983), с небольшими 
изменениями.
lsp, lgr -  низкая степень плавления; hsp, hg,. -  высокая степень плавления.
Форма графиков распределения практически не меняется в процессе кристаллизаци
онной дифференциации и парциального плавления. Изменение минеральной ассоци
ации влияет только на Yb и Y -  элементы с высоким коэффициентом распределения 
гранат-расплав.

тать кристаллизационную историю отличную от MORB.
Известково-щелочные базальты океанических островных дуг 

(рис. 6.26) обогащены не только мобильными элементами, но также 
Се, Р и Sm, что интерпретируется как результат плавления субдуциру- 
ющей плиты и/или осадка.

Учитывая все вышеизложенное, автор предположил, что в толеи- 
товых и известково-щелочных базальтах внутриокеанических остров-
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Рисунок 6.25. Пример расчета состава субдукционного компонента для толеитов 
океанических островных дуг. По Pearce (1983), с небольшими изменениями.

ных дуг содержания таких элементов, как Sr, К, Ва, Th, Се, Р, Sm опре
деляются, в основном, субдукционным компонентом, а Та, Nb, Hf, Zr, 
Ti, Y, Yb -  надсубдукционным мантийным клином.

На рис. 6.27 показаны графики распределения элементов во вну
триплатных базальтах, которые отличаются от островодужных обо
гащением всеми некогерентными элементами. Причем формы графи
ков для базальтов океанических и континентальных областей близ
ки между собой, что свидетельствует о сходном составе мантий
ной части субконтинентальной и океанической литосфер. В отличие
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Фиджи
Новые Гебриды 

-о Марианы
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Рисунок 6.26. Пример расчета состава субдукционного компонента для известково
щелочных базальтов океанических островных дуг. По Pearce (1983), с небольшими 
изменениями.

от островодужных обстановок, крупноионные литофильные элемен
ты, а также элементы с более высоким валовым коэффициентами рас
пределения, расположенные в правой стороне диаграммы (Hf-Yb), 
показывают низкие нормализованные концентрации. Предполагает
ся, что концентрации Yb и Y контролируются MORB-источником, 
тогда как содержания остальных микроэлементов -  более обогащен
ным внутриплитным источником.
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Рисунок 6.27. Пример расчета состава внутриплитного компонента для внутриплит- 
ных базальтов. По Pearce (1983), с небольшими изменениями.

Прежде чем перейти к геохимии базальтов активных континен
тальных окраин необходимо рассмотреть роль коровой контаминации. 
Это достаточно сложная проблема, поскольку состав возможных кон- 
таминантов может значительно варьировать. Но для базальтов влияние 
этого фактора не должно быть значительным. Например, если первич
ная базальтовая магма содержала 48 масс. % Si02, то после контамина
ции кислым материалом коры она должна быть андезитовой.

При интерпретации тренда известково-щелочных базальтов актив
ных континентальных окраин предполагалось влияние на их проис
хождение одновременно как субдукционного, так и внутриплитно-
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го компонентов. Высокие концентрации Та и Nb по отношению к Zr 
и Hf, а двух последних элементов к Yb и Y (рис.6.28), свидетельствуют 
о вкладе в магмогенезис мантии, обогащенной некогерентными эле
ментами. Эта мантия приводит к дополнительному обогащению, так 
называемыми, субдукционными элементами -  Sr, К, Rb, Ва, Th, Се, 
иногда Sm и R Расчет вклада субдукционного компонента в данном 
случае выглядит следующим образом:

1. через Yb и Y проводят линию параллельно субгоризонтальному 
тренду MORB. Концентрации элементов ниже этой линии контроли
руются мантией MORB типа;

2. вторую линию, плавную кривую, проводят через элементы, 
не входящие в группу субдукционных (Та, Nb, Zr, Hf, Ti, Yb и Y),
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ное разделение субдукционного компонента на низкотемпературный 
(флюид) и высокотемпературный (расплав) (рис. 6.29).

Микроэлементы располагаются традиционно с возрастанием ва
лового коэффициента распределения по отношению к типичной ман
тийной минеральной ассоциации слева направо. Концентрации нор
мализуются к N-MORB, а затем к нормализованной концентрации Yb 
в данном образце. При отсутствии граната в источнике (субдукцион- 
ные магмы сравнительно малоглубинные, формируются в области 
стабильность шпинелевой глиноземистой фазы) Yb может рассма
триваться как один из наиболее «консервативный» немобильный эле
мент. Значения нормализованных содержаний Nb, Та, Nd-Yb, соеди
няются плавной линии, которая определяет вклад первичной надсуб- 
дукционной мантии, до ее метасоматической переработки субдукци- 
онными компонентами. Линия, проведенная через нормализованные 
концентрации Nd, Pr, Се, La, U, Th, Rb, рассматривается как верхняя 
граница глубинного высокотемпературного компонента, представ
ленного расплавом или надкритическим флюидом, способным пере
носить ряд «консервативных» элементов. Концентрации Ва, К, Pb, Sr 
определяют влияние малоглубинного субдукционного компонента.

Бинарные и тройные дискриминантные диаграммы
Для построения рассмотренных выше многокомпонентных 

диаграмм требуются аналитические данные по многим элементам. 
Аналогичную задачу часто решают с использованием простых би
нарных или тройных диаграмм с оконтуренными полями магматитов 
современных геодинамических обстановок. При геодинамической 
систематике древних вулканических толщ опираются на принцип 
актуализма, который не всегда может быть справедлив. Например, 
в архее, мантия была более горячей и, поэтому, распределение микро
элементов при ее плавлении могло быть иным.

Дискриминантные диаграммы для базальтовых пород позволя
ют выделять три основные геодинамические обстановки -  MORB, 
внутриплатные и островодужные, но область перекрытия различных 
полей может быть значительной.

Ниже, в качестве примера, рассмотрены только несколько дискри
минантных диаграмм, хорошо себя зарекомендовавших и наиболее 
часто используемые исследователями.

Диаграмма Ti-V (Sharvais, 1982)
Ti и V -  два переходных металла, расположенные рядом в пери
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одической таблице, но ведущих себя по-разному в магматических 
процессах. Коэффициент распределения V для таких минералов как 
ортопироксен, клинопироксен и магнетит, варьирует на несколько 
порядков в зависимости активности кислорода. Это связано с тем, 
что этот элемент может находиться в виде V3+ в восстановительной 
обстановке и V4+ и V5+ -  в окислительной. В противоположность 
этому, Ti существует только в четырехвалентном состоянии (Ti4+). 
Таким образом, вариации концентраций V по отношению к Ti могут 
рассматриваться как мера активности кислорода в магматической 
системе, определяющей особенности кристаллизационного процес
са. Этот параметр, в свою очередь, связан с геодинамической обста
новкой магматизма и может быть использован в качестве дискрими
нанта. Кроме того, Ti и V являются немобильными при гидротер
мальных и метаморфических (вплоть до высоких ступенях) преоб
разованиях магматических пород.

MORB характеризуются Ti/V отношением 20-50, океаниче
ские внутриплитные базальты -  50-100, островодужные основные 
лавы -  10-20 (рис. 6.30). Базальты активных континентальных окра
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Рисунок 6.30. Дискриминантная диаграмма Ti-V для основных лав о. Кунашира. 
По Shervais (1982), поля по Мартынов и др. (2004).
HAW -  внутриплитные базальты Гавайских островов; IA -  островодужные основные 
лавы; ACM -  активных континентальных окраин.
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ин, в происхождении которых, как предполагал Дж. Пирс (Pearce, 
1983) большую роль играл внутриплитный магматический источник, 
формируют компактное поле между полями островодужных и вну- 
триплитных лав. Низкое Ti/V отношение в островодужных базальтах 
подтверждает существующее представление о высокой активности 
кислорода при их формировании. Ванадий в четырех- (V4+) и пятива
лентном (V5+) состояниях, в отличие от титана не входит в магнетит 
и ведет себя как некогерентный элемент.

Диаграммы Ba-La и La-Th (Gill, 1981)
Эти диаграммы (рис. 6.31, 6.32) используют хорошо известную за

кономерность обогащения островодужных магм Th и Ва по отноше
нию к «инертному» La. Они позволяют достаточно надежно выде
лять вулканические породы, связанные с зонами субдукции, но поля 
MORB и внутриплитных лав в значительной степени перекрываются.

Диаграмма Ni-Co (Мартынов, 1983)
Диаграмма (рис. 6.33), построенная на соотношении двух коге

рентных элементов, позволяет достаточно надежно отличать субдук-

Рисунок 6.31. Дискриминантная диаграмма Ba-La (Gill, 1981) для основных лав 
о. Кунашира.
N-MORB и Е-MORB -  нормальный и обогащенный типы базальтов срединно
океанических хребтов.
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Рисунок 6.32. Дискриминантная диаграмма Th-La (Gill, 1981) для основных лав 
о. Кунашира.

Со (г/т)

Рисунок 6.33. Дискриминантная диаграмма Ni-Co (Мартынов, 1982) для базальто
вых пород.
Поля базальтов: внутриплитных Гавайских островов (HAW); островодужных (IA); 
активных континентальных окраин (ACM). В качестве примера нанесены составы 
основных пород маастрихт-датского возраста Восточного Сихотэ-Алиня (Мартынов 
и др., 2007).
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ционные базальты островных дуг и активных континентальных окра
ин, MORB и OIB. Первые две геодинамические обстановки не раз
личимы на большинстве дискриминантных диаграммах, использую
щих соотношения мобильных (LILE, Th, U) и немобильных элемен
тов. Низкие концентрации и низкие отношения Ni и Со в островодуж- 
ных базальтах позволяет предполагать либо интенсивное фракциони
рование ранних оливиновых вкрапленников, либо присутствие оли
вина в реститовой минеральной ассоциации плавящегося субстрата.

Диаграмма Th-Hf-Ta (Wood, 1980)
Дискриминантная диаграмма (рис. 6.34) основана на немобильно- 

сти HFSE в субдукционных условиях. Для того чтобы расширить дис
криминантные поля, концентрации элементов (в г/т) наносятся в ко
ординатах Th, Hf/З, Та. Все три элемента присутствуют в очень низ
ких концентрациях и требуют использования точных аналитических 
методов, таких как ICP-MS, для решения геодинамических вопро
сов. В тех случаях, когда анализы Hf и Та отсутствуют, но выполне-

Hf/3

Рисунок 6.34. Диаграмма Th-Hf-Ta для базальтов (Wood, 1980).
Поля: А -  N-MORB; В -  Е-MORB; С -  щелочные внутриплитные базальты; D -  остро- 
водужные лавы. В качестве иллюстрации на диаграмму вынесены составы основных 
вулканитов Курильской островной дуги (Мартынов и др., 2004).
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ны измерения Zr и Nb, концентрации H f можно рассчитать из отно
шения Zr/Hf = 39, а концентрации Та из отношения Nb/Ta = 16 (Wood 
et al., 1979). Хотя следует отметить, что эти отношения характеризуют 
N-MORB и могут быть иные для более деплетированных источников. 
Положительной стороной данной диаграммы являются возможность 
ее использования: (1) как для базальтов, так и для риолитов и (2) рас
познавания различных типов MORB.

Существует неопределенность, касающаяся мобильности Th в из
мененных породах. Поэтому, при интерпретации информации следу
ет исключать из выборки породы, содержащие большие участки из
мененного вулканического стекла. Определенные сложности могут 
быть связаны и с породами, испытавшими фракционную дифферен
циацию. Магнетит концентрирует в большей степени Та, чем Hf и Th, 
поэтому аккумуляция этого минерала сдвигает остаточный расплав 
по направлению к Та углу диаграммы.

Диаграмма Th/Yb-Ta/Yb (Pearce, 1983)
Эта диаграмма (рис. 6.35) базируется на некогерентном поведении 

четырех элементов и обогащении Th субдукционных лав. Th и Та бо
лее некогерентны по отношению к Yb и возрастание Th/Yb и Ta/Yb

Рисунок 6.35. Диаграмма Th/Yb-Ta/Yb (по Pearce, 1983), поля (по Мартынов и др., 
2004).
В качестве иллюстрации на диаграмме показаны составы кайнозойских базальтов 
юго-западной части Приморья (Мартынов и др., 2004).
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отношений отражает увеличение степени обогащения магматическо
го источника. Можно предполагать, например, что базальты, форми
рующиеся в пределах активных континентальных окраин, выплавля
лись из более обогащенного источника, по сравнению с их острово- 
дужными аналогами, что согласуется с результатами анализа других 
микроэлементов.

Смещение фигуративных точек базальтов островных дуг и актив
ных окраин континентов в область более высокого Th/Yb отноше
ния является следствием особого поведения тория в субдукционных 
условиях.



Г л а в а  7  

Р а д и о г е н н ы е  и з о т о п ы

Радиогенные изотопы используются в геохимии для решения двух 
основных задач: (1) определение возраста пород и минералов и (2) 
идентификации геологических процессов и источников. Первое на
правление относится к геохронологии, второе -  к изотопной геологии.

В первой части этой главы кратко рассмотрены основные принци
пы изотопной геохронологии и вопросы интерпретации геохроноло
гических результатов; во второй -  использование радиогенных изо
топов для решений вопросов магмогенезиса. Последнее направление 
является наиболее быстро развивающимся в настоящее время, позво
ляющее получать информацию о глубинных уровнях Земли, ранее 
описываемых только на основании геофизических данных. Резуль
таты изотопных исследований привели к важным выводам о приро
де континентальной коры и мантии и помогают создать комплексную 
физико-химическую модель глубинного строения нашей планеты.

7.1. Радиогенные изотопы в геохронологии
Внутреннее строение атомов. Систематика ядер
Строение атомов описывается числом протонов (Z) и нейтронов 

(N) в ядре. Число протонов соответствует атомному номеру, который 
также указывает на число орбитальных электронов. Сумма протонов 
и нейтронов называется массовым числом (А) = Z + N. Запись 6С 
означает, что данный атом или нуклид является атомом углерода 
с числом протонов в ядре 6 и общим числом нуклонов 14. Число ней
тронов, следовательно, равно 14 -  6 = 8. Поскольку Z является ха
рактеристикой элемента, подстрочное значение (в нашем случае 6) 
повторяет символ элемента (в нашем случае С) и часто опускается.

Определим теперь что такое изотопы. Изотопы -  это атомы, 
имеющие одинаковое значение Z, но различное значение N  (рис. 7.1). 
Таким образом, изотопы характеризуются одинаковым зарядом, 
а, следовательно, строением электронных оболочек. Это атомы одно
го химического элемента, обладающие практически одинаковыми хи
мическими свойствами. Различия между ними связаны только с вели
чиной массы.

В качестве геохимических индикаторов чаще всего используются 
изотопы Н, С, О, S, К, Аг, Rb, Sr, U, Pb, Th, Sm и Nd, но с развитием 
аналитических исследований в исследования вовлекаются новые изо
топные системы.
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Рисунок 7.1. Участок диаграммы нуклидов. Каждый квадрат представляет отдель
ный нуклид, который описывается числом протонов (Z) и нейтронов (N), составляю
щих его ядро. Нуклиды, располагающиеся в вертикальных рядах диаграммы, называ
ются изотонами. Изобары имеют одно и тоже число А, но различные N и Z. По Фор 
(1989), с небольшими изменениями.

Нуклиды, располагающиеся в вертикальных рядах диаграммы, на
зываются изотонами. Они имеют одинаковое значение N, но различ
ное Z и, следовательно, являются атомами различных элементов.

Атомы с одинаковыми значениями А, но различными Z и N называ
ются изобарами. Они также являются атомами различных элементов. 

Стабильность ядер и распространенность изотопов 
Можно предполагать, что стабильность ядер связана с распростра

ненностью элементов в природе. Только 260 из 1700 известных ну
клидов стабильны и, следовательно, ядерная стабильность является 
скорее исключением, чем правилом Стабильными являются атомы 
с примерно равными числами N и Z.

Изотопы разделяются на стабильные и радиоактивные. Стабиль
ные изотопы не меняются во времени. Радиоактивные -  нестабиль
ны и переходят в другие нуклиды в результате радиоактивного рас
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пада с испусканием альфа (атомы гелия), либо бета частиц (электро
ны), гамма излучением, выделением значительной энергии. Началь
ный нестабильный изотоп часто называют родительским (parent), 
а тот, который получается в результате радиоактивного распада, 
дочерним (daughter). Дочерние изотопы, образующиеся в результате 
радиоактивного распада, называются радиогенными изотопами.

Распад радиоактивных изотопов происходит не мгновенно, 
а с определенной скоростью, которая зависит от стабильности атома 
и специфична для каждого нуклида.

Изотопные отношения элементов могут меняться в результате 
фракционирования по массе, если сами элементы достаточно легкие. 
Для тяжелых изотопов этот эффект не существенен.

Геохронологические методы исследования
Использование радиогенных изотопов в геохронологии связано 

с особенностями вариаций изотопных отношений во времени. Отно
шения элементов, включающие радиоактивные нуклиды, отражают 
потерю определенного количества нестабильных изотопов в резуль
тате радиоактивного распада. Отношения радиогенных изотопов бо
лее комплексные, поскольку они зависят от отношений родительских 
и дочерних атомов, которые обычно являются результатом химиче
ского фракционирования на этапах протекания ранних магматиче
ских процессов.

Допустим, что некоторый родительский элемент (Р) содержит изо
топ, который распадается на дочерний элемент (D), имеющий 4 изо
топа, один из которых (D*), является радиогенным. Предположим, 
что спустя некоторое время половина нестабильного изотопа Р распа
дается до радиогенного изотопа D*. Ясно, что чем больше содержа
ние родительского изотопа Р в образце, тем будет большим процент 
дочернего изотопа D* в группе изотопов D. Кроме того, чем меньше D 
содержится в оригинальном образце, тем большим будет эффект до
бавления фиксированного количества D*. Другими словами, добав
ление 100 грамм D* будет иметь сравнительно небольшой эффект на 
изотопные отношения миллиона грамм ранее существовавших D ато
мов. Но если первоначальные содержание D было 10 грамм, то эф
фект радиоактивного распада будет гораздо более заметным.

Предположим, что мы имеем дело с твердой породой, характе
ризующейся равными количествами Rb и Sr (рис. 7.2). В результа
те 10% парциального плавления (F = 0.1), образуется расплав, содер-
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Рисунок 7.2. Изменение кон
центраций Rb и Sr со степе
нью плавления. Rb как более 
некогерентный элемент нака
пливается в первых порци
ях расплава, приводя к более 
высокому Rb/Sr отношению. 
По Winter (2001), с неболь
шими изменениями.

жание Rb в котором будет в несколько раз превышать содержание Sr 
из-за разницы валовых коэффициентов распределения двух элементов. 
Такой процесс называется химическим фракционированием. С тече
нием времени 87Rb распадается до 87Sr. Если эти 10% расплава быстро 
кристаллизуются с небольшими шансами дальнейшего фракциониро
вания между Rb и Sr, то 87Sr, полученный в результате распада боль
шого количества Rb, в дальнейшем станет причиной относительно 
высокого содержания стронция в вулканической породе. Теперь до
пустим, что после сравнительно короткого интервала времени, в ре
зультате более высокой степени плавления (F = 0.5) образуется дру
гая порция магмы. Она будет содержать значительно меньше Rb, что, 
по истечению определенного количества времени, приведет к образо
ванию меньшего количества 87Sr.

В соответствии с теорией радиоактивного распада, скорость рас
пада нестабильного родительского изотопа в образце в любой период 
времени (t) пропорциональна количеству родительских атомов. Мате
матически это выражается уравнением:

-dN/dt ос N, или -dN/dt = X.N, (7)

где N -  число родительских атомов, t -  время и dN/dt -  скорость ради
оактивного распада. X -  константа пропорциональности, называюща
яся постоянной распада. Последняя, является эмпирической величи- 
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ной, характеризующей ту или иную изотопную систему. Выражение 
(7) можно переписать в виде:

где N0 -  первоначальное количество атомов радиоактивного нукли
да, а N -  его количество после определенного периода времени t. 
Поскольку в любой момент времени t скорость распада пропорцио
нальна количеству оставшихся атомов родительского изотопа, то за 
фиксированный временной интервал распадается постоянное коли
чество атомов. Следовательно, половина нестабильных атомов в об
разце распадется в течение определенного временного интервала, 
а другая половина -  в другой интервал времени той же продолжи
тельности. Мы можем определить период полураспада (Т1/2), как отре
зок времени, необходимый для распада половины нестабильных ато
мов. Если мы начнем с N0 нестабильных атомов, то после периода по
лураспада останется 1/2N0, после двух периодов -  1/4N0 и т.д. Мы мо
жем ввести Т|/2 в уравнение (7.1), чтобы найти взаимоотношение меж- 
ду Т1/2 и X.

оактивного родительского изотопа в настоящее время (N) и перво
начальное количество родительских атомов на момент образования 
данной породы (N0), то, используя уравнение (7.2), можем, рассчи
тать время t или возраст породы, под которым понимается количество 
лет, прошедшее с начала процесса радиоактивного распада. Основная 
проблема заключается в том, что мы можем измерить только N -  коли
чество атомов в породе на данный момент времени. Для определения 
N0 необходимо добавить в расчетное уравнение количество дочернего 
радиогенного изотопа D*. Поскольку:

N/N0 = e-Xl, (7.1)

1/2N0 = N0 e-XT. 2 

1/2 = е-и ,=

D* = N0 -  N,
заменяя N0 выражением (D*+N) в уравнении (7.2), получив: 

D* = NeXt -  N = N(eXt -  1).

(7-3)

(7.4)
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Таким образом, чтобы определить возраст породы, необходимо 
знать количество оставшегося родительского радиоактивного изото
па, количество дочернего радиогенного изотопа, полученного в ре
зультате распада, и X. Самая трудная задача -  выделение радиогенного 
дочернего изотопа из общего количества данного нуклида в породе.

Большинство радиометрических методов используются только для 
определенных временных интервалов. Их применение ограничивает
ся аналитической точностью и статистической значимостью. Нижний 
возрастной предел связан с трудностями определения малых коли
честв дочерних радиогенных изотопов и пригодностью уравнения ра
диоактивного распада для таких небольших количеств. Для понима
ния статистических проблем рассмотрим следующий пример (Winter, 
2001). Начнем с 108 количеств родительских атомов с периодом полу
распада равным 100 лет. В этом случае статистически разумно пред
положить, что после 100 лет останется 5*107 атомов. Если, с другой 
стороны, мы имеем дело только с 2 родительскими атомами, то мы 
не можем быть уверенными, что только один атом сохраниться после 
100 лет протекания радиоактивного процесса. Нам необходимо иметь 
дело со статистически значимыми количествами и, следовательно, 
с определенным критическим числом дочерних изотопов.

Верхний предел определения возраста связан с такой же пробле
мой, но только для родительских изотопов. Возьмем в качестве при
мера метод возрастных датировок с использованием изотопа ,4С. 
Поскольку время полураспада 14С составляет 5 730 лет, то только 
очень небольшое количество ,4С должно остаться в образце после 
100 000 лет протекания процесса. Следовательно, использование это
го метода ограничено голоценом и он пригоден, в основном, только 
для археологических исследований.

Из-за вариаций скоростей распада, концентраций элементов и ста
бильности дочерних изотопов, применение той или иной изотопной 
системы в геохронологии зависит от возраста и состава пород.

К—Ar метод датирования
Этот метод продолжает оставаться одним из наиболее широко ис

пользуемых в геологии, хотя из-за высокой подвижности калия интер
претация результатов представляет определенную проблему.

Калий имеет три природных изотопа: ]99К -  с распространенностью 
93.2581%, -  с распространенность 0.01167% и \'9К -  с распро-

40 астраненностью 6.7302%». Изотопный состав аргона -  пАг (99.60%),
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*Ar -  (0,063%), *Лг -  (0,337%).
Распад природного Л̂К  происходит разветвленным путем с обра

зованием 40Са и 40 Аг:
40Аг*+40Са* = 40К(е;л -  1), (7.5)

где Я полная ветвь распада радиогенного калия, которая принимается 
равной 5.543*1010 год-1.

Накопление атомов радиогенного 40Аг в калийсодержащей породе 
или минерале происходит в соответствии с уравнением:

40Аг* = Хэз/Х40К (eXt -  1), (7.6)
где Хэ.з (электронный захват) относится к ветви распада 40К до 4(|Са.

Общее число атомов40Аг равно:
40 Аг = 40 Аг + 40 Аг*. (7.7)

Конечное уравнение для К-A r распада будет выглядеть следую
щим образом:

40Аг = 40Ar. + (XJX) 40K(eXt -  1). (7.8)

Предполагается, что в момент образования порода или минерал 
не содержали 40Аг, т.е. Аг = 0. Такое предположение вполне оправда
но, поскольку Аг является инертным газом и должен уходить из систе
мы на магматическом этапе формирования пород. С течением време
ни, однако, в результате радиоактивного распада, отношение 40Аг*/40К 
будет постепенно расти.

Чтобы произвести датирование минерала или породы необходимо 
измерить концентрацию калия, количество накопленного радиоген
ного 40Аг и вычислить возраст по уравнению (7.8).

Привлекательной стороной этого метода является то, что необхо
димо проанализировать только один образец для получения значе
ний 40Аг и 40К  и, следовательно, определения возраста. По этой причи
не К-A r метод является очень популярным и широко используемым. 
Но существуют и ряд сложностей. Удаление аргона из системы явля
ется комплексным процессом. В медленно остывающих интрузивных 
телах, например, этот инертный газ может оставаться в расплаве и по
сле начала кристаллизации. Температура, ниже которой каждый кон
кретный минерал перестает освобождать Аг, называется блокирую
щей температурой для этого минерала. Если весь 40Аг быстро удаля
ется из системы вскоре после формирования магматической породы 
и в дальнейшем не реализуется или не добавляется, и если не привно
сится или выносится 40К, то расчет К-A r возраста по уравнению (7.8)
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должен аккуратно измерять время прошедшее после кристалли
зации породы. Однако и К, и Аг являются высокомобильными эле
ментами и метаморфические реакции могут существенно нарушать 
закрытость системы (рис. 7.3).

Расстояние от контакта, м

Рисунок 7.3. Влияние тер
мальных реакций контактово
го метаморфизма на К-A r да
тировки. Видно, что наибо
лее устойчивым к термально
му воздействию является ро
говая обманка. По Фор (1989), 
с небольшими изменениями.

Значения блокирующей температуры варьирует для различных 
минералов. Для амфибола она близка к 600° С, для слюд -  к 300° С, 
для апатита ниже 100° С. Таким образом взаимоотношение порода- 
возраст не является простым и надежным процессом. Но это не зна
чит, что мы должны отказываться от этого метода. Наоборот, К-Аг 
датирование с использованием уравнения (7.8) может быть надеж
ным инструментом изучения некоторых типов пород, например, не- 
метаморфизованных вулканитов. Кроме того, если на основе изуче
ния иной изотопной системы получен надежный возраст, то К-Ar  зна
чения для данной породы могут дать дополнительную информацию, 
например о возрасте последних метаморфических событий, привед
ших к удалению аргона.

40А г-39Аг метод
Развитием К-Ar  метода датирования является 40Аг-39Аг метод, соз

данный для уменьшения негативного влияния процессов возможно
го удаления аргона из системы. В этом методе для анализа исполь
зуют калийсодержащие минералы, такие как слюды или амфиболы.
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Их помещают в ядерный реактор, где в результате бомбандировки 
нейтронами некоторое количество нерадиоактивного 39К превраща
ется в 39Аг. Затем образец ступенчато нагревают в вакууме, опреде
ляя отношение 40Аг/39Аг на каждом шаге процесса. Поскольку содер
жание 39Аг пропорционально 39К, а 39К пропорционален первоначаль
ному 40К', то 40Аг/39Аг отношение может быть использовано для расче
та значения 40Аг/40К и, следовательно, возраста породы или минерала.

В геологических ситуациях аргон удаляется по-разному из раз
личных кристаллографических позиций минералов, легче из одних 
и сложнее из других. Кроме того, он может диффундировать из вну
тренних частей кристаллов к их граням прежде чем релизоваться из 
междерновых границ.

Rb-Sr -  метод определения возрастов
Rb-Sr изотопная система является одной из наиболее популярной 

при решении ряда петрологических проблем, включая возрастное 
датирование.

Rb имеет 2 природных изотопа -  85Rb и 87Rb с распространенно
стью соответственно 72.1654 % и 27.8346%. Его средняя атомная мас
са равна 85.8346 а.е.м.

Радиоактивный 87Rb распадается с образованием радиогенного 87Sr 
с испусканием р частиц (X = 1.42*10 и л ег1)-

Rb -  щелочной метал группы IA, включающей также Li, Na, Cs. 
Его ионный радиус (1.48 А) близок к радиусу иона калия (1.33 А), что 
позволяет ему замещать калий в слюдах и калиевом полевом шпате.

Sr -  щелочноземельный элемент группы IIA, включающей так
же Be, Mg, Са, Ва. Ионный радиус Sr (1.13 А) несколько больше чем 
Са (0.99 А), но он может замещать последний в кальцийсодержащих 
минералах -  плагиоклазе, апатите и др. Способность Sr замещать 
кальций ограничена тем, что он занимает только 8-ю координацию, 
тогда как кальций из-за меньшего размера -  как 6-ю, так и 8-ю. Sr2+ 
способен замещать калий в калишпате, но для сохранения электро
нейтральности, этот процесс должен сопровождаться компенсирую
щим замещением Si4+ на А13+.

Sr имеет 4 природных изотопа 88Sr, 87Sr, 86Sr, 84Sr со средним содер
жанием в природных образцах 10:0.7:1:0.07.

Поскольку 87Sr присутствует во всех стронцийсодержащих

1 Изотопы не фракционируют по массе при формировании минерала, а 39К 
находился в минерале со времени его образования.
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минералах, его количество в каждой конкретно взятой породе отража
ет сумму первичного содержания и концентрации радиогенного S7Sr, 
образовавшегося в результате радиоактивного распада 87Rb за изме
ряемый временной период. Таким образом, анализ отдельно взятого 
образца не может дать возрастную датировку из-за проблемы разде
ления радиогенного и нерадиогенного компонента дочернего изото
па. Эта проблема является общей для всех изотопных систем, за ис
ключением К-Ar. Последнюю можно рассматривать как уникальную 
в том смысле, что дочерний изотоп представляет собой инертный газ, 
способный уходить из породы или расплава в результате термальных 
или магматических событий, перенастраивая, таким образом, геоло
гические часы. Для других изотопных систем преодолеть трудности 
разделения радиогенного и нерадиогенного компонентов дочернего 
изотопа позволяет изохронный метод. Он основан на анализе несколь
ких образцов комагматичных пород или минералов. В качестве нор
мализующего значения используется стабильный изотоп данного эле
мента, содержание которого не меняется со временем. Для стронци
евой системы таким изотопом является S6Sr, который нерадиогенный 
и нерадиоактивный и, следовательно, его содержание в породе оста
ется постоянным. Следовательно, современное значение 87Sr/86Sr 
отношения в образце является суммой первоначального (87Sr/86Sr)i 
отношения на момент кристаллизации породы и количества радио
генного 87Sr, образовавшегося в результате радиоактивного распада. 
Последнюю величину можно определить, зная концентрацию Rb 
в данном образце и время, прошедшее со времени кристаллизации 
магматической породы.

Расчет изохрон. Рассмотрим серию магматических пород, образо
вавшуюся в результате фракционной кристаллизации одного родона
чального расплава или фракционного плавления общего гомогенно
го источника (рис. 7.4). Как уже отмечалось, рубидий и стронций ве
дут себя по-разному в магматических системах. Плагиоклаз, который 
может концентрировать Sr, более распространен в магматических по
родах по сравнению с минералами, концентрирующими Rb. Поэтому 
при фракционной кристаллизации основных магм Sr ведет себя как 
когерентный элемент, a Rb, как высоконекогерентный, накапливаю
щийся в остаточной жидкости.

Общее число S7Sr в породе, «закрытой» на протяжении t лет, может 
быть описано уравнением:

87Sr = 87Sr + 87Rb (ем -  1), (7.9)
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Рисунок 7.4. Схематическая Rb-Sr изохронная диаграмма, показывающая изотоп
ную эволюцию во времени трех образцов пород или минералов (а, Ь, с) с различными 
Rb/Sr отношениями после их удаления из гомогенного источника в начальный пери
од времени равный t(). По Winter (2001), с небольшими изменениями.

где 87Sr -  количество, измеренное в образце, 87Sr; -  количество ато
мов на время формирования данного образца, X -  постоянная распа
да, равная 1.42*10 " л ег1. Поскольку точные измерения абсолютных 
концентраций изотопов в настоящее время связаны с большими труд
ностями, определяют изотопные отношения, используя в качестве де
лителя стабильный изотоп 86Sr, не вовлеченный в радиоактивный рас
пад.

В этом случае уравнение (7.9) будет выглядеть следующим 
образом:

(87Sr/86Sr) = (87Sr/86Sr); + (87Rb/86Sr) (с'-‘ -  1). (7.10)
Для значений I t  меньше чем 0.1, eAt — 1 ~ Л-t. Следовательно, урав

нение (7.10) для возрастного интервала менее 80 млрд. лет, значитель
но большего, чем возраст земных пород, можно переписать в виде:

(87Sr/86Sr) = (87Sr/86Sr), + (87Rb/86Sr) It. (7.11)
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Отношения концентраций изотопов измеряются на масс- 
спектрометре, оставляя t и (87Sr/86Sr)j как неизвестные параметры. 
Поскольку уравнение (7.11) является уравнением прямой линии 
(у = b + тх ), возраст и начальные соотношения радиогенных изото
пов могут быть расчитаны при нанесении на диаграмму (87Sr/86Sr) -  
(87Rb/86Sr) серии генетически родственных образцов или минералов 
(рис. 7.4). Возраст рассчитывается по уравнению:

t = 1/А.(наклон + 1), (7.12)
где t и X -  соответственно возраст и постоянная распада.

Допустим, что в результате практически одновременного магма
тического процесса, например кристаллизационной дифференциа
ции или парциального плавления гомогенного источника, образова
лись породы с различными содержаниями Rb (рис. 7.4). Напомним 
(рис. 7.2), что при варьирующем значении F (фракция плавления или 
кристаллизационной дифференциации), мы можем получить распла
вы с различым Rb/Sr отношением.

В момент образования магматической серии отношение 87Sr/86Sr 
в них будет одинаковым, поскольку два изотопа стронция не фрацио- 
нируют между собой ни химически, ни по массе. Но через определен
ный временной интервал ситуация меняется. Породы, содержащие 
больше рубидия, накапливают больше радиогенного 87Sr. Концентра
ция 87Rb при этом уменьшается, тогда как 87Sr -  увеличивается. Сле
довательно, три точки а, Ь, с будут сдвигаться, формируя на время t, 
новую серию точек а,, Ьр сг Поскольку время распада Rb постоянно, 
все три точки продолжают оставаться на одной линии, но уже с поло
жительным наклоном. Такая линия называется изохроной и дает нам 
два типа информации. Во-первых, по уравнению (7.12), зная наклон, 
равный Xt, и X мы можем рассчитать возраст породы (t, - 10) на момент 
времени tr Во-вторых, линия, соединяющая три точки на время t,, 
может быть экстраполирована на нулевое значение 87Rb. Поскольку 
при 87Rb = 0 новые атомы 87Sr не образуются, то изохрона пересека
ет в этой точке первоначальное (87Sr/86Sr); отношение для всех трех 
пород, соответствующее изотопному составу общего магматическо
го источника.

В течение следующего временного интервала (t2) все три образца 
формируют новый линейный тренд с более крутым наклоном. Зная 
наклон, мы можем рассчитать возраст (t2—10), а путем экстраполяции 
тренда к значению 87Rb -  начальное изотопное отношение (^Sr/^Si},
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которое будет равно таковому, рассчитанному для времени t,.
Теоретически требуется только два образца, чтобы построить изо- 

хрону, но корректно использовать, по меньшей мере, три широко 
разнесенные между собой точки, поскольку степень их совпадения 
с прямой линией является индикатором точности результата.

На рис. 7.5 в качестве примера показана изохрона, построенная 
из анализа образцов породы и роговой обманки плутона Игл Крик 
мезозойского батолита Сьерра Невада, Калифорния. Данные ло
жатся на хороший линейный тренд, наклоном 0.00127. Зная наклон 
тренда, используя уравнение (7.12), получаем возраст, который ра
вен отношению наклон/2. = 0.00127/1.4* 1011 = 91 млн. лет. Пересе
чение изохроны дает первичное изотопное отношение (x7Sr/86Sr);, ко
торое является важным петрогенетическим индикатором. Причина 
этого становится ясной, если мы рассмотрим рис. 7.6, который ил
люстрирует упрошенную модель длительной эволюции изотопов Sr 
в верхней мантии, начиная с примодальной (первоначальной) Земли 
(4.6 млрд. лет назад). 87Sr/86Sr отношение в мантии в это время было 
близко к 0.699, которое получено в результате экстрополяции совре
менных изотопных отношений в хондритовых метеоритах. На началь
ном этапе 87Sr/86Sr отношение в мантийном веществе медленно росло 
в результате распада небольшого количества 87Rb, следуя возрастаю

87Rb/86Sr
Рисунок 7.5. Rb Sr изохронна для пород плутона Игл-Пик, батолит Сьерра-Невада, 
Калифорния. Залитые знаки -  анализ валового состава пород, открытые кружки -  
амфиболов. По Winter (2001), с небольшими изменениями.
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щему тренду на рис. 7.6. Rb/Sr отношение в примодальной мантии 
так же предполагается близкое к хондритовому (0.027). Если в даль
нейшем, на каком-то отрезке времени, например 2.7 млрд. лет, верх
няя мантия испытала парциальное плавление с удалением распла
вов, сформировавших континентальную кору, то Rb будет преимуще
ственно концентрироваться в новообразованной коре, поскольку сте
пень его некогерентности приблизительно равна степени некогерент- 
ности калия. На рис. 7.6 показан результат гипотетического эпизода 
плавления, произошедшего 2.7 млрд. лет назад. После этого события 
возрастание 87Sr/86Sr отношения в мантии будет следовать еще более 
пологому тренду из-за селективного удаления Rb. В противополож
ность этому, породы коры будут формировать изотопный тренд со зна
чительно более крутым наклоном, поскольку Rb, ранее находившийся 
в огромном мантийном резервуаре, в значительной степени сконцен
трировался в меньшей по объему сиалической коре. «Коровый» тренд 
на диаграмме построен из допущения, что во вновь образованной 
коре Rb/Sr отношение было равным 0.15. Экстраполируя значение 
87Sr/86Sr в первоначальной мантии к настоящему времени, получаем 
значение 0.704, соответствующее соотношению стронциевых изото
пов, которое должно быть в участках примодальной мантии, если они 
еще сохранились.

Хотя на рис. 7.6 формирование коры рассматривается как еди
новременный акт, скорее всего это был длительный процесс много
актного плавления мантийного вещества. В результате должна была 
сформироваться серия субпараллельных трендов, а мантийный тренд 
иметь более сложную конфигурацию. Но конечное значение 87Sr/86Sr 
отношение в мантии будет в любом случае близко к таковому, пока
занному на рис. 7.6, поскольку содержание Rb в мантйном резервуа
ре очень низкое. Современное значение 87Sr/86Sr отношение в верхней 
мантии оценивается как 0.703. В коре оно должно быть значительно 
выше и определяться Rb/Sr отношением и возрастом пород. Чем бо
лее высокое содержание Rb и чем более древний возраст, тем выше 
будет 87Sr/86Sr отношение.

Возникает вопрос, насколько полезно (87Sr/86Sr); (начальное) от
ношение. Дело в том, что зная его, мы можем оценить происхожде
ние магматической породы, является ли она дериватом мантии или 
континентальной коры. Если начальное отношение в породах (кор
ректированное на возраст путем экстрополяции к S7Rb = 0) меньше 
чем 0.706, то мы можем предполагать мантийное происхождение. 
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t, млрд. лет

Рисунок 7.6. Оценка изотопной эволюции Rb и Sr в верхней мантии Земли, допуская 
широкомасштабное плавление с формированием гранитной континентальной коры 
во временной отрезок 2.7 млрд. лет. По Rollinson (1993), с небольшими изменениями.

Это значение действительно и при небольшой возможной негомоген- 
ности мантии. Если начальное значение выше 0.706, источником по
род, скорее всего, являлось вещество с более высоким Rb/Sr отноше
нием (кора). Другое объяснение высоких стронциевых отношений 
в изученных образцах может заключаться в контаминации мантий
ных расплавов коровым веществом (с высоким Rb/Sr) при подъеме 
к поверхности. Например, относительно высокое (0.7076) начальное 
(87Sr/86Sr)i отношение в породах плутона Игл Крик, расположенного 
в пределах блока с мощной протерозойской континентальной корой, 
скорее всего, связано с ассимиляционными процессами.

Еще раз отметим, что очень низкие начальные значения 87Sr/86Sr яв
ляются следствием выноса Rb из участка мантии, интенсивно расплав
ленного при формировании континентальной коры. Прогрессивно бо
лее высокие отношения указывают на вклад обогащенного Rb источни
ка, возможно древней коры с высокими концентрациями К и Rb.

Sm-Nd система
Поскольку Sm и Nd относятся к группе легких редкоземельных 

элементов (LREE), они являются некогерентными и имеют тенден
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цию предпочтительного концентрирования в расплавах. Nd, с более 
низким атомным номером, отличается и более низким валовым ко
эффициентом распределения (более некогерентен) и, следовательно, 
Sm/Nd отношение в расплавах, образованных в результате парциаль
ного плавления или кристаллизационной дифференциации, должно 
уменьшаться.

Среди многочисленных изотопов Sm и Nd только два связаны с ра
диоактивным распадом. l47Sm превращается в l43Nd в результате выде
ления альфа-частицы с X = 6.54*10 12 лег1. Уравнение изохроны, ана
логичное (7.11), может быть получено с использованием в качестве 
знаменателя нерадиогенного изотопа 144Nd:

143Nd/l44Nd = (l43Nd/l44Nd)i + 147Sm/144Nd Xt. (7.13)

Замена выражение (eXt -  1) на Xt возможна для временного интер
вала менее 1.5*10]2 лет. Поскольку Sm и Nd в периодической таблице 
разделены только одним элементом (Pm, прометий), который к тому 
же не встречается в природе, фракционирование между ними мини
мальное и изучение Sm-Nd системы требует черезвычайно точных 
и аккуратных аналитических исследований.

На рис. 7.7. показан пример Sm-Nd изохроны, полученной 
при анализе вулканитов архейского возраста южной Африки. Данные

147S m /144Nd

Рисунок 7.7. Соотношение Sm и Nd изотопов в ультраосновных и кислых вулканитах 
архейских массивов южной Африки. Рассчитанный возраст равен 3.540 млрд. лет ±30 
млн. лет. По Winter (2001), с небольшими изменениями.
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ложатся на хороший линейный тренд с наклоном 0.02135, который 
соответствует возрасту 3.54 млрд. лет. Пересечение с вертикальной 
осью дает начальное отношение (143Nd/144Nd)j равное 0.50809.

Рис. 7.8 аналогичен рис. 7.6 и показывает возможную эволюцию 
l43N d / ,4‘!N d  отношения в верхней мантии в процессе эволюции Земли. 
Значение CHUR (chondrite uniform reservoir) оценивается на основа
нии данных по среднему составу хондритового метеорита (DePaolo, 
Wasserburg, 1976) и допущения, что Земля являлась закрытой си
стемой на всем временном интервале ее существования. Поскольку 
,44Nd не является радиогенным изотопом, его содержание постоянно 
во времени. По мере того, как 147Sm распадается до 143Nd, отноше
ние 143Nd/,44Nd в мантии постепенно растет. Линия эволюции CHUR 
рассчитывается по уравнению 7.13, принимая современное значение 
l43Nd/144Nd в хондрите равное 0.512638, a l47Sm/,44Nd -  0.1967. Исходя 
из этих данных, линия эволюция валового состава Земли описывает
ся уравнением 0.0512628 -  0.1967(eXl-  1).

В качестве следующего шага, рассмотрим процесс массового пар
циального плавления мантии, произошедшего около 3 млрд. лет тому 
назад и сформировавшего континентальную кору (точка а на рис 7.8).

Время (млрд. лет)

Рисунок 7.8. Предполагаемая эволюция земной верхней мантии, при допущении 
ее интенсивного плавления или обогащения около 3 млрд. лет назад. По Winter (2001), 
с небольшими изменениями.
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Обогащенные и деплетированные порции мантии ведут себя про
тивоположно тому, что наблюдается в Rb-Sr изотопной системе 
(рис. 7.6). Эволюция деплетированной мантии приводит к значениям 
l43Nd/l44Nd более высоким, чем эволюция обогащенных расплавов или 
обогащенных участков мантии. Как отмечалось ранее, это связано 
с преимущественным удалением Nd по сравнению с Sm при парци
альном плавлении с возрастанием Sm/Nd отношения в рестите. Бо
лее высокое Sm/Nd отношение с течением времени приводит к на
коплению большего количества радиогенного 143Nd и, как следствие, 
возрастанию l43Nd/144Nd в результате распада 147Sm. Обогащенному 
тренду соответствует эволюция базальтовых магм и участков мантии, 
обогащенных метасоматическими или магматическими событиями, 
например, внедрением базальтовых выплавок из нижних мантийных 
горизонтов.

Естественно, что мантийные базальтовые расплавы и мантия бу
дут иметь в начальный период времени одинаковое (l43Nd/l44Nd)j отно
шение, поскольку изотопы тяжелого элемента Nd, не фракционирует 
по массе в процессах плавления или кристаллизации.

(l43Nd/l44Nd)CHUR j =

= (>«Nd/‘44Nd)CHUR_  -  (147Sm/l44Nd)CHUR сегоя11я (eXt -  1) (7.14)
Поскольку различия в изотопных отношениях Nd небольшие, в ра

боте (DePaolo, Wasserburg, 1976) было предложено использовать тер
мин е (эпсилон) для выражения степени обогащения Nd.

8,d = ('43Nd/>44Nd/I‘CHUR -  1) *10000, (7.15)
где I’CHUR представляет собой отношение l43Nd/l44Nd в CHUR на время 
(t) формирования породы.

Положительная величина eNd указывает на деплетированный ис
точник (более высокое 143Nd), а негативное -  на обогащенный по от
ношению к CHUR стандарту, скорректированному на время в со
ответствии с трендом эволюции CHUR (рис. 7.8). Следовательно, 
положительные значения в проанализированных образцах указы
вают на образование первичных магм из деплетированного мантий
ного источника, а негативные eNd -  из обогащенного мантийного или 
корового источника.

В качестве примера рассмотрим базальт, полученный в резуль
тате плавления деплетированной мантии в точке Ь, соответствую
щей 500 млн. лет тому назад. Изотопный состав этой обогащенной
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породы эволюционирует вдоль тренда, помеченного словом «ба
зальт» (рис. 7.8). Если мы проанализируем несколько образцов с раз
личными Sm/Nd отношениями, то мы можем определить возраст 
и (l43Nd/l44Nd)i для данной базальтовой породы (точка Ь). Можно затем 
сравнить эти данные с Гсник на время формирования базальта (точка с 
на эволюционной линии CHUR). Используя уравнение (7.14) вычис
ляем = (0.515/0.512 -  1)*104 = 5.86, которое является положитель
ным, что подтверждает нашу модель формирования породы из депле
тированного источника.

(I43Nd/,44Nd)i для вулканитов Южной Африки (рис. 7.7), вычис
ленное по пересечению линией регрессии оси у, равно 0.50809. Гснш 
на время 3.54 млрд. лет (0.508031) может быть рассчитано по урав
нению (7.14) путем подстановки t = 3.54 1 09 в уравнение (7.15). В ре
зультате получаем eNd = [(0.50809/0.508031) -1 ]*  10000 = 1.16, что сви
детельствует о слегка деплетированном мантийном источнике.

U-Th-Pb система
Уран-торий-свинцовая система является более комплексной 

по сравнению с Rb-Sr и Sm-Nd, поскольку представлена тремя ради
оактивными изотопами (238U, 235U, 232Th) и тремя радиогенными изото
пами свинца (206РЬ, 207РЬ, 208РЬ). 204РЬ является нерадиогенным. U, Th 
и РЬ относятся к некогерентным элементам, концентрирующимися 
в ранних порциях расплава и, в дальнейшем, в коре преимуществен
но континентального типа. В дополнение к первичным концентраци
ям, изотопный состав свинца в породах является функцией трех реак
ций распада U и Th с образованием РЬ:

238U 206РЬ (к = 1.5512 * 10-10 год-1) (7.16 )

235U 207Pb (X = 9.8485 * 10-10 год-1) (7.17 )

232T h  208P b  (X = 4 9475 * ю -u Г О д -1 )  (7.18 )

Каждая из этих систем может рассматриваться отдельно с исполь
зованием стандартного изохронного метода. В качестве альтернати
вы, уравнения (7.16) и (7.17) описываются совместно. На (рис. 7.9а) 
показана эволюция 206РЬ и 207РЬ в гипотетических докембрийских по
родах в течение первых 2.5 млрд. лет. Если радиогенные 206РЬ (206РЬ*) 
и 207РЬ (207РЬ*) эволюционируют совместно в соответствии с уравне
ниями (7.16) и (7.17), их отношения, нормализованные к родитель
ским изотопам, будут следовать кривой, называющейся конкордия. 
Из-за меньшей постоянной распада, реакция с 235U происходит бы-
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Рисунок 7.9. Диаграмма, иллюстрирующая развитие свинцовой системы в породах 
с возрастом 3.5 млрд. лет с единичным эпизодом потери свинца. По Winter (2001), 
с небольшими изменениями.

сгрее и поэтому отношение 24?Pb*/235U всегда будет больше чем 
20<5Pb*/238U. Разница будет расти с течением времени, приводя к харак
терной выпуклой форме конкордии (рис. 7.9а).

Предположим, что после эволюции в течение 2.5 млрд. лет опре
деленный объем породы претерпел внешнее воздействие, в резуль
тате которого некоторое количество РЬ, подвижного элемента, было 
удалено из системы. Это может быть связанно с плавлением или тер
мальным преобразованием вулканической породы в результате ме
таморфизма или инфильтрации флюида, предпочтительнее концен
трирующего LIL элементы, включая РЬ. Поскольку изотопы свин
ца достаточно тяжелые и не фракционируют по массе, в результате 
таких событий степень их деплетации будет пропорциональна кон
центрациям. В результате Pb-изотопная система смещается от точки 
2.5 млрд. лет к первоначальному состоянию вдоль линии, называемой 
дискордией (рис. 7.9).

Допустим, что мы имеем дело с четырьмя различными порода
ми или четырьмя различными зернами U-Pb содержащих цирконов 
в одной породе. Если один образец или зерно не деплетировано тер
мальным событием, то его фигуративная точка остается на конкордии, 
тогда как три других образца смещаются в три разные точки вдоль 
дискордии. После события деплетации, система продолжает эволю
ционировать еще 1 млрд. лет (рис. 7.96). Недеплетированная порода 
или зерно циркона продолжает двигаться по конкордии до точки, со
ответствующей возрасту 3.5 млрд. лет. Остальные три образца следу
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ют своим собственным конкордиям от начальных точек 2.5 млрд. лет 
на дискордии. После 1 млрд. лет они формируют новую дискордию. 
Последняя пересекает конкордию в двух точках. Первая соответству
ет возрасту системы (3.5 млрд. лет). Второе пересечение определяет 
время деплетирующего события (1 млрд. лет).

На рис.7.10 показана диаграмма для трех зерен циркона из ар
хейских гнейсов Миннесоты. Три анализа формируют хорошо выра
женный линейный тренд дискордии, который пересекает конкордию 
в точках соответствующих времени 3.55 млрд. лет (U-Pb возраст гра
нита) и 1.85 млрд. лет (возраст геологического эпизода потери свинца).

Анализ зерна циркона на свинцовую изотопию представляет со
бой достаточно сложную аналитическую процедуру. Циркон с раз
личной геологической историей может быть найден в одном образ
це породы и может быть распознан по цвету и морфологии зерен. 
Агрегаты сходных цирконов могут быть проанализированы масс- 
спектрометрическим методом, если материала будет достаточно для 
анализа. В настоящее время для этой цели может быть использован 
ионный микрозонд, механизм работы которого сходен с электрон-

Рисунок 7.10. Диаграмма, показывающая отношение трех свинцовых изотопов 
в трех зернах циркона, выделенных из архейских гнейсов Миннесоты, США. 
По Winter (2001), с небольшими изменениями.
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ным микрозондом, но бомбардировка зерна происходит не электрона
ми, а пучком ионов кислорода. Ионы кислорода выбивают крохотный 
кратер в образце, посылая ионы анализируемого материала в масс- 
спектрометр. Ионный микрозонд позволяет получить данные из ми
кроскопической области кристалла циркона, так что индивидуальный 
кристалл остается пригодным к дальнейшему изучению даже если 
он зонален.

При интерпретации всех выше описанных систем, особое внима
ние необходимо обращать на признаки вторичных метаморфических 
или метасоматических процессов, которые могут привести к суще
ственным ошибкам результатов. Обычным критерием надежности 
петрологических выводов является хорошая аппроксимация получен
ных данных линейному тренду изохрон. Тем не менее, необходимо 
учитывать возможность появления ложной изохроны в результате на
ложения различных геологических событий, например при смешении 
расплавов или источников. Более детальное обсуждение этого вопро
са дано в работе (Фор, 1989 и др.).

Существует ряд других изотопных систем, включая Re-Os, Lu-Hf, 
К- Са, которые имеют большое значение для геохронологии, а неко
торые из них представляют собой хорошие генетические индикаторы.

7.2. Изотопная геология
Крайне малые различия масс любой пары радиогенных изотопов, 

используемых в геохимии, не позволяют им фракционировать друг 
относительно друга в системе кристалл-расплав. Следовательно, изо
топные отношения в магматической породе сохраняют характеристи
ки источника, что позволяет решать вопросы идентификации изотоп
ных резервуаров в коре и мантии, распознавание различных изотоп
ных компонентов, принимавших участие в образовании конкретной 
магматической серии.

Еще одной важной задачей изотопных исследований является изу
чение эволюции магматических источников. Огромное значение, на
пример, имеет понимание того, как и когда разные мантийные резерву
ары океанических базальтов получили свою изотопную идентичность.

Мантийные резервуары
Главной задачей изотопной геохимии является идентификация 

изотопных резервуаров в коре и мантии, что требует изучения как 
можно большего количества изотопных систем.

Это связано с тем, что элементы, используемые в изотопной ге
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ологии, варьируют по своим физическим и химическим свойствам
и, как следствие, существенно различаются чувствительностью 
к определенным геологическим процессам. Во-первых, родитель
ские и дочерние элементы могут, при определенных обстоятель
ствах, вести себя по-разному, фракционируя друг относительно друга. 
Это связано с вариациями степени некогерентности элементов, которая 
по отношению к мантийному минеральному парагенезису увеличива
ется в последовательности Rb > Th > U > Pb > (Nd, Hf) > (Sm, Sr, Lu). 
В таком же порядке уменьшается степень концентрации элементов 
в земной коре по отношению к мантии. Например, Rb предпочтитель
нее накапливается в коре по сравнению со Sr, Sm и Lu.

Различия в валовых коэффициентах распределения приводит к тому, 
что определенные пары родительских и дочерних элементов могут 
фракционировать между собой. В Rb-Sr системе, как было показано 
ранее, два элемента ведут себя различным образом в присутствии пла
гиоклаза или калиевых минералов. Ниже мы кратко рассмотрим свой
ства изотопных систем, данные по которым суммированы в табл. 7.

Sm и Nd изотопная система. Два редкоземельных элемента Sm 
и Nd близки по физическим и химическим характеристикам и, как 
следствие, практически не фракционируют между собой в континен
тальной коре при метаморфических или седиментационных процес
сах. Кроме того, эти элементы немобильны в гидротермальных усло
виях и, следовательно, их изотопные отношения отражают главным 
образом, состав магматического источника, реальную пропорцию 
пород или магм вовлеченных в петрологические процессы. Сход
ным поведением отличается Lu-Hf система, тогда как Rb-Sr, U-Pb 
и Th-Pb пары ведут себя иным образом.

Недостатком Sm-Nd системы является то, что при смешении ман
тийных расплавов даже с небольшим количеством корового материа
ла, роль мантийного источника практически не распознается. Анало
гичная картина наблюдается и в субдукционной обстановке, где во
влечение в магмогенезис первых процентов субдукционного осадка 
полностью маскирует мантийные изотопные метки.

Свинцовая изотопная система. Как отмечалось ранее, эта систе
ма более комплексная, поскольку образуются тремя различными ре
акциями распада и формирует нелинейные тренды на свинцовых изо
топных диаграммах. В общем случае U и РЬ сравнительно мобиль
ны в коровых и субдукционных процессах, особенно при взаимодей
ствии магмы с гидротермальными растворами, тогда как Th являет-
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Таблица 7.1
Изотопные характеристики коры и мантийных резервуаров 
(современные изотопные отношения показаны в скобках).

По Rollinson (1993).

р е з е р в у а р 87R b - 86Sr 147S m - l43Nd 2 3 8 |j  _  206p£j 235U - 207Pb 232T h  _ 2 0 8 p b

Верхняя
кора

Высокое Rb/Sr; 
высокое
87Sr/86Sr

Низкое Sm/Nd; 
низкое 

l43Nd/l44Nd 
(негативное 

значение 
эпсилон)

Высокое U/Pb; 
высокое 

206pb / 204pb

Высокое U/Pb; 
высокое 

207РЬ/204РЬ

Высокое Th/Pb; 
высокое 

208РЬ/204РЬ

Средняя
кора

Относительно 
высокое 

Rb/Sr (0.2-0.4); 
87Sr/86Sr =

= (0.72-0.74)

Более медленная 
Nd эволюция 
отношению 

к хондритовому 
источнику

U-деплети-
рованный;

низкое
206РЬ/204РЬ

U-деплети-
рованный;

низкое
206РЫ204РЬ

Ср. высокий 
Th; 

ср. высокое 
208РЬ/204РЬ

Нижняя
кора

Rb дсплстация; 
Rb/Sr <0.04; 

низкое 
87Sr/86Sr 

(0.702-0.705)

Сильная U
дсплстация;
очень НИКОС 
206рЬ /204рЬ

( ~ 14.0)

Сильная U 
деплетация; 
очень никое 
207РЬ/204РЬ 

14.7)

Сильная Th
дсплстация;
очень низкое 

208pb / 204pb

Субконтинентапьная литосфера
Архей 

От проте
розоя 
и до 

современ
ности

Низкое Rb/Sr; 
высокое Rb/Sr

Низкое Sm/Nd; 
низкое Sm/Nd

Источники океанических базальтов (Zindler and Hart, 1986)
Деплети-
рованная

мантия

Низкое Rb/Sr; 
низкое 

87Sr/86Sr

Высокое Sm/Nd; 
высокое 

l43Nd/l44Nd 
(положительное 

значение 
эпсилона)

Низкое U/Pb; 
низкое 

2°6РЬ/204РЬ 

(~ 17.2-17.7)

Низкое U/Pb; 
низкое 

207РЬ/204РЬ 
(-1 5 .4 )

Th/U =
= 2.4 ±  0.4;

низкое 
2°8рь/2°4рь 

(~ 37.2-37.4)

HIMU Низкое Rb/Sr; 
низкое 

87Sr/s«Sr 
(= 0.7029)

Промежуточное
Sm/Nd

(<0.51282)*

Высокое U/Pb; 
высокое 

206рЬ /204рЬ

(> 20.8)

Высокое U/Pb; 
высокое 

207РЬ/204РЬ

Высокое Th/Pb

Обогащенная мантия
EM I Низкое Rb/Sr; 

87Sr/86Sr =
= ±0.705

Низкое Sm/Nd; 
143Nd/l44N d<  

<0.5112*

Низкое U/Pb; 
2°брь/204рь = 
= (17.6-17.7)

Низкое U/Pb; 
207Pb/204Pb = 

= (15.46-15.49)

Низкое Th/Pb;
208pb / 204pb  =

= (38.0-38.2)
ЕМ II Высокое Rb/Sr; 

87Sr/86Sr > 
0.722

Низкое Sm/Nd; 
l43N d/l44Nd = 

= (0.511- 
0.5121)*

Высокое 207Pb/204Pb и 20,1 
при данном 206Pb/20

Pb/204Pb
4Pb

PREMA 87Sr/86Sr = 
= 0.7033

l43N d/144Nd = 
= 0.513 0*

2 ° 6 р ь /204р ь  =  

= (18.2-18.5)
Земля 

в целом
87Sr/86Sr = 
= 0.7052

l43Nd/l44Nd = 
= 0.51264* 
(= хондрит)

206pb / 204pb  =

= 18.4 ± 0 .3
2°7pb/204pb = 

= 15.58 ±0 .08
Th/U = 4.2;

208pb / 204pb  =

= 38.9 ± 0 .3
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ся практически нерастворимым элементом. U и РЬ относятся к груп
пе некогерентных элементов, хотя первый предпочтительнее входит 
в расплав. Два, получаемые из урана, радиогенных свинцовых изото
па, 206РЬ и 207РЬ, показывают контрастное поведение. На ранней исто
рии Земли, из-за более высокой скорости распада 235U, происходило 
более быстрое накопление 207РЬ по сравнению с 206РЬ. Следовательно, 
207РЬ можно рассматривать как более чувствительный индикатор древ
него источника или процесса. Однако в настоящее время содержания 
235U в мантии Земли в значительной степени истощены и схема ради
оактивного распада 2,8U является преобладающей. Содержание ради-

Таблица 7.2
Вариации изотопных отношений Sr, Nd и Pb 

в типичных разновидностях пород. По Rollinson (1993), с упрощениями.

Типы пород 87Sr/86Sr l43Nd/l44,Nd 2 06 p b / 204p b 207Pb/204Pb 2 ° 8 p b /2 0 4 p b

Преоблада
ющий

мантийный
компонент

MORB
0.70229-
0.70316
0.70240-
0.70256
0.70274-
0.70311

0.5130-
0.5132
0.5130-
0.5133
0.5130-
0.5131

18.28-18.5
17.98-18.5
17.31-18.5

15.45-15.53
15.44-15.51
15.43-15.56

37.2-38.0
37.6-38.0
37.1-38.7

DM
DM
DM

Ср. MORB 0.70280-
0.70334

0.51299-
0.5130

18.50-19.69 15.50-15.60 38.0-39.3 DM + PREMA

Базальты океанических островов
0.702720
0.705560
0.704410-
0.70651
0.705070
0.702818-
0.70309
0.702919-
0.703875
0.704400-
0.70505
0.703880-
0.70598
0.703170-
0.70412

0.512850
0.512650
0.512669-
0.512935
0.512312
0.512824-
0.512970
0.512606-
0.513095
0.512520-
0.51267
0.512498-
0.513062
0.512698-
0.513060

21.69
18.59

17.54
20.40-20.89
18.88-20.30
18.60-18.76
17.99-18.31
17.83-18.20

15.84
15.62

15.47
15.71-15.81
15.52-15.64
15.52-15.59 
15.48-15.59 
15.44-15.48

40.69
38.78

38.14
39.74-40.17
38.71-39.45
38.93-39.24
38.29-38.88
37.69-37.86

HIMU
EMU

EM I 
HIMU 
HIMU/EM 
EM (DURAL) 
EMI (DURAL)

Континентальные базальты больших объемов
Запад США 0.70351-

0.70689
0.51224-
0.512925
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Продолжение таблицы 7.2

Парана 0.70468-
0.71391

0.51221-
0.51278

Мантийные ксенолиты
Субконтинентальная литосфера
Шотландия 0.703200-

0.71410
0.510967-
0.512798

ЕМ I, ЕМ II

Восточный
Китай

0.702215-
0.704300

0.512491-
0.513585

DM, PREMA

Субокеаническая литосфера
Г авайи 0.703188-

0.704207
0.512924-
0.513100

Канарские
о-ва

0.702967-
0.703286

0.512856-
0.513017

Кергелен 0.704221-
0.705025

0.512647-
0.512816

Кимберлиты/лампроиты
3. Австралия 0.71066-

0.72008
0.51104-
0.51144

Ю. Африка 0.70280-
0.70691

0.51274-
0.51302

Вулканические породы, связанные с субдукцией
Молодые вулканические дуги
Филлипины 0.70356-

0.70476
18.27-18.47 15.49-15.64 38.32-38.83

Марианы 0.70332-
0.70378

0.512966-
0.513032

18.70-18.78 15.49-15.57 38.14-38.43

Ява 0.70504-
0.70576

18.70-18.72 15.63-15.65 38.91-38.96

Стромболи 0.70603-
0.70750

18.93-19.10 15.64-15.97 39.01-39.08

M Антиллы 0.70359-
0.70897

0.512120-
0.512978

19.17-19.93 15.67-15.85 38.85-39.75

Андезиты
Анды 0.70566-

0.70951
0.512223-
0.512556

Запад США 0.70386-
0.70500

0.512660-
0.512836

18.82-18.91 15.57-15.62 38.45-38.65

Верхняя кора
Ю. Британия 0.71463-

0.78662
0.511843-
0.512261

Молодые
гранитоиды

0.70400-
0.82131

0.511700-
0.51279

Докембрийск.
гранитоиды

0.70330-
0.8405

0.510660-
0.51210

Архейские 0.73307-
1.54807

0.510236-
0.510943

15.64-33.96 14.56-18.89 34.76-53.00
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Продолжение таблицы 7.2

Гсрцинскис граниты 17.60-19.79 15.48-15.72 38.00-39.14
(полевые шпаты)
Гранитоиды S-типа
Австралия 0.70940-

0.87933
0.510791-
0.511325

Малазия 0.73709-
0.81187

0.511480-
0.51163

Гранитоиды 1-типа
Австралия 0.70453-

0.80803
0.510842-
0.511657

Малазия 0.70676-
0.73006

0.511390-
0.51164

Современные пелагические осадки
Тихий океан 0.706900-

0.72253
16.72-19.17 15.57-15.75 38.43-39.19

Атлантика 0.709288-
0.723619

0.511646-
0.512065

18.61-19.01 15.68-15.74 38.93-39.19

Терригенные осадки
Амазонский
бассейн

0.714675-
0.722524

0.512033-
0.512266

Ю. Британия 0.711440-
0.78919

0.511816-
0.512259

Мезозойсие -  
Северное море

0.511435-
0.511954

Фанерозойские
французские
сланцы

0.511851-
0.512627

Архейские
мстаосадки

0.510418-
0.512214

огенного 20бРЬ, образующегося в результате радиоактивного распада, 
превышает таковое 207РЬ, увеличивая его индикаторную роль (табл. 7.2).

Различия в поведении изотопов свинца позволяет идентифициро
вать несколько изотопных резервуаров (табл. 7.1). Коровый источ
ник лучше всего распознается по данным изотопного состава ми
нералов, таких как полевой шпат, с характерными для них низкими 
U/Pb или Th/Pb отношениями, сохраняющими «первичные» РЬ изо
топные «метки» источника.

Rb—Sr изотопная система
Эта система характеризуется наиболее значительными отличия

ми в степени некогерентности родительских и дочерних элементов, 
что приводит к межэлементному химическому фракционированию. 
Одно из следствий такого фракционирования является экстремаль-
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ное накопление Rb в континентальной коре, с чем связана ускоренная 
эволюция стронция (см. рис. 7.6). В дальнейшем фракционирование 
Rb и Sr в коре могло происходить в результате ее переплавления, 
метаморфизма и седиментации, из-за накопления стронция в плагио
клазе, а рубидия -  в расплаве или флюидной фазе. При интерпрета
ции данных необходимо, кроме того, учитывать, что стронций в от
личие от Rb является сравнительно немобильным в гидротермальной 
обстановке и, следовательно, лучше отражает первоначальный вало
вый изотопный состав пород.

Современные представления об изотопных резервуарах Земли
Тэйлор с соавторами (Taylor et al., 1984) выделили три магматиче

ских резервуара в континентальной коре, которые отличаются специ
фическими Nd, Sr и Pb изотопными отношениями. В работе (Zindler, 
Hart, 1986) был сделан вывод о 5 мантийных конечных членов, сме
шением которых можно объяснить наблюдаемые изотопные вариации 
базальтов срединно-океанических хребтов и океанических островов. 
Состав каждого из этих источников показан в таблице 7.1 и нанесен 
на серию генерализованных изотопных корреляционных диаграмм 
(рис. 7.11-7.14). В дополнение, в таблице 7.2 приведены вариации Sr, 
Nd и Pb изотопных отношений в современных океанических и коро- 
вых магматитах. При дальнейшем изложении, выделены важнейшие 
изотопные особенности каждого резервуара.

Океанические мантийные источники
Изотопные характеристики молодых магматических пород напря

мую характеризуют состав источника, поскольку из-за малого време
ни их существования реакции распада родительских изотопов не мо
жет привести к появлению достаточного количества дочерних изото
пов, способных изменить первоначальные мантийные метки. С уче
том это, изотопные отношения современных океанических базаль
тов используются для идентификации конечных членов мантийных 
резервуаров. В работе (Zindler, Hart, 1986) было выделено 5 таких 
резервуаров рис. 7.11-7.14). Их возможная локализация показана 
на рис. 7.15 и 7.16.

Деплетированная мантия (DM). Деплетированная мантия харак
теризуется высокими l43Nd/,44Nd отношениями и низкими 206РЬ/204РЬ. 
Она является доминирующим компонентом в источнике многих 
MORB (см. рис. 7.11-7.14). Примером наиболее деплетированных со
ставов являются мантийные ксенолиты восточного Китая.
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Рисунок 7.11. 143Nd/144N d-87Sr/86Sr изотопная корреляционная диаграмма, на ко
торой показаны главные резервуары океанической мантии. По Zindler, Hart (1986). 
DM -  деплетированная мантия; BE -  валовый состав силикатной части Земли; EMI 
и EMII -  обогащенная мантия; HIMU -  мантия с высоким U/Pb отношением; 
PREMA -  часто наблюдаемый состав базальтовых пород. Мантийный корреляцион
ный тренд характеризует преобладающие составы океанических базальтов. Значение 
87Sr/86Sr для валового состава Земли получено с использованием этого тренда.

Мантия HIMU типа. В изотопной геохимии отношение 238U/204Pb 
обозначается как ц. Очень высокие 206РЬ/204РЬ и 208РЬ/204РЬ значения, 
наблюдаемые в породах некоторых океанических островов, совмест
но с низким 87Sr/86Sr (около 0.7030) и умеренным 143Nd/144Nd, свиде
тельствует о мантийном источнике, обогащенном U и Th по отноше
нию к РЬ и не ассоциирующий с высоким Rb/Sr. Такое обогащение, 
как предполагается, имело место 1.5-2 млрд. лет назад. Было предло
жено несколько моделей, объясняющих происхождение такого резер
вуара -  смешение мантийного материала с измененной океанической 
корой (возможно контаминированной морской водой), потеря свинца 
из некоторых участков мантии с переходом его в ядро Земли, удале
ние свинца и Rb мантийным метасоматическим флюидом.

Обогащенная мантия. Обогащенная мантия характеризуется ва
рьирующими значениями 87Sr/86Sr, низкими 143Nd/144Nd, высокими 
2°7РЬ/2°4РЬ и 208рь/204р̂  ПрИ заданных значениях 206РЬ/204РЬ. В работе 
(Zindler, Hart, 1986) были выделены два типа обогащенной мантии -  
обогащенная мантия I (EMI) с низкими значениями 87Sr/86Sr и обога-
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Рисунок 7.12. l43Nd/144N d-87Sr/86Sr (eNd-sSr) изотопная корреляционная диаграм
ма, показывающая относительные положения деплетированных и обогащенных ман
тийных источников. Большинство необогащенных мантийных резервуаров попа
дают в верхнее левый квадрант, тогда как большинство коровых пород проециру
ются нижний правый «обогащенный» квадрант. Верхняя и нижняя кора отличают
ся своими изотопными позициями, располагаясь в различных участках диаграммы. 
По Rollinson (1993), с небольшими изменениями.

щенная мантия II типа (EMII) с высокими. Одним из примеров мантии 
EMII-типа, пользующейся значительным распространением в южном 
полушарии, является аномалия, выделенная (Hart, 1984) и извест
ная как DUPAL (названная по фамилиям авторов впервые ее иденти
фицировавшие DUPre, ALlegre, 1983). Обогащенная DUPAL мантия 
была выделена по отношению NHRL (Northern Hemisphere Reference 
Line), представляющему собой линейный тренд составов пород ба
зальтов срединно-океанических хребтов и океанических островов
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206P b /204Pb

Рисунок 7.13 . 208Pb/204Pb-206Pb/204Pb и 207Pb/204Pb -206Pb/204Pb изотопные корреляци
онная диаграмма, показывающая позицию линии средних составов океанических ба
зальтов северного полушария (NHRL) с Th/U = 4.0. По Rollinson (1993), с небольши
ми изменениями.

Тихого океана на диаграммах 207Pb/204Pb—06РЬ/204РЬ и 208РЬ/204РЬ- 
_206pb/204pb (рИС. 7.13).

Существуют ряд моделей, объясняющие происхождение обога
щенной мантии. Исходя из плит-тектонических концепции, обогаще
ние могло быть связано с субдукцией, в результате которой коровый 
материал поступает в мантию. EMII характеризуется признаками кон
тинентальной коры и ее происхождение могло быть следствием реци- 
клинга континентальных осадков, континентальной коры, изменен
ной океанической коры или коры океанических островов (рис. 7.16). 
Альтернативная модель основывается на сходстве обогащенной
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Рисунок 7.14. 87Sr/86Sr-206Pb/204Pb и 143Nd/144N d-206Pb/204Pb изотопные диаграммы 
с положением основных мантийных резервуаров (Zindler, Hart, 1986).

мантии и субконтинентальной литосферы и предполагает их смеше
ние в результате тех или иных процессов. EMI отличаеться изотопны
ми характеристиками, сходными с веществом нижней коры и ее про
исхождение может быть связано с рециклингом последней. Альтерна
тивная гипотеза предполагает обогащение мантии метасоматически- 
ми процессами. В работе (Wiaver, 1991) было высказано предположе-
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Рисунок 7.15. Схематическая диаграмма, показывающая положение различных ко- 
ровых и мантийных резервуаров и возможные взаимосвязи между ними, получен
ные на основе изотопных данных. Номенклатура мантийных резервуаров. По Zindler, 
Hart (1986).

Рисунок 7.16. Схематическая иллюстрация двух различных тектонических сти
лей, которые могли привести к образованию обогащенных мантийных резервуаров 
HIMU-MI и HIMU-MII. По Dickin (1995), с небольшими изменениями.
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ние о происхождении EMI и EMII мантийных резервуаров в результа
те смешения HIMU мантии и субдукционного океанического осадка.

PREMA. Большое количество базальтов внутриокеанических 
островных дуг и континентальных базальтов характеризуются 
143Nd/l44Nd = 0.5130 и 87Sr/86Sr = 0.7033, что дает основание предпо
лагать существование мантийного резервуара с подобными изотоп
ными метками. В работе (Zidler, Hart, 1986) ему было дано название 
PREvalent MAntle (преобладающий мантийный) резервуар. Отноше
ние 206РЬ/204РЬ в таком резервуаре равно 18.2-18.5.

BSE (Bulk Silicate Earth = Primary> Uniform reservoir). Под этим ре
зервуаром понимается мантийный компонент, близкий по составу 
к валовому составу силикатной части Земли, т.е. составу Земли с вы
четом железо-никелевого ядра. Его состав эквивалентен гомогенной 
примитивной мантии, которая была сформирована в результате дега
зации планеты, после формирования ядра, но перед началом образова
ния континентальной коры. Некоторые базальты океанических остро
вов имеют изотопный состав достаточно близкий к валовому составу 
силикатной Земли, хотя в настоящее время не существуют геохими
ческих доказательств физического существования такого резервуара.

Происхождение океанических базальтов. Значительное количество 
возможных мантийных резервуаров океанических базальтов свидетель
ствует о комплексности мантийных процессов, в том числе и под оке
аническими островами. Например, в результате изучения Канарских 
островов было показано, что, по крайней мере, четыре различных ман
тийных компонента (HIMU, DM, EMI, EMII) принимали участие в ге
незисе миоцен-голоценовых магматических пород. Более того, изотоп
ные исследования указывают на то, что различные мантийные резер
вуары участвуют в образовании разновозрастных лав одного вулкана.

Микроэлементы и изотопные конечные члены. Вслед за (Zindler, 
Hart, 1986), в ряде работ была сделана попытка охарактеризовать изо
топные мантийные резервуары микроэлементными данными. Некото
рые, используемые для этих целей отношения высоконекогерентных 
элементов приведены в таблице 7.3.

Резервуары континентальной коры
Изотопный состав пород континентальной коры варьирует в гораз

до большей степени, чем современных океанических базальтов, что, 
частично, связано с вариациями времени их формирования. Изотоп
ные отношения континентальных магматитов корректно сопостав-
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Отнош ение некогерентных микроэлементов 
в коровых и мантийных резервуарах 

(по данным Saunders et al., 1988; Weaver, 1991; цитируется no Rollinson, 1993).

Таблица 7.3

Zr/Nb La/Nb Ва/Nb Ва/Th Rb/Nb K/Nb Th/Nb Th/La Ba/La
Примитивная
мантия

14.8 0.94 9.0 77 0.91 323 0.117 0.125 9.6

N-MORB 30 1.07 1.7-8.0 60 0.36 210-350 0.025-0.071 0.067 4.0
E-MORB 4.9-8.5 205-230 0.06-0.08
Континен
тальная кора

16.2 2.2 54 124 4.7 1341 0.44 0.204 25

HIMU OIB 3.2-5.0 0.66-
0.77

4.9-6.9 49-77 0.35-
0.38

77-179 0.078-0.101 0.107-
0.133

6.8-8.7

EMI 01В 4.2-11.5 0.86-
1.19

11.4-
17.8

103-154 0.88-
1.17

213-432 0.105-0.122 0.107-
0.128

13.2-
16.9

EMII 01В 4.5-7.3 0.89-
1.09

7.3-13.3 67-84 0.59-
0.85

248-378 0.111-0.157 0.122-
0.163

8.3-11.3

лять только для одновозрастных пород, или используя нормализован
ные параметры, например CHUR. Для Nd изотопов может быть ис
пользован также параметр г^,. Главные характеристики коровых ре
зервуаров даны в таблице 7.1, а типичные изотопные составы пород 
представлены в таблице 7.2.

Верхняя континентальная кора характеризуется высокими Rb/Sr 
отношениями и, следовательно, высокими 87Sr/86Sr значениями. В про
тивоположность этому, отношения изотопов неодима в ней низки 
по сравнению с мантийными метками. U и Th отличаются высоки
ми концентрациями, что приводит к высоким 206Pb/204Pb, 207РЬ/204РЬ 
и 208РЬ/204РЬ отношениям.

Средняя континентальная кора часто рассматривается как область 
преобладания амфиболитовых гнейсов. Породы этого типа, описан
ные в пределах гранито-гнейсовых террейнов, имеют пониженные 
отношения 143Nd/144Nd, но более низкие 87Sr/S6Sr значения, чем верхняя 
континентальная кора. Деплетация в отношении U приводит к тому, 
что 206РЬ/206РЬ и 207РЬ/206РЬ значения в средней коре, возможно, ниже 
мантийных. Концентрации Th ниже чем в верхней континентальной 
коре, но не в такой степени как U.

Нижняя континентальная кора представлена породами гранули- 
товой фации метаморфизма, которые сильно деплетированы в отно
шении Rb. Следовательно, породы нижней континентальной коры
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характеризуются низкими отношениями 87Sr/86Sr, которые лишь не
значительно отличаются от современных мантийных меток. Это озна
чает, что современные граниты, образованные в результате плавления 
нижней коры, будут иметь значения 87Sr/86Sr отношения, сходные с та
ковыми для мантийных лав. U/Pb и Th/Pb отношения в нижней коре 
будут ниже чем в современной мантии, поэтому значения 206РЬ, 207РЬ 
и 208РЬ сравнительно низки и могут быть использованы в качестве 
дискриминантов нижнекорового и мантийного резервуаров.

Субконтиненталъную литосферу достаточно сложно охаракте
ризовать изотопными признаками, поскольку по сравнению с други
ми доменами Земли, она значительно варьирует по составу. Напри
мер, субконтинентальная литосфера под Шотландией отличается экс
тремальной Nd-Sr гетерогенностью, которая охватывает интервалы 
значений EMI и EMII доменов (Menzies, Halliday, 1988). Некоторые 
из этих вариаций могут быть связаны с возрастом. Архейская суб
континентальная литосфера, как правило, подстилается обогащен
ной мантией EMI-типа (Zindler, Hart, 1986), с низкими Rb/Sr и Sm/Nd 
отношениями, хотя встречаются и деплетированные образцы. Литос
фера под мезозойскими подвижными поясами, однако, ближе по изо
топному составу к деплетированной мантии, описанной под древни
ми океаническими бассейнами (Menzies, 1989). Протерозойская и фа- 
нерозойская субконтинентальные литосферы характеризуется обога
щением Rb и LREE, что приводит к повышенному содержанию ради
огенного Sr и нерадиогенного Nd. Эти особенности близки к обога
щенной мантии ЕМП-типа.

Динамическая модель взаимодействия коры и мантии
Если HIMU, EMII и EMI связаны с рециклингом океанической 

коры, континентальных осадков, океанических пелагических осад
ков и надсубдукциолнной мантии, сравнительно простая плит- 
тектоническая модель может объяснить все эти процессы. Она осно
вана на двух различных тектонических режимах субдукционных зон, 
выделенных (Ueda, 1982). Режим чилийского типа (рис. 7.16) характе
ризуется сжатием в области между глубоководным желобом и остров
ной дугой. Это приводит к тектонической эррозии нижней части кон
тинентальной литосферы, погружению ее фрагментов вместе с океа
нической корой в глубокие области мантии. В этом случае мы полу
чим изотопную пару H1MU-EMI в источнике OIB.

В противоположность чилийскому типу, марианский тектониче

188



ский режим субдукции отличается растяжением в области глубоко
водный желоб-островная дуга, в результате чего океанические осад
ки эффективно участвуют в субдукции, но эррозии перекрывающей 
литосферы не происходит. Результат двух различных типов субдук
ции хорошо виден на примере Малой Антильской островной дуги. 
В северной ее части вклад океанического осадка очень небольшой. 
Здесь субдуцируется преимущественная базальтовая часть океаниче
ской коры, которая формирует чистый HIMU компонент после захо
ронения в мантии. В противоположность этому, в южной части дуги 
в результате значительной субдукции океанического осадка, после 
захоронения в мантии должна формироваться пара HIMU-EMII.

Субдукция океанической коры, вместе с океаническим осадком 
и эрродированной субконтинентальной литосферой может привести 
к крупномасштабной мантийной гетерогенности. Например, (Hart, 
1984) считал, что рециклинг в астеносферу приводит к появлению 
РЬ и Sr изотопных аномалий глобального масштаба, формирующихся 
примерно на одной широте в южном полушарии (DUPAL аномалия).

Харт описал DUPAL аномалию в терминах ее отклонения от типич
ных РЬ изотопных характеристик MORB и OIB северного полушария, 
формирующих серию когерентных трендов на свинцовых изотопных 
диаграммах. Для характеристики этой особенности он предложил 
использовать значения А207/204 и А208/204, представляющие собой 
отклонение РЬ отношений от линии средних значений океанических 
базальтов северного полушария. Позднее стало ясно, что не только 
океанические базальты южного полушария отличаются DUPAL ано
малией с положительной Д208/204, но и HIMU источник с отрица
тельной А208/204, также встречается в этой области.

Ряд исследователей предположили, что конфигурация DUPAL 
аномалии является индикатором конвективной структуры глубин
ной мантии. Существование этой крупной аномалии связано с древ
ними субдукционными зонами группы деструктивных границ литос
ферных плит, сходных с таковыми, существующими в юго-восточной 
Азии в настоящее время.

Использование радиогенных изотопов
для реконструкции процессов
Поскольку радиогенные изотопы не фракционируют между 

собой при плавлении и кристаллизационной дифференциации, трен
ды на изотопных корреляционных диаграммах интерпретируются,
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как правило, линиями смешения. Смешение может происходить либо 
на уровне источников, либо при подъеме первичного расплава к по
верхности, например контаминацией коровым материалом

Рассмотренное в главе 6 уравнение двухкомпонентного смешения 
широко применяется в изотопной геохимии. Например, для системы 
143Nd/144N d-87Sr/86Sr:

а, = (144Nd), а2 = (l44Nd), 

b, = (86Sr), b2 -  (86Sr).
Поскольку обычно (,44Nd),/(l44Nd)2 ф (86Sr)/(86Sr)2, a (,44Nd)1/(86Sr)1 ф 

Ф (l44Nd)2 /(86Sr)2, то эта двухкомпонентная смесь не дает прямую 
линию в координатах 143Nd/l44N d-87Sr/86Sr, за исключением случая, ког
да два компонента имеют одинаковое Nd/Sm отношение.

Линия смешения на диаграмме 87Sr/86Sr-Sr также представляет 
собой гиперболу, а на диаграмме 87Sr/86Sr-l/Sr -  прямую линию.

В отличие от Sr-Nd системы, на диаграмме 206Pb/204Pb-207Pb/204Pb 
линии смешения всегда будут прямой линией, поскольку эти два 
отношения имеют общий знаменатель:

а, = (204РЬ)„ а2 = (204РЬ)2,

Ь1 = (2МРЬ)р Ь2 = (204РЬ)2,-

ft = b ’ = (204рЬ)г/С204рЬ)2- 
Смешение между мантийными магматическими источниками 
Вариации изотопных составов MORB и океанических островов 

(OIB), развивающихся вне континентальной коры и зоны влияния 
субдукционных процессов, рассматриваются как результат смеше
ния различных магматических источников. Например, различия в хи
мии MORE и OIB можно объяснить формированием первых из асте- 
носферной мантии, а вторых -  из поднимающегося нижнемантийно
го плюма. Подтверждением этой модели служат данные элементар
ного анализа базальтов Исландии, позволяющие предполагать суще
ствование области смешения между плюмом (OIB-источник) и депле
тированной верхней мантии (MORE-источник) к югу от Исландии 
(Hart et al., 1973). В работе (White et al., 1976, 1979) были приведе
ны данные по драгированным образцам из осевой части Срединно- 
Атлантического хребта между 29 и 63° N, а также из поперечного 
пересечения Азорской платформы. MORB показывают существен
ные вариации 87Sr/86Sr вдоль срединно-океаничсского хребта, но ког-
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Широта,  JN

Рисунок 7.17. Изменение отношения изотопов стронция в зависимости от широты 
точек отбора образцов. В данном случае нет необходимости коррекции на возраст 
из-за низкого Rb/Sr и молодого возраста проанализированного материала. По Dickin 
(1995), с небольшими упрощениями.

да MORB и OIB пространственно совмещены (Азорское плато), 
они имеют сходные изотопные признаки (рис. 7.17).

Смешение материала плюма и астеносферы под Исландией под
тверждаются результатами изучения распределения изотопов свин
ца, которые показывают постепенные вариации составов вдоль 
Срединно-Атлантического хребта (рис. 7.18). В противоположность 
этому, РЬ изотопный анализ базальтов хребта Колбенсей (Kolbeinsey), 
расположенного к северу от Исландии, не выявил какой-либо конта
минации магм плюмовым материалом.

Магматические источники субдукционных лав
Островодужные системы являются ключевыми структурными эле

ментами плитовой тектоники, зонами активного взаимодействия ве
щества коры и мантии, формирования основных геохимических ре
зервуаров нашей планеты. Изучению этих структур уделялось и уде
ляется огромное внимание, но из-за сложности процессов, многие 
аспекты их функционирования до сих пор остаются не проясненны
ми. В полной мере это относится к магматическим породам, значи
тельно более комплексным по своему генезису чем, например, лавы 
срединно-океанических хребтов (MORB) или океанических островов 
(OIB). Кроме надсубдукционной мантии, в островодужном магмоге
незисе значительную роль играют субдукционные компоненты, об-
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подток плюма ■ (б)

Рисунок 7.18. Интерпретация изотопных данных по Исландскому плюму: (а) -  ком
пиляция РЬ изотопных данных по Исландии (кружки), хребту Рекджанес (ромб) 
и хребту Колбенский (квадрат), (б) -  Схематический разрез верхней мантии. 
По Dickin (1995), с небольшими упрощениями.

разованные в результате дегидратации или плавления океанической 
коры и осадков. Дополнительную неопределенность вносят «несуб- 
дукционные» факторы -  варьирующий геодинамический режим, ге
терогенность литосферной мантии, коровая контаминация, актив
ность задуговых тектоно-магматических событий, трансформных 
разломов и др.

Расшифровка всех этих процессов требует комплексного геохи
мического изучения продуктов магматической активности, включая 
данные по распределению микроэлементов и радиогенных изотопов. 
Рассмотрим это на примере Курильской островодужной системы, 
относительно простой по геологическому строению.

Курильская островодужная система включает Курило-Камчатский 
глубоководный желоб, Большую Курильскую вулканическую гряду 
и Курильскую глубоководную котловину Охотского моря. При по
стоянной скорости конвергенции около 8.6 см/год, возраст субдуци- 
рующей океанической коры увеличивается от 90 млн. лет на севере 
до 118 млн. лет на юге. С древним возрастом погружающейся океани
ческой плиты согласуется значительная максимальная глубина земле- 
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Рисунок 7.19. Схематическая карта Ку
рильских островов и Курильской тыло- 
водужной котловины. По Мартынов и др. 
(2010).
Цифрами на карте показаны опробо
ванные вулканы: 1-3 -  Тятя; 4-6 -Мень
шой Брат и Кудрявый; 7 -  Львиная Пасть; 
8 -  Богдана Хмельницкого; 9 -  Брат Чир- 
поев; 10 -  Броутона; 11-13 -  Уратман; 
14 -  Прево; 15,16 -  Расшуа; 17 -  Сарыче- 
ва; 18 -  Чикурачки; 19-21 -  Эбеко; 22, 23 -  
Алаид; 24 -  поле небольших подводных 
вулканов в тылу о. Итуруп (Bindeman, 
Bailey, 1999); 25 -  подводный вулкан Гео
физик (Baranov et al., 2002).
Черные и тонкие пунктирные линии -  гра
ницы южного, центрального и южного 
секторов; серая -  условная граница фрон
тальных и тыловодужных четвертичных 
вулканитов.
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трясений (до 650 км). Все участки островной дуги классифицируют
ся как зоны умеренного сжатия (Bailey, 1996).

Сходство основных геологических и геодинамических параметров 
субдукционного процесса на всем протяжении Курильской остров
ной дуги (возраст океанической плиты, мощность коры, глубина до 
сейсмофокальной зоны) предполагает однотипность магматических 
процессов. Но геологические и геохимические данные противоречат 
такому заключению. Существенные вариации размеров островов, 
учитывая их вулканогенное происхождение, свидетельствуют о раз
личной продуктивности магмогенерирующей системы, аномально 
высокой на флангах, в зоне локализии трех крупнейших островов 
островодужной системы -  Парамушира на севере, Итурупа и Куна
шира на юге. Все три острова кроме того, характеризуются опреде
ленными геохимическими особенностями вулканических продуктов.

Хотя все проализированные образцы характеризуются низкими 
содержаниями ТЮ2, Nb, Та и высокими А120 3, Rb, Ва, U, Th, К, ука
зывающими на субдукционную природу родоначальных магм, мно
гие исследователи отмечали наличие продольной геохимической 
зональности, связанной с возрастанием с юга на север содержания 
калия в вулканических породах (Bailey et al., 1989 и др.). Наши дан
ные свидетельствуют о том, что, по-видимому, правильнее говорить 
не о зональности, как о постепенном изменении составов, а об ано
мальных изотопно-геохимических характеристиках лав трех крупней
ших островов. Четвертичные эффузивы двух южных островов, Куна
шира и Итурупа, отличают крайне низкие концентрации некогерент
ных элементов, указывающих на деплетированный характер первич
ных магм (Мартынов и др. 2005). В противоположность этому, сход
ные по кремнекислотности вулканиты о. Парамушир, объекта данно
го исследования, аномально обогащены калием, LREE (рис. 7.20), вы
сокозарядными катионами (HFSE), но заметно деплетированы в отно
шении MgO (< 7 масс. %).

Различия в изотопных отношениях Sr, Nd, РЬ выражены менее 
отчетливо, из-за, в целом, ограниченной области вариаций изотоп
ных составов курильских лав по сравнению с другими островными 
дугами северо-западной Пацифики, включая Японскую. Основные 
и средние вулканиты о. Парамушир характеризуются устойчиво бо
лее высокими H3Nd/l44Nd отношениями (рис. 7.21). На диаграммах 
2°брь/2мрь _ 208рь/204рь (рис. 7.22) их фигуративные точки формиру
ют самостоятельное поле с относительно низкими 208РЬ/204РЬ и высо- 
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Рисунок 7.20. Нормализованные к среднему базальту срединно-океанических хреб
тов (N-MORB) концентрации резкоземельных элементов и Hf в базальтах фронталь
ной зоны Курильской островоной дуги и субдуцирующих осадков. Данные по вало
вому составу осадков (Plank, Langmuir, 1998).

кими 206Pb/204Pb значениями. Обогащение радиогенным 206РЬ наблю
дается и для драгированных образцов подводных вулканов, распо
ложенных в тыловой зоне северного звена Большой Курильской гря
ды {http://www.kscnet.ru/ivs/grant/grant_06/06-3-A-08-326/index.html), 
что подтверждает полученные нами данные.

Коровая контаминация рассматривается многими исследовате
лями как важный фактор, обеспечивающий геохимические вариа
ции островодужных магматитов. По мнению (Kimura, Yoshida, 2006) 
изотопно-геохимическая зональность четвертичных лав вулканиче
ского фронта северо-восточной Японии во многом определяются раз
личиями составов коровых расплавов-контаминантов. Но в магмоге
незисе Курильских островов этот процесс, видимо, не играл заметной 
роли. На диаграмме 143Nd/144N d-Si02 (рис. 7.23) четвертичные лавы 
вулканического фронта формируют субвертикальный тренд, с отно
сительно небольшими колебаниями Si02, что может быть следствием 
изотопной гетерогенности надсубдукционной мантии, смешения обо-
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Рисунок 7.21. Изотопные отношения Sr и Nd в четвертичных лавах Курильской 
островной дуги.
l - 2 - о .  Кунашир фронтальная (1) и тыловая (2) зоны; 3-4 -  о. Итуруп, фронтальная 
(3) и тыловая (4) зоны; 5, 6 -  о-ва Черные Братья, фронтальная (5) и о. Броутона, ты
ловая (6) зоны; 7 - о .  Симушир; 8 -  о-ва Матуа и Расшуа, о. Парамушир; 9 -  о. Атла- 
сова; 10 -  подводные вулканы Курильской глубоководной котловины (Baranon et al., 
2002; Bindeman, Bailey, 1999). Символы, закрашенные серым цветом -  литературные 
данные (Журавлев и др., 1985). Рассчитанный изотопный состав субдукционного флюи
да Курил по (Ishikawa, Тега, 1997).

гащенного и деплетированного мантийных источников. Кристалли
зационной дифференциации (FC) соответствует субгоризонтальный 
тренд; кристаллизационной дифференциации, сопровождаемой коро
вой контаминацией (AFC) -  диагональный.

Первичная изотопная гетерогенность надсубдукционной мантии, 
т.е. гетерогенность существовавшая до начала ее метасоматической 
переработки субдукционными процессами, является,по-видимому, 
достаточно обычным явлением для протяженных островодужных си
стем, хотя ее распознование представляет определенную сложность. 
Содержание радиогенного Sr, например, в значительной степени кон
тролируется флюидной фазой, а первичные 143Nd/144Nd, 206Pb/204Pb, 
207Pb/204Pb и 208Pb/204Pb отношения могут «маскироваться» субдукци- 
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Рисунок 7.22. Изотопные отношения 208рь/204 РЬ-206 РЬ/204РЬ для курильских лав. 
1 , 2 - о .  Кунашир, фронтальная (1) и тыловая (2) зоны; 3, 4 -  о. Итуруп, фронталь
ная (3) и тыловая (4) зоны; 5 -  о-ва. Черные Братья; 6 -  о. Броутона; 7 -  о. Симушир; 
8 -  малые острова центральной зоны; 9 -  о. Парамушир; 10 -  о. Атласова; 11 -  сред
ний состав осадка Марианской островной дуги; 12 -  состав осадка субдуцирующе- 
го под Камчатский и Курильский сегмент островной дуги (Plank, Langmuir, 1998); 
13 -  валовый состав океанического осадка. Пунктиром оконтурено поле тыловодуж- 
ных лав северного звена Курильской островной дуги, сплошной линией -  южного 
звена (http://w w w .kscnet.ru/ivs/grant/grant_06/06-3-A-08-326/index.htm l). Пунктирные 
линии -  линии смешения мантии с осадочным материалом.

онным осадком, в котором концентрации этих элементов на порядок 
превышают мантийные.

Для Курильской островодужной системы наиболее информатив
ными индикаторами мантийной гетерогенности являются 208РЬ/204РЬ 
и 206РЬ/204РЬ отношения. На рис. 7.22 вулканиты северных Курил 
с одной стороны, южных и центальных -  с другой, формируют раз
личные, но субпараллельные тренды. Первые, отличающиеся низки
ми концентрациями радиогенного 208РЬ, локализуются вблизи линии 
средних составов MORB Тихого океана (NHRL) и тяготеют к полю 
четвертичных лав Камчатки. Составы пород южных и центральных 
островов смещены в поле MORB Индийского океана, частично пере
крывая область составов вулканических продуктов Японской остро
водужной системы. Подобные вариации не совпадают с расчетными 
линиями смешения деплетированной мантии и осадочного материала
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143Nd/144Nd

Рисунок 7.23. Отношения 143Nd/144N d-S i02 в Курильских вулканитах.
Условные обозначения см. рис. 7.22. Сплошной линией оконтурено поле составов лав 
в-нов Горелый и Мутновский Южной Камчатки (Duggen et al., 2007). FC -  фракцион
ная кристаллизация, AFC -  кристаллизационная кристаллизация и коровая контами
нация, S -  вариации составов источника.

(см. рис. 7.22) и свидетельствуют о гетерогенной природе первичной 
мантии Курильских островов.

Вариации Nd изотопных характеристик в проанализированных 
образцах (см. рис. 7.21) можно описать моделью смешения надсуб- 
дукционнй мантйи и осадочного материала. Но близость лав южных 
островов Курильской гряды к вулканитам Японии, а Парамушира -  
к Камчатки, с учетом свинцовых изотопных данных, логичнее объяс
няется существованием двух изотопных мантийных доменов -  обога
щенного, типа MORB Индийского океана, на юге и деплетированно
го, близкого к MORB Тихого океана -  на севере.

Таким образом, изотопные данные по четвертичным вулканитам 
Курильской островной дуги указывают на незначительную роль коро
вой контаминации в магмогенезисе и гетерогенный состав мантийно
го источника северных и южных Курил.

Магматические источники границ скольжения океанических 
и континентальных литосферных плит (трансформные границы) 
Магматизм, связанный с режимом скольжения литосферных плит,
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широко распространен и в настоящее время и в геологическом про
шлом (Ханчук и др., 1997, 2010), но его идентификация затруднена 
из-за изменчивости геохимических признаков. Основным источни
ком магматических расплавов считаются астеносферные диапиры, 
внедряющиеся в метасоматически переработанную надсубдукцион- 
ную литосферу после прекращения субдукции. Их декомпрессионное 
плавление должно приводить к появлению расплавов, отличающих
ся от типично субдукционных магм геохимическими характеристика
ми MORB и/или OIB источников. Такая ситуация действительно на
блюдается в южной и северной Америках, Антарктиде. Здесь, в зонах 
разрыва субдуцирующей плиты, распространены щелочные базаль- 
тоиды с OIB геохимическими характеристиками. Но в пределах соч
ленения Камчатской и Алеутской островных дуг, где астеносферный 
диапиризм отчетливо диагностируется методами сейсмической томо
графии, картина менее отчетливая. Вулкан Ключевской, например, 
расположенный в зоне температурного влияния потока астеносфер- 
ной мантии вдоль северной границы субдуцирующей Тихоокеанской 
плиты, характеризуется базальтовым вулканизмом с типично субдук- 
ционными геохимическими признаками. Важным индикатором ман
тийного диапиризма в зонах разрыва океанической плиты считаются 
адакиты -  особый тип андезитовых лав с геохимическими признака
ми (высокие отношения LREE/HREE) плавления гранатсодержащего 
вещества (эклогита) в условиях повышенных температур, связанных 
или с молодым возрастом субдуцирующей океанической плиты или 
с потоком горячей океанической мантии в областях ее разрыва. 
Но этот тип пород пользуется очень ограниченным распространением.

Такая вариабельность геохимических признаков свидетельствует 
о том, что состав вулканитов зон скольжения литосферных плит, в 
отличие от магматитов иных геодинамических обстановок, опреде
ляется комплексом факторов, включающих предшествующую исто
рию развития территории, динамику разрушения субдуцирующей 
плиты, степень вовлечения в магматический процесс океанической 
коры и астеносферы, субконтинентальной литосферы, преобразован
ной предшествующими субдукционными событиями. Основными ди
агностическими признаками в этом случае становятся особенности 
геологической и геохимической эволюции магматизма. Это прекрас
но видно на примере Камчатки, где обстановки, связанные с процес
сами скольжения литосферных плит и с формированием субдукцион
ных окон в погруженной океанической плите (slab-window), рекон
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струируются резкими изменениями типов магматических проявлений 
и их геохимических характеристик.

В олигоцене (Е3) и раннем миоцене (N,1) в результате субдукции 
с востока океанической плиты Кула под окраинно-континентальную 
структуру Западной Камчатки формируется протяженный вулканиче
ский пояс Срединного хребта и Южной Камчатки с развитием уме
ренно- и высококалиевого магматизма островодужного геохимиче
ского типа. Далее в среднем и позднем миоцене (N,2 3), после аккре
ции с востока внутриокеанических островных дуг, возникает грани
ца скольжения -  на фронте и в тыловой области реализуются сдви
говые процессы с проявлением рассеянного рифтогенеза. Этот этап 
в позднемиоцен-раннеплиоценовое (N,3-N2‘) время сопровождает
ся магматизмом внутриплитного геохимического типа с проявлени
ем базанит-щелочно-базальтовых магм, формирование которых свя
зано с подъемом астеносферного вещества в условиях образования 
«slab-window». В плиоцене и плейстоцене в Срединном хребте и Юж
ной Камчатке проявляются магматические ассоциации с умеренно
калиевыми, высококалиевыми и шошонит-латитовыми сериями по
род. В центральных и тыловых областях вулканического пояса Сре
динного хребта в этот период наблюдаются проявления не типичных 
для надсубдукционных обстановок щелочно-оливин-базальт-трахит- 
комендитовой и щелочно-базальт-гавайитовой вулканических серий, 
породы которых имеют геохимические характеристики, переходные 
между островодужными и внутриплитными вещественными типа
ми. Геодинамический режим, определяющий формирование таких 
переходных геохимических разновидностей магм может рассматри
ваться в рамках моделей поступления астеносферного вещества в об
ласть метасоматизированной литосферной мантии в связи с образо
ванием субдукционных окон (slab-window) в погружающейся океа
нической плите. В свою очередь «разрывы» субдуцированной океа
нической литосферы могут быть связаны на этом этапе с реализаци
ей новых сдвиговых процессов, обусловивших скольжение литосфер
ных плит и формирование условий растяжения на фронте и в тылу 
активной окраины. Одним из следствий этого процесса могло стать 
формирование крупной структуры растяжения во фронтальной зоне, 
а именно Центральной Камчатской депрессии. Проявление в раннем 
плейстоцене на западном фланге депрессии в зоне субмеридианаль- 
ного простирания адакитового магматизма (рис. 7.24) дают основа
ние предполагать длительное развитие процессов скольжения литос- 
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Базальтоиды NEB-типа

W  .............. .. .чаи»»
островодужныв базальты Восточной Камчатки

CsRbBaTh U К NbTaLaCePbPr Sr Р Nd Zr HfSmEuGdTi Tb DyY HoErTm YbLu

Рисунок 7.24. Проявления адакитового вулканизма в пределах Камчатского полу
острова. По Перепелов и др. (2009), с небольшими изменениями.
1 -  Е1-Е22 вулканический пояс Западной Камчатки; 2 -  E3-N1 и N2-Q вулканиче
ские пояса Камчатки: Срединного хребта (СХ), Южной Камчатки (ЮК), Восточ
ной Камчатки (ВК); 3-4 -  участки проявления адакитового вулканизма Централь
ной Камчатской депрессии (3-ранее установленные, 4 -  исследованные авторами); 
5 -  условные границы ЦКД, структуры Алеутско-Камчатского сочленения (АК), 
Малко-Петропавловской поперечной структуры (МП).

ферных плит, приводящих к нарушению сплошности субдуцируе- 
мой океанической литосферы (Перепелов и др., 2009). Об этом одно
значно свидетельствуют соотношения свинцовых изотопов. Восточ
ная окраина Евразии является границей двух основных изотопных до
менов -  MORB Индийского (субконтинентальная литосфера) и Тихо
го (океаническая литосфера и астеносфера) океанов. По соотноше
нию 208РЬ/204РЬ адакиты располагаются вблизи линии средних соста
вов MORB Тихого океана (рис. 7.25), что уверенно указывают на пре
обладающую роль океанической коры в их происхождении.

Аналогичная картина наблюдается в пределах восточного Сихотэ- 
Алиня. (рис. 7.26). Высокая величина Д8/4РЬ в относительно древних 
(50 и более млн. лет) и относительно молодых (менее 15 млн. лет) ба
зальтах свидетельствует о преобладающем вкладе в их магмогенезис
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Рисунок 7.25. Геохимические характеристики NEB (высокониобиевые базальты) -  
адакитового вулканизма Центральной Камчатской депрессии. По неопубликованным 
данным А.Б. Перепелова.

субконтинентальной литосферной мантии (MORB Индийского оке
ана). Резкое уменьшение этой величины в интервале 50-20 млн. лет 
указывает на вовлечение в магмогенезис деплетированной океаниче
ской астеносферы (MORB Тихого океана), что возможно только по
сле разрыва субдукционной пластины и формирования субдукцион- 
ных окон (рис. 7.26).

Таким образом, процессы скольжения литосферных плит, опре
деляющие формирование «slab-window» и возможность взаимодей
ствия метасоматизированной надсубдукционной мантии и подлитос- 
ферного источника, могли стать причиной проявления на различных 
этапах кайнозойской истории Камчатки магматических комплексов 
внутриплитного и Е-MORB геохимических типов, а также приводили 
к реализации процессов палингенеза и NEB-адакитового магматизма.

На рис. 7.27 приведена модель кайнозойской магматической ак
тивности Камчатки с этапами субдукции и скольжения литосферных 
плит и по А.И. Ханчуку (Ханчук и др., 2010).
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Возраст (млн. лет)

Рисунок 7.26. Индикаторные микроэлементные и изотопные соотношения в кайно
зойских базальтах восточного Сихотэ-Алиня.
В интервале 40-17 млн. лет наблюдается резкое возрастание степени микроэлемент- 
ной и изотопной деплетированности пород. Падение Д8/4РЬ однозначно указывает на 
внедрение в обогащенную литосферную мантию Индийского MORB-типа деплети
рованного астеносферного диапира с изотопными характеристиками MORB Тихого 
океана. По Мартынов, Ханчук (2010), с небольшими изменениями.
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Срединный хребет Кроноцкая Срединный хребет
Алакиты',ЛЧЬЬ''

Трансформная
граница

Рисунок 7.27. Модель кайнозойской магматической активности Камчатки с этапами 
субдукции и скольжения литосферных плит. По А.И. Ханчуку (Ханчук и др., 2010).
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Г л а в а  8  

С т а б и л ь н ы е  и з о т о п ы

Большинство элементов, встречающихся в природе, имеет не
сколько стабильных изотопов, но геохимический интерес представ
ляют только те из них, которые имеют небольшую массу. Это свя
зано как с аппаратурными возможностями определения изотопных 
соотношений элементов, так и способностью легких изотопов фрак
ционировать между собой в природных условиях. В настоящее время 
реально используются стабильные изотопы водорода, углерода, кис
лорода, серы и азота. Их изучение позволяет оценивать эффекты вза
имодействия флюид -  порода, источники вещества и палеотемпера
туры. В данной главе эти вопросы будут рассмотрены конспективно, 
главным образом для кислорода, стабильные изотопы которого давно 
и результативно применяются при описании разнообразных геологи
ческих процессов.

8.1. Отношение стабильных изотопов
Отношение стабильных изотопов 8 (дельта) измеряется по отно

шению к стандарту. Например, для кислорода оно рассчитывается 
по формуле:

8180 /160  = {[18О/16О(0бразецГ180 /16О(стандар1)]/18О/16О(стандарт)} * 1000. (8)
При умножении на 1000 результат выражается в промиллях (%о), 

а не в процентах (%). Значение дельта +10 будет означать, что об
разец обогащен изотопом 180  по отношению к стандарту на 1%. 
При этом, под стандартом понимается некоторый природный объект 
(порода, вода и др.), количество которого весьма значительно (что
бы не было проблем с получением материала) и который исследо
ван самым тщательным образом в разных лабораториях. Наиболее 
часто в качестве стандарта используется средняя океаническая вода 
или SMOW (standard mean oceanic water). В этом случае уравнение (8) 
преобразуется к виду:

§ 1 8 Q /1 6 Q  — (  Q  Q ) o 6p a ie ir~ ( Q  Q )sM O W  * } Q Q Q  (8.1)
f ls0 16fVl\ \J \J Kmow

Главной целью изучения стабильных изотопов является изуче
ние процессов в природе, которые приводят к разделению изотопов 
на основании различия масс, а не химических процессов, как это име
ет место в случае радиогенных изотопов. Процесс разделения называ
ется изотопным фракционированием и обычно осуществляется в при
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роде тремя различными способами:
(1) изотопные обменные реакции. В этом случае изотопное фрак

ционирование контролируется силой химических связей в соответ
ствии с главным правилом: более легкие изотопы обладают менее 
сильными связями по сравнению с тяжелыми;

(2) кинетические процессы. Кинетически контролируемое изо
топное фракционирование отражает готовность конкретного изотопа 
к реагированию на какой-либо фактор. Кинетические эффекты можно 
оценить только в случае, когда реакция не завершена;

(3) физико-химические процессы, такие как эвапоритизация и кон
денсация, плавление и кристаллизация, а также диффузия.

Фракционирование изотопов между веществами А и Б (например, 
кварц и магнетит) может быть описано фактором фракционирования
а, который для кислорода выглядит следующим образом:

а=(180 / |60 ) /('ЮЛЮ) (8.1)'  / в  к в а р ц е  V ' в  м а гн е т и т е  v  '

где значения |80 /160  и |80/'Ю  являются измеренными в со-
^  в к в а р ц е  в м а г н е т и т е  у

существующих кварце и магнетите.
Фактор фракционирования между сосуществующими минералами 

может также определяться по формуле:
10001памш)ерал, мнисрал2 = А( 10VT-) + В, (8.2)

где температура дается в градусах Кельвина, а А и В, являются кон
стантами и определяются экспериментально.

Существует очень важный для геологических исследований тем
пературный контроль изотопного фракционирования. Это свойство 
применяется в изотопной термометрии. Относительное изменение 
объема в изотопных обменных реакциях, напротив, весьма несуще
ственное, поэтому влияние изменения давления на реакции незначи
тельное.

В некоторых случаях изотопное фракционирование контролиру
ется кинетическими факторами. Например, бактериальное восста
новление сульфатов морской воды в сульфидную фазу происходит 
на 2.2% быстрее для легкого изотопа 32S, чем для тяжелого изотопа 34S.

При изотопном фракционировании в результате диффузии проис
ходит обогащение легким изотопом по отношению к тяжелому в на
правлении транспорта вещества. При диссцилляции пар обогащается 
легким изотопом. Это свойство приложимо при изучении процессов 
эвапоритизации или конденсации метеорных вод.

Химический состав пород оказывает, как правило, весьма незначи
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тельное влияние на процессы изотопного фракционирования. В то же 
время, отмечается, что в некоторых случаях тяжелые изотопы пред
почтительнее ассоциируют с элементами, имеющими высокий ион
ный потенциал.

8.2. Использование изотопов кислорода
для реконструкции геологических процессов
Существует три изотопа кислорода, которые распространены 

в природе в следующей пропорции:
'Ю = 99.763%;

170  = 0.0375%;

180  = 0.1995%.
В геологических исследованиях используются два стандарта. 

В геотермии для низкотемпературных измерений применяется стан
дарт PDB (белемнит из меловых отложений Южной Каролины). 
Во всех остальных случаях -  стандарт SMOW (средний состав мор
ской воды), в котором отношение изотопов кислорода и водорода 
соответствует расчетному составу морской воды. Между собой эти 
два стандарта коррелируют в соответствии с формулами:

^180 SMOw= 1-03091 |8Оров + 30.01 (8.3)

или

5 ,8OpDB = 0.97002’80 SMOW-  29.98. (8.4)

Палеоклиматология
В водяном паре, образующемся при испарении морской воды, 

предпочтительнее концентрируется легкий изотоп 160 . Поэтому обла
ка и дождевая вода имеют негативную величину 5, причем ее числен
ное значение является функцией климатической температуры.

В действительности, данные по изотопному составу кислорода 
в водяном паре над океанами не соответствуют эксперименталь
ным результатам, полученным при изучении процесса испарения
(рис. 8.1). В северных частях Тихого и Атлантического океанов реге-
стрируются более низкие значения 5180 , что обусловлено кинетиче
скими явлениями.

При образовании в облаках дождевых капель в результате конден
сации водяного пара жидкая фаза обогащается 180 , поэтому изотоп
ный состав кислорода в первых каплях подобен изотопному составу 
элементов в океанической воде. Продолжающееся удаление из влаж-
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Рисунок 8.1. Взаимоотношение между 8(180 /160 ) и средней годовой температуры 
для процесса испарения воды. По Winter (2010), с небольшими изменениями.

ных воздушных масс преимущественно 180  приводит к обогащению 
оставшегося пара 160. В результате такого процесса, значения 5 в жид
ких и твердых осадках становится отрицательным.

Следовательно, в результате изотопного фракционирования при 
испарении морской воды и последующей конденсации пара, пресная 
вода, как правило, обедняется 180  по сравнению с морской водой. 
На основании большого числа анализов образцов метеорных вод 
было показано, что величина 5180  варьирует приблизительно от 0 
до -60%о. Самые низкие значения свойственны снегу, выпадающему 
в высоких широтах и/или на значительной высоте над уровнем моря 
при низких температурах. Была установлена также очень четкая ли
нейная зависимость между среднегодовыми значениями 8180  в атмос
ферных осадках и среднегодовой температурой. Аналитический вид 
этой зависимости:

518Оср = 0.695Т-13.6, (8.5)
где 518Оср -  среднегодовые значения 18Оср в осадках, Т -  среднегодо
вая температура воздуха в поверхностных слоях в градусах Цельсия. 
Такой характер зависимости 180  от температуры воздуха отражает 
тот факт, что коэффициент разделения изотопов увеличивается при 
уменьшении температуры.

Однако при анализе образцов, отобранных в различных точках
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земного шара, линейная зависимость среднемесячного значения 8180  
от Т не наблюдается. Данные лучше всего описываются набором кри
вых, характеризующим отдельные районы. Эти кривые имеют тен
денцию к схождению в точке, соответствующей значениям 8180  = 0%о 
и Т = 30 °С.

При движении влажных воздушных масс по направлению к вы
соким широтам значение 8180  в дожде и снеге, выпадающих из этих 
воздушных масс, постепенно уменьшается в результате действия раз
личных факторов: 1) изотопного фракционирования, обусловленно
го разницей давления паров молекул воды с различным изотопным 
составом; 2) понижения температур воздушных масс и, связанное 
с этим, увеличение коэффициентов разделения; 3) вторичного испа
рения воды из дождевых капель и воды, находящейся на поверхности 
Земли; оба эти процесса приводят к обогащению пара 160 ; 4) испа
рения воды растениями, что также приводит к обогащению пара 160 .

Кислород атмосферы значительно обогащен 180 , величина кото
рого составляет +23.5%о. Это явление, называемое эффектом Дола, 
по-видимому, обусловлено преимущественным удалением из атмос
феры 160  при дыхании растений и животных. Кислород, образован
ный при фотосинтезе, выделяется при разложении молекул воды 
и характеризуется средневзвешенным значением 8|80  равным +5%о. 
Поскольку коэффициент разделения при изотопном обмене кислоро
да между водой и молекулярным кислородом практически равен еди
нице, атмосферный кислород не находится в изотопном равновесии 
с гидросферой.

Особенности изотопного фракционирования кислорода использу
ются в палеоклиматических исследованиях. Изотопный состав кисло
рода в снеге, осажденном в полярных районах и горах на значитель
ной высоте над уровнем моря, определяется, главным образом, тем
пературой. По этой причине 8180  имеет большие отрицательные зна
чения и варьирует в зависимости от сезонных изменений температур, 
а также географической широты и высоты над уровнем моря. Систе
матические измерения этих величин позволяют получить информа
цию о течении ледников, скорости накопления снега и климатических 
изменений за последние 100 тыс. лет.

Сезонные вариации 8180  в снеге используются для датирования 
его слоев. Снег, выпавший в летнее время, характеризуется меньши
ми отрицательными значениями 8180 , чем снег, выпавший в зимой 
при более низких температурах. Изотопные профили снега и фир-
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на в различных районах Антарктиды были использованы для опре
деления средней скорости накопления воды. Так, например, по изо
топному профилю кислорода (рис. 8.2) было найдено, что среднего
довая скорость аккумуляции воды на Южном полюсе в период с 1958 
по 1963 гг. составляла 7 см.

Хотя сезонные вариации величины 5|80  в годичных слоях посте
пенно стираются, абсолютные значения 5180  регистрируют климати
ческие условия в основном как средние температуры воздуха. Поэто
му анализ кернов льда большой длины, не содержащих перерывов, 
отобранный из континентальных ледников Гренландии и Антаркти
ды, воссоздает климатические условия за период времени, длитель
ность которого соответствует наиболее древнему слою извлеченно
го льда. Изотопный профиль кислорода керна района станции Бэрд 
в Антарктиде показывает широкий минимум значений 8|80 , соответ
ствующий похолоданию климата в период Висконсинского оледене
ния с 66 ООО до 11 ООО лет назад.

Одной из первых задач при изучении изотопии кислорода явля
лась оценка температур отложения карбонатных пород. В дальней
шем были изучены другие пары кислородсодержащих минералов 
и разработаны геотермометры как для низких, так и для высоких тем
ператур. Низкотемпературные термометры (как правило, по кальци
там) используются для определения палеотемператур в древних па
леобассейнах на основании исследований отлагавшихся в тот момент 
минералов. При этом предполагается, что: (1) изотопное отношение

Рисунок 8.2. Сезонные вариации 5|80  в снеге 
и фирне на Южном полюсе. Данные отражают на
копление снега в периоды южного лета. По Фор 
(1989), с небольшим упрощением.81вО, %о
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Станция Бэр Камп-Сенчери
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Рисунок8.3.Вариациизначений5|80  
в кернах льда из станции Бэрд в Ан
тарктиде и Камп-Сенчери в Грен
ландии. Шкала времени основа
на на теоретической модели тече
ния ледника. Более низкие значения 
5180  для периода 70 000-12 ООО лет 
назад, наблюдаемые в обоих кернах, 
отражают более холодные климати
ческие условия в течении последне
го оледенения. По Фор (1989), с не
большими упрощениями.

6180 , %0

кислорода в прошлом было таким же, как и в современной морской 
воде; (2) измеренное изотопное отношение в кальците является пер
вичным, а сам процесс отложения кальцита был равновесным. По
скольку температура в придонной части бассейнов является функ
цией его глубины, то изотопию кислорода можно также использо
вать для оценки глубин бассейнов отложения. Низкотемпературную 
изотопную геотермометрию можно также использовать для оценки 
температур диагенеза, геотермальных систем, низкотемпературного 
метаморфизм, как в пределах континентальной, так и океанической кор.
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Вариации 5180  в разных породах и флюидах могут быть весьма 
значительны (рис. 8.4). В хондритах и в мантийном веществе значе
ния 8180  располагаются в узком интервале вблизи 5.7%о, которое для 
Земли и Луны, как предполагается, не изменялось со временем. Боль
шинство гранитов, метаморфических пород и осадков обогащены 
8180  относительно мантии, а морская вода и метеорные воды, напро
тив, обеднены.

Стабильные изотопы часто являются неравновесными в породах, 
образовавшихся при высокой температуре, поскольку равновесие 
с флюидной фазой достигалось уже после кристаллизации. Поэто
му высокотемпературная геотермометрии позволяет оценить взаимо
действие флюид-порода, но не температуры субсолидусных реакций 
или кульминации метаморфизма в магматических или метаморфиче
ских системах.

6180(%о)
-40 -30 -20 -10 0 5.7 10 20 30 40

I------------ 1------------ 1------------ 1------------ 1--------— I---------- Г~~~------ Г----------- 11 1 .......... 1.....

Хондритовые метеориты

..." Т ........... 1....... 1 1 г

Земля в целом i 1
MORB ]
Андезиты и риолиты

Гранитоиды h •" ^ ...1
Метаморфические породы с ... ......... :...1

Обломочные отложения 1..:.... :..п
Глинистые отложения 1 •: 1

Известняк [ i z z z z : :  1
Морская вода 0
Метеорная вода |

Магматическая вода □
Метаморфическая вода

„I

Мантийное значение 
= 5.7 ±0.3

Рисунок 8.4. Диапазон значений 6180  магматических, осадочных, метаморфических 
пород, хондритовых метеоритов и воды. По Скляров и др. (2001), с небольшими из
менениями.
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Кислород в литосфере
Кислород является важной составляющей в большинстве минера

лов. В магматических, осадочных и метаморфических породах 5180  
показывает систематические вариации, которые содержат важную ин
формацию об истории их формирования. Например, 6180  в большин
стве магматических пород колеблется от +5 до +15, что существенно 
отличается от поверхностных осадков, которые обмениваются кисло
родом с метеорными водами и находятся с ними в равновесии. Таким 
образом, 8|80  различно для мантийных пород/минералов и осадков 
и может быть использовано для оценки степени контаминации ман
тийных магм коровыми осадками. Другие магматические породы по
казывают более низкие 180  значения, что интерпретируется как ре
зультат обмена между породами и фильтрующейся метеоритной во
дой. В работе (O’Neil et al., 1977) значения 5|80 , наряду с изотопа
ми водорода, были использованы для выделения среди гранитных 
плутонов Австралии разновидностей пород, связанных с плавлени
ем глубинного источника и осадочных пород, обогащенных глини
стой фракцией. Изотопы кислорода также применяются при изучении 
генезиса гидротермальных руд.

1031па:

Рисунок 8.5. Зависимость 
коэффициентов разделения 
изотопов кислорода меж
ду минеральными фазами 
и водной фазой от темпера
туры. Коэффициент разделе
нии выражается величиной 
1031па, которая практически 
равна численному значению 
разности величин 5180  для 
минерала и воды, находя
щихся в изотопном равнове
сии. По Фор (1989), с неболь
шими изменениями.
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Стабильные изотопы метаморфических пород являются хорошим 
индикатором природы исходных пород, претерпевших метаморфизм. 
Они также являются показателями природы метаморфического флю
ида и степени взаимодействия порода-флюид.

Изотопный обмен между минералами и межгранулярным флюи
дом зависит от температуры. В принципе, возможно использование 
стабильных изотопов для оценки температур образования минералов. 
Но при этом необходимо учитывать возможное влияние процессов, ко
торые могут существенно изменить первичные равновесные значения.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Магматическая геохимия является быстро развивающимся направ
лением геологии. Данные, полученные за последние десятилетия,, по
зволили получить принципиально новую информацию о строении 
и эволюции глубинных зон нашей планеты, особенностей магмоге- 
незиса в пределах различных геодинамических обстановок. С разви
тием аналитических методов, в исследования вовлекаются все новые 
элементы, что позволяет уточнять уже разработанные петрогенетиче- 
ские модели.

Геология сложная наука и не все проблемы мы еще в состоянии ре
шить. Но некоторые процессы уже поддаются расшифровке и огром
ную роль в этом играет магматическая геохимия.



П р и л о ж е н и е

1. 1 масс. % = 10000 г/т.
2. FeO*o6ui = FeO+O.8998 Fe20 3.
3 . F e 20 30*0l = F e 20 3+  1-1113 F eO .
4. Нормализация элементов к 8 масс. % MgO (по Turner, Hawkesworth, 
1995):

Y =Y o6p+m(8-MgOo6p) (П1)
Yo6p -  содержание элемента в образце; MgOo6p -  содержания окиси 
магния в образце; m -  угол наклона линейного тренда серии образцов 
на диаграмме MgOo6p -  Yo6p. Для построения тренда используются об
разцы с содержанием MgO превышающим 5 масс. %.
Угол наклона можно получить, используя широко распространенное 
офисное приложение Exell.

3.50

3.00

2.50

2.00

1.50 

1.00 

0.50 

0.00
4.00 4.50 5.00 5.50 6.00 6.50 7.00

Рисунок П1. Пример построения линейного тренда в Exell. Значение -0.1765 равно m 
в уравнении (П1).

5. Пересчет анализов для нанесения на диаграмму
Са -  (Fe + Mg) -  Al -  (Na + К):

а) пересчитываем окислы на атомные количества элементов;
б) FeO* = FeO + 0.8998 Fe20 3;
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в) суммируем атомные количества магния и суммарного железа;
г) вычисляем величину Al — (Na + К);
д) суммируем Са, (Mg + XFe), [Al -  (Na + К)] и приводим к 100%.
6. Содержания малых и микроэлементов в N-MORB, используемые 
при построении многокомпонентных нормализованных диаграмм 
в работе (Pearce, 1983):

ТЮ2 1.5%
К20 0.15%
Р20 5 0.12%
Rb 2
Sr 120
Y 30
Zr 90
Се 10
Sm 3.3
Yb 3.4
Hf 2.4
Та 0.18
Th 0.2
Ba 20

Другие значения, используемые при построении многокомпонентных 
нормализованных диаграмм и порядок расположения элементов, при
ведены в таблице 6.3.
7. Состав примитивного базальта, равновесного с мантийным лерцо- 
литом:

MgO > 8.5 масс. %;
Ni > 150 г/т;
Сг > 200 г/т;

Mg# = [ 100Mg/(Mg + Feo6J ]  > 60
8. Расчет Д7/4 и А8/4 -  индикаторов обогащенной мантии по отноше
нию к средней линии океанических базальтов северного полушария 
(NHRL) (по Rollinson, 1993):
а) Вычисляем (207Pb/204Pb)NHRL и (208Pb/204Pb)NHRL для каждого образца
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с известным отношении (206РЬ/204РЬ)обр :
(207Pb/204Pb)NHRL = 0.1084 (206РЬ/204РЬ)обр + 13.491 (П2)

(208P b /204P b ) NHRL = Y 209 (206РЬ/204РЬ)о6р + 15.627 (ПЗ)

б) Вычисляем А7/4 и А8/4 для каждого проанализированного образца, 
используя результаты вычисления по уравнениям (П1) и (П2):

Д7/4 = [(207Pb/204Pb)o6p -  (207Pb/204Pb)NHRJ  * 100 (П4)

А8/4 = [(208Pb/204Pb)o6p -  (20RPb/204Pb)NHRJ  * 100 (П5)
9. CHUR (CHondritic Uniform Reservoir) модель предполагает, что 
примитивная мантия Земли имела такой же состав, как и средний хон- 
дритовый метеорит на время формирование Земли, которое принима
ется 4.6 млрд. лет.

' ( IJ,Nd/l44Nd).„,p -  (,J‘Nd/'44Nd)c
Т =-rlnПН;к y Lyi

/C H U R  cv u u rw

(l47Sm/l44Nd)o6l1 ,с,,,лия -  (l47Sm/u4Nd)c.„n<
+ 1

Подставляя значения (l43Nd/144Nd)CHURccroj(nii и (147Sm/144Nd), 
блицы 6.3 (Rollinson, 1993)

С Н иЯ ссголия

т ;™ ,= х 1п

(l4’’Nd/144Nd),оор. СС10ДИЯ 0.511836

(l47Sm/l44Nd)(H-in. сспи„я -  0.1967

(П6)

из та-

(П7)

10. Расчет значения CHUR на время t, используя значения 
l46Nd/144Nd = 0.7219, Sm/Nd = 0.325 (Rollinson, 1993):

■Nd ’Nd 'Sm

11. Расчет г 'кл:

144Nd <44Nd l44Nd (Ml;R.COT

"’N d / '^ N d ^  _ j ] x , 0
14.1

x (e'! 1) (П8)

(П9)
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С л о в а р ь  т е р м и н о в

Диаграммы плавкости -  диаграммы зависимости фазового соста
ва от Т и химического состава системы.

Дивергентные или конструктивные границы литосферных 
плит -  срединно-океанические хребты в пределах которых происхо
дит формирование новой океанической литосферы.

Изоморфные компоненты -  компоненты образующие в пределах 
данных пород непрерывную изоморфную серию. (MgO-FeO) может 
рассматриваться как один компонент, т.к. изменение соотношений 
MgO и FeO не приводит к появлению новых фаз, а вызывает только 
изменения железистости темноцветных минералов. Однако для параге
незисов основных и ультроосновных пород, основных кристаллослан- 
цев это сделать нельзя, поскольку MgO и FeO ведут себя как независи
мые компоненты, обуславливая существование индивидуальных фаз.

Инконгруэнтное плавление -  плавление в системе с перитекти- 
ческой точкой, в которой происходит реакционное взаимодействие 
расплав-минерал с растворением одной твердой фазы и кристал
лизацией другой. Например в бинарной системе D (твердая фаза) -  
L + А (твердая фаза). Наиболее известный пример -  реакционные вза
имоотношения оливина и ортопироксена при возрастании активно
сти кремнезема

Конвергентные или деструктивные границы литосферных 
плит -  зоны погружения (субдукции) океанических плит под конти
нент или другую океаническую плиту.

Конноды -  линии, соединяющие на диаграмме состав-парагенезис 
сосуществующие и находящиеся в равновесии фазы или минералы.

Котектика -  моновариантное состояние системы, в котором 
одновременно кристаллизуются несколько минеральных фаз.

Кремнекислородные тетраэдры -  прочно связанная группа, 
состоящая из кремния и окружающих его четырех атомов кисло
рода (Si044), «скелетная» основа силикатных породообразующих 
минералов и расплавов.

Ликвация -  расслоение расплава на две несмешивающиеся жид
кости.

Первичные расплавы -  расплавы, образовавшиеся в результате 
плавления магматического источника.

Перитектика -  состояние системы и соответственно точка 
на диаграмме, в которой происходит перитектическая реакция.
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Перитектическая реакция -  более общий термин, обозначаю
щий инконгруэнтное преобразование при плавлении (синоним инкон- 
груэнтного плавления) или кристаллизации.

Равновесная кристаллизация -  процесс, при котором кристал
лизующиеся минеральные фазы постоянно находятся в равновесии 
с расплавом.

Равновесное плавление -  процесс обратный равновесной кристал
лизации. Образующийся расплав находится в равновесии с рестито
вой минеральной ассоциацией на всех стадиях плавления.

Раздел Мохоровича (Мохо или М) -  зона градиента скоростей ро- 
хождения сейсмических волн, которая рассматривается как нижняя 
граница коры или верхняя граница мантии.

Родоначальные расплавы -  наиболее примитивные основные маг
мы в составе данной магматической ассоциации, способные привести 
к формированию всех остальных разновидностей в результате кри
сталлизационной дифференциации. Родоначальные и первичные рас
плавы могут быть или могут не быть тождественны в зависимости 
степени эволюции первичных магм при их движении от очага генера
ции к поверхности.

Сейсмическая томография -  метод, основанный на трехмерном 
описании распределения скоростей сейсмических волн.

Сольвус -  линия или поверхность, ограничивающая поле распада 
твердых растворов.

Конгруэнтное плавление -  плавление, при котором твердая фаза 
и ее расплав имеют одинаковый состав.

Субсолидус -  поле или объем диаграммы и состояние системы, 
в которой присутствуют жидкие и твердые фазы (ниже, по Т, линии 
или поверхности ликвидуса).

Эвтектика -  нонвариантное состояние системы и соответственно 
точка на диаграмме, в которой при наименьшей Т из расплава одно
временно кристаллизуется максимальное число фаз системы.

Фракционная кристаллизация -  процесс, при котором кристал
лизующаяся минеральная фаза мгновенно отделяется от расплава, 
не реагируя с ним в дальнейшем.

Фракционное плавление -  образующиеся мелкие порции распла
ва мгновенно отделяются от остаточной (реститовой) минеральной 
ассоциации, физически не реагируя с последней и не меняя своего 
состава.

Хондры -  мелкие округлые зерена силикатов магния в каменных
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метеоритах, образовавшихся при кристаллизации мелких капель 
расплава.

Хондриты и ахондриты -  каменные метеориты соответственно 
содержащих и не содержащих хондры.

S- и P-типы волн -  соответственно поперечные и продольные 
сейсмические волны, с различной способностью проникновения 
через физические среды. S-волны затухают в зонах, содержащих 
магматическую жидкость.
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