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ПРЕДИСЛОВИЕ

Геохимические исследования имеют первостепенное значение при 
установлении генезиса пород и выяснении геодинамических условий их 
формирования. В 60-х годах с появлением концепции тектоники лито- 
сферных плит особенно усилился интерес к геохимии магматических по
род в связи с проявлением их в определенных геодинамических обстанов
ках. Именно в эти годы была выявлена геохимическая индивидуальность 
базальтов срединно-океанических хребтов и островных дуг, а также ба
зальтоидов, связанных с внутриплитовым магматизмом и приуроченных 
к другим геоструктурам. Таким исследованиям всегда придавалось боль
шое значение в Институте геохимии им. академика А. П. Виноградова 
СО АН СССР. Наиболее полно результаты этих работ в отношении грани
тоидов обобщены в книге JI. В. Таусона «Геохимические типы и потен
циальная рудоносность гранитоидов» (М.: Наука, 1977) и в сборнике тру
дов института «Геохимия магматических пород океана и зон сочленения 
океан — континент» (Новосибирск: Наука, 1984). Настоящая книга слу
жит продолжением разработок в указанном направлении.

Сборник открывается статьей JI. JI. Петрова, посвященной возмож
ностям использования стандартных образцов вулканических пород для 
геохимической типизации эффузивов. Обычно стандарты в геохимических 
исследованиях применяются для обеспечения достоверности аналитиче
ских данных и сопоставления результатов анализа, выполняемого раз
ными лабораториями. JI. JI. Петров показал возможность использования 
огромного аналитического материала по стандартным образцам для гео
химических целей, в первую очередь для геохимической типизации вул
канитов .

Внимание многих исследователей привлечено к древнейшим породам 
Земли, их усилия направлены как на расшифровку первичной природы,, 
так и на попытки реконструкций геодинамических условий, свойственных 
ранним этапам развития нашей планеты. Важность решения этих вопро
сов отмечалась на XXVII Международном геологическом конгрессе. 
В статьях 3. И. Петровой и В. И. Левицкого, а также Н. Л . Добрецова 
с коллегами рассматриваются некоторые аспекты этой проблемы.
3. И. Петрова и В. И. Левицкий использовали геохимические данные для 
выяснения первичной природы основных кристаллических сланцев в гра- 
нулито-гнейсовых комплексах Сибирской платформы. Они сопоставляли 
эти древнейшие образования Земли с толеитами одновозрастных с грану- 
литовыми комплексами зеленокаменных поясов и с базальтоидами раз
личных современных геодинамических обстановок и выявили черты их 
сходства и отличия. Для древнейших эпох Земли характерно появление 
специфических коматиитовых серий пород. Каждая новая находка таких 
образований привлекает внимание исследователей. В статье Н. Л. Доб
рецова, написанной с коллегами, рассмотрены коматиитовые комплексы, 
открытые авторами в Олондинской структуре Алданского щита. Пожалуй* 
это первое подробное описание минералогии и геохимии коматиитов^Си- 
бири.
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Большое значение имеют данные по г ё о х т т 1Гмагматичёскйх'пород 
связанных с внутриплитовым магматизмом, как для выяснения его гене
зиса, так и для понимания места в процессе эволюции магматизма Земли, 
тем более что эти породы трудно вписываются в классическую концепцию 
тектоники литосферных плит. В связи с этим большой интерес представ
ляет статья А. И. Альмухамедова и А. Я. Медведева. В ней приведен об
ширный материал по геохимии траппов Сибирской платформы. Данных 
по геохимии этих пород в мировой литературе явно недостаточно. Статья 
позволяет хоть в малой степени ликвидировать этот информационный 
вакуум.

В статье П. В. Коваля и О. Гэрэл подробно рассмотрены вулканиче
ские породы, связанные с проявлениями медно-порфирового оруденения 
в Монголо-Охотском поясе. Обычно такие породы, а соответственно и свя
занное с ними оруденение, проявляются в окраинно-континентальных 
структурах. В данном случае, по крайней мере в мезозое, Монголо-Охот
ский пояс развивался как внутриконтинентальная подвижная область. 
Нахождение здесь медно-порфировой минерализации расширяет перспек
тивы внутриконтинентальных подвижных зон на обнаружение разнообраз
ного оруденения. В статье Ю. П. Трошина, в какой-то степени дискуссион
ной, обращается внимание на возможное значение мантийных процессов 
в образовании гранитоидов, считающихся обычно чисто коровыми обра
зованиями. Автор на большом оригинальном материале по литий-фто
ристым гранитоидам и ассоциирующим с ними вулканитам показывает 
связь этих гранитов с базальтоидным магматизмом, проявленным во внут- 
риконтинентальной Монголо-Охотской зоне в мезозойское время. Инте
ресное геохимическое сопоставление девонских вулканитов Минусинской 
системы впадин с вулканитами структур Байкальского рифта проведено 
В. С. Зубковым. Детальная проработка геохимического материала позво
лила автору убедительно показать, что вулканические образования Ми
нусинской системы впадин в девоне формировались в условиях рифто- 
генеза.

Ряд статей посвящен магматизму активных окраин. М. Н. Захаров 
с коллегами подробно рассмотрели распределение редкоземельных эле
ментов в вулканических породах Охотско-Чукотского пояса. Геохимиче
ские данные позволили авторам решить ряд вопросов геодинамики фор
мирования в этом регионе магматических пород различного возраста. 
В статье О. Н. Волыпца с коллегами «Редкие земли в позднекайнозойских 
высококалиевых вулканических породах Камчатки» показана высокая 
информативность этих элементов для целей петрогенезиса. А. Б . Пере
пелов с соавторами на примере Юга Камчатки рассмотрели геохимию вул
канических пород в островодужной обстановке в связи с существующей 
Магматической зональностью.

Редколлегия сборника надеется, что предлагаемая вниманию чита
телей книга будет с интересом воспринята геохимиками, петрологами 
й всеми геологами, которые интересуются вопросами связи магматических 
пород с геодинамическими условиями их формирования.

Редколлегия



Л, Л. ПЕТРОВ

СТАНДАРТНЫЕ ОБРАЗЦЫ СОСТАВА ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОРОД 
И ВОПРОСЫ ГЕОХИМИЧЕСКОЙ ТИПИЗАЦИИ 

ЗФФУЗИВОВ

Проблемам геохимической типизации магматических пород в послед
ние два десятилетия уделяется серьезное внимание. И если для гранитоид- 
ных пород выделенные JI. В. Таусоном [1977] геохимические типы — 
в значительной мере устоявшиеся понятия, то применительно к основным 
и ультраосновным породам геохимическая типизация находится в стадии 
интенсивного обсуждения.

В предлагаемой статье также рассматриваются некоторые аспекты 
геохимической типизации эффузивов, но с привлечением в качестве фак
тического материала несколько необычной информации — данных по 
стандартным образцам (СО) состава вулканических пород. Другая цель 
этой статьи и состоит в том, чтобы указать исследователям-геохимикам 
на СО горных пород и минералов как на весьма важный источник геохи
мической информации.

Действительно, число только самых известных в мире СО горных 
пород и минералов по данным последних обзоров [Abbey, 1983; Govin- 
daraju, 1984] приближается к 200 и неуклонно увеличивается. Номенкла
тура СО также очень разнообразна: магматические горные породы интру
зивного и эффузивного происхождения, различные осадочно-метаморфи
ческие и современные осадки морей и океанов, почвы.

Обратим внимание в первую очередь па количество аналитической 
информации, положенной в основу данных, приводимых в свидетельстве 
(сертификате) на стандартный образец. Не будет преувеличением сказать, 
что для СО горных пород, аттестованных на 55—60 элементов, объем по
лученной аналитической информации составляет (для каждого СО) не ме
нее 9—10 тыс. количественных элементоопределений. Подобная оценка 
подтверждается и при специальном рассмотрении корреляционной зави
симости между числом аттестованных элементов (компонентов) и объемом 
аттестационной информации (рис. 1). Корреляционная прямая I фикси-

Р и с .  1 .  Корреляция числа аттестован
ных в стандартных образцах элемен
тов (компонентов) (N) с объемом ана
литической информации (V) (количест
венные элементооиределения), получен
ной в нроцессе межлабораторного экс

перимента.
1 —  корреляционная зависимость N  от V ,
(V ,— объем аналитической информации, ис
пользованной дл я  аттестации N  элементов);
2  —  корреляционная зависимость N  от  У ,
(V 2— полный объем аналитической информа
ции, полученный при м еш лабораторном  зке- 
перименте (V , использован дл я  аттестации N  
элементов и для получения информационных 
значений дл я  M элементов)).

При построении зависимостей I и II  исполь
зованы данные по стандартным образцам  F K , SW  и GnA (Г Д Р ) и MV (Венгрия) и  средние данные 
(в расчете на один стандартный образец) для СО золотосодерж ащ их материалов (С З Р -2 , С ЗК -З, 
C 3 X -3 , С ЗХ -4) при N  =  5 , для СО речных плов (С Г Х -1, С Г Х -3, С ГХ-5) при N  =  36, для СО 

горны х пород (С Т-1А , С Г Д -1  А , С Г -1 А ) ар ы  N =  5 3 .
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Т а б л и ц а  1
Содержания оксидов породообразующих элементов (мае. %) и элементов-примесей (г/т) в СО вулканических пород базальтового состава

Стандарты

Компонент США СССР Ф ранции Г Д Р Японии

W -l BCR-1 BH V O -1 B I R -t D N C -l NBS-G88 CT-1A Mo-2 BR B E -N BM JB -1 JB-2 JB -3

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

S i02 52,55 54,35 49,90 47,90 47,15 48,4 49,1 49.15 38,20 38,20 49,51 52,17 53,20 51,04
AI2O3 14,99 13,63 13,85 15,53 18,34 17,36 14,23 16,53 10,20 10,07 16,23 14,53 14,67 16,89
Fes0 3 1,46 3,59 2,74 2,06 1,79 1,86 3,82 2,50 5,58 5,34 1,60 2,28 3,13 3,10 i
FeO 8,75 8,88 8,55 8,34 7,32 7,64 10,26 7,71 6,57 6,74 7,28 6,00 10,09 7,90
MnO 0,168 0,182 0,17 0,175 0,148 0,167 0,21 0,164 0,200 0,200 0,145 0,16 0,20 0,16
MgO 6,62 3,45 7,31 9.70 10,13 8,4 5,74 6,56 13,28 13,15 7,46 7,73 4,66 5,20 i
CaO 10,94 6,95 11,33 13,32 11,49 12,17 10,2 8,87 13,80 13,87 6,44 9,29 9.89 9,86 ;
Na20 2,13 3,27 2,29 1,82 1,89 2,15 2,49 3,74 3,05 3,18 4,64 2,79 2,03 2,82 :
K20 0,64 1,69 0,54 0,03 0,23 0,187 0,70 0,98 1,40 1,39 0,203 1,42 0,43 0,80 ;
T i02 1,07 2,22 2,69 0,96 0,484 1,17 1,85 1,65 2,60 2,61 1,14 1,34 1,19 1,45 1
P20 s 0,14 0.37 0,28 0,021 0,07 0,134 0,21 0,40 1,040 1,050 0,105 0,26 0,10 0,29
H20+ 0,53 0,78 0.20 0,09 0,73 0,97 1,34 2,30 2,24 3,62 1,02 0,31 0,20
n 2o - 0,15 0,78 0,08 0,29 0,44 0,50 0,50 0,95 0,07 0,03
C02 0,06 0,04 0,05 0,10 0,13 0,86 0,74 1,34 0,18
Fe203 общ 11,18 13,46 12,23 11,33 9,93 10,35 15,22 11,07 12,88 12,84 9,68 8,97 14,34 11,88 ;
Ag 0,069 0.027 0,056 0,1 0,05
As 2,2 0,7 1,5 14 2,3 3
Au 0,0043 0,00066 0,05 0,00085 0,0072
В 13 4 15 10 12
Ba 162 678 135 6 138 200 230 300 1050 1025 263 490 208
Be 0,7 1,7 1 0,9 2,3 1 1,2 1,6 0,23 0,69
Bi 0,048 0,046 0,014 0.031 0,033 0,020
Br 0,34 0,7 0,60
С 472 194 112
Cd 0,170 0,127 0,1 0,103 0,140 0,082.
Ce 23 53,7 39 1,6 9 13 26 140 152 22 67 6,6



Cl 190 58 94
Со 46 36,3 45 52 57 50
Cr 120 16 300 373 270 330
Cs 0,95 0.97 0,15
Cu 114 18 140 125 100 96
Dy 4 6,35 5 3,7 3,0
Er 2.3 3,6
Eu 1,11 1,96 2,0 0,55 0,59 1,1
F 230 480 380 200
Ga 17 22 21 15 14,7
Gd 4 6,7 6,0
Ge 1,75 1,5
Hf 2,6 4,9 4,3 0,64 1,0 1,6
Hg 0,21 0,012
Ho 0,8 1,25
I (0,15)
In 0,064 0,092
Ir 0,00028
La 11 25 17 0,63 3,6
Li 12 12,9 4 3,6 5,2
Lu 0,34 0.51 0,29 0,32 0,34
Mo
N

0,75
(17)

1,2
37

1

Nb i 8 14 19 2,3 3,2
Nd 15 28,7 24 5,2
Ni 75 13 120 166 247 150
Os (0,0003) 0,00001
Pb 7,5 13,6 3,3
Pd 0,014 (0 ,010)
Pr 3,2 6,9
Pt 0,014 (0,002)
Rb 21,4 47 10 4,7 1,9
Re (0,490) 0,00085
S 160 400 110

430 370 300 175 278
46 37 50 61 34 38,4 40

140 99 380 360 121 405 28
0,9 1,3 0,8 1

220 61 72 72 45 56 230
5 4,1 3,98
4 2,3 2,55
2,3 3.7 3,6 1,1 1,5 0,83

250 480 1000 1000 265 390 120
16 22 20 17 15 20
5.0 9 4,8 3,3
1,6 1,1 1,3

(4) 3,4 1,1
(0,5) 5,4 0,030 0,005

1,3 0,7
0,029

14 40 80 82 8,6 30 2,3
14 9,3 13 12 70 11,4 8
0,5 0,24 0,42 0,3 0,39
1,7 1,8 3 34,4 0,54

8 100 100 31 4
15 60 70 27 6,37
90 86 260 267 56 139 14,6

0.0019
5 12 8 4 11,5 7,1 5,5

2,7 8,7
0,0067

16 14 47 47 12,3 41,2 6,2
0,0049 0,00039

400 90 390 300 17,9 23



оо
О к о н ч а н и е  т а С л. 1

1 2 3 | 4 5 e ! 7 ! 8 1 9 1 10 12 13 14 15

Sb 1,05 0,62 0,17 0,5 1,0 1 2 0,23
Sc 35 33 31 43 31 38 43 22 26 22 34,3 27 50,4
Se 0,11 0,086 0,026 0,170 0,087
Sm 3,5 6,6 6,1 1,0 1,4 2,8 5 12 12 3,7 5,16 2,27
Sn 2,6 2,1 3,5 7,0 8 1,7 1,8 0.5 0,8
Sr 187 330 420 107 144 169 270 500 1320 1370 228 435 173 395
Та 0,5 0,79 1,1 1,2 5,5 4,4
Tb 0,65 1,05 1,0 0,4 0,45 1 1,3 0,47 0,73
Те 0,0052 1,5
Th 2,4 6,04 1,0 0,3 2,6 12 11 3 9 0,34 1,5
TI 0,12 0,3 (2)
Tm 0,34 0,59 0,3 0,3 0,7
U 0,57 1,72 0,4 0,37 0,8 3 2,4 1,8 0,17 0,31
V 200 404 320 312 148 250 320 150 235 235 182 211 540
w 0,48 0,4 0,7 29 19,4 0,26
Y 26 39 27 16 18,5 34 29 30 30 26,3 25,5 25
Yb 2,1 3,39 1,9 1,7 2,0 2,1 3,8 2,6 2 1,8 3,5 2,1 2,54
Zn 84 129 105 70 70 58 150 82 150 120 113 84 106 103
Zr 100 191 180 18 39 130 190 250 265 98 153 50
П р  и м е  ч а н  и  е. W -1 — д и абаз триасового возраста (230 млн. л е т ) , отобран из карьера в С ентервилле, округ Ф эрфакс, ш тат Виргиния, США; B C R -1— базальт, 

отобран из карьера Б рай дэл  Ф лоу, р. К ол ум би я , ш тат В аш ингтон, США; BUVO-1 — базальт, лава из кальдеры  влк. К и л ауэа , Гавани; BIR-1 — базальт, отобран  в 
12 км к востоку от г, Рейкьявик, Ю го-Западная И сландия; D N C -1 — ди абаз, отобран в районе Д ур хам а в С еверной К аролине, США; N B C -688—  базальт, из кайно

зой ск ого  потока вбл и зи  Д ж ек п ота, ш тат Н евада. США; СТ-1А —  трапп, недиф ф еренцированны е траппы  С ибирской платформы  (ср ед н я я  п р оба), СССР; МО-2 —  базальт, 
отобран в районе К а д ж а р я н , А рм ения, СССР; B R — базальт, отобран в районе Э ссей-ля-К от, Н анси, Ф ранция; B E -N  — базальт, там ж е; В М —б а з а л ь т  девонского в о з
раста, отобран в районе М еленбаха, округ Зуль, ГДР; JB-1 — базальт, отобран в 7 км сев ер о-сев ер о-заи адн ее  г. С осебо, о. К ю сю , Я пония; JB-2 — базальт, влк. Осима,
о-ва Намгш, Я пония; JB-3 — базальт, влк. Ф уйи (? ) , отобран вблизи  П арусавы , преф ектура Яманаси, Я пония.

Оценки содер ж ан и й  д л я  стандартны х образцов , приводим ы х в таблице (кром е СТ-1А и М О -2), взяты  и з обзор а  К . Гавиндараю  [G ovindaraju, 1984]. О ценки со
дер ж ан и й  дл я  СТ-1А взяты  по данны м нового сертиф иката [С видетельство..., 1984], дл я  стандартного образца  МО-2 — и з работы [Хитров, 1984]. З десь  и в табл . 2 
вы деленны е ж ирны м  ш рифтом зн ач ен и я  соответствую т рангу аттестованны х (д л я  СО СССР и ГД Р) и реком ендованны х (д л я  СО СШ А, Ф ранции. Я п он и и). Оценки  
содер ж ан и й , приведенны е в скобках,—  предварительны е, информ ационны е.

И нф орм ация о м есте отбора м атериала стандартны х образцов приводится по К . Гавиндараю  [G ovindaraju , 1984] и  С. А ббею  [A bbey, 1983].



рует зависимость между числом аттестованных элементов и объемом ана
литической информации, полученным именно для этих аттестованных 
элементов. Корреляционная прямая II отражает зависимость между чис
лом аттестованных элементов в СО и объемом аналитической информации, 
полученным в межлабораторном эксперименте для этого образца в целом,; 
а именно, суммой аналитической информации для всех анализировавших
ся элементов, т. е. для аттестованных элементов и для элементов, оценка 
содержаний для которых выполнена с худшими показателями.

Несомненное достоинство информации, которую дают стандартные 
образцы,— широкий спектр элементов. В наиболее полно изученных СО 
достаточно уверенно установлены (аттестованы) 45—50, а иногда и более 
70 элементов (например, базальт BCR-1, табл. 1). При проведении же тра
диционных геохимических исследований отдельных массивов и регионов 
зачастую набор исследуемых элементов ограничен возможностями ана
литических служб отдельного учреждения.

Теперь о качестве аналитических данных. Очевидно, что для выполне
ния аттестационных исследований при создании СО горных пород и мине
ралов как за рубежом, так и у нас в стране привлекаются самые автори
тетные аналитические центры и лаборатории. При этом обычно стараются 
получить для каждого элемента информацию принципиально различными 
аналитическими методами, что в известной мере дает возможность на
деяться на получение несмещенных оценок. Обеспечить же отсутствие сис
тематических ошибок в аналитических данных при проведении традицион
ных геохимических исследований удается далеко не всегда.

Уникальность СО как источника геохимической информации можно 
проиллюстрировать на примере траппа (СТ-1А). Сравнение содержаний 
породообразующих компонентов и элементов-примесей в СО траппа и в 
траппах Сибирской платформы по данным работы [Нестеренко, Альмуха- 
медов, 1973], а также в интрузивных траппах Норильского плато [Архи
пова, 1967], приведено на рис. 2, где отчетливо видно, что аттестованные 
и рекомендованные в СТ-1 А содержания оксидов петрогенных элементов 
и содержания элементов-примесей (п-10"1—п -10~5%) находятся обычно 
в пределах интервала колебания средних оценок для недифференцирован
ных траииов различных районов Сибирской платформы. Часть аттесто
ванных значений очень близка к средним оценкам по данным Г. В. Несте
ренко и А. И. Альмухамедова [1973] (NaaO, F, Ni, Zr, Li, Rb) или по дан
ным работы [Архипова, 1967] (V, Си, РЬ). Для части элементов содержа
ния в стандарте траппа СТ-1А даже попадают в вилку между оценками 
средних содержаний, приводимыми в перечисленных выше работах по гео
химии траппов и показанными на рис. 2 соответствующими значками. 
Это наблюдается для МпО, Р 20 5, Со.

Интересными оказываются соотношения содержаний для редкозе
мельных элементов. Например, для Nd и Lu аттестованное в СТ-1А со
держание попадает в середину интервала, который ограничен средними 
значениями содержаний этих элементов для долеритов и базальтов, для 
P r, Yb и Y аттестованные значения в СТ-1А ближе к «долеритовым» сред
ним, для La и Се — к средним но базальтовым разностям. Особое значение 
имеет информация по тем элементам, где не отмечается даже соответствия 
на уровне попадания аттестованного значения для СТ-1А в интервал ко
лебания средних для различных разновидностей траппов по данным рас
сматриваемых работ. Это относится к Sr, Zn, Sn, Nb, Та, в какой-то мере 
к РЬ и H f. Учитывая, что СО траппа СТ-1А представляет собой по сущест
ву большую сборную пробу недифференцированных траппов на основе 
коллекции проб, изучавшихся А. И. Альмухамедовым и Г. Н. Нестеренко, 
следует считать, что оценки содержаний Sr, Zn, Sn, Nb и Та в траппах 
Сибирской платформы требуют по крайней мере уточнения. Существен
ным вкладом в геохимическую характеристику траппов являются также 
оценки содержаний в СО СТ-1 А тех элементов, которые обычно не изу
чаются при традиционных геолого-геохимических исследованиях. Здесь
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Рис. 2. Сопоставление содержаний оксидов породообразующих компонентов п содер
жаний элементов-примесей в траппах Сибирской платформы.

1 — интервал колебания средних оценок для недифференцированных траппов различны х районов  
Сибирской платформы; 2 — среднее из 258 образцов (средневзвешенные); 3 — оценки содерж аний  
для стандарта траппа СТ-1А; 4 , 5  — средние содерж ания и траппах редкоземельны х элементов для  
долеритов (4),  дл я  базальтов (5); в — совпадение значений 4 и 5; 7 — оценки средних содерж аний  

элементов для траппов Н орильского плато.
1, 2 , 4 , 5  — по данным работы [Н естеренко, Альмухам едов, 1973], 7 — [А рхипова, 1967].

следует перечислить Be, Cs, В, Ga, Ge, Mo, W, U, Th, As, Sb, содержания 
которых аттестованы (иногда только рекомендованы) в стандарте 
СТ-1А.

Итак, аттестованный по многим элементам СО в случае, если он пред
ставляет собой характерную разновидность горной породы, может: слу
жить надежным фундаментом для геохимической характеристики пород 
соответствующего типа; быть репером для оценки достоверности геохи
мической информации, полученной для подобных пород в проведенных 
ранее исследованиях.

Какую же петрохимическую совокупность образуют имеющиеся в на
стоящее время СО вулканических горных пород (см. табл. 1; табл. 2)? 
По-видимому, наиболее просто это представить с помощью известных клас
сификационных диаграмм вида К 20 —S i0 2 и S (K 20  +  Na30) — S i0 2. 
На диаграмме S(K20  +  Na20) — S i0 3 (в варианте, предложенном в ра
боте [Классификация..., 1981]) все СО вулканитов очень четко система
тизируются. Более половины их (11) попадает в поле нормальных по ще
лочности магматитов, 7 образцов (базальты ВМ и МО-2, андезит AGV-1 
и риолиты RGM-1, JR-2, JR-1 и NBS-278) отвечают породам субщелоч- 
ного ряда, а французские стандартные образцы базальтов BR и ВЕ-N ло
жатся в поле мелилитолитов.

Активное изучение в последние годы геохимии вулканитов ложа океа
нов, океанических островов, островных дуг, континентальных рифтов, 
формации траппов и тому подобное позволяет считать, что по некоторым 
показателям (содержания малых элементов, отношения содержаний эле
ментов и изотопов) выявляются определенные отличия для близких петро- 
химически вулканитов различных геодинамических обстановок. Вслед
10



Т а б л и ц а  2
Содержания оксидов породообразующих элементов (мае. %) и эле
ментов-примесей (г/т) в СО вулканических пород андезитового и ри-

олнтового состава
Стандарты

Компонент США Япония

AGV-1 R G M -l N BS-278 JA-1 J R -l JR -2

1 2 3 4 5 G 7

Si02 59,25 73,47 73,05 64,06 75,41 75,65
AI2O3 17,15 13,80 14,15 14,98 12,89 12,82
Ft’jO', 4,47 0,50 0,53 2,42 0,40 0,38
FeO 2,06 1,24 1,36 4,08 0,50 0,43
MnO 0,096 0.04 0,052 0,15 0,10 0,11
MgO 1.53 0.28 0,23 1,61 0,09 0,05
CaO 4,94 1,15 0.983 5,68 0,63 0,45
Na20 4,25 4,12 4,84 3,86 4.10 4,03
K20 2.90 4,35 4,16 0,82 4,44 4,48
Ti02 1,06 0,27 0,245 0,87 0.10 0,09
Г2О5 0.48 0,05 0,030 0.16 0,02 0 .0 1
H20 + 0,80 0,50 0,80 1,05 1,23
II2o - 1,02 0,26 0,13 0,14
c o 2 0,01 0,01
Fe20 3 общ 6,76 1,89 2,04 6,95 0,96 0,85
Ag 0.104 0,1
As 0,84 3 16
Ail 0,0006 0,00009
В 7 31 25
13 a 1220 800 1150 307 40
Be 2 2,5 0,49 3,1 3,4
Bi 0,054 0,3 0,009 0,51 0,65
Br
С

0,34
263 63 50

Cd 0,060 0,094 0,017 0,019
Ce 66 48 62 22.4 55
Cl 120 540 38 900
Co 15,7 2,3 1.5 12 0,6 0,4
Cr 12 4 6,1 6 2
Cs 1.3 5.5
Cu 60 11 5,9 41.7 1,9 1,5
Dy 3.5 5.45 6,97
Er 1,6 3,5 4.08
Eu 1,66 0,7 0.85 1,38 0,4
F 420 340 500 170 1100
Ga 20 15
Gd 5,2 5,3 4,8 6,2
Ge 1.25
Hf 5,1 6 8,4
Hg 0,020 0,010 0,008 0,0002
Ho 0.7
I (0,26)
In 0,041
La 37 23 5.85 20,8
Li 12 50 11 65
Lu 0,28 0,75 0,52 0,67
Mo
N

3
(41)

2,3 0,85

Nb 15 9,4 3
Nd 34 19 8,2



О к о н ч а н и е  т а б л .  2

1 | 2 3 4 5 6 1

Ni 17 6 3,6 1,9 0,6 0,8
Pb 36 21 16 5,8 18,7 21,1
Рг .6,5
Rb 67 155 128 11,8
Re 0,00054
S 100 100 25 15 8
Sb 4,4 1,3 1,5
Sc 12,1 4,7 5,1 28,4
Sm 5.9 4,3 5,7 4,8
Sn 4,2 0,8 2,6 2,9
Sr 660 100 63,5 266 30
Та 0,92 1,0 1,2
Tb 0,70 1,0
Те 0,002
Th 6,5 15 12 1 21 31
TI 0,7 0,54
Tin 0,32
U 1,89 5,8 4,6 0,35 8,8 9,8
V 123 14 103
w 0,53 1,6 0,27
У 21 25 31 31
Yb 1,7 2,5 4,5 3,26 4,3
Zn 88 36 55 88,3 28,8 27,3
Zr 225 200 90 101

П р и м е ч а н и е .  A G Y -1 — ан дези т, отобран в восточном  борту дол и 
ны Гуано, округ Лэйк, ш тат Орегон, США; RGM-1— риолит, влк. Г ласе Ма- 
унтнн , округ Сисыо, ш тат К алиф орния, США (возраст м олоды х лав вулкана  
около 1000 л ет ); NBS-278 — обсидиан , отобран у  о з. К лпэр , кратер Н ью бер
ри, ш тат Орегон, США; JA-1 — ан дези т, влк. Х аконе (со й м а ), преф ектура  
К анагава, о. Х онсю , Япония; JR-1 — риолит, отобран в северной части п ре
фектуры  Н агано, о. Х онсю , Я пония; № -2  — риолит, отобран в ю ж н ой  части  
префектуры  Н агано, о. Х онсю , Япония.

Оценки содер ж ан и я  для стандартны х образцов, приводим ы х в таблице, 
взяты  и з обзор а  К . Г овиндараю  [G ovindaraju, 1984].

за Б . Г. Лутцем [1984] мы полагаем, что одним из важнейших направлений 
исследований в связи с этим нужно считать отыскание ясных геохимиче
ских критериев разделения вулканитов различных обстановок, и прежде 
всего, по-видимому, на основе применения разнообразных нетрогеохими- 
ческих диаграмм. Материалы но СО (см. табл. 1, 2), где достаточно внуши
тельно по сравнению с другими обстановками представлены вулканиты 
Японской островной дуги и активной континентальной окраины Северо
американского континента (Каскадные горы), дают возможность отыскать 
разделительные критерии между этими геодинамическими обста
новками.

Начнем с андезитов, поскольку для пород этого типа имеется деталь
ное исследование подобного плана, выполненное при традиционном 
подходе Дж. Бейли [Bailey, 1981 [. На примере СО AGV-1 и JA-1 на рис. 3 
иллюстрируются отличия в химизме андезитов континентальной окраины 
и островной дуги, откуда следует, что островодужный андезит содержит 
значительно меньше Ва, Sr, S, Р, Zr, Nb, Rb, Pb, La, Ce, Nd, Ni, (J, Th, 
Sn, Mo, Be и больше — Mn, Y, Sc, Dy, Yb, Lu, As. Для ряда элементов, 
таких как V, Zn, Li и другие, содержания очень близки. Совершенно оче
виден принцип формирования отношений элементов, которые можно ис
пользовать в качестве индикаторных. Необходимо выбирать в пару те эле
менты, содержания которых, во-первых, максимально различаются в соот
ветствующих образцах по величине, во-вторых, членами пары должны 
быть элементы, лежащие по разные стороны от линии равных содержаний, 
проходящей под углом 45° из начала системы координат (см, рис, д)г на-
12
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Рис. 3. Соотношение содержаний петрогенных компонентов п редких элементов е СО 
андезитов контннентальной окранны (AGV-1) и островной дуги (JA-1). 

Ш пользованы  аналитические результаты  из работы [B a ily ,  1981].

пример, Р и Mn, S—As, La—Yb, Се—Lu, и т. д. Такой подход оказывает* 
с я довольно эффективным, поскольку обнаружилось, что все те элементы 
и их отношения, которые испытывал Бейли [Bailey, 1981] для своих диа
грамм — La/Yb, Sc/Ni, Th, Zr, Cr, K7La и другие — сразу попадают 
в поле зрения как довольно информативные. Следует отметить также, что 
надежность разделения пород одного типа (андезиты) в зависимости от об
становки их формирования может быть повышена с привлечением в пара
метры строящихся диаграмм большего количества информации путем 
простого увеличения количества сравниваемых параметров (рис. 4).

На основе рис. 4 можно сделать ряд довольно интересных выводов. 
Во-первых, отчетливо видно, что вариационные линии для андезитов 
Японской островной дуги и андезитов активной континентальной окраины 
Запада Северной Америки значительно различаются. Во-вторых, совер
шенно очевидно совпадение геохимических характеристик андезитов 
андийского типа с таковыми для андезитов Североамериканской активной 
окраины. Следует, вероятно, признать обоснованным мнение Бейли о необ
ходимости выделения в самостоятельную совокупность андезитов океани
ческих островных дуг, поскольку по величинам отношений Се/Lu, La/Yb, 
Nb/Yb, Ba/Ti эти образования (конкретно Марианская и Малая Антиль
ская дуги) не попадают на вариационную линию для андезитов Японской 
островной дуги.

В то же время вызывает сомнение правомерность совместного рассмот
рения разнородной совокупности андезитов континентальных островных 
дуг и активных континентальных окраин с тонкох! корой, когда в одну 
выборку объединяются, с одной стороны, андезиты Японии и Новой Зе-

13



(/)
Q)
О

(/)

§
.D
>
\(0

>

N

>,О
\T52

J3
>  o
2  CO

\£

h
>to

f-

§(Л

Puc. 4. Данные о величине отношений ряда элементов для андезитов различных геоди-
намических обстановок.

1 — андезит активной континентальной окраины (З ап ад  СШ А), СО AGV-1; г  — андезит островной  
дуги  (Я пония), СО JA-1; з —о — андезиты активной континентальной окраины андийского типа (.3), 
континентальных островных дуг  и континентальных окраин с  тонкой корой (<), океанических ост

ровных дуг (5) по данным работы [B a iley , 1981].

ландии, с другой — андезиты Каскадных гор (Запад США) и южных рай
онов Чили. Что такое объединение нецелесообразно, показывает отме
ченное выше по данным СО четкое разделение на самостоятельные сово
купности андезитов Японии и Запада США (см. рис. 4, 1 и 2), да и проме
жуточное между 1 п 2 положение точек для этой разнородной совокупности 
(см. рис. 4, 4).

На наш взгляд, интересно продолжить уточнение индикаторной роли 
элементов и их отношений для отнесения вулканитов серии базальт—ан
дезит — риолит к соответствующей геодинамической обстановке. Выделение 
индикаторных элементов для риолитов осуществлялось с помощью диа
граммы (которая здесь не приводится), подобной диаграмме для андезитов 
(см. рис. 3). По одной оси откладывались значения логарифмов содержа
ний для риолитов континентальных окраин RGM-1 и NBS-278, по 
другой — значения логарифмов содержаний соответствующих элементов 
для риолитов Японской островной дуги JR-1 и JR-2. При наличии по ка
кому-то элементу полных данных (во всех образцах) получали на графике 
четыре точки, которые для данного элемента оконтуривали небольшие 
области. Относительно линии равных содержаний эти оконтуренные об
ласти располагались в зависимости от характера элемента в следующих 
положениях: в поле островодужных риолитов, что означает более высокие 
содержания в континентальных риолитах ТЮ 2, MgO, Р 20 5, Ва, Sr, Zr, 
S, Zn, Си, Сг, Ni, Со, Ей; в поле континентальных риолитов, что означает 
более высокие содержания в островодужных риолитах MnO, Li, Y, Th, 
U, Yb, Be, Bi; близки к линии равных содержаний S i0 2, А130 3, К , Na, 
Се, La, Lu, Gd. Подобные сопоставления были произведены также для 
базальтов Японской островной дуги (JB-1, JB-2, JB-3) и континенталь
ной окраины Запада США (BCR-1, NBS-688).

Все сведения о соотношении содержаний элементов и оксидов элемен
тов в вулканитах серии базальт—андезит—риолит для рассмотренных 
выше геодинамических обстановок сведены в табл. 3.
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Т а б л и ц а  3
Разделение элементов (компонентов) на группы по соотношеншо их концентраций при 
сопоставлении соответствующих по составу вулканитов серии базальт — андезит —■

риолит
Элементы и оксиды элеменелтов, содерж ания которых

выше в вулканитах континен
тальны х окраин

примерно равны выше в вулканитах остров
ных д у г

Базальты Андезиты
Р иоли

ты Базальты Андезиты Риолиты Базальты Анде
зиты Риолиты

тю 2 Ti02 Ti02 S i02 S i02 S i02 (МпО) MnO MnO
р 20 5, Y P2Oa P20 5 A l-A A1,03 Al2Og Y Y
Ва Ba Ba Li Li As As Li
Zr, Yb Zr Zr Gd Gd Gd Yb Yb
S S, Ce, Th S Ce Ce Th Th
Rb Rb (Sc) (Sc) Sc

Bi Se Bi
HoCT H20 + II20 +

Nd La, Nd La La
Nb Nb

Co Co Co
V Cr Cr V Cr

Ni Ni Ni
Sn, Pb Sn, Pb Pb

Cu Cu Cu
Sr Sr Sr

Zn Zn Zn
Lu, Sra Sm Lu Lu
Eu Eu Eu

U, Be U, Be Ag U, Be

Некоторые из рассмотренных элементов регулярно располагаются 
в каком-то одном из подразделов табл. 3, другие же элементы оказывают
ся распределенными по всем трем ее подразделам. Так, довольно регуляр
но попадают в подраздел с примерно равными содержаниями для вулка
нитов разных обстановок S i0 2, А120'э!, Gd, Li. Постоянно более высокие 
содержания в вулканитах активной континентальной окраины по срав
нению с вулканитами островной дуги отмечаются для Ti, Р, Ва, Zr, S, Rb, 
Nb. Более высокие содержания в вулканитах островной дуги отмечены 
для Мп, As, Yb, Y, Th. Ряд элементов, в частности U, Be, Lu, Мо, рас
пределены довольно равномерно во всех подразделах табл. 3. В проблеме 
выбора индикаторных элементов, кроме отмеченной выше «регулярности — 
нерегулярности» их распределения, необходимо учитывать и различную 
подвижность элементов в процессах прогрессивного изменения и метамор
физма пород. Некоторое обобщение данных разных исследователей по этому 
вопросу приведено в работе [Конди, 1983]. Существенные вариации могут 
испытывать следующие компоненты: Fe3+, Fe2+, K,Cs, Rb, H 20 , S i0 2,C a0f 
A120 3, MgO, F, Cl, C 02, U. Изменения невелики или отсутствуют для сле
дующих элементов (оксидов): ТЮ2, Na20 , Y, РЗЭ, Zr, Zn, V, Sc, Hf, Nb, 
Та, Co. В эту же группу, но как менее стабильные, входят Cr, Sr, Ni, Си, 
Feo6m. С учетом приведенных данных об относительной подвижности 
элементов и результатов ранжировки элементов по характеру распреде
ления их между вулканитами активной континентальной окраины и ост
ровной дуги (см. табл. 3) для дальнейшего рассмотрения было выбрано 
32 элемента: Ti, Р, К , Ва, Sr, Zr, S, Си, Се, Rb, La, Nd, Pb, Co, Cr, Nb, Ni, 
Zn, Eu, L i, Gd, V, Mn, Mg, Y, Yb, Sc, Dy, Lu, As, Bi, Th.

Дальнейшая разбраковка элементов с целью выделения среди них 
наиболее «показательных» для разделения вулканитов по соответствую-
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Рис. 5. Диаграммы изменения содержаний К и Р в СО вулканитов Запада США
ц Японии.

щпм обстановкам состояла в следующем. Для каждого из перечисленных 
элементов строилась вариационная диаграмма, на которой отражалось 
изменение его содержаний при переходе от одного СО к другому в такой 
последовательности: NBS-688, BCR-1, AGV-1, RGM-1, NBS-278, JB-1, 
JB-2, JB-3, JA-1, JR-1, JR-2. Здесь образцы от NBS-688 до NBS-278 пред
ставляют вулканиты западной окраины Североамериканского континента 
(от базальта до риолита), а образцы от J В-1 до JR-2 — такую же серию 
для Японской островной дуги. Пример таких вариационных диаграмм при
веден на рис. 5. Затем 32 диаграммы сопоставлялись между собой, при
чем каждая из диаграмм сравнивалась со всеми остальными. Количество 
произведенных в нашем случае сопоставлений составило 496. Заменить 
подобное сопоставление диаграмм численным расчетом корреляций, по- 
видимому, не так npocTOj поскольку перспективными для дальнейшего 
использования принимались такие элементы, для которых при общей об
ратно пропорциональной зависимости содержаний относительные вариации 
их концентраций при переходе между образцами внутри одной группы 
пород симбатны, как,, нап ри м ердля  базальтов островной дуги JB-1, 
JB-2, JB-3 на рис. 5.

Далее принимались во внимание при выборе пары элементов данные 
табл. 3 о «регулярности—нерегулярности» в характере распределения 
элементов. Из указанного выше числа возможных пар элементов (496) 
было выбрано 97 наиболее «перспективных» пар и для тех же СО (NBS-688, 
BCR-1, AGV-1, RGM-1, NBS-278, JB-1, JB-2, JB-3, JA 1, JR-1, JR^2) 
рассчитаны величины отношений. Например, для К с другими элементами 
выбраны и вычислены значения для следующих отношений: К /Ti, К /Р , 
К/Си, К /S, К/Со, K/Zn, K/Eu, К/Мп, для Ti -  Ti/Rb,; T i/РЬ, Ti/As, 
T i/B i, Ti,/Ba и т. д. По полученному массиву данных снова производили 
сортировку, при которой выявлялись наиболее контрастные по величине 
(от базальтов к риолитам) отношения.

Из рассматривавшихся нами элементов выбраны как наиболее ин
формативные для целей различения обстановки формирования вулканитов 
серии базальт—андезит—риолит следующие отношения: K/Ti, Iv/Mn, K /P i 
К/Со, К /С и,Ti/Pb, Ti/B i, Ва/Со, Се/Со, Rb/Co,Zn/La, Mn/La, Ми/S, Mn/Pbt 
Mg/Rb, Mg/РЬ, S/As, La/Yb, Со/Yb, Nii/Th, Zn/As. Для выбора наилучших 
для двумерных диаграмм пар отношений предлагаем два подхода, бази
рующиеся на одних и тех же соображениях. Поскольку исследуются се
рии пород, то необходимо, чтобы выбранные отношения отражали про
цесс дифференциации составов и задавали наибольший сдвиг между рас- 
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Рис. 6. Диаграммы Mn/S — К/Со (а) и Mn/Pb — Co/Yb (б) для вулканических серий 
базальт — андезит — риолит активной континентальной окраины (/) и островной ду

ги (2) (б — базальт, а — андезит, р — рполпт).

сматриваемыми сериями. Первый подход: на одно из отношений возла
гается задача отражения дифференциации составов, другое же отношение 
ответственно главным образом за разделение рассматриваемых серий. 
Примером здесь могут служить диаграммы в координатах Mn/S—К/Со 
(рис. 6, a), Mn/La — Ва/Со, La/Yb — Со/Pb* S/As — Mg/Pb. Конструи
рование диаграмм в соответствии со вторым подходом заключается в под
боре таких пар, каждая из которых соединяет в себе свойства отражатъ 
и дифференциацию пород, и различие между обстановками. Примеры та
ких пар — К/М п, T i/P b , Ba/Ti,: Се/Go,Mn/Pb,Co/Yb. Наилучший эффект 
дает совместное применение таких пар,; у которых элементы, «реа
гирующие» на дифференциацию в составах от базальта до риолита,, 
изменяются по величине в разном направлении, например РЬ и Со 
(рис. 6, б).

Легко заметить, что рекомендованные выше отношения, а также ин
дикаторные элементы (см. табл. 3), полученные только из рассмотрения 
аналитических данных по СО вулканических пород, в основном (за исклю
чением, пожалуй, Mn, S, As) повторяют те рекомендации индикаторных 
элементов и отношений, которые в течение последнего десятилетия появ
лялись в литературе в связи с обработкой громаднейшего объема тради
ционной геохимической информации. Одно только это обстоятельство 
убеждает в целесообразности использования данных по СО для решения 
самых разнообразных геохимических задач. Оценка индикаторной роли 
различных элементов и их отношений в проблеме отнесения вулканитов 
серии базальт—андезит—риолит к той или иной геодинамической обста
новке и другие затронутые в статье вопросы далеко не исчерпывают воз
можности применения данных по СО состава вулканических пород и для 
геохимической типизации.

Проведенное исследование позволяет вполне определенно заключить, 
что СО состава являются источником ценной геохимической информации,
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3. И. ПЕТРОВА, В. И. ЛЕВИЦКИЙ

ОСНОВНЫЕ КРИСТАЛЛИЧЕСКИЕ СЛАНЦЫ
В ГРАНУЛИТО-ГНЕЙСОВЫХ КОМПЛЕКСАХ 

СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ И ИХ ПЕРВИЧНАЯ ПРИРОДА

Накопленный к настоящему времени опыт изучения метаморфиче
ских пород свидетельствует, что химический состав метаморфитов, вклю
чая содержания в них редких элементов,— потенциальный источник весь
ма объемной информации об их первичной природе и первичных условиях 
формирования. Это положение и получившие признание два таких прин
ципа, как, во-первых, изохимичность регионального метаморфизма [Ве- 
деполь, 1973; Гонов и др., 1977; Макрыгина, 1981] и, во-вторых, прин
ципиальное сходство процессов докембрийского и фанерозойского породо- 
образования в условиях земной поверхности — принцип актуализма [Си
доренко, 1969], создают реальную основу для реконструкции исходного 
состава и условий формирования в разной степени метаморфизованных 
толщ пород, в том числе представляющих собой древнейшие образования 
земной коры. К последним, в частности, относятся характерные для глу
бокого докембрия гранулито-гнейсовые комплексы. Наряду с зеленока
менными поясами они служат важнейшими структурно-вещественными 
элементами фундамента всех континентов [Ранняя история..., 1980]. На 
современной поверхности их выходы можно наблюдать в кристалличе
ских щитах и срединных массивах или в виде так называемых «глыб», 
«выступов» и «блоков» фундамента в областях проявления более поздних 
тектономагматических событий.

Нами были проведены исследования гранулито-гнейсовътх комплек
сов, входящих в состав фундамента Сибирской платформы и ее южного 
гетерогенного складчатого обрамления. Особое внимание уделено постоян
ным и весьма характерным составляющим таких комплексов — основным 
кристаллическим сланцам. Результатам изучения их особенностей и вы
явления первичной природы методом сравнительного анализа с аналогич
ными по составу, но не измененными процессами метаморфизма породами 
древних зеленокаменных поясов и современных геотектонических обста
новок и посвящена данная статья.

В качестве объектов исследования были выбраны породы шарыжал- 
гайской, ольхонской и слюдянской серий в Прибайкалье и федоровской 
свиты в Алданской флогопитоносной провинции.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ

Породами шарыжалгайской серии сложен краевой — так называемый 
Шарыжалгайский — выступ фундамента Сибирской платформы. На со
временной поверхности в коренных обнажениях эти породы прослежи
ваются от берега Байкала между пос. Култук и Лиственичное в северо- 
западном направлении в виде суживающегося клина на расстояние более
18



300 км (до бассейна р. Оки) при изменении ширины выхода от 80 км на юге 
до 15 км на севере [Шафеев, 1977]. По геофизическим данным образования 
выступа прослеживаются под чехлом Сибирской платформы на значитель
ные расстояния в северном и северо-восточном направлениях [Замараев, 
1967].

В ольхонскую серию объединены древнейшие глубокометаморфизо- 
ванные породы гетерогенного складчатого пояса, обрамляющего Сибир
скую платформу с юга. Они обнажаются в центральной части западного 
побережья Байкала от устья р. Бугульдейки на юго-западе до мыса Арал 
на северо-востоке и слагают о. Ольхой и ряд других более мелких остро
вов в проливе Малое Море [Павловский, Ескин, 1964; Корреляция..., 
1979].

Слюдянская серия представлена раннедокембрийскими глубокомета- 
морфпзованными толщами Слюдянского горнопромышленного района, 
расположенного у юго-западной оконечности Байкала. На севере она не
посредственно примыкает к шарыжалгайской серии. Граница между ними 
проходит по зоне глубинного Саянского разлома [Слюдянский кристалли
ческий комплекс, 1981].

Федоровская свита входит в состав алданского метаморфического ком
плекса. Ее породы слагают периферическую часть крупной субизомет- 
ричной антиклинальной структуры Нижне-Тимптонского купола в меж
дуречье Алдана и Тимптона [Фрумкин, 1967] и вмещают известные Ал
данские месторождения флогопита, магнетита и апатита [Метаморфиче
ский комплекс..., 1975].

Согласно наиболее широко распространенной точке зрения, шары- 
жалгайская серия и толщи Алданского метаморфического комплекса яв
ляются возрастными и вещественными аналогами, составляющими ранне
архейское платформенное основание, а слюдянская и ольхонская серии — 
древнейшие образования, непосредственно примыкающие к этому кра- 
тону и сформировавшиеся еще в раннем докембрии.

В составе всех изученных толщ по геологическим соотношениям и 
комплексу минералого-петрографических признаков отчетливо выделя
ется несколько последовательно формировавшихся групп пород. ^]амые 
ранние среди них — породы, представленные парагенезисами гранули- 
товой фации. Они слагают реликтовые участки разных размеров в сплош
ном поле специфических гранитоидов: эндербитов, чарнокитов, мигмати
тов. аляскйтовых гранитов. Именно эти ранние породы и следует рассмат
ривать как единственно возможные метаморфические эквиваленты пород 
исходной толщи. В участках наилучшей сохранности для них выявляются 
следующие особенности геологического строения: слоистость, переходы 
фациальных разновидностей в пределах пластов, наличие устойчивых 
сочетаний определенных петрографических разновидностей и тенденция 
к их закономерному сочетанию в разрезе, т. е. такие черты, какие харак
терны для седиментогенных толщ [Метаморфический комплекс..., 1975; 
Слюдянский кристаллический комплекс, 1981; Петрова, Левицкий, 1984]. 
По составу среди этих пород обнаруживается широкий спектр разновид
ностей: от ультракислых (кварциты) до ультраосновных (метаультраба- 
зиты) и карбонатных. Но повсеместно в их общей массе преобладают ос
новные породы. Именно они и служат объектом наших исследований.

МИНЕРАЛЬНЫЙ И ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ

Во всех толщах интересующие нас породы представлены двупирокс.е- 
новыми плагиосланцами, очень часто содержащими в качестве еще одного 
породообразующего минерала либо роговую обманку, либо гранат, либо 
биотит и значительно реже каарц. Количественные соотношения главных 
породообразующих минералов в них изменяются в очень широких преде
лах. Но эти пределы значительно сужаются для сланцев каждой отдельной 
толщи (табл. 1). Выделяющиеся среди них по минеральному составу раз- 
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Т а б л и ц а  1
Минеральный состав основных кристаллических сланцев, об. %

М инерал т а р ы ш а л -
га й ск а я

Серия

ольхонская слю дянекая
Ф едоровская

свита

Гиперстен 6,8—22,8 0 ,5 -1 8 1,2—11,7 0 ,2 -1 6 ,0
Дпопсид 2 ,5-22 ,1 2,5—27 1 ,0 -31 ,0 1,0—14,0
Роговая обманка 2,5—47,6 0 ,0 -5 2 2 ,8 -5 1 ,4 9 ,0 -3 2 ,0
Биотит 0,0 2,0 0,0—3,7 0 ,0—6,0 0 ,0—3,0
Гранат 0,0 0,0—15 0,0 0,0
Плагиоклаз

^1О1оinvr* 4 2 -7 5 34 ,7-56 ,2 54 ,0-73 ,0
Кварц 0 ,0—5,1 Д О -1 7 ,2 0,0 0,0
Магнетит 0,4—8,3 0 ,2 -4 ,3 0 ,1- 6,4 0,1—3
Акцессорные и прочие 0 ,3 - 2 ,2 — 0 ,2—2.2 —

новидности (двупироксеновые, двупироксен-роговообманковые, гипер- 
стен-роговообманковые и др.) переслаиваются, иногда весьма тонко, и свя
заны друг с другом постепенными переходами.

В соответствии с колебаниями минерального состава обнаруживают
ся существенные изменения и в химических особенностях этих пород. 
Вместе с тем детальное опробование и анализ сланцев из разных участков 
площади распространения шарыжалгайской (табл. 2), ольхонской (табл. 3) 
и федоровской (табл. 4) толщ не выявили каких-либо закономерностей 
в изменениях их химического состава от участка к участку. Обнаружен
ные же при этом вариации в концентрациях петрогенных компонентов пол
ностью определяются особенностями и количественными соотношениями 
слагающих породы минералов. Сделанные в отдельных толщах выборки 
разновидностей сланцев в зависимости от участка их развития по уровням 
содержаний подавляющего большинства петрогенных компонентов ста
тистически не различаются (при 95%-ном уровне значимости). Все это 
служит основанием для вывода об относительной устойчивости среднего 
химического состава группы основных кристаллических сланцев в каждом 
отдельном из исследованных гранулито-гнейсовом комплексе. В то же вре
мя из сопоставления вычисленных средних химических составов 
(см. табл. 2—4) следует, что сланцы шарыжалгайской, ольхонской и слю- 
дянской серий, т. е. гранулито-гнейсовых комплексов Прибайкалья, по 
средним содержаниям главных химических элементов также статистически 
(при Р =  0,95) не различаются. Можно лишь отметить несколько повы
шенную железистость, свойственную сланцам шарыжалгайской серии. 
От них резко отличаются сланцы федоровской свиты. Главные их отличия 
состоят в систематически более высоких (статистически значимых для 
Р =  0,95) содержаниях глинозема, щелочей и фосфора.

На иетрохимических диаграммах, используемых для реконструкций 
исходного состава метаморфических пород (в частности, в работах [Предов- 
ский, 1970;деля Роит, 1972; и др.]), фигуративные точки сланцев из всех 
изученных толщ неизменно попадают в поля и на тренды «базитов», «ос
новных магматических пород» и «базальтов». J 1ри этом наилучшее сходство 
сланцы шары жал гайской, ольхонской и с.людя некой серий обнаруживают 
с- толеитовыми базальтами, а федоровской сииты — с базальтами повы
шенной хцелочиости и аидезитобазалътами. Очень четко это видно на диа
граммах (Na20  К20) — S i02 (рис. 1) и AFM (рис. 2). На последней
точки составов сланцев всех толщ, кроме федоровской свиты, размещают
ся в ноле океанических базальтов с характерным феннеровским трендом 
дифференциации, точки же составов федоровской свиты попадают в поле 
известково-щелочных пород с присущим им увеличением содержаний ще
лочей в дифференциационном ряду. Явное сходство с базальтовыми поро
дами и четкое разделение основных сланцев гранулито-гнейсовых комп
лексов на две группы подтверждаются и геохимическими данными.
20
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Р а с .  1. Положение фигуративных точек составов основных кристаллических сланцев из 
гранулпто-гнейсовых комплексов на диаграмме (Na30S-4-JK30 ) — S i0 2 с выделенными 
нолями тодеитовых (I) и щелочных (II) базальтов [по Macdonald, Katsura, 1964].

1— 3 — ш ары ж алганская (J), ольхонская (2), спю дянская (3 ) серии; 4 — федоровская свита.

Рис. 2. Положение фигуративных точек составов основных кристаллических сланцев 
из грану лито-гнейсовых комплексов на диаграмме АРМ.

1 — 4 — см. уел . обозн . на рис. 1; Л — линия, разделяю щ ая поля толеитовых (Т Н ) и известково- 
щелочных (СА) п ород [по Irv in e, B aragar, 1971 j; в — поле океанических базальтов [К узьм ин, 1985].

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ

Все имевшиеся в нашем распоряжении нробы сланцев были проанали
зированы на широкий круг редких элементов. Отличительной особен
ностью их распределения является отчетливая неоднородность. При ста
тистической обработке полученных результатов это выражается в высо
ких значениях коэффициентов вариаций их содержаний (F). Особенно вы
сокие V характерны для Сг, Cu, Mo, Pb, F, Rb, Ва, Sr, La (см. табл. 2—4). 
В эту группу попадают элементы, для которых неравномерность распре-
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-22 Т а б л и ц а  2
Содержания петрогенных (.мае. %) и редких (г/т) элементов в основных кристаллических сланцах шарыжалгайской и слюдянской серий

Компонент
I I I ш IV V VI Среднее Слю дянка

С it V с . V С, I V С» | V Cl—с.. с С., V Си min Стах

S i02 47,95 1,8 47,78 2,7 47,83 4,0 52,67 1,8 47,62—50,45 42,20-49,12 48,51 4 ’° 48,19 46,63—50,78
01

Ti0 2 1,30 30,0 1,56 31,5 1,02 21,1 1,44 22,4 0,91—1,15 1,30—2,16 1,31-—И11 30,7 1,37 0 ,54-2 ,16

А 1 А 14,65 8,9 15,34 12,0 14.64 8,5 13,37 3,1 14,05—14,20 14,70—15,82 14,57- 9,1 14,97 13,13-16,97

Fe20 3 2,76 67,5 4,68 21,5 13.16 11,5 4,25 43,1 2,76—5,23 15,76—16,52 3 ,4 6 -
i t

53,2 4,12 1,62-5,80

FeO 10,69 17,1 9,14 25,0 9,53 13,3 8,44—8,80 10,11 ШL 19,4 7,66 5,16-9 ,92

MnO 0,21 16,4 0,21 25,6 0,21 18,1 0,21 17,6 0 ,18-0 ,20 0,22—0,33 0,21 18,7 0,21 0,15—0,30

MgO 7,69 15,6 6,23 22,5 7,72 19,6 5,63 14,0 7,08—7,80 7,00-9 ,07 7,22^3 "  19,9 7,79 6,36-10,81

CaO 10,85 14,9 9,49 12,9 12,64 19,2 9,37 8,7 11,30-11,00 9,40—10,93 10,80 15,1 10,88 8,27-14,02

Na.,0 2,20 6,6 2,85 18,3 1,94 26,7 2,29 41,4 2 ,57-3 ,19 1,01- 1,86 2,25 32.1 2,05 2,03—3,11

K ,0 0,45 31,2 1,19 39,8 0,29 67 0,73 39,9 0 ,70-1 ,27 0 ,16-0 ,42 0,58 68,0 0,48 0,20-0 ,84

P20 5 0,21 41,2 0,27 50,2 0,08 31,8 0,11 49,2 0,05—0,07 0 ,13-0 ,22 0,17 70,6 0,14 0,03—0,46
Co 50 24,3 28 32,0 41 16,5 63 25,5 4 5 -5 2 44 — Не on р. 47 31,4 43 3 2 -6 0
Ni 127 87,1 64 61,3 107 32,6 84 23,8 140—160 110—120 109 72,7 143 55-230

Cr 160 101 130 102 180 42,5 99 60,5 90—140 8 9 -9 5 145 85,9 195 22-500
V 336 36,9 292 23,9 226 21,6 275 23,1 240—270 230—260 293 34,1 264 160 -3 4 0
Cu 107 71,4 87 57,2 120 47,4 99 19,5 32-150 87-160 106 58 52 8 —190
Mo 1, 2 129 1,9 104 < 1 — < 1 — < 1^-1 <1 1,2(39) 101 2,2 0 ,6 -5 ,0
Zr 69 74,3 94 50,4 58 41 133 14,7 76—120 74—130 82 57,2

87
40-150



Sc 35 48,3 22 51,8 35 30 53 26,6 3 5 -5 3

rH1О

i 36 44,1 30 1
....................................................................................................................................................................................................................................................О

CM
Sn 2,7 47,1 7,2 33,9 2 2 21,3 4,0 57,4 2 ,0 -3 ,0 2 ,6—3,0 3,4 64,6 6,4 3,2—11

Pb 2,5 90,6 6,5 69,7 4,6 60,5 5,3 67,2 2,0 - 2,2 5,9—7,6 4,0 79,3 8,1 1 -1 3

Zn 117 20,9 174 58,3 185 28,5 224 18,8 175—400 270-480 172 50,9 73 4 3 -8 5

Sr | 154 41,1 324 73,7 112 44,5 157 20,0 4 3 -7 6 50—190 164 72,2 224 69—480

Ba i 138 48,7 405 63 59 38,3 230 28,0 120-280 70-140 174 85,7 255 32—760

Be ! 0,7 38,6 1,6 77 0,5 24,4 0,8 50,8 1,1- 1,4 1 ,4 - 0 ,6 0,8 73,2 0,4 0 ,2- 0,8

F 1611 96,7 3940 42,4 675 93,5 298 48,4] Д 1400—2400 350—700 1542 106 893 180-2200

В 7(11) 48,9 4(2) 7,5 48,3 9 94,4 4 - 6 6 -2 1 7,6(31) 69,1

Li 15 76,0 13 36,2 11 139 7 46,7 5 - 1 2 8 - 1 0 13 84,5 24 1 1 -5 6

Rb 5,9 49,3 26 98,5 3,3(5) 140 10(5) 92,4 12 -6 1 С л . 4,1 10 145 — < 1 -1 2

Ce 38(14) 48,9 65 68,6 He onp. — 33 96,7 20 — He onp. 43 — He onp. 42(28) 70,6

La 15 88,1 31 77,6 » — 26 38,1 10 — He onp. 20 —  Ho onp. 19(33) 80,0

Nd 21(10) 41,6 35 44,8 » — 40(2) He onp. 28(18) 49,3

Yb 4,9(15) 32,9 6,4 35,3 6,6 125 5,2 32,3 4 ,7 -5 ,1 4 ,7 -4 ,7 5,5(39) 70,8

Y 27 39,7 41 62 21,5 32,8 32 43,3 2 2 -2 7 3 1 -3 7 29 48,3

K/Rb 738 56,3 519 36,8 1050 608 147-483 1100 679 800

Ba/Sr 0,90 44,3 1,44 31,0 0,87 137 1,47 18,3 1,58-6.51 0,74—1,40 1,07 60,8 1,27 0 ,23-3 ,45

La/Yb 2,25 64 5,3 99,5 — 6,7 21 2 2,1 4,2 3,7 84,2

ГГ о  и м е ч а н и е I —  двупироксеновы е с  роговой обманкой плагиосланцы  из района К ругобайкальской ж елезной  дороги , II  —  существенно роговообманковы е плагио- 
гпантгьт там ж е  I I I  —  двупироксеновы е и двупироксен-роговообманковы е плагиосланцы  из района Байкальского ж ел езор удн ого  м есторож дения, IV  —  двупироксеновы е с  рого
вой обманкой и кварцем плагиосланцы  из района А нгасольского карьера, V  —  двупироксеновы е с  роговой  обманкой плагиосланцы  из района Ж идойского Т упика, V I —  г и -  
перстен-плагиоклазовы е сланцы; в табл. 2— 4: Сп  — среднее арифметическое дл я  выоорки из п  п роб, С ,, С г —  значения содерж аний  элементов (или их отнош ения) в единичны х про
пяв у  коэйЬЗгапиент вариации вскобках указан о  число п р о б ,  по к о т о р о м у  определено среднее содерж ание данного элемента. Д л я  I II  и V I как F e3Os определено сумм арное ж ел езо .

Анализы выполнены в лаборатории Института геохимии им. академика А . П . Виноградова СО А Н  СССР: химико-аналитической, оптического спектрального и рентгено
спектрального анализа. С одерж ания L i и Jib определялись методом фотометрии плам ени, остальных редких элементов —  количественными спектральными м етодами, параметры  

си которых даны в работе [Эмиссионный спектральный а н а л и з ..., 1976 ].



го Т а б л и ц а  3
Содержания петрогенных (мае. %) и редких (г т) элементов в основных сланцах ольхонской серии

Компонент
I I I ш IV Среднее V VI Среднее

с» V с. Z С, с, — с 2 С.,„ V с , V Сз С» Z
S i0 2 40,78 4,9 47,84 2,5 47,58 53,48 -5 4 ,9 8 49,31 5,4 48,32 6,5 48,35 48,33 4,9

тю 2 1,09 40,2 0,90 18,7 1 ,88 1,78—2,14 1,25 41,8 1,88 75,1 1,23 1,65 72,4

А!а0 3
1

14,75 12,2 17,51 10,9 14,80 14,30-14,40 15,55 13,0 15,34 3,9 14,70 15,18 14,3

FsvO, 1.50 80,1 1,23 54,0 4,82 15,30—15,81 2,29(18) 94,3 3,06 40,9 1,11 9 9? 62,2

FeO 8,79 15,5 9,81 14,2 8,71 9,04(18) 15,5 8,20 32,0 9,34 8,72 23,5

MnO 0,19 13,9 0,19 10,5 0,23 0,21—0,26 0,20 14,0 0,18 22,6 0,19 0,18 18,5

МцО 8,34 29,9 6,68 32,3 8,53 4,02—5,10 7,53 31,0 7,34 33,8 0,17 6,90 34,3

CaO 11,28 10,0 12,22 17,8 8,80 7,79-8 ,90 10,90 18,2 11,56 21,3 13,83 12,41 22,4

Ки20 2,07 25,4 2,21 42,0 2,70 0,44-0 ,86 2,34 .38,6 2,79 44,2 2,17 2,55 41,4

К20 0,30 74,0 0,38 78,4 0,59 0 ,07-0 ,29 0,38 71,5 0,31 54,1 0,49 0,38 53,8

Р20  6 0,09 59,3 0,06 81,9 0,30 0 ,14-0 ,19 0,13 99,1 0,22 90,0 0,10 0,20 104

Со 49 24,0 58 43 52 5 4 -0 3 53 29,8 49 27,5 62 54 34,3

Ni 100 53,3 134 57,7 150 2 2 -3 0 111 60,9 101 40,6 180 109 58,9

Сг 208 71,8 293 70,0 187 15-43 239 78,3 138 39,6 374 226 93,4

V 190 27,5 265 58,1 217 200-250 220 42,2 218 30,1 167 1G9 44,4

Си 45 78,1 11 57,9 63 24 -0 5 37 82,2 54 36,4 30 47 48,5

Мо 1,4 89,0 ~ 1 Не опр. ~1 1 ,2 71,4 ~1 ~ 1 ~ 1

Zr 84 54,2 8 8  . 08,5 133 120—140 97 49,5 100 69,1 79 93 63,8

V



Sc 47 19,1 68 35,5 29 65-71 53 37,8 52 33,5 38 47 34,9

Sn 3,8 39,3 3,4 36,9 5,3 8 ,3 -8 ,3 4,4 45,3 4,6 25,0 4,0 4,4 24,2

Pb 3,0 76,6 2,3(2) — 4,6 2 ,2 - 3 ,6 3,2(16) 56,4 2,8 89,0 2,8 2,8 67,9

Zn 141 138 210 220-230 159 187 233 204 38,8

Sr 254 46,5 257 84,5 287 120-120 246 57,8 288 87,2 317 299 67,1

Ba 95 56,2 106 93,0 310 100-120 132 78,4 102 49,7 233 151 61,7

Be 0,5 45,4 0,4 65,1 1,7 1,2- 1,4 0,7 74,9 1,1 86,1 0,7 0,9 ' 82,8

F 338 40,9 302 36,7 1060 200—230 423 74,1 472 67,9 327 417 62,8

В 4,7 46,1 4,2 19,2 14 3 ,4 - 3 ,6 5,8 64,3 12 28,3 4,5 9,2 51,7

Li 14 34,3 12 30,0 10 11—15 13 32,2 8 48,1 16 11 50,0

ПЬ 2,9 111 1 — 6 He обн.—6 3 122 4,8 85,1 He on p. 3,5 102

Ce 30(2) — 35(2) — He crap. 4 0 -5 3 38(6) 22,6 30(4) 48,3 46 36(7) 41,1

La 8,8 44,4 12(2) — 13 1 4 -2 0 11(14) 37,6 8 84,5 22 12 105

Nd 10(2) — 18(1) — He onp. 18(1) 16(4) S9,6 He onp. 16(4) 89,6

Yb 3,68 58,5 4,1 21,2 1,6 5 ,7 -6 ,7 3,74 50,7 3,38 69,1 2,5 3,04 62,1

Y 24,7 44,7 27,7 23,7 26 38—38 27,1 32,6 24,6 65,6 16,1 21,4 63,2

К/ЛЬ 749 — — — 612 433 604 35,1 1384 104 — 1384 104

Ba/Sr 0,40 41,9 0,40 18,8 1,08 0 ,83-1 ,00 0,55 58,1 0,44 50,6 0,73 0,55 42,1

La/Yb 2,9 57,6 3,8 — 8,0 2 ,1 -3 ,5 4,7 — 3,2 93,7 10 2,8 90,4

П р и м е ч а н и е .  I  —  двупироксенош ле с  роговой обманкой, I I  —  двупирокее новые с  роговой обманкой и гранатом  плагиосланцы ; I I I  —  то ж е, что и I I ,  с  отчетли- 
пымн признаками катаклаза, I V — гиперстен-плагиоклазовы.е сланцы , V — сущ ественно роговообманковые с  гранатом , V I — рогонообманковы е с  днодсидом  и  гранатом  

to  плагиосланцы. сл



Т а б л и ц а  4
Содержания петрогонных (мае. %) я редких (г/т) элементов в основных кристалличе

ских сланцах федоровской свиты

Компонент
"I—  ‘ ----- I T —----- —Ш— — I V -------Среднее-

c . V Cl7 V v C,, V

Si02 53,24 1,9 51,06 4,1 .49,60 2,7 48,48 3,4 50,37 4,5
TiO, 1,19 10,9 1,12 24,6 1,16 20,3 1,22 13,6 1,17 19,2
А12о 9 16,22 6,1 16,75 12,2 19,17 6,0 17,17 8,9 17,37 10,9
Fe20 3 2,90 13,1 3,45 24,8 3,76 11,2 4,26 20,7 3,65 22,7
FeO 5,58 15,7 6,41 30,3 5,41 18,6 5,54 18,7 5,84 25,0
MnO — — 0,16. 39,9 0,12(3) — 0,09(3) — Oj 14(19) 47.0
MstQ 4,92 27,7 5,27 22,5 4,28 22,4 5,75 24,2 5,10 22,3
CaO 8,19 11,7 8,85 11,6 8,55 7,1 10,03 11,8 8,98 12,7
Na20 4,48 10,5 4,26 17,1 4,62 10,5 4,62 13,9 4,46 14,1
KsO -  I so .74,4. __ 4,25- 26,5 --1 ,54  - -  9,9 1,28 16,4. 1,40 39,0
P :05 0,32(11) 25,9 0,31(2) 0,35(3) 0,32(16)
Co 19 27,6 20 36,6 17 30,9 21 39,4 19 34,9
Ni 32 56,6 22 52,6 14 62,9 24 66,0 22 63,1
Cr 45 104 47 75,7 25 129 34 80,6 38 90,7
V 192 24,3. 238- 39,2 186 37,5 212 36,0 213 .37,4
Cu 100 55,8 63 58,3 52 53,6 72 53,1 68 58.8
Mo 3 27,1 3 57,7 2,8 41,6 2,6 27,0 2,9 44,9
Zr 152 35,5 131 38,8 135 38,2 112 50,7 130 40,4
Sc m 47 I ____on__ Art .07 QA о -IQ /« 07 07 Пov I1 V I -- 44,0..... 1У,4 0 / 37,У
Sn. 6,6 13,4 6,9 29,2 7,1 19,5 7,8 26,0 7,1 24,8
Pb 12,1 23,2 11,8 44,3 12,5 44,1 11,9 40,6 12,0 39,9
Zn 83 24,2 57,2 38 84 30,6 77 32,3 72 35,5
Sr 495 13,1 754 44,6 989 21,9 1000 22,1 836 36,8
TJn /  CO ‘-19 Q o n r  r n О I 7 CA O n
b a 4t)o 0 ^ , 0 bub 52,1 /  2o О «7 55b 2  L , Г bU2 42,8
Be 2,2 41,3 1,6 54,2 1,5 29,8 1,8 60,9 1,7 50,1
F 4433 46,5 1995 40,2 5000 41,9 4627 44,1 3698 57,3
В He onp. — He onp. — He onp. — He onp. — He onp. —
Li 21 4,6 24 28,4 19,7(10) 21,4 17 29,4 21(44) 28,3
Rb 22 38,6 27 86,3 29(10) 86,1 19 51,3 25(44) 78,6
Ce 120 - -23 87 23,9- 113(10) 18,2 -100 28,9 - 101(44) 26,1
La 70 17,1 48 35,9 66(10) 33,9 60 26,2 58(44) 33
Nd 70 15,8 48 27,3 61(10) 17,8 50 41,4 54(44) 29,9
Yb 4,8 23,8 4,8 18,5 4,7(10) 14,0 4,9 16,6 4,8(44) 17,3
Y 34 16,8 24,4 29,0 24(10) 24,4 24,5 28,6 25,6(44) 28,2
K/Rb 538 43,7 608 - 64-,5 621 — 57,8- 754 58,6 641 57,6
Ba/Sr 0,94 31,9 0,91 54,2 0,77 49,4 0,57 21,1 0,80 49,5
La/Yb 15,0 24 2 1,— 10,4 38,5 14,3 34,5 12,5 25,3 12,4 134,4

П р и м  е  ч а н и в. I — роговообманково-гиперетеновы е, I f — двунироксен-роговообм анко- 
вые, III  — биош т-роговообманковы е, IV  — диопсид-роговообмаккивы е плагиосланцы .

деления в породах — характерная геохимическая черта в силу их стрем
ления к формированию самостоятельных минеральных фаз, в частности 
сульфидов (Си, Мо, РЬ), устойчивых в широком диапазоне термодинами
ческих параметров, а-также-элементы,- отличающиеся большой подвиж
ностью в эндогенных процессах: летучие, щелочи, легкие редкие земли. 
II все-таки, несмотря на такие большие вариации, по средним уровням 
содержаний большинства редких элементов и в первую очередь сидеро- 
фильнях (Со, Ni, Cr) ir лптофплтлгах (Sr, Ваг+л, Kb), легких РЗЭ, F, изу
ченные породы достаточно четко разделяются на те же две группы, что и 
по химическому составу. На диаграммах, отражающих соотношения ред
ких элементов в базальтах различных типов, фигуративные токи сланцев, 
относящихся но особенностям химического, состава к разным группам, 
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Рис. 3. Положение фигуративных точек составов основных кристаллических сланцев 
из гранулито-гнейсовых комплексов на диаграммах La'Yb—К [но Балашову, 1976] 

(а) и Zr—T i—Sr IPearce, Сапп, 1973] (б).
1, 2 — ш ары жалгайская (1) и ольхонская (2 ) серии; 3 — федоровская свита. П оля толеитовых (I), 

щелочных (II) и известково-щелочных (III ) базальтов.

занимают неодинаковое положение. Например, на диаграмме La/Yb — К 
(рис. 3, а) точки составов основных сланцев из толщ Прибайкалья попадают 
преимущественно в поле толеитовых базальтов, а федоровской свиты — 
щелочных. На диаграмме Zr—T i—Sr (рис. 3, б) при существенном рассея
нии преобладающее количество фигуративных точек сланцев шарыжал
гайской и слюдянской серий распределяется в поле базальтов срединно
океанических хребтов (I), занимающем центральную часть треугольника, 
федоровской свиты — в поле известково-щелочных базальтов (III), вблизи 
стронциевой вершины треугольника.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Полученные данные по химическим особенностям (включая уровни 
содержаний редких элементов) основных кристаллических сланцев гра
нулито-гнейсовых комплексов пз фундамента Сибирской платформы до
статочно определенно свидетельствуют об их метабазальтовой природе 
и четком разделении на две группы: сланцы из толщ Прибайкалья отно
сятся к химическим аналогам толеитов, а федоровской свиты — к анало
гам базальтов повышенной щелочности.

В последнее время в связи с интенсификацией исследований океани
ческого магматизма появляется все больше доказательств химической ин
дивидуальности вулканитов в разных геотектонических обстановках. Пер
востепенное значение в этом плане имеют редкие элементы, ц особенно 
соотношения когерентных (для базальтов это в первую очередь Со, Ni, 
Сг, У) и некогерентных (Li, Rb, Ва, Sr, легкие РЗЭ) элементов. Четко 
индивидуализированную группу с весьма устойчивыми химическими ха
рактеристиками в классификациях всех исследователей представляют 
базальты срединно-океанических хребтов. Это примитивные низкокалие- 
вые толеиты с высокими содержаниями когерентных и низкими — неко
герентных редких элементов (табл. 5). Базальты из других геотектониче
ских обстановок — островодужные, континентальные — более разно
образны и отличаются менее устойчивыми средними химическими и редко- 
элементными характеристиками, тем не менее соотношения между содер
жаниями разных элементов в них достаточно определенны, что, собствен-
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Т а б л и ц а  5
Средний состав современных базальтов пз некоторых активных зон земного шара

Компонент I и III IV v VI VII VIII
[К узьм ин, 1985] [Л у т ц , 1980]

S i02 50,14 48,80 47,56 52,69 49,46 48,80 49,70 50,40
тю 2 1,40 2,38 2,71 2,10 1,40 2,20 0,75 0,82
А120з 15,65 14,21 14,07 14,55 15,70 14,25 17,28 16,69
Fe20 3 2,27 2,52 3,64 4,02
FeO JO 00 * 11,74 * 7,31 * 9,82 * 8,22 8,17 7,02 5,50
MnO — — — — 0,18 0,17 0,18 0,18
MgO 7,87 7,75 7,31 5,64 7,71 7,60 6,35 7,60
CaO 11,66 10,74 9,71 7,61 11,28 10,88 11,52 10,29
Na20 2,61 2,29 3,44 3,82 2,65 2,70 1,97 2,92
K20 0,17 0,37 1,30 1,76 0,11 0,30 0,24 1,20
P20 6 — — — — 0,15 0,26 0,12 0,24
F — — — — 100 300 — —
Co 41 50 48 45 60 50 30 30
Ni 113 92 127 107 120 100 25 30
Cr 302 160 200 78 280 170 40 60
V 312 455 295 290 290 320 300 250
Zr 95 161 295 305 85 120 25 60
Sr 129 288 580 625 139 280 180 400
Ba 22 127 380 495 20 120 60 250
Rb 1,5 7,2 26 25 0,8 4 2,0 25
La 3,5 13 34 30 — — — —
Ce 11,1 29 92 55 — — — —
Yb 3,3 3,2 2,6 2,45 — — — —
Y 33 50 31 28 — — — —
La/Yb 1,06 4,10 13,1 12,2 — — — —

П р и м е ч а н и е .  I ,  1 1 — толеиты среданно-океанических хребтов (I) и  океанических ост
ровов (I I) , I I I ,  IV  — натровые базальты (III ) и андезитобазальты (IV ) щ елочно-базальтовой серии  
океанических островов и континентальных рифтовых зон , V , V I —  толеиты срединно-океа
нических хребтов (V) и океанических островов (V I), V II , V III  — базальты островных дуг и активных 
континентальных окраин толеитовой (V II) и  известково-щ елочной (V III) серий.

Петрогенные элементы даны в м ае. %, редкие элементы — г /т . Звездочкой помечено суммар
ное ж елезо.

но, и позволяет выделять пх в качестве самостоятельных геохимических 
типов.

Сопоставление изученных основных сланцев с основными вулкани
тами разных химических и геохимических типов, характерных для той 
или иной геотектонической обстановки но данным разных исследователей 
(некоторые из них приведены в табл. 5), показывает, что метатолеитовые 
сланцы из толщ Прибайкалья по уровням содержаний Ti, Mg, Са, Со, 
Ni, V, Zr обнаруживают лучшее сходство с толеитами срединно-океани
ческих хребтов, а по содержаниям К , Sr, Rb, Ва и РЗЭ оказываются бли
же к толеитам океанических островов (см. табл. 5, II и VI). При этом сле
дует отметить, что хотя средние содержания легких РЗЭ, по крайней море 
в сланцах шарыжалгайской серии, оказываются значительно выше, чем 
в толеитах океанических островов, и ближе к содержаниям в натровых 
базальтах щелочно-базальтоидной серии из аналогичной геотектониче
ской обстановки (см. табл. 5, III), все-таки по соотношению La 
и Yb (La/Yb =  ~ 4 ), отражающему степень фракционирования РЗЭ, они 
оказываются более с х о ж и м и  именно с толеитами океанических островов.

Сланцам федоровской свиты Алданского щита среди известных гео
химических типов современных базальтовых пород также полных анало
гов не обнаруживается. Эти породы характеризуются еще большим свое
образием химизма, чем сланцы из Прибайкалья. Они отличаются повышен
ной щелочностью, главным образом за счет высоких содержаний Na20 ,
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очень низкими содержаниями сидерофильных редких элементов (Со, Ni, 
Сг, V) и очень высокими — литофильных (13а, Sr, Rb, РЗЭ) и F. В силу 
высокой щелочности для них естественно предполагать геохимическое 
сходство с породами щелочных серий. Действительно, но уровням содер
жаний таких литофильных элементов, как Ва, Sr, Rb, La и Со, они оказы
ваются наиболее близки базальтам и андезитобазальтам щелочно-базаль
товой серии океанических островов и континентальных рифтовых зон 
(см. табл. 5, III и IV), но резко от них отличаются более низкими уровня
ми содержания ТЮ2, Со, Ni, Сг, V и Zr и, в частности, по содержаниям 
Со, Ni, Сг и V оказываются хорошо сопоставимыми с базальтами остров
ных дуг и активных континентальных окраин (см. табл. 5, VII и VIII).

В общем можно резюмировать: исследованные сланцы основного со
става из гранулито-гнейсовых комплексов наряду с геохимическим сходст
вом с толеитами и базальтами повышенной щелочности, характерными, 
по М. И. Кузьмину [1985], для внутриплитового магматизма или для гео- 
динамической обстановки океанических островов и рифтогенных структур, 
а по Б. Г. Лутцу [1980] — для геосинклиналей, имеют целый ряд отли
чительных особенностей: им свойственны более высокие содержания же
леза и при равных или пониженных содержаниях когерентных для базаль
товых пород редких элементов отчетливая обогащенность литофильными 
и фтором. Возможно, что выявленная специфика химизма изученных по
род обусловлена соответствующими особенностями состава исходных для 
них базальтов. Но не исключено, что она была приобретена п при нало
жении метаморфизма гранулитовой фации.

Чтобы подтвердить или опровергнуть эти альтернативные предполо
жения, было проведено сравнение сланцев с неизмененными базальтами 
докембрийских зелено каменных поясов, в общем плане синвозрастных 
с гранулито-гнейсовыми комплексами. Известно, что базальтовые породы 
в составе последних преобладают, особенно широко распространены то- 
леиты. Обобщив огромный фактический материал, К. Конди [1983] среди 
архейских толеитовых базальтов выделил два основных типа: ТН-1 
и ТН-2. В основу такого разделения были положены уровни содержаний 
легких РЗЭ и степень их фракционирования. В толеитах ТН-2 обе эти ха
рактеристики значительно выше. Как и другие исследователи зеленока
менных поясов, К. Конди отмечает, что основные вулканиты этих струк
турно-вещественных комплексов докембрия обнаруживают отчетливое 
сходство с современными океаническими базальтами, и в первую очередь 
по уровням содержаний Mg, Са, Na и когерентных редких элементов. 
Для базальтов, относимых к типу ТН-1, чаще всего отмечается сходство 
с базальтами срединно-океанических хребтов и реже — с незрелыми то
леитами островных дуг, для ТН-2 — с известково-щелочными толеитами 
и толеитами океанических островов. Наряду с чертами сходства указы
ваются и явные химические отличия. Они заключаются в более высоких 
в древних породах содержаниях железа, отношений Fe0/Fe20 3, в повы
шенных содержаниях К , а главное, в более высоких уровнях содержаний 
некогерентных редких элементов, как, например, Ва, Rb, Zr, легких РЗЭ. 
Именно такие отличительные особенности химизма по сравнению с совре
менными океаническими базальтами были выявлены нами и для основных 
кристаллических сланцев из гранулито-гнейсовых комплексов Прибай
калья. Отсюда следует, что сланцы по химическому составу должны быть 
тождественны древним толеитам. Действительно, они очень похожи как 
на средний тип архейских толеитов ТН-2, так еще больше на толеитовые 
базальты конкретных зеленокаменных поясов Канадского щита, Южной 
Индии, Финляндии (табл. 6) и др. На графиках (рис. 4) видно, что отно
сительно состава толеитов ТН-2 в сланцах гранулито-гнейсовых комп
лексов Прибайкалья лишь незначительно повышены содержания СаО и Ва 
и понижены T i0 2, щелочей, V и Zr. Последнее, кстати, сближает их с то
леитами типа ТН-1. Необходимо также иметь в виду, что наблюдающиеся 
отклонения при высоких дисперсиях, присущих содержаниям редких 
элементов, в большинстве своем могут оказаться незначимыми.
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Т а б л п ц а О
Средние составы докембрпйских базальтовых пород (петрогенные «• мае. %, редкие

элементы — г/т)

Компонент

Архейские толеиты  
[К онди , 1983]

Базальты  зеленокам енного  
пояса К анадского щита 

[Г удвин, 1977]
Толеитовые базальты  зел е-  

нокам енного пояса

ТН -1 Т Н -2 Абитиби Кнватин У хи Ю ж. И ндия  
[D rury, 1983]

Ф инляндия  
[B or-M ing  

с .а . ,  1980]

S i02 50,2 49,5 49,2 49,4 49,4 50,0—51,6 45,30-52,77
тю . 0,94 1,49 1,23 1,01 0,96 0 ,69-1 ,30 1 ,14-2 ,46
А 1,0;, 15,5 15,2 15,0 14,7 15,0 12 ,7-15,3 9,85—14,25
Fc20 3 1,63 2,80 2,62 2,73 2,93 11,0—13,4 11,74—19,98
FeO 9,26 9,17 8,39 9,17 8,49 — —

MnO 0,22 0,18 0,21 0,21 0,19 0,17—0,22 0,20—0,36
MgO 7,53 6,82 5,94 6,17 5,80 7,2—8,1 4,07-14,81
CaO 11,6 8,79 8,80 8,93 8,43 8,8—11,7 6,82-15,75
Na20 2,15 2,70 2,78 2,31 2,42 2 ,1 -4 ,5 0,70—4,48
K20 0,22 0,69 0,45 0,36 0,40 0,06—0,26 0,11—1,55
p 2o 5 0,10 0,17 0,15 0,26 0,12 0,05—0,13 0,08—0,53
Co 52 55 58 53 40 34—71 4 9 -8 9
Ni 140 125 142 159 108 110-176 32—598
Cr 490 250 195 235 225 90—297 < 1 0 —1980
V 260 365 371 332 386 248-1613
Cu 110 100 102 91 107
Zr 53 135 97 128 156 43—172 30-2 0 6
Sc 2 8 -5 3
Sn 1,3 1,7 16,3
Pb 5,6 5,0 4,1
Zn 80 120 88 110 137
Sr 100 190 157 174 214 2 -6 9 6
Ba 80 90 142 126 109
Rb 1 -3 8
La 3,6 13 — — — 3 ,3 -1 6 7 - 5 2
Ce 9,2 30 — — — 6 ,3 -3 9 < 1 —38
Nd 6,6 17 — — — 4,7—24 2 ,6- 22,8
Yb 1,9 2,2 — — — 1 ,1 -4 ,0 1,05-4 ,05
Y 20 30 — — — 1 7 -3 6 16 -5 7
K/Rb — — — — — — 300-4300
Ba/Sr 0,8 0,47 0,9 0,7 0,5 — —  .
La/Yb 1,9 5,9 — — 1 ,0 -4 ,0 1 ,25-6 ,0

Итак, в результате проведенного сравнительного анализа видно, что 
сланцы из прибайкальских комплексов, занимая по ряду параметров xxt- 
мического состава промежуточное положение между толеитами ТН-1 и 
TII-2, ближе в целом к ТН-2. Последнее особенно четко выявляется на гра
фиках распределения РЗЭ, нормированных по хондриту (рис. 5).

Выявленное удивительное химическое сходство основных кристал
лических сланцев, представленных парагенезисами гранулитовой фации 
в гранулито-гнейсовых комплексах Прибайкалья, с неизмененными ба
зальтами одновозрастных зеленокаменных поясов позволяет предполагать 
вещественное сходство исходных для всех этих пород магматических рас
плавов, очагов их зарождения в древней мантии и путей развития. А об
щая геохимическая специфика тех и других древнейших пород по срав
нению с современными аналогами — убедительный аргумент в пользу 
представлений об обогащенности древнейшей мантии некогерентными 
редкими элементами. Гранулитовый метаморфизм, которому в дальнейшем 
подверглись вулканиты гранулито-гнейсовых комплексов, по-видимому,
Зи
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1—з — шарышалгайская (I), ольхонекая (г), слюдянская (з) серии; 4.— федоровская свита.

очень мало сказался на уровнях содержаний химических элементов. Ско
рее всего, в связи с метаморфической дифференциацией он лишь увеличил 
неравномерность распределения редких элементов.

Что же касается сланцев федоровской свиты, то им достаточно пол
ных по химическому составу аналогов среди наиболее распространенных 
базальтовых пород в зеленокаменных поясах пока не обнаружено. Види
мо, такие разновидности в группе древних вулканитов довольно редки. 
Для объяснения особого химического состава исходной для них магмы 
можно привлечь несколько гипотез: химическая неодно2зодность древней 
мантии; иная геотектоническая обстановка проявления основного магма
тизма; глубинность зарождения магмогенерирующих очагов в мантии.
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Рис. 5. Графики нормализованных по 
хондритам содержаний РЗЭ в основных 
кристаллических сланцах тарыж алтай
ской (а) и ольхонской (б) серий, слю- 
дянскон серии (+ )  п федоровской сви
ты (X) (я) в сопоставлении с гранич
ными (заштриховано) и средними со
держаниями в основных типах архей
ских толеитов ТН-2 и ТН-1 [Конди, 

1983].

Первое предположение маловероятно, так как удивительная выдер
жанность состава древних основных вулканитов на всех континентах и 
в разных структурно-вещественных комплексах свидетельствует как раз 
в пользу альтернативного представления, а именно о сравнительной гео
химической однородности древней мантии. Второе предположение наи
более вероятно. Опыт изучения современных вулканитов показывает, что 
к разным геотектоническим обстановкам приурочено появление основных 
магматических расплавов с разными геохимическими характеристиками. 
Третье предположение причинно связано со вторым. Опять-таки на осно
вании изучения современного вулканизма принято считать, что особен
ности химизма основных вулканитов в разные геотектонических обстанов
ках в первую очередь связаны с глубинностью очагов магмообразования: 
в более глубинных очагах выплавляются расплавы повышенной щелоч
ности. Исходя из современных представлений, можно предполагать, что 
степень плавления и большая глубинность очага магмогенерации в древ
ней мантии были главными причинами отличительных химических и ред
коэлементных особенностей исходных для сланцев федоровской свиты 
магматических расплавов.

ВЫВОДЫ

1. По особенностям химического состава, уровням содержаний и соот
ношениям широкого круга редких элементов для основных кристалличе
ских сланцев гранулито-гнейсовых комплексов из фундамента Сибирской 
платформы и ее гетерогенного складчатого обрамления в качестве наи
более вероятной устанавливается метабазальтовая природа. При этом 
метатолеитовые сланцы из гранулито-гнейсовых комплексов Прибайкалья 
имеют такую же специфику состава, что и аналогичные неметаморфизо- 
ванные породы из синвозрастных зеленокаменных поясов: в тех и в дру
гих по сравнению с современными основными вулканитами четко повыше
ны содержания железа и большой группы литофильных редких элемен
тов. Наиболее вероятная причина этому — признающаяся в настоящее 
время многими исследователями геохимическая специфика древней 
мантии.

2. Основные кристаллические сланцы из толщ Прибайкалья, с одной 
стороны, и сланцы федоровской свиты Алданского щита, с другой, отчет
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ливо различаются по химическому и редкометалльному составу. По ана
логии с закономерностями современного основного вулканизма можно по
лагать, что эти различия обусловлены главным образом ф орм ированием  
исходных для них расплавов в разных геотектонических обстановках и 
вследствие этого генерацией магм на разных глубинах в древней мантии. 
В связи с последним вероятнее всего, что для отличающихся повышенной 
щелочностью и содержаниями литофильных редких элементов сланцев 
федоровской свиты исходные магмы генерировались на больших глуби
нах, чем для метатолеитовых сланцев Прибайкалья. Вместе с тем следует 
особо подчеркнуть, что, несмотря на имеющее место разнообразие основ
ных пород, в древних толщах все-таки абсолютно преобладают среди как 
метаморфизованных, так и неизмененных их разностей толеитовые мета
базальты и базальты.

3. Сохранение химической и редкометалльной индивидуальности ис
следованных пород свидетельствует об изохимическом характере грану- 
литового метаморфизма. Более же широкие вариации содержаний отдель
ных элементов в них, особенно редких, по-видимому, связаны с локаль
ным перераспределением вещества, выражающимся как метаморфическая 
дифференциация.

4. Существующее представление о толщах пород гранулитовой фации 
как о реститовом остатке после выплавления из них гранитоидного мате
риала, обогащенного щелочами и другими литофильными элементами, 
не подтверждается полученными данными: все древнейшие основные гра- 
нулиты, к которым следует относить изученные основные кристалличе
ские сланцы, оказываются в равной степени (из толщ Прибайкалья) или 
еще больше (из федоровской свиты) обогащенными литофильными элемен
тами по сравнению с одновозрастными неизмененными базальтовыми по
родами.
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К. Л. ДОБРЕЦОВ, H. H. ДОБРЕЦОВ, H. В. ПОПОВ,
Л. В. ДОБРЕЦОВА, А. П. СМЕЛОВ

МИНЕРАЛОГИЯ И ГЕОХИМИЯ КОМАТИИТОВОЙ СЕРИИ 
ИЗ ОЛОНДИНСКОЙ СТРУКТУРЫ АЛДАНСКОГО ЩИТА

Коматииты из Олондинской структуры — первые на Алданском щите 
и всей Сибирской платформе — были описаны Г. М. Друговой и соавтора
ми [1983] в составе олондинского комплекса. Однако минералогия и гео
химия этих пород оставались неизученными. Из работы Н. И. Москов- 
чеико и соавторов [1983] следует, что коматиитовая серия присутствует 
также в Беркакитском районе, но включена здесь в состав холодниканской 
и частично зверевской серии. Вероятно, в этом районе габброиды и уль- 
трабазиты, ассоциирующие с зеленокаменными вулканитами и коматии- 
тами, следует выделить из состава зверевской серии и в первом прибли
жении сопоставить с коматиитами и базитами Олондинской структуры 
(рис. 1).

Учитывая важность изучения коматиитов на Сибирской платформе, 
которая оставалась долгое время «белым пятном» в отношении коматии
тов в отличие от других древних платформ, мы провели дополнительное 
изучение коматиитов и ассоциирующих пород. Полевые материалы, 
в частности разрез коматиитовой серии к западу от оз. Токко, были полу
чены Н. Н. Добрецовым, А. 11. Смеловым и И. В. Поповым. II. Л. Добре
цов и Д. В. Добрецова, а также А. П. Смелов и Н. II. Добрецов изучили 
минералогию важнейших разновидностей пород (табл. 1, обр. 8-4/84, 
8-5/84 и ЗЖ, 7) с использованием большого числа микрозондовых анали
зов (табл. 2, 3). Анализы пород и геохимические данные были получены в 
лабораториях Геологического института БФСО A ll СССР (табл. 4, 5). Гео
логическая карта Олондинской структуры приведена в работе [Другова 
и др., 1983].

Коматииты в Олондинской структуре присутствуют в нижней части 
разреза, где ассоциируют с базальтоидами и телами ультрабазитов, кото
рые трактовались как дайки [Другова и др., 1983], но по крайней мере 
частично, по нашему мнению, представляют кумулятивные породы ко
матиитовой серии. Среди пород, относимых к коматиитам и базальтам, 
по петрохимическим и минералогическим данным выделяются коматиито
вая низкотитанистая серия и высокотитанистая серия, названная нами 
пикрит-щелочнобазальтовая. Две аналогичные серии по материалам 
[Московченко и др., 1983] прослеживаются в Беркакитском районе.
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Характеристика исследованных образцов
Т а б л и ц а  1

Кг обр. М есто взятия  
образца П орода Структура Минеральный состав Геохимические особенности

Коматииточая серия
1/84 К западу от 

оз. Тонко
Оливинит, тип 1 Кумулятивная Олп  Xpt +  Кум(+Серп +  Хл -|- Мт ±

±  Кар б)
шах Mg, Сг, Ni, Со, min 

Ti, V, Sr
2/84}

ЗВ/84
3/84]

Там же
Оливинит серпентини- 

зированный
Реликтовая кумулятивная Олп..12 +  Хр(+Серпв ±  Амф +  Мт +  Хл5_,) Пониж. Сг, нет Sr

ЗЖ,7 » Олпвштпт, тип 2 Кумулятивная с двумя Ол Ол12_15 +  Хр(+Серп7 +  Та +  Хл) min Ti, V
5/84 » Перидотитовий комати-

IIT
Реликтовая сшшифекс Оли +  Х р(+К ум 5 +  Серпв +  Та +  Хл ±  

±  Карб)
Выс. Cr, Ni, Со, повыш. Sr

8-4/84 » То же Спииифекс Оли -18 +  Хр(+Серп +  Та +  Карб ±  Хл) То же
8-5/84 » Оталькованный комати- 

ит
» Оли  +  Хр(+Та +  Мт) »

6/84 » То же Вторичная мпкролеппдо- 
бластовая

Ол2Г, +  Хр(+Мт +  Та +  Хлп  +  Карб) Обогаш,. Si, пониж. Cr, Ni 
V

12/83 р. Олдонгдо Метапироксенитовый
коматиит

Вторичная лепидонемато- 
бластовая

Кум19_22 +  Акт13 +  Хли  +  Аик12 +  Хр — Мт Сходство со средним соста 
вом

10/83
56/83,\ 
4/83 /

»

»

Базальтовый коматиит 

Базальт

Вторичная нематобластовая 

То же

Рог +  Кум25 +  Хл15 +  Пл +  Мт 

Рог +  Акт -г Эп +  Пл +  Мт

Выс. А1, У, Sr, норм. Сг 
Ni, Ti 

Повыш. Ti, Fe, Si, А1

5В/83 р. Олдонгдо Туф базальта » Рог +  Акт +  Эп +  Пл +  Мг Выс. Fe, /, V, Na, низк 
Cr, Ni

Пипритовая серия
303в/84 Левый борт Пикрит Реликтовая порфировид Кум,, +  Ильм(+Хя2 +  Серп10 +  Мт + Выс. £, Ti, Р, Zr

18/Др
р. Олдонгдо ная +  Карб,5)

р. Олдонгдо » То же Ол23_2в +  Ильм(-(-Кум21 +  Хл18..2в + То же

49/Др Измененный пикрит Вторичная нематобластовая
+  Серп10 +  Мт)

» Ильм +  Акт9_ю +  Хл - f  Серп -]- Анк »
1/83,1 Ti-базальт То же Ильм +  Акт +  Хл +  Аб +  Карб max f, Ti, Zr, P
3/83, » »

4 г/83 j »
II р и м ъ ч а н и е. Обр. 18/Д р  и 49 /Д р  — из коллекции Г . М. Д р уговой .





Рис. 1. Схема строения Алданского щита и его обрамления (по Геологической карте 
БАМ [Богомолова и др., 1985], с изменениями авторов).

1 —  мезозойские отлож ения; 2 — м езокайнозойские отлож ения рифтовых впадин; .3 — венд-нижне- 
палеозойский чехол Сибирской платформы; 4 — удоканская сер ия нижнего протерозоя и ее аналоги; 
5 — «троговые комплексы», метаморфизованные в кианит- и андезит-силлиманитовой фации (тунгур- 
чинский и другие [Богом олова и д р ., 1985]); 6 , 7  — зоны Олекминского блока с ш ироким распрост
ранением троговых комплексов, диафтореза и бластомилонитизации [Ранний док ем бри й ..., 1985J (6) и 
преимущ ественно гнейсовые амфиболитовой фации тоналитового состава (7); 8 — гнейсы гранулито- 
вой фации (преимущ ественно), слагаю щ ие Алданский массив и эндербито-гранитогнейсовое основание  
[Ранний док ем бри й ..., 1985] Олекминского блока; 9 —  зеленокаменны е комплексы с  коматиитами  
(1 —  олондинский, 2 —  холодниканский в Беркакитском районе); 10 — габброиды и ультрабазиты, 
ассоциирую щ ие с  холодниканским  комплексом; 11 — гранитоиды кодаро-удоканского комплекса; 
12 —  апоанортозиты; 13 —  Становая область; 14 — Байкало-П атомская складчатая область; 15 —

главные разломы.

Выше по разрезу в Олондинской структуре выделяется типичная 
островодужная серия, представленная амфиболитами андезитобазальто
вого и базальтового состава, кислыми метаэффузивами, их туфами, мета- 
граувакками, превращенными в слюдистые сланцы. Метаморфизм всех 
пород соответствует, как правило, эпидот-амфиболитовой (низкотемператур
ной амфиболитовой) фации с наложением диафтореза зеленосланцевой 
фации. Они перекрываются (возможно, с угловым несогласием) метатер- 
ригенными породами, метаморфизованными слабее, в фации зеленых 
сланцев и сопоставимы с удоканской серией раннего протерозоя 
(см. рис. 1). Контакты с гнейсами олекминской серии тектонические 
(см. рис. 2). Возраст олондинской серии но предварительным данным — 
архей, с двумя группами дат: 2700 и около 2900—3000 млн. лет, и явно 
омоложенными значениями 2300 млн. лет, близкими к возрасту удокан
ской серии (2100—2200 млн. лет) [Другова и др., 1983].

Типичный разрез коматиитовой серии Олондинской структуры к за
паду от оз. Токко показан на рис. 2. Здесь выделяется два дифференциро
ванных тела, верхнее из которых имеет более полный разрез и представ
лено (сверху вниз): амфиболитами полосчатыми серо-зелеными и массив
ными темно-зелеными, соответствующими базальтовым коматиитам и 
базальтам, мощностью более 150 м; серо-зелеными сильно серпентинпзи- 
рованными, местами оталькованными апоперидотитовыми коматиитами, 
реже амфиболизированными апопироксенитовыми, на выветрелой светло- 
коричневой поверхности местами хорошо видна структура спинифекс, 
присутствуют прожилки крупночешуйчатого хлорита, мощностью около 
150 м; темно-серо-зелеными, с поверхности красно-бурыми кумулятивны
ми породами (оливиниты) с хорошо сохранившимися округлыми и эвгед- 
ральными зернами оливина, мощность 230 м.

Ниже разрез второй и третьей зон повторяется, но отсутствует верх
няя зона базальтовых коматиитов. Пикриты и высокотитанистые базаль
ты присутствуют в других разрезах и плохо отделяются от пород кома
тиитовой серии. По данным Г. М.
Друговой (устное сообщение), они 
переслаиваются с ними; по нашим 
данным, являются несколько более 
поздними, чем коматиитовая серия.
Если эти данные подтвердятся, то 
эволюция вулканизма в Олондии- 
ской структуре предстанет в следую
щем виде: коматиитовая серия; пик- 
рит-щелочнобазальтовая серия; да-

Рис. 2. Карта-схема и разрез коматиито
вой серии Олондинской структуры.

1 —  четвертичные отлож ения; 2 — гнейсы олек
минской серии; з  — коматииты; 4 —  кумулятив
ные оливиниты; 5 — базальтовые коматииты и 
базальты (амфиболиты); в —  тектоническая грани

ца. Стрелками показаны точки опробования.



Химически» состав (мае. %) к стехиометрические коэффициенты минералов из коматиитов
Т а б л и ц а  2

№  обр. М инерал и его ж елезнстость SIO, Ti02 ai2o, С г. О, Fe20 , FeO MnO MgO CaO Na,0 NiO H20
(CO,) V

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

ЗВ/84 Оливин 1 ( /  =  11,6) 40,7 0,07 0,07 0,0 _ 11,0 0,19 47,7 0,0 0,0 0,48 100,21
К 1,003 0,001 0,002 0,0 — 0,227 0,004 1,748 0,0 0,0 0,010 _ 2,995
Олнвпп 1а ( /  — 1 2 ,2 ) 40,2 0,10 0,04 0,07 — 11,6 0,23 47,5 0,0 0,0 0,61 _ 100,35
К 0,093 0,002 0,001 0,002 — 0,239 0,005 1,752 0,0 0,0 0,012 _ 3,005
Хромит — 1,35 0,13 31,2 39,3 31,3 0,26 2,09 0.0 0,0 0,7S _ 100,41
К — 0,041 0,006 1,000 0,950 0,907 0,010 0,117 0,0 0,0 0,026 _ 3.057
Сг-магнетпт — 0,39 0,07 4,70 62,2 30,8 0,06 2,76 0,0 0,0 0,65 _ 101,63
К — 0,014 0,004 0,174 1,810 0,905 0 ,0 0 2 0,195 0,0 0,0 0,025 _ 3,129
Серпентин (/ — 6,2) 41,5 0,04 3,33 0,82 — 4,44 0,05 38,3 0,0 0,02 0,14 11,0 99,64
К 3,860 0,002 0,365 0,060 — 0,346 0,003 5,314 0,0 0,002 0,010 _ 9,962
Хлорит 1 (/ =  5,4) 31,8 0,07 12,3 1,07 — 4,09 0,05 39,8 0,0 0,02 0,21 11,0 100,41
К 2,985 0,004 1,362 0,080 — 0,321 0,004 5,360 0,0 0,002 0,015 — 10,333
Хлорит 2 (/ =  7,0) 33,4 0,03 12,0 3,35 — 4,49 0,06 35,1 0,0 0,01 0,23 11,0 99,67
К 3,152 0,002 1,340 0,250 — 0,354 0,004 4,948 0,0 0,001 0,017 — 10,068

ЗЖ/84 Оливин 1 центр (/ =  12,40) 39,5 0,0 ' 0,0 0,08 — 12,1 0,314 47,8 0,02 0,0 0,0 _ 99,81
К 0,983 0,0 0,0 0,001 — 0,251 0,007 1,773 0,001 0,0 0,0 _ 3,016
Олнвпп 1 край (/ =  12,75) 39,8 0,0 0,0 0,08 — 12,5 0,27 47,9 0,02 0,0 0,0 _ 100,57
К 0,984 0,0 0,0 0,001 — 0,258 0,006 1,765 0,001 0,0 0,0 _ 3,015
Олнвпн 2 (J — 14,8) 39,6 0,04 0,10 0,05 — 13,4 0,32 46,0 ‘ 0,0 0,0 0,49 _ 100,00
К 0,990 0,001 0,003 0,001 — 0,279 0,007 1,717 0,10 0,0 0,010 —. 3,007
Серпентин (/ =  6,5) 43,8 0,08 0,96 0,60 — 4,44 0,07 38,8 0,0 0,04 0,34 11,0 99,53
К 4,031 0,005 0,099 0,048 0,344 0,005 5,339 0,0 0,004 0,025 — 9,859



Cr-магнетит 0,0 0,27 0,20 3,67 64,3 30,2 0,09 1,05 0,02 0,0 0,51 — 100,31
К 0,0 0,010 0,011 0,138 1,880 0,987 0,004 0,073 0,001 0,0 0,020 — 100,31

5/84 Оливин Ч =  14,3) 39,7 0,07 0,02 0,02 _ 12,5 0,30 45,3 0,0 0,0 0,65 — 98,56
К 1,003 0,001 0,001 0,0 — 0,267 0,006 1,706 0,0 0.0 0,013 — 2,998
Магнетит 0,0 0,19 0,04 0,13 66,3 32,2 0,0 0,79 0,02 0,0 0,70 — 100,33
К 0,0 0,007 0,003 0,005 1,980 0,930 0,0 0,050 0,001 0,0 0,028 — 3,004
Куммингтонит (/ =  4,8) 60,3 0,05 0,08 0,03 — 2,81 0,04 32,1 1,88 0,03 0,05 2,0 99,37
К 8,010 0,005 0,012 0,003 — 0,312 0,005 6,355 0,268 0,006 0,005 — 14,981
Серпентин (/ =  6,0) 42,5 0,01 2,63 0,25 — 4,63 0,07 37,5 0,02 0,02 0,25 12,0 99,63
К 3,973 0,0 0,280 0,0 — 0,354 0,007 5,225 0,003 0,003 0,017 — 9,862

6/84 Оливин (/ =  24,8) 38,3 0,05 0,03 0,03 — 22,6 0,31 39,8 0,0 0,0 0,38 — 101,50
Хромит 1 0,0 1,16 0,60 40,2 27,0 30,8 0,62 1,44 0,01 0,0 0,16 — 100,99
К 0,0 0,034 0,028 1,208 0,849 0,898 0,021 0,085 0,0 0,0 0,005 — 3,078
Хромит 2 0,0 1,22 0,23 30,3 36,3 30,6 0,44 1,69 0,02 0,0 0,13 — 100,93
К 0,0 0,038 0,011 1,000 0,995 0,960 0,016 0,105 0,0 0,0 0,004 — 3,029
Хлорит (/ =  11,0) 42 5 0,03 13,0 4,0 6,64 0,06 32,5 0,0 0,01 0,31 11,0 100,05
К 3,103 0,002 1,451 0,310 — 0,530 0,005 4,623 0,0 0,0 0,025 — 10,049

12/83 Куммингтонит (/ =  19) 58,3 0,0 0,39 0,10 — 11,0 0,25 28,0 0,42 0,13 — 2,0 100,59
Куммингтонит (/ =  22,0) 56,6 0,0 0,19 0,13 — 14,1 0,29 27,1 0,30 — — 2,0 100,71
Сг-магнетит 7,924 0,0 0,010 0,006 — 1,558 0,032 5,705 0,058 — — — 15,24

1 — 0,51 0,13 8,41 59,4 30,0 0,13 0,55 0,0 — 0,21 — 99,13
2 — 0,44 0,0 7,0 60,0 30,4 0,09 0,54 0,15 — — — 98,62
3 — 0,27 0,17 6,65 62,0 30,5 0,07 0,71 0,11 — — — 100,48

Актпнолпт (/ =  12,8) 54,0 0,0 2,23 0,38 — 6,63 0,07 22,0 12,3 0,47 — 2,0 99,08
К 7,590 0,0 0,370 0,042 — 0,663 0,010 4,610 1,858 0,130 — — 15,272
Хлорит (/ =  11,0) 31,0 0,0 17,8 0,74 — 7,07 0,10 32,1 0,10 0,0 — 11,0 99,81
К 2,929 0.0 1,981 0,056 — 0,558 0,010 4,518 0,010 0,0 — — 10,063



u>~p
О к о н ч а н и е  т а б л. 2

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

Карбонат (/ — 11,8) 0,0 0,0 0,11 0,0 5,08 0,75 17,7 31,1 0 ,1 (45,0) 99,94
К 0,0 0,0 0,006 0,0 — 0,195 0,029 1,221 1,528 0.0 — — 2,993

8-5/84 Олнвш А центр ( /  =  14,36) 41,5 0,0 0,0 0,0 — 13,2 0,0 44,2 0,0 0,0 0,43 — 99,33
К 1,039 0,0 0,0 0,0 — 0.276 0,0 1,646 0,0 0,0 0,009 — 2,970
Оливин А край (/ =  13,63) 41,4 0,0 0,0 0,11 — 12,5 0,0 44,4 0,0 0,0 0,39 — 98,80
К 1,046 0,0 0,0 0,002 — 0,262 0,0 1,659 0,0 0,0 0,008 — 2,977
Оливин А край (/ =  14,06) 40,7 0,0 0,0 0,0 — 13,1 0,0 44,8 0,0 0.0 0,53 — 99,13
К 1,023 0,0 0,0 0,0 — 0,275 0,0 1,680 0,0 0,0 0,010 — 2,988
Оливин Б центр (/ =  14,1) 42,9 0,0 0,0 0,0 — 12,5 0,0 42,9 0,0 0,0 0,36 — 98,66
К 1,071 0,0 0,0 0,0 — 0,262 0,0 1,596 0,0 0,0 0,006 — 2,935
Оливин Б край (/ — 14,2) 42,1 0,0 0,0 0,0 — 13,2 0 ,0 ' 44,8 0,0 0,0 0,40 — 100,51
К 1,037 0,0 0,0 0,0 — 0,272 0,0 1,644 0,0 0,003 0,007 — 2,963
Тальк А 63,9 0,0 0,44 0,10 — 1,90 0,0 27,5 0,02 0,03 0,0 5,0 98,98
К 3,729 0,0 0,028 0,007 - 0,091 0,0 2,392 0,004 0,007 0,0 — 6,258
Тальк Б 62,9 0,0 0,01 0,0 — 1,43 0,0 29,5 0,18 0,02 0,0 5,0 99,04
К 3,674 0,0 0,0 0,0 — 0,067 0,0 2,568 0,014 0,006 0,0 — 6,329

8-4/84 Оливин центр (/ =  18,25) 39,4 0,0 0,0 0,21 — 17,3 0,50 43,5 0,02 0,0 0,43 — 101,36
К 0,994 0,0 0,0 0,0 — 0,365 0,011 1,635 0,001 0,0 0,009 — 3,015
Оливин край (f =  16,51) 40,3 0,0 0,0 0,43 — 15,5 0,458 44,0 0,03 0,0 0.0 — 100,72
К 1,010 0,0 0,0 0,001 — 0,325 0,010 1,644 0,001 0,0 0,0 — 2,991
Серпентин 40,2 0,0 3,02 0,32 — 5,71 0,106 36,9 0,03 0,06 0,0 12,0 98,37
К 1,375 0,0 0,123 0,009 — 0,163 0,003 1,883 0,001 0,004 0,0 — 3,561



цитандезитовая островодужиая серия. В настоящей статье в основном оха
рактеризованы породы коматиитовой и для сравнения — пикрит-щелоч- 
нобазальтоидиой серии.

Коматиитовая серия (см. табл. 1) по первичному составу представле
на кумулятивными оливинитами, перидотитовыми и пироксеновыми ко- 
матиитами, базальтовыми коматиитами, базальтами, туфами базальтов.

Кумулятивные оливиниты подразделяются на два типа. В типе 1, 
как в относительно свежих образцах (обр. 1/84), так и в сильнее серпен- 
тинизированных (обр. 2/84, 3/84, ЗВ/84), присутствуют наиболее магне
зиальный оливин (/ =  11—12%) и реликты хромита, содержащего более 
30% Сг20 3 и 1,35% ТЮ2 (см. табл. 2). В оливините типа 2 (обр. ЗЖ, 7) 
присутствуют два оливина — более крупный кумулятивный оливин то
го же состава (/ =  11—12%) и более мелкий, по-видимому, интеркуму- 
люсный оливин с более высокой железистостыо: 14—15%. Вторичные ми
нералы — Сг-магнетит (4—5% Сг20 3), хлорит, серпентин, редко кумминг- 
тонит (отдельные иголочки).

Перидотитовые коматииты (обр. 5/84; 8-4/84) сохраняют структу
ры оливинового сшшифекса. в которых оливин имеет тот же состав (/ =  
=  14—15%, 0,3% МпО и 0,5—0,6% NiO), что и посткумулюсный оливин 
в кумулятивных оливинитах (сравни обр. ЗЖ 84 и 5,84 в табл. 2). Магне- 
зиокуммингтонит здесь более обычный и имеет такую же низкую желе- 
зистость (/ =  5—6%), как и серпентин. В таких сильно сериентинизиро- 
ванных породах, где вместе с серпентином выделяется обильная магнети- 
товая «пыль», вторичный магнетит содержит мало Сг20 3 (0,13% в обр. 
5/84), но столько же NiO (0,5—0,7%), как в хромитах и хромистых маг- 
нетитах.

Сильно оталькованные коматииты в одном образце (8-5/84) содержат 
хорошо сохранившийся оливин в спинифексах с /  =  12%, тальк и немно
го магнетита. Другую породу (обр. 6/84), с^дя по наличию хромита (40% 
Сг20 3 и 1,16% ТЮ2) и бедности ТЮ2 (см. табл. 4), мы отнесли тоже к пе- 
ридотитовым коматиитам. Но отдельные порфиробластические зерна 
оливина в нем оказались заметно более железистыми (/ =  25%), как оли
вины в пикритах (см. табл. 3). Осталось неясным, является ли этот оли
вин метаморфогенным, равновесным с тальком (и потому более железис
тым), или он свидетельствует о принадлежности породы к пикритовой се
рии (ТЮ2 вынесено при отальковании), и тогда в разрезе (см. рис. 2) при
сутствуют также и пикриты.

Пироксеновые коматииты не содержат первичных минералов и пред
ставлены хлорит-двуамфиболовыми породами, часто сланцеватыми. 
В обр. 12/83 (см. табл. 2) куммингтонит, заместивший в основном оливин, 
имеет /  =  19—22%; актинолит и хлорит, заместившие преимущественно 
пироксен, имеют более низкую железистость (11 —13%). Такое различие 
в железистости, возможное для пары оливин — клинопироксен, мало
вероятно для равновесных куммингтонита, актинолита, хлорита и отра
жает частичную неравновесность ассоциаций, возникающих при псевдо- 
морфном замещении. Такая же неравновесность отмечается и для куму- 
лятов и перидотитовых коматиитов. Так, в обр. ЗВ/84 (см. табл. 2) хло
рит, замещающий вместе с Сг-магнетитом хромит, имеет более высокие 
железистость (7%) и содержание Сг20 3 (3,35%), чем хлорит основной 
массы (соответственно 5 и 1,07%). Cr-магнетит в пнроксеновом коматиите 
(обр. 13/83) имеет более высокое содержание Сг20 3 (7—9%), чем вторич
ные Cr-магнетиты перидотитовых коматиитов. Возможно, Сг-магнетит (1) 
с содержанием 8—9% и более Сг20 3 и 0,21% NiO представлял первич
ную магматическую фазу. Наконец, в измененных пироксеновых коматии- 
тах часто присутствует анкерит с той же железистостыо (11 —13%), что 
и хлорит с актинолитом.

Базальтовые коматииты и базальты в минералогическом отношении 
детально не изучены. В них появляются в переменном количестве пла
гиоклаз (альбит-олигоклаз) с эпидотом, роговая обманка, в базальтовых
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Т а б л и ц а  3
Химический состав (мае. %) и стехиометрические коэффициенты минералов из метапикритов (303в/84, 18/Др, 49/Др) и слюдяных сланцев (2а/83 и 2/83)

№ обр. Минерал и ого жслезистость Si о . T iO . А120„ Сг20 3 F e3Oa FeO MnO MgO CaO N a20 N iO
IT.O
(CO,) 2

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

303в/84 Сг-магнетит (-{-реликты иль
менита) 0,0 0,41 0,08 5,49 65,6 29,0 0,05 0,51 0,0 — 0,29 — 101,14

Сг-магнетит 0,0 0,25 0,0 3,69 66,6 29,0 0,07 0,87 0,0 — 0,23 — 100,45

Хлорит ( /  =  20,9) 30,3 0,03 10,1 0,22 — 13,2 0,25 28,3 0,01 — — 12,0 100,58

К 3,440 0,002 1,260 0,016 — 1,043 0,020 3,997 0,001 — 0,013 — 9,804

Серпентин ( /  =  10,1) 50,5 0,10 0,0 0,71 — 6,51 0,0 32,7 0,01 0,0 0,26 11,0 101,53

К 3,877 0,006 0,0 0,043 — 0,417 0,0 3,736 0,001 0,0 0,016 — 8,080

Карбонат ( /  =  15,4) 0,0 0,06 0,0 0,01 — 13,5 0,0 41,2 0,19 — — (45,0) 99,96

К — 0,001 0,0 0,0 — 0,154 0,0 0,840 0,003

18/Др Ильменит — 40,0 0,11 0,20 8,9 41,0 0,44 7,53 0,09 0,0 — — 98,17
Сг-магнетит

1 — 1,27 0,05 7,93 60,3 28,5 0,20 0,54 0,33 0,0 — — 98,12

2 — 0,44 0,05 7,67 60,0 28,0 0,20 0,50 0,22 0,0 — — 97,08

Оливин 1 ( /  — 22,7) 36,7 0,0 0,0 0,0 — 20,9 0,33 40,5 0,14 0,0 — — 98,57

К 0,965 0,0 0,0 0,0 — 0,458 0,007 1,587 0,003 0,0 — — 3,020

Оливин 2 ( /  =  25,С) 36,1 0,0 0,0 0,0 — 23,2 0,33 39,2 0,14 0,0 — — 98,97

К 0,955 0,0 0,0 0,0 — 0,515 0,007 1,550 0,004 0,0 — — 3,031

Куммингтонит (/ =  21,4) 55,9 0,0 0,0 0,0 — 13,1 0,20 27,4 0,48 0,0 0,20 2,0 99,29

К 7,814 0,0 0,0 0,0 — 1,534 0,024 5,723 0,072 0,0 0,037 15,204



Серпентин (/ =  10,4) 43,1 0,0 1,48 0,15 _ 7,41 0,11 35,9 0,23 0,0 0,33 11,0 99,71
К 4,042 0,0 0,104 0,011 — 0,582 0,008 5,020 0,023 0,0 0,039 — 9,889
Хлорит 1 (/ =  15,9) 32,3 0,0 14,6 0,43 — 10,0 0,11 30,4 0,30 0,0 0,0 12,0 100,14
К 3,119 0,0 1,658 0,033 — 0,809 0,008 4.378 0,031 0,0 0,0 — 10,035
Хлорит 2 (/ =  21,3) 32,1 0,0 14,5 0,0 — 13,0 0,11 27,2 0,43 0,0 0,0 12,0 99,34
К 3,169 0.0 1,688 0,0 — 1,077 0,009 4,001 0,045 0,0 0,0 — 9,988

49/Др Актинолит 1 (/ =  10,0) 58,1 0,15 1,16 0,0 — 3,54 0,23 19,8 12,9 0,29 0,02 2,0 98,19
К 8,099 0,015 0,191 0,0 — 0,413 0,028 4,098 1,926 0,079 0,004 — 14,842
Актинолит 2 (/ =  8,5) 59,5 0,05 0,30 0,0 — 3,51 0,09 21,9 13,2 0,20 0,02 2,0 100,77
К 8,065 0,005 0,051 0,0 — 0,401 0,010 4,430 1,922 0,060 0,002 — 14,946
Хлорит (/ =  19,7) 30,2 0,05 19,9 0,80 — 11,8 0,07 27,2 0,0 0,16 0,0 10,0 100,18
К 2,873 0,003 2,232 0,060 — 0,937 0,006 3,850 0,0 0,031 0,0 9,993

Ильменит 0,0 52,7 0,0 0,53 — 43,3 2,01 1,01 0,0 0,02 0,0 — 99,57
К — 1,009 0,0 0,011 — 0,922 0,043 0,026 0,0 0,0 0,0 — 2,012

2 */83 Мусковит (жилка) 47,8 0,12 37,1 — 0,79 0,0 0,49 0,0 0,94 10,3 4,0 101,54

К 3,086 0,006 2,828 — 0,043 — 0,047 0,0 0,118 0,851 — 6,979

Биотит 35,5 2,18 18,5 — . 20,4 0,11 0,87 0,0 0,24 9,62 4,5 99,92

К 2,719 0,125 1,069 — 1,303 0,007 1,012 0,0 0,035 0,938 — 7,809
Мусковит 47,8 0,59 36,5 — 1,05 0,0 0,62 0,0 0,85 10,5 4,0 101,91
К 3,103 0,029 2,748 — 0,056 0,0 0,059 0,0 0,105 0,856 — 6,956

2чЗЗ Мусковит 47,6 0,36 37,1 _ 0,93 0,0 0,53 0,0 0,89 10,4 4,0 101,81

К 3,071 0,017 2,824 — 0,050 0,0 0,051 0,0 0,111 0,858 — 6,984

Биотит 36,4 2,05 18,2 0,06 20,1 0,25 8,69 0,0 0,25 9,38 4,5 99,78

К 2,773 0,117 1,634 0,004 1,283 0,016 0,987 0,0 0,037 0,913 — 7,765



T a б л п д  а 4
Химический состав (мае. %) и содержание редких элементов (г/т) типичных пород коматпнтовои серии

Компонент

Кумулятивные ОЛ1ШППИТЫ Перндотптовые коматииты Пиронсеиовые коматииты Базальты
Среднее 

по разре
зу2/84 Зв/84 3/84 7/84 1/84 6/84 5/84 39/1 40/1 12/83 131 3051 1064/4 10/83 56/83 5в/83 3/83

S i02 45,0 43,5 42,6 42,00 40,38 58,84 49,61 53,32 52,54 52,1 50,16 53,23 49,83 49,25 48,14 49,70 49,50 50,4
'ПО, 0,06 0,09 0,09 0,05 0,05 0,03 0,05 0,32 0,27 0,25 0,28 0,45 0,54 0,72 0,68 1,14 0,55 0,22
А12о :, 2,30 2,33 2,20 0,90 1,19 1,10 0,90 4,08 6,71 5,10 6,75 5,22 8,60 15,47 15,92 14,40 13,65 4,70
1'е2От 4,72 4,07 4,28 1,44 2,74 0,28 2,54 4,55 1,04 2,03 4,23 0,48 2,56 1,02 1,63 3,17 1,24 _
Те О 2,45 4,03 4,71 7,02 8,56 3,50 3,00 6,50 8,07 5,35 7,01 11,18 8,80 9,62 8,56 11,90 8,42 7,35
МпО 0,09 0,15 0,14 0,15 0,17 0,03 0,10 0,10 0,18 0,15 0,16 0,19 0,31 0,21 0,17 0,22 0,20 0,13
MgO 44,9 45,4 45,1 46,85 46,26 35,02 32,10 34,35 27,16 21,65 22,10 18,40 15,79 9,52 10,23 6,50 11,47 31,65
CaO 0.40 0,37 0,77 0,82 0,48 0.02 10,93 1,87 3,07 9,77 9,02 10,30 12,45 12,14 13,12 10,78 13,68 4,84
Na,0 0,07 0,14 0,09 0,03 0,14 0,10 0,08 0,02 0,13 0,52 0,20 0,42 0,99 1,86 1,46 1,95 1,18 0,54
К20 Следы 0,01 0,13 0,06 0,04 0,11 0,07 0,17 0,12 0,20 0,10 0,05
р 2о 5 0,02 0,03 0,02 0,02 0,03 0,02 0,03 0,02 0,01 0,02 0,01 0,02 0,06 0,02 0,02 0,04 0,01 0,02

С у м м а . . . 100,01 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00
П. п. п. 11,63 10,70 9,25 6,06 4,76 5,34 7,74 15,93 7,25 5,28 4,52 3,21 3,64 2,31 1,65 1,81 1,79 _
Сг 1200 1400 2900 2050 2350 2050 1000 2000 — 1600 — — — 505 525 59 475 1860
Ni 2000 2800 2700 2600 3000 2300 1200 2000 — 1500 — — — 204 56 50 180 1750
Со 110 150 150 160 170 130 100 150 — 130 — — — 68 29 39 53 125
Ti 290 500 320 180 300 180 100 2000 2000 2500 — — — 5000 1500 8000 3500 1550
V 31 22 28 10 22 25 40 — ! — 60 — —г — 175 137 231 _ 61
Ва 44 42 46 42 39 40 48 — — 40 — — — 25 45 33 _ 42
Sr — — 1 1 — 12 17 — — 55 — — — 214 110 86 _ 57
Zr 10 10 10 10 11 10 10 — — 15 — — — 28 — — _ 15
Си 6 2,4 3 5,6 4 2 4 — — 41 — — — 144 100 114 45
РЬ 2 3 15 _ _
и — — — — — — — — — 1,5 — — — 9,6 11,3 8,8 2,5
lib — — — — — — — — — 1,0 — — — 3,0 3,0 2,3 1,0

П р и м е ч а н и е .  Анализы 39/1, 40/1 , 131, 3051, 1064/4 — из работы [Д р угов а  и д р .,  1983].



Т а б л и ц а  5
Химически» состав (мае. %) и содержание редких элементов (г/т) пород щелочно-пик

ритовой серии

Компонент

Пикриты Ti- базальты и андезиты

СО

И СЗ

18
Ж

/8
0Д «о00 4а 4г 5д 7 8а -

t—
соо
со

О
соо

>оо
со

о Е-но О
СО

соо
со

SiOo 43,10 45,92 46,23 46,14 47,76 49,01 47,59 54,04 59,94 47,65 48,23 49,90 56,15
TiO, 0,54 2,20 1,95 1,65 1,74 0,65 0,87 2,58 0,84 2,13 0,86 2,76 1,23
Al20 3 5,06 6,70 7,75 8,81 6,58 6,73 16,54 13,80 17,56 12,29 15,87 15,13 20,05
Fe20 3 5,70 4,96 4,36 3,81 4,73 2,53 1,67 4,54 1,79 3,68 2,11 3,72 1,51
Т-'еО 11,60 8,62 10,31 10,21 9,18 8,60 9,96 8,82 4,95 15,92 9,47 11,90 3,87
МпО 0,21 0,24 0,21 0,21 0,16 0,14 0,20 0,20 0,10 0,29 0,15 0,17 0,07
MsrO 31,24 19,85 19,93 19,18 18,88 22,79 9,60 3,91 2,43 5,09 9,14 4,10 3,88
СаО 2,48 10,91 8,58 9,31 9,88 8,83 11,91 9,70 8,95 10,17 12,92 7,21 8,91
N-1,0 0,02 0,32 0,39 0,36 0,30 0,36 1,55 0,94 3,10 2,33 1,10 3,21 3,74
К ,0 Сл. 0,10 0,12 0,10 0,04 0,01 0,08 1,10 0,18 0,40 0,12 1,41 0,37
Ро0 5 0,05 0,18 0,17 0,13 0,07 0,34 0,03 0,37 0,16 0,05 0,03 0,49 0,12

С у м м а 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0
П. п. п. 12,66 8,66 4,52 3,36 4,47 4,97 3,61 1,40 0,74 1,94 1,80 1,61 1,20
Сг 1700 — 1200 — — — 210 20 178 190 314 — —

Ni 1550 — 800 — — — 140 26 45 160 152 — —
Со 150 — 100 — — — 43 20 31 39 39 — —

Ti 3500 14000 11000 10000 — — 6500 200000 6500 17000 6500 20000 —

V 77 119 201 180 220 79 — —

Ва 48 — — — — — 22.5 190.5 42 42 25 — —

Sr 9 — — — 300 300 28S 1060 900 396 400 — —

Zr 32
Си 63 160 124 24 250 224 — —

Pb 5,0 10 17 1.0 7,2 — —

Li 8.3 6,6 3,1 8,6 13,8 — —

Rb 1,8 79 3,0 3,0 1,6 — —

Cs 4,4

коматиитах вместе с куммингтонитом — магнетит. Ассоциация роговая 
обманка +  куммингтонит +  плагиоклаз ±  кварц свидетельствует об 
условиях низкотемпературной амфиболовой фации низких давлений. 
Об этом же свидетельствуют ассоциации Амф - - Пл +  Эи +  Кв ±  Би, 
Амф +  Мт +  Пл +  Кв, редкость граната и состав мусковита и биотита 
в метаграувакковых сланцах (см. табл. 3, обр. 2/83 и 2а/83). В формуле 
мусковита 0,11—0,12% Na, что соответствует температуре не ниже 550°С,. 
и низкое содержание фенгита (не более 11%), что соответствует низким 
давлениям (менее 3—4 кбар).

Ликритовая серия представлена (см. табл. 1, 5) пикритами перемен
ной магнезиальности, оливиновьтми базальтами, титанистыми базальтами 
и андезитами повышенной щелочности.

Магнезиальные пикриты (обр. 303в/84) наиболее близки к коматии- 
там, но отличаются наличием ильменита и высокой железистостью породы 
и составляющих минералов: хлорит имеет / =  21%, серпентин — 10%,, 
т. е. вдвое выше, чем в коматиитах с аналогичными содержаниями MgO в 
породе — 31%. Cr-магнетит, замещающий ильменит, содержит больше 
Т Ю 2 (0,4—0,5%) и столько же Сг (3—5%), как и вторичные магнетиты из 
коматиитов.

В пикритах (обр. 18/Др и 49/Др из коллекции Г. М. Друговой) сохра
нился оливин с f  — 23—26%, ильменит, ассоциирующий с Сг-магнети- 
том, содержащим около 8% Сг20 3 и 0,4—1,2% ТЮ2, как пироксеновые

45



Рис. 3. Соотношения желе- 
зистостп п содержания Сг20 3 в 
минералах из пород коматии- 
товоп (Л) п пикритовой 

(Б) серий.
1 — оливины; 2 — хлориты; 3 —  

серпентины.

коматииты. Железистость 
куммиигтонита и хлорита 
16 — 21%, а актинолита 
и серпентина — 9 —11 % 
(см. табл. 3). В актиноли- 
теоколо0,05—0,15% ТЮ2.

Титанисшые метаба- 
залыпы превращены в тем
но-зеленые амфиболиты, 

состоящие из Ti-магнетита, зеленой роговой обманки, содержащей 
около 0,5% ТЮ2, 15% А120 3, 1,5% Na20 , иногда альмандин с 4% СаО, 
плагиоклаз ±  эпидот, кварц [Другова и др., 1983].

Прежде чем переходить к петрохимической и геохимической харак
теристике пород коматиитовой и пикритовой серии, отметим, что наибо
лее стабильные и диагностические элементы в зеленокаменных эффузи- 
вах — Ti, Fe, Cr, Ni (и железистость пород), в меныней мере V, Р, Sr, 
Zr [Богатиков и др., 1983; Кепежинскас, Добрецов, 1982; Рябчиков, Бо
гатиков, 1984; Dobretsov, Ivepezhinskas, 1981; Nesbitt е. а., 1979]. Содер
жания этих элементов меньше всего меняются при метаморфизме, тогда 
как Si, Са, Na, К, Rb, Li, Ва очень сильно варьируют в результате пере
распределения между породами.

Наши данные позволяют уточнить некоторые детали поведения эле
ментов в конкретных породах олондинского комплекса. Соотношения 
Si, Mg, Са, Ti, даже железистость могут измениться при сплошной сер- 
пентинизации, а тем более отальковании пород, что в действительности 
наблюдается для обр. 5/84, 39/1 и др. (см. табл. 4, рис. 4 и 5). Титан во 
всех случаях концентрируется в рудных минералах, частично в амфибо
лах, и может быть вынесен лишь при полном окислении, сопровождающем 
иногда оталькование (см. табл. 4, обр. 5/84, 6/84; рис. 3). Хром в магмати
ческих фазах концентрируется главным образом в хромите, меньше в 
клинопироксене, и может сильно варьировать при кумулятивных про
цессах (накопление хромита относительно оливина, практически не со
держащего Сг). При метаморфизме Сг в зависимости от условий остается 
или в Сг-магнетите, или накапливается в Сг-хлоритах, но в любом случае, 
по-видимому, мало выносится из породы. Хлориты во всех случаях бога
че Сг, чем другие силикаты (см. рис. 3), но тренд накопления в них Сг 
зависит, вероятно, от окислительного потенциала. С понижением его Сг 
(в виде Сг3+ и Сг2+) переходит из Сг-магнетита в хлорит. В большинстве 
случаев, таким образом, первичные соотношения сохраняются для желе- 
зистости и валового содерягания MgO в магнезиальных породах, Ti и Сг.

Что касается остальных компонентов, то судить об их поведении до
вольно трудно. Однако систематические отличия по Р, Sr, в ряде случаем 
К и Zr коматиитовой и пикритовой серий (см. табл. 4, 5) позволяют пред
положить, что они отражают первичные магматические особенности этих 
серий, в частности повышенную щелочность пикрит-базальтоидной серии.

Петрохимические и геохимические особенности коматиитовой и пик- 
рит-щелочнобазальтовой серий (см. табл. 4, 5; рис. 4, 5) показывают очень 
большие и практически непрерывные вариации обеих серий по MgO (от 
35 (не считая кумулятов) до 7% в коматиитовой серии и от 32 до 4% в 
пикрит-щелочнобазальтовой) и систематические отличия серий по ТЮ2, 
S i02 (см. рис. 4), соотношению Ti и Сг (см. рис. 5), содержанию Р, в ряде

с г го3
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Рис. 5. Соотношения Сг и Ti в породах коматиитовой (1) и пикритовой (2) серий олон-
динской свиты (см. табл. 4 и 5).

случаев К, Sr (см. табл. 4, 5). Кумуляты в коматиитовой серии несколько 
обособляются (см. рис. 4), остальные разновидности (перидотитовые, пи- 
роксенитовые коматииты, базальтовые коматииты) только намечаются по 
относительному сгущению точек. По соотношению Mg и S i02 породы обеих 
серий перекрываются в менее магнезиальной области (за счет миграции 
S i02 в них), но резко отличаются по ТЮ2; в магнезиальной области, нао
борот, сближаются по ТЮ2, но уверенно различаются по S i02 (см. рис. 4).

На рис. 4 нанесены составы пород обеих серий не только из Олондин- 
ской структуры, но и Беркакитского участка [по Московченко и др., 
1983], а также типичные средние составы членов коматиитовых серий 
[Кепежинскас, Добрецов, 1982; Brooks, Hart, 1972; Jagoutz е. а., 1979]. 
Для сравнения здесь же показано поле пород мариаиит-бонинитовой се
рии, которые являются близкими аналогами коматиитовой серии, но отли
чаются от нее еще более высокими содержаниями S i02 (за счет смены оли
вина бронзитом) и более низкими содержаниями ТЮ2. Это сходство под
черкивается также тем, что и коматиитовая, и марианит-бонинитовая се
рии в большинстве изученных случаев сменяются вверх по разрезу андези- 
товыми известково-щелочными сериями [Добрецов и др., 1980; Конди, 
1983; Arndt, 1977; Brooks, Hart, 1972; Dobretsov, Kepezhinskas, 1981; 
Nesbitt e. a., 1979; Viljoen М., Viljoen R., 1969].

Отличительная особенность коматиитов Олондинской структуры со
стоит в хорошей сохранности оливинов, а также хромитов и наличии хо
рошо выраженных кумулятивных пород с отсадкой оливина in situ в

Рис. 4. Соотношения содержаний MgO, S i0 2, T i02 в породах коматиптовой (1, 4) и ппк- 
рит-щелочнобазальтовой (3) серий из олондинского и холодниканского комплексов 

([Другова и др., 1983; Московченко и др., 1983] и наши данные).
2  —  средние составы коматиитов, М —  поле мариаиит-бонинитовой серии, А —  поле андезитов.



Т я б л  и ц а 6
Сопоставление реальных и расчетных составов оливинов и пород в коматиитовых се

риях, %

Компонент

Оливины Составь пород
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]расчетны е реальны е расчетны е реальны е

1 2 3 I 4 5 6 7 8

Si0 2 40,9 39,7 40,7 39,4 46,6 45,0 51,40 50,4 45,5
т ю 2 — — 0,07 — 0,4 0,3 0,18 0 ,2 2 0,20
А120 3 — — 0,07 — 7,13 5,6 2,50 4,70 4,0
2 FeO 9,8 16,2 11,0 17,3 10,4 10,5 8,0 7,40 7,9
MgO 49,3 44,2 47,7 43,5 28,3 33,0 33,30 31,70 38,6
CaO — _ 0,02 6,03 5,2 6,40 4,84 3,52
Nu20 — — - — 0,83 0,5 0,10 0,54 0,33
К 20 — — — — 0,20 0,05 0,01 0,05 0,03
/ 10 17 11,6 18,2 17,0 15,0 11,8 11,6 10,3
Сг — — — — — —- 1800 1860
Ni __ — 0,48 0,43 — — 1600 1750
Ti — — — — — — 1050 -1550
V — — — — — .— 40 61
Sr — — — — — — 10 15
Zr — — — — — — — 2,5
Rb __ — — — — — 1,0

П р и м е ч а н и е .  1, 2 — оливины, равновесные с  пироксеновыми и базальтовыми кома- 
тиитами [Рябчиков, Богатиков, 1984]; 3, 4 — обр. Зв/84, 8-4/84 (см. табл. 2); 5 , 6  —  но данным ра
боты IРябчиков, Богатиков, 1984 ); 7 —  среднее по обр. 5/84 и 39/1 (см. табл. 4); 8 — среднее по раз
р езу  (см. табл. 4).

Д л я  3 и 4 —  содерж ание N iO , мае. %.

мощных потоках(или силлах). Это позволяет более уверенно проводить 
реконструкцию условий образования и эволюции коматиитовой серии 
Алданского щита, по сравнению, например, с карельскими коматиитами 
^Куликова, Куликов, 1981], в которых составы оливинов пришлось рас
считывать [Рябчиков, Богатиков, 1984].

Тем не менее прямые анализы оливинов хорошо совпали с рассчитан
ными. Кумулятивный оливин в наших породах имеет / =  11 —12%, рас
считанный был принят равным 10% (табл. 6). В перидотитовых коматии- 
тах спинифекс оливин варьирует от Fa 14 до Fa 16 в кайме, возможно, из- 
за обогащения Fe при серпентинизации и отальковании. В пироксеновых 
коматиитах, судя по железистости псевдоморфоз, его / =  19—20%, кли
нопироксена — 13%, в расчетах [Рябчиков, Богатиков, 1984] был при 
нят оливин и все пнроксены равной железистости — 17%, что хорошо 
соответствует середине интервала железистости 14—20% и среднему из 
железистости 13 и 20%.

Однако средневзвешенный состав разреза (см. рис. 2) оказался хотя 
и близким к гипотетическому первичному расплаву (см. табл. 6), но еще 
ближе к составу примитивной мантии [по Jagoutz е. а., 1979]. В соот
ветствии с результатами, изложенными в работе [Рябчиков, Богатиков,
1984], это может свидетельствовать о большей степени плавления (60— 
70%) примитивной мантии на меньших глубинах при Р =  30—40кбар 
по сравнению со степенью плавления 50—60% и Р =  40—50 кбар для 
протерозойских карельские коматиитов. Более высокая степень плавле
ния на меньших глубинах соответствует большей нагретости мантии в 
архее при формировании олондинского комплекса.

При таких параметрах (а =  60—70%, Р =  30—40 кбар), согласно 
расчетной диаграмме (см. рис. 5), в работе [Рябчиков, Богатиков, 1984] 
была устойчива ассоциация Ол +  Рп -f- Л, что согласуется с широким 
развитием талька (по ортопироксену и стеклу) и повышенным содержа- 
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нием S i02 в рассматриваемой коматиитовой серии. В этом смысле она еще 
ближе к марианит-боиинитовой серии.

Таким образом, коматиитовая серия Олондинской структуры сходна 
в основных чертах с другими архейскими коматиитами и в то же время 
обнаруживает некоторые специфические черты. Среди минералогических 
особенностей — сохранность первичного оливина и хормита, широкое 
распространение талька, которые позволяют интерпретировать геохими- 
чеекие особенности серии (в частности, близость к марианитам-бонини- 
там) как результат относительно полного плавления неистощенной ман
тии.
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- А. И. АЛЬМУХАМЕДОВ, А. Я. МЕДВЕДЕВ

К ГЕОХИМИИ ИНИЦИАЛЬНЫХ СТАДИЙ 
БАЗАЛЬТОВОГО ВУЛКАНИЗМА

В соответствии с современными геодинамическими концепциями [Бо
гатиков и др., 1984] представляется возможным выделить пять типов ха
рактерных, по крайней мере для фанерозоя, сообществ вулканитов (и в
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ряде случаев комагматичных им интрузивных серий), в которых базальты 
и родственные им породы преобладают. Специфика этих сообществ или 
ассоциаций определяется в первую очередь спецификой геодинамических 
условий их проявления и, как следствие, физико-химических параметров 
выплавления первичных магм и характера последующей дифференциации. 
Три из выделяемых ассоциаций связаны с границами литосферных плит. 
Это базальты спрединговых зон срединно-океанических хребтов (базаль
ты СОХ) и соответственно базальты 2а слоя океанической коры; вулкани
ты континентальных рифтовых систем и, наконец, вулканические ассо
циации островных дуг и активных континентальных окраин. Остальные 
типы ассоциаций — широко распространенные платобазальты (траппы) 
и базальты океанических островов и отдельных вулканических построек 
на континентах — не связаны непосредственно с границами плит.

По геохимическим особенностям наиболее четко обособляются базаль
ты СОХ, формирующиеся на конструктивных границах плит, и андези
тобазальты деструктивных границ — островных дуг и континентальных 
окраин. В первых, по сравнению со всеми другими выделяемыми типами, 
наиболее низки содержания некогерентных редких элементов, близкое к 
хондритовому распределение редких земель и низкие изотопные отноше
ния стронция [Wedepohl, 1981]. Предполагается, что первичные для них 
расплавы генерируются в истощенной мантии [Рингвуд, 1981 ] и их диф
ференциация происходит в относительно малоглубинных магматических 
очагах. Для вторых свойственны аномально низкие концентрации эле
ментов группы железа, а также пониженные количества редкоземельных 
металлов, титана, ниобия и др. [Jakes, White, 1972; Пополитов, Волы
нец, 1981 ]. Особенности состава андезитобазальтовых ассоциаций опреде
ляются, по-видимому, тем, что в процессах магмообразования в зонах суб- 
дукции участвует океаническая кора и, таким образом, мантийное вещест
во претерпевает здесь вторичную дифференциацию.

Базальтопдные ассоциации других типов характеризуются близки- 
ки геохимическими свойствами, на что впервые обратили внимание 
JI. П. Зоненшайн и М. И. Кузьмин [1983]. Все они имеют щелочной 
уклон, однако даже в случае сходства с петрохимическими параметрами, 
например толептов СОХ, отличаются высокими содержаниями крупно
ионных литофильных элементов, обогащенностью редкими землями и 
повышенными 87Sr/86Sr отношениями. Ряд исследователей [Morgan, 1972; 
Зоненшайн, Кузьмин, 1983] предполагают, что здесь дополнительным 
источником вещества выступают глубокие горизонты неистощенной 
мантии. *

К настоящему времени наиболее детально разработана модель форми
рования дифференцированных серий спрединговых зон (см., например, 
[Дмитриев и др., 1979; Рингвуд, 1981; Луканин, Кадик, 1983]). В рам
ках этой модели рассмотрены вероятные составы мантийного субстрата в 
зонах магмообразования, условия и механизмы его плавления, процессы 
кристаллизационной дифференциации магм, режим летучих компонен
тов и т. д. Более или менее непротиворечивые гипотезы выдвигаются и 
при анализе специфики образования базальтовых серий других геоди- 
нампческих обстановок. Однако, как это ни странно, до сих пор не су
ществует четко аргументированных представлений, объясняющих масш
табы проявления и особенности состава платобазальтов, которые зани
мают первое место среди вулканитов континентов. Достаточно упомя
нуть, например, что трапповая формация Сибирской платформы охваты
вает около 66% площади развития основных пород СССР [Соловьев, 
1952].

Геодинамические аспекты траппового магматизма также трактуются 
неоднозначно. Ряд исследователей [Левашов, 1975; Милановский, 1983; 
и др.] связывают начальные этапы платформенного магматизма с процес
сами рифтогенеза, которые затем сменяются площадной магматической 
активизацией [Олейников, 1983]. Другие [Зоненшайн, Кузьмин, 1983],
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Рис. 1. Взаимоотношение типов коры н 
базальтового вулканизма в Красномор

ском регионе [Gass, 1970].
1 , 2  —  нормальная (I )  и утоненная (2) кон
тинентальная кора; 3 — кора океанического  
типа; 4 —  щелочные базальты и их комагма- 
ты; 5 — промежуточные базальты и ассоции
рую щ ие с ними породы; в — «океанические»  
толеитовые базальты; 7 — тектонические на

руш ения.

развивая представления о «горя
чих точках» [Wilson, 1965], пред
полагают длительное существова
ние «горячих полей», к которым 
приурочены не только локальные 
вулканические центры (океаничес
кие острова и изолированные вул
каны континентов), но и обшир
ные трапповые провинции.

Существование таких проти
воречивых взглядов отражает, оче
видно, трудности расшифровки 
связей тектоники и внутриилито- 
вого магматизма с единых методо
логических позиций. Если, одна
ко, вещественный состав извержен
ных пород отражает геодинамичес- 
кие условия их формирования, а 
это в последние годы получает ве
сомые подтверждения [Кузьмин,
1981; Богатиков и др., 1984], то определенная близость геохимических 
характеристик базальтовых ассоциаций океанических островов, конти
нентальных рифтовых структур и платформ [Зоненшайн и др., 19761 сви
детельствует, вероятно, о близких параметрах магмообразования. Рас
смотрим с этих позиций сравнительную геохимию базальтоидных серий 
типичных континентальных рифтов и платформ, взяв для сравнения два 
региона: район рифтовых систем Северо-Восточной Африки, включая 
Красное море, и Норильский район на северо-западе Сибирской плат
формы.

Первый из них изучен весьма детально и недавно проведено обобще
ние по геохимии базальтового вулканизма региона на основе материалов 
Красноморской экспедиции АН СССР и имеющихся литературных данных 
[Альмухамедов и др., 1985]. Поэтому, не останавливаясь подробно на ха
рактеристике вещественного состава базальтов, кратко рассмотрим лишь 
основные закономерности эволюции вулканизма во времени.

Красноморский регион — один из немногих, если не единственный, 
отвечающий эталонотипу современных континентальных рифтовых сис
тем, развитие которых завершилось образованием спрединговой зоны с 
полным разрывом сплошности литосферы и новообразованием коры океа
нического типа. Здесь наблюдается хорошо выраженная зональность, ко
торая определяется как возрастом и составом вулканических пород, так 
и типом земной коры. Согласно [Gass, 1970], выделяется три наиболее 
крупных этапа вулканической активности (рис. 1). Самыми древними 
вулканитами региона, залегающими на гнейсах докембрия и осадочных 
толщах мезозоя, являются щелочные базальты так называемой траппо- 
вой серии, ареал распространения которых достаточно обширен (Эфио
пия, Йемен, Саудовская Аравия) и не контролируется какими-либо ли
нейными структурами. Большинство геологических и геофизических дан
ных свидетельствует о том, что траппы формируются на «нормальной» 
сиалической коре мощностью 30—50 км [Markis е. а., 1972] в Афаро-Ара- 
вийском сводовом поднятии [Gass, 1970].
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Т а б л и ц а  1
Средний состав (мае. %) и содержание редких элементов (г/т) 

в базальтовых сериях Красноморского региона

Компонент

Трапповая  
серия Эфи
опии

Стратоид- 
ная серия  

А фара
Осевая зона 

К р асного м о
ря [А л ьм уха
медов и д р ., 

1983]

Н и зк ок али е
вые толеиты  

срединно-оке
ан и чески х  

хребтов  
[W e d ep o h l, 

1981]
[А льмухам едов и д р ., 

1985]

S i02 47,64 47,66 50,86 48,70
тю, 2,57 2,74 1,14 1,36
А120 3 14,99 13,90 14,23 15,64
Fe2C>3 5,31 4,03 1,75 3,31
FeO 7,18 9,33 9,42 6 ,6 6
MnO 0,18 0,22 0,18 0,16
MgO 5,72 6,50 7,18 8,22
CaO 9,73 10,50 11,89 11,84
Na20 2,97 2,99 2,01 2,37
K20 1,33 0,63 0,13 0,20
P20 5 0,45 0,46 0,08 0,12
HoO+ (П. n. ii.) 1,58 0,78 0,28 0.75

С у м м а .  . . 99,65 99,74 99,62 99,93
n (206) (153) (52) (98-387)

Li 8 ,2(10) 7,3(8) 5,0(52) 12,0(219)
Y 267(10) 313(8) 231(52) 252(169)
Cr 83(81) 200(11) 150(52) 317(365)
Co 45(52) 46(11) 68(52) 45(68)
Ni 45(81) 80(11) 117(52) 144(274)
Cu 46(10) 83(11) 128(52) 81(198)
Rb 22(83) 12(14) 3,1(52) 4,9(290)
Sr 600(83) 331(14) 87(52) 134(342)
Zr 266(83) 228(11) 76(52) 85(217)
Nb 19(10) 12(8) 3,5(23) 11,2(125)
Ba 424(83) 251(11) 47(52) 48(287)

П р и м е ч а н и е .  В скобках —  количество образцов в выборке.

Второй этап вулканизма связан с утонением коры в узких линейных 
зонах и формированием рифтовых структур с локальными нарушениями 
в ряде случаев сплошности литосферы. В Афарской депрессии линейные 
рифтовые зоны образуют сложную мозаичную картину, что определяется 
сочленением нескольких рифтовых систем [Барбери, Варе, 1981]. Мощ
ность сиалической коры по данным глубинного сейсмического зондирова
ния [Berkhemer е. а., 1975] уменьшается здесь до 16—26 км. Основная 
отличительная черта этого этапа — развитие субщелочных базальтов 
стратоидной серии.

Третий этап характеризуется проявлением главным образом толеи
товых базальтов, являющихся аналогами низкокалиевых толеитов рифто
вых зон срединно-океанических хребтов [Альмухамедов и др., 1983]. Вул
каниты этого этапа приурочены к участкам полного разрыва сплошности 
литосферы в Красном море, Аденском заливе и, возможно, в Данакиль- 
ской депрессии. Они трассируют спредииговые зоны, где сиалическая ко
ра отсутствует.

Сравнение петро- и геохимических особенностей вулканитов различ
ных этапов показывает, что в ряду от базальтов трапповой формации 
через стратоидную серию Афара к низкокалиевым толеитам Красного мо
ря наблюдается закономерное изменение химизма пород (табл. 1). В этом 
направлении последовательно снижается общая щелочность базальтов 
(рис. 2) и одновременно увеличиваются количества Mg и Са. Также законо- 
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Рис. 2. Зависимость суммарного содержания щелочей от количества кремнекислоты 
в базальтах Красноморского региона.

1 — трапповая серия Эфиопии; 2 —  осевая зон а  Эфиопского рифта; 3 — стратоидная серия Афара; 
4 —  осевая зон а  К расного м оря. Разделительны е линии проведены: I  — по данным работы [Sag- 
gerson, W illia m s, 1964] дл я  вулканических ассоциаций Восточно-Африканских рифтовых вон; II  —  

п о lM ohr, 1976] дл я  базальтов Эфиопии; I I I  —  по [M acdonald , K atsura, 1964] для толеитовой и  ще
лочной базальтовы х серий Гавайских островов.

мерно н последовательно, если исходить из средних величин, в направ
лении от щелочных базальтов к толеитовым уменьшаются содержания не
когерентных редких элементов — Li, Rb, Sr, Ва, Zr, Nb и др. при тен
денции к росту концентраций элементов группы железа (рис. 3, а). 
Не менее показательны в этом отношении и данные рпс. 3, б, на котором 
приведена зависимость содержания Ва от количества Sr в породах раз
личных серий для проанализированной выборки. Отчетливо устанавли
вается последовательное уменьшение концентраций обоих элементов в 
направлении к низкокалиевым толеитам Красного моря, при этом стра-
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Рис. 3. Характер изменения оредиих содержаний редких элементов (а) и взаимосвязь 
содержаний Sr и Ва (б) в базальтах Красноморского региона.

У ел . обозн . см. на рис. 2.
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Рис. 4. Изменение 87Sr/36Sr отно
шений в базальтах Красномор
ского региона в зависимости от 
суммарного содержания щелочей.
1 — осевая зон а  К р асного м оря, 
18° с. ш. [А льмухамедов и д р ., 1985];  
г — то ж е, 21° с. ш. [Colem an е. а . ,  
1973; W hitm arsh  е . а . ,  19741; з  —  
Афарская депрессия [А льмухам едов и 
д р ., 1985]; 4 — то ж е, по данным [Ваг- 
beri е. а ., 1970, 1975, 1976]; 5 —  спре- 
динговые зоны океанов [W edepohl.

1981].

тоидная серия Афара занимает промежуточное положение. Результаты 
изотопных исследований показывают, что уменьшение щелочности приво
дит также к снижению 87Sr/86Sr отношений (рис. 4), что типично для ба
зальтов океанических островов [Peterman, Hedge, 1971 ].

Вариации составов наблюдаемых ассоциаций пород в каждой из се
рий связаны с дифференциацией исходных магм в промежуточных очагах 
(рис. 5). Для стратоидной серии Афара это подтверждается, в частности, 
составом глубинных включений в щелочных базальтах прорывающего се
рию поперечного комплекса [Ottonello е. а., 1978; Альмухамедов и др.,
1985]. Среди них отмечаются различные породы основного и ультра
основного состава, которые могут быть отнесены к так называемым родст
венным включениям [Кутолин, 1972] и характеризовать промежуточные 
очаги дифференциации. Проявление кислого вулканизма трактуется 
обычно неоднозначно и применительно к Афару интерпретируется с двух 
позиций: дифференциации исходных расплавов и процессов анатексиса

F

Рис. 5. AFM-диаграмма вулканитов Красноморского региона.
1—3 —  базальты трапповой серии Эфиопии (1), осевой зоны  Эфиопского рифта (2) ,  стратоидной  
серии Афарской депрессии (3); 4 —  промежуточные и кислые вулканиты Эфиопии; 5 — низкокалие
вые базальты осевой зоны К расного м оря. I ,  II  — направление дифференциации базальтов толеи то- 

вой (I) и щелочной (II) серий Гавайских островов [M acdonald , K atsura, 1 9 6 4 ].
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Рис. 6 . Геоданамическая модель эволюции вулка
низма в Красноморском регионе [по Альмухаме- 

дову и др., 1985].
1 —  континентальная кора; 2  —  изливш иеся базальты и 
вулканические постройки; 3 —  зоны  формирования кис
лых расплавов; 4 — зоны частичного плавления мантий
ного диапира; 5 —  предполагаемый объем выплавок; 6 —  
тектонические зоны , сопутствую щ ие растяжению ; 7 —  
ориентировка растягиваю щ их напряж ений; 8 — направ
ление движ ения магмогенерирующ ей области; 9 —  пред
полагаемая степень частичного плавления исходного ве

щества мантии.

Рис. 7. Схематический разрез ла
вовой толщи пермского вулкани
ческого цикла в Норильском 

районе.
1 —  базальты; 2 —  долериты пласто
вых интрузий; 3 —  туфы, туффиты; 
4 — подстилающ ие осадочные породы  
тунгусской  серии (С2?—  Р 2); 5 — точ- 

I ки отбора образцов.

сиалической коры при взаимодействии ее с очагами базальтовой магмы в 
проницаемых зонах [Barberi е. а., 1970, 1975].

Имеющиеся данные показывают, таким образом, что в Красноморском 
регионе в структурно взаимосвязанных областях параллельно умень
шению мощности сиалической коры происходит смена щелочного вулка
низма на промежуточный и далее — толеитовый. Одновременно с этим 
увеличивается степень «примитивности» изливающихся магм. Такая смена 
геохимических особенностей отражает наличие единого эволюционного 
ряда первичных расплавов, состав которых определяется различными 
условиями их выплавления, и наиболее полно согласуется с моделью по
следовательного уменьшения глубины магмообразования в связи с подъе
мом мантийного диапира (рис. 6). По мере продвижения фронта генерации 
расплавов от глубины ~  70 км (первичные расплавы трапповой серии) 
до 10—30 км (первичные расплавы низкокалиевых толеитов) степень плав
ления исходного субстрата увеличивается от 4—5 до 13—18%, что и
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определяет изменение состава магм от щелочных к толеитовым за счет 
мобилизации все большей части тугоплавкой составляющей [Рингвуд, 
1981]. Дополнительное влияние оказывает удаление из вещества мантии 
ранних порций расплавов, обогащенных некогерентными элементами, и 
обеднение ими оставшихся объемов астеносферы [Gast, 1968], так что оно 
(вещество) по мере продвижения диапира вверх становится все более 
истощенным. Менее значимым, но также существенным фактором, влияю
щим на вариации составов базальтов в каждой вулканической серии, слу
жит фракционная кристаллизация родоначальных расплавов.

Ключевой момент анализа такого рода — вопрос о движущих силах 
явлений диапиризма. Формирование в верхнем палеозое Афаро-Аравий
ского свода, заложенного на неутоненной континентальной коре, позво
ляет допускать, что на начальных этапах развития диапир мог быть 
активным и подъем локального участка разуплотненной мантии привел 
к воздыманию поверхности земной коры. Активность диапира обычно свя
зывают либо с градиентом температур в подстилающей мантии и восходя
щими ветвями конвективных ячеек, либо с «горячими» точками. С другой 
стороны, согласно гипотезе Д. К. Бейли [1981], сводовые поднятия могут 
отражать структуры сжатия, сопряженные по простиранию с зонами рас
тяжения. В этом случае при воздымании участка литосферы за счет спа
да давления в подстилающей верхней мантии начинается частичное плав
ление, стимулируемое в дальнейшем подтоком летучих компонентов пз 
прилегающих объемов. Последующий процесс подъема диапира за счет 
уменьшения его плотности и рифтообразование идут синхронно и здесь 
уже невозможно строго проследить причинно-следственные связи. Однако 
в любом случае подобные участки земной коры отражают глобальные про
цессы взаимодействия литосферных плит и мантии.

В отличие от Красноморского региона геохимия эффузивных траппов 
Сибирской платформы изучена недостаточно. Это определяется тем, что 
в связи с открытием в начале 30-х годов в Норильском районе сульфид
ных Си — Ni месторождений основное внимание исследователей было 
сосредоточено главным образом на расшифровке условий образования 
дифференцированных интрузий, преимущественно рудоносных. Тем не 
менее к настоящему времени установлены основные закономерности эво
люции вулканизма платформы во времени и выявлена его цикличность 
[Лурье, Обручев, 1955; Годлевский, 1959; Масайтис, 1970; Олейников, 
1979; Леднева, Порошин, 1981; и др.]. В ряде работ рассмотрена также 
геохимическая специфика эффузивной фации траппов [Додин, 1963; 
Нестеренко и др., 1964; Балашов, Нестеренко, 1966; Альмухамедов, 1972; 
Нестеренко, Альмухамедов, 1973].

В Норильском районе, где мощность лавовой толщи составляет более 
3 км, выделяется четыре вулканических цикла, охватывающих конец 
перми и триас [Годлевский, 1959]. Детальные петрохимические исследо
вания показали значимые различия в химизме базальтов, что позволило 
В. А. Федоренко [1981] выделить соответственно четыре петрохимических 
(магматических) серии вулканитов. При этом установлено, что базальты 
триасовых циклов не показывают больших вариаций в своем составе и в 
целом относятся к толеитовым разностям, наиболее типичным для траппо- 
вой формации Сибирской платформы. Максимальные же вариации на
блюдаются в наиболее раннем, пермском, цикле, состоящем из трех свит 
(снизу вверх): ивакинской (Р™), сыверминской (P |w) и гудчихинской 
( P f ). Именно поэтому вулканиты пермского цикла выбраны нами для 
сравнительного анализа. Они являются инициальными для Норильского 
района, характеризуются существенным изменением химизма индиви
дуальных лавовых потоков во времени и, кроме того, здесь широко разви
ты пикритовые базальты, которые, возможно, приближаются к составу 
родоначальных магм для вулканитов гудчихинской свиты [Федоренко, 
1981]. Материалом для исследования послуяеил керн буровых скважин, 
вскрывших нижние части разреза лавовой толщи района (рис. 7). По-
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Рис. 8. Зависимость суммарного содержания щелочей от количества кремнекислоты 
в базальтах Норильского района.

1— 3 —  пермский цикл, ивакинская (1),  еыверминская (2), гудчихинская (з ) свиты; 4 —  среднее  
для типов пород и свит триасовых циклов [Ф едоренко, 1981].

скольку информация о геохимических особенностях рассматриваемых ба
зальтов до настоящего времени ограниченна [Нестеренко и др., 1964], 
остановимся на описании их вещественного состава несколько подробней.

Химический состав пород изученной выборки приведен в табл. 2. 
Как видно из полученных данных, наибольшие вариации концентраций 
характерны для Si (42,55—56,68 мас.% S i02), Mg (3,23—18,93 мае. % 
MgO) и щелочей (0,49—4,50 мас.% N a,0 и 0,08—2,72 мас.% К 20), в свя
зи с чем состав базальтов изменяется от близких к щелочным, нормаль
ных по железистости разностей до пикритов. Хотя суммарное содержание 
Na20  и К 20  в наиболее щелочных базальтах достаточно высокое и дости
гает в отдельных пробах 6 мас.%, все изученные породы укладываются в 
ряд от умеренно-щелочных до толеитовых (рис. 8). При этом, однако, 
наблюдается закономерное уменьшение их щелочности от ивакинской 
свиты через сыверминскую в направлении к гудчихинской.

По нормативным составам (рис. 9) рассматриваемые базальты отно
сятся к насыщенным (оливиновые толеиты) или слабо пересыщенным

Рис. 9. Нормативные составы (система CIPW) базальтов пермского вулканического
цпкла.

У ел. обозн. см. на рис. 8. П унктнрная линия на диаграмме 01 — PI — Р х  — Qu соответствует п ред
полагаемой котектпке в системе 01 — PI — Р х LShido е. а ., 1971].
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оо _ Т а б л и ц а  2
Химический состав базальтов пермского вулканического цикла Норильского района Сибирской платформы (скв. 421 и 746), мае. %

№  обр . SiO , т ю , А1 jOj FeO MnO MgO CaO N a20 K 20 p 2o s
П .п .п . 
1050 °G 2 к ф r :

‘ 2 3 4 1 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Ивакинская свита (I'j," )
62-5 49,13 2,32 14,31 14,23 0,21 4,04 7,50 3,44 1,74 0,84 1,70

3,92
99,46 77,89

62-6 47,67 2,31 14,11 13,71 0,21 4,08 7,48 3,47 1,84 0,83 99,63 77,07
62-156 48,33 2,31 13,78 13,34 0,20 3,73 7,28 3,28 1,83 0,84 3,96 98,88 78,15
62-157 48,78 2.35 14,18 13,47 0,21 3,78 7,58 3,28 1.75 0,82 2,78 98,88 76,88
62-10 50,87 2,42 14,11 11,97 0,17 3,29 7,00 3,19 2,25 0,74 2,90 98,81 78,44
62-11 50,94 2,41 14,06 12,00 0,19 3,60 7,03 3,20 2,29 0,77 2,60 98,09 76,92
62-12 50,98 2,38 13,94 12,22 0,19 3,57 6,93 3,18 2,21 0,73 2,24 98,57 77,39
62-13 51,44 2,43 14,00 11’70 0,18 3,23 7,51 2,75 2,20 0,74 3,05 99,23 78,37
62-14 50,86 2,39 13,96 12,45 0,20 3,66 7,32 3,16 2,18 0,76 2,34 99,28 77,28
62-15 50,73 2,36 13,70 13,02 0,20 3,72 5,89 3,53 2,55 0,74 2,12 98,56 77,78
62-158 51,60 2,43 14,08 12,28 0,18 3,58 6,96 3,37 2,25 0,74 1,11 98,57 77,43
62-159 51,22 2,43 13,75 12,1.7 0,18 3,64 6,86 3,40 2,26 0,71 1,09 97,71 76,98
62-160 56,68 2,45 14,14 12.06 0,19 3,31 6,88 3,40 2,31 0,76 1,61 98,79 78,46
62-161 51,85 2,42 14,07 12,31 0,19 3,66 6,83 3,35 2,24 0,74 1,22 98,88 77,08
62-162 51,58 2,41 14,03 12,12 0,18 3,54 6,87 3,30 2,36 0,75 1,81 98,95 77,39
62-163 51,65 2,39 13,97 12,28 0,17 3,38 6,79 3,07 2,27 0,74 1,86 98,57 78,42
62-16/18 52,78 1,97 13,42 11,83 0,18 4,91 5,04 3,88 1,56 0,28 3,18 99,03 70,45
62-20 51,83 1,99 13,71 11,97 0,19 4,72 5,81 3,78 2,51 0,29 2,04 98,84 71,72
62-164 47,39 2,03 14,16 10,79 0,15 4,57 7 2? 2,05 1,64 0,30 9,03 99,33 70,25
62-165 53,20 2,04 13,34 10,24 0,18 5,06 6.14 2,44 1,42 0,30 4,13 99,09 66,93
62-167 53,00 2.11 13,96 10,50 0,16 4,24 7,72 2,80 1,96 0,30 2,04 98,79 71,23
62-168 52.94 2,10 13,92 10,30 0,14 4,09 7,71 2,83 1,97 0,30 2,55 98,85 71,58

С р е д н е е 51,16 2,29 13,94 12,13 0,18 3,88 6,92 3,19 1,87 0,64 2,69 98,89 75,64

Сыверминская свита ( P |w)
62-22 50,65 1,61 13,75 10,17 0,20 6,26 5,75 3,71 1,46 0,22 5,35 99,13 61,91
62-24 51,20 1,58 14,33 10,87 0,14 6,67 6,02 3,79 1.67 0,21 3,02 99,50 61,97
62-25 51,11 1,67 14,60 10,84 0,15 6,60 6.55 3,41 1,35 0,22 2,68 99,18 62,16
62-26 50,72 1,61 14,70 10,55 0,17 6,90 5,30 4,50 0,97 0,20 3,25 98,87 60,46
62-34 50,89 1,50 15,01 10,01 0,15 7,34 6,03 3,46 1,46 0,19 3,17 99,21 57,69
62-36 52,33 1,36 14,66 9,92 0,15 6,12 6,04 2,68 2,72 0,17 2,81 98,96 61,84



62-37 52,71 1,45 14,80 9,10 0,15 6,21 6,60 3,02 2,13 0,19 2,53 48,89 59,44
62-38 52,23 1,37 14,94 10,00 0,16 6,61 5,58 3,19 1,20 0,18 3,45 98,91 60,20
62-45 51,57 1,52 14,44 9,81 0,15 6,75 5,60 3,39 2,30 0,19 3,64 99,36 59,24
62-47 50,10 1,50 14,29 10,72 0,15 7,35 6,10 3,57 1,31 0,18 3,75 99,02 59,32
62-49 49,21 1,51 ■ 14,72 10,23 0,15 6,51 8,51 3,50 0,58 0,18 4,12 99,21 61,11
62-52 47,97 1,66 14,09 13,63 0,21 6,91 9,56 3,02 0,97 0,19 1,01 99,22 66,36
62-54 51,05 1,47 15,02 10,11 0,14 7,02 6,27 3,07 1,24 0,18 3,85 99,42 59,02
62-56 49,75 1,78 14,47 10,66 0,16 6,10 7,49 3,06 2,01 0,24 3,31 99,03 63,60
62-59 49,99 1,98 14,18 10,46 0,17 6,02 8,33 3,05 1,26 0,25 3,38 99,07 63,47
62-60 48,35 1,83 13,89 12,44 0,18 6,90 7,31 3,45 0,94 0,26 3,77 99,32 64,32
62-63 49,43 1,86 14,10 11,13 0,16 6,25 8,03 2,92 1,45 0,35 3,48 99,06 56,93
62-170 48,13 1,62 14,38 8,66 0,15 5,45 8,54 3,47 0,80 0,19 5,90 99,27 61,37
62-171 49,59 1,60 14,54 9,40 0,17 6,00 8,35 3,03 0,67 0,21 5,83 99,39 61,04
62-172 51,09 1,78 14,88 10,37 0,13 5,29 8,88 2,72 1,37 0,24 2,50 99,25 66,22
62-173 50,67 1,68 15,07 9.65 0,14 6,91 6,30 3,72 0,66 0,22 4,35 99,37 58,27
62-174 52,82 1,45 15,23 8,80 0,12 5,84 7,82 2,63 1,58 0,18 2,86 99,33 60,11
62-175 51,78 1,47 15,39 8,97 0,12 5,74 8,50 2,50 1,20 0,19 3,43 99,29 60,38
62-176 51,04 1,44 15,34 9,14 0,13 7,02 5,02 3,96 1,30 0,18 4,61 98,18 56,56
62-178 49,30 1,82 15,31 11,18 0,13 6,00 3,38 4,28 1,77 0,25 5,27 98,69 65,08
62-179 50,18 1,69 15,04 9,86 0,14 6,38 9,04 2,52 1,17 0,20 2,81 99,03 60,71
62-180 50,92 1,68 15,14 9,79 0,14 6,54 8,83 2,59 1,24 0,19 1,84 98,90 59,95
62-181 50,99 1,72 14,49 9,58 0,14 6,25 8,88 2,57 1,26 0,20 2,47 99,00 60,52
62-182 50,97 1.70 14,83 9,68 0,13 5,94 8,94 2,64 1,25 0,20 2,64 98,92 61,97
62-183 50,68 1,76 15,13 9,66 0,13 5,84 8,93 2,57 1,38 0,22 2,83 99,13 62,32
62-188 50,96 1,59 15,07 9,51 0,13 6,42 8,92 2,48 1,30 0,19 2,74 99,31 59,70
62-195 50,84 1,95 14,67 10,38 0,15 6,01 9,51 2,43 1,02 0,25 1,83 99,04 63,33
62 196 50,99 1,94 14,65 10,32 0,15 5,90 9,50 2,45 0,99 0,25 2,09 99,23 63,62

С р е д н е е 50,63 1,64 14,70 10,17 0,15 | 6,36 7,41 3,04 1,33 0,21 3,35 98,99 61,23

Гудчихинская свита )

62-67 49,36 1,80 15,00 11,36 0,17 6,26 10,00 2,59 0,78 0,21 1,87 99,31 64,47
62-70 48,42 1,80 14,98 11,18 0,15 6,25 10,25 2,58 0,64 0,20 2,80 99,25 64,14
62-72 49,11 1,07 15,26 11,01 0,18 7,45 10,86 1,96 0,62 0,12 1,47 99.11 63,04
62-205 49,58 1,84 14,91 10,66 0,16 6,34 10,11 2,45 0,84 0,19 1,54 98,62 62,17
62-74 42,55 1,23 8,57 12,27 0,15 14,60 8,75 0,65 0,08 0,09 10,59 99,53 45,66
62-75 44,43 1,24 9,29 12,55 0,15 14,47 8,08 0,81 0,11 0,08 8,27 99,48 46,45
52 206 43,65 1,28 8,72 12,35 0,17 16,18 6,98 0,58 0,09 0,09 8,61 98,70 43,29



OS
О О к о н ч а н и е  T a t i  л. 2

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 И 12 13 14

62-207 43,99 1,35 8,30 12,44 0,17 16,39 6,91 0,50 0,10 0,10 8,87 99,03 43,15
62-208 47,57 2,07 10,30 12,73 0,19 11,04 9,00 1,38 0,42 0,16 4,22 98,91 53,64
62-209 45,38 1,37 9,15 11,67 0,15 15,36 7,81 0,79 0,59 0,11 7,09 99,47 43,17
62-212а 46,09 1,63 10,82 11,34 0,14 11,54 9,49 1,14 0,08 0,13 6,83 99,23 49,56
62-213 44,31 1,21 8,36 12,33 0,16 16,84 6,64 0,51 0,32 0,09 8,01 99,78 42,27
62-214 43,82 1,09 7,66 12,69 0,16 18,93 5,84 0,49 0,24 0,07 7,98 99,97 40,13
62-79 47,00 1,19 15,15 10,09 0,16 7,63 9,81 2,29 0,89 0,12 2,75 97,08 56,94
62-81 48,41 1,21 15,93 10,05 0,16 7,46 9,92 2,28 0,88 0,14 2,92 99,36 57,40
62-82 47,78 1,22 15,82 10,02 0,16 7,64 9,94 2,52 0,82 0,13 3,38 99,43 56,74
62-85 49,79 0,93 15,13 9,51 0,19 8,54 6,50 2,78 0,42 0,10 5,85 99,74 52,69
62-87 48,66 0,88 14,71 9,20 0,18 6,46 12,10 1,65 0,46 0,10 5,67 100,07 57,82
62-89 50,91 0,90 14,51 9,56 0,15 6,99 7,96 3,99 0,98 0,10 3,43 99,48 57,76
62-92 48,63 0,91 14,76 8,93 0,13 6,59 10,98 1,75 0,47 0,09 4,29 97,53 63,34
62-93 49,96 0,99 14,58 9,35 0,16 6,37 10,88 1,94 0,70 0,12 4,32 99,37 59,48
62-95/96 48,89 0,90 14,16 8,98 0,16 6,22 12,16 1,95 0,49 0,11 5,51 99,53 59,08
62-211 48,83 1,88 12,10 10,74 0,15 9,02 7,97 3,59 0,57 0,14 4,09 99,11 54,27
62-212 49,44 1,88 12,34 10,82 0,16 8,21 8,45 3,28 1,00 0,16 3,33 98,97 56,86
62-220 49,99 0,91 14,49 8,89 0,15 6,63 11,48 1,51 0,34 0,10 4,87 99,36 57,28

С р е д н е е 47,46 1,31 12,06 10,83 0,16 9,98 9,15 1,84 0,52 0,12 5,14 98,57 54,05

С р е д н е е  
для пермско
го цикла . . . 49,71 1,72 13,84 10,93 0,16 6,80 7,82 2,74 1,28 0,30 3,73 99,03 61,65

П р и м е ч а й  и е. Образцы в таблице расположены в соответствии с их естественным залеганием: снизу вверх; анализы выполнены рентгеноспектральным методом, анали
тик Т. Н . Гуничева, Г ЕО Х И  СО А Н  СССР. Суммарное ж елезо — в пересчете на FeO, величины П. п. п. 1050°С приведены с  учетом окисления ж елеза при высокотемпературном  
прокаливании на воздухе.
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Рис. 10. AFM-дпаграмма эффузивных траппов Норильского района.
1— 3 —  ивакинская (I ) ,  сыверминская (г ) , гудчихинская (3) свиты; 4 — среднее для типов пород  
и свит триасовых циклов; 5 —  наиболее распространенны е базальты района [по Годлевскому, 1959]; 
в  —  средний состав базальтов Сибирской платформы [Н естеренко и  д р ., 1964]. Сплошной и пунк
тирной линиями обозначены соответственно направления дифференциации толеитовой и щелочной  

серий базальтов Гавайских островов [M acdonald , K atsura, 1964].

(кварцевые толеиты) породам и тяготеют, за исключением пикритовых 
составов, к эвтектике Р1 — Рх, располагаясь вблизи, но несколько выше 
котектической линии системы 01—Р1—Рх. Пикритовые базальты заметно 
обеднены нормативным плагиоклазом.

Тренд изменения состава вулканитов пермского цикла располагает
ся вблизи линии эволюции щелочных базальтов гавайского типа (рис. 10), 
причем для каждой из свит выделяются собственные поля. Максимальные 
вариации характерны для базальтов гудчихинской свиты, в составе ко
торой устанавливаются одновременно наиболее магнезиальные вулкани
ты — пикритовые базальты. Характерно, что они имеют постепенные пе
реходы к «нормальным» толеитам и входят в состав одного и того же ряда 
[Федоренко, 1981]. В целом базальты пермского цикла показывают такие 
же колебания составов, как и наиболее распространенные эффузивные по
роды Норильского района, что свидетельствует о максимальном проявле
нии процессов дифференциации именно на раннем этапе вулканизма.

Представление о геохимических особенностях базальтов дают 
табл. 3 и 4. Диапазон колебания содержаний практически всех рассмот
ренных редких элементов достаточно широк и составляет, например, для 
Rb 4—83 мкг/г, Сг 24—960, Ni 14—1000 мкг/г, т. е. наблюдаемые колеба
ния для многих элементов — более чем 20-кратные. Такой разброс содер
жаний существенно перекрывает возможную естественную дисперсию и 
свидетельствует об изменении геохимического спектра пород по мере 
изменения их состава. В качестве иллюстрации этому на рис. 11, а при
ведена зависимость содержания Rb от содержания К, а на рис. И , б —
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Т а б л и ц а  3

Содержание редких элементов в базальтах пермского вулканического цикла Норильского 
района Сибирской платформы, г/т

Л» обр. Li Sc V Cr Со N i Cu R b Sr Zr Nb Ba H f т а

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

Ивакинская свита (Pg'v)

62-5 8 17 68 26 25 42 38 38 440 200 -- 670 — —
62-6 _ 12 86 24 24 25 31 — 450 260 -- 570 — —
62-156 16 14 84 26 18 22 83 81 500 320 - 680 — —
62-157 11 12 80 20 29 18 67 66 650 260 14,8 690 3,0 < 0 ,5
62-10 5 17 140 34 25 40 35 38 440 350 — 570 — —
62-11 6 23 160 37 21 21 31 44 320 380 — 690 — —
62-12 7 24 160 36 24 22 41 40 500 400 — 870 — —
62-13 10 34 130 30 16 23 28 40 330 260 — 680 — —
62-14 10 21 120 27 26 20 38 40 300 280 — 620 — —
62-15 12 17 140 38 22 36 53 50 360 380 — 560 — —
62-158 8 26 140 41 22 28 -130 52 530 300 — 910 — —
62-159 9 24 130 38 17 21 47 72 500 310 — 690 —

< 0 ,562-160 10 22 150 35 24 18 56 83 440 320 22,7 870 3,6
62-161 8 18 110 25 18 14 76 60 570 250 — 740 — —
62-162 13 25 130 45 28 22 60 83 480 320 — 830 — —
62-163 14 20 120 26 18 20 60 59 480 320 — 950 — —
62-16/18 13 21 200 180 32 140 96 32 440 300 — 430 — —
62-20 9 24 170 140 30 96 52 66 250 200 — 690 — —
62-164 7 20 180 86 24 28 68 62 360 300 — 230 — —
62-165 5 22 190 79 29 28 87 23 560 340 — 380 — —
62-167 8 38 180 110 27 45 75 52 430 260 — 450 — — -
62-168 8 28 140 95 26 35 65 60 490 200 13,0 520 < 0 ,5 < 0 ,5

С р е д н е е  | 9 22 | 137| 54 24 | 35 60| 541 44б| 300 i i6,6 650 2,4 < 0 ,5

Сыверминская свита ( P |w)

62-22 18 22 160 180 36 110 59 44 310 180 — 250 — —
62-24 12 13 160 220 29 110 54 38 310 160 — 340 -- --
62-25 12 19 160 280 35 120 84 28 330 180 — 550 - --
62-26 12 30 140 240 32 90 38 19 130 140 — 130 -- --
62-34 _ 21 120 250 22 140 28 — 310 130 — 480 -- --
62-36 13 28 120 280 26 120 52 72 500 150 — 1100 -- --
62-37 12 18 150 250 28 100 48 60 420 150 — 1000 — --
62-38 15 _ _ — — — — 24 480 - — 700 - --
62-45 — 20 180 240 41 120 100 — 600 180 — 800 - --
62-47 12 25 140 250 36 110 49 28 630 140 — 430 - --
62-49 8 30 150 340 41 120 45 8 210 160 — 120 -- --
62-52 _ _ — — — — — — 240 — — 540 -- --
62-54 15 30 160 260 38 120 63 26 630 160 — 660 -- --
62-56 _ 22 170 180 32 78 46 - 550 170 — 690 -- --
62-59 10 40 190 200 36 73 54 53 290 180 — 460 - --
62-60 — 30 200 300 68 80 46 — 180 180 — 180 -- --
62-63 10 — — — — — — 45 — — — — -- --
62-170 23 30 140 280 34 90 130 19 580 140 — 160 -- --
62-171 22 18 180 200 30 90 110 12 620 200 — 290 -- —*■
62-172 6 21 220 260 36 80 100 42 620 200 4- 410 -- --
62-173 28 25 150 230 34 80 56 23 500 150 3,9 210 < 0 ,5 < 0 ,
62-174 13 18 120 220 28 79 65 48 400 200 — 590 — —
62-175 8 24 140 250 33 100 75 22 560 180 — 340 — —
62-176 19 22 120 250 37 100 40 39 540 160 — 230 — —
62-178 19 28 170 160 19 47 52 64 300 170 — 360 — —
62-179 6 24 150 300 37 140 140 28 470 180 5,6 400 < 0 ,5 < 0 ,
62-180 8 29 160 310 38 130 90 46 470 180 — 380 — —
62-181 8 24 160 250 37 90 60 36 350 190 — 450 — —
62-182 6 22 160 290 38 110 75 32 460 200 — 490 — —
62-183 5 22 220 280 38 150 95 48 490 250 9,4 250 3,2 < 0 ,,
62-188 6 24 170 230 32 140 61 48 300 180 — 360 — —
62-195 4 26 180 150 29 47 51 12 470 190 — 410 — —
62-196 8 22 160 140 21 46 68 13 440 140 — 540 — —

С р е д н е е 12 24 160| 24з| 34 100| 681 35 42sl 173 6,3 447 1,4 < 0 ,
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О к о н ч а н и е  i  а б л. 3

9 10 11 12 13 14 15

Гудчихпнская свита ( P f d)

62-67 4 49 190 280 46 82 85 17 450 160 ____ 200 ____ ____

62-70 4 25 220 290 45 77 100 8 530 140 ---- 260 ---- ----

62-72 14 32 220 310 47 150 160 28 210 87 ---- 150 ---- ----

62-205 4 32 210 250 34 62 130 12 260 140 ---- 380 ____ ____

62-74 16 И 380 770 68 820 220 12 76 95 ---- 56 ____ _ _ _

62-75 1S 12 280 780 72 700 140 25 51 96 ---- 90 ____ ----

62-206 44 12 280 840 90 740 140 22 90 98 ---- 47 ---- ----

62-207 28 12 340 960 81 900 200 6 38 55 ---- 100 ----- ----

62-208 8 18 280 680 55 630 260 8 280 120 ---- 110 ---- ----

62-209 19 11 320 880 66 700 100 8 49 94 2,2 80 —0,6 < 0 ,5
62-212а 14 И 280 590 48 440 180 8 180 110 — 48 — ----

62-213 23 14 260 720 74 750 200 8 160 100 — 130 — ----

62-214 32 12 260 950 92 1000 400 8 44 110 1,4 59 1,0 < 0 ,5
62-79 — — — — — — — — 360 — — 310 — ----

62-81 5 17 220 230 44 140 71 16 490 130 — 290 — ----

62-82 6 — — — — — — 8 550 — — 300 ____

62-85 9 22 300 240 44 50 86 32 510 130 — 280 ____ ____

62-87 15 22 210 180 38 42 95 7 320 100 — 200 ____ ____

62-89 10 32 220 210 36 64 96 46 470 120 ____ 460 ____ ____

62-92 16 27 230 180 36 45 91 7 430 140 ____ 170 ____ ____

62-93 16 18 290 200 28 52 140 24 390 170 ____ 250 ____ ____

62-95/96 И — — — — — — 11 — — — ____ ____ ____

62-211 6 32 320 650 46 460 250 24 260 140 — 170 ____ ____

62-212 8 41 240 540 36 280 250 17 140 120 2,9 180 —1,2 < 0 .5
62 220 13 25 320 280 44 69 100 4 310 150 5,6 230 3,5 < 0 ,5

С р е д н е е 14 22 270 500 53 375| 160 15 277 118 3.0 190 1,6 < 0 ,5
С р е д н е е

для перм
ского
цикла 12 23 188 263 37 162 93 34 387 194 8,6 425 1,8 < 0 ,5

П р и м е ч а н и е .  Анализы выполнены методами оптическим спектральным и фотометрии 
пламени, аналитики Л . Н . О дареева, С. Н . Ш игарова,*С .|К . Я рош енко, Г Е О Х И  СО А Н  СССР.

характер изменения количеств Ni и Сг от коэффициента фракционирова
ния (Кф =  FeO*/(FeO*/MgO) X 100, мае. %) для всей совокупности про
анализированных образцов. В приведенных примерах отчетливо устанав
ливается п о с л е д о в а т е л ь н о е  изменение концентраций редких 
элементов от базальтов ивакинской свиты к сыверминской параллельно 
изменению их щелочности и железистости — магнезиальности.

Т а б л и ц а  4
Содержание РЗЭ и Y в базальтах пермского вулканического цикла, г/т

№ обр.
Р азновид

ность ба за л ь 
та

La Се Рг N d Sm Eu Gd Dy Ho Er Y b Lu Y 2  P 3 3 0JK
H w

62-157 Пироксено-
вый 39 96 15 42 15 2,8 12 И 2,3 5,6 5,8 0,58 39 286,08 3.45

62-160 Плагиокла-
зовый 40 82 10 42 И 2,4 12 11 2,0 6,4 4,9 0,59 30 254,29 3,63

62-168 » 36 70 8.0 34 10 2,4 6,8 6,5 1.3 3,8 4,2 0,55 23 206,55 4,43
62-173 Афировый 22 70 6,2 20 4,8 1,2 5,7 5,3 1,0 3,0 3,0 0,32 21 163,52 3,30
62-179 » 23 48 4,4 23 5,4 1,3 5,7 4,6 0,83 3,1 3,3 0,29 23 145,92 3,16
62-183 » 27 58 4,5 30 5,4 2,5 6,6 7,1 1,3 4,2 3,6 0,33 26 175,53 2.96
62-209 Ппкрптовый 6.5 16 1,8 14 2.6 1,3 3,0 3,2 — 2,4 1,9 0,26 i \ 66,96 2,08
62-212 Афировый 10 26 2,6 17 4,3 1,4 5,6 5,5 0,96 3,1 2,7 0,37 19 98,53 2,12
62-220 » 16 36 4,7 19 4,0 1,0 3.1 4.0 0,73 2,5 3,1 0,29 17 111,42 3.03

П р и м е ч а н и е .  К  2Се отнесены редкие земли по Gd включительно, к 2 Y  — остальные, 
лантаниды, а такж е Y . Анализы выполнены химико-спектральны м методом, аналитики В В . Ко
н усова , Е . В . Смирнова, Г Е О Х И  СО А Н  СССР.
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Рис. 11. Зависимость содержания Rb от содержания К {а), взаимосвязь содержаний 
Сг и Ni с коэффициентом фракционирования (А'ф =  FeO *-f- МоО, мае. %) (б) и харак
тер изменения средних содержаний редких элементов (в) в базальтах пермского вулка

нического цикла.
У ел. обозн . см. на рис. 8,



Рис. 12. Спектры редкоземельных элементов, нормированных относительно хондрпта
в базальтах Норильского района.

Цифры около точек соответствуют номерам проб в табл. 4; данные по хондритам — по Ю. А. Б ала
ш ову [1976].

Сравнение усредненных результатов по свитам (рис. 11, в) позво
ляет сделать аналогичные выводы, что свидетельствует о генетической 
связи базальтов пермского цикла и подтверждает, как и в случае Красно
морского региона, существование в Норильском районе е д и н о г о  
э в о л ю ц и о н н о г о  р я д а  вулканитов, в который могут быть 
включены все три свиты. В выделяемом ряду, или магматическом цикле 
по В. А. Федоренко [1981], элементы группы яселеза накапливаются в 
продуктах более поздних этапов излияния, в то время как крупноионные 
литофильные металлы, относимые к группе некогерентных, имеют мак
симальные содержания в ранних базальтах ивакинской свиты. Отметим, 
что подобная зависимость для редких щелочей и калия была ранее уста
новлена на основе анализа групповых проб [Нестеренко, Фролова, 1965].

Данные по содержанию РЗЭ (см. табл. 4) показывают, что породы 
пермского цикла в целом обогащены легкими лантаноидами относитель
но хондрита (рис. 12). Как и для других некогерентных элементов, кон
центрации легких РЗЭ (а также отношение 2 Се/2 Y) закономерно пони
жаются от базальтов ивакинской свиты к базальтам гудчихинской.

Как следует из анализа величин абсолютных содержаний редких эле
ментов, особенно относимых к группе некогерентных, в Норильском 
районе, в отличие от Красноморского региона, не отмечается аналогов 
низкокалиевых толеитов, близких к толеитам спрединговых зон. Так, 
в наимение щелочных базальтах гудчихинской свиты зафиксированные 
минимальные содержания Sr составляют 38 мкг/г (пикритовые базальты) 
при среднем для свиты 277 мкг/г, Ва 47 мкг/г при среднем 190 мкг/г, Rb
4 и 15 мкг/г соответственно, что, по крайней мере по средним величинам, 
в 2—4 раза больше, чем в базальтах срединно-океанических хребтов по 
данным работы [Wedepohl, 1981]. В первую очередь это определяется 
отсутствием в Норильском районе полного разрыва сплошности лито
сферы. Тем не менее полученные результаты свидетельствуют, что в перм
ском цикле, т. е. на начальных этапах вулканической активности, про
является отчетливое увеличение «примитивности» изливающихся распла
вов. Дальнейшее развитие вулканизма в триасовых циклах не приводит к 
существенному изменению составов базальтов (см. рис. 8 и 9). Это отра
жает, по всей вероятности, определенную стабилизацию условий магмо- 
образования.

По современным представлениям существует несколько факторов, 
влияющих на состав исходных расплавов для базальтовых ассоциаций. 
Ряд исследователей большое значение придают вертикальной неоднород
ности верхней мантии, в том числе астеносферы. Это хорошо подтверж
дается «примитивным» характером толеитов спрединговых зон [Sch.il-
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ling e. a., 1983], первичные расплавы которых формируются на наимень
ших глубинах, и применительно к Сибирской платформе находит отраже
ние в обогащенности некогерентными элементами глубинных включений 
из кимберлитов для гранатовой фации по сравнению со шпинелевой и пла- 
гиоклазовой [Лутц и др., 1977; Абрамов, Пополитов, 1977]. А. Е. Ринг- 
вуд [1981 ] и его сторонники основное внимание уделяют степени частич
ного плавления мантийного вещества, которая существенно лимитирует
ся глубиной очагов магмообразования. Влияние давления и соответствен
но глубин выплавления исходных расплавов убедительно показано 
JI. В. Дмитриевым и соавторами [1979] на примере океанических базаль
тов. Наконец, в рамках гипотез горячих точек и горячих полей [Wilson, 
1965; Зоненшайн, Кузьмин, 1983] определенная роль при формировании 
щелочных серий базальтоидов отводится подтоку вещества из подастено- 
сферного слоя неистощенной мантии.

Наиболее низкие концентрации элементов группы железа и, напро
тив, максимальные количества некогерентных редких элементов (включая 
легкие лантаноиды) в базальтах ивакинской свиты свидетельствуют о 
незначительной степени плавления (первые проценты) исходного мантий
ного субстрата на самых начальных этапах вулканической деятельности 
в Норильском районе. Согласно А. Е. Рингвуду [1981], это соответствует 
формированию щелочных расплавов на относительно больших глубинах. 
Последующее развитие процесса приводит к смене геохимических харак
теристик исходных магм, так что в базальтах более поздних этапов перм
ского цикла заметно увеличивается содержание элементов группы железа 
при последовательном уменьшении количеств крупноионных элементов, 
(см. рис. 11, в). Такие особенности могут быть следствием подъема фронта 
магмообразования при одновременном возрастании интенсивности плав
ления астеносферы.

По незначительной обогащенности пикритовых базальтов гудчихин
ской свиты легкими РЗЭ, составляющей не более 30 относительно хондри- 
та для La (см. рис. 12), можно предполагать вслед за Дж. Шиллингом и 
Дж. Винчестером [Schilling, Winchester, 1967], что степень плавления 
возрастает здесь уже до ~  10%. При этом минимальные глубины очагов 
магмообразования лимитируются положением нижней границы сиали- 
ческой коры, мощность которой для Сибирской платформы составляет 
~  40 км [Деменицкая, 1975]. Практическое отсутствие в Норильском 
районе кислых эффузивных пород позволяет также сделать допущение, 
что и промежуточные очаги дифференциации, если таковые существова
ли, располагаются ниже границы Мохоровичича.

Таким образом, как и для Красноморского региона, для северо-за
пада Сибирской платформы все имеющиеся данные не противоречат пред
ставлениям об уменьшении глубины магмообразования с одновременным 
увеличением степени частичного плавления мантийного субстрата во вре
мени или, другими словами, модели мантийного диапира. Однако в случае 
Норильского района продвижение диапира ограничивается мощностью 
сиалической коры, сплошность которой здесь полностью не нарушена, 
в связи с чем примитивность изливающихся расплавов не достигает свое
го предела.

Помимо геохимической специфики базальтов и закономерного измене
ния их состава, отражением диапиризма в Норильском районе служит 
наличие здесь обширных валообразных поднятий и рифтоподобных струк
тур, формирование которых было вызвано столкновением Карской и Си
бирской платформ в пермо-триасе и предшествовало вулканической актив
ности [Межвилк, 1980]. В этом случае более вероятным представляется 
возникновение пассивного диапира и развитие его в зоне коллапса плит 
в соответствии с моделью Д. К. Бейли [1981]. Стабилизация условий маг- 
мообразованпя и затем прекращение магматической деятельности отра
жают достижение изостатического равновесия коры и астеносферы. Для 
северо-запада Сибирской платформы, как и для региона Красного моря, 
где пространственно сопряжены щелочные и низкокалиевые толеитовые
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базальты, нет, вероятно, необходимости рассматривать дополнительный 
подток вещества, обогащенного некогерентными элементами, из глубоких 
горизонтов верхней или даже нижней мантии, как это предполагается в 
рамках гипотез горячих точек и горячих полей. Наблюдаемые особен
ности достаточно аргументированно могут быть объяснены предваритель
ным истощением астеносферного слоя за счет выплавления щелочных 
магм на начальных этапах процесса [Gast, 1968], а также вертикальной 
неоднородностью астеносферы.

ВЫВОДЫ

1. Эволюция вулканизма в континентальных рифтовых системах и 
платформенных структурах, как показано на примере Красноморского 
региона и северо-запада Сибирской платформы, определяется возникнове
нием и развитием астеносферного выступа (мантийного диапира), кото
рый может быть активным или пассивным. В целом эволюция вулканизма 
направлена в сторону увеличения примитивности изливающихся распла
вов по мере продвижения вверх зоны магмообразования.

2. Если процесс взаимодействия диапира и литосферы не приводит к 
полному разрыву сплошности сиалической коры, вулканическая деятель
ность завершается на стадии неистощенных толеитовых базальтов, а ее 
затухание определяется достижением изостатического равновесия. В слу
чае же раскола литосферы и начала формирования коры океанического ти
па изливающиеся расплавы приобретают черты низкокалиевых толеитов, 
аналогичных толеитам срединно-океанических хребтов.

3. Рассмотренная модель позволяет с единых феноменологических по
зиций трактовать причинно-следственные связи базальтового вулканизма 
и тектоники как в литосферных плитах (внутриплитовый магматизм), так 
и на их конструктивных границах. Данные по вулканическим комплексам 
Палеоатлантики подтверждают правомерность такого подхода [Зонен- 
шайн и др., 1976].
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П. В. КОВАЛЬ, О. ГЭРЭЛ

ВУЛКАНОГЕННЫЕ АССОЦИАЦИИ РАЙОНОВ 
МЕДНО-ПОРФИРОВОГО ОРУДЕНЕНИЯ 

МОНГОЛО-ОХОТСКОЙ ВНУТРИКОНТИНЕНТАЛЬНОЙ 
ПОДВИЖНОЙ зоны

Связь медно-порфирового оруденения с поясами андезитоидного и, 
реже, базальтоидного магматизма можно считать общепризнанной [Крив
цов, 1983; Митчелл, Гарсон, 1984; Павлова, 1978; Попов, 1977; Sillitoe, 
1972; и др.]. Оруденение этого типа, за немногими исключениями, сосре
доточено в активных континентальных окраинах и островных дугах. Ру
доносные магматические ассоциации обычно связываются либо с активи
зацией структур, прошедших различные стадии геосинклинального раз
вития, и эвгеосинклинальными обстановками [Кривцов, 1983], либо с 
зонами субдукции литосферных плит [Митчелл, Гарсон, 1984; Sillitoe, 
1972; и др.]. В обоих случаях отмечается их приуроченность к областям 
сопряжения континентальных и океанических плит и преимущественная 
распространенность в областях активных континентальных окраин. Дру
гие трактовки, в частности попытка связать формирование порфировых 
месторождений Юго-Запада США с горячей мантийной точкой [Living
stone, 1973], признания не получили.

Интригующая особенность медно-порфировых проявлений Северной 
и Центральной Монголии — то, что находятся они во внутриконтинен- 
тальной подвижной зоне вне традиционно выделяемых металлогениче- 
ских поясов медно-порфирового оруденения — казалось бы, должна при
влечь внимание исследователей. Однако положение медно-порфирового 
оруденения в структуре зоны, его связи с конкретными проявлениями 
вулканизма этой области и геохимическая специфика последних изучены 
пока явно недостаточно [Геология..., т. III, 1977]. Ниже мы попытаемся 
рассмотреть некоторые особенности вещественного состава тех вулкани
ческих ассоциаций запада Монголо-Охотской зоны, для которых связь 
с медно-порфировым оруденением представляется наиболее обоснованной.
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ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ

Самое значительное и единственное разрабатывающееся в МНР ме
сторождение медно-порфировых руд Эрдэнэтуин-Обо находится в Орхон- 
Селенгинском районе (рис. 1). Вместе с соседними рудопроявлениями оно 
образует Эрдэнэтуинский рудный узел. К порфировому типу, судя по ха
рактеру оруденелых штокверковых зон и присутствию даек порфировых 
гранитоидов, относится также рудопроявление Оют-Обо, находящееся 
на правобережье р. Орхон к юго-западу от Эрдэнэтуин-Обо. В послед
нее время порфировый тип оруденения установлен в Центральной Монго
лии в районе сомонов Дэлгэр-Хан — Бурэн (Баянульский участок) [Ре
гиональная петрохимия..., 1982; Коваль, Ариунбилэг и др., 1985].

Начиная с конца палеозоя вся рассматриваемая область развивалась 
как континентальная [Геология..., т. II, 1973; Тектоника..., 1974]. 
В позднепалеозойское и мезозойское время здесь формируются ороген- 
ные структуры Селенгинского и Центрально-Монгольского вулканиче
ских поясов, обрамляющих Хангайское и Хэнтэйское сводовые подня
тия. Эти структуры накладываются на разновозрастные (докембрийские 
и каледонские) складчатые комплексы, в значительной степени перерабо
танные гранитоидным магматизмом.

Существующие представления о связях порфирового оруденения с 
конкретными магматическими ассоциациями достаточно противоречивы. 
Согласно наиболее распространенному мнению [Хасин и др., 1977], пор
фировое оруденение Эрдэнэтуинского рудного узла связано с заключи
тельной фазой пермо-триасового селенгинского интрузивного комплек
са. В этом случае в качестве продуктивной вулканоплутонической ассо
циации рассматриваются верхняя свита основных эффузивов хануйской 
осадочно-вулканогенной серии пермского возраста и многофазные интру
зии селенгинского комплекса [Кривцов, 1983]. Как пермо-триасовые опи
саны собственно гранитоидные интрузии селенгинского комплекса в ра
ботах Р. М. Яшиной и А. Т. Матреницкого [1979]. Однако В. А. Кузне
цов [1979] счел возможным отнести рудоносные вулканоплутонические 
комплексы к позднегерцинским.

В. И. Сотников с коллегами [1981, 1984], обращая внимание преж
де всего на рудоконтролирующее значение порфировых интрузий и фа- 
циальные отличия их от вмещающих селенгинских гранитоидов, считают 
целесообразным выделить самостоятельный постселенгинский (следова
тельно, раннемезозойский) рудоносный комплекс. К этой точке зрения 
близки представления С. П. Гавриловой, И. Е. Максимюк и Д. Оролмы 
[1984], рассматривающих комплекс порфировых интрузий в качестве 
триасового, предшествующего формированию раннемезозойских вулка
нитов среднего — основного состава (могодская свита). В подобной трак
товке связь рудоносных интрузий с вулканизмом представляется крайне 
проблематичной.

Рассматривая этот вопрос, Б. А. Яковлев [Геология..., т. III, 1977] 
допускает возможность связи порфирового оруденения Эрдэнэтского рай
она с триасовыми вулканическими постройками, жерловыми фациямп 
которых могут быть эруптивные брекчии рудных полей. В справедливо
сти такой точки зрения убеждает нас анализ имеющихся к настоящему 
времени данных [Коваль и др., 1982; Коваль, Гэрэл и др., 1985; Коваль, 
Ариунбилэг и др., 1985], на чем мы остановимся несколько подробнее.

Орхон-Селенгинский район. Эрдэнэтуинское рудное поле, участки 
Хучжиртуин-Гол и Хан-Хараин-Ама. Порфировые интрузии и рудный 
штокверк месторождения Эрдэнэтуин-Обо залегают в биотит-роговооб- 
манковых гранитах, гранодиоритах повышенной щелочности и кварцевых 
сиенитах крупной интрузии селенгинских гранитоидов. Они пересекают 
также аплитовидные граниты ее третьей фазы. Селенгинские гранитоиды, 
в свою очередь, прорывают весь разрез пермских стратифицированных 
отложений, включая верхнепермскую свиту основных эффузивов. Калий- 
аргоновый возраст селенгинских интрузий, определенный по амфиболу 
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1 & 4А* 5

Рис. 1. Схема размещения медно-порфирового оруденения и вулканических ассоциа
ций основного — среднего состава в ареале раннемезозойского магматизма западной 

части Монголо-Охотской подвижной зоны.
1 — граница ареала раннем езозойского магматизма; 2 , 3 — зоны известково-щ елочного (2) и  суб* 
щ елочного и щ елочного (3 ) магматизма; 4 — наиболее крупны е массивы раннем езозойских грани* 
тоидов; 5 —  вулканические ассоциации основного-среднего состава; 6 —  важнейш ие разломы (циф
ры в круж ках: 1 — Баингольский, 2 —  Ононско-Северо-Гобийский, 3 — Орхонский (восточная  
ветвь)); 7 — молибден-медно-порфировые рудопроявления и м есторож дение Эрдэнтуин-О бо (Э —  Эр- 
дэнтуинский и примыкающий к нему с северо-запада Х учж иртуин-Гольский участки, Ш — прояв
ление Ш анд и вулканиты Х ач-Х араин-А м а, ОР — Орхонский п роги б, О — проявление Оют-Обо, 
Б — Баянульский участок). При составлении использованы данные [К а р т а ..., 1979; К оваль, Гэ- 
рэл  и д р ., 1985; М оссаковский, Том уртогоо, 1976; Схематическая к ар т а ..., 1979 ]. В  связи  с трудно
стям и в датировании и расчленении позднепалеозойских и раннемезозойскнх вулканитов объем  

последних в интерпретации отдельных авторов весьма различен.

и биотитам, составляет 210—245 млн. лет (11 определений [Коваль, Гэ- 
рэл и др., 1984]), что при границе перми и триаса в 245—255 млн. лет 
[Муравски, 1980; Флинт, 1978; Decade..., 1983] соответствует раннетри
асовому возрасту и не противоречит геологическим данным.

Последовательный ряд составов интрузий порфировой ассоциации 
(субщелочные кварцевые диоритовые порфириты, субщелочные грано- 
диорит-порфиры, гранит-порфиры, кварцевые порфиры [Коваль, Гэрэл 
и др., 1985]) не продолжает гомодромной эволюции состава предшествую
щих гранитоидов. Начинаясь с более основных пород, он полностью пе
рекрывает интервал составов селенгинских гранитоидов по кремнекис
лотности. Типичные порфировые структуры пород и присутствие эруп
тивных брекчий указывает на принципиально иные, субвулканические 
условия формирования порфировой ассоциации.

Ближайшее из вулканогенных полей с достаточно надежно установ
ленным раннемезозойским возрастом (могодская свита) [Моссаковский* 
Томуртогоо, 1976] находится в 35—40 км к юго-востоку от Эрдэнэтуин- 
Обо (см. рис. 1). Здесь на участке, непосредственно примыкающем к мед
но-порфировому оруденению Шанд, установлено прорывание вулкано
генной толщи разнообразными порфировыми интрузиями [Коваль и др., 
1982; Коваль, Гэрэл и др., 1985]. В разрезе терригенно-вулканогенных 
пород, хорошо обнаженном в районе пади Хан-Хараин-Ама, выделяются 
две толщи [Коваль, Гэрэл и др., 1985]: нижняя вулканогенно-терриген- 
ная, существенно конгломератовая, и верхняя вулканогенная, трахиан- 
дезитобазальтовая. Мощность каждой из толщ может быть оценена в 500— 
600 м. Нижняя толща представлена переслаиванием лилово-бурых туфо- 
конгломератов с потоками трахитов (основание разреза) и трахиандези-
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тобазальтов. Порфировые вкрапленники в вулканитах представлены пла
гиоклазом (андезином), авгитом и оливином, к которым в отдельных по
токах трахитов добавляется калиевый полевой шпат, образующий кай
мы вокруг вкрапленников андезина.

Вверх по разрезу толщи содержание вулканического материала воз
растает. Верхняя толща начинается зеленоватыми туфоконгломератами 
с прослоями туфопесчаников, аргиллитов и лавобрекчий андезитобазаль- 
тов, сменяющимися вверх по разрезу потоками трахибазальтов. Среди 
последних преобладают плагиоклазовые и пироксен-плагиоклазовые раз
новидности с небольшим содержанием вкрапленников рудного минерала. 
В породах более кремнекислого (трахиандезитового) состава появляется 
базальтическая роговая обманка. Наряду с мелко- и крупноплагиофи- 
ровыми разновидностями обычны субафировые трахибазальты.

Субвулканические дайки, пластообразные тела и штоки данного уча
стка, об'ьединяемые нами в порфировую ассоциацию, образуют гомодром- 
ный ряд пород от андезитовых и диоритовых порфиритов до субщелочных 
гранит-порфиров, лейкогранит-порфиров и кварцевых порфиров [Ко
валь, Гэрэл и др., 1985]. В основных членах порфировой ассоциации от
мечены многочисленные петрографические признаки дифференциации ве
щества на собственно диоритовую (включения, кристаллическая матрица) 
п гранитоидную (иитерстиции, линзы) компоненты.

Другое поле вулканических пород, датируемых обычно триасом [Ке- 
пежинскас, Лучицкий, 1974; Салтыковский, Оролмаа, 1977], находится 
к северо-западу от Эрдэнэтуин-Обо в верхнем течении р. Хужиртуин- 
Гол. Основание разреза здесь также сложено вулканогенно-терригенными 
породами, переслаивающимися с покровами трахиандезитов и трахиан- 
дезитобазальтов, и весьма напоминает нижнюю толщу уч. Хан-Хараик- 
Ама. Базальные конгломераты содержат обильную гальку селенгинских 
гранитоидов. В верхней части разреза преобладают вулканические по
роды: трахиандезиты, трахиандезитобазальты и трахибазальты, которые 
появляются в конце эволюционной серии вулканитов ассоциации [Ке- 
пежинскас, Лучицкий, 1974]. Отмечается разнообразие порфировых 
вкрапленников пород, включающих плагиоклаз, пироксен, оливин и 
калишпат в наиболее щелочных разновидностях, оливин, пироксен, ам
фибол, плагиоклаз в трахиандезитобазальтах, пироксен и плагиоклаз в 
базальтах и андезнтобазальтах и др. В наиболее кислых, близких по 
составу к дацитам, членах отмечается биотит. Вулканогенная толща 
уч. Хучжиртуин-Гол содержит большое количество субвулканических 
силлоподобных и дайковых тел андезитоидного и более кислого состава 
(дацитов и рполитов), а также дайки и штокообразные тела порфировых 
пород, аналогичных по своему облику порфирам уч. Хан-Хараин-Ама 
и Эрдэнэтуинского рудного поля.

Орхонский прогиб. Здесь южнее медно-порфирового рудопроявления 
Оют-Обо описан стратотипический разрез триасовой могодской вулкано
генной свиты [Моссаковский и др., 1973]. Установлено преобладание сре
ди вулканитов пород базальт-андезитового состава повышенной щелочно
сти, большой объем вулканообломочных образований, наличие среди 
вкрапленников оливина, плагиоклаза, пироксена, амфибола и биотита, 
появление в верхней существенно эродированной части разреза пород 
базальтового состава. Авторы отмечают отсутствие четкой стратификации 
и латеральную изменчивость разреза, проявление наряду со спокойными 
излияниями эксплозивной деятельности, обычность вулканических по
строек типа стратовулканов.

Таким образом, изложенный выше материал дает веские основания 
считать раннемезозойские (триасовые) вулканиты наиболее близкими по 
возрасту и непосредственно предшествующими формированию рудонос
ных порфировых интрузий в рассмотренной части Орхон-Селенгинского 
района.

Центральная Монголия. Баянулъский участок• Медно-порфировое 
оруденение в этом районе было обнаружено по прогнозу, основывавшему-



ся на изучении зональности Северо-Восточного ареала раннемезозойско
го магматизма Монголии и, в частности, замыкания зоны магматизма по
вышенной щелочности, обрамляющей Хэнтэйское поднятие, в области со
членения Хангая и Хэнтэя [Региональная петрохимия,.., 1982; Koval, 
1984; Коваль, Ариунбилэг и др., 1985]. Рудоносная структура типа стра
товулкана, возможно, осложненного кальдерными формами, находится 
в северо-западном борту Их-Хайрханского раннемезозойского вулкано
генного прогиба на пересечении крупных разломов северо-западного и 
северо-восточного направлений (см. рис. 1). Основание прогиба сложено 
докембрийскими, каледонскими и герцинскими осадочно-метаморфиче- 
скими комплексами, прорванными позднепалеозойскими гранодиоритами 
и роговообманково-биотитовыми гранитами Дэлгэрханского массива, в 
контактовой зоне которого располагается рудное поле. Дэлгэрханский 
массив прорывает терригенные отложения карбона и перекрывается оса
дочно-вулканогенными толщами триаса и, возможно, верхней перми. 
По возрасту, минеральному и химическому составу Дэлгэрханский мас
сив сопоставим с гранитоидами карбон-пермского хангайского комп
лекса [Геология..., т. II, 1973].

В осадочно-вулканогенной толще преобладают вулканические поро
ды трахиандезитовой ассоциации: трахиандезиты, трахиандезитобазаль- 
ты и вулканокластические породы аналогичного состава. Последними 
была в значительной степени сложена центральная часть рудоносной вул
канической постройки, интенсивно переработанная последующими гид
ротермальными изменениями. Мощность толщи 1500—2000 м [Кепежин- 
скас и др., 1970; Нагибина и др., 1976].

Судя по более высокому стратиграфическому положению по отноше
нию к терригенным породам перми [Нагибина и др., 1976], присутствию 
триасовой флоры в основании разреза [Геология..., т. I, 1973], прорыва
нию жильными аналогами эффузивов (диоритовыми порфиритами, микро
диоритами) гранитоидов Дэлгэрханской интрузии, а также по данным 
калий-аргонового датирования, возраст толщи достаточно надежно оп
ределяется как триасовый. Изучение разреза вулканитов на участке силь
но осложняется разрывной тектоникой, широкой распространенностью 
продуктов эксплозивных извержений и особенно интенсивными метасо- 
матическими преобразованиями пород. По имеющимся данным, в нижней 
части разреза преобладали породы трахиандезитобазальтового состава, 
в верхней — трахиандезитового. Жильная фация трахиандезитовой ас
социации представлена породами аналогичного состава. Во вкрапленни
ках пород трахиандезитовой ассоциации преобладают андезин и роговая 
обманка, в меньших количествах встречаются моноклинный пироксен и 
базальтическая роговая обманка. В некоторых образцах можно предпо
лагать присутствие хлоритизированного биотита.

Многочисленные дайки, штоко- и пластообразные тела порфировых 
пород, прорывающие гранитоиды позднепалеозойской и вулканиты тра
хиандезитовой ассоциаций, сложены субщелочными кварцевыми диори
товыми порфиритами, гранодиорит-порфирами, кварцевыми сиенит-пор
фирами, гранит-порфирами и кварцевыми порфирами. Ранние более ос
новные тела порфировой ассоциации практически неотличимы от близ
ких по составу пород вулканической ассоциации. На основании возраст
ной и геологической близости и сходства вещественного состава породы 
порфировой ассоциации объединяются в единую гомодромную серию с 
вулканитами трахиандезитовой ассоциации [Коваль, Ариунбилэг и др., 
1985].

Рассмотренные выше примеры свидетельствуют о раннемезозойском 
возрасте рудоносных порфировых пород Орхон-Селеигинского и Цент
рально-Монгольского районов и геологической их сопряженности с ан
дезитобазальтовыми ассоциациями раннемезозойских прогибов северо- и 
юго-западного обрамления Хэнтэйского поднятия. Последние отличают
ся значительным объемом вулканокластнческого материала, его слабой 
стратификацией и неустойчивостью состава вулканитов по латерали [Мос-
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Т а б л и ц а  1
Химический состав раннемезозойских вулканических пород Орхон-Селенгинского и' Предхзнтэйского районов МНР, мае. %

Орхон-Селенгинский район, у ч . Х ан -Х араи н -А м а (П риорхонский)

Н иж няя толщ а
Компонент н и з, средняя часть верх

1 2*(6) 3 * (4 ) 4 5*(2) 6*(4) 7 8*(4) 9*(2) 10*(3) И 12*(2) 13 14 1 *5

S i02 58,61 58,80 58,50 57,00 59,70 58,00 59,53 56,70 55,25 55,90 50,85 50,55 49,00 46,40 51,56

ТЮ2 1,12 1,02 1,09 1,10 1,01 1,05 1,06 1,10 1,00 1,07 1,54 1,61 1,53 1,59 1,05

AI0O3 18,40 18,95 16,95 18,10 16,98 17,00 10,20 17,04 17,88 17,47 18,0 18,43 17,65 18,70 18,60

Fe20 3 3,83 3,66 5,75 2,50 4,74 4,48 4,77 5,39 5,34 0,00 6,12 6,80 7,10 5,80 4,45

FeO 1,25 1,22 0,80 3,58 0,36 1,15 0,81 1,36 1,87 1,15 4,49 3,88 3,95 5,25 5,20

MnO 0,06 0,06 0,08 0,11 0,00 0,07 0,04 0,10 0,11 0,12 0,18 0,18 0,21 0,22 0,23

MgO 1,41 1,63 2,18 2,32 1,50 2,22 1,52 3,28 3,00 3,01 3,30 3,40 4,00 5,70 4,30

CaO 4,31 4,00 3,80 3,01 2,80 3,82 3,47 5,05 5,04 5.42 7,40 0,41 8,20 9,80 8,70

N.'i20 5,59 5,50 4,70 5,94 5,08 5,30 5,40 4,99 5,11 4,80 4,96 5,05 4,05 3,08 3,65

K20 3,70 3,61 3,05 4,07 4,80 3,80 3,92 3,05 2,00 2,70 1,35 2,23 0,75 0,51 0,31

P20 5 0,28 0,25 0,31 0,23 0,25 0,28 0,24 0,30 0,30 0,34 0,51 0,49 0,42 0,44 0,32

П. n . n . 1,02 2,07 — 2,08 1,41 — 1,42 1,03 1,58 — 0,50 2,05 2,23 1,65

H20 1, 11 — — 1,73 — — 2,55 — — — 1,10 — — — —

F 0,05 0,16 0,10 0,07 0,05 0,06 0,05 0,06 0,08 0,03 — 0,09 0,10 0,12 0,12

С у м м а  . . 99,65 99,81 100,00 100,44 99,99 99,87 99,54 99,81 99,90 100,24 99,80 99,04 99,57 99,79 100,09



О к о н ч а н и е  t  я б л. 1

К ом понент

И х-Х ай рхан ск и й  прогиб, Б аякульский  участок

Эрдэнтуинское рудное поле, северо-западный 
фланг

Ф ация

вулканическая ш ильная

16 17 1S 19*(4) 20 [21 22 23 24*(3) 25 26 27*(2) 28*(3)

S i0 2 56,07 56,73 59,75 59,80 54,79 57,54 59,07 59,78 60,92 61,59 61,94 60,28 59,88
т ю 2 0,96 0,99 0,77 0,73 1,05 1,03 1,02 1,10 0,80 0,98 0,82 0,78 0,91
А120 з 17,09 14,98 14,84 15,79 14,85 16,50 15,80 15,40 15,95 16,30 16,60 16,76 15,64
Fe20 3 6,88 ** 6,05 1,28 2,02 2,32 5,92 ** 1,55 3,72 1,78 4,01 4,35 4,55 4,37
FoO — 1,74 4,42 3,05 4,67 — 3,77 2,51 2,77 2,51 1,58 1,72 1.51

MnO 0,11 0,14 0,12 0,09 0,09 0,06 0,05 0,10 0,08 0,18 0,18 0,17 0,10

МцО 7,63 2,44 5,32 4,36 7,23 7,40 3,15 4,30 2,90 2,10 1,95 1,84 3,20

СаО 5,37 5,77 4,57 4,40 7,85 5,90 4,90 4,60 3,60 3,20 4,67 2,99 2,75

N.i,0 3,20 4,75 3,03 3,83 2,92 3,10 3,64 3,95 3,98 6,18 5,18 5,98 5,05

K20 2,77 1,63 3,18 2,71 2,16 2,98 3,12 2,47 2,80 0,44 1,32 0,82 2,86

P»05 — 0,25 0,27 0,20 0,38 — 0,25 0,32 0,25 0,25 0,19 0,20 0,35

П . п . н . — 4,53 2,15 2,85 2,09 — а ,62 1,92 4,11 2,04 0,70 3,67 3,31

Н20 — 0,51 0,35 — — — — — — — — — —

F — — — 0,07 0,08 — 0,05 — 0,08 0,10 0,12 0,07 0,12

С у м м а .  . , 100,08 100,41 100,05 99,87 100,45 100,45 99,97 100,17 99,98 99,84 99,55 99,80 100,00

П р и м е ч а н и е .  1 — 3 —  оливин-пироксен-плагиоклазовы е трахиты; 4 — 7 — калиш пат-оливин-пироксен-плагиоклазовы е трахиты , 8 — 10 — трахиандезитобазальты ;
11— 13 — трахибазальты; 14, 15 — базальты; 16, 17 — трахиандезитобазальты ; 18, 19 — трахиандезпты ; 20 — кварцсодержащ ий диоритовый порфирит, заметно пропилитизи- 

рованный; 21— 24— трахиандезитовы е порфирнты , заметно пропилитизированны е; 25— 28 —  пропилитизированны е трахиандезиты . Звездочкой отмечены анализы уср ед 
ненных проб, выполненные на рентгеновском квантометре (аналитик Т . Н . Гуничева, окисное ж елезо определялось Л . П . К оваль, фтор — Л . Л . Петровым с помощью спек
трального м етода). В скобках приведено число единичных проб в усреднении. Анализы, исключая Jsft 16, 17, 18 и 21, заимствованные из работы [К епеж инскас, 1974], выполнены  
в Институте геохимии СО А Н  СССР, аналитики Л . Н . М атвеева, В . И. М ордвинова, В К . Х алтуева, Г. Я . Стрежнева.
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Рис. 2. Диаграммы (Na20 + K 20 ) —Si02 и К20 —S i0 2 раннемезозойских вулканических 
пород северо- и юго-западного обрамления Хэнтэйского поднятия (а—поля составов, б— 
средние составы, а также данные по субщелочньш андезитоидным ассоциациям и вул- 

канитам районов медно-порфирового оруденения других областей).
1— 4 — точки и  границы полей составов вулканических п ород отдельных участков: Х ан-Х араин-
Ама (П риорхонский) ( 1 ), Х учж иртуин-Г ол [К епеж инскас, Л учицкий, 1974] (2), О рхонского [Мос- 

саковский и д р ., 1973] (з ) и  Б аянульского (4) прогибов; 5 — установленны е направления общей  
эволюции состава пород (вверх по разр езу) для отдельных участков; 6 — классификационные гра-

саковский и др., 1973; Фрих-Хар, Лучицкая, 1983]. Наряду с трещинными 
в них широко распространены аппараты центрального типа, включая стра
товулканы. В вулканической фации раннемезозойских ассоциаций прак
тически отсутствуют кислые члены, которые обычно слагают мелкие суб- 
вулканические тела типа силлов, даек, штоков и некков. В районах мед
но-порфирового оруденения раннемезозойские андезитовые ассоциации 
сочетаются с крупными гранитоидными массивами предшествующего маг
матического цикла и более поздними порфировыми ассоциациями. С пос
ледними они, по всей вероятности, образуют единые генетически связан
ные серии [Коваль, Ариунбилэг и др., 1985; Коваль, Гэрэл и др., 1985].
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ницы согласно данны м работы [Магматические горные п ор оды ..., 1983 ], граница полей калинатро- 

вых и ш ошонит-латитовых серий дана по работе [P eccerillo , T aylor, 1976]; 7 , 8  —  калинатровые
субщелочные ассоциации островных дуг: Курило-К ам чатской [Волынец и д р ., 1984] (7) и  Восточно" 

го  П апуа [Jak es, W h ite , 1972] (8); 9, 10 — калинатровые субщелочные ассоциации активных конти
нентальных окраин: Ю жная Америка [К ривцов, 1983; H orm ann е. а ., 1973] (9), З ап ад  США (а —  
средние составы [К узьмин, 1985], б —  влк. Саммер К ун  [Z ie lin sk i, L ipm an , 1976]) (10)); 11— 14 —  
вулканические ассоциации районов медно-порфирового оруденения [по К ривцову, 1983]: эпикра- 

тонные (11),  эпимиогеосинклинальные (12),  эпиэвгеосинклинальные (13),  эвгеосинклинальные (14).  
Сплошными и  пунктирными линиями соединены фигуративные точки средних составов вулканитов

отдельных районов и ассоциаций.
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ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ

Для раннемезозойских вулканических ассоциаций северо- и юго-за
падного обрамления Хэнтэя типичны породы ряда трахибазальт — тра- 
хиандезитобазальт — трахиандезит (табл. 1„ 2, рис. 2). Хотя специально 
количественные соотношения вулканитов разной основности не изуча
лись, имеющиеся данные указывают на общее преобладание в ассоциа
циях пород среднего трахиандезитобазальтового состава. Обычны также 
разновидности, близкие по составу к трахитам, латитам и андезитоидам
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Т а б л и ц а  2
Средний химический состав раннемезозойских вулканических пород севере- и юго-западного обрамления Хэнтэйского поднятия и некоторые

данные для сравнения, мае. %
О рхон-С еленгинский район Данны е для сравне

ния

Компонент уч. Х ан -Х аранн-А м а
уч. Х учж и р туин -Г ол  (усреднение данны х  

[К епеж инскас, Л учицкий, 1974])
Орхонский прогиб  

(усреднение данны х  
[М оссаковский и д р .,  

1973])

П редхзнтэйский про
гиб, Баянульский  

участок
Вулканиты  к ал и н ат- 
ровых субщ елочны х  

ассоциаций различ
ных геодинамических  

обстановок

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

S i02 58,75 56,11 49,82 56,78 59,60 54,91 50,-56 56,70 52,91 56,89 54,18 55,65 58,88 59,13 59,00 54,88 59,98 57,50

T i02 1,05 1,08 1,49 1,14 0,89 0,93 1,27 0,95 1,25 1,05 1,18 1,13 0,81 0,94 0,87 1,07 0,85 1,10

А1А 17,82 17,37 18,30 17,78 17,34 17,18 17,40 17,29 16,76 16,99 16,84 17,37 15,72 15,77 15,75 16,80 16,50 16,60

Fea0.i 4,39 5,78 6,20 5,08 2,82 4,25 5,90 3,74 4,92 3,36 4,42 4,67 2,56 2,16 2,36 4,73 3,71 2,60

FpO 1,14 1,40 4,44 1,78 2,98 2,99 2,44 2,92 3,22 3,32 3,25 2,46 3,06 3,21 3,14 3,66 2,62 4,00

MnO 0,07 0,11 0,20 0,10 0,16 0,19 0,20 0,18 0,10 0,11 0,11 0,11 0,10 0,08 0,09 0,12 0,11 0,10

MgO 1,88 3,12 4,12 2,60 2,25 3,31 3,95 2,86 5,83 4,90 5,53 3,73 4,69 4,40 4,54 3,36 1,96 4,20

C:>0 3,73 5,30 7,82 4,87 3,98 5,88 7,67 5,16 5,27 4,81 5,12 5,00 4,76 4,86 4,81 5,41 4,05 6,70

N . i20 5,27 4,97 4,31 5,02 4,60 4,31 4,16 4,44 4,31 3,32 4,50 4,69 3,76 3,65 3,70 4,27 4,39 4,40

KsO 3,84 2,83 1,23 3,11 3,16 to Л̂ О 3,08 2,90 2,53 1,79 2,30 2,78 2,63 2,73 2,68 2,64 3,10 2,00

P2Os 0,27 0,33 0,44 0,32 0,39 0,32 0,62 0,39 0,49 0,32 0,43 0,37 0,22 0,28 0,25 — — —

# 7(19) 3(9) 5(6) 15(34) 4 3 1 8 17 8 25 48(67) 4(7) 5(7) 9(14) 95 101 10



О к о н ч а н и е  т а б л .  2

Е*
Данные для сравнения

Я
О)
ЕС
О
К
g

Вулканиты калинатрозых субщздэчных ассоциация различных геодинамиче ских обстановок Шошонит-латитовые ассоциации
о
W 19 20 21 22 _ 2 3 _ 24 25 26 27 28 29 30 31 32 33 34 35 36 37 38 39 40

S i0 2 52,22 54,44 58,64 56,3 54,3 61,1 49,04 52,66 58,33 62,12 50,25 54,78 59,40 62,1 58,52 53,6 57,60 50,62 55,46 58,20 53,74 59,27

T i02 1,42 1,42 1 , 1 2 0,98 1 , 1 0,88 1,64 1,47 1,07 0,78 1,30 1,27 1 , 1 2 0,9 0,76 1,1 1,85 0,83 0,93 1,05 1,05 0,56

М 20 3 15,88 16,04 16,36 15,4 16,4 15,4 15,90 16,72 16,16 16,30 17,70 17,60 17,66 17,3 16,20 15,8 14,50 16,01 16,75 17,90 15,84 15,90

Fe20 3 1,84 2 , 2 0 3,42 4,1 4,5 3,1 3,29 3,41 4,15 2,89 3,731
9,03

2,56 2,7 2,93 2,8 4,9 4,11 2,55 2,55 3,25 2,22

FeO 6,58 5,47 3,34 3,2 2,7 2,7 6,48 5,24 3,40 1,72 6,43] 3,62 2,1 3,28 3,6 2,9 4,55 4,01 3,40 4,85 3,19

MnO 0,14 0,12 0 , 1 0 0 , 1 2 0,15 0 , 1 1 0,15 0,16 0,14 0 , 1 1 0,15 0,17 0 , 1 2 0 , 1 0,09 0 , 1 0 , 1 1 0,17 0 , 1 1 0,07 0 , 1 1 0 , 1 0

MgO 7,06 6,50 3,98 4,8 4,2 3,4 7,95 5,41 3,38 2,33 5,06 3,37 1,80 1 , 2 4,14 4,3 2,75 6,24 4,81 2,74 6,36 5,45

СаО 8,07 6,87 5,60 6,7 7,5 5,0 9,10 8,10 5,50 4,82 8,97 6,97 4,74 2,4 5,59 6Д 5,20 9,26 6,71 3,19 7,90 5,90

Na20 3,68 3,40 3,76 3,5 3,8 4,0 3,38 3,64 4,09 4,23 3,36 4,13 5,12 5,3 3,64 4,1 3,80 2,93 2,94 3,18 2,38 2,67

K20 1,66 2,16 2,78 2,7 2 , 1 3,0 1,24 1,44 2,34 3,00 1,90 2,37 3,42 4,1 2,67 3,8 3,40 2,74 3,66 5,64 2,57 2,68

P20 5 0,37 0,35 0,46 0,37 0,47 0,28 0,52 0,40 0,43 0,34 0,45 0,43 0,4 0 , 2 0,25 0,5 0,8 0,44 0,60 — 0,54 0,41

n 2 4 2 1 1 1 1 2 34 16 13 278 2 1 1 0 1 0 — — — 42 2 2 2 — —

П р и м е ч а н и е .  1 — трахиты низов ниж ней толщи; 2 — трахиандезитобазальты  нижней толщ и; 3 — трахибазальты верхней толщи; 4 — среднее по разрезу; 5 TJ?a" 
хиандезиты ; б —  трахиандезитобазальты ; 7 — щ елочной базальт; 8 — среднее по р азрезу; | 9 — тр ахи базал ьты — трахиандезитобазальты  (см. рис. 2); 10 трахиандезитооа- 
зальты —  трахиандезиты  (см. рис. 2); 11 — среднее дл я  прогиба; 12 — среднее дл я  района; 13 — вулканическая (покровная) фация; 14 — субвулканическая (ж ильная) фа
ция; 1 5 — среднее; 1 6 — трахиандезитобазальт [М агматические горные п о р од ы ..., 1983]; 1 7 — трахиандезит [М агматические горные п ор оды ..., 1983]; 18 андезит, Ц ент
ральные Анды [К ривцов, 1983]; 19— 21 — андезитобазальт и андезит, А ргентина, Восточная К ордильера [Н бгш ап е. a . ,  1973J; 22— 24 — влк. Саммер К у н , «Запад Северной  
Америки [Z ie lin sk i, L ipm an , 1976]; 25— 28 —  Зап ад  США ГКузьмин, 1985]; 29 — 32 —  К урило-К ам чатская островная д у га , рассчитано по данным работы [Волынец и д р .,  
19841; 33 — высококалиевый андезит, Восточный П апуа [Jakes^ W h ite , 1972]; 34 , 35 — позднем езозойские латиты внутриконтинентальной подвиж ной зоны , В осточное Забай
калье [Т аусон, Захаров , 1974]; 3 6 — 38 —  вулканиты шошонитовых ассоциаций островных дуг [M orrison, 1980]; 39, 40 — ш ош онит и латит ассоциации вулканических дуг  
[Jakes W h ite , 1972]. В  скобках указано число единичных проб в случае использования анализов усредненны х проб, п  — число анализов.



s, x
Рас. 3. Диаграмма К20  — N a,0 орогенных андезптопдных вулканических ассоциаций 
(а — поля составов раннемезозойских калинатровых субщелочных ассоциаций севе- 
ро- и юго-восточного обрамления Хэнтэйского поднятия, б — средние составы ас
социаций различных районов мира). Средние составы и границы полей составов на
мечены по данным работ [Магматические горные породы..., 1983; Таусон, Захаров, 

1974; Тейлор, 1972; Gill, 1981; Morrison, 1980].
1 — трахиты; 2 — трахиандезиты; з  —  трахиандезитобазальты ; 4 —  орогенные андезиты; 5 —  ан
дезиты; 6 — 8 — породы  шошонит-латитовых серий. Ост. уел . обозн . см . на рис. 2» Д л я  З ап ада  США 

и Ю ж. Америки приведены данные табл. 2.

нормального ряда щелочности. Наиболее общие петрохимические при
знаки пород рассматриваемых ассоциаций — их высокая глиноземистость 
и повышенная щелочность, соответствующая субщелочному ряду пород. 
В этом отношении они чрезвычайно близки к шошонит-латитовым сериям 
[Morrison, 1980], с которыми перекрываются на большинстве петрохими- 
ческих диаграмм (К20  +  Na20  — S i0 2, AFM и др.). Основным петрохи- 
мическим отличием здесь может служить отношение K 20/N a20 , не опу
скающееся ниже 0,8 у шошонитовых андезитов и латитов (рис. 3). Диа
грамма К 20 —Na20  особенно полезна для выделения трахит-трахианде- 
зитовых составов, попадающих в латитовое поле на традиционной диа
грамме К 20 —Si0 2 (см. рис. 2 , а, большая часть точек, расположенных вы
ше линии «б»). Таким образом, вулканические ассоциации северо- и юго- 
западного обрамления Хэнтэя по химическому составу определяются 
как высокоглиноземистые калинатровые ассоциации субщелочного ряда.

Сравнение химического состава субщелочных раннемезозойских вул
канитов между собой обнаруживает их существенные различия как между 
отдельными ассоциациями рассматриваемой области, так и в самих 
ассоциациях по большинству петрохимических параметров: общей
щелочнометалльности, К 20 , K20/N a30 , (FeO* =  0,9Fe20 3 +  FeO) : MgO, 
MgO и др. (см. рис. 2, 3; рис. 4), коррелирующихся между собой. 
Особенно показательны изменения магнезиальности пород при сохране
нии близкого для всего ряда субщелочных высокоглиноземистых пород 
тренда общей железистости (см. рис. 4). По этому признаку выделяются 
высокомагнезиальные относительно низкощелочные ассоциации и менее 
магнезиальные ассоциации с более высоким уровнем щелочности, отчет
ливо различающиеся по относительному положению фигуративных точек 
средних составов на диаграммах MgO— S i02, FeO*/MgO — S i0 2, Na20  +  
-j- K 20  — S i0 2 и AFM (см. рис. 2, 4; рис. 5).

К первым из них принадлежат трахибазальт-трахиандезитовые ас
социации Предхэнтэйского и Орхонского прогибов, ко вторым — трахит
содержащие ассоциации участков Хучжиртуин-Гол и Хан-Хараин-Ама, 
в которых установлены разновидности с вкрапленниками [Кепежинскас,
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Рис. 4. Диаграммы FeO*/MgO — S i0 2, Fe20 3/Fe0 — S i0 2 и MgO — S i0 2 орогенных 
андезитоидных вулканических пород.

1 , 2  —  базальты и базальтовые андезиты ( 1) и  андезиты (2) шошонитовых ассоциаций [Jak es, W h ite , 
1972; M orrison, 1980]; з — позднемезозойские латиты Восточного Забайкалья [Т аусон , З ахаров, 
1974]; 4 —  тренды высокомагнезиальных относительно низкощ елочных и более щелочных относи
тельно низкомагнезпальных ассоциаций; 5 —  основные тренды окисленности ж ел еза . Ш триховой  
линией показана граница толеитовых (Т Н ) и  известково-щелочных (СА) серий по данным работы  

[M ijashiro, 1975]. Д л я  Запада США и  Ю жной Америки приведены данные табл. 2. ш

Лучицкпйг 1974] п каймами калишпата у вкрапленников плагиоклаза 
[Коваль, Гэрэл и др., 1985].

Другая важная особенность, отмеченная также в работе [Моссаков- 
ский и др., 1973],— обособление роев составов отдельных групп пород 
в общем поле составов вулканитов конкретных разрезов, которое, оче
видно, указывает на сериальную их неоднородность. Так, для Орхонского 
прогиба отчетливо различаются поля составов трахибазальт-трахианде- 
зитовых пород п трахиандезитобазальтов — трахиандезитов, существен
но разнящиеся по уровню общей щелочности (см. рис. 2, а). Среди эффу- 
зивов уч. Хан-Хараин-Ама обособляются рои точек составов трахитов — 
трахиандезитобазальтов нижней толщп и трахибазальтов верхней толщи, 
специфика которых подчеркивается разницей в степени окисленности же
леза (см. рис. 4). Общая конфигурация поля составов эффузивов уч. Хуч- 
жиртуин-Гол также дает основание предполагать его сериальную неод
нородность (см. рпс. 2, а). Заметим, что в каждом из выделяющихся 
таким образом рое точек вариации составов вулканитов достаточно зна
чительны и, по-видимому, соответствуют определенным трендам. Напри
мер, для вулканитов нижней толщи разреза Хан-Хараин-Ама устанавли
вается антидромное изменение составов снизу вверх по разрезу. Вулка
ниты верхней толщи как бы продолжают эту тенденцию общего антидром
ного развития магматизма (с разрывом непрерывности поля составов в об
ласти трахиандезитобазальтов, см. рис. 2). Появление базальтовых со
ставов в верхах разрезов отмечено также на уч. Хучжиртуин-Гол [Кепе
жинскас, Лучицкий, 1974] и в Орхонском прогибе ([Моссаковский и др., 
1973], наши наблюдения). Однако в связи со значительной эродированно- 
стыо могодской свиты эта часть ее разреза остается наименее изученной.

В отличие от рассмотренных выше примеров, точки составов вулка
нитов Баянульской структуры образуют компактный рой, вытянутый 
вдоль границы полей субщелочных пород и пород нормальной щелочно
сти и совпадающий с полем составов трахиандезитов Орхонского проги-
6 Закаа Л  947 81
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Рис. 5. Диаграмма AFM средних составов субщелочных калпнатровых ассоциаций 
различных геодинамических обстановок (данные табл. 2).

1 — поле средних составов субщ елочны х калпнатровых вулканитов; г  —  линии соединения соста
вов п ор од  отдельных районов или ассоциаций; 3 — граница толеитовых (Т Н ) и известково-щ елоч

ных (СА) серий [по G ill,  1981]. Ост. уел . обозн . см. н а  рис. 2 п 4.

ба (см. рис. 2). Но было бы преждевременным на основании этих данных 
делать вывод о сериальной однородности ассоциации всего Предхэнтэй- 
ского прогиба, учитывая неполноту изученного разреза и проведенную 
нами отбраковку значительной части имевшихся анализов в связи с из
менением состава пород в рудном поле процессами метасоматизма. Вместе 
с тем достаточно определенным является вывод о гомодромности тренда 
химического состава вулканитов Баянульского участка, порфировые по
роды которого образуют единую гомодромную серию с вулканитами, 
представляя ее более кремнекислую завершающую часть [Коваль, Ари- 
унбилэг и др., 1985].

Эта очень существенная особенность развития рудоносного магма
тизма рассмотрена нами также на примере Эрдэнэтского района [Коваль, 
Гэрэл и др., 1985], уч. Хан-Хараин-Ама, где гомодромная часть тренда 
(от диоритовых порфиритов до лейкогранит-порфиров) прослеживается в 
составе субвулканической фации вулканитов и ассоциирующихся с ними 
порфировых интрузий. Очевидно, что гомодромные тенденции должны 
также быть проявлены в составе верхней трахибазальтовой части разреза 
могодской свиты, которая в значительной степени уничтожена эрозией 
[Моссаковский и др., 1973]. В связи с этим необходимо отметить кварц- 
нормативный плагиофировый характер трахибазальтов верхней толщи 
разреза в Хан-Хараин-Ама.
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РАСПРЕДЕЛЕНИЕ РЕДКИХ 
И РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ

Имеющиеся пока немногие данные о содержании редких элементов в 
породах калинатровых субщелочных раннемезозойских вулканических 
ассоциаций северо- и юго-западного обрамления Хэнтэя приведены в 
табл. 3—5. По особенностям распределения можно наметить несколько 
групп элементов. Первую и наиболее характерную группу составляют 
элементы, содержания которых в рассматриваемых субщелочных андези
тах значительно выше, чем в среднем известково-щелочном андезите (см. 
табл. 4). Сюда относятся так называемые «несовместимые» элементы, т. е. 
образующие катионы с крупным радиусом и небольшим зарядом (Rb, 
Cs, Ва, Sr), легкие РЗЭ и некоторые элементы, образующие катионы с 
большим радиусом и большим зарядом (Nb, Zr и Hf). Поведение элемен
тов данной группы в сериях вулканитов конкретных структур, как пра
вило, обнаруживает достаточно устойчивую корреляцию с изменением ос
новности — кремнекислотности пород. При этом тенденция к накопле
нию в субщелочных андезитоидах несколько сильнее выражена у тех 
крупных катионов с относительно небольшим зарядом, которые имеют 
более щелочные свойства и более заметные коррелятивные связи с крем- 
некислотностыо пород.' Соответствующим образом изменяются отноше
ния таких индикаторных элементов, как K/Rb (уменьшается), La/Yb 
(возрастает).

Распределение РЗЭ характеризуется их высоким общим содержани
ем и резкой обогащенностью легкими РЗЭ (см. табл. 5; рис. 6), особенно 
высокой у наиболее кремнекислых разновидностей вулканитов — трахи
тов и трахиандезитов. В этих же составах проявлен заметный европие- 
вый минимум.

Рис.  6. Графики нормированных содержаний РЗЭ в раннемезозопскпх калинатровых 
субщелочных андезптоидных породах Монголии. Содержания нормированы по угли

стому хондриту [Anders, Ebihara, 1982].
R j — радиус ионов Р ЗЭ  [Shannon , 1976]. 1  — содерж ание кремнезема в образцах, 2  — данные для  

среднего известково-щ елочного андезита [Т ейлор, 1972]. Ост. уел . обозн . см. на рис. 2.
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Содержания редких (г/т) и щелочных элементов, кремнезема и фтора
и Предхэнтэйского

2 -ю .
В ге 

< к
№ пробы п S i0 2 к Na Li Rb Cs Be F в Ва Sr P b Sn

2 У-эт-2001 (6) 58,80 2,82 3,96 16 80 2,6 3,5 0,16 22 900 870 18 1,4
3 У-эт-2009 (4) 58,50 3,93 3,38 20 76 1.2 2.3 0,10 23 1300 1000 18 1,7
5 У-эт-2002 (2) 59,70 4,00 3,65 9 115 2,5 3,2 0,05 19 1100 2200 20 1,7
6 У-эт-2003 (4) 58,60 3,06 4,42 17 92 Не 3,6 0,06 25 1300 1000 22 2,0

обн.
С р е д 

н е е 4(16) 58,79 3,30 3,89 16 86 1,6 3,2 0,11 23 1125 1100 19 1,7
8 У-эт-1008 (4) 56,70 2,50 3,46 15 58 Не 2,7 0,06 29 1200 950 20 1,6

обн.
9 У-эт-2004 (2) 55,25 2,00 3,90 И 50 » 2,4 0,08 17 1000 1300 16 1,5

10 У-от-2010 (3) 55,90 2,04 3,46 12 44 4,0 4,1 0,03 19 660 1000 14 1,4
Среднее 3(9) 56,11 2,23 3,56 13 52 1,3 3,1 0,05 23 976 1044 17 1,5

12 У-эт-1854 (2) 50,55 1,78 3,64 12 46 Сл. 2,4 0,09 20 500 410 34 3,0
13 Эт-2460/30 (1) 49,00 0,62 3,00 29 12 Не _ 0,10 _ _ _ _ _

обн.
14 Эт-2460/31 (1) 46,40 0,42 2,28 31 9 » _ 0,12
15 Эт-2460/34 (1) 51,56 0,26 2.70 4 5 » _ 0,12

Среднее 4(5) 49,61 0,97 3,05 18 24 » --- 0,10 — —. _ _ _
27 У-эт-1867 (2) 60,28 0,73 4,00 15 12 » 2,4 0,07 70 710 980 25 3,0
28 У-эг-1869 (3) 59,88 2,44 3,50 15 64 » 1,7 0,115 29 1100 550 16 2,0
19 У-Дх-1827 (4) 59,80 2,12 2,66 19 92 6 4.8 0,07 86 850 1000 27 3,0
24 У-Дх-1825 (3) 60,92 2,04 2,00 31 98 5 2,0 0,08 41 760 400 18 3,0
20 Дх-2485/3 (1) 54,79 1,90 2,60 58 71 Не 3,0 0,11 15 500 760 10 2,8

обн.
22 Дх-2485/2 (1) 59,07 2,60 2,72 42 91 » 1,7 0,08 9 670 500 18 4,6

Среднее 3(5) 59,32 2,12 2,26 39 91 3 2,1 0,09 29 690 492 16 3,3

П р и м е ч а н и е ,  и  — число единичных проб в усреднении; (1 )—  единичны е пробы . Ана 
ров, В а , Sr —  С. К . Я рош енко, P b , Zn, Sn , W  — А. И. К узнецова, Mo, Cr, N i, C o. V- 
ская; атомно-абсорбциоиный анализ: К , N a , L i, R b , Cs — Д . Я . Орлова, С. И . Ш игарова-

Трахибазальты верхней толщи могодской свиты уч. Хан-Хараин-Ама 
отличаются более чем 2, 5-кратными вариациями суммы РЗЭ, меньшим 
относительным обогащением легкими РЗЭ (меньшая крутизна графика 
нормированных содержаний на рис. 5), выдержанностью отношений La/Yb, 
а также присутствием составов как со значительной отрицательной евро- 
пиевой аномалией, так и без нее. Примечательно, что последняя харак
терна для плагиофировых разновидностей базальтов и не проявлена в афи- 
ровых и субафировых разновидностях. Это свидетельствует о существен
ной роли кристаллизационной дифференциации и фракционирования пла
гиоклаза при формировании базальтовых лав участка и малой вероятно
сти возникновения в ходе такого процесса составов, подобных трахитам 
нижней толщи.

«Совместимые» элементы железомагниевой группы присутствуют в 
количествах либо близких к среднеандезитовым (Со) или несколько мень
ших (V), либо заметно их превышают (Cr, Ni). В соответствии с этим от
ношения Ni/Co и Cr/V в субщелочных андезитоидах значительно выше, 
чем в андезитах нормального ряда щелочности (при близкой кремнекис- 
лотности пород). Величина отношения Ni/Co в собственно андезито- 
вых составах, как правило, значительно превышает единицу, что, по-вн- 
димому, характерно для первичных основных магм, выплавлявшихся из 
мантии при отсутствии самородной железистой фазы и не претерпевших 
существенного фракционирования оливина [Когарко, Арутюнян, 1983]. 
Это особенно интересно в сравнении с более низким (0,87) значением 
Ni/Co отношения, полученным для плагиофирового базальта (см. табл. 4).

Содержание Си находится на уровне, не только не превышающем 
обычный для пород соответствующей кремнекислотности, но и опуска-
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(96 ) в раннемезозойских вулканических породах Орхон-Селепгннского 
районов МНР

Т а б л и ц а  3

Zn Мо W Nb Та Zr Hf Сг Ni V Со Си

K
/R

b

N
b/

Ta К
N

N
i/C

o

Cr
/V

. f-
C/2

■ Cw 
p R

b
/S

r

B
a/

R
b

44 3,2 0,7 8,0 - 0 ,5 415 7.6 28 23 87 12 32 350 16 55 1,92 0,32 1,03 0,09 11,240 1,0 0,7 9,4 - 0 , 6 380 8,5 49 40 120 14 38 517 16 45 2 , 8 6 0,41 1,30 0,08 17,138 < 1 ,0 0,5 8 , 2 - 0 , 3 410 7,6 6 6 34 74 11 16 348 27 54 3,09 0,89 0,50 0,05 9,6
46 1 ,2 0,8 5,0 - 0 ,3 280 5,0 8 6 40 96 12 28 333 17 60 3,33 0,90 1,30 0,09 14,1

43 < 1 ,9 0,7 7,6 - 0 ,5 372 7,2 52 33 96 12 30 380 - 1 5 52 2,75 0,54 1,02 0,08 14
48 1,0 0,7 6,0 0,5 335 7,3 100 42 130 16 58 431 12 46 2,62 0,77 1,26 0,06 21

63 < 1 ,0 0,7 — — _ _ 74 42 140 17 38 400 _ 2,47 0,53 0,77 0,06 20
48 < 1 ,0 1,0 8,3 - 0 , 4 350 8,0 110 45 120 20 100 464 21 44 2,25 0,92 0 , 6 6 0,04 1551 < 1 ,0 0,8 7,0 -0 ,4 6 341 7,6 98 43 129 18 68 430 - 1 5 45 2,4 0,8 0.93 0,05 19118 < 1 ,0 0,9 — — — — 36 40 220 46 95 387 — — 0,87 0,16 1,22 0,11 11
* — — 2,8 — 165 3,7 — — — — — 517 > 1 0 45

— — — 2,6 — 125 2,8 __ _ _ 467 > 1 0 45
— — — 2,7 — 200 4,3 — -- -- -- — 520 > 1 0 46
— — — 2,7 — 163 3,6 — 404 > 1 0 45

106 < 1 ,0 0,8 — — — — 33 25 120 19 3,2 608 _ 1,31 0,28 0,72 0,01 5948 < 1 ,0 0,8 — — — — 44 30 110 18 16 381 _ _ 2,98 0,40 2,00 0,12 1768 < 1 ,0 0,5 — — — — 210 76 110 28 25 230 _ _ 2,71 1,91 0,85 0,09 9,260 < 1 ,0 1,6 8,6 - 0 ,4 425 7,0 120 46 66 17 17 208 - 2 2 61 2,70 1,82 1,90 0,24 7,887 < 1 ,0 0,9 5,8 - 0 ,7 415 10,3 190 150 120 30 24 268 •—8 40 5,00 1,58 0,66 0,09 7,0
62 < 1 ,0 0,9 9,2 - 0 ,2 425 6,7 120 51 130 21 15 286 - 4 6 03 2,43 0,92 1,34 0,18 7,466 < 1 ,0 1,3 8,2 - 0 ,4 423 7,6 134 68 90 20 18 232 - 2 0 56 3,4 1,49 1,40 0,18 7,6

ЛИЗЫ выполнены в Г Е О Х И  СО А Н  СССР: эмиссионный спектральный анализ: B e, В , F  —  Л . Л . Пет
ой  — л .  л .  Одареева; спектрохимическнй анализ: N b , Т а, Zr, HI — Л . Д . М акагон, С. К . Арбат-

Т а б л и ц а  4
Распределение РЗЭ в вулканических породах участков Хан-Хараин-Ама и Баян-Ула,

г/т

Компонент
2 (У -эт-
-2001) 12(У-эт-1854) 13<Эт-2460/30) 14(Эт-2460/31) 15(Эт-2460/34) 19(У-Дх-1827)

I.a 30 35 27 20 19 44
Ce 01 73 50 41 25 82
Nd 30 46 30 29 22 35
Sm 4,3 9,7 6,7 6,4 3,1 6,8
Eu 0,76 1,2 2,0 0,56 1,4 1,05
Gd 3,0 7,6 5,4 6,1 5,2 4,7
Dy 2.5 7,3 5,4 5,8 5,1 3,8
Er 1,3 4,9 2,5 2,4 — —

Yb 1,2 3,6 2,3 2,4 1,9 2,0
Y 14 35 20 23 23 17
2РЗЭ 145,99 203,87 132,85 119,19 84,40 180,2
2 Р З Э +  Y 159,99 238,87 152,85 142,19 107,40 197,2
La/Yb 25 9,7 12 8,3 10 22

П р и м е ч а л  и е. Анализ выполнен спектрохимическим методом, аналитики Е . В . Смир
нова и Л . А . Ч уваш ова, Г Е О Х И  СО А Н  СССР.

2— 19 — ном ера п роб, соответствую т номерам проб в табл. 1 и 3, в скобках — полевой но
м ер.
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Содержания редких элементов (г/т), кремнезема и калия (мае. %) в вулканитах
Вулканиты калинатровых субщелочных ассо

вулканиты раннемезозоиеких кали
натровых субщелочных ассоциаций Запад США

Компонент Монголо-Охотской внутриконтинен- 
тальной подвижной зоны (МНР) Аргентина и Боливия 

[Нбгтап е.а., 1973] [Zielinski, Lipman, 
1970]

12-15 8-10 2,3,5,6 19 20,22,
24 (2) (4) (2) (1) (1) (1)

S i0 3 49,61 56,11 58,79 59,80 59,32 52,22 54,44 58,64 56,3 54,3 61,1
К 0,97 2,23 3,30 2,12 2,12 1,38 1,79 2,31 2,24 1,74 2,49
Rb 24 52 86 92 91 38 67 132 65 37 55
Са
Sr

500
410

976
1044

1125
1100

850
1000

690
492 696 550 690

1160
930

1100
930

1200
810

Nb 2,7 7,0 7,6 — 8,2
Zr 163 341 372 — 423 141 194 182 _ _ _
Hf 3,6 7,6 7,2 — 7,6
Cr 36 98 52 210 134 _ _ _ _ _ _
Ni 40 43 33 76 68 67 113 40 74 49 42
Y 220 129 96 110 90
Co 46 18 12 28 20 35 30 18 _ _ _
Си 95 68 30 25 18 44 40 21 _ _ _
La 27 — 30 44 —. _ -- _ 30 32 30
Ce 52 — 61 82 — _ - _ 79 78 70
Yb 2,6 — 1,2 2,0 — — - _ 1,5 1,8 1,3
2РЗЭ 152 — 146 180 _ _ _ _ 165 167 150
K/Rb 404 430 380 230 232 363 267 175 345 470 452
Ba/Sr 1,22 0,93 1,02 0,85 1,40 _ _ _ 1,2 1,2 1,5
Rb/Sr 0,11 0,05 0,08 0,09 0,18 0,05 0,12 0,19 0,07 0,04 0,08
Ba/Rb И 19 14 10 8 _„ _ _. 18 30 22
La/Yb 10 — 25 22 _ __ _ _ 20 17 22
Zr/Bf 45 45 52 — 56
Ni/Co 0,87 2,4 2,8 2,71 3,4 1,9 3,8 2,2 _ _ _
Cr/V 0,16 0,8 0,5 1,91 1,49

П р и м е ч а н и е .  Н омера проб — те ж е, что и в табл . 1— 3, использованны х для расче  
ср едн и х оценок для вулканитов отдельны х участков. Д анны е в колонке (10— 25) отн ося тся

ется ниже него. Заметим, что то же можно сказать и о втором основном 
компоненте порфировых руд — Мо. Отсутствие «специализации» на Си 
и Мо было отмечено нами ранее и у слабоизмененных порфировых интру
зий Эрдэнэтского района [Коваль и др., 1984].

Наконец, существует группа элементов, в распределении которых яв
ной зависимости от основных породообразующих компонентов, в первую 
очередь кремнекислотности, либо не обнаруживается, либо такая связь 
сильно осложнена процессами, выходящими за рамки простого фракци
онного плавления и кристаллизации. Это рудные элементы: Pb, Sn, со
держащиеся в повышенных против кларков количествах; Zn, Мо, W с кон
центрациями, близкими к кларковым; Li, которым субщелочные андези- 
тоиды заметно обогащены, а также Be, В и F. Можно полагать, что в рас
пределении элементов этой группы особенно заметно проявляется влия
ние флюидного режима становления вулканических очагов.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Рассматривая геологические и возможные генетические связи порфи
ровых интрузий и сопутствующего им молибден-медного оруденения Се
верной и Центральной Монголии с раннемезозойскими калинатровыми 
субщелочными базальт-андезитовыми вулканическими ассоциациями, не
обходимо прежде всего остановиться на:

вещественной специфике указанных вулканитов и ее соотношениях с 
андезитоидами родственных геохимических типов;

положении субщелочных вулканических ассоциаций в зональной 
структуре ареала раннемезозойского магматизма Монголо-Охотской под
вижной зоны;

некоторых аспектах их генезиса;
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Т а б л и ц а  5
субщелочных анцезитопдных ассоциаций различных районов мира
циаций активных окраин  
континентов Вулканиты калинатровы х  

субщ елочны х ассоциаций
KvriMTin—Кямцятркпй ПРТ.

Ш ош онит-латитовы е ассоциации аоч
З а п а д  США Островные дуги «

[К узьм ин, 1985]

А \  V р 11*. Ivy i \o  iVl Id A CnUll Utl
ровной дуги  [Волынец  

и д р .,  1984]
Восточное 
З абайкалье  

[Т аусон , З а 
харов , 1974

[M orrison,
1980] [J a k es ,

W h ite ,
S'S
м<D

(12) (34) (16) (13) 3 -5 * 1 -1 2 * 1—2* (1 0 -2 5 ) (33) (26) (7) 1972] И
<!

49,04
1,03
25

52,66
1,20
29

58,33
1,94
45

62,12
2,49
48

50,2
1,58
32

54,8
1,97

35

59,4
2,84

47

62,1
3,4
55

5 3 -6 4  
3,1—3,5 
116—135

50,6
2,3
59

55,5  
3,0 
63

58,2
4,7
199 75 100

59,5
1,3
31900 1100 1750 1230 581 896 1190 1279 1400—1900 683 567 658 1000 850 270

880 730 1370 925 618 563 474 270 590—1600 943 956 642 700 850 385
28 25 16 20 6,4 31,4 26,6 38,4 — . _ — ___ _ — . _ 4,3

215 205 274 350 181 355 380 637 — 67 121 93 50 150 110
— — - — — 4,5 6,9 7,6 9.4 — .— — — 1,0 3,2 2,3

310 194 64 23 75 32 36 48 61—200 156 141 37 30 — . 56
180 87 58 25 36 30 14 6 28—70 50 53 22 20 _ 18
190 182 121 57 233 186 152 28 61—138 290 218 120 200 — . 175
175 26 20 15 28 21 14 3 9—36 24 19 12 ___ — 24

65 67 47 23 107 164 36 23 21—24 159 115 125 — ___ 54
45 40 78 61 20 24 36 48 — ___ _ ___ 14 18 11,9
95 72 151 132 38 40 64 74 ___ ___ ___ — 28 35 24

3 2,2 3 2 .6 3 ,3 3,2 4,2 3,4 — ---- ---- — 2,1 1,2 1,9
— — — — — — — — . — . ___ ___ _ — — 68

412 414 431 519 494 563 604 618 244—287 416 365 218 200 200 430
1,0 1,5 1,3 1 ,3 0,94 1,59 2,51 4,4 1,2—2,5 0,7 0,6 1,0 1,4 1,0 0,7
0,03 0,04 0,03 0,05 0,05 0,06 0,10 0,20 0,08—0,23 0,06 0,07 0,39 0,11 0,12 0,08
36 38 39 26 18 26 25 23 10—16 И 10 2,8 13 8,5 8,7
15 18 26 23 6,1 7,5 8,6 14 — ___ _ — . 6,6 15 6,2
— —■ — — . 40 51 50 68 ___. ___ . ___ ___ 50 47 48
1,0 3,3 2,9 1,7 1.3 1,4 1,0 2 0 ,8—2,6 0,75
1,6 1,1 0,5 0,4 0,3 0,17 0,2 1,7 0,6—2 — — — 0,15 — 0,32

та ср едн и х содер ж ан и й , в скобках —  число анализов. Звездочк а —• рассчитано как средн ее
к трахитам.

связи порфирового оруденения с конкретными членами магматиче* 
ских ассоциаций.

Геохимическая специфика вулканитов раннемезозойских ассоциаций 
определяется, в первую очередь, их принадлежностью к калинатровым 
базальт-андезитовым породам субщелочного ряда, высокой глиноземи- 
стостью, умеренной и высокой магнезиальностью, обогащенностью боль
шинством несовместимых редких элементов, а также такими совместимы
ми элементами, как Сг и Ni. По многим геохимическим характеристикам 
они подобны соответствующим по кремнеземистости породам шошонит- 
латитовых ассоциаций (см. табл. 5). Основные различия состоят в мень
шем (0,8) отношении К к Na, меньшем содержании Rb и большем Zr и Sr 
в калинатровых субщелочных андезитоидах. Подобные породы часто про
явлены совместно с латитами в тыловых зонах островных дуг, формирую
щихся на коре континентального типа и активных континентальных ок
раин [Волынец и др., 1984], причем нередко они включаются в состав 
вулканитов шошонптовых и латитовых серий [Кузьмин, 1985; Jakes,. 
W hite, 1972]. В случае совместного проявления латиты, по-видимому, 
предшествуют калинатровым субщелочным вулканитам [Кузьмин, 1985]. 
Имеющиеся сведения дают также основания предполагать существова
ние постепенных переходов между субщелочными калинатровыми, шошо- 
нит-латитовыми и собственно известково-щелочными андезитоидными ас
социациями.

Вместе с тем, как было достаточно убедительно показано на примере 
верхнеплиоцен-четвертичных лав Курило-Камчатской островной дуги 
[Волынец и др., 1984], есть достаточные основания для выделения само

стоятельной калинатровой субщелочной серии. В работе [Шарков, Цвет
ков, 1984] калинатровые субщелочные серии рассматриваются в качестве
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самостоятельного сквозного типа магматических серий, встречающегося 
в большинстве геодинамических ситуаций и характеризующегося глубин
ностью инициирующих магмообразование процессов.

Рассмотренные в настоящей статье данные (см. табл. 2, 5, рис. 2, 3, 
5) свидетельствуют о том, что калинатровые субщелочные андезитоидные 
ассоциации, подобно латитовым [Таусон, 1982], типичны для магматизма 
внутриконтинентальных подвижных зон. Обогащенность вулканитов 
большинством некогерентных редких элементов, а также Z t роднит их 
с трахитами и трахиандезитами континентальных рифтов, указывая, 
как справедливо было отмечено в работе [Волынец и др., 1984], на фор
мирование по крайней мере части из них в обстановке растяжения.

И все же наибольшее сходство в распределении большинства петро- 
генных и редких элементов наблюдается между калинатровыми субщелоч- 
ными андезитоидными высокоглиноземистыми ассоциациями внутрикон- 
тинентальной подвижной зоны, островных дуг и активных континенталь
ных окраин (см. табл. 2, 5, рис. 2—5). Достаточно значительные колеба
ния и перекрытие геохимических характеристик не дают пока надежных 
критериев различий между ассоциациями данного типа, развитыми в раз
ных тектонических обстановках. Однако необходимо указать на существо
вание в них принципиальных различий режима кислорода. Намечается 
два основных тренда Fe20 3/Fe0 (см. рис. 4): один из них соответствует 
относительно невысокому уровню окислительного потенциала 
(Fe30 3/Fe0 <  1), возрастающему в кремнекислых членах ассоциаций, 
другой отличается высокой величиной этого отношения ( > 1 ) в основных 
и средних членах и ее снижением в кислых, где значения Fe20 3/Fe0 пе
рекрываются в обоих трендах. Для рассматриваемых вулканических ас
социаций МНР характерен второй тренд, причем в ранних членах неко
торых из них (трахиты Хан-Хараин-Ама) отмечаются аномально высо
кие значения Fe20 3/Fe0 (>3,5), возможно, обусловленные появлением 
гематита.

Распространенность калпнатровых субщелочных андезитоидов в та
ких классических провинциях медно-порфирового оруденения, как Се- 
веро-Американские и Перуанско-Чилийская, дает основание предпола
гать их присутствие в большинстве районов медно-порфирового орудене
ния, сформировавшихся на коре континентального типа. Замечено 
[Кривцов, 1983], что увеличение доли собственно латитовых и монцонито- 
идных пород здесь сопровождается сменой медного оруденения суще
ственно молибденовым.

Сравнивая химический состав андезитоидных ассоциаций районов 
медно-порфирового оруденения, сформировавшихся на коре разного ти
па (см. рис. 2, б, 5, 6 ; рис. 7), можно установить, что смене океанического 
основания островодужным и континентальным соответствует возрастание

щелочности и калиевости ру-

6-

3-

Ш ош онить / 
и л а т и т ы

А н д е з и т ы  и 
а н д е з и т о 
б а з а л ь т ы

\  А

л
\

се

О 1
е 2
© j  
X 4  

X 5 
* 6 
Ф  7

**-

\ Х  \
\ ф  Т р а х и а н д е з и т ь / 
х \  и т р а х и а н д е з и т о -  

Hr t б а з а л ь т ы

6 7
Na20, мае. У*

доносных ассоциаций. При 
этом калинатровые субще
лочные андезитоиды нахо
дятся в регионах с наиболее

Рис. 7. Диаграмма К20  — Na20  
андезитоидных пород из вулкани
ческих ассоциаций районов мед

но-порфирового оруденения.
1— з  — точки составов вулканических  
пород участка Х учж иртуин-Гол LKe- 
пеж инскас, Л учицкий, 1971] (2), Ор
хонского [М оссаковский и д р ., 1973] 
(2) и Б аянульского (3) прогибов; 4—
7 — вулканические ассоциации райо
нов медно-порфирового оруденения [по 
Кривцову, 1983J: эпикратонные (4),
энимиогеосинклинальные (5), эпиэвгео- 
синклинальные (6), эвгеосинклиналь- 

, ные (7).
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мощной и зрелой континентальной корой (Анды, Северная и Цент
ральная Монголия).

Ранее было показано [Коваль, 1982], что в зональном ареале ранне
мезозойского магматизма Монголо-Охотской зоны щелочность магма
тических ассоциаций возрастает с удревнением возраста структур осно 
вания (или степенью дифференцированности и «зрелости» литосферной 
плиты). В соответствии с установленной зональностью [Зоненшайн и др., 
1973; Мезозойская и кайнозойская тектоника..., 1975; Коваль, 1982] суб
щелочные вулканические ассоциации располагаются в периферической 
зоне магматизма повышенной щелочности, обрамляющей Хэнтэйскую зо
ну известково-щелочного магматизма (см. рис. 1). Относительно менее 
щелочные и более магнезиальные андезитобазальт-трахиандезитовые ас
социации Орхонского и Предхэнтэйского прогибов непосредственно при
мыкают к Хэнтэйской области, симметрично располагаясь на пересече
ниях Баингольского и Ононско-Северогобийского граничных разломов 
зоной Орхонского порога. Более щелочные трахит-трахиандезитобазаль- 
товые ассоциации участков Хучжиртуин-Гол и Хан-Хараин-Ама находят
ся в глубине зоны магматизма повышенной щелочности.

В данном случае размещение калинатровых субщелочных ассоциаций 
относительно зоны известково-щелочного магматизма и «батолитового яд
ра» ареала аналогично положению тыловых зон вулканических дуг и ак
тивных окраин континентов с магматизмом шошонит-латитовой и кали- 
натровой субщелочных серий. Принципиальное отличие внутриконти- 
нентальной подвижной зоны заключается в симметричности зональности 
щелочности относительно области известково-щелочного магматизма, ее 
двустороннем встречном характере по отношению к Северо- и Центрально- 
Монгольскому докембрийским структурным блокам, разделенным гер- 
цинидами Хэнтэйской зоны [Коваль, 1982]. Существование калинатро- 
вой асимметрии щелочности ее крыльев позволяет предполагать возмож
ность обнаружения раннемезозойских ассоциаций латитового типа в юго- 
восточном крыле зоны магматизма повышенной щелочности.

Предложенные для объяснения магматической активности Монголо- 
Охотской зоны в мезозое геодинамические схемы достаточно противоре
чивы. Она рассматривалась как: зона активного трансформного разлома 
в области над пологой сейсмофокальной зоной [Зоненшайн и др., 1973; 
Мезозойская и кайнозойская тектоника..., 1975]; зона срединно-океаниче
ского хребта, поддвинутого под континентальную плиту 1Коваленко и др., 
1984; Кузьмин, 1985]; область взаимодействия континентальных микро
плит с сопутствующим магматизмом горячих точек на прилегающих тер
риториях [Зоненшайн, 1984], и др.

Мы считаем достаточно перспективной рабочую модель, в основу ко
торой положено развитие крупного купола (области) термального разу
плотнения литосферы с осевой частью в области Хэнтэйского поднятия. 
Наложение этого процесса на дифференцированную в различной степени 
литосферную плиту служит причиной магматической активности. Ана
лиз геохимических данных [Мезозойская и кайнозойская тектоника..., 
1975; Коваль, 1982] показывает, что наиболее вероятным инициатором 
магмообразования могут быть ювенильные тепломассопотоки (интрател- 
лурические растворы), качественный состав которых связан с толщиной и 
степенью «зрелости» (дифференцированности) континентальной литосфе
ры. Именно это определяет сходство типа щелочности разнообразных 
магматических пород в одной зоне щелочности ареала магматизма.

В осевой Хэнтэйской зоне ареала, в значительной своей части имев
шей менее дифференцированную кору океанического типа, перекрытую 
мощными осадками палеозойского окраинного бассейна [Зоненшайн, 
1984], формируется сводовое поднятие с батолитовыми и более мелкими 
интрузиями гранитоидов нормального ряда щелочности. В его обрамле
нии возникают рифтоподобные прогибы, ограниченные глубинными рас
колами литосферы, с магматизмом субщелочного и щелочного рядов.
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Схема магмообразования калинатровых субщелочных андезитоидных 
ассоциаций должна также учитывать следующее: приуроченность анде- 
зитовых поясов к активным областям с корой континентального типа или 
зонам ее формирования; геохимическую специфику андезитоидов различ
ной щелочности; неоднородность, прерывистость распределения компо
нентов в полях составов изученных вулканогенных ассоциаций, нередко 
имеющих антидромную последовательность формирования и различия в 
распределении РЗЭ между отдельными группами вулканитов; весьма вы
сокую фракционированность РЗЭ и пересечение кривых низко- и высоко
кремнистых пород на рис. 6 ; кварцнормативный состав трахибазальтов, 
трахиандезитобазальтов и трахиандезитов, завершающих формирование 
ассоциаций; проявление поздних кислых дифференциатов преимуще
ственно в субвулканической и приповерхностной фациях в форме неболь
ших интрузивных тел порфирового и субвулканического облика и соот
ветствующий этому «длинный» (до 70—75% SiOa) тренд составов, являю
щийся непосредственным продолжением прогрессивной ветви тренда со
ставов вулканитов заключительной стадии формирования ассоциаций.

В свете изложенного оптимальной представляется модель с неодно
кратным парциальным плавлением подкорового субстрата (вероятнее 
всего, гранатсодержащего) при участии нитрателлурических потоков 
флюидов, меняющейся степенью плавления и вертикальным перемеще
нием очагов магмообразования.

Фаза корового развития рудоносных ассоциаций, очевидно, завер
шается формированием достаточно крупных остаточных магматических 
очагов (камер) диоритовой магмы, остывание и кристаллизационная диф
ференциация которой дают спектр составов субвулканнческих и припо
верхностных порфировых интрузий от диоритовых порфпритов до гранит- 
иорфиров.

Установленные сложные взаимосвязи разнообразных проявлений маг
матизма в районах медно-порфирового оруденения МНР свидетельствуют 
о необходимости выделения и анализа крупных рудно-магматических 
систем, включающих близкие по времени формирования порфировую и 
вулканическую андезитоидную субщелочные ассоциации, подобно тому 
как это сделано для латитовых систем Восточного Забайкалья [Таусон, 
1982,]. Подобный анализ должен также учитывать закономерность про
явления гранитоидного магматизма, непосредственно предшествующего 
вулканической активности.

В связи с этим не вызывает сомнений необходимость целенаправлен
ного изучения позднепалеозойских и раннемезозойскнх вулканических 
ассоциаций основного — среднего состава областей, обрамляющих Хэн- 
тэйское и Хангайское поднятия. В первую очередь заслуживают внима
ния борта вулканических впадин и выступы фундамента между ними, зо
ны граничных разломов и поперечных нарушений типа «порогов», роль 
которых в размещении эндогенного оруденения установлена достаточно 
однозначно [Михайлов, Шабаловский, 1971; Коваль, Якимов, 1984]. 
Учитывая сложность возрастного расчленения позднепалеозойских и 
раннемезозойских вулканитов и значительную эродированность послед
них, на первый план необходимо выдвинуть изучение геохимической (в 
широком смысле) специфики вулканизма и выделение порфировых интру
зий, которые зачастую рассматриваются как вулканические образования 
либо включаются в жильные серии предшествующих гранитоидных ин
трузий.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Известное порфировое оруденение Северной и Центральной Монго
лии имеет тесные геологические и, по-видимому, генетические связи с ан- 
дезитоидными вулканическими ассоциациями раннемезозойских проги
бов, обрамляющих Хэнтэйское поднятие.
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Типично для районов медно-порфирового оруденения сочетание маг
матических ассоциаций трех типов: предшествующей гранитоидной, суб- 
щелочной вулканической андезитоидной и тесно связанной с последней 
порфировой (собственно рудоносной).

Раннемезозойские вулканические ассоциации рассматриваемой об
ласти относятся к высокоглиноземистым калинатровым субщелочного 
ряда. Вулканиты в них обогащены некогерентными редкими элементами, 
а также хромом и никелем. Такие ассоциации, очевидно, типичны для 
внутриконтинентальной подвижной зоны. В геохимическом плане они 
подобны калинатровым субщелочным и шошонит-латитовым ассоциациям 
тыловых зон вулканических дуг, формирующихся на континентальной 
коре, и активных континентальных окраин.

Среди рассмотренных вулканических ассоциаций выделяются более 
магнезиальные и относительно менее щелочные трахиандезитобазальт- 
трахиандезитовые (Предхэнтэйский и Орхонский прогибы) и трахит-тра- 
хиандезитобазальтовые (участки Хан-Хараин-Ама и Хучжиртуин-Гол). 
Щелочность ассоциаций соответствует их положению в области субщелоч
ного и щелочного магматизма зонального ареала раннемезозойского маг
матизма Монголо-Охотской подвижной зоны. Определенное геохимиче
ское сходство с субщелочными породами континентальных рифтов и при
уроченность к зонам глубинных разломов свидетельствуют о существова
нии условий растяжения, по крайней мере в отдельные периоды их фор
мирования.

Возникновение калпнатровых субщелочных базальт-андезитовых магм 
можно связать с процессами неоднократного парциального плавления 
подкорового субстрата при участии интрателлурических потоков флюи
дов. Становление рудоносных вулканических ассоциаций, по-видимому, 
завершалось формированием коровых очагов (камер) диоритовой магмы, 
в результате остывания и дифференциации которой образовались магмы 
порфировых интрузий.

Рациональные поиски молибден-медно-порфирового оруденения в Мон
голии должны опираться на целенаправленное геологическое и геохими
ческое изучение вулканических ассоциаций основного — среднего соста
ва и сопутствующих им ассоциаций порфировых интрузий. Среди пер
спективных в этом отношении областей позднепалеозойского и раннеме
зозойского вулканизма первоочередного внимания заслуживают районы 
юго-западного обрамления Хэнтэйского поднятия.

Авторы признательны своим коллегам по Совместной Советско-Мон
гольской геологической экспедиции АН СССР и АН МНР и аналитикам 
Института геохимии им. академика А. П. Виноградова, без помощи ко
торых было бы невозможно выполнение данной работы.
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Ю. П. ТРОШИН

АССОЦИАЦИЯ РЕДКОМЕТАЛЛЬНЫХ ПЛЮМАЗИТОВЫХ ГРАНИТОВ 
С ВЫСОКОКАЛИЕВЫМИ ИЗВЕСТКОВО-ЩЕЛОЧНЫМИ 

ВУЛКАНОПЛУТОНИЧЕСКИМИ СЕРИЯМИ ПОРОД

Под редкометалльными понимаются породы гранитного состава, су
щественно обогащенные редкими и летучими элементами. Академик 
Л. В. Таусон [1977] выделяет среди редкометалльных плюмазитовых гра
нитов (РПГ) граниты главной фации (фазы) и особенно обогащенные ли- 
тофильными редкими элементами граниты литий-фторпстой фации (фазы).

93



К последнему типу в широком смысле относятся породы гранитного состава* 
содержащие в качестве характерных минералов слюды, топаз, акцессор
ные минералы Та, Nb, Sn и др. Среди редкометалльных плюмазитовых 
гранитных пород выделяются фации глубинности: вулканическая и суб- 
вулканическая (топазовые риолиты, онгониты, эльваны); гипабиссальная 
(биотитовые, двуслюдяные РПГ, литионитовые граниты, апограниты 
и т. п.); глубинная (топаз-лепидолит-альбитовые пегматиты [по Влады
кину, 1983]).

Все гипотезы, объясняющие образование РПГ, можно разбить на че
тыре группы.

1. Гипотеза метасоматического образования литий-фтористых гра
нитов в результате изменения пород под влиянием метасоматизирующих 
флюидов детально разработана Д. С. Коржинским [1972], А. А. Беусом 
н соавторами [1962], П. В. Ковалем [1975] и др.

2. Гипотеза магматического происхождения РПГ. Наиболее ранние 
идеи образования магматического РПГ принадлежат Г. Фергюсону„ 
В. Эммонсу, В. Линдгрену и К. Феннеру. По их мнению, расплавы грани
тов подобного типа формируются в результате накопления летучих в 
апикальных куполообразных выступах магматических камер. По пред
ставлению А. Е. Ферсмана, редкометалльные граниты образуются в ре
зультате кристаллизационной дифференциации гранитной магмы. Маг
матическая гипотеза хорошо аргументирована в работах О. Д. Левицкого 
с соавторами [1963], Л. В. Таусона [1977], В. И. Коваленко [Ковален
ко В. П ., Коваленко Н. П., 1976; Коваленко, 1977], М. Г. Руб и соавто
ров [1978], Р. Джекобсона и его коллег [Jacobson е. а., 1958]. В. И. Ко
валенко [1977] с наибольшей полнотой развил идею образования редко
металльных литий-фтористых гранитов путем глубокой дифференциации 
обычной гранитной магмы. Между метасоматической и магматической 
гипотезами нет принципиальных противоречий. Это отмечал А. П. Гинз
бург [1972]. Есть сторонники гипотезы происхождения расплавов РПГ 
в результате ликвации гранитных магм [Маракушев и др., 1983; Ро
бин, 1982].

3. Гипотеза образования расплавов РПГ (анорогенных гранитов и 
топазовых риолптов) в результате анатектической дифференциации в 
нижнекоровых очагах под влиянием тепла базальтоидных магм развива
ется американскими и австралийскими учеными [Burt е. а., 1982; Chri
stiansen е. а., 1983; Oates, Price, 1983; и др.]. По мнению Д. Барта и со
авторов, при зарождении топаз-риолитовой магмы сначала из очага вы
плавления отгонялись вода и водосодержащие расплавы, при этом оста
ток обогащался F и литофильными элементами. Он плавился позднее,; 
давая топаз-риолитовую магму. Авторы сами указывают, что способ обо
гащения остатка литофильными элементами не ясен. 3. И. Петрова [Ме
таморфический комплекс..., 1975], В. А. Макрыгина [1981] и другие ис
следователи отмечают, что при перерастании метаморфизма в гранити
зацию образующиеся граниты и пегматиты могут содержать редкометалль- 
ную минерализацию лишь в незначительных количествах, не достигаю
щих промышленных масштабов. Более интенсивной редкометалльной ми
нерализации сопутствуют признаки более глубинного источника редких 
элементов, основной и средний магматизм.

4. В 70—80-е годы под влиянием новых фактов в поисках источников 
вещества РПГ все чаще стали обращать внимание на мантию. Часть ис
следователей ведут речь о глубинных источниках только редких элемен
тов, другие же — о веществе РПГ в целом. В качестве таких источников 
рассматриваются трансмагматнческие флюиды, мафические магмы и их 
дифференциаты. Раньше отрицалась возможность связи редкометалль
ных гранитов с основными — средними породами, в частности, на том 
основании, что последние всегда обеднены редкими элементами.
А. И. Гинзбург [1972] писал, что РПГ никогда не бывают связаны с гра
нитами, возникающими на поздних этапах дифференциации габброидных 
магм. Но с этого же времени И. Н. Говоров [Говоров и др., 1972],
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В. Д. Козлов [Козлов, Свадковская, 1977] отмечают, что для формиро
вания редкометалльных гранитных систем был совершенно необходим 
этап своеобразной «передачи» летучих компонентов и связанных с ними 
К, Sn, редких элементов от щелочно-базальтоидных магм гранитным 
расплавам. В. Л. Барсуков и Л. В. Дмитриев [1972] обосновали связь 
оловорудных месторождений с базальтопдным, особенно трахиандезито- 
вым, магматизмом. Эту точку зрения во многих работах отстаивают
А. Д. Щеглов [1980], В. А. Баскина [Baskina, 1980] и др. Ф. А. Летни
ков [1975] показал, что на Кокчетавской глыбе массивы колумбитоносных 
гранитов, завершающие процесс формирования гранитогнейсовых ку
полов, имели независимый мантийный и нижнекоровый источник редко- 
металльной нагрузки. В. И. Коваленко и соавторы [1975] установили, 
что провинции редкометалльных гранитоидов занимают строго опреде
ленное пространственное положение в областях перехода океан — конти
нент и зонах монголо-охотского типа. Редкометалльные щелочные гра
ниты — дифференциаты как щелочнобазальтовой, так и гранитной 
магм — располагаются в самой периферической зоне магматического 
ареала. Литий-фтористые редкометалльные гранитоиды, являющиеся, 
по В. И. Коваленко [1977], дпфференциатами только «нормальной гра
нитной магмы», тяготеют к периферической части зоны щелочно-земель
ного магматизма и располагаются в одной зоне с диорит-монцонитовой 
формацией, промежуточной между зонами щелочного и типичного извест
ково-щелочного (гранодиорит-гранитных батолитов) магматизма. При 
этом В. И. Коваленко [1977] отмечает, что каков бы механизм образова
ния зональности ареалов ни был, ясно, что она не связана ни с составом 
пород основания, ни с их тектонической структурой, накладываясь на 
самые разные вмещающие породы и что возникновение материнских 
для редкометалльных гранитов магм и заложение их геохимической спе
цифики осуществлялось скорее всего в континентальной коре, но под 
влиянием процессов, а возможно н трансмагматических растворов, гене
рировавшихся в глубинных зонах Беньоффа — Заварицкого и в рифтах. 
Масштабы концентрирования редких элементов в рассматриваемых по
родах зависят, вероятно, от содержания элементов в исходных распла
вах. Автором настоящей статьи [Трошин, 1978] была показана геоло
гическая и геохимическая связь РПГ с монцодиоритами и латитами внут
ри отдельных массивов, отражающая совместный генезис, позднее это 
положение многократно развивалось. Л. В. Таусон и В. Д. Козлов выде
лили три типа гранитов с редкометалльным оруденением: РПГ; редко
металльные гранитоиды щелочного ряда; граниты монцонитового ряда, 
хотя последним они отводили минимальную роль. М. Г. Руб и соавторы
[1978] выделили два равнозначных типа оловоносных н вольфрамонос
ных магматических комплексов: палингенные калиевые гранитоидные; 
калиевые гранитоидные, дифференциаты трахиандезитовой пли трахи- 
базальтовой магмы. И. Н. Говоров [1978] связывает генезис редкометалль
ных гранитов и месторождений Сихотэ-Алинской области только с габбро- 
монцонит-граносиенит-гранитными комплексами, А. А. Маракушев
[1979] отмечал, что редкометалльные литий-фтористые и щелочные гра
ниты могут находиться как в ряду развития гранитоидного магматизма, 
так и завершать развитие базальтоидных магматических серий с преоб
ладанием средних по основности пород субщелочного и щелочного про
филя. М. И. Кузьмин и В. С. Антипин пришли к выводу об ассоциации 
редкометалльных плюмазитовых гранитных вулканитов с латитами.

Л. С. Бородин [1982] писал, что наиболее крупные месторождения 
литофильных редких элементов появляются лишь в связи с ювенильными 
источниками в зонах рифтогенеза и тектономагматической активизации 
и в связи с гранитоидами повышенной щелочности.

Региональная латеральная вулканоплутоническая зональность про
тиворечит концепции происхождения редкометалльных гранитов в ре
зультате дифференциации «нормальной», «обычной» гранитной магмы

9 5



(т. е., видимо, наиболее распространенной, с кларковыми содержаниями 
литофильных элементов), так как эта концепция не объясняет, например, 
отсутствия редкометалльных гранитов в зоне гранодиорит-гранитных ба
толитов (т. е. в зонах толеитового и нормального известково-щелочного 
(андезитового) магматизма). В. И. Коваленко [1977] считает, что «литий- 
фтористые граниты... генетически связаны с эволюцией гранитов стан
дартного типа». Но в граниты стандартного типа входят не столько гра
ниты с кларковыми концентрациями F, В и редких элементов, сколько 
с существенно повышенными содержаниями этих элементов, например 
граниты кукульбейского и харалгинского комплексов Забайкалья, от
носимые J1. В. Таусоном к главной фации РПГ. Следует отметить также, 
что экспериментально редкометалльный расплав никогда не был получен 
из расплава с кларковыми содержаниями F, В и редких элементов. В ито
ге, если признать, что в природе РПГ могли образоваться разными спо
собами, то роль механизма дифференциации «нормальной» гранитной 
магмы при этом вряд ли была сколько-нибудь значительной.

Выводы В. И. Коваленко о связи происхождения РПГ с глубинными 
процессами, с трансмагматическими растворами нам представляются вер
ными. Но наши исследования в этом направлении показали, что в дей
ствительности в природе связь РПГ с глубинными процессами проявлена 
гораздо определеннее и яснее. Прежде всего это бесспорная ассоциация 
РЙГ в о  времени и пространстве с высококалиевыми известково-щелоч
ными сериями; в частности, эта ассоциация нередко проявляется непо
средственно в связи с латитовым магматизмом. Высококалиевую извест
ково-щелочную серию магматических пород наряду с тремя главными 
сериями — толеитовой. известково-щелочной и щелочной — многие ис
следователи выделяют как промежуточную между известково-щелочной 
и щелочной [Whitford е. а., 1979; Pagel, Letterier, 1980; Таусон, 1977; 
и др.]. Особенностью этой серии является переход от нефелиннорматив- 
ных членов основного состава к гиперстен- и кварцнормативным членам 
среднего и кислого состава. М. Погель и Д. Летерьер [Pagel, Letterier,
1980] в качестве эталона этой серии приводят шошонитовые серии Фиджи 
и Перу, JI. В. Таусон [1977] — калиевые щелочные базальтоиды Восточ
ного Забайкалья. Средние и основные породы, ассоциирующие с РПГ, 
онгонитами, топазовыми риолитами, в каждом случае представлены обыч
но гаммой пород, среди которых по классификации Терминологической 
комиссии Петрографического комитета АН СССР [«Классификация...»,
1981] от 55 до 90% относятся к калий-натриевым субщелочным, а остальт 
ные к калиевым субщелочным, калий-натриевым щелочным и нормальг 
ным. В координатах К 20  — S i02 все эти породы приурочены к полю вы
сококалиевых известково-щелочных серий.

В то время как редкометалльные щелочные граниты больше тяготе
ют к сериям: щелочной оливпновый базальт, трахибазальт — трахит, 
сиенит, нефелиновый сиенит — пантеллерит, щелочной гранит, РПГ тя
готеют к сериям калиевых щелочных базальтоидов — латитов, монцо- 
нитов, монцодиоритов, латиандезитов — топазовых риолитов, онгонитов, 
литий-фтористых гранитов.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПРИМЕРЫ АССОЦИАЦИИ РПГ 
С ВЫСОКОКАЛИЕВЫМ ИЗВЕСТКОВО-ЩЕЛОЧНЫМ МАГМАТИЗМОМ

В геологической истории Земли редкометалльные плюмазитовые гра
нитные образования (пегматиты) начали формироваться одновременно со 
щелочными оливиновыми базальтами и калиевыми гранитами. Это про
изошло 2800—2400 млн. лет назад [Рид, Уотсон, 1981], или 2500 млн. лет 
назад по другим данным [Богатиков, 1981]. По С. М. Нагви [Nagvi, 1979], 
на Индийском щите примитивный коматиит-базитовый магматизм сме
нился более дифференцированным 2100 млн. лет назад. Наша задача со
стоит в том, чтобы показать, что, начиная с момента своего появления в
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геологической истории Земли, РПГ всегда были тесно связаны с высоко
калиевой известково-щелочной серией магматических пород.

Уже в наиболее ранних протерозойских РПГ, связанных с гранита
ми рапакиви Балтийского щита, обнаруживается тесная связь с дайками 
лампрофиров, монцодиоритовых порфиритов, сиенит-порфиров, непосред
ственно предшествовавших внедрению фазы РПГ. В протерозойских 
РПГ ярко проявляется одна особенность этих гранитов: несмотря на яв
ную петрохимическую и геологическую связь с предшествующими фаза
ми гранитных батолитов, массивы РПГ локализуются обособленно в зо
нах глубинных разломов, где они часто ассоциируют с близкими по воз
расту основными и средними породами повышенной щелочности. При
мерами являются штоки Эураёки в Финляндии [Haapala, 1977], Ред- 
скии-гранит в США [Desborough е. а., 1980], фации РПГ в Северо- и Юж- 
но-Учурском массивах Алданского щита [Недашковский, Ленников, 
1973; и др.].

Раннепалеозойская каледонская эпоха по сравнению с более позд
ними эпохами была малопродуктивна на РПГ, массивы которых извест
ны в Приморье, Казахстане, Туве, на Алтае, Тянь-Шане, в Аппалачах, 
Австралии и других регионах. В качестве примера выше уже приводи
лись колумбитоносные граниты Кокчетавской глыбы, где образование 
РПГ и оруденения контролировалось глубинными зонами активизации, 
в которых с РГ1Г тесно ассоциируют щелочно-ультраосновные и основные 
породы [Летников, 1975]. В Австралии (штат Виктория) силурийские 
редкометалльные плюмазитовые риолиты и лейкограниты тесно ассоци
ируют с дайками субщелочных базальтов. К. Оутес и Р. Прайс [Oates, 
Price, 1983] полагают, что РПГ были выплавками из вещества коры под 
влиянием интрузий субщелочной базальтовой магмы.

Временем максимального развития РПГ был интервал 300—80 млн. 
лет, герцинский, киммерийский и альпийский циклы тектогенеза. Рань
ше всего были изучены и многократно описаны РПГ герцинид Европы. 
Здесь характерно широкое развитие пород монцонитовой формации, од
новозрастных с РПГ, и часто в пределах одних массивов, особенно во 
Франции, Чехословакии, Португалии, а также в других частях Европы. 
Герцинские РПГ в СССР характерны для Восточного и Центрального 
Казахстана, Тянь-Шаня, Восточного Памира, Витимского плоскогорья, 
Урала.

Примером мезокайнозойских РПГ являются позднеюрские РПГ 
Центрального и Восточного Забайкалья, тесно ассоциирующие со сред
не-позднеюрскими вулканитами трахиандезитовой формации, а в отдель
ных массивах и районах — с монцодиоритами, монцонитами, сиенитами, 
относимыми к шахтаминскому, амуджикано-сретенскому, нер заводско
му, широкинскому комплексам. Локализация РПГ в области развития 
высококалиевого известково-щелочного магматизма, но не щелочного и 
не известково-щелочного хорошо видна на рис. 1. К альпийскому ороге- 
ническому циклу относятся меловые РПГ Комсомольского района (При
амурье) — конечный член андезит-диорит-монцонитоидной (силинской) 
вулканоплутонической ассоциации, образовавшейся в результате диффе
ренциации глубинного очага трахиандезитовой магмы. Характерной про
винцией мелового редкометалльного магматизма выступает амгуэмо- 
пегтымельская серия Центральной Чукотки. Здесь «интрузивные тела 
разнообразны по составу: они сложены монцонитами и кварцевыми мон
цонитами, гранодиоритами, биотитовыми и биотит-роговообманковыми 
гранитами, лейкократовыми гранитами и аляскитами» [Загрузина, 1965]. 
Граниты нередко представлены РПГ. Подобные ассоциации мелового 
магматизма продолжаются и на Аляске, где они хорошо изучены в райо
не месторождения Лост-Ривер [Sainsbury, 1965; Sainsbury е. а., 1968].

Третичные РПГ и топазовые риолиты широко распространены на За
паде США и в Мексике, где хорошо изучены как сами РПГ, так и магма
тизм в целом. Области распространения главных магматических серий
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Рас. 1. Положение РПГ в схеме латераль
ной магматической зональности в Забай
калье в поздней юре — начале раннего ме
ла (уточненная схема М. И. Кузьмина —

В. И. Коваленко).
1—з — зоны известково-щ елочного магматизма Рис. 2. Корреляция ооластей распрост-
(гранодиорит-гранитны х батолитов) ( 1 ), монцп- ранения топазовых риолитов и высоко-
нит-латитового магматизма (2 ), магматизма нов; - калиевого известково-щелочного вулка-шеннои щ елочности (3); 4 — РП Г (а — главная, 4  '

б —  литий-фтористая фация). низма эоцен-миоценового возраста на
западе Североамериканского континен
та (по данным работ [Burt е. а., 1982;

пород в эоцене — олигоцене — нача- Lipman е. а., табл. 1, рис. 9, 1972;
ле миоцена (54—16 млн. лет), выде- Huspeni е. а., 1984].

1— 4 — известково-щ елочной (I ) , высокока- 
ЛенИЫХ В соответствии С положением лиевый известково-щ елочной (2), щелочной (3),
V T  тто т т и о г п о и м а  J f  П  Q iO  f W h i -  топазово-риолитовый (4) вулканизм; 5 — гра-ИХ н а  д и а г р а м м е  1V2U  —  S > lU 2 L W m -  ни ц а_ к(£ релируемая с раннекайнозойским
teford е. а., 1979 ] ,  показаны на р и с .  2. надвигом [L ipm an е. а . ,  1972].

По данным Д. Барта и соавторов
[Burt е. а., 1982], на ту же схему нанесены места локализации топазовых 
риолитов. Их возраст от 50 до 0,5 млн. лет. Хотя топазовые риолиты обыч
но связывают с несколько более поздней бимодальной серией, области 
их локализации точно контролируются распространением высококалие
вой известково-щелочной серии. Следует добавить, что щелочные базаль
ты бимодальной серии в областях распространения топазовых риолитов 
по составу принадлежат также к базальтам высококалиевой известково
щелочной серии по классификации Д. Уайтфорда или к калий-натрие
вым субщелочным по классификации Петрографического комитета СССР. 
Разница в возрасте топазовых риолитов и более ранних высококалиевых 
известково-щелочных вулканитов в конкретных районах составляет от 
0 до 15 млн. лет.

ВЗАИМООТНОШЕНИЯ РПГ И МОНЦОНИТОИДОВ 
В ТУРГИНСКОМ МАССИВЕ 

ВОСТОЧНОГО ЗАБАЙКАЛЬЯ

Тургинский массив площадью 80 км2 приурочен к ядру брахианти- 
глинальной складки, образованной нижнеюрскими отложениями алевро
литов, аргиллитов и песчаников. С северо-запада он ограничивается 
взбросонадвигом, падающим на юго-запад. Массив образован породами 
разных интрузивных комплексов, взаимоотношения которых между со- 
бой вносят определенную ясность в проблемы происхождения РПГ. Ос
новная часть массива сложена более ранними породами шахтаминского 
комплекса. Здесь особенно распространены мелко- и среднезернистые, 
иногда слабо порфировидные гранодиориты и сиениты. В эндоконтакто- 
вых частях развиты биотит-роговообманковые кварцевые монцодиориты 
и монцониты (рис. 3). Характерна резкая магнезиальность пород (9,05%
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Рис. 3. Геологическая схема п геохимические поля Тургинского массива.
а  — геологическая схема: 1 , 2  —  РП Г кукульбейского комплекса: амазонитовые (J), биотитовые (2); 
о — 6 — ш ахтаминский комплекс: порфировидные («з) и амфибол-биотитовые (4) граниты, гранодыо- 
риты («5), монцодиориты (6); 7 — палеозойские граниты; 8 — ниж не-среднею рские осадочные отло
ж ения; 9 — углистые палеозойские сланцы; ю  — палеозойские известняки и доломиты; 11 —  взбро- 

сонадвиг; 12 — граница м еж ду фациями; 13 — рудопроявления флюорита. 
б  — распределение содерж аний F в биотитах: 1 — направление миграции F; 2 — точки отбора проб  
и содерж ание F , мае. %; з — проявления флюоритовой минерализации; 4 — ореольная зона F в 

биотитовых гранитах; 5 — массивы амазонитовых гранитов; 6 — изоконцентраты F. 
в  —  распределение содерж аний в п ородах F , г/т: 1 —  10— 950; 2 — 950— 2 ООО; «3 —  2 ООО—

14 ООО. И
г — распределение содерж аний в п ородах В , r /т: 1 — 5 — 10; 2 — 10— 20; 3 — 20— 50; 4 —  50— 80; 

5 —  80— 400. Н а б  —  г  точками показаны места отбора проб.

MgO на 55,54% S i02), темноцветные минералы представлены в основном 
роговой обманкой и биотитом. Пироксена мало, часто практически нет. 
Среди других минералов — андезин, микроклин, незначительное коли
чество кварца. Монцонитоиды особенно развиты в северной части выхода 
пород шахтаминского комплекса. В центральной, южной, а также в се
веро-восточной частях массива преобладают гранодиориты. Северо-за
падная часть Тургинского массива представлена выходом биотитовых 
РПГ кукульбейского комплекса. РПГ обрамляются монцодиоритами. 
Они не секут и не нарушают внутреннюю зональность монцодиорит-гра- 
нодиоритов, а, наоборот, залегают конформно по отношению к монцодио- 
ритам, что свидетельствует о взаимосогласованном формировании этих 
пород. Учитывая юго-западное падение плоскости контактов, можно 
сказать, что РПГ как бы погружаются под монцодиориты [Трошин 
и др., 1983].
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По границе между биотитовыми РПГ и монцодиоритами локализу
ется цепочка тел амазоннтовых гранитов литий-фтористого типа. Приме
чательно расположение этих тел вдоль контакта не только в апикальной 
части массива биотитовых РПГ в рельефе местности, но и в его нижней 
части, что свидетельствует против образования литий-фтористых РПГ 
вследствие накопления летучих в апикальных выступах. Хотя РПГ яв
ляются более поздними, чем монцодиориты, не они образуют эманацион- 
ный ореол летучих и редких элементов вокруг себя в монцонитоидах, а, 
наоборот, сами формируются в ореольном пространстве возле тела мон- 
цодиоритов, внедрившегося в древний гранитный субстрат. Вдоль линии 
контакта монцодиоритов идет сначала цепочка тел литий-фтористых гра
нитов с содержанием F в литиевых биотитах > 5 % , дальше зона РПГ 
с содержанием F в биотитах 2—2,5%, еще дальше — зона РПГ с содер
жанием F в биотитах 0,2—0,5% и, наконец, гранит субстрата (см. рис. 3). 
Зональность ясно прослеживается также по содержаниям F, Li, Rb и 
других редких элементов в биотитах. Это геохимическое поле иллюстри
рует рождение литий-фтористых гранитов в результате дифференциации 
обогащенной водой и фтором монцодиоритовой магмы и контрастностью 
ассоциации напоминает бимодальные серии США. Затем в результате 
реакции перегретых редкометалльно-фтористых отщеплений с древним 
гранитным субстратом в мощном тепловом поле возникли биотитовые ред- 
кометалльные граниты главной фации.

На фоне основной закономерности детальное изучение геохимиче
ского поля F, В и Be в породах обнаружило важную частную особенность. 
Границы, разделяющие разные части монцодиорит-гранодиоритового мас
сива с разной концентрацией какого-либо летучего элемента, переходят 
в массив РПГ, но при этом областям с минимальным содержанием лету
чего в монцодиоритах противостоят области с максимальной концентра
цией того же элемента в РПГ, и наоборот. Создается впечатление, что при 
разделении первоначально гомогенного монцодиоритового расплава на 
составные части на одном участке летучий с флюидом перешел в гранит
ный расплав, обедняя монцодиоритовый, а на другом участке тот же эле
мент при отсутствии флюида оставался в монцодиоритовом расплаве, не 
переходя в гранитный. Это единство противоположностей в геохимиче
ском поле подтверждает единство всей системы.

Содержание F в биотитах определялось его концентрацией во флюи
де. Неравномерное содержание F в РПГ при одинаковой концентрации 
его в биотитах отражает колебания количества фторсодержащих мине
ралов — биотита, акцессорного топаза, флюорита. Во время формиро
вания РПГ кроме кристаллизовавшихся минералов присутствовали рас
плав, флюидные фазы. Если концентрация F в биотитах определялась 
его содержанием в расплаве и флюиде, то колебания в количестве биоти
та и других фторсодержащих минералов в РПГ могли определяться мест
ными флуктуациями петрохимического состава расплава и количества 
флюида. Дисперсия содержаний петрогенных компонентов в РПГ ниже 
дисперсии содержаний фтора. В то же время специфическая картина рас
пределения летучих в породах между РПГ и монцодиоритом вдоль кон
такта, описанная выше и отраженная на рис. 3, в и г, приводит к мысли 

том, что на разных участках в районе контакта из материнского мон- 
аоднорпта в зону образования РПГ поступало разное количество флюида.

Интерпретация усложняется тем, что разные элементы ведут себя 
неодинаково. Например, различны участки накопления F и В в РПГ. 
При этом если монцодиориты в значительной мере отдали весь фтор РПГ, 
го бор в них сохранился в большей степени.

В целом характер геологического и геохимического поля массива 
свидетельствует в пользу генетической связи РПГ с монцодиоритами.
С северо-западной стороны вдоль Тургинского взбросонадвига РПГ кон
тактируют с палеозойскими гранитами фундамента. Видимо, от монцо- 
диорптовой магмы в процессе дифференциации отделялись литий-фтори-
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стые расплавы и флюиды, которые в другой обстановке образовали бы 
обычный положительный ореол повышенных содержаний F в более ту
гоплавких вмещающих породах, но в данном случае, взаимодействуя с 
легкоплавкими гранитами фундамента в условиях высоких температур, 
флюидонасыщениые расплавы или флюиды преобразовали их локальный 
объем в зоне экзоконтакта в массив биотитовых РПГ с сохранением струк
туры обычного экзоконтактового положительного ореола содержаний 
F в минералах.

Близкую модель предложили Д. Нобл и К. Хедж [Noble, Hedge, 
1969] на основании изучения эволюции отношения 87Sr/86Sr в кислых ла
вах бимодальных серий. Они пришли к выводу, что первичная гранитная 
магма зарождалась в мантии или нижней коре. По мере подъема она ас
симилировала коровый материал, обогащаясь радиогенным стронцием. 
Как полагает М. И. Кузьмин, подъем в этом случае мог происходить по 
механизму зонной плавки.

Возраст монцодиоритов Турги составляет 152 млн. лет, гранодиори- 
тов — 142 ±  5, редкометалльных амазонитовых гранитов — 137 ±  6 и 
редкометалльных биотитовых гранитов — 135 ±  3 млн. лет [Козлов, 
1977; Томсон и др., 1963]. Различие в возрасте монцодиоритов и РПГ 
в 15—17 млн. лет в общих чертах согласуется с современными данными
о продолжительности существования остывающих магматических очагов, 
их дегазации и тепловом воздействии на вмещающие породы. Например, 
по Д. В. Рундквисту [1980], тепловое поле Корнубийского батолита су
ществовало 200 млн. лет. По И. В. и Б. И. Беловым [1970], интрузивное 
тело с температурой 1200°С и объемом 2 км8 (что во много раз меньше объ
ема монцодиоритов) на глубине 1 км остывает до температуры вмещающих 
пород 1,4 млн. лет.

Почему тургинская монцодиоритовая магма по-разному дифференци
ровала в висячем и лежачем боку массива? Судя по мощности перекры
вающих отложений, глубина становления интрузива была 3—4 км. По 
И. Д. Рябчикову [1969], эта глубина соответствует критическому давле
нию 1,2—1,3 кбар, ниже которого от расплава сравнительно рано отде
ляются флюидные фазы, а выше которого они не отделяются или их от
деление задерживается до самого конца кристаллизации. По нашему мне
нию, в висячем боку монцодиоритовой интрузии было ниже давление и 
ничто не препятствовало стоку тепла и флюидов с преобразованием вы
шележащих пород и с рассеиванием летучих и редких компонентов. В ле
жачем боку летучим было труднее вырваться из-под застывавшего мон- 
цодиоритового экрана и могло развиваться давление летучих выше лито
статического. Это обеспечило кристаллизационную дифференциацию или 
ликвацию магмы без потери летучих до предельного кислого остатка.

В заключение следует подчеркнуть, что особенностью монцодиори
тов Турги являются, как отмечалось выше, высокие магнезиальность и 
водонасыщенность, проявившиеся в биотит-роговообманковом составе 
пород, повышенной редкометалльности биотитов. Именно обилие воды и 
фтора обеспечило дифференциацию монцонитоидной магмы до кислого 
остаточною расплава с составом РГ1Г в отличие от латитовых же, но бо- 
лее0с/х и х  магм, в силу образования ннзкокремнеземистых биотита (Si02 =

rZ сап/\0Г0ВЬ1Х °^манок (Si02 =  42—45%) вместо пироксенов (Si02 =
— 5U— 60 /о) и в силу других причин.

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ КРИТЕРИИ СВЯЗИ РПГ С МОНЦОНИТОИДАМИ

Петрохимическая комагматичноеть. На петрохимических диаграммах 
массивы позднеюрских литий-фтористых гранитов Восточного Забай
калья лежат на линиях дифференциации монцонитоидных серий пород, 
с которыми они связаны пространственно и во времени. Массивы РПГ 
главной фации лежат по содержаниям главных компонентов на продол-
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S i 0 2 f м а е . %
Рис. 4. Диаграмма А120 3 — S i0 2 для пород Восточного Забайкалья.

1 , 2 — гранитоиды палеозойского фундамента: Верхнеундинский (I) и Ш ундуинский (2)  батолиты; 
3 — 5  — мезозойские массивы магматических пород: ш ахтаминский и акатуевский монцонитоидно- 
гранитоидные комплексы (з ) , РП Г кукульбейского комплекса главной (4) и литий-фтористой (5)

фаций.
Ак — А катуевский, Т — Тургинский, Ач — Ачиканский, Ачл — А дунчелонский, Ол — Олдондин- 
ский, С — Соктуйский, Шг — ТИерловогорский, Аб — Ары булакский, Э — Этыкинский массивы. 
Пунктиром оконтурен тренд дифференциации палеозойских гранитоидов и главной фации РП Г ку
кульбейского комплекса, сплошные линии — тренды дифференциации монцонит-гранодиоритовы х  

массивов с литий-фтористыми гранитами.

жении полосы дифференциации древних гранитоидов фундамента, об
разуют с ними единый тренд дифференциации и не связаны с трендами 
дифференциации монцонитоидов. Это видно, например, на диаграм
ме Al20 3 — S i02 (рис. 4) и на других подобных же диаграммах [Трошин 
и др., 1983] и свидетельствует в пользу происхождения рассматривае
мой группы литий-фтористых гранитов в результате дифференциации 
монцонитоидов, а главной фазы РПГ в результате преобразования гра
нитоидов фундамента под воздействием тепла и редкометалльных фто
роводных флюидов и магм.

Контроль общим кислородным буфером. Одни из главных парамет
ров среды образования пород и магм — температура и фугитивность кис
лорода (/о2) . В основе метода оценки /о2 — Г-условий лежит анализ рав
новесия между составами сосуществующих биотита, щелочного полево
го шпата, магнетита и флюида. Метод описан в работах [Wones е. а., 1965; 
Jacobs е. а., 1979; Трошин, 1983]. На диаграмме lg /o ,— Т (рис. 5) для 
позднеюрских гранитоидов Восточного Забайкалья показаны условия 
образования главных мезозойских гипабиссальных комплексов Восточ
ного Забайкалья. Для непосредственного нанесения точек на диаграм
му необходимо знать соотношения атомных количеств Fe3+, Fe2+ и Mg в 
биотитах. Выделяются два типа дифференциации. Шахтаминский и амуд- 
жпкано-сретенский таббро-монцодиорит-гранодиорит-гранитные комп
лексы дифференцируют при: неизменной или слабо меняющейся летуче
сти кислорода и железистости биотитов, но при падении температуры и 
росте отношения Fes+/Fe2+ от основных к кислым породам (области II и 
III). Другой тип дифференциации сопровождается резким изменением 
(обычно падением) магнезиальности и соответственно /о при устойчи
вости отношения Fe3+/Fe3+ (область I и IV). Вдоль буферов QFM и OPM 
протягивается область I, в которой располагаются монцогаббро и монцо- 
дпорпты ранних фаз шахтаминского комплекса (область I — II) и ассо- 
штрующпе с ними молибденовые гранит-порфиры Шахтаминского мас
сива (область I — II) и фтористые граниты Турги, а также онгониты Ары-
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Рис. 5. Диаграмма 1 g / 0 — Т для гранитоидов Восточного Забайкалья.
1 — монцодиориты; 2 — 4 — гранитоиды ш ахтаминского (2), ам удж икано-сретенского (з ), бородо- 
вочного (4) комплексов; 5 — 7 — РП Г кукульбейского комплекса: главной (5) и литий-фтористой (6)

фаций, промежуточные но составу (7).
МН — магнетит-гематитовый, ОРМ — оливин-пироксен-магнетитовый, QFM — кварц-фаялит-магне- 

титовый кислородны е буферы. Остальные пояснения см. в тексте.

Булакского латиандезит-онгонитового вулкана (область I — V). Об
ласть I отражает дифференциацию монцодиоритов до литий-фтористых 
гранитов, протекавшую под контролем одного и того же восстановитель
ного буфера, что в геохимическом плане отразилось в одинаковом очень 
низком отношении Fe3+/Fe2+ как в монцонитоидах, так и в литий-фторис
тых гранитах. Здесь уместно отметить, что для массивов литий-фторис
тых гранитов или для ассоциирующих с ними фаций гранитов весьма ха
рактерен в целом очень редкий для гранитов минерал фаялит (кайнозой
ские топазовые риолиты США [Christiansen е. а., 1972], протерозойские 
литий-фтористые граниты США [Desborough е. а., 1980], Финляндии [На- 
apala, 1977], Алдана [Недашковский, Ленников, 1973], мезозойские — 
Нигерии [Тугаринов, 1973; и др. ]).

На той же диаграмме в области V находятся как главные фации РПГ, 
так и литий-фтористые граниты —- дифференциаты главной фации РПГ, 
характеризующиеся высокими значениями отношения Fe3+/Fe2+. Диа
грамма иллюстрирует также образование главных фаций РПГ в резуль
тате преобразования гранитов других, более ранних мезозойских комп
лексов под влиянием привноса F и редких элементов (например, Олдон- 
динский массив РПГ, относящийся по петрохимическим и структурно
петрографическим данным к амуджикано-сретенскому комплексу).

Сходство относительных содержаний редких элементов семейстза же
леза. В более основных породах обычно выше относительное содержание 
более тугоплавких Сг и Ni, а в кислых менее тугоплавких — V и Со, т. е. 
отношение (Сг -> Ni)/(V -j- Со) в среднем падает от основных пород к кис
лым. Учитывая геохимическое сходство Со с Mg, а У с Fe, отношение Со/У 
при переходе от основных пород к кислым падает аналогично отношению 
Mg/Fe. Однако при анализе отношений (Сг +  Ni)/(V -f- Со) и Со/V в ли
тий-фтористых гранитах и ассоциирующих монцонитоидах обнаружи
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ваются необычно высокие значения этих отношений в литий-фторис
тых гранитах, слюдах из них, и их сходство с таковыми в монцони- 
тоидах.

Так, в основных породах кларковое отношение Co/V=0,22, а в кис
лых — 0,12 [по Виноградову, 1962]. Эти же отношения в монцодиори- 
тах и ассоциирующих гранитах из массивов Восточного Забайкалья 
следующие: Аленгуевский, главная фаза: 0,19—0,11, дополнительные 
интрузии: 0,23—0,16; Шахтаминский: 0,16—0,14, дополнительные интру
зии: 0,22—0,16; Тургннский (с литий-фтористым РПГ): 0.29—2,33; Эты- 
кинский (с литий-фтористым РПГ): 0,30—0,40. В литий-фтористых
гранитах Ачиканского массива отношение Со/У =  4,2. Таким образом, 
отмечается корреляция величины отношения Co/V в монцодиоритах и 
ассоциирующих гранитах и заметный рост величины этого отношения в ли- 
тпй-фтористых гранитах. Совместное концентрирование Со и Li в литий- 
фтористых гранитах, возникших при дифференциации монцоиитоидов, 
объясняется тесной связью этих элементов с Mg в слюдах. Учитывая, что 
Mg занимает промежуточное положение между Li и Со по величине элект
роотрицательности и размеру ионного радиуса, можно предполагать, что 
замещение Mg одновременно Li и Со меньше нарушает устойчивость 
структуры, чем замещение только одним из этих элементов. Поэтому при 
усиленном замещении Mg на Li в магматическом процессе продолжает
ся сопряженное замещение Mg на Со, а после полной замены Mg на Li в 
породах наблюдается высокое содержание Со. Тем самым сохраняется 
«память» о связи литиевых пород с магнезиальными.

В литий-фтористых гранитах — дифференциатах главной фазы 
РПГ — величина отношения Co/V понижена и значений выше 0,39 не 
наблюдалось.

В слюдах (и в самих породах) литий-фтористых гранитов, ассоци
ирующих с монцонитои дами, зачастую повышено отношение (Сг +  
+  Ni)/(Co +  V) до 0,8—6,0 против 0,03—0,6 в главной фации РПГ и в 
литий-фтористых гранитах — дифференциатах главной фации [Трошин 
и др., 1983].

Сходство в поведении других элементов. При сопоставлении разных 
массивов, в которых РПГ ассоциируют с монцодиоритами и монцогаб
бро, постоянно обнаруживаются частные геохимические особенности, 
отличающие РПГ и монцонитоиды одного массива от таких же пород дру
гого массива. Это могут быть уровни содержаний элементов семейства 
железа, редких щелочных, щелочно-земельных и других элементов. Та
кое явление подчеркивает геохимическое родство РПГ п монцонитоидов 
между собой внутри каждого из таких массивов [Трошин и др., 1983].

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ПОРОД 
ОСНОВНОГО — СРЕДНЕГО СОСТАВА,
С КОТОРЫМИ АССОЦИИРУЮТ РПГ

Повышенная калиевостъ. Как уже было показано, все эти по
роды принадлежат к высококалиевой известково-щелочной серии, что 
хорошо видно на диаграмме К 20  — S i02 (рис. 6). РГ1Г могут ассоцииро
вать как с калий-натриевыми и калиевыми субщелочными базальтами 
и габбро (в бимодальных сериях), так и (значительно чаще) с монцони
тами. монцодиоритами, латитами, латиандезитами.

Повышенное содержание Н 20  и F. Характерная особенность рассмат
риваемых монцонитоидов — амфибол-биотитовый состав (вместо олпвин- 
пироксенового) и соответственно повышенное содержание Н 20  и F.

Повышенное содержание M g и Са. Этот признак характерен, хотя и 
не обязателен. Содержания MgO в монцодиоритах Турги и Этыки пре
вышает 9% при 55—56% S i02; содержания СаО в латиандезитах Ары- 
Булака превышает 6,5% при 57—58% S i02.
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Рис. 6. Диаграмма К20  — S i02 
для магматических серий пород 
с РПГ, построенная на основе 
данных по нескольким районам 

мира.
I — IV  — области составов толеитовой  
(I), известково-щ елочной (II) , высоко
калиевой известково-щ елочной (III ) и 
щелочной (IV ) серий пород [W hitford  

е. а ., 1979].

Отсутствие отрица
тельной аномалии Ей в рас
пределении содержаний ред
коземельных элементов. Этот 
признак очень устойчивый и 
особенно показателен для 
Восточного Забайкалья, про
является на фоне трахиан- 
дезитового магматизма, для
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которого отличительной чертой явля
ется наличие выраженной отрицательной аномалии европия [Трошин 
и др., 1984].

Повышенные значения отношений Li/R b , Cs/Rb, FlK  (рис. 7). В мон- 
цонитоидах, ассоциирующих с РПГ, при содержаниях S i02 порядка 57 %

Щ елочная сер и л

Вы соконал иееал  
изеест моео - ш ,елочная 
серил______________________

И зеест м оео-щ елочная  
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70,0 L i / R b

Щ е л о ч н а я  се р и л
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I
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Т сл е и гл о за л  се р и л

F /K

Рис. 7. Сравнение составов монцонит-латитовых серий пород, включающих РПГ, со 
средними составами этих же серий в координатах К20  — Li/Rb (а) и К20  — F/К  (б).

Увеличение интенсивности ш триховки отвечает росту распространенности пород .
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отношение Li/Rb колеблется в пределах 0,3 — 10,0 (при наиболее распро
страненном 0,5—0,6), что заметно ниже, чем в обычных монцонитоидах 
(0,05—0,5 при наиболее распространенном значении 0,3). Таковы же за
кономерности для отношения F/К: в монцонитоидах, ассоциирующих с 
РПГ, оно равно 0,03—0,3 (при наиболее распространенном 0,06) против 
0,015—0,07 в обычных монцонитоидах (при наиболее распространенном 
0,04). Отношение Cs/Rb повышается до значений >  0,2 (0,2 —1,5) в мон
цонитоидах, ассоциирующих с РПГ, против кларкового значения 
0,03-0,08.

ОСОБЕННОСТИ ГЕОТЕКТОНИЧЕСКОЙ ПОЗИЦИИ

По мнению многих исследователей. РПГ образуются только в облас
тях с древней континентальной корой [Burt е. а., 1982; Christiansen е. а., 
1983], являющихся или тыловыми частями зон перехода океан — кон
тинент, или рифтогенными зонами [Таусон, 1982]. Монцонит-латитовые 
серии развиты существенно шире. Они встречаются и во внутриконти
нентальных зонах, и на континентальных окраинах, и в островных ду
гах, и на океанических островах, в провинциях не только с высококалие
вым известково-щелочным магматизмом, но и со щелочным. Отмечалось 
[Morrison, 1980], что монцонит-латитовые серии континентальных окра
ин имеют более высокий уровень концентраций некогерентных элемен
тов, содержат больше ортопироксена и биотита и меньше оливина, чем 
те же серии островных дуг. Во внутриконтинентальной обстановке фто- 
ристость и редкометалльность возрастают в еще большей мере [Кузьмин, 
Антипин, 1982].

ВОПРОСЫ ПЕТРОГЕНЕЗИСА

Приуроченность РПГ к определенным зонам глубинного магматиз
ма указывает, скорее всего, на мантийный источник F и редких элемен
тов в региональном плане. Другое дело, что этот F и редкие элементы пре
терпевают длительную историю, прежде чем оказаться в конечном про
дукте, т. е. в РПГ. Основное значение имеет при этом обогащенность фто
ром, который может экстрагировать фторофильные элементы из разной 
среды. Учитывая своеобразную структуру комплексов, транспортирую
щих металлы (S n F ^ , Sn(OH. F)^- . BeFj- , BeF3 , \VO0F4~ и т. п. ти
па MeF™ ), рост содержания Me в 2—3 раза ведет по закону действую
щих масс к росту концентрации комплекса тоже в 2—3 раза, в то время 
как рост концентрации F в 2—3 раза ведет к увеличению концентрации 
комплекса к 2п — Зп раз: MeF" : MeFn const. Отсюда следует главен
ствующая роль F в концентрировании металлов и более важная роль обо
гащения магм летучими, чем металлами, для потенциальной ру- 
доносности.

Здесь рассматривались два главных способа образования литий-фто
ристых гранитов: дифференциация монцонитоидной магмы и дифферен
циация главной фации РПГ. При этом механизмом дифференциации мог
ли быть ликвация, кристаллизационная дифференциация, термодиффу
зия Сорэ, эманационная дифференциация, сопровождающаяся метасо
матозом. Литий-фтористый гранитный расплав мог кристаллизоваться 
под давлением без дегазации и при низком давлении с дегазацией и ши
роким проявлением процессов метасоматоза. Главная фация РПГ фор
мировалась на базе корового субстрата в результате различных процес
сов его преобразования под влиянием привноса тепла, летучих и редких 
элементов.

Редкометалльные плюмазитовые граниты в зонах монголо-охотского 
типа находятся в полях развития субщелочного (трахиандезитового,
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монцонит-латитового) магматизма, но не нормального известково-щелоч
ного (андезитового), не щелочного и тем более не толеитового. В чем тут 
дело? В верхней мантии и нижней коре рождаются три главные магмати
ческие серии: толеитовая, известково-щелочная и щелочная с промежу
точными вариантами. Если сравнить основные и средние породы этих се
рий в отношении содержания таких летучих, как Н20 , F, С1, В, Р, и в от
ношении содержания гранитофильных редких элементов (последнее ме
нее существенно), то наиболее бедной является толеитовая серия, а наи
более богатой — щелочная. В щелочных базальтах в 6—10, до 100 раз 
больше F, чем в толеитах, в 30—300 раз больше Rb, в 6—10 раз больше 
U и Th, и т. д. Основная причина обогащения щелочной серии заключа
ется, видимо, в ничтожной степени плавления на большой глубине пред
варительно метасоматически обогащенного перидотита. Накопление F 
и фторофильных редких элементов (а также CI) в ходе глубинных процес
сов связано в основном с концентрированием К.,0.

Глубинный очаг, начальным (или наиболее основным) продуктом 
деятельности которого является щелочной или субщелочной базальт или 
даже ультраосновной щелочной расплав, может дать в процессе эволю
ции щелочную серию пород с редкометалльными щелочными продукта
ми, но при определенных обстоятельствах (главным образом при избыт
ке воды и низком отношении С02/Н20) может дать иную, тра- 
хиандезитовую (монцонит-латитовую) серию с конечным ульгракис- 
лым плюмазитовы.м дифференциатом. В последнем случае изначально 
сконцентрированные в щелочной и субщелочной магме летучие и редкие 
элементы в ходе эволюции могут оказаться в плюмазитовом граните 
или риолите. Для известково-щелочной и тем более для толеитовой 
серии такой результат гораздо менее вероятен из-за существенно 
меньшего содержания в них F, В, С1 (и фтороборофильных редких 
элементов).

Далее, РПГ связаны не с любыми монцонитоидными сериями, а лишь 
с сериями внутрнконтинентальных областей и тыловых зон континен
тальных окраин, где достаточно велика степень концентрирования ле
тучих в трахиандезитовых сериях. С монцонитоидами островных дуг, а 
также океанических островов РПГ не ассоциируют.

Значение мощной континентальной коры для щелочного и редкоме- 
талльного магматизма уже обсуждалось в литературе. В условиях рас
ширения океанического дна геотермальный градиент велик, горячее ман
тийное вещество быстро почти достигает поверхности, плавление идет 
на малых глубинах, степень плавления велика, магмы толеитовые. В кон
тинентальных рифтогенных областях геотермические градиенты малы, 
проникновения мантийного вещества на малые глубины нет, магматиче
ские процессы более глубинные, эволюционное отделение летучих из под
стилающей мантии замедлено или затруднено на обширной площади, ле
тучие, щелочные и редкие элементы могут накапливаться в разного ро
да ловушках, вещество коры доступно для плавления плюмазитовым суб
стратом (по П. Харрису и Д. Бейли [Щелочные породы, 1976]). Большая 
глубинность, малая степень плавления, метасоматическая подготовка 
мантии предопределяют повышенную щелочность магматизма в рифто
генных континентальных структурах.

Особенностью верхней мантии под древними щитами служит неус
тойчивость амфибола. На наш взгляд, это одна из важных причин появ
ления в континентальных условиях редкометалльных монцонит-латито- 
вых серий. II. Д. Уилли [YVyllie, 1978] показал, что амфибол (Амф) в ман
тии может запасти 0,4% Н 20 . в то время как флогопит (Фл) — 
лишь 0,02%. Учитывая, что содержание воды в Амф 1,5—2% против 3 — 
4% во Фл, можно предположить, что Амф запасает значительно больше 
литофильных редких элементов, чем Фл. К этому следует добавить спе
цифику состава Амф, в частности керсутита — амфибола мантийных по
род. В амфиболах в целом существенно повышены значения отношений
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Li/Rb, Cs/Rb, F/K по сравнению с биотитами и флогопитами. В керсути- 
тах из мантийных включений в щелочных базальтоидах Тонкинского Ста- 
новика [Семенова и др., 1984] среднее содержание Li =  3,0 и Rb =  
=  5,4 г/т, Li/Rb =  0,56. Во флогопитах из тех же включений Li =  10, 
Rb =  130 г/т, Li/Rb == 0,077. На диаграмме К 20  — Li/Rb состав Фл ле
жит в поле усредненных составов пород, а керсутит — в поле монцони- 
тоидов, ассоциирующих с РПГ. Содержание ТЮ2 в керсутитах несколь
ко выше, чем во Фл: 5% против 4% в среднем. Это предопределяет высо
кое концентрирование в амфиболе таких элементов, как Zr, Hf, Та, Nb, 
Sn. По данным Э. И. Пополитова и соавторов [1976], в амфиболе содер
жание Та и Nb больше или равно таковому в биотите, в нем концентри
руются Be, Sn.

Рост температуры в период начала тектономагматической активи
зации монголо-охотского типа на ранее стабильных континентальных 
платформах сопровождается началом магматической деятельности, внед
рением магм (акатуевского типа в Забайкалье), метасоматозом в мантии. 
Согласно диаграмме состояния, амфибол в мантии при этом становится 
устойчивым и начинает «запасать» воду, Li, Rb, Та, Nb, Sn, Be, К, F и др. 
На заключительном этапе активизации он теряет свою стабильность, раз
рушается и за его счет формируются магнезиальные щелочные и умерен
но калиевые латиандезитовые магмы, аномально обогащенные водой, Li 
и другими редкими элементами с повышенным отношением Li/Rb. Эта 
модель для монцонитоидов Восточного Забайкалья находит подтверж
дение в распределении редкоземельных элементов. Минимум на кривой 
распределения в районе содержаний Но и Dy показывает присутствие 
амфибола среди остаточных фаз в очаге зарождения.

Геологическая история Восточного Забайкалья в юре показывает, 
что режим растяжения и прогибание (с образованием 7-километровой тол
щи осадков в Восточно-Забайкальском прогибе) в ранней юре заверши
лись внедрением относительно сухой щелочнобазальтовой и монцонит-ла- 
титовой магмы акатуевского типа, обогащенной редкими элементами 
в зоне глубинных разломов. Видимо, это был период подъема геоизотерм, 
привноса летучих и редких элементов, амфиболизацип верхней мантии 
от глубины 75 км и выше (зона устойчивости Амф). В средней — позд
ней юре усиливается режим сжатия, образования крутых взбросонадви- 
гов и подъема по ним фтороводных монцодиоритовых магм шахтамин- 
ского и тургинского типа. Это был период подъема геоизотерм уже в зем
ной коре, в то время как верхняя мантия начала остывать с разрушени
ем амфибола, генерацией фтороводных монцонитоидных, а в коре — гра- 
нитоидных магм.

Анализ состава пород и биотитов показывает, что распределение ле
тучих и редких элементов в монцодиоритовых магмах было весьма нерав
номерно. Например, расположенные рядом н одинаковые по петрохими- 
ческому составу Антийский и Тургинский массивы резко отличаются по 
содержаниям редких элементов, что хорошо коррелируется с редкоме- 
талльностыо ассоциирующих гранитов.

Кристаллизация щелочной базальтоидной магмы в условиях высо
кого парциального давления воды сопровождается изменением последо
вательности выделения минералов по сравнению с кристаллизацией су
хой магмы. В этом случае плагиоклаз кристаллизуется одним из послед
них, вследствие чего отрицательная европиевая аномалия не образует
ся [Иодер, Тилли, 1965]. Другим результатом высокого содержания во
ды является повышение степени плавления с увеличением содержания 
Mg, Са, элементов семейства железа. Но основное следствие водонасы- 
щенности — это дифференциация щелочных базальтоидных магм до кис
лых расплавов гранитного состава [Иодер, Тнллн, 1965].

Таким образом, все геохимические особенности щелочных базаль
тоидов и монцонитоидов, с которыми связаны РПГ, и сама эта связь объ
ясняются высоким содержанием воды, фтора (и других летучих) в глу
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бинном очаге выплавления щелочнобазальтоидных и латитовых магм и 
вероятным плавлением мантийного амфибола на главном этапе генера
ции фтороводных латитовых расплавов, дифференцировавших до литий• 
фтористых продуктов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В настоящее время вряд ли кто-нибудь полагает, что золотоносная 
россыпь может образоваться в результате разрушения пород с кларко- 
вым содержанием золота. Точно так же сравнительно маловероятно, что
бы литий-фтористый гранит мог возникнуть в процессе даже глубокой 
дифференциации гранитной магмы с кларковым содержанием летучих 
и редких элементов. В последнем случае необходим по крайней мере до
полнительный привнос в систему летучих, в первую очередь фтора и во
ды, экстрагентов и мобилизаторов редких литофильных элементов. Хо
тя в настоящее время данных еще недостаточно, но уже можно предпо
лагать, что каждому из редкометалльных гранитов трех типов — щелоч
ным (агпаитовым), субщелочным (флюоритовым литий-фтористым и др.) 
и плюмазитовым (топазовым литий-фтористым и др.) — соответствовал 
свой специфический по составу источник летучих и редких элементов.

Глобальная латеральная магматическая зональность, характер гра- 
нитообразования в зонах ультраметаморфизма совместно с другими 
фактами, рассмотренными в статье, в основном свидетельствуют против 
заметной роли каровых источников летучих, и возмояшо, редких (но не 
петрогенных) элементов для редкометалльных гранитов. Источниками 
летучих (и редких) элементов (очагами дегазации), видимо, были глав
ным образом очаги субщелочной и щелочной базальтоидной магмы, и каж
дому типу редкометалльных гранитов соответствовал свой тип эволюции 
очагов. При этом нельзя отвергать возможность образования редкоме
талльных гранитов в результате анатексиса или дифференциации нор
мальной гранитной магмы, но уточняется, что эти процессы должны бы
ли, как правило, сопровождаться привносом летучих и редких, или по 
крайней мере только летучих компонентов из глубинного щелочно-ба- 
зальтоидного источника. Даже в самом общем случае отношение масс ко
ра : верхняя мантия : нижняя мантия : ядро таково, что само по себе сви
детельствует в пользу участия вещества мантии в любых высокотемпера
турных эндогенных новых геохимических процессах, связанных с рез
ким концентрированием редких элементов.
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В. С. ЗУБКОВ

К СОПОСТАВЛЕНИЮ ЩЕЛОЧНО-ОЛИВИН £АЗАЛЬТОЙЪ5Х 
ФОРМАЦИЙ МИНУСИНСКОЙ СИСТЕМЫ ВПАДИН 

И БАЙКАЛЬСКОГО ри ф та

Вопросы геологического строения, геофизические поля, особенности 
минерального и химического состава, петрология девонских вулкани
ческих пород Минусинской системы впадин (МСВ) обсуждаются в ряде 
публикаций [Лучицкий, 1960; Моссаковский, 1963, 1982; Сурков, 1963; 
Бородин, Гладких, 1967а, б; Гладких, 1971; Гладких и др., 1974; Поляков 
и др., 1972; Захарова, Шарловская, 1977; Довгаль, Широких, 1980; 
и др.]. В настоящей статье рассматриваются главным образом основные 
закономерности распределения петрогенных и редких элементов в эф
фузивных породах МСВ и проводится их сопоставление с аналогичными 
данными для пород Байкальского рифта (БР). При формационном ана
лизе использованы впервые полученные сведения о химическом составе 
минералов девонских трахибазальтов.

ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ СТРОЕНИЯ 
И ПЕТРОГРАФИЧЕСКОГО СОСТАВА ВУЛКАНОГЕННЫХ ТОЛЩ

Минусинский межгорный прогиб относится к структурам нало
женного типа [Кузнецов, 1954]. Впадины, участвующие в его строении 
(рис. 1 ), образовались при сводово-глыбовой активизации зоны салаир- 
ской складчатости [Поляков и др., 1972]. Ограничивающие их глубин
ные разломы трассируются вулканогенными толщами и субвулканиче- 
скими дайками в породах фундамента. Самые крупные из разломов уста
новлены недавно при дешифрировании космических снимков [Грицюк,
1978]. Впадины имеют блоковое строение, что подтверждается геологи
ческими [Лучицкий, 1960; Моссаковский, 1963] и геофизическими [Сур
ков, 1963] данными. В самих впадинах и их бортах на породах фундамента 
залегает с резким угловым несогласием вулканогенная толща с базаль
ными конгломератами и прослоями красноцветных терригенных и кар
бонатных пород. В свою очередь, эта толща несогласно перекрыта отложе
ниями осадочного чехла (живетский ярус среднего девона — перми) [Мос
саковский, 1982]. Основные особенности строения минусинских впадин — 
заложение после длительного перерыва (ордовик — силур) в осадконакоп- 
лении, секущее отчасти положение по отношению к структурам фун
дамента, связь с глубинными разломами и блоковое строение, запол
нение молассовыми отложениями — свойственны также впадинам Бай
кальского рифта [Логачев, 1968; Замараев и др., 1972; Шерман, 1977].

В вулканогенных толщах в бортах рассматриваемых впадин домини
руют базальтовые потоки, среди которых иногда встречаются туфы и 
туфобрекчип такого же состава [Лучицкий, 1960; Бородин, Гладких, 
1967а; и др.]. На диаграмме (Na20  +  К 20) — S i02 (см. рис. 2) 75% фи
гуративных точек эффузивных пород (по 120 оригинальным химическим 
анализам) расположено в поле базальтоидов *, среди которых исклю
чительная роль принадлежит субщелочным разностям. Щелочные ба
зальты встречаются редко и сосредоточены главным образом в северных 
впадинах, ближе к Сибирской платформе, что согласуется с латеральной 
зональностью в распределении продуктов среднепалеозойского магма
тизма Алтае-Саянской складчатой области [Поляков и др., 1972]. Суб
щелочные базальтоиды образуют единую серию с трахиандезитами, фо
нолитами, трахитами и трахириодацитами (базальт-трахитовая серия),

* С учетом мощности потоков на долю базальтоидов приходится не менее 85— 
90 об. % вулканических пород МСВ.
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Рис. 1. Схема геологического строения Минусинской системы впадин [по Лучицкому,
1960].

1 , 2  — м езозойско-кайнозойский (1) и средне- и верхнепалеозойский (2) осадочные чехлы; з  — де
вонская вулканическая формация; 4 — нижнепалеозойский складчатый фундамент впадин; 5 —  
ниж непалеозойские складчатые структуры  антиклинориев К узнецкого Алатау, Восточного и З а 
падного Саяна; 6 — докембрийские ядра антиклинориев; 7 —  границы М инусинского м еж горного  

прогиба; 8 — опорные разрезы , изученные автором.
I — Н азаровская , I I  — Ч уды мо-Енисейская, I II  —  Сыдо-Ербинская, IV  — М инусинская, V  —  
У леньская, V I — Е рбинская , V II — Казы рская, V III  — К изирская впадины; I X , X  —  Саралин- 

ская (IX ) и Балы ксинская (X ) прогнутые зоны.

а к щелочным породам относятся меланократовые оливпновые нефелини- 
ты, нефелпниты, отчасти базаниты, тефриты и берешиты (щелочно-базаль- 
тоидная серия) [Бородин, Гладких, 1967а; Гладких, 1971]; эти исследо
ватели показали, что в случае совместного присутствия в разрезах пород 
базальт-трахитовой и щелочно-базальтоидной серий они перемежаются 
между собой, не образуя гомодромных рядов. В вулканогенных толщах, 
сложенных только породами базальт-трахитовой серии, также чередуются 
основные потоки с разными парагенезисами минералов-вкрапленников. 
При этом широко варьируют, как и в Прибайкалье [Белов, 1963; Кисилев 
и др., 1979], щелочность и кремнекислотность субщелочных базальтов. 
Среди них, как отмечалось и ранее [Лучицкий, 1960; Бородин, Гладких, 
1967а; и др.], неоднократно появляются трахиты, реже трахиандезиты 
и трахириодациты (р. Туим у ст. Шира и руч. Амбарный Лог в Чулымо- 
Енисейской впадине, р. Кинзель в Сыдо-Ербинской впадине и в других 
местах).

Вместе с тем такой характер изменения состава вулканитов в раз
резах не исключает тенденции к закономерному в целом возрастанию 
(от низов разрезов к их верхам) щелочности базальтоидов, как в Саралин- 
ском грабене по р. Прав. Сарала (по нашим наблюдениям) или по р. Урюп 
[Гладких, 1971]. Потоки мощностью от первых метров до 20 м обычно 
полого погружаются с бортов во внутренние части минусинских впадин. 
Средняя мощность вулканогенных толщ, по И. В. Лучицкому [1960],
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~ 1  км, а общий объем извергнутых лав может быть оценен по ориен
тировочным подсчетам от 10 до 50 тыс. км 3.

Минеральный состав субщелочных базальтоидов МСВ варьирует в 
широких пределах, начиная от оливиновых (до 5—10%) и кончая лаб
радоровыми или андезиновыми разностями (до 15—40 об.% вкраплен
ников). В обычно мнкрозернистой основной массе — долеритовой, ин- 
терсертальной, диабазовой, пойкилоофитовой — вначале преобладают 
темноцветные минералы (клинопироксен, оливин, титаномагнетит), а 
затем постепенно возрастает роль салических минералов — плагиоклаза 
и щелочных полевых шпатов. Увеличение щелочности рассматриваемых 
базальтоидов приводит (в зависимости от соотношения Na и К) либо к 
раскислению плагиоклаза и появлению нефелина, либо к возрастанию 
роли щелочных нолевых шпатов и кристаллизации биотита. Такие раз
ности переходных базальтов получили даже специальные названия — 
линозаиты и нефелиновые шошониты [Бородин, Гладких, 1967а]. При 
дальнейшем увеличении щелочности базальтов наблюдается переход к 
тефритам и появляются нефелиниты и берешиты.

В базальтоидах различной щелочности в зависимости от петрохими- 
ческих параметров изменяется состав минералов-вкрапленников: увели
чивается содержание фаялитовой составляющей в оливине, авгит сме
няется титан- и эгирин-авгитом, битовнит-андезитом [Лучицкий, 1960; 
Бородин, Гладких, 1967а; и др.].

В трахиандезитах структура базиса трахитовая, что наряду с неболь
шим содержанием во вкрапленниках разложенной роговой обманки, кис
лого андезина-олигоклаза определяет эти породы как переходные к тра
хитам. В самих трахитах фенокристы представлены клинопироксеном, 
разложенными роговой обманкой и биотитом, а также альбитом и кали- 
шпатом; в базисе присутствуют щелочные полевые шпаты, микролиты 
биотита и рудная пыль. Трахитовые расплавы извергались в виде лаво
вых, пирокластических потоков и пепла. Игнимбриты обнаружены нами 
в районе ст. Шира, пос. Баград и в других местах. В трахириодацитах, 
кроме клинопироксена, содержатся те же минералы, что и в трахитах, 
а структура становится фельзитовой благодаря увеличению количества 
кварца.

ПЕТРОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОРОД

Для демонстрации основных закономерностей изменения химиче
ского состава вулканитов МСВ в табл. 1 приведены результаты анализа 
17 (из 120) типичных пород.

На диаграмме (Na20  +  К 20) — S i0 2 (рис. 2) породы базальт-тра- 
хитовой серии располагаются в поле составов субщелочных пород [Клас
сификация..., 1981]. Субщелочные базальтоиды этой серии образуют на 
диаграмме рой сближенных точек, что согласуется с постепенной и не
прерывной эволюцией их минерального состава. Только единичные фи
гуративные точки базальтоидов опускаются ниже верхней границы рас
пространения известково-щелочных пород, например базальты, изучен
ные в Минусинской впадине южнее пос. Таштып по руч. Сигеш. При увели
чении кремнеземистости субщелочных пород намечается подразделение их 
на две подсерии, тренды которых совпадают с линиями 14 и 15 на рис. 2. 
В первую из них (основную) входят пикритовые порфириты (ультраос- 
новные лавы, по Л. С. Бородину и В. С. Гладких [1967а]) — трахибазаль
ты (меланократовые — 43—48% S i0 2 и мезо- и лейкократовые — 48— 
53% S i02) — трахиандезиты — кварцевые трахиты — трахириодациты.
Ко второй относятся переходные к щелочным базальтоиды — фонолиты — 
щелочные трахиты. Вместе с тем такое подразделение не исключает появ
ления разновидностей пород, по составу промежуточных между подсе- 
риями.
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Т а б л и ц а  1

Химический состав эффузивных пород Минусинской системы впадин и Байкальского рифта, мае. %

Б азальт-трахптовая серия Ш елочно-базальтоидная серия

Компонент
Калиево-натровая группа Н атровая

группа
Калиево-натровая группа

N a . ,0 /K ,0 « i ,5 N a ,0 / K „ 0 = l ,5 - N a .,0 /K .,0 > 4
N p ,0 /K ,0 = 1 , 5 - 4

2 3 4 1 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 10 17 18 19 20 21

Si О., 44,19 49,11 56,33 63,47 69,46 45,36 47,74 48,13 49,00 50,52 59.15 64,02 69,43 43,41 46,61 40,27 46,09 48,47 46,30 48,05 49,46
ТЮ.2 1,85 1,17 0,91 0,43 0,34 1,58 0,91 1,40 9 99 1,41 0,51 0,81 0,55 2,03 1,72 1,57 2,03 2,33 2,46 2,38 1,99
А 17.15 18,18 17,93 17,15 16,08 16,15 16,38 16,39 15,31 16,81 18,48 17,34 15,82 16,66 16,54 16,72 16,38 15,82 14,44 14,88 14,63
Fe203 6,29 3,51 3,63 3,81 1,95 5,84 3,51 2,93 13,13 6,30 4,47 3,93 2,99 9,03 3,71 6,15 5,80 3,34 3,13 3,28 3,03
ГеО 4,58 5,57 2,15 0,45 0,45 4,31 6,29 6,74 Не 3,41 0,36 0,72 0,45 3,95 6,38 6,16 5,66 7,81 7,99 7,81 7,48

МпО 0,21 0.17 0,11 0,10 0,06 0,36 0,16 0,17 0,28 0,31 0,20 0,07 0,08 0,22 0,17 0,19 0,23 0,14 0,17 0,16 0,14
MgO 7,10 5,01 2,61 1,08 0,07 7,56 9,67 7,32 3.27 4,50 0,80 0,52 0,05 7,47 7,69 5,19 4,58 7,10 8,70 8,30 8,30

СаО 10,24 8,64 3,86 1,04 0.16 10,38 8,59 9,06 6,73 8,13 4,80 1,42 0,06 10,55 9,24 10,49 8,72 7,91 9,13 8,45 7,60
Na20 2,34 3,12 4,71 5,74 5,83 2,46 2,97 4,05 4,50 3,48 5,84 6,70 6,16 2,42 3,73 3,88 4,91 3,78 3,13 3,05 2,69
К20 1,37 2,25 3,31 4,63 4,80 1,03 1,16 1,08 2,29 1,64 2,47 3,27 3,47 0,42 0,83 1,57 1,60 1,77 2,01 1,70 1,21

Ро05 0,43 0,46 0,35 0,14 0,10 0,52 0,27 0,59 0,74 0,59 0,44 0,27 0,06 0,35 0,56 0,69 0,97 0,56 0,71 0,60 0,37

П. н. п. 3,89 2,37 3,84 2,36 0,51 4,27 1,91 1,74 3,09 2,78 2,45 1,22 0,71 3,44 2,51 6,75 2,42 0,82 1,27 0,85 2,46

С у м м а 99,70 99,57 99,74 100,40 99,81 99,82 99,56 99,60 — 99,88 99,97 100,29 99,83 99,95 99,69 99,63 99,39 99,85 99,44 99,51 99,36

N a ,0 + K 20 3,71 5,38 8,02 10,37 10,63 3,49 4,13 5.13 6,79 5,12 8,31 9,97 9,63 2,84 4,56 5,45 6,51 5,55 5,14 4,75 3,90

Na20/K 20 1,7 1,38 1,42 1,24 1,21 2,39 2,56 3,75 1,97 2,12 2,36 2,05 1,78 5,76 4,49 2,47 3,07 2,14 1,56 1,79 2,22

Al' 0,31 0,42 0,63 0,84 0,92 0,32 0,37 0,48 0 65 0,45. 0,66 0,84 0,88 0,27 0,43 0,48 0,60 0.51 0,51 0,46 0,40
/  ,
TiOj/MgO

0,45 0,49 0,54 0,67 0,95 0,42 0,35 0,42 0,67 0,53 0,75 0,82 0,97 0,48 0,42 0,56 0,57 0,46 0,41 0,42 0,41
0,26 0,23 0,35 , 0,41 5 0,21 0,09 0,19 0,68 0,31 0,64 1,6 11 0,27 0,22 0,30 0,44 0,33 0,28 0,29 0,24

П р и м е ч а н и е .  1 —  трахим еланобазальт, 2 — трахибазальт, 3 — трах и андезит, 
11 — трахиандезит, 12 — трахит, 13 — трахириодацит, 14 , 15 — трах имел анобазальты, 16, 
рифта (среднее, соответственно по 10, 3 , 2 и 3 анализам). А Г =  N a  -j- К /А 1, /  =  Fe/F e М
6, 8, 15 — левый борт р. Т уим , У пос. Ш ира, 2, 4, 7 — Солгонский к р я ж ,’м еж ду поселками Ключи и П етропавловка, 16 ,^17 л ев ы й ^ о д о р а зд ел , р . ^Верх 
оз. Е ловое, 10, 12 — Копье 
впадина: 5 — гора Ч алиан ,
р. Б ол . Е нисей, район оз. К « к«  --------- ----------- - --------------------- ------- - - -  - •• „ . . . .
туй (19), левый борт р. И ркут, напротив устья р. М ал. Быстрой (20), правый борт р. И ркут, руч. Домаш ний (21).

Анализы выполнены в Г Е О Х И  СО А Н  СССР: рентгеноспектральны е (1— 17)— 1 .  Н . Гуничевой, химические (18— 21)—■ Л , П . Ф роловой,

4 _  трахит, 5 — трахириодацит, 6 — трахим еланобазальт, 7 — 10 — трахибазальты , 
17  — щелочные базальты М СВ, 18— 21 — субщелочны е базальты Байкальского  
ат. %. М естонахождение анализированны х образцов. Чулы мо-Енисейская впадина:

-------------- 4 п лп -  ~------ « Печище, напротив,
Сыдо-Ербинская  

верховье 
Тибильти-У ло-
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Puc. 2. Диаграмма (Na20 +  K20 ) — S i02 для вулканических пород МСВ и БР.
1 — меланократовые трахибазальты , 2 — трахибазальты; 3 — трахнандезиты ; 4 — трахиты; 5 —  

трахириодациты; 6 —-щ елочные базальты (для 1— в залитые значки — натровая, залитые наполо
вину и незалиты е—  калиево-натровая группы пород, соответственно с N a 20 /K 20  >  4; 1 ,5 — 4; <  1 ,5 , 
см. табл. 1); 7 , 8  —  девоцские эффузивные породы [по Б ороди н у, Гладких^ 1987а (7) и по Д уш и н у, 
Г рязнову, 1983 («)]; 9, ТО — субщелочные базальты (см. табл. 1) (9) и поле составов вулканитов  
(10) Б Р  1по К исилеву н д р . ,  1979]; 11 — поле составов субщ елочны х базальтов минусинских впадин  
по данным автора; 12— 15 — пограничные линии м еж ду магматическими породам и разного состава  
[К лассиф икация..., 1981.1 (12 — границы разделения пород на группы по кремнезем у, 13 — грани
ца области распространения субщелочны х пород, 14, 15 — нижние границы распространения щ елоч
ных пород с фельдшпатоидами (.14) и бесфельдпшатоидных п ород с  щелочными пнроксенами и ам

фиболами (15)).

Щелочно-базальтоидная серия включает породы от меланократовых 
оливицовых нефелинитов до берешитов, жильные аналоги которых
A. Н. Заварицкий [1961] относил к нефелиново-монцонитовым породам. 
При нанесении на рассматриваемую диаграмму (см. рис. 2) данных 
И. В. Лучицкого [1960], JI. С. Бородина и В. С. Гладких [1967а],
B. Н. Довгаля и В. А. Широких [1980], В. А. Душина и О. Н. Грязнова 
[1983] фигуративные точки распределяются (за редким исключением) 
в полях субщелочных и щелочных пород и согласуются с указанными 
выше трендами. Среди вулканитов Байкальского рифта, по А. И. Киси
леву и соавторам [1979], преобладают субщелочные базальтоиды. Ряд 
пород от сильнощелочных базальтов до трахитов Удоканского хребта 
располагается вдоль тренда относительно щелочной подсерии базальт- 
трахитовой серии МСВ (см. рис. 2, 14). Для щелочных пород БР намеча
ется отдельный тренд эволюции их состава. Таким образом, поля со
ставов пород сравниваемых вулканических формаций в целом совпадают, 
но в породах минусинских впадин шире интервал содержания кремне
зема (см. рис. 2).

Содержание К 20  и Na20  в выбранных породах МСВ (см. табл. 1) 
изменяется соответственно в пределах 0,4—4,8 и 2,4—6,7%. Между 
этими окислами устанавливается слабая тенденция к прямой зависимости 
(рис. 3, а). По величине параметра Na20 /K 20  рассматриваемые породы 
относятся к калиево-натровым и натровым [Классификация..., 1981]. 
Среди них доминируют калиево-натровые — с отношением Na20 /K 20  от
1,5 до 4, а относительно калиевые (1—1,5) и натровые ( >  4) вулканиты 
играют второстепенную роль. В северных впадинах, судя по данным 
JI. С. Бородина и В. С. Гладких [1967а] и В. А. Душина, О. Н. Грязнова 
[1983], увеличивается количество субщелочных пород, обогащенных ка
лием (см. рис. 3). Среди меланократовых базальтоидов, особенно бедных 
кремнеземом, встречаются разновидности с содержанием К 20  < 0 ,8 %  — 
толеитовые [по Лутцу, 1980]. Вместе с тем их фигуративные точки яв- 
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Рис. 3. Соотношение K20  и Na20  (а) и AFM-диаграмма (б) для вулканических пород
МСВ I I  БР.

У ел. обозн. см. на рис. 2 (щелочные породы выделены крупными значками). П оля серий вулкани
ческих пород даны по [M iddlem ost, 1975]: I  — вы сококалиевая, II  — калиевая, I II  — фонолитовая, 
IV — натровая; 1, 2 — тренды дифференциации щелочной (1) и толеитовой (2) серий [см. Кисилев

и д р ., 1979, рис. 8 .2 ].

ляются неотъемлемой частью всего спектра составов субщелочных базаль
тоидов (см. рис. 2). Большая часть щелочных вулканитов по величинам, 
отношения окислов натрия и калия относится к группе калиево-натровых 
пород. На диаграмме К 20  — Naa0  поля составов эффузивных пород МСВ 
и БР в целом совпадают. Здесь отметим только большую роль базальтов 
натровой серии (группы) [по Middlemost, 1975] и сильную дисперсию 
отношения Na20 /K 20  в салических породах МСВ (см. рис. 3, а).

На диаграмме AFM фигуративные точки рассматриваемых (см. табл. 1) 
и выбранных для сравнения [Бородин, Гладких, 1967а; Душин, Гряз- 
нов, 1983] субщелочных и щелочных пород располагаются вдоль тренда 
дифференциации щелочной серии (рис. 3, б). Ближе всего к углу М нахо
дится пикритовый порфирит, выше — меланократовые трахибазальты, 
они сменяются трахибазальтами, в которых вместе со щелочностью воз
растает железистость, после перегиба кривой (вдоль ее нисходящей вет
ви) размещаются трахиандезиты, фонолиты и трахиты и, наконец, тра- 
хириодациты. В свою очередь, щелочные породы расположены вдоль трен
да в такой последовательности: олнвиновые тефриты и меланократовые 
нефелиниты — тефриты и нефелиниты (на перегибе кривой) — берешиты. 
Основная часть фигуративных точек вулканических пород Минусинской 
системы впадин находится на диаграмме AFM в поле составов пород БР 
[по Кисилеву и др., 1979], в отличие от которого точки крайне мафических 
и салических пород МСВ как бы продолжают рассматриваемый тренд 
в обе стороны (см. рис. 3, б).

Величины коэффициентов агпаитности (АГ) и железистости (/) в 
исследованных породах изменяются соответственно от 0,31 и 0,35 в базаль
тоидах до 0,92 и 0,97 в трахириодацитах (см. табл. 1) и связаны между 
собой зависимостью, близкой к прямо пропорциональной (АГ// ~  1),

N azO + K20 9 0  70 50  JO 10 MgO
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Самые низкие значения этих параметров — в пикритовом порфирите: 
0,23 и 0,21. В других породах, изученных Л. С. Бородиным и В. С. Глад
ких [1967а], значения отношения А17/ варьируют примерно от 0,5 до
2. Прямая зависимость между рассматриваемыми коэффициентами уста
новлена и для субщелочных вулканитов Байкальского рифта, в том числе 
в Удоканском хребте, где величины параметров АГ и / изменяются со
ответственно от 0,63 и 0,44 в кайнозойском сильнощелочном базальте 
до 0,89 и 0,79 в трахите. В этих и других породах, исследованных
A. И. Кисилевым и соавторами [1979, табл. 4. 1, 4. 2] отношение А17/ 
обычно несколько больше единицы (до 1,5), что следует и из приводимых 
нами данных (см. табл. 1 ).

От основных к кислым породам МСВ убывают содержания Ti и Mg, 
а отношение T i02/Mg0 возрастает от 0,09 в трахибазальтах до 11 в тра- 
хириодацитах (см. табл. 1). В вулканических породах восточного обрам
ления Чулымо-Енисейской впадины это отношение изменяется в тех же 
пределах: от 0,33 в базальтовом порфирите до 1,30 в трахириолитовом 
порфире [Душин, Грязнов, 1983]. В калиево-натровых трахибазальтах 
(см. табл. 1, ан. 6—10) между содержаниями Ti и Mg намечается обрат
ная зависимость. В связи с широкими вариациями Mg в базальтоидах 
МСВ среди них выделены высоко- и низкомагнезиальные (соответственно 
больше и меньше 7% MgO). Первые из них, как правило, самые ос
новные по составу и составляют ~15%  от общего объема основных лав. 
Субщелочные базальты Байкальского рифта, как это следует из данных
B. С. Гладких и И. К. Пятенко [1975], А. И. Кисилева и соавторов [1979], 
а также из табл. 1, в целом обогащены Ti и Mg по сравнению с их анало
гами в минусинских впадинах. В Удоканском хребте от четвертичных 
сильнощелочных базальтов и трахитов убывают содержания ТЮ2 (3,09— 
0,93%) и MgO (8,62—0,84%), а их отношение, наоборот, возрастает от 
0,36 до 1,1.

Таким образом, эффузивные породы МСВ и БР по петрохимиче- 
скнм параметрам относятся к формации щелочных оливиновых базаль
тов. Среди минусинских вулканических пород выделяются две серии: 
базальт-трахитовая и щелочно-базальтоидная. Породы базальт-трахи
товой серии относятся по общей щелочности к двум подсериям. Эффузивы 
обеих серий по соотношению Na20  и К 20  принадлежат к натровым и ка
лиево-натровым. Среди калиево-натровой группы пород, в свою очередь, 
выделяются две подгруппы: с обычными значениями Na20 /K 20  (4—1,5) 
и относительно калиевые (<1,5).

ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ МИНЕРАЛОВ 
ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОРОД МСВ И БР

Химический состав минералов одного из трахибазальтов Солгонско
го кряжа, разделяющего Назаровскую и Чулымо-Енисейскую впадины, 
приведен в табл. 2. Рассчитанные кристаллохимические формулы сили
катных минералов согласуются с их стехиометрией.

В трахибазальте присутствуют две генерации минералов-вкраплен
ников. Установлен следующий порядок их кристаллизации: оливин — 
клинопироксен — плагиоклаз. Среди этих минералов преобладают оливин 
и плагиоклаз, содержащиеся почти в равном количестве (по 7—9 об. %). 
В микрозернистой основной массе сохраняется та же последовательность 
образования микролитов перечисленных минералов, но вслед за плагио
клазом кристаллизуются титаномагнетит и щелочные полевые шпаты. 
Кроме титаномагнетита из рудных минералов присутствуют в подчинен
ном количестве ильменит и халькопирит.

Оливин. Вкрапленники оливина по составу соответствуют хризолиту. 
В основном объеме фенокристаллов на снимках в обратно рассеянных 
электронах и на концентрационной кривой MgK„ фиксируется слабая
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Химический состав минералов трахибазальта Солгонсйого кряжа, мае. %
Т а б л и ц а  2

Компонент

Оливин К линопироксен Т итаном агне-
тпт

П лагиоклаз Щ елочные поле
вые шпаты Оливины Б айкаль

ской рифтовой зоны
центр край центр край центр край ц ентр центр край центр центр

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

RiO.i 30,5 38,2 36,6 36,0 49,2 50,8 50,9 50,2 0,55 0,56 48,7 53,9 50,5 65,2 65,5 39,86 39,50 48,71
т ю 2 _ — __ — 0,55 0,72 1,05 1,35 19,0 20.0 — — — — — 0,34 0,08 2,11

_ .—. — — 7,19 2,99 2,75 2,68 1,95 0,97 31,4 27,1 30,5 20,8 18,9 0,22 1,15 5,07

Сг20 3 — — — — 0,17 0,35 <0 ,04 <0,04 — — — — — — — 0,04 — Но опр.

FeO 17,6 23,3 32,3 34,4 7,06 7,05 8,33 9.50 72,3 70.3 0,51 0,97 0,83 0,56 0,58 15,61 17,73 9,89

МпО 0,26 0,45 0,70 0,77 0,19 0,18 0,20 0,29 0,75 2,61 — — — — — 0,21 0,21 0,13

MtrO 42,6 37,5 29,6 28,9 14,7 15,1 14,5 13,8 1,97 0,05 0,05 0,09 0,04 ' — — 42,83 40,82 12,92

СаО 0,23 0,34 0,39 0,37 20,3 21,8 20,9 20,7 _ — 15,3 11,2 13,9 2,09 0,87 0,38 0,28 19,43

N;i20 _ — — — 0,55 0,38 0,47 0,58 — — 2,57 5,07 3,44 7,06 6,21 — 0,17 0,76

К20 — — — — — — — — — — 0,09 0,47 0,23 4,42 0,93 — 0,15 0,25

С у м м а 100,19 99,79 99,59 100,44 99,91 99,37 99,10 99,10 96,52 94,49 98,62 98,80 99,44 100,73 98,99 99,49 100,09 99,27

Fu 81,5 74,1 62,0 60,0 82,9 80,3

Fs 11,9 14,4 13,7 15,7 17,1

En 44,2 43,5 42,4 40,6 39,8

Wo 43,9 45,1 43,9 43,7 43,1

ЛЬ 23,2 43,8 30,5 65,3 55,2

An 76,3 53,5 68,2 9,9 4,3

Or 0,5 2,7 1,3 28,4 40,5
П р и м е ч а н и е .  1 , 2  — вкрапленник хризолита; 3, 4 — микролит гиалосидерита; 5, 6 — вкрапленники авгита с реакционной каймой (5) и б ез  нее (6); 7, 8 — м икро- 

лит авгита; 9, 10 — крупное (9) и мелкое (10) зерн а  титаномагнетита в основной массе породы; И ,  12 — слабо зональный вкрапленник битовнита (Ш >
, . i-v\ . , ________________  Л I * С „ . ,т > п л п < .л п .т  «T iA n rro ifT iQ iJ Q  /\ /Л И  ТГ'Л'ГГЛПНП Г П  К Я Л Ш Н П  “  "  ’ ' ‘чл "  ,т ' тт‘ '
лит авгита- 9 10 — крупное (9) и мелкое (10) зерн а  титаномагнетита в основной массе породы; и ,  — слаоо зональный в в р аи л гаш »
Г12 ) 13 —  микролит лабрадора' 14 15 —- микролиты анортоклаза (14) и натрового калиш пата (15) (данные автора); 16 -  вкрапленник хризолита из трахибазальта Удо-
канского хребта ^Fe2o f =  1 ,77% , FeO =  14 ,02 , N iO  =  0,16% ) [Владимиров и д р ., 1976]; 17 -  вкрапленник хризолита из долеритового щ елочного оливинового базальта  
(F e -0 3=  4 ,39% , FeO =  13 ,78 , Р » 0 5 — 0,13% ); 18 —  клинопироксен из основной массы эссекситоподобного щ елочного оливинового базальта В итим скою  плато (Fe-jOa 
= З Л 6 % , FeO =  7 ,05 , Н 20 + = о , 0 6 ,  Н .О  =  1,07% ) [К исилев и д р ., 1979]. Состав минералов (1— 15) определен на микрозонде «Суперпроб-733» (аналитик Л . Ф. П арадина); со
держ ания породообразую щ их окислов и редких элементов в трахибазальте приведены в табл . 1 и 3 (ан . 7).



Рис. 4. Соотношение Са, Mg п Fe в 
клиноппроксенах трахибазальта Сол

гонского кряжа.
1 — крупный фенокристалл с  реакционной  
каймой; 2 — вкрапленник второй генерации; 
3 , 4 — центральная (3) и краевая (4) части  

микролита.
I — вкрапленники из основных п ор од  конти
нентальных оливин-базальтовой и щ елочно- 
базальтоидной формации; II  — микролиты из 
основной массы щелочных базальтов по дан
ным работы [П ородообразую щ ие пироксе- 

н ы ..., 1971].

СаМ о 'аМд

прямая зональность и только в краевой части происходит заметное увели
чение фаялитовой составляющей, что подтверждают результаты количе
ственного анализа (см. табл. 2). Зональный характер вкрапленников оли
вина типичен для щелочных оливиновых базальтов. По химическому со
ставу фенокристаллы оливина субщелочных базальтов МСВ (Fo =  79,6 — 
81,5%). и БР (Fo =  80,3 — 82,9%) [Владимиров и др., 1976; Кисилев и 
др., 1979] близки между собой (см. табл. 2). В микролитах гиалосидерита 
из основной массы трахибазальта также обнаружена слабая прямая зо
нальность (62 —*■ 60% Fo). Вместе с ростом железистости оливинов от 
вкрапленников к микролитам и от центральных к их краевым частям воз
растает содержание Mg (см. табл. 2). Микролиты гиалосидерита присут
ствуют также в трахибазальтах Байкальского рифта [Белов, 1963; Киси
лев, 1979].

Клинопироксен. Вкрапленники и микролиты клинопироксена по хи
мическому составу соответствуют субкальциевым авгитам [Породообра
зующие пироксены, 1971]. Крупные вкрапленннки авгита (см. табл. 2, 
ан. 5) оплавлены и обрастают каймой, сложенной тем же минералом, по 
составу соответствующим микролитам клинопироксена в базисе породы. 
По сравнению с ними во вкрапленниках второй генерации (см. табл. 2, 
ан. 6) незначительно увеличивается содержание ферросалитовой (11,9 
против 14,4%), волластонитовой (43,9—45,1%) и убывает количество эн- 
статитовой (44,2—43,5%) составляющих. Кроме того, в них уменьшается 
примерно в 2 раза содержание А1 и возрастают концентрации Ti и Сг (см. 
табл. 2). На снимках в обратно рассеянных электронах в микролитах 
авгита фиксируется слабая прямая зональность. По сравнению с вкрап
ленниками второй генерации в них содержание Сг падает, зато сохраняет
ся тот же уровень А1 и неизменной остается тенденция к росту концентра
ций Ti, которая сохраняется при переходе от центральных к краевым 
частям микролитов. В клинопироксене из основной массы эссекситопо- 
добного щелочного олпвинового базальта Витимского плато [Кисилев и др.,
1979] относительно микролитов авгита рассматриваемого трахибазальта 
незначительно возрастает содержание ферросалитовой составляющей 
(15,7 и 17,1%). По химическому составу-этот клинопироксен отличается 
высокими концентрациями Ti и А1 (см. табл. 2, ан. 8 и 18). На диаграмме 
Са — Mg — Fe (рис. 4) фигуративные точки составов вкрапленников и 
микролитов авгита из трахибазальта Солгонского кряжа располагаются 
соответственно на границе и в центральной части эллипса составов вкрап
ленников клинопироксенов из лав континентальных олпвнн-базальтовой 
и щелочно-базальтондной формаций.

Титаномагнетит. Структура распада в микролитах титаномагнети- 
та не наблюдается на микрозонде при больших увеличениях (до 
X 10ООО). В этом минерале от самых крупных (0,2 мм) к мелким (0,02 мм) 
зернам незначительно изменяется содержание главных окислов: количе
ство FeO* убывает от 72,3 до 70,3%, а ТЮ2 возрастает от 19,0 до 20,0%. 
В то же время второстепенные окислы чутко реагируют на изменившиеся 
условия кристаллизации: содержание МиО увеличивается в 3,5 раза, а 
А12о 3 уменьшается в два и MgO — в десятки раз (см. табл. 2). Следует
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подчеркнуть, что титаномагнетит является типичным окислом в базаль
тоидах как МСВ, так и БР [Белов, 1963; Кисилев и др., 1979].

Плагиоклаз. Во вкрапленниках битовнита из трахибазальта, судя по 
снимкам в обратно рассеянных электронах и характеристических лучах 
СаКа, сочетаются ритмичная и слабая прямая зональность. При кри
сталлизации потока они обрастают лабрадоровой каймой, содержащей 
микролиты авгита. Количество ортоклазового минала в одном из вкрап
ленников первой генерации (см. табл. 2) возрастает от его центральной 
части (0,5 мол.%) к кайме (2,7 мол.%). В этом же направлении увеличи
вается концентрация железа. Аналогичная зональность прослеживается 
и в микролитах лабрадора. На присутствие фенокристаллов битовнита и 
микролитов лабрадора в субщелочных базальтах МСВ и БР, согласно 
оптическим наблюдениям, указывалось в работах И. В. Лучицкого [1960] 
и И. В. Белова [1963].

Щелочные полевые шпаты заполняют интерстиции между микролита
ми других минералов, образуя ксеноморфные зерна, реже кристаллы таб
литчатой формы. Встречаются они также в виде каемок на микролитах 
лабрадора. Исследованные микролиты щелочных полевых шпатов объеди
няются в две близкие по составу группы. Одни из них соответствуют анор- 
токлазу (Ог21_2б А Ь 65_67 А п 9_13), другие — натровому калишпату (Ог35_45 
АЬ52_58 А п 3,5_8). Различие в составе щелочных полевых шпатов обнаружи
вается в характеристических лучах ККа и СаКа; в табл. 2 для примера 
приведены два анализа щелочных полевых шпатов, эти минералы отно
сятся к типоморфным для базиса трахибазальтов МСВ и БР.

Общей закономерностью для рассматриваемых темноцветных и сали
ческих минералов является возрастание содержаний Fe, Мп, Ti от вкрап
ленников к микролитам и от центра к краю кристаллов, что обусловлено 
изменением химического состава и физико-химических условий в процес
се кристаллизации трахибазальтового расплава.

ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ РЕДКИХ ЭЛЕМЕНТОВ 
В ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОРОДАХ МСВ И БР

Факторы кристаллохимического рассеяния и эманационной диффе
ренциации [Таусон, 1977] определяют закономерности распределения 
редких элементов в щелочных оливиновых базальтах МСВ и БР. Рассмот
рим эти закономерности в породах обеих формаций, начиная с некогерент
ных для базальтоидов элементов (Rb, Li, Ва, Sr, La, Се, Nd, F, В) и кон
чая когерентными — элементами группы железа, Zn и Zr. Результаты 
анализа 22 редких элементов соответственно в 17 (из 120) и 18 вулкани
ческих породах МСВ и БР приведены в табл. 3.

Редкие щелочные элементы. В рассматриваемых породах МСВ обна
ружено от 8 до 116 г/т Rb. Самые низкие содержания этого элемента уста
новлены в низкокалиевых базальтах (8—10 г/т). В трахибазальтах калие
во-натровой группы количество Rb увеличивается с ростом в них К при 
близкой (17 и 48 г/т, см. табл. 1, 3, ан. 7 и 9) и возрастающей (11 и 22 г/т, 
ан. 6 и 10) кремнекислотности. Дальнейшее увеличение концентраций Rb 
и К происходит при переходе к трахиту (70 г/т; 2,78%), а затем они убы
вают к трахириодациту (38 г/т; 2,68%). Аналогичная зависимость сохра
няется в однотипных относительно калиевых породах базальт-трахитовой 
серии, в которых в целом выше уровень содержания Rb (см. табл. 3, ан. 
1—5). В щелочных базальтах намечается обогащение Rb и К по сравнению 
с трахибазальтами соответствующей группы: 25 и 19г^т Rb, 1,32 и 1,36%К 
(см. табл. 3, ан. 16 и 17) против 11 и 17 г/т Rb и 0,47 и 0,94 % К 
(ан. 6 и 7). Значение K/Rb отношения уменьшается при переходе от ос
новных к кислым породам базальт-трахитовой серии от 900 до 300 (по 
120 анализам). Фигуративные точки вулканитов этой серии, нанесенные 
на диаграмму К — Rb (рис. 5) по данным В. С. Гладких и соавторов [1974],
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Т а б л и ц а  3
Содержание редких элементов в эффузивных породах Минусинской системы впадин п Байкальского рифта, г/т

Базальт-трахптовал серия Щ елэчно-базальтоидная серия
ЯCD
Я Калиево-натровая группа Натровая

группа Калиево-натровая группа
о
а Na20 /K 20 < l,5 Na20 /K 20 = l 5—4 N a.0 /K 20 > 4 Na20 /K 20 = l,5 —
о

1 2 3 4 1 5 6 7 8 9 10 И 12 13 14 15 16 17 is 19 1 20 21

Li 17 21 32 3 Ие
обн.

12 — 20 20 10 Н е обн. 3 Не обн. 13 16 102 25 8 8 8 8

К , % 1,05 1,92 2,70 3,94 3,33 0,47 0,94 1,0 1,91 1,42 1,90 2,78 2,68 0,39 0,58 1,32 1,36 1,47 1,67 1,41 1,00
R b 24 36 95 116 86 11 17 17 48 22 35 70 38 8 10 25 19 21 31 19 13
15» 690 620 1000 1000 550 360 590 510 1100 660 980 1100 220 230 290 910 1100 491 610 515 240
Sc 1100 930 630 180 72 1000 1200 690 430 750 950 350 130 670 680 3800 1200 885 1550 1150 670
La 15 — 41 90 — 34 20 44 56 51 66 70 —■ 17 36 47 63 26 46 28 16
Се — —. 110 105 — 100 42 90 90 80 91 100 — 37 80 90 120 — 70 — —
Nd 20 — 35 43 — 27 19 37 62 45 — 44 — 33 38 39 38 39 57 33 —
Y 34 .— 27 32 — 32 26 35 91 40 31 50 — 45 35 39 48 24 26 22 18
Yb 3,0 — 3,4 3,3 — 3,8 — 3,5 9,2 4,6 4,0 5,4 — 5,1 3,8 4,3 4,9 2,0 2,9 2,5 2,4
Pb 6,0 13 14 27 16 4,6 5,0 9 27 12 9,6 28 19 5,5 6,0 4,4 7,5 — — — —
Sn 2,7 — 2,4 2,8 3,4 2,2 2,3 2,3 5,0 2,7 1,5 4,1 5,0 2,6 2,4 1,9 1,9 1,9 1,8 1,9 1,5

Be 0,85 2,0 1,2 3,2 — 1,15 0,65 1,7 2,3 1,9 2,2 3,1 — 0,5 1,9 1,9 1,9 1,9 1,8 1,6 1,3

F 480 1150 550 1150 — 780 250 850 200 700 450 800 — 180 400 420 1750 290 245 270 160

В 21 21 36 17 — 5 9 19 29 7 16 12 — 12 9 142 27 8 7 4,5 5

Y 220 250 110 48 3,6 230 110 200 150 170 50 28 12 210 140 130 160 177 190 165 163

Cr 140 73 < 5 9,5 8,2 620 93 460 __ 48 6,8 9,1 5,6 79 400 — 70 161 163 220 273

Ni 46 54 8 7,4 7Д 150 120 110 — 65 3,9 8,2 4,6 79 180 27 37 121 123 120 103

Co 38 35 11 5,3 2.4 40 44 37 18 26 8 4,2 < 1 41 32 14 18 34 39 35 44

Cu 32 49 25 4,9 11 21 76 49 51 — 3,2 8,9 4,3 40 52 63 35 — 66 60 34

Sc 37 36 15 И 9,3 57 13 37 7,9 35 9,6 13 14 30 40 4 ,6 11 18 13 14 19
Zii 180 51 30 — 33 72 106 91 260 87 42 63 59 200 75 120 91 79 80 78 81
Zr 130 140 230 200 260 140 75 160 210 140 300 240 150 100 150 290 170 227 200 173
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Рис. 5. Зависимость содержаний К и Rb в вулканических породах МСВ и БР.

У ел. обозн . см. на рпс. 2. Породы Байкальского рифта: 1 , 2  — кварцевые (1) и олнвиновые (2) толеи- 
ты; 3 -— щелочные олпвнновые базальты; 4 — базанитоиды; 5 ■— щелочные базанитоиды; 6 —  тра- 
хиандезптобазальты , 7 — олнвиновые нефелинпты (м естонахож дение —  бассейн р . Д ж иды , Витим
ское плато, м еж дуречье Индолы и Уды) [Г ладких, П ятенко, 1975]; 8— 12 —  базальты Восточного  
Саяна (8) и Тункинской впадины (9), хр . Х ам ар-Д абан  (10), бассейна р . Дж иды  (И ) , Витимского  
плато (12); 13, 14 — базальты и трахиты Удоканского хребта [Кисилев и д р ., 1979]. В улканические  
породы  Н азаровской и Ч улы мо-Енисейской впадин [Гладких и д р ., 1974]; 15, 16 — олнвиновые (15) 
и щелочные (16) базальты; 17 — трахиандезитобазальты ; 18 — трахиандезиты ; 19 — трахиты, тра- 
хифонолиты; 20 — базаниты; 21 — нефелиниты. П унктирной линией показан тренд эволюции суб-  

щелочных вулканитов МСВ по данным автора (по 120 анализам).

Рис. 6. Соотношение Ва п Sr в вулканических породах МСВ и БР.
У ел . обозн . см. на рис. 2. П унктирной линией оконтурено поле субщ елочны х базальтопдов МСВ. 
Эффузивные породы: 1— 3 — базальты Тунки (1), Дж иды  (2), Внтпма (3); 4 , 5  — бенмореиты (4) 

и трахиты (5) У докана [Гераснмовский, Ч ерногорова, 1979].

(см. табл. 3, ан. 1—5). От меланократовых трахибазальтов к трахириода- 
цитам величины отношения К/Ва возрастают от 13 до 122 (см. табл. 3).

Распределение Sr в эффузивных породах МСВ согласуется с Са (см. 
табл. 1 и 3) и противоположно Ва: его количество убывает от меланокра
товых базальтов (1100—670 г/т) к трахириодацитам (72, 130 г/т Sr). В то 
же время с ростом кремнеземистости в расплавах накапливается Sr по 
сравнению с Са, поскольку величины Ca/Sr отношения в названном ряду 
пород изменяются от 74 до 3,3 (см. табл. 3). В соответствии с установлен
ными закономерностями распределения Ва и Sr значения отношения 
Ba/Sr увеличиваются от 0,34—0,63 в меланократовых трахибазальтах до
7,6 в трахирподацитах (см. табл. 3). Щелочные базальты обогащены Ва и 
Sr по сравнению с натровыми и калиево-натровыми трахибазальтами, но 
соотношение этих элементов в них существенно не изменяется (Ва/Sr <  1). 
На диаграмме Ва — Sr (рис. 6) фигуративные точки базальтоидов МСВ и 
БР находятся в одной области. Только бенмореиты и трахиты Удоканско
го хребта имеют повышенные содержания Ва и К [Гераснмовский, Чер
ногорова, 1979; Кисилев и др., 1979].

Положительная корреляция Ва2+ и К+, Sr3+ и Са2+ в рассматриваемых 
породах объясняется, очевидно, гетеро- и изовалентным изоморфизмом 
между элементами этих пар. Следствием изоморфизма является обогаще
ние Ва только микролитов натрового санидина и анортоклаза в трахиба- 
зальте Солгонского кряжа (см. табл. 1 (ан. 7) и 2), о чем можно судить по 
накоплению его в основной массе (630 г/т), и концентрирование Sr во вкрап
ленниках плагиоклаза (1989 г/т, К р =  Смпш.рал/Спорода »  1,7).

Редкоземельные элементы. Распределение этих элементов в вулкани
тах МСВ подобно распределению Rb и Ва. В калиево-натровых трахиба
зальтах суммарное содержание легких (La, Се, Nd) и тяжелых (Y, Yb) 
РЗЭ увеличивается вместе со щелочностью при постоянной (110—308 г/т, 
см. табл. 3, ан. 7—9) и возрастающей (197 и 221 г/т, ан. 6 и 10) кремне- 
кислотности. Данных для оценки влияния соотношения К и Na недоста
точно, но и из приведенных результатов следует, что уровни концентра
ций РЗЭ в относительно калиевых и натровых трахибазальтах существен
но не различаются. С раскислением пород [Гладких, 1971] имеет место
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увеличение содержания РЗЭ от 137 г/т в меланократовых базальтах до 
273 г/т в трахитах (см. табл. 3). Происходит это главным образом за счет 
легких лантаноидов, среди которых наблюдается обогащение La по срав
нению с Се и Nd. Тенденция к увеличению La/Yb отношения от меланокра
товых трахибазальтов (3,3—9) к трахитам (до 27) подтверждает изменение 
соотношения легких и тяжелых редких земель, но во всех породах при 
этом преобладают элементы цериевой группы. Щелочные базальты ми
нусинских впадин (см. табл. 3), особенно нефелиниты (800 г/т TR20 3 
[Гладких, 1971]), обогащены РЗЭ. Сходство вулканических пород МСВ 
и БР по содержанию и соотношению редких земель [Гладких, Пятенко, 
1975] подтверждается вновь полученными результатами (см. табл. 3).

Концентрация РЗЭ в относительно кислых расплавах может быть 
связана с образованием комплексных соединений этих элементов с лету
чими компонентами, в особенности со фтором.

Фтор и бор. В рассматриваемых породах МСВ обнаружена высокая 
дисперсия содержаний летучих компонентов — F (180—1750 г/т) и В 
(5—142 г/т). На распределение этих элементов не оказывает заметного 
влияния кремнекислотность пород (см. табл. 1 и 3). Следует отметить обо- 
гащенность F отдельных потоков субщелочных и щелочных базальтов 
(850—1750 г/т), а также трахитов (800,1150 г/т). В этих породах F, очевид
но, концентрируется в апатите и биотите. В трахибазальтах Прибайкалья 
концентрации F варьируют в более узком интервале — 160—720 г/т ([Ге- 
расимовский и др., 1979], см. также табл. 3), чем в минусинских породах 
такого же состава (180—1150 г/т). В сравниваемых породах находится 
соответственно 5—8 и 5—29 г/т бора. Высокие содержания этого элемента 
установлены в щелочных базальтах МСВ (27 и 142 г/т).

Свинец. Количество РЬ в калиево-натровых трахибазальтах МСВ уве
личивается вместе с К при близкой (5 и 27 г/т, см. табл. 3, ан. 7 и 9) и воз
растающей (4,6 и 12 г/т, ан. 6 и 10) кремнекислотности. В ряду пород 
трахимеланобазальт — трахиандезит — трахит его содержание возрас
тает от 4—6 до 28 г/т, а затем снижается — одновременно с К — в трахи- 
риодацитах (до 16 г/т). В двух щелочных базальтах не происходит замет
ного обогащения РЬ (4,4 и 7,5 г/т) по сравнению с трахиб аз альтами. Тот 
же уровень концентраций РЬ, что и в базальтоидах МСВ, установлен в 
основных лавах БР: его содержание изменяется от 4 г/т в низкокалиевых 
базальтах до 26 г/т в трахиандезитобазальтах [Гладких, Пятенко, 1975].

Гетеровалентный изоморфизм РЬ2+ и К +, очевидно, определяет тен
денцию к прямой зависимости между содержаниями этих элементов в 
породах МСВ. Однако при кристаллизации основных лав, как показало 
изучение минералов трахибазальта (см. табл. 2), РЬ накапливается во 
вкрапленниках клинопироксена (8,3 г/т; K v =  1,7) и микрозернах тита- 
номагнетита (6,3 г/т; К р =  1,3). При вхождении РЬ2+ в кристаллическую 
решетку этих минералов на место Fe2+ определяющим, вероятно, являет
ся принцип удобства позиции [Белов, 1963].

Олово. Содержание Sn в рассматриваемых породах изменяется от 1,5 
до 5 г/т. В калиево-натровых трахибазальтах его концентрации возрас
тают вместе со щелочностью при близкой (2,3 и 5,0 г/т, см. табл. 3, ан. 7 
и 9) и увеличивающейся (2,2 и 2,7 г/т, ан. 6 и 10) кремнеземистости этих 
пород. Соотношение N an  К в трахибазальтах не оказывает заметного влия
ния на распределение Sn. В исследованных минералах трахибазальта 
Солгонского кряжа Sn не концентрируется, за исключением титаномагне- 
тита (16 г/т; K v =  7). От меланократовых трахибазальтов (2,2 г/т) до 
трахириодацитов (5 г/т) прослеживается тенденция к росту его содержа
ний. В щелочных базальтах, по сравнению с субщелочными, не обнару
жено увеличения количества Sn (1,9 г/т). В трахибазальтах Прибайкалья 
содержится примерно столько же Sn (1,5—1,9 г/т), сколько и в минусин- 
ких породах соответствующей основности и щелочности (см. табл. 3).

Бериллий. В представленных породах МСВ установлено от 0,5 до 
3,2 г/т Be. При этом в субщелочных базальтах происходит увеличение 
содержаний Be вместе со щелочностью при одинаковой (0,65 и 2,3 г/т,
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Рис. 7. Соотношение V и Сг (а) и зависимость между содержаниями Ni и Со (б) в вул
канических породах МСВ и БР.

У ел . обозн . см. на рис. 2 и 5. Пунктирными линиями показан тренд базальт-трахитовой серии и 
оконтурено поле субщелочны х базальтоидов МСВ.

см. табл. 3, ан. 7 и 9) и возрастающей (1,1 и 1,9 г/т, ан. 6 и 10) кремнезе- 
мистости. Сохраняется, как и для Sn, тенденция к росту концентраций 
Be при переходе от основных к кислым породам калиево-натровой группы 
(1,1—3,1 г/т). Изменение соотношения Na и К также не приводит к изме
нению содержаний этого элемента. Щелочные базальты по Be (1,9 г/т) не 
отличаются от субщелочных. Вывод о сходстве концентраций Be в трахп- 
базальтах МСВ и БР позволяет сделать сопоставление представленных 
данных (см. табл. 3 ).

Подчинение Sn4+ и Ве2+ одним и тем же закономерностям распреде
ления в исследованных породах указывает на то, что их поведение в рас
плавах контролируется в своей основе одними и теми же факторами, среди 
которых важная роль принадлежит связи их с летучими компонентами 
и прежде всего с фтором.

Элементы группы железа. Содержания У и Сг в рассматриваемых по
родах изменяются примерно на два порядка: от 3,6 до 250 г/т и от <  5 
до 620 г/т соответственно. На диаграмме V — Сг видно, что как в базаль- 
тоидах, так и в относительно кислых вулканитах отсутствует корреляция 
между этими элементами (рис. 7, а). В трахибазальтах при относительно 
постоянном содержании V (180—300 г/т) значительно изменяются кон
центрации Сг (20—620 г/т), поэтому отношение этих элементов изменяет
ся от 0,33 до 20. При переходе к трахириодацитам содержания V и Сг в 
целом убывают. В исследованных породах установлена (по 120 анализам) 
тенденция к положительной корреляции Сг и Mg, но на высокомагнезн- 
альные базальты эта зависимость не распространяется, что, возможно, 
связано с присутствием в них хромита. Содержание Сг по сравнению с 
Mg убывает от трахибазальтовых к трахириодацитовым расплавам. Пря
мая зависимость между V и Fe отчетливее выражена начиная с трахиан- 
дезитов и до трахириодацитов, на что указывают величины отношения 
Fe/V (см. табл. 3).

Содержание Sc в вулканитах изменяется от 4,6 до 57 г/т. От основных 
к кислым породам базальт-трахитовой серии прослеживается тенденция к 
совместному уменьшению концентраций Sc и V (см. табл. 3).

Первые данные по распределению V, Sc, Сг в эффузивных породах 
МСВ приводит В. С. Гладких [1971], отмечавший обратную связь этих 
элементов с кремнеземом.

Концентрации Ni в исследованных породах варьируют в пределах
4—180 г/т, а Со — от долей грамма до 41 г/т. Они связаны между собой 
параболической зависимостью (рис. 7, б) и убывают от трахибазальтов к 
трахириодацитам. В основных лавах в большей мере изменяются содер
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жания Ni, а в относительно кислых — Со. Отношение Ni/CO варьирует 
от 0,5 до 4, причем его максимальные значения свойственны самым основ
ным и самым кислым эффузивам. Содержание Ni находится в обратной 
зависимости с величинами коэффициента железистости (см. табл. 1 и 3). 
При этом кривая, связывающая эти параметры, по форме аналогична тако
вой для Ni и Со, что подчеркивает тесную связь этих элементов с Mg и 
Fe. Относительно низкие концентрации элементов-примесей группы же
леза встречаются в щелочных базальтах.

Содержание Си (3—63 г/т) уменьшается вместе с Fe от основных к 
кислым лавам. Другим фактором, контролирующим поведение Си, судя 
по присутствию халькопирита в базальтоидах, является уровень концен
трации S в расплавах. Щелочные базальты по содержанию Си (35, 63 г/т) 
близки к субщелочным базальтоидам.

Максимально высокие содержания всех элементов-примесей группы 
железа, а также меди отмечаются в высокомагнезиальных трахибазаль
тах МСВ (см. табл. 3).

Субщелочные базальты Байкальского рифта обогащены элементами 
группы железа [Гладких, Пятенко, 1975; Кисилев и др., 1979] и на диа
граммах V — Cr, Ni — Со (см. рис. 7) их фигуративные точки распола
гаются в области высокомагнезиальных базальтов МСВ. В кайнозойских 
трахибазальтах установлены относительно низкие концентрации Sc: 13 — 
19 г/т, на что указывалось ранее [Гладких, Пятенко, 1975]. Положитель
ная связь Cr, Ni, Со с Mg в вулканитах Прибайкалья подтверждена кор
реляционным анализом [Гераснмовский и др., 1980].

Элементы-примеси группы железа и медь концентрируются только 
в железомагниевых минералах трахибазальта Солгонского кряжа. На 
изоморфизм этих элементов в значительной степени влияют не только 
кристаллохимические свойства, но также и структура минералов. Так, 
V3+ обогащены титаномагнетит (3600 г/т; К р ~  33) и авгит (200 г/т; К р =  
=  1,8); Сг3+ и Sc3+ — только авгит (соответственно 890 и 50 v h \ K v — 9,6 
и 3,8); Ni2+ — оливин (1700 г/т; К р =  14), титаномагнетит (250 г/т; К р =  
=2,1) и авгит (140 г/т; К р =  1,2); Со2+ — последние два минерала (120 г/т; 
К р =  2,7) и Си+ — титаномагнетит (91 г/т; К р =  1,2). Сопоставимые 
содержания Со и Си установлены в оливинах и клиноиироксенах Мину
синской системы впадин (данные автора) и Байкальского рифта [Гераси- 
мовский и др., 1980], соответственно: 120 и 26 против 128—268 и 37 г/т Со;
9,6 и 24 против 5,4—6,7 и 15 г/т Си. В то же время по Сг и Ni сравниваемые 
оливины различаются в 6—8 раз. Отмеченное выше обогащение высокомаг
незиальных базальтовых расплавов элементами-примесями группы желе
за и медью связано, очевидно, с высокими температурами их образова
ния и вовлечением в процесс различных минералов-концентраторов этих 
элементов в исходном субстрате (оливина, клинопироксена и др.).

Цинк. В эффузивных породах МСВ содержания Zn (30—260 г/т) 
Fe и Mg убывают от основных к кислым по составу, не обнаруживая зави
симости от щелочности (см. табл. 1 и 3). В высокомагнезиальных базаль
тах МСВ и БР находится соответственно 72—200 и 78—81 г/т Zn. Мето
дом атомно-абсорбционной спектроскопии в основных лавах Прибайкалья 
определено от 108 до 177 г/т Zn |Гераснмовский и др., 1980].

Из минералов трахибазальта Солгонского кряжа (см. табл. 2) Zn2+ 
концентрируется только в титаномагнетите (590 г/т; К р =  5,6) и оливине 
(130 г/т; К р =  1,2), что подтверждает его изовалентный изоморфизм с 
Fe2+ и Mg'-+. С неудобством позиции Zn в кристаллической решетке авги
та, по-видимому, связано пониженное содержание его в этом минерале 
(11 г/т; Кр — 0,1). В оливинах и клинопироксене трахибазальтов БР 
установлено соответственно 128—171 и 90 г/т Zn. Важно подчеркнуть, что 
названные минералы-вкрапленники трахибазальтов сравниваемых фор
маций не различаются по цинку.

Цирконий. В рассматриваемых породах МСВ обнаружено от 75 до 
300 г/т Zr. В базальтоидах его содержания возрастают от субщелочных 
(75—160 г/т) к щелочным (170 и 290 г/т) по составу и не зависят от соотноше
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ния Na и К (см. табл. 3). От основных к кислым лавам отмечается тенден
ция к увеличению концентраций Zr. В этом ряду пород близки по Zr тра- 
хиандезиты (230—300 г/т) и трахиты (200 и 240 г/т). Минеральные коли
чества Zr установлены в пикритовом порфирите — 7,4 г/т [Бородин, Глад
ких, 19676]. В базальтоидах Прибайкалья содержание Zr также увели
чивается с ростом их щелочности — 118—197 г/т, достигая максимальных 
значений в трахиандезитобазальтах и олнвиновых нефелинитах — 447 и 
318 г/т [Гладких, Пятенко, 1975]. От базальтов к трахитам Удоканского 
хребта происходит увеличение концентраций Zr от 250 до 900 г/т [Кисилеа 
и др., 1979]. Как видим, уровни содержаний Zr в трахибазальтах МСВ и 
БР различаются между собой незначительно: отмечается лишь некоторое 
обогащение Zr (как и Ti) пород Прибайкалья.

В основных лавах Zr4+ изоморфен, очевидно, с Ti4+, так как концен
трируется в титаномагнетите (300 г/т; К р =  4) трахибазальта Солгон- 
ского кряжа (см. табл. 1, ан. 7). Во вкрапленниках авгита, оливина и 
плагиоклаза установлено меньше Zr (соответственно 33; 10 и <  10 г/т), 
чем в самой породе (75 г/т). Судя по данным JI. С. Бородина и В. С. Глад
ких [19676], клинопироксены из базальтоидов различной щелочности, 
так же как калинатровый полевой шпат трахитов МСВ, не концентри
руют цирконий. Увеличение содержаний Zr при переходе к трахитам, 
согласно данным этих исследователей, происходит вместе с ростом щелоч
ности пород, причем в связи с убылью количества Ti в трахитовых рас
плавах при их кристаллизации Zr образует самостоятельную минераль
ную фазу — циркон.

Распределение редких элементов в рассматриваемых по.родах МСВ 
не ограничивается только изоморфизмом с петрогенными элементами и 
структурными возможностями минералов. Для определения вклада дру
гих форм нахождения этих элементов в вулканитах необходимо прове
дение специальных исследований.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Закономерности геологического строения минусинских впадин, по
следовательность смены состава лав п степень их дифференциации, петро- 
и геохимические особенности пород и минералов указывают на сходство 
их по механизму образования со впадинами и лавами Байкальского рифта. 
Однако это сходство неполное, так как образование минусинских грабе
нов и щелочных олнвиновых базальтов имеет свои особенности.

В тектоническом плане это выражается в том, что впадины располо
жены субпараллельно, а не вдоль зоны глубинных разломов: они находят
ся как бы в треугольнике между смежными антнклинориямп, имеющими 
соответственно северо-западное, северо-восточное и субмеридиональное 
простирание для Восточного и Западного Саяна и Кузнецкого Алатау. 
Субширотная ориентировка крупных впадин унаследована от дугообраз
но расположенных (выпуклостью к северу) пликативных и разрывных 
структур их фундамента. Область нахождения минусинских впадин вме
сте с окружающими мегаструктурами, очевидно, была охвачена в нижнем 
девоне пологим сводовым поднятием, формирование которого может быть 
связано (по аналогии с Байкальским рифтом [Очерки..., 1977]) с подъе
мом с больших глубин и накоплением под земной корой мантийного веще
ства, обладающего пониженной плотностью и высокой температурой. 
Опускание блоков земной коры в регионе происходило по разломам как 
древнего, так и нового заложения. По этим разломам поступали расплавы 
к трещинным палеовулканам. Следовательно, можно предположить, что 
минусинские впадины являются вулканотектоническими по своей природе. 
Дефицит вулканического материала для компенсации объема впадин 
отчасти может быть ликвидирован общим объемом многочисленных суб- 
вулканических даек, а также интрузивных тел. В отлпчне от минусин
ских, впадины Байкальского рифта в большинстве своем амагматичны,
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и поэтому относятся, по Е. Е. Милановскому [1976], к рифтогенным струк
турам щелевого типа.

Сравниваемые среднепалеозойские и кайнозойские впадины объеди
няет уменьшение мощности земной коры под ними по сравнению со смеж
ными поднятиями и примерное соответствие этих мощностей. Под мину
синскими впадинами подошва земной коры расположена на глубинах по
рядка 40—42 км, а под соседними антиклинориями — 42—46 км [Заха
рова, Шарловская, 1977], соответственно под впадинами Байкальского 
рифта — на глубинах 34—42 км и под обрамляющими хребтами — 42— 
48 км [Очерки..., 1977].

Таким образом, минусинские впадины могут быть отнесены к рифто
генным по механизму своего образования. На палеотектонической схеме 
Центрально-Азиатского пояса для раннего — среднего девона [Зонен- 
шайн и др., 1976] рассматриваемые грабены удалены от окраины Сибир
ского континента, относительно которой зонально расположены магмати
ческие образования. В глубь континента происходит смена известково
щелочных пород щелочными. Минусинские субщелочные и щелочные 
лавы и интрузии как раз завершают этот ряд.

О принадлежности вулканических пород МСВ, как и БР, к формации 
щелочных оливиновых базальтов свидетельствуют: преобладание среди 
них субщелочных базальтоидов и дифференциация их до трахитов, появ
ление в обоих случаях среди базальтоидов щелочных разностей. Своеоб
разие минусинских субщелочных лав заключается в их более глубокой 
степени дифференциации по составу — от пикритовых порфиритов до 
трахириодацитов, более широком спектре щелочных базальтов и изме
нении их состава до берешитов, что характеризует в целом эту формацию 
как более зрелую по сравнению с продолжающей свое развитие формацией 
щелочных оливиновых базальтов Прибайкалья.

Близок и минеральный состав однотипных пород МСВ и БР, если 
отвлечься от субъективных различий в номенклатуре вулканитов [Лу- 
чицкий, 1960; Бородин, Гладких, 1967а; Белов, 1963; Кисилев и др., 
1979; и др. ], причем установленный состав минералов свойствен именно 
щелочным оливиновым базальтам. Оливин во вкрапленниках, как прави
ло, представлен хризолитом с прямой зональностью и присутствует в 
базисе в виде гиалосидерита. Фенокристаллов оливина в прибайкальских 
трахибазальтах обычно больше, чем в минусинских: до 15—20% против
5—10%. В этих лавах отсутствуют гиперстен или пижонит, характерные 
соответственно для островодужных базальтов и океанических толеитов. 
Клинопироксен представлен субкальциевым авгитом и титан-авгитом, 
которые в отличие от толеитов не вступают в реакцию с оливином, как 
бедный кальцием клинопироксен этих пород, и не несут признаков струк
туры распада. В субщелочных базальтах сравниваемых формаций отме
чены фенокристаллы роговой обманки [Бородин, Гладких, 1967а; Киси
лев и др., 1979]. Во вкрапленниках и микролитах плагиоклаза по срав
нению с толеитами повышено содержание ортоклазовой молекулы (см. 
табл. 2). Лабрадоровые трахибазальты широко распространены в мину
синских впадинах и редки в Прибайкалье. В основной массе этих пород 
в обоих случаях присутствует анортоклаз (до 10—15%). Переход к щелоч
ным базальтам приводит к появлению во вкрапленниках и (или) базисе 
гиалосидерита титан- и эгирин-авгита, биотита, нефелина или (и) увели
чению количества щелочного полевого шпата. В оливиновых базальтах 
Прибайкалья из акцессорных минералов следует отметить, кроме титано- 
магнетита, ильменита, халькопирита и апатита, также гематит, магне- 
зиоферрит, хромит; пирротин, пирит, миллерит, шпинель, корунд, галенит* 
самородные молибден, олово и свинец [Белов, 1963]. Сходен минеральный 
состав и относительно кислых лав. Так, в трахитах Удоканского хребта 
вкрапленники представлены эгирин-авгитом, биотитом, анортоклазом, 
санидином, кислым плагиоклазом. В отличие от минусинских трахитов, 
в них присутствуют фенокристаллы феррогортонолита [Киселев и др.» 
1979].
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В основных лавах МСВ и БР, как правило, содержатся нормативные 
оливин и нефелин [Бородин, Гладких, 1967а; Кисилев и др., 1979], что 
позволяет отнести такие породы к щелочным оливиновым базальтам. 
На петрохимических диаграммах (см. рис. 2—4) показано, что сравнива
емые вулканические формации тождественны между собой, хотя и обла
дают рядом особенностей, подчеркивающих специфику их образования. 
Эффузивные породы МСВ отличает прежде всего относительно широкое 
изменение кремнеземистое™, присутствие среди пород базальт-трахито
вой серии разностей со сравнительно низким уровнем общей щелочности, 
более натровый характер вулканитов, преобладание среди базальтоидов 
низкомагнезиальных (< 7 %  MgO) и низкотитанистых (< 2 %  ТЮ2) раз
ностей. В восточном обрамлении Чулымо-Енисейской (Северо-Минусин- 
ской) впадины вариации содержаний Mg (0,3—9%) и Ti (0,1—2,6%) в вул
канических породах, за исключением самых низких, перекрывают тако
вые в породах Прибайкалья и поэтому не могут служить основанием для 
отнесения первых из них к известково-щелочной (толеитовой) серии [Ду- 
шин, Грязнов, 1983], что противоречит всей совокупности других петро
химических признаков. Понижение щелочности базальтоидов в южном 
обрамлении Минусинской впадины, возможно, связано с более близким 
расположением его в девоне к континентальной окраине.

Важное свидетельство принадлежности эффузивных пород МСВ, 
как и БР, к формации щелочных олнвиновых базальтов — их геохими
ческое родство, по В. С. Гладких с соавторами [1974, 1975]. Оно проявля
ется в близких уровнях содержаний редких элементов в субщелочных 
базальтоидах обеих формаций и подчинении этих элементов одним и тем 
же закономерностям распределения при переходе к самым кислым диф- 
ференциатам. От меланократовых трахибазальтов к трахириодацитам 
отчетливо возрастают концентрации Rb, Ва, РЬ (смаксимумом в трахитах), 
легких РЗЭ, Sn, Be, Zr, а убывают — элементов группы железа, Zn и Sr. 
При этом увеличиваются значения отношений К/Ва, Ва/Sr, La/Y, Fe/V и, 
наоборот, уменьшаются — K/Rb, Ca/Sr (см. табл. 3). Для корректного 
сравнения этих параметров необходимо классифицировать вулканиты на 
единой основе и располагать представительными выборками анализов по
род каждого типа. Однако из приведенных нами результатов можно сде
лать некоторые выводы и о геохимическом различии сравниваемых вул
канических формаций. Так, в субщелочных базальтах БР меньше В, Sc, 
а в этих породах минусинских впадин имеет место больший разброс кон
центраций F и обогащение Li. Вследствие распространенности низкомаг
незиальных базальтов уровень содержания элементов группы железа в 
эффузивных породах минусинских впадин в целом более низкий. В то же 
время среди них обнаружены самые богатые Mg породы (20,66% MgO) — 
пикритовые порфириты, соответственно обогащенные Сг (1200 г/т Сг20 3) 
[Гладких, 1971].

В субщелочных базальтах МСВ возрастание общей щелочности при
водит к проявлению тенденции к накоплению Rb, Ва, Sr, РЗЭ, Pb, Sn и др., 
которая сохраняется далее в щелочных базальтах по крайней мере для 
Ва, Sr, РЗЭ. Закономерный характер изменения концентрации этих эле
ментов, а также совместная обогащенность элементами цериевой группы, 
близость величин Th/U [Гладких, 1971] и Ba/Sr отношений указывают 
на парагенетическую связь базальт-трахитовой и щелочно-базальтоидной 
серий.

Для решения проблемы генезиса пород щелочно-оливин-базальто- 
вой формации МСВ следует определить место возникновения их распла
вов, состав исходного субстрата и условия его плавления, последующую 
эволюцию образовавшейся магмы.

Местом возникновения девонских лав минусинских впадин следует 
считать, очевидно, верхнюю мантию. Мантийные ксенолиты ультраоснов- 
ных пород в этих лавах пока не найдены, но они широко распространены 
в базальтоидах Байкальского рифта [Белов, 1963; Владимиров и др., 
1976; Кисилев и др., 1979], в том числе между Байкальской и Мондин- 
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ской впадинами на водоразделе падей Тибельти и Улотуй, где были об
наружены автором совместно с А. С. Мехоношиным в меланократовых 
трахибазальтах (см. табл. 1, аи. 19). Известны мантийные ксенолиты в по- 
следевонских эксплозионных брекчиях и базальтах повышенной щелочно
сти из трубок взрыва, расположенных по периферии Копьевского под
нятия Чулымо-Енисейской впадины [Крюков, 1964; Кутолин, 1972], 
причем среди них есть плагиоклазсодержащие, шпинелевые и гранатовые 
лерцолиты. По данным Б. Г. Лутца [1975], в верхней мантии с глубиной 
происходит последовательная смена плагиоклаз-, шпинель- и гранатсо
держащих парагенезисов породообразующих минералов. Образование 
базальтоидов разной кремнекислотности и щелочности, чередующихся 
в разрезах вулканических толщ МСВ в различной последовательности, 
могло происходить, как показывают экспериментальные исследования 
[Грин, Рингвуд, 1968], в результате изменения степени частичного плав
ления мантийного субстрата. Глубина и степень плавления определялись, 
очевидно, режимом тектонических напряжений в верхней мантии и зем
ной коре, а образовавшиеся расплавы поставлялись без длительных оста
новок на земную поверхность. В свою очередь, обогащение образующихся 
расплавов некогерентными для базальтоидов элементами (Rb, Ва, Sr, 
легкие РЗЭ, Zr и др.) прямо пропорционально связано с глубиной плав
ления (в этом направлении возрастает их количество в породах мантии 
[Абрамов, Пополитов, 1976]) и обратно — со степенью плавления. Не ис
ключено, что относительно кислые расплавы различной щелочности фор
мировались на максимальных глубинах и при крайне низкой степени 
плавления, но такие тектонические условия возникали эпизодически и 
были нестабильны во времени. Источником некогерентных элементов могли 
быть мантийные породы, метасоматически преобразованные глубинными 
флюидами. При плавлении самих породообразующих и некоторых акцес
сорных минералов (оливина, клинопироксена, шпинели и др.) магмати
ческие расплавы обогащались главным образом когерентными редкими 
элементами (группа железа, цинк).

Альтернативной гипотезой, объясняющей образование всего спектра 
вулканических пород МСВ, является гипотеза фракционной кристалли
зации щелочных оливиновых базальтов [Бородин, Гладких, 1967а]. На
конец, возможно, что действительному механизму образования этих пород 
ближе всего соответствует модель, скомбинированная из двух рассмотрен
ных моделей.

В рамках первых двух моделей объясняется происхождение эффу
зивных пород Байкальского рифта [Кисилев и др., 1979; Логачев и др., 
1982].

ВЫВОДЫ

1. Вулканические породы не только северных [Бородин, Гладких, 
1967а; Гладких, 1971], но и всех других минусинских впадин относятся 
к формации щелочных оливиновых базальтов.

2. Последовательность изменения состава базальтоидов МСВ не про
тиворечит модели их образования при различной степени плавления ман
тийного субстрата и на разных глубинах от поверхности Мохоровичича.

3. Минусинская система впадин является фрагментом девонского 
«рассеянного» палеорифта в юго-западном обрамлении Сибирской плат
формы. По происхождению впадины относятся к вулканотектоническим.

4. Минусинский палеорифт располагался в девоне ближе к окраине 
Сибирского континента, чем Байкальский рифт в кайнозое — по отноше
нию к границам Азиатского континента. С разным тектоническим поло
жением сравниваемых рифтов связаны установленные различия в петро- 
и геохимическом составе продуктов их вулканизма.
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М. H. ЗАХАРОВ, В. В. КОНУСОВА, Е. В. СМИРНОВА

ОСОБЕННОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ РЗЭ 
В ВУЛКАНИЧЕСКИХ ОБРАЗОВАНИЯХ 

ОХОТСКО-ЧУКОТСКОГО ПОЯСА И В БАЗАЛЬТОИДАХ 
НАЛОЖЕННЫХ КАЙНОЗОЙСКИХ СТРУКТУР 

КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ СВОДОВ

Материалы по редкоземельным элементам (РЗЭ) способны дать ценную 
информацию о составе и степени плавления материнских субстратов,
о глубине магмообразования. Задача настоящей работы — проследить 
особенности поведения РЗЭ в вулканитах Северо-Востока СССР, сформи
рованных в разных геодинамических обстановках, характеризующих 
орогенный и послеорогенный этапы развития региона. Ограниченные 
сведения по геохимии РЗЭ в породах Охотско-Чукотского вулканоген

Рис. 1. Расположение районов последования на схеме тектонического районирования 
Охотско-Чукотского вулканогенного пояса [по Белому, 1977].

1 —  Омолонский срединный массив (дорифейсклй); 2 — м езозоиды  В ерхояно-Ч укотской  области; 
,5 —  кайнозойская К орякско-К ам чатская складчатая область; 4 , 5  — зоны О хотско-Ч укотского  
вулканогенного пояса: внутренняя (4) и внеш няя (5); 6 — граница внутренней и внешней зон  О Ч ВП . 

I ,  I I  — Хетинский (I) и Омолонский (II) районы исследований.
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ного пояса (ОЧВГ1) опубликованы нами ранее [Таусон и др., 1979; Заха
ров и др., 1979, 1984].

Меловой ОЧВП — часть планетарной системы вулканических поя
сов Тихоокеанского кольца. Внутреннее строение, стратиграфия и тек
тоника ОЧВП наиболее полно изучены В. Ф. Белым [1977, 1978, 1981]. 
ОЧВП характеризуется сложной продольной и поперечной зональностью. 
Выделяются внутренняя (фронтальная) и внешняя (тыловая) зоны, кото
рые отличаются особенностями вулканизма. Во внутренней зоне преоб
ладают вулканиты, принадлежащие к формациям высокоглиноземистых 
базальтов, андезитобазальтов и андезитов. Внешней зоне присущ кислый, 
преимущественно игнимбритовый, вулканизм с подчиненным развитием 
лав основного и среднего состава. По простиранию, в зависимости от стро
ения фундамента ОЧВП, внешняя зона разделена на сектора: Охотский, 
Пенжинский, Анадырский, Центрально-Чукотский. Наши исследования 
проводились в Хетинском, Верхнегижигинском и Пареньском вулкани- 
ческих полях Охотского и частично Пенжинского секторов ОЧВП (рис. 1).

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ ОБЪЕКТОВ ИССЛЕДОВАНИЯ

В изученных районах развиты породы меловой и палеогеновой вулка
ноплутонических ассоциаций. Нижнемеловые вулканиты Охотского сек
тора ОЧВП представлены высокоглиноземистымп андезитобазальтами, 
аналогичными таковым во внутренней зоне ОЧВП (нураулийская свита). 
Среди верхнемеловых образований в вулканической фации преобладают 
дациты (хольчанская, вархаламская свиты) и липариты (ольская и хай- 
чанская свиты). Менее распространены двупироксеновые андезиты улын- 
ской и туромчинской свит. Интрузивная фация представлена многофаз
ными плутонами гранитоидов, в которых ранняя фаза сложена диорито
выми породами, а поздние — гранодиоритами и гранитами. К палеогену 
относят базальтоиды мыгдыкптской и скалистой толщ. В составе этих 
толщ кислые лавы очень редки (1 %). Интрузивная фация палеогеновой 
вулканоплутонической ассоциации представлена малыми интрузиями мон- 
цогаббро; широко развиты разнообразные субвулканические дайки суб
щелочных базальтоидов. При формационном анализе вулканиты мыгды- 
китской свиты отнесены к контрастной липарит(трахилипарит)-базальто- 
вой формации, возраст которой некоторые исследователи датируют первой 
половиной сеномана [Котляр и др., 1981; Белый, 1982]. Калий-аргоновые 
датировки тех же базальтоидов свидетельствуют об их палеогеновом воз
расте [Осипов, 1975; Гундобин и др., 1980]. По нашему мнению, проявле
ния позднего базальтоидного вулканизма связаны с новым послеороген- 
ным этапом геологической истории региона, с формированием Верхнеко
лымского п Омолонского континентальных сводов [Захаров, 1983].

В Верхнеколымском своде исследования проводились в Хетинском 
вулканическом поле, расположенном вблизи северной границы распро
странения эффузивов ОЧВП (рис. 2). Мощность эффузивов здесь относи
тельно невелика (первые сотни метров), поэтому в среднем течении р. Хе- 
ты на ограниченной площади можно наблюдать весь разрез вулканоген
ных образований. На триасово-юрских песчано-сланцевых отложениях 
фундамента ОЧВП с угловым несогласием залегает мощный горизонт 
нижнемеловых (?) вулканических брекчий, наполненных вулканическими 
бомбами размером 20—30 см. Цемент и бомбы (обр. 1, 2)* имеют одинако
вый состав, отвечающий богатому натрием шошониту. Выше залегает 
горизонт кайнотипных гиалоигнимбритов (обр. 3) и сферолитовых трахили- 
паритов с дайками перлитов того же состава (обр. 4, 5). Рубидий-стронцие- 
вый возраст этого горизонта 70,2 млн. лет, что соответствует датскому 
ярусу верхнего мела [Плюснин и др., 1986]. В бассейне среднего течения

* Здесь и ниже номера образцов отвечают номерам, приводимым в таблице,
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Puc. 2. Схема Хетинского вулканического поля.
1 — нижнемеловые (?) вулканические брекчии шошонитов; 2 —  кислые эффузивы верхнего мела; 
3 — верхнемеловые магнезиальные базальты; 4 — палеогеновы е трахиандезитобазальты ; 5 — триа
сово-ю рские песчано-сланцевы е отлож ения фундамента О Ч ВП ; 6 — места отбора проб и номера об

разцов.

р. Хеты, на ее правом водоразделе, в виде эрозионных останцов картиру
ется обособленный покров высокомагнезиальных высокоглиноземистых ба
зальтов (обр. 6), согласно залегающий на датских гиалоигнимбритах и 
поэтому относимый к верхнему мелу. Во всех других случаях на трахили- 
паритовых игнимбритах ольской свиты залегают покровы кайнозойских 
трахиандезитобазальтов мыгдыкитской свиты. Их типичные разновидно
сти изучены нами в Майманджинских горах на перевале Дедушкина Лы
сина (обр. 7), в верховьях руч. Гипотетический (обр. 8) и на левом водо
разделе р. Хеты (обр. 9).

У юго-восточного основания Омолонского свода исследованы палео
геновые базальтоиды скалистой толщи Ичингейского грабена (рис. 3). 
Разрез его представлен чередованием трахиандезитовых и трахибазальто- 
вых (обр. 11) лав, среди которых встречаются шошониты (обр. 12, 13) 
и латиты (обр. 14—17). К субвулканическим образованиям относятся 
крупнопорфировые керсутитовые трахибазальты (обр. 18). В основании 
разреза палеогена на правом водоразделе р. Ороч залегает слой красно
цветных шлаков и вулканических стекол трахидацитового состава (обр. 19). 
Отмечаются единичные дайки перлитов (обр. 20).

В Пареньском и Верхнегижигписком вулканических полях (см. 
рис. 3) верхнемеловые лавы среднего состава представлены высокоглино

135



1 

2 

J  

4

* 8

X X

E H

Рис. 5. Схема Верхнегижигинского и Пареньского вулканических полей.
1— 3 — верхнемеловые кислые эффузивы ( i ) ,  андезиты (2), гранитоиды (.3); 4 — палеогеновые ба- 
зальтоиды; 5 — граница верхнетуромчинской вулканотектоннческой структуры  [по Б елом у, 1977]; 
6 —  осадочный чехол Омолонского массива; 7 — разломы; 8 —  места отбора проб и номера образ

цов.

земистыми андезитами и андезитобазальтами калиевой и натровой специ
фики. Примером лав натровой специфики может служить покров андези- 
тобазальтов чайвавеемской толщи, залегающий на гребне левого водораз
дела р. Парень, ниже устья р. Июльской (обр. 22). Среди пород верхнеме
ловой андезит-игнимбритовой формации известны латиты. Так, в зоне за
падного замыкания Ичингейского грабена латиты слагают левую цоколь
ную террасу р. Ороч (обр. 21). В Верхнегижигинском поле андезиты кали
евой специфики (K20/N a20  =  0,7—0,8) туромчинской толщи являются 
типичным элементом разреза верхнемеловой андезит-игнимбритовой фор
мации Верхнетуромчинской (обр. 23, 24) и Хадаранджинской (обр. 27) 
вулканотектонических структур центрального типа. В качестве дифферен- 
циатов андезитовой магмы в Верхнетуромчинской вулканоструктуре рас
сматриваются невадиты трахидацитового состава экструзивных куполов 
ручьев Альдыгич и Сурьмяный (обр. 25, 26). В Хадаранджинской струк
туре в кровле горизонта андезитов (обр. 27) фиксируется пласт перлитов 
липаритового состава (обр. 28). Представителем интрузивной фации верх
немеловой вулканоплутонической ассоциации служат монцодиориты Вар- 
халамского разлома (обр. 29).

В Верхнегижигинском вулканическом поле палеогеновые образования 
представлены шошонитовой вулканоплутонической ассоциацией: трахи- 
базальтами (обр. 30), абсарокитами (обр. 31), шошонитами (обр. 32), 
латитами (обр. 33) и монцогаббро (обр. 34). Калий-аргоновый возраст 
некоторых типичных членов этой ассоциации — эоценовый (50 млн. лет) 
для монцогаббро Левотуромчинского массива, олигоценовый (30 млн. лет) 
для субвулканического шошонита р. Мал. Туромча.

В фундаменте ОЧВП в Хивачском выступе Омолонского срединного 
массива обнажаются породы девонской шошонитовой ассоциации, типич
ный представитель которой — покров шошонитов (обр. 36) на водоразделе 
рек Хивач и Ирбычан в бассейне р. Гижига.
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В Омолонском районе в складчатых пермо-триасовых песчано-слан- 
цевых отложениях фундамента ОЧВП широко развиты силлы и дайки 
нижнемелового эссексит-тешенитового комплекса [Билибин, 1958]. Состав 
редкоземельных элементов изучен для тешенитового силла, расположен
ного на левом берегу р. Хивач, напротив устья р. Пиквика (обр. 37), 
и для меланократового сиенита Пареньской интрузии в междуречье 
Июльской и Горной (обр. 38). Калий-аргоновый возраст тешенита хивач- 
ского силла составляет 126 млн. лет [Гундобин и др., 1980].

Изученные вулканогенные образования возникали в разнообразных 
геодинамических обстановках. Меловой вулканизм ОЧВП отражает гео- 
динамическую обстановку активной континентальной окраины [Парфе
нов, 1984]. Непосредственным предшественником ОЧВП является остро- 
водужный вулканизм раннемезозойской Удско-Мургальской островной 
дуги. Внутреннюю зону этой дуги представляют юрские базальты полу
островов Кони и Пьягин, близкие по химизму к островодужным толеитам 
{Парфенов, 1984]. Нижнемеловые шошонитовые брекчии, очень бедные 
редкими элементами [Захаров, 1983], вероятно, относятся к островодуж
ным образованиям тыловой зоны Удско-Мургальской дуги. Разнообраз
ные палеогеновые базальтоиды отражают условия тектонического растя
жения, в частности процессы сводообразования в связи с внедрением в 
континентальную кору мантийных диапиров [Белоусов, 1978].

В изученных разрезах вулканогенных образований шошониты появ
ляются трижды: как представители тыловой зоны активной континенталь
ной окраины девонского возраста, в тыловой зоне нижнемезозойской ост
ровной дуги и в связи со щелочно-базальтовым магматизмом при конти
нентальном сводообразовании.

ХИМИЧЕСКИЙ И РЕДКОЭЛЕМЕНТНЫЙ СОСТАВ ВУЛКАНИТОВ

Химический и редкоэлементный состав изученных вулканитов Севе
ро-Востока СССР приводится в таблице.

На диаграмме S i0 2 — К 20  вулканиты ОЧВП попадают в поле извест
ково-щелочной серии (рис. 4). Толеитовые базальты среди них отсутству
ют. Наименьшие содержания К отмечаются в верхнемеловых магнези
альных базальтах Хетпнского поля, максимальные — в нижнемеловых 
и девонских шошонитах. Эти последние образования принадлежат к ще
лочной серии. Девонские шошониты отличаются ярко выраженной кали
евой специализацией (K20/N a20  =  1,26). Большинство палеогеновых лав 
Пареньского и Верхнегижигинского вулканических полей относятся к 
высококалиевой известково-щелочной серии, тихоокеанская тенденция 
выражена в них слабо (сг =  3,3—4) или не проявляется совсем (ст =  4,1 — 
6,4). Среди палеогеновых вулканитов к известково-щелочной серии от
носятся только трахиандезитобазальты Хетинского поля, характеризую
щиеся несколько пониженными значениями отношения K 20/N a20  (0,43—
0,58). К натровому ряду принадлежат породы нилшемелового эссексит- 
тешенитового комплекса (K20/N a20  =  0,22—0,28).

Для разделения базальтов, принадлежащих к толеитовой, извест
ково-щелочной и щелочной сериям, используется диаграмма Zr — Ti — 
Y. Среди изученных базальтоидов толеиты отсутствуют (рис. 5). К кон
тинентальной щелочно-базальтовой серии на данной диаграмме могут 
быть отнесены только породы эссексит-тешенитового комплекса и абса- 
рокит Верхнегижигинской вулканоструктуры. Большинство изученных 
базальтоидов Северо-Востока СССР хотя и тяготеют к границам поля из
вестково-щелочной серии на диаграмме Zr — Ti — Y, но лежат за его 
пределами, что связано с обогащенностью лав Zr и с относительной бед
ностью их Ti и Y.

Изученные базальтоиды существенно различаются по уровням кон
центрации РЗЭ (см. таблицу). Сумма РЗЭ изменяется от 55 г/т в нижнеме
ловых до 263 г/т в девонских шошонитах.
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Химический (мае. %)  и редкоэлементный (г/т) состав
Хетинское вулканическое поле

Компонент Н ижний мел Верхний мел П алеоген

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

SiOo 52,42 54,62 68,65 71,44 71,32 50,62 52,04 53,35 52,42 49,84
ТЮ2 0 99 1,09 0,23 0,16 0,23 1,04 1,99 2.09 1,87 1,62
А120 3 15,90 17,00 11,80 12,60 12.05 16,80 15,80 15,90 15,80 20,53
Fe,03 7,16 6,52 0,80 1,70 0,80 2,33 4,32 3,97 2,63 3,6
FeO 1,44 1,97 Не обн. Не сон. 7,00 5,30 4,94 6,82 7,96
MnO 0,11 0,10 0,04 0,06 Не 0,13 0,15 0,21 0,15 0,12

MgO 2,70 2,40 0,12 Не
обн.
0,03 6,30 3,95 4,25 4,20 3,30

CaO 5,60 3,90 2,10
обн.
1,60 1,25 8,70 7,05 7,00 7,10 10,15

Na20 6,23 6,07 3.51 3,75 3,08 3,75 3,41 3,38 3,75 3,61
K20 3,96 3,81 3.26 4,08 4.14 0,84 1.95 1.95 1,62 0,78
P20 5 0,41 0,32 0,02 0,04 0,02 0,18 0,92 0,71 0,80 0,28
co2
H20 - + 
П. n. n. 2,92 2,30 9,40 4,45 6,28 2,40 2,92 1,86 2,35

С у м м а .  .  . 99,84 100,10 99,93 99,88 99,85 100,00 99,80 99,61 99,51 —

K20/N a,0 0,64 0,63 0,93 1,09 1,34 0,22 0,57 0,58 0,43 0,22
Сериальный

индекс 11,0 8.4 1,8 2,16 1,84 2,76 3.18 2,75 3,06 2,82
Сг 28 32 8 — — 240 110 100 140 —

Zr 160 200 170 220 220 200 550 460 480 —

Y 17 16 12 20 18 20 25 22 21 —

La 7,5 10 18 23 18 10 39 34 31 13
Се 15 15 32 44 33 19 84 73 64 30,7
Рг 1,4 1,8 2,7 4,5 3,3 1,6 8 6,7 6,3 —

Nd 13 12 14 26 25 14 52 48 45 22
Sm 3,3 2,7 2,4 5,4 5,1 3,4 9,7 7 6,7 4,28
Eu 0.82 0,84 0.31 0,07 0,04 0,83 2,52 2,28 1,50 1,57
Сг! 3,7 3,7 2,5 5,3 4,2 4,2 6,6 5,9 5,9 7,35
Dy 4 3,3 2,4 4,3 4,1 4,5 5,9 5,3 4,6 4,5
Но 0,72 0,62 0,54 0,84 0,68 0,84 1,1 0,87 0,83 0,87
Er QО 2,-3 2,0 2,5 2,8 3,1 3,1 3,2 2,5 2,9
Yb 3,1 2,6 2,0 2,6 3,0 3,4 3,2 2,9 2,7 2,2
Lu 0,27 0,21 0,21 0,20 0,22 0,20 0,36 0,34 0,3 0,325
2РЗЭ 55,8 55,0 79,0 118,7 99,4 65,0 215,5 189,5 171,3 90,0
Eu/Eu * 0,72 0,82 0,39 0,04 0,03 0,67 0,91 1,06 0.86 0,86
^РЗЭ 0,31 0.40 0,72 0,77 0,53 0,33 0,97 0,92 0,90 0,60

В лавах разновозрастных шошонитовых ассоциаций различно со
держание Y. Максимальные количества его наблюдаются в девонских 
(60 г/т), минимальные — в нижнемеловых (16—17 г/т) шошонитах. Очень 
бедны Y субщелочные базальтоиды Ичингейского грабена (9,5—22 г/т). 
Палеогеновые лавы Хетинского и Верхнегижигинского полей содержат 
от 20 до 30 г/т Y. Несколько выше концентрации этого элемента в монцо- 
габбро интрузивной фации шошонитовой ассоциации (34 г/т).

Для качественных оценок состава плавящихся субстратов и для ре
шения вопроса об относительных глубинах магмообразования полезно 
использовать предлоя^енный Ю. П. Трошиным [Трошин и др., 1983] коэф
фициент редкоземельности: Крзэ =  0,lLa/Yb +  Iio/Yb +  (Dy +  Ho)/Yb +  
-f  Lu (исходные данные нормированы по хондриту). В основе этой фор

мулы лежит экспериментально установленное резкое различие в распре-
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пород вулканических полей 0 4  ВП si его фундамента
Пареньское вулканическое поле

П алеоген В ерхний мел

И 12 13 14 15 . 16 17 18 19 20

52,92 52,59 56,43 62,08 59,67 62,10 57,9 / 53,16 64,02 68,50
1,54 1,49 1,23 0,73 0,91 0,85 1,15 1,12 0,60 0,21

16,50 17,00 16,48 16,30 16,40 17,47 16,80 16,70 14,40 11,75
3,91 6,26 6,45 4,25 6,04 4,41 5,80 6,06 3,06 1,15
4,67 3,23 1,17 1,89 0,36 0,89 1,80 2,87 2,69 0,36
0,17 0,14 0,10 0,08 0,08 0,13 0,11 0,13 0,05 0,06

5,55 3,40 2,65 1,50 2,00 1,60 2,15 3,40 0,41 0,12

7,00 6,90 4,05 3,60 4,00 3,30 2,50 8,10 1,60 4,55
4,18 4,28 4,40 4,56 4.18 4,70 4,87 3,72 3,70 1,45
1,92 2,44 2,59 3,56 4,04 3,35 3,05 2,08 4,39 0,95
0,25 0,41 0,66 0,11 0,15 0,27 0,54 0,13 0,20 Не обн.
0,12 0,92 — 0,44 0,55 — — 0,75 — —
1,15 1,37 — 1,54 1,88 — — 1,31 — —
— — 2,96 — — 1,37 О 0 9 4,88 10,42

99,88 100,43 99,17 10,064 100,26 100,44 99,06 99,53 100,00 99,52

0,46 0,57 0,59 0,78 0,97 0,71 0,65 0,56 1,20 0,66

3,75 4,70 3,60 3,5 4,1 3,35 4,2 3,3 з д 0,23
110 40 — 40 21 42 — 26 27 3
320 400 450 310 360 100 310 300 220 340

17 9,5 22 12 12 14 18 13 11 8
33 31 77 28 28 32 54 21 46 43
71 63 84 48 57 60 80 46 83 60

5,9 6,3 12 3,8 4,2 — 9,5 4,1 7,8 3,4
37 44 46 28 27 32 40 32 33 14

5,3 5,9 6,8 4,2 3,8 4,2 5,8 5,2 4 1,4
1,44 1,44 2,6 1,2 1,13 i ,32 2,4 1,44 1,32 0,23
4,6 5,5 6,6 4,5 3,5 3,9 6,0 4,1 3,1 2,0
4,0 4,6 4,4 3,4 2,6 3,0 4,0 3,4 2 1 1,2
0,71 0,8 0,81 0,6 0,49 0,52 0.68 0,6 0,28 0,15
— .— 2,2 1,5 — 1,7 1,8 — — —

2,0 2,3 2,2 2,0 1,7 1,4 1,6 2,0 1,2 1,5
0,16 0,25 Не обн. 0,21 0,15 0,16 Не оба. 0,22 0,16 0,19

165,1 165,1 244,6 125,4 129,6 140,2 205,8 120,0 182,0 127,1
0,87 0,76 1,18 0,84 0,93 0,98 1,24 0,92 1,1! 0,42
1,26 1,06 2,46 1,06 1,20 1,64 2,45 0,84 2,49 1,81

делении редких земель между мантийными минералами — главными но
сителями РЗЭ и расплавом, образующимся при их частичном плавлении 
[Иодер, 1979 ]. Частичное плавление граната дает жидкость с исключитель

но высокими значениями (>Т0) отношений La/Yb, Ho/Yb, (Dy +  
+  Ho/Yb +  Lu). Такое же плавление клинопироксена и амфибола дает 
более низкие значения La/Yb, а отношения Ho/Yb, (Dy +  Ho/Yb +  Lu) 
заметно меньше единицы. Несколько сложный вид формулы обусловлен 
также необходимостью понизить влияние случайной ошибки определения 
элементов на величину критерия. При небольшой степени плавления од
ного граната /Грзэ > 7 .

В изученных базальтоидах Северо-Востока СССР .ЙГрзэ изменяется от
0,33 в верхнемеловых базальтах Хетинского поля до 2,46 в палеогеновых 
трахиандезптобазальтах Ичингейского грабена. Низкие значения К рзэ
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Верхнетуром чинская ii Х адарандж инская вулкано-

Компонент В ерхний мел Мел

21 | 22 23 1 24 25 26 | 27 28 29

S i02 60,42 52,56 57,65 57,22 66,80 67,31 56,16 71,74 54,28
ТЮ2 1,02 1,22 0,86 0,90 0,42 0,34 0,84 0,07 0,93
А120 3 15,50 19,40 17,04 17,22 16,20 15,71 17,20 12,64 16,92
Fe20 :, 4,62 6,71 5,34 7,38 3,30* 3.65* 3,32 0,58 1,86
FcO 0,0S 1,62 1,67 — — — 3,77 1,30 6,65
МаО 0,05 0,12 оде 0,13 0,10 0,07 0,10 0,11 0,15
MgO 1,90 2,80 2,94 3,04 1,11 0,96 2,60 0,27 4,07
CaO 3,80 7,70 5,02 5,57 2,55 2,39 6,20 0,65 7,18
Na20 3,08 4,14 3,75 3,38 3,62 3,54 3,55 4,93 3,90
K20 3,24 1,38 2,53 2,59 3,40 4,17 2,70 2,14 1,98
P2Or, 0,26 0,22 0,38 0,69 0,27 0,02 0,56 Не

обн.
0,36

СО, 1,70 He обн.
н ,о - + 3,53 2,22
П. п. и. — — 2.85 2,13 1,56 1,63 2,49 5,Я8 1.24
Сумма . . . 99,20 100,09 100,12 100,25 99,33 99,79 99,49 100,31 99,52
K,0/Na20 1,05 0,33 0,67 0,77 0.94 1,18 0,76 0,43 0,51
Сериальный 2,29 3,19 2,70 2,50 2,07 2,45 2,97 1,74 3,07

индекс
Сг 12 5 34 41 — - 5 — 79
Zr 350 270 220 260 370 180 300 150 120
Y 9,6 16 24 20 18 14 19 И 27
La 28 21 31 38 38 46 57 14 21
Се 45 42 44 45 65 61 75 28 36
Рг 5,9 — 6,3 5,6 5,5 6 9,5 2,5 5,0
Nd 24 25 21 18 25 29 38 12 18
Sm 4,2 2,8 3,9 4,6 4,1 5,3 6,4 2,3 2,8
Eu 0,76 1,02 1,3 1,6 0,96 1Д 2,2 0,11 1,4
Gd 2 2 3,4 5 4,6 4,3 3,8 5,9 2,1 4
Dy 2,2 3,4 4,1 3,2 3,5 3,4 3,5 2,6 3,2
Ho 0,27 0,64 0,44 0,76 0,6 0,72 0,77 0,14 0,7
Er — 1,6 3,1 3,0 2.4 — 2,2 — —

Yb 1,7 1,8 2,4 2,6 2 2 1,9 2,6 2,3 5,0
Lu 0,20 0,24 0,35 0,38 0,22 0,24 0,4 0,25 —

2РЗЭ 114,5 102,8 122,9 127,4 151,8 158,4 203,5 66,3 97,1
Eu/Eu * 0,69 1,01 0,9 1,06 0,695 0,71 1,08 0,15 1,28
‘̂рзэ 1,12 0,93 0,92 1,06 1,24 1,70 1,51 0,44 0,38

П р и м е ч а н и е .  1, 2 —  шошониты, 3 — гиалоигнимбриты , 4 , 5 — пер литы, С —  магне 
Орегон, США [по H elm k e, H ask in , 1973], 11 — трахибазальты , 12, 13 — шош ониты, 14— 17 —  ла  
20 — перлиты, 21 — латиты, 22 — натровые андезитобазальты , 23, 24 — калиевые андезиты , 25, 
цодиориты, 30 — трахибазальты , 31 — абсарокиты, 32 — шошониты, 33 —  латиты, 34 —  монцо- 
ланократовы е сиениты. Звездочкой помечено общее ж ел езо  в пересчете на F e20 3.

E u /E u  * =  C £U/0,5(C gm  +  Cq ^), С ^ ц , c Sm ’ c Gd— нормированные концентрации элементов
Силикатные анализы выполнены в Г ЕО ХИ  

и В . Е . Смирновой 11982] в Г ЕО ХИ  СО А Н  СССР.
СО А Н  СССР, аналитики Н . М. Бехтерева и

имеют нижнемеловые (?) шошониты Хетинского (0,31—0,36) и нижнеме
ловые диориты Верхнегижигинского (0,38) вулканических полей. В верх
немеловых андезитовых лавах Верхнегижигинского и Пареньского вул
канических полей К рзэ изменяется от 0,92 до 1,51. Палеогеновые трахиаи- 
дезитобазальты Ичингейского грабена характеризуются более высокими 
значениями А'рзэ (0,84—2,46) по сравнению с аналогичными лавами Хе
тинского поля (0,9—0,97). В породах нижнемелового эссексит-тешенито
вого комплекса величина Лрзэ варьирует от 1,33 в тешенитах до 1,65 
в меланократовых сиенитах. В разновозрастных шошонитах значения
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О к о н ч а н и е  т а б л и ц ы
тектонически? структуры

П алеогеновые базальтоиды Ф ундам ент О Ч ВП

30 31 32 33 34 35 36 37 38

51,06 48,9 56,07 57,35 51,85 52,94 53,20 43,21 46,13
1,35 1,48 1,16 0,98 1,35 1,24 1,86 4,05 2,01

16,63 15,68 14,59 16,19 17,09 15,98 15,64 16,05 17,40
5,80 3,78 3,37 4,21 3,51 2,96 2,35 4,69 4,36
3,59 5,93 4,94 2,60 5,80 5,50 6,47 7,76 4,94
0,15 0,20 0,12 0,12 0,17 0,14 0,17 0,17 0,16
4,69 5,74 3,78 2,16 4,21 4,21 3,71 4,40 4,95
7,22 9,30 6,48 5,11 7,32 6,98 4,66 10,70 10,05
3,46 2,82 3,62 3,94 4,02 3,64 3,73 3,95 4,02
2,05 2,85 3,10 3,04 3,49 3,27 4,71 1,09 0,88
0,76 0,59 0,36 0,55 0.81 0,53 1,14 0,45 0,21

2,35 2.24 2,43 3.23 0,47 2,29 2,34 3,80 5,03

99,11 99,51 100,02 99,48 100,09 99,68 99,98 100,32 100,14
0,60 1,01 0,86 0,77 0,87 0,90 1,26 0,28 0,22
5,5 5,45 3,5 3,4 6,4 4,8 7,0 121,0 7,7

100 130 120 10 42 120 10 37 28
300 150 220 220 240 215 370 220 260

30 28 20 29 34 25 60 20 21
45 27 23 53 29 28 60 2S 51
70 42 52 77 70 42 100 45 105

7,7 6,2 4,8 12 8,3 6,7 11 5,5 10
48 24 29 41 36 25 52 26 73
14 6,8 5 7,6 9,8 6 17 5,7 4,5
2,5 2,8 1 2,4 3,0 2,2 4 2,3 1.44
5,9 7,5 4,8 8,6 10 6 4,4 6,4 5,1
3,9 5,3 4,2 6,5 8,1 4,2 4,1 4,5 4,8
0,74 0,97 0,67 1,2 1,3 0,75 0,9 0,71 0,84
2.1 — 2,5 3,3 2,6 3,3 2,6 — 3,3
2,7 3,3 2,3 2,8 2,8 3,0 6,6 1,8 2,2
0,25 0,39 0,24 — 0,28 0,6 0,87 0,28

202,8 126,3 129,5 202,8 181,2 127,7 263,5 125,9 261,4
0,72 1,20 0,62 0,91 0,92 1,11 1,04 1,16 0,92
1,20 0,69 0,82 1,54 0,96 0,71 0,63 1,33 1,65

зиальные базальты, 7 — 9 — трахиандезитобазальты , 1 0 — высокоглигоземистые базальты серии В , 
титы, 1 8 — керсутитовые трахибазальты , 19 —  вулканические стекла трахидацитового состава, 
26 — невадиты трахидацитового состава, 27 —  трахиандезитобазальты , 28 —  перлиты, 29 — м он- 
габбр о , 3 5 — субвулканические шошониты, 3 6 — девонские шошониты, 3 7 — тешениты, 38 — м е-

{В алаш ов, 1976].
Г . Я . Стрежнева, на РЗЭ —  химико-спектральным методом по методике В . В . К онусовой

i f  р з э  следующие: 0,63 — в девонских, 0,36 — в нижнемеловых, 0,82 — в 
палеогеновых. Таким образом, судя по величине К р3э, большинство 
изученных базальтоидов образовалось при частичном плавлении мантий
ного субстрата с участием клинопироксенов и, в значительно меньшей 
степени, гранатов.

Распределение РЗЭ в сериях пород удобно рассматривать с использо
ванием графиков нормированных концентраций [Балашов, 1976].

Кривые распределения нормализованных концентраций редкоземель
ных элементов (кривые р. н. к. РЗЭ) в нижнемеловых шошонитах (обр.
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Рис. 4. Диаграмма S i0 2— К20  для базальтоидов Северо-Востока СССР (класспфика- л? 
ция по [Mackenzie, Chapel, 1972; Whitford е. а., 1979]).

•7— 4 — девонские ( i ) ,  нижнемеловые (?) (2 ), палеогеновы е («?) и олигоценовые субвулканической  
фации (4) шошониты; 5 — магнезиальные базальты; 6 —  трахиандезитобазальты ; 7, 8 — палеогено
вые (7) и верхнемеловы е (8) высококалиевые андезиты и латиты; 9 , ю  — нижнемеловые монцодио- 

риты (9) и меланократовые сиениты (10).  : Щ
{ 1— 38  —  номера проб в таблице.

Рис. 5. Диаграмма Zr — Ti — Y [по Pearce, Сапп, 1973] для базальтоидов Северо- 
Востока СССР.

1 , 2  — нижнемеловые (?) ( 1) и девонские (2) шошониты; з  — породы эссексит-теш енитового комплек
са; 4 — натровые андезитобазальты , 5 — высокомагнезиальные базальты; 6, 7 — палеогеновы е трат

хиандезитобазальты  (6),  шошониты (7).
П оля базальтов: А  и  В  — бедных калием толеитовы х, В  и С — известково-щелочных вы сокоглиио- 

земисты х, D  — щелочных океанических островов и континентов.
Цифры на рисунке соответствуют номерам проб в таблице.



1 +  2), верхнемеловых магнезиальных базальтах (обр. 6) и трахианде- 
зитобазальтах (обр. 7) Хетинского ноля, в латитах из Ичиигейского гра
бена (обр. 17) и девонских шошонитах фундамента ОЧВП (обр. 36) пока
заны на рис. 6, а. Кривые р. н. к. РЗЭ нижнемеловых шошонитов (1) 
и верхнемеловых магнезиальных базальтов (2) располагаются рядом с 
одинаковым наклоном линий в сторону Yb. Кривые р. н. к. РЗЭ палео
геновых трахиандезитобазальтов (3), латитов (4) и девонских шошонитов 
(5) ложатся существенно выше в области легких лантаноидов и наклонены 
круче, чем линии меловых лав. Для легких лантаноидов цериевой группы 
различия внутри рассматриваемой группы вулканитов несущественны, 
но в области тяжелых лантаноидов кривые расходятся. Кривая р. н. к. 
РЗЭ девонских шошонитов на отрезке от Но до Yb приобретает отрица
тельный наклон, что связано с повышенными концентрациями последнего. 
Как было показано выше, те же шошонитовые лавы характеризуются по
вышенными концентрациями Y. На рассматриваемом графике наиболее 
низкие концентрации РЗЭ иттриевой группы наблюдаются в палеогено
вом латите (4). Относительно высокие концентрации Yb, такие же как в 
верхнемеловых базальтах (2), отмечаются в палеогеновых трахиандезито- 
базальтах Хетинского поля.

Кривые р. и. к. РЗЭ меловых андезитобазальтов Пареньского вулка
нического поля (обр. 22), калиевых андезитов (об. 23 +  24) и монцодио- 
ритов (обр. 29) Верхнетуромчинской вулканоструктуры, палеогеновых 
трахибазальтов (обр. 30) и монцогаббро (обр. 34) той же структуры даны 
на рис. 6, б. Кривые р. н. к. РЗЭ для всех этих образований в области лег
ких и средних лантаноидов (до Но) субпараллельны и имеют одинаковый 
наклон в сторону Yb. В области тяжелых РЗЭ кривые расходятся, что 
обусловлено различиями в концентрации этого элемента. Максимальные 
концентрации его наблюдаются в меловых монцодиоритах (2), минималь
ные — в натровых андезитобазальтах (1 ).

Палеогеновые трахибазальты (3) и монцогаббро (5) Верхнетуромчин
ской структуры отличаются от меловых лав того же района более высоким 
уровнем концентраций легких и средних лантаноидов, поэтому кривая 
р. н. к. РЗЭ для них занимает более высокое положение, чем для меловых 
андезитов.

В палеогеновой вулканоплутонической ассоциации между интрузив
ными (5) и вулканическими (3) фациями существенных различий в наклоне 
кривых не наблюдается. Интрузивная фация отличается от вулканической 
более высокими концентрациями Gd, Dy и Но, более низкими содержа
ниями La, Nd, Sni.

Кривые р. н. к. РЗЭ пород нижнемелового эссексит-тешенитового ком
плекса (обр. 37, 38) и палеогеновой вулканоплутонической ассоциации 
(18, 34, 35) показаны на рис. 6, в. В эссексит-тешенитовом комплексе ме- 
ланократовые сиениты (5) заметно обогащены легкими лантаноидами по 
сравнению с тешенитами (4). Кривые р. н. к. РЗЭ нижнемеловых тешени- 
тов (4) и олигоценовых шошонитов (2) в области легких и средних ланта
ноидов совпадают. Олигоценовые и эоценовые шошониты отличаются от 
тешенитов большими концентрациями Yb и Ег, вследствие чего их кривые 
имеют меньший наклон, чем в тешенитах. Общий уровень концентраций 
РЗЭ в породах интрузивной фации палеогеновой вулканоплутонической 
ассоциации несколько выше, чем в ее субвулканической фации. Поэтому 
кривая р. и. к. РЗЭ монцогаббро (3) занимает более высокое положение, 
чем кривая субвулканических (1 ) трахиандезитобазальтов (см. рис. 6, в).

Кривые р. н. к. РЗЭ ряда кислых эффузивов ОЧВП: гиалоигнимбри- 
тов (обр. 3), перлитов (обр. 4 -f- 5), трахидацитов (обр. 25 +  26), а также, 
для сравнения, калиевых андезитов (обр. 25 -j- 26), даны на рис. 6, г. 
Кривые р. н. к. РЗЭ трахидацитов (6) и калиевых андезитов (4) занимают 
сходное положение, субпараллельны и характеризуются одинаковым 
наклоном линий. Трахидациты отличаются от андезитов только слабыми 
европиевыми минимумами. Кривые трахилипаритовых гиалоигнимбритов 
(2) имеют отчетливый, а у перлитов — очень глубокий европиевый мини-
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Рис. в. Графики распределения нормированных концентраций РЗЭ п породах Северо-
Востока СССР (нормирование) по хондритам [Haskin е. а., 1968]).

а: 1 —  нижнемеловы е (?) шошониты (обр . 1, 2); 2 — верхнемеловы е магнезиальные базальты  
(обр . 6); 3 — палеогеновы е трахиандезитобазальты  (обр . 7); 4 — палеогеновы е латиты (обр. 17); 
5 — девонские шошониты (обр . 36). I — Т — кривая распределения нормированных концентраций  
РЗЭ  при частичном плавлении гранат (0 ,3) —  клинопироксенового (0 ,7) субстрата [по Z ie lin sk i, 
L ipm an . 1976]; I I  — высокоглиноземистые базальты серии В , штат О регон, США [по H elm k e, H as
k in , 1973]; I II  — базальты ю ж ного прорыва Больш ого трещ инного изверж ения влк. Толбачик на  

Камчатке (промежуточны й тип) [по А нтипину и д р ., 1984]. 
б\  1,2 — верхнемеловые андезитобазальты (обр. 22) (1) и моицодиорнты (обр. 29) (2); 3 — палеоге
новые м онцогаббро (обр. 34); 4 —  верхнемеловы е калиевые андезиты (обр . 23 +  24); 5 —  палеоге

новые трахибазальты  (обр . 30). 
в: 1 , 2  — палеогеновый (обр. 18) (1) и  олпгоценовый (обр. 35) (2) субвулканические шошониты; 3 -
эоцеиовые м онцогаббро; 4 , 5  — нюкнемеловые тешенит (обр . 37) (4) и меланократовый сиенит

(обр. 38) (5).
г: 1 — верхнемеловые перлиты В ерхнегиж игинского вулканического п оля  (обр. 28); 2 , 3  — трахш га- 
паритовые гиалоигнимбриты (обр. 3) (2) и верхнемеловы е перлиты (обр. 4 +  5) (3) Х етинского вулка
нического поля; 4 — калиевые андезиты В ерхнегиж игпнского вулканического поля (обр. 23 - f  24);
5 — верхнемеловые перлиты П ареньского вулканического поля (обр. 20); 6 — трахидацитовые не- 

вадиты В ерхнегиж игинского вулканического поля (обр. 25 +  26).

мум. Кривые р. и. к. РЗЭ гиалоигнимбритов и перлитов располагаются 
заметно ниже трахидацит-андезитовой линии, что говорит о бедности тра- 
хилипаритов редкими землями (см. рис. 6, г). Четко выделяются кривые 
р. н. к. РЗЭ двух типов перлитов. Богатые щелочами и калием перлиты 
Хетинского района (3) характеризуются наибольшим дефицитом Ей. 
Богатые водой и бедные щелочами"перлиты Омолонского района (1, 5), 
кроме Ей, в отличие от всех других лав, обеднены Но.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Меловые базальтоиды ОЧВП Хетинского и Омолонского районов об
наруживают существенные различия в распределении РЗЭ, при этом лавы 
Хетинского вулканического поля характеризуются низкими уровнями 
содержаний лантаноидов (РЗЭ =  65 г/т), а калиевые андезиты Верхнеги-
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жигинского поля — умеренно высокими концентрациями РЗЭ (123— 
203 г/т).

Верхнемеловые магнезиальные базальты Хетинского поля по химизму 
и спектрам РЗЭ похожи на современные четвертичные лавы южного про
рыва (промежуточные первых дней извержения) Большого Трещинного 
извержения влк. Толбачик (БТТИ) на Камчатке [Антипин и др., 1984]. 
Кривые р. н. к. РЗЭ в лавах обоих типов субпараллельны и одинаково 
полого наклонены в сторону Yb (см. рис. 6 , а). Однако общий уровень со
держаний РЗЭ в островодужных лавах Камчатки заметно выше, чем в 
магнезиальных базальтах 0ЧВ11. По уровням концентраций и характеру 
спектров РЗЭ верхнемеловые магнезиальные базальты ОЧВП ближе все
го к высокоглиноземистым базальтам третичного возраста серии В штата 
Орегон на северо-западе США [Helmke, Haskin, 1973].

Обычно ОЧВП рассматривается как активная континентальная окра
ина андийского типа [Парфенов, 1984]. Это представление вполне соот
ветствует нашим геохимическим данным для Омолонского района ОЧВП. 
В Хетинском районе уровень концентраций редких элементов, в частности 
РЗЭ, в меловых базальтоидах очень низкий. Вероятно, этот район в мелу 
развивался как континентальная окраина «типа Каскадных гор». Нижне
меловые (?) шошониты Хетинского района, скорее всего, формировались 
в тыловой зоне нижнемезозойской Удско-Мургальской островной дуги, 
предшественнице ОЧВП.

Орогенные магмы высокоглиноземистых базальтов и андезитобазаль- 
тов могут образовываться в зонах Беньоффа за счет частичного плавления 
амфиболитовых и в меньшей степени эклогитовых субстратов (глубины до 
70 км), при этом величина K/Na отношения увеличивается вместе с ростом 
глубин магмообразования [Рингвуд, 1981]. Судя по значениям КРза, ба
зальты Хетинского поля образованы относительно малоглубинными рас
плавами за счет амфиболитовых субстратов, тогда как калиевые андезиты 
Верхнегижигинского поля являются продуктами глубинных магм, воз
никающих при частичном плавлении эклогитового вещества верхней ман
тии. На изученной территории продуктом наиболее глубинных образова
ний может служить палеогеновый латит Ичингейского грабена (обр. 17). 
Положение кривой р. н. к. РЗЭ палеогенового латита совпадает с положе
нием линии, отражающей распределение редких земель в расплаве, полу
ченном при частичном (25%) плавлении гранат (0,ЗСг)-пироксеново- 
го (0,7 Срх) субстрата, имитирующего состав верхней мантии [Zielinski, 
Lipman, 1976] (см. рис. 6, а).

Как известно [Балашов, 1976], продукты первичных мантийных рас
плавов могут отличаться от вторичных производных андезитовых и 
латитовых выплавок по «европиевому критерию». Верхнемеловые анде
зиты Верхнегижигинского вулканического поля ОЧВП, судя по отсут
ствию в них европиевого минимума, можно рассматривать как продукты 
первичных расплавов.

Коэффициент распределения Ей между кристаллами плагиоклаза и 
расплавом равен 1,3 [Балашов, 1976]. Поэтому любое фракционирование 
с удалением плагиоклаза в твердую фазу должно привести к существенно
му снижению его концентраций в остаточном расплаве. В Пареньском 
вулканическом поле примером такого фракционирования может слуяотть 
образование верхнемелового латита за счет дифференциации андезито
базальтового расплава (обр. 22). Когда дифференциация идет главным 
образом за счет отсадки темноцветных минералов и магнетита, европиевый 
минимум в поздних дифференциатах может быть слабым, как это имело 
место при образовании трахидацитовых невадитов (обр. 25, 26) за счет 
калиевых андезитов (обр. 23, 24).

Недавно было высказано мнение о внутрикоровой природе расплавов 
островодужной серии Большой Курильской гряды [Дуничев, 1982]. Ав
тор этой работы полагает, что андезитобазальты образуются в результате 
плавления тугоплавкого остаточного вещества земной коры, которое оста
ется после выплавки из нее кислых липаритовых расплавов. Кривая
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р. н. к. РЗЭ для среднего состава земной коры (см. рис. 6, г) представляет 
плавную линию, полого наклоненную в сторону Yb, при этом никаких ано
малий в содержаниях Ей не наблюдается. Изученные нами трахилипари- 
товые нгнимбриты и перлиты, судя по высоким (0,714—0,776) значениям 
в них отношения 87Sr/86Sr, могут рассматриваться как типичные внутри- 
коровые образования [Плюсниы и др., 1985]. Следовательно, если счи
тать изученные кислые эффузивы продуктом частичного плавления ве
щества земной коры, реститовый остаток, андезитовый по составу, дол
жен содержать заметный избыток Ей. В изученных андезитах ОЧВП из
быточного Ей не наблюдается, поэтому они не могут быть отнесены к про
дуктам плавления остаточного реститового вещества земной коры.

Петрохимические параметры лав, высокие значения К р3э, повышен
ные концентрации Ti, Zr, Р и Сг, наблюдаемые в трахиандезитобазаль- 
тах Хетинского поля [Захаров, 1983], не согласуются с представлениями
о принадлежности этих образований к латеральному ряду меловых форма
ций известково-щелочной серии активной континентальной окраины. По 
редко-элементному составу нород палеогеновый трахиандезитобазальтовый 
магматизм ближе крйфтогенному внутриплитовому, чем к вулканизму ак
тивных континентальных окраин и островных дуг. Существуют класси
ческие примеры, когда субщелочные и щелочные базальты подобного ти
па проявляются в рифтогенных структурах [Логачев, 1977]. Поэтому, 
встречая в консолидированных областях с континентальной корой прояв
ления щелочно-базальтового магматизма, исследователь ищет в районе 
рифтовые структуры. В Хетинском районе, который в геологическом от
ношении изучен достаточно хорошо, никаких рифтовых или рнфтогенных 
структур до сих пор не обнаружено. Однако трахиандезитобазальтовый 
вулканизм хорошо увязывается с географией Верхнеколымского свода 
[Умитбаев и др., 1981]. В Хетинском и Омолонском районах мы имеем 
дело с «рассеянным» щелочно-базальтовым магматизмом внутриплитового 
типа, который проявляется в связи с процессами сводообразования, 
обусловленными подъемом мантийных диапиров.

вы воды

1. В двух изученных районах Северо-Востока СССР меловые базаль- 
тонды ОЧВП имеют различные уровни концентраций РЗЭ. Высокие уровни 
концентраций РЗЭ с существенным накоплением легких лантаноидов 
но сравнению с тяжелыми наблюдаются в породах Омолонского района, 
низкие — в Хетинском вулканическом поле.

2. Высокоглиноземистые базальты и андезиты ОЧВП, судя по харак
теру распределения в них редкоземельных элементов и, в частности, по от
сутствию евроииевого минимума в породах, являются продуктами первич
ных мантийных расплавов. Кислые вулканиты ОЧВП отличаются от ба
зальтоидов но наличию европиевых минимумов разной интенсивности.

3. В Хетинском вулканическом поле наблюдаются резкие различия 
в спектрах и уровнях концентрации РЗЭ между меловыми и палеогеновыми 
базальтоидами, последние резко обогащены легкими лантаноидами. 
В Омолонском районе различия в распределении РЗЭ между меловыми и 
палеогеновыми лавами менее существенны.

4. Шошопитовые лавы Северо-Востока СССР, сформированные в раз
ных геодинамических обстановках, отличаются по спектрам и уровням 
концентраций РЗЭ.
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О. Н. ВОЛЫНЕЦ, В. С. АНТИПИН, А. Б. ПЕРЕПЕЛОВ, 
Л. А. ЧУВАШОВА, Е. В. СМИРНОВА

РЕДКИЕ ЗЕМЛИ В ПОЗДНЕКАЙНОЗОЙСКИХ ВЫСОКОКАЛИЕВЫХ 
ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОРОДАХ КАМЧАТКИ

Высококалиевые лавы — характерный, хотя и не слишком распро
страненный тип пород островных дуг, однако встречаются они в острово- 
дужной обстановке преимущественно с развитием достаточно мощной ко
ры континентального типа. Более обычны высококалиевые породы на ак
тивных континентальных окраинах и во внутриконтинентальных вулка
нических поясах. Согласно современным петрохимнческим классификаци
ям [Peccerillo, Taylor, 1976; Gill, 1981; и др.], среди высококалиевых по
род по уровню содержания К выделяют высококалиевую известково-ще
лочную (ВКИЩ), абсарокнт-шошонит-латнтовую субщелочную (АШЛ) и 
калиевую щелочную (КЩ) серии. Преобладающим типом высококалиевых 
пород в островных дугах являются лавы ВКИЩ-серии, на активных кон
тинентальных окраинах широко развиты лавы как ВКИЩ-, так и АШЛ- 
серий [Joplin, 1968], а во внутриконтинентальных поясах — лавы АШЛ- 
серии [Таусон и др., 1984]. Лавы КЩ-серии достаточно редки как в остров
ных дугах (Италия, Индонезия), так и на активных окраинах (Северная 
Америка), однако они характерны для ряда континентальных рифов (Аф
рика, ФРГ) и некоторых зон молодого вулканизма на древних щитах 
(Алдан, Австралия и др.).

Камчатка представляет собой одну из немногих островодужных сис
тем, где в позднем кайнозое проявились все три серии высококалиевых 
пород. Задача настоящей работы — проанализировать распределение РЗЭ в 
каждой из этих серий, а также сравнить полученные данные с распреде
лением РЗЭ в лавах высококалиевых серий, проявленных в других 
геодинамических обстановках.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
И ОСОБЕННОСТИ ВЕЩЕСТВЕННОГО СОСТАВА 

ПОЗДНЕКАЙНОЗОЙСКИХ ВЫСОКОКАЛИЕВЫХ ВУЛКАНИЧЕСКИХ 
ПОРОД КАМЧАТКИ

С. И. Набоко [1960], рассматривая петрохимические особенности 
четвертичных вулканических пород Камчатки, обратила внимание на по
вышение щелочности лав в этом регионе с востока на запад. Последующие 
более детальные петро-геохимические исследования подтвердили и уточ
нили эти наблюдения. Было показано, что возрастание щелочности вул
канических пород от фронтальных к тыловым зонам наблюдается в обоих 
вулканических поясах Камчатки: Восточно-Камчатском 1 и поясе Средин
ного хребта Шампура и др., 1980; Пополитов, Волынец, 1981; Патока, 
1983; и др.]. Установлено также, что возрастание щелочности пород про
исходит главным образом за счет роста содержания К, так что в тыловых 
зонах вулканических поясов появляются образования высококалиевых 
серий. Последние установлены в тыловой части вулканической зоны Юж
ной Камчатки (вулканы Явинский, Кашегочек, Голыгинский, Бол. Ипель- 
ка, Опала), Центральной Камчатской депрессии (вулканы Кинчокла, 
Плоские Сопки, Плоский Толбачик, Толбачннская зона шлаковых кону
сов), но особенно обильны и разнообразны они в тыловой части вулкани
ческого пояса Срединного хребта (вулканы Ичинский, Уксичан, Кекук-

1 В трактовке Г. М. Власова и А. Е. Святловского [Геология..., т. X X X I, 1964] 
Восточно-Камчатский вулканический пояс объединяет вулканические зоны Южной и 
Восточной Камчатки и Центрально-Камчатской депрессии.
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Рис. 1. Схема расположения исследованных высоко
калиевых пород Камчатки.

1 — четвертичные вулканы; 2 —  центры проявления высоко- 
калиевых вулканических серий (вулканы Укснчан (1), К екук- 
найскнй (2), Б ол . Кетепана (3), 4 — Ю жный прорыв БТТИ );
з  — район опробования калиевых базальтоидов Западной Кам

чатки,

майский, Бол. Кетепана и др.). Именно здесь 
наряду с лавами ВКИЩ-серии проявлены и 
вулканиты АШЛ-серии. Кроме того, в указан
ной зоне установлены также лавы калий-нат- 
ровой щелочно-оливии-базальт-трахит-комен- 
дитовой серии [Патока, Успенский, 1977; Во- 
лынец и др., 1984а], которые в данной статье 
подробно не рассматриваются. К западу от 
вулканического пояса Срединного хребта уже 
в Западно-Камчатской структурно-фациальной 
зоне располагается область проявления нео
геновых субвулканических тел калиевых ще
лочных базальтоидов [Гузиев, 1964, 1966,
1967].

Данные но нетрохимии и геохимии щелочных и субщелочных вулкани
тов Камчатки были недавно обобщены О. Н.Волынцом с соавторами [1984а, 
б], однако полные спектры редкоземельных элементов были при
ведены пока только для высококалиевых субщелочных мегаилагиофиро- 
вых базальтов Большого Трещинного Толбачикского извержения (БТТИ) 
1975—1976 гг. [Антипин и др., 1984] и калиевых базальтоидов Западной 
Камчатки [Волынец и др., 1985]. Задавшись целью выяснить особенности 
распределения РЗЭ в высококалиевых вулканических породах Камчатки, 
авторы в качестве объектов исследования выбрали вулканы Срединного 
хребта: Уксичан, Кекукнайский и Бол. Кетепана. Калиевые субвулка- 
нические породы Западной Камчатки опробованы в верховьях р. Напана 
и в устье р. Хлебной. Для сравнения привлечены также данные по ба
зальтам БТТИ. Расположение исследованных объектов показано на 
рис. 1 .

Вулканы Уксичан, Бол. Кетепана и Кекукнайский представляют со
бой крупные щитообразные сооружения, достигающие 50 км в диаметре, 
и входят в число самых крупных вулканических построек Камчатки. 
Возраст их на основании палеомагнитных и геоморфологических данных 
[Огородов и др., 1972] принимается нижне-среднеплейстоценовым. Ниж
ние части разрезов вулканов лавово-иирокластические, верхние — су
щественно лавовые. Вершина влк. Уксичан осложнена кальдерой диа
метром 12 км, с формированием которой связаны покровы игнимбритбв, 
залегающие на склонах постройки. Небольшая кальдера (4,5 км в попе
речнике) имеется и на влк. Кекукнайском, однако она в отличие от пре
дыдущей имеет, по-видимому, эрозионное происхождение. Состав лав и 
пирокластического материала, слагающих вулканические сооружения, 
изменяется по содержанию S i02 от базальтов до андезитов, хотя на влк. 
Уксичан отмечены также потоки андезитодацитов и дацитов. Преобладаю
щие типы пород стратифицированного разреза на вулканах Кекукнай
ский и Бол. Кетепана отвечают базальтам и андезитобазальтам, а на влк. 
Уксичан — андезитобазальтам и андезитам. Игнимбриты кальдеры Ук
сичан имеют андезитодацнтовый состав. На заключительных стадиях 
формирования вулканов происходило внедрение многочисленных экстру
зий: андезитобазальтовых и андезитовых на влк. Бол. Кетепана, андези
товых, андезитодацитовых и дацитовых — на Кекукнайском, андезито- 
дацитовых, дацитовых и риодацитовых в кальдере Уксичан. Одна риоли- 
товая экструзия установлена н у подножия влк. Бол. Кетепана.
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Калиевые породы Западной Камчатки слагают обычно разнообраз
ные по форме субвулканические тела (купола, лакколитообразные тела, 
силлы, дайки), залегающие среди палеоген-неогеновых осадочных толщ. 
Собственно эффузивные разности крайне редки. Мощность даек и силлов 
достигает 20 м, диаметр куполов 1—2 км. Состав пород преимущественно 
базальтовый, однако отмечаются андезитобазальты и реже андезиты. В 
массиве горы Седло обнаружены спекшиеся туфы дацитового состава. 
Среди собственно базальтоидов наряду с породами эффузивного облика 
присутствуют и более глубинные полнокристаллические разновидности 
(шонкиниты, сиениты). Возраст западно-камчатских калиевых лав счи
тается миоценовым, т. е. время их проявления отвечает эпохе интенсив
ного известково-щелочного вулканизма в осевой части Срединного хреб
та. Таким образом, формирование этого комплекса пород происходило в 
тыловой зоне неогеновой островной дуги Центральной Камчатки.

Лавы Большого Трещинного Толбачикского извержения слагают об
ширное лавовое поле (-—35 км2), а по составу и облику аналогичны доволь
но широко развитым в Центральной Камчатской депрессии мегаплагио- 
фировым базальтам вулканов Киичокла, Плоские Сопки, Плоский Тол- 
бачик и Толбачикской региональной зоны шлаковых конусов.

По уровню содержания К подавляющая часть лав вулканов Бол. 
Кетепана и Кекукнайский, как и субщелочных лав Толбачикского извер
жения, относятся к ВКИЩ-серии, однако некоторые базальты попадают 
в поле АШЛ-серии (рис. 2, а). Большую часть вулканитов кальдеры Ук- 
сичан по этому признаку следует отнести к АШЛ-серии, и лишь андези- 
товые и дацитовые экструзии Центрального купола и некоторые потоки 
базальтов и андезитобазальтов соответствуют ВКИЩ-серии. Среди запад
но-камчатских калиевых пород выделяются разности, относящиеся к 
КЩ- и АШЛ-сериям.

На классификационной диаграмме Петрографического комитета 
[Классификация..., 1981] фигуративные точки составов лав кальдеры 
Уксичан, за исключением уже упомянутых известково-щелочных экстру
зий Центрального купола, лежат в поле субщелочных пород (рис. 2, б). 
Сюда же попадают базальты БТТИ (Южный прорыв), базальты и часть 
андезитобазальтов вулканов Бол. Кетепана и Кекукнайский, а также 
некоторые андезиты и дациты Кекукнайского вулкана. Другая часть фи
гуративных точек пород этих вулканов лежит в поле известково-щелоч
ных вулканитов вблизи границы с полем субщелочных разновидностей. 
Фигуративные точки калиевых пород Западной Камчатки располагаются 
как в поле субщелочных, так и в области щелочных фельдшпатоидных об
разований.

В соответствии с приведенными данными в нашей статье использу
ется следующая номенклатура для пород разных вулканов. Для кальдеры 
Уксичан 2: высококалиевый субщелочной базальт — шошонит — латит — 
кварцевый латит — кварцевый трахит (последнее для пород, фигуратив
ные точки которых лежат выше нижней границы распространения щелоч
ных пород на рис. 2, б). Для лав вулканов Кекукнайский и Бол. Кетепана: 
высококалиевый субщелочной базальт, андезитобазальт; высококалиевый 
андезитобазальт, андезит и т. д. Для л а в  Южного прорыва Толбачикского 
извержения: высококалиевый субщелочной базальт. Наконец, в случае 
калиевых пород Западной Камчатки можно говорить о существовании 
двух серий: абсарокит-шошонит-латитовой 3 и абсарокит-трахибазальто- 
вой. Полнокристаллические аналоги последней серии пород, проявлен
ные такяхв в виде субвулкаиических тел, отвечают шонкинитам, слюдя
ным шонкинитам и щелочным сиенитам.

Высококалиевые субщелочные базальты и шошониты характеризуют
ся оливин-клинопироксен-плагиоклазовои ассоциацией вкрапленников.

2 Данные по известково-щелочным высококалпевым лавам этого вулкана в 
статье не приводятся.

3 Данные по РЗЭ для пород этой серии в статье тоже не приводятся.
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Рис. 2. Классификационные диаграммы К20  — S i0 2 (а) и (Na20  +  К20 ) — S i0 2 по 
Классификации..., 1981] (б) для пород высококалиевых вулканических серий

Камчатки.
1 — 5 — центры проявления высококалиевых вулканических серий: вулканы Кекукнайский (2 ), 
Б ол. Кетеиаиа (2) ,  Уксичан (а), Ю жный прорыв B TTII (5); 4 — Западная Камчатка; в—8 — г р а 
ницы полей составов субщелочны х п ород («), верхняя поля бесфельдшпатоидных щелочных пород  
(7), ниж няя поля составов магматических пород («). I —V — поля составов серий п ород uto  Vec-  
c er illo , T aylor, 19781: щ елочная (КЩ ) (I), субщ елочная (А Ш Л ) (I I ) , вы сококалиевая (ВН И Щ ) (I I I ) ,  

известково-щ елочная (IV ), низкокалиевая (V) серии.



В шошонитах среди вкрапленников отмечаются также ортопироксен 
(кальдера Уксичан) и биотит (Западная Камчатка). Главный минерал- 
вкрапленник абсарокитов — оливин, реже встречается клинопироксен, 
а плагиоклаз отсутствует. Во вкрапленниках трахибазальтов, напротив, 
преобладает клинопироксен, наряду с которым присутствуют оливин и 
флогопит. В высококалиевых андезитобазальтах, андезитах и латитах 
вкрапленники представлены в основном плагиоклазом, клино- и ортопи
роксеном. При этом в лавах вулканов Бол. Кетепана и Кекукнайский 
обычны также вкрапленники амфибола, в латитах кальдеры Уксичан — 
оливина, а в латитах Западной Камчатки — оливина, амфибола и био
тита. Высококалиевые дациты содержат амфибол-биотит-плагиоклазовую 
ассоциацию вкрапленников, кварцевые латиты — биотит-плагиоклазо- 
вую, а кварцевые трахиты — либо биотит-плагиоклазовую, либо бнотит- 
клинопироксен- калиевый полевой шпат-плагиоклазовую ассоциации.

В основных массах высококалиевых пород всех типов, включая ба
зальты, присутствует щелочной полевой шпат с высоким, особенно в по
родах КЩ-серии, содержанием Or-минала. При этом в основных и сред
них их разновидностях, наряду с калинатровым полевым шпатом и пла
гиоклазом, обычен и тройной полевой шпат (Са-анортоклаз). Большин
ство абсарокитов и все калиевые базальтоиды КЩ-серии содержат микро
литы биотита. Биотит характерен также для основных масс кварцевых 
латитов и трахитов.

Шонкиниты — полнокристаллические аналоги абсарокитов и трахи
базальтов КЩ-серии — состоят из клинопироксена, щелочного полевого 
шпата и биотита с большей или меньшей примесью плагиоклаза и оливи
на. Сиениты также имеют клинопироксен-биотит-ортоклазовый минераль
ный состав, однако клинопироксена в них немного, а преобладающим ми
нералом служит щелочной полевой шпат.

Для всех типов пород КЩ-серии характерно присутствие анальцима. 
Иногда он встречается также в средних и кислых породах АШЛ-серии. 
В составе рудных минералов наряду с преобладающим титано-магнетитом 
во многих разновидностях пород установлен также ильменит, а в абсаро- 
китах — Al-Cr-Fe-шпинель. Йироксены, амфиболы и слюда из пород 
ВКИЩ- и АШЛ-серий обычно незональны и имеют умеренные и низкие 
содержания Ti. При этом клинопироксены в разных по кремнекислотности 
породах этих серий слабо изменяются по железистости, хотя содержания 
Ti и А1 в них уменьшаются от базальтов в сторону более кремнекислых 
разновидностей. Вкрапленники клинопироксена и слюды в лавах КЩ- 
серии, напротив, как правило, резко зональны, причем в краевых зонах 
вкрапленников и микролитах заметно возрастают железистость и содер
жание Ti. В клинопироксенах такое изменение составов сопровождается 
уменьшением концентрации Si, возрастанием AI при повышении доли 
Wo -минала (фассаитовая тенденция). Пироксены и слюды в слюдяных 
шонкинитах и сиенитах отличаются высокой титанистостью и повышенной 
железистостью, и в этом отношении близки к минералам основной массы 
трахибазальтов и абсарокитов.

В отношении редкоэлементного состава породы высококалиевых се
рий заметно отличаются от известково-щелочных и особенно низкокалие
вых вулканитов Камчатки повышенными содержаниями целого ряда 
литофильных редких элементов: Rb, F, Ва, Sr и др., причем максималь
ные концентрации их наблюдаются в породах КЩ-серии [Пузанков и др., 
1977; Пополитов, Волынец, 1981; Волынецидр., 1984а, б, 1985]. Несколь
ко повышены в высококалиевых лавах также содержания Nb и Zr, однако 
уровень их концентраций в большинстве случаев остается типично «остро- 
водужным»: Nb до 10—13 г/т, Zr до 300—350 г/т, и только в породах КЩ- 
серии концентрации Zr могут возрастать до 600—1100 г/т.

Содержания ТЮ2 в базальтах высококалиевых серий (за исключением 
калиевых базальтоидов КЩ-серии и субщелочных высококалиевых базаль
тов Центральной Камчатской депрессии, типичными представителями ко
торых являются изученные нами базальты Южного прорыва БТТИ) сход-
11 Заказ JVs 947 153



Химическим состав (мае. %)  и содержание РЗЭ (г/т) в позднекай

сГ
п

Л"! обр. S i 0 2 T i0 2 A 1 ,0 3 F e.O j FeO MnO MgO CaO N a ,0 K 20 P2o s

1 Б Т Т И 50,69 1,66 17,10 3,55 6,99 0,17 4,87 8,65 3,60 2 .1 0 0,53
2 6561 48,62 0,82 15,14 3,81 6.58 0,18 7,94 12.05 2,84 1,69 0,16
3 6522 50,72 0,73 17,64 4,35 5,81 0,17 4,65 9,69 3,26 2,26 0,36
4 ЭГ-635 56,95 1,15 16,71 8,65 — 0,16 2,59 5,97 3,75 3,59 0,56
5 6518 55,82 1 ,1 0 17,00 2,87 5,46 0,26 2 ,8 8 5.93 3,72 3.41 0,66
6 6619 57.86 0,97 17,49 3,83 3,36 0 ,2 2 2,19 4,69 4,05 3,54 0,56
7 6600 58,02 1,11 16,55 3,26 3,88 0.16 3,67 2,98 4,20 4,35 0,43
8 6510 61,40 0,90 17,15 2 ,1 1 2,53 0 ,1 0 1,60 3 /1 4.58 4,48 0,31
9 6638/1 68,64 0,60 15,63 1,64 0,54 0,08 0,21 1,70 4,93 5,65 0,23

10 6744 49,30 1,06 17,69 5,00 5,23 0,20 5.62 10,36 2,84 2,25
2 ,1 0

0,46
11 6748 52.34 0,93 19,33 3,38 4,45 0,18 3,75 8,45 3,72 0,43
12 6740 55,62 0,76 18,75 5.05 2,84 0.12 2.70 7.07 3.55 2.19 0,22
13 КТ-607 49,56 1,38 16,55 2,47 7,99 0,25 6,58 1 0 ,1 1 2,70 1 ,8 8 0,42
14 КТ-617 49,83 1,34 16,85 7,02 3,66 0,19 5.80 10,31 2,65 1,64 0,38
15 КТ-615 50,00 1,17 16.46 3,56 6,45 0,18 6,49 9,78 2.53 1,80 0,42
16 КТ-610 51,42 1 .1 0 16,78 3.46 6,09 0,29 5,22 8,82 2,70 2,53 0,42
17 КТ 614 54,90 1,24 15,39 3.30 5,76 0,17 5,03 7,89 3,09 2,16 0,18
18 КТ-624 55,23 1 ,1 2 17,15 2,86 6,34 0,19 4,38 8.03 3.20 1.33 0,13
19 КТ-629 55,75 0,97 18,07 3,02 4,74 0,15 4,06 7.26 3,50 2,16 0,38
20 КТ-618 56,71 1,03 17,00 5,60 2,33 0,15 3,20 6.80 4,02 2,84 0,40
21 КТ-603 59,75 0,70 15,52 2,61 3,74 0,14 3,29 6,25 3,42 2.48 0.31
22 КТ-601 71.32 0,25 16,22 0,07 0,75 0,13 0,42 2,13 3,76 3,71 0,03
23 КТ-627 45,92 1,15 14,61 3,32 6,00 0,20 9,74 9,85 3,02 1,44 0,42
24 КТ-62? 46,82 1,07 16,69 2,87 5,14 0.25 8,91 8,37 3,01 2,65 0,26
25 КТ-621 47,35 0,99 15,81 2,49 5,57 0,16 10,08 7,65 2,70 2,29 0,48
26 КТ-631 48,29 1,80 1 1 ,2 0 6,10 2,25 0,14 11,70 8 ,0 0 1.37 4,69 1,07
27 КТ-6.33 50,72 1,80 13,70 6,90 1,07 0,15 6.70 6,70 1,78 5,44 0,86
28 КТ-632 51,80 2,27 15,00 6,20 1,25 0 ,1 2 5,00 6,00 2.10 7,12 0,72

ны с таковыми в известково-щелочных и низкокалиевых базальтах Кам
чатки (<1,3%  ТЮ2), и на диаграмме К —Ti фигуративные точки их ложат
ся вдоль тренда вулканитов островных дуг по Б. Г. Лутцу [1980]. В ба
зальтах ВКИЩ- и АШЛ-серий содержания Mg, Ni, Сг низкие, что также 
типично для лав островных дуг, и близки к содержаниям этих элементов 
в глиноземистых базальтах известково-щелочной и низкокалиевой серий. 
Концентрации этих элементов, а также величина Mg/Ca отношения в ба
зальтах КЩ-серии заметно повышены, и по этому признаку лавы КЩ- 
серии сходны с магнезиальными известково-щелочными базальтами Кам
чатки. Однако по сравнению с последними базальты КЩ-серии имеют 
более высокие концентрации ванадия.

От лав щелочно-оливин-базальт-трахит-комендитовой серии иссле
дуемые высококалиевые породы отличаются по целому ряду признаков, 
например обладают повышенными содержаниями Rb, Ва, Sr, понижен
ными — В, Zr, и т. д. Однако наиболее выразительны отличия в величине 
K/Na отношения и значительно более высоком темпе накопления К с ростом 
кремнекислотности пород в лавах высококалиевых серий, а также в резко 
повышенных концентрациях Nb в лавах щелочно-оливин-базальт-трахит- 
комендитовой серии. Базальты последней характеризуются также отно
сительно более высокой титанистостью [Волынец и др., 1984а, б].

РАСПРЕДЕЛЕНИЕ РЗЭ

Определение редкоземельных элементов в рассматриваемых вулкани
тах Камчатки проводилось химико-спектральным методом: химическим 
обогащением РЗЭ в породах (навеска тонкоистертого образца до 10 г) 
с последующим спектральным анализом концентратов. Нижний предел 
обнаружения элементов для данного метода составляет (г/т): Се, Рг —
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Т а б л и ц а  1
нозойскнх высококалпевых вулканических породах Камчатки

о
и

V La Се Pr Nd Sm E u Gd D y Ho Er Yb Lu

0,17 100,08 25,5 41 6,68 27,2 7,58 2,22 8,07 6,84 1,41 4,03 3,3 0,50
0,38 100,21 13 33 4,6 21 5,3 1,0 4,0 3,2 0,86 2,4 2,6 0,37
0,21 99,85 13 19 18 5,5 1,8 5,8 4,8 1,05 1,8 3,0 0,23
0,18 100,36 13 41 4,5 24 8,1 1,9 6,6 5,7 1,00 3.1 3,0 0,-30
0,48 99,59 25 50 — 34 8,4 2,9 6,5 5,3 1,40 3,3 3,6 0,36
1.02 99,96 15 32 6,6 21 6,0 2,1 3,8 3,3 0,70 2,5 2,5 0.25
0.92 99,52 10 20 4,0 15 5,0 0,94 4,5 3,5 0,82 2,0 2,5 0,40
1,06 99,63 15 29 4,5 21 5,0 1,8 5,2 3.8 0,90 2,1 2,3 0.35
0,82 100,67 15 28 18 4,1 0,85 3,4 3,4 0,76 1,7 2,3 0,30
0,40 100,41 13 16 — 18 5Д 1,7 3,1 2,9 0,67 2,1 2,2 0,29
1.35 100,41 15 24 — 19 6,3 1,5 4,4 3,4 0,93 2,0 2,4 0,30
1,30 100,17 18 22 4,3 16 4,4 0,91 5,0 3,9 0,89 1,9 2,6 0,37
0,38 100,27 13 40 2,8 19 6,6 2,5 5,7 6,2 1,20 3,7 3,5 0,37
1,20 100,87 15 37 2,4 20 5,9 1,9 5,3 4,2 0,79 2,2 2,7 0,13
1,97 99,81 10 31 2,4 20 6,4 1,9 6,4 6,2 1,10 3,5 3,2 0,30
1,07 99,90 11 32 3,2 20 5,3 1,3 6.4 5,6 1,10 3,1 2,7 0,27
0,0 99,35 23 39 3,9 26 6.4 2,0 4,4 3,3 0,91 2,4 2,7 0,20
0,0 99.96 16 32 17 4Д 1,6 4,2 4,7 1,2 2.2 0,14
0,45 100,51 19 41 2,1 18 5,0 1,4 4,9 4,4 0,70 2,4 2.6 0,18
0.25 100,33 19 42 3,3 23 6,3 1,6 6,0 5,6 1.10 3,9 2,7 0,35
1,31 99.52 20 44 — 18 4,4 1,8 3,7 3,7 0,68 1,7 2,1 0,21
0,88 99,67 18 43 3,4 15 2,9 0,80 2,0 2,0 0,38 0,85 1,3 0,07
4,26 99,93 17 57 4,6 28 7,9 2,0 5,9 4,6 0,87 1,8 2.5 0,12
3,48 99,52 19 54 — . 26 5,6 1,1 4,4 3,7 0,88 2,3 1,9 0,13
4,88 100,45 17 26 2,1 23 4,8 1,3 3,0 4,3 0,78 — 2,0 0.25
4,10 100,71 36 100 8,0 54 16 3,6 9,1 5,8 1,0 3,1 2,1 0,25
3,43 99,25 50 150 13 60 10 1,9 8,6 5,2 1,2 3,2 2,4 0,27
2,13 99,71 41 135 7,8 54 10 2,5 5,4 3,2 0,66 1,9 2,2 0,06

2 0 - 30; La, Nd, Sm, Gd, Dy, Er, Lu —  5- 1 0 Eu --  1 - 3; Ho - 1 - 2
Yb — 0,5—1; Y — 0,8—1. Ошибка воспроизводимости (относительное 
среднеквадратичное отклонение — S /С) варьирует от 0,10 до 0,40 [Смир
нова, Конусова, 1982].

Химический состав и содержания редкоземельных элементов для всех 
изученных образцов позднекайнозойских высококалиевых пород Камчат
ки приведены в табл. 1. Характер распределения нормированных по хон- 
дриту [Haskin е. а., 1968] концентраций РЗЭ для средних составов отдель
ных типов пород разных вулканических центров дан на рис. 3, а их сред
ние величины для главных типов вулканитов по региону в целом — на 
рис. 4.

Как видно из приведенных данных, уровень содержания РЗЭ для ис
следованных пород варьирует достаточно широко. В породах ВКИЩ-, 
АШЛ-серий и высококалиевых субщелочных базальтах 2 РЗЭ +  Y из
меняется в отдельных образцах от 85 до 165 г/т, т. е. почти в два раза; 
а с учетом данных по отдельным образцам для лав Южного прорыва 
БТТИ [Антипин и др., 1984] — даже до 188 г/т. В целом более высокое 
содержание РЗЭ и еще более сильные колебания характерны для пород 
КЩ-серии: 100 г/т в анальцимовых базальтах, 140—170 г/т в абсарокитах 
и микрошонкинитах, 265—330 г/т в ультракалиевых базальтах и биоти- 
товых шонкинитах (табл. 2). При этом для пород КЩ-серии наблюдается 
довольно отчетливая корреляция концентрации РЗЭ с содержанием S i02 
и К 20 , тогда как для вулканитов ВКИЩ- и АШЛ-серий такая корреляция 
отсутствует. Вместе с тем концентрация РЗЭ в лавах этих двух последних 
серий заметно изменяется для разных вулканических центров, хотя в каж
дом случае (особенно для лав кальдеры Уксичан) вариации содержаний 
значительны. Минимальные величины 2 РЗЭ +  Y наблюдаются для лав 
Кекукнайского вулкана (85—100 г/т), промежуточные — для кальдеры 
Уксичан (85—170 г/т) и влк. Бол. Кетепана (100—140 г/т), а максимальные
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О к о н ч а н и е  т а б л .  1

№ п/п №  обр. Y L a /Y b E u/E u* S P 3 3  +
+ Y

1 БТТИ 29 7,7 0,87 163,33
2 6561 21 5,0 0,64 112,83
3 6522 17 4,3 0,97 91,18
4 3C-635 24 4,3 0,77 136,20
5 6518 28 6.9 1,16 169,16
6 6619 19 6,0 1,26 115,05
7 6600 16 4,0 0,60 84,66
8 6510 17 6,5 1,08 107,95
9 6638/1 18 6,5 0,68 98,35

10 6744 19 5,9 1,21 85,56
11 6748 20 6,3 0,83 99,23
12 6740 21 6,9 0,59 101,27
13 КТ-607 31 3,7 1,22 135,57
14 КТ-617 22 5,6 1,02 119,52
15 КТ-615 22 3,1 0.90 114,40
16 КТ-610 26 4,1 0,68 117,97
17 КТ-614 25 8,5 1,09 139,21
18 КТ-624 23 7,3 1,17 106.14
19 КТ-629 25 5,0 0,86 120,68
20 КТ-618 26 7,0 0,79 140,85
21 КТ-603 21 9,5 1.34 121,29
22 КТ-601 11 13,8 0,97 100,20
23 КТ 627 22 6,8 0,86 154,29
24 КТ-622 21 10,0 0,65 140,01
25 КТ-621 19 8,5 0,98 103,53
26 КТ-631 26 17,1 0,84 264,95
27 КТ-633 24 20,8 0,61 329,77
28 КТ-632 19 18,6 0,94 282,72

П р и м е ч а н и е .  Здесь  и в табл . 2:
1 — высококалиевые субщ елочны е базаль
ты Ю ж ного прорыва Б Т ТИ  (для петро- 
генных элементов —  среднее из 85 анали
зов , для РЗЭ  — среднее из 9); 2 — 9 —
кальдера Уксичан: 2 —  высококалиевый
субщ елочной базальт, 3 — 5 — шошониты,
6 , 7  —  латиты, 8 — кварцевый латит, 9 —  
кварцевый трахит; 10— 12 — влк. К екукнай
ский: высококалиевые субщелочны е базаль
ты (10, 11), выеококалиевый андезитобазальт  
(12); 13— 22 — влк. Б ол . Кетепана: вы соко
калиевые субщ елочны е базальты (13, 14, 15, 
16), высококалиевые андезитобазальты  (17—  
20), 21 —  высококалиевый андезит, 22 —■ вы
сококалиевы й риодацит; 23 — 28 — высокока- 
лиевые базальтоиды Западной Камчатки: 
23 —  анальцимовый трахибазальт, 24, 25 —  
абсарокиты , 26 —  слю дяной абсарокит, 27 —  
слю дяной трахибазальт, 28 — биотитовый  
ш онкинит. E u /E u  * — отнош ение нормирован
ных содерж аний, где Е й  * =  0,5 (Sm  +  Gd).

Анализы выполнены в И нституте вул
канологии Д В Н Ц  А Н  СССР (1— 3, 5— 12),
аналитики Г. В . Л ец , Г. В . Д олгова; в 
Г Е О Х И  СО А Н  СССР (4 , 13— 28), аналитики  
В. А . П исарская, Т. Н . Гуничева, В. Н . В ла
сов а , РЗЭ  — Л . А . Ч уваш ова, Е . В . Смирно
ва.

(140 — 188 г/т) — для субщелоч
ных высококалиевых базальтов 
БТТИ [Антипин и др., 1984].

Отсутствие корреляции сум
марной концентрации РЗЭ с содер
жанием S i02 и К 20  для лав пере
численных вулканических центров 
указывает, что в процессах диф
ференциации магматических рас
плавов ВКИЩ- и АШЛ-серий не 

происходит интенсивного последовательного накопления РЗЭ. Это, 
вероятно, может быть связано с удалением из расплава в составе ран
них кристаллических фаз акцессорных минералов с высокими коэффи
циентами распределения РЗЭ (£ р > 1 ) .

Необходимо подчеркнуть, что наблюдаемые вариации в суммарных 
содержаниях РЗЭ обусловлены в основном различными концентрациями 
легких РЗЭ, тогда как концентрации тяжелых элементов спектра для боль
шинства пород (включая калиевые базальтоиды Западной Камчатки) 
близки (см. рис. 3, 4). При этом для всех высококалиевых пород Камчат
ки характерна общая тенденция к обогащению легкими РЗЭ по сравнению 
с тяжелыми. Эта особенность резко отличает изученные образования от 
океанических и островодужных толеитовых серий. Добавим, что общий 
уровень концентраций РЗЭ в высококалиевых породах Камчатки, не
смотря на отмеченные широкие колебания, также значительно более вы
сокий, чем в лавах толеитовых серий, что связано с повышенными кон
центрациями легких РЗЭ, тогда как концентрации тяжелых редких 
земель близки к наблюдаемым в толеитах или даже более низкие, чем в по
следних [Шиллинг, 1973; Балашов, 1976].

Обращает на себя внимание своеобразная форма графиков распреде
ления нормированных содержаний РЗЭ изученных образцов высокока
лиевых вулканитов. Для большинства пород наблюдается отчетливый 
перегиб кривых распределения на уровне Dy (см. рис. 3, 4). Левые (лег
кая часть спектра) ветви кривых наклонены (с отрицательным наклоном), 
тогда как правые (тяжелая часть спектра) — почти горизонтальны. Такая 
тенденция, характерная для лав многих островных дуг, свидетельствует 
о заметном фракционировании в высококалиевых лавах легких РЗЭ при 
слабом фракционировании тяжелых.

Для исследуемых высококалиевых лав Камчатки различной кремне- 
кислотности и калиевости отмеченная выше тенденция к обогащению 
легкими РЗЭ относительно тяжелых редкоземельных элементов прояв-
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Рис. 3. График нормированных содержаний РЗЭ в средних типах пород высококалие
вых вулканических серий для отдельных центров Камчатки.

1— 5 —  средние типы пород: вы сококалиевый базальт, абсарокит (2), высококалиевый андезито- 
базальт; ш ош онит (2),  высок ока лиевый ан дези т, латит (з) ,  высококалиевый риолнт, кварцевый тра

хит (4),  калиевы е базальтоиры (5).
I — V  —  центры проявления высококалиевых вулканических серий: вулканы Южный прорыв БТТИ  

(I ) ,  Уксичан (I I ) , К екуьнайский  (I I I ) ,  К етепана ( 1 \ ) ;  V  — Западная Камчатка.

лена не в одинаковой мере. Степень указанного обогащения легкими лан
таноидами, фиксируемыми по величине La/Yb отношения, различна как 
для отдельных рассматриваемых вулканитов, так и для гомодромных ря
дов пород, характеризующих вещественную эволюцию каждого из них. 
Значения La/Yb отношения в калиевых щелочных базальтоидах Западной 
Камчатки выше, чем в вулканитах AIHJI- и ВКИЩ-серий. Еще более вы
сокие величины этого параметра характерны для лав щелочно-оливин- 
базальт-трахит-комендитовой серии Срединного хребта [Волынец и др., 
1984а]. Эффузивы всех упомянутых серий проявляют общую тенденцию 
к увеличению значений La/Yb отношения с ростом содержаний К в них 
(рис. 5).

Такая же тенденция наблюдается и при увеличении кремнекислот- 
ности пород, хотя уровни накопления легких РЗЭ по отношению к тяже
лым резко различаются для пород КЩ-серии, с одной стороны, и АШЛ- 
и ВКИЩ-серий — с другой. В породах КЩ-серии величина La/Yb отно-

Т а б л и ц а  2
Средние содержания РЗЭ в различных типах высококалиевых вулканических пород

Камчатки, г/т

№ п/п La Се Рг Nd Sm Eu Gd Dy Ho Er Yb Lu Y

L
a/

Y
b *

CO

S P 3 3 +
+Y

1 (8) 14,2 29,5 3,9 20,3 6,01 1,74 5,5 4,9 1,04 2,8 2,9 0,33 25 4,89 0,91 118,12
2 (7) 17.6 37.4 3,4 22,1 6,04 1,80 5,3 4,5 0,98 2,6 2,8 0,24 24 6,29 0,95 128,76
3 (5) 15,8 33,4 4,6 19.6 5,34 1,65 4,6 4,0 0,84 2,4 2,4 0,31 20 6,58 1,00 114,94
4 (3) 17,7 45,7 3,4 25,7 6,10 1,47 4,4 4.2 0,84 2.1 2,1 0,17 21, 8,3 0,83 134,75
5 (3) 42,3 128,3 9.6 56,0 12,0 2,67 7,7 4,7 0,95 2,7 2,2 0,19 23 19,0 0,79 292,46

П р и м е ч а н и е .  1 — высококалиевые субщелочны е базальты; 2 — выеококалиевые анде- 
зитобазальты , шошониты; 3 — выеококалиевые андезиты, латиты; 4 — абсарокит; 5 — калиевые 
базальтоиды Западной Камчатки. В скобках — количество анализов для подсчета среднего.
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La Се Pr Nd Sm Eu Gd
i— r  

Dy Ho Er

Puc. 4. График нормированных содержаний РЗЭ 
в средних типах пород высококалиевых вулкани

ческих серий Камчатки.
J —  высококалиевые субщелочны е базальты; 2 —  высоко- 

калиевые андезитобазальты , шошониты; з —  высокока
лиевые андезиты, латиты; 4 — абсарокит; 5 — калиевые 

базальтоиды Западной Камчатки.

Я,%
Рис. 5. Диаграмма La/Yb — К 
для вулканических пород серий 
повышенной I щелочности (Кам

чатка) .
1, 2 — породы  щ елочно-оливин-ба-
зальт-комендитовой серии (1 — опре
деления содерж аний РЗЭ  без обогащ е- 
ния, 2 — химико-спектральны е оп ре
деления содерж аний РЗЭ  с  обогащ е
нием); 3, 4 — породы  абсарокит-ш ош о- 
нит-латитовой серии (то ж е ), 5 —  Ю ж
ный прорыв Б Т ТН ; 6 —  Зап адн ая  К ам 
чатка; 7 — породы  ш ош онит-лититовой  
серии  Забайкалья [Т аусон и д р ., 1984] 
(5 — 7 —  химико-спектральны е опреде
ления содерж аний РЗЭ  с обогащ ением).

шения очень быстро возрастает с повышением содержания S i02, тогда как 
в вулканитах двух последних серий величины этих параметров растут 
значительно медленнее. Особенно слабое увеличение La/Yb отношения 
с ростом кремнекислотности пород наблюдается для лав кальдеры Укси
чан и влк. Кекукнайский.

Однако общая направленность возрастания величины La/Yb отноше
ния с ростом кремнекислотности и калиевости пород каждого вулканиче
ского центра свидетельствует о проявлении процессов фракционирования 
РЗЭ в ходе дифференциации магматических расплавов.

Графики распределения всех средних нормированных концентраций 
редких земель для главных разновидностей высококалиевых пород Кам
чатки (абсарокиты, шошониты, высококалиевые базальты, андезитоба
зальты, латиты и щелочные анальцимовые базальты) характеризуются 
отсутствием отрицательной европиевой аномалии (см. рис. 4). Это могло 
бы свидетельствовать о незначительной роли процессов фракционирова
ния минералов, аномально обогащенных Ей (плагиоклазы и др.) при фор
мировании исследуемых серий. Однако для всей совокупности различных 
по кремнекислотности исследуемых вулканических пород величина 
(Eu/Eu*) варьирует в довольно широких пределах.

Отметим, что отрицательная ано
малия Ей может наблюдаться на гра
фиках нормированных концентраций 
РЗЭ для пород как кислого и сред-

Eu/Eu* 
14А

J
1 ,г \

7,0-(

0,8

0,6-

A

 ̂ А * •
*

д  °

Г 1 Г Г  , " Г ' Ч  I  I  I  I '  I I  I  I  I  I  I  I  I  I  I  П "
50 55 60 65 70

Si.Oz, мае. °
* 4 д 5

Рис. 6. Диаграмма Eu/Eu* — S i0 2 для пород 
высококалиевых вулканических серий Кам

чатки .
1 —5 — центры проявления высококалиевых вулка
нических серий; вулканы Уксичан (I), Кекукнай
ский (2), Бол. Кетепана (3), Южный прорыв БТТИ 

(4); 5 —  Западная Камчатка.
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него, так и основного состава и отмечается в отдельных образцах пород 
всех изученных вулканических центров (рис. 6). При этом все же около 
60% анализированных проб имеют значения Eu/Eu* =  0,8—1,2, т. е. 
в пределах случайного отклонения. В случаях аномального распределе
ния Ей чаще отмечаются значения Eu/Eu* <  1, чем заметно превышаю
щие единицу, что может указывать на удаление из расплава плагиоклаза 
[Балашов, 1976] и согласуется с наличием в породах некоторых вулканов 
(например, Кекукнайского) включений лейкократовых существенно пла- 
гиоклазовых габброидов.

Практически для всех пород влк. Кекукнайский и кальдеры Уксичан 
отмечен Се-минимум, который не типичен для высококалиевых вулкани
тов других исследуемых центров (см. рис. 5). Ранее наличие Ей- и Се- 
минимумов было установлено для некоторых образцов высококалиевых 
базальтов Южного прорыва БТТИ [Антипин и др., 1984]. Кроме того, 
по данным [Whithe, Patchett, 1984], Се-аномалия устанавливается в ла
вах шести из семи изученных ими островных дуг (например, Идзу-Хако- 
ни, Алеуты, Марианская дуга, Новая Британия, Малые Антилы).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

• На основании геохимических данных было показано [Волынец и др., 
1984а], что субщелочные и щелочные породы, в том числе и их высоко
калиевые разновидности позднеплиоцен-четвертичного возраста, рас
пространены в тыловых зонах, в то время как близкие к ним по возрасту 
известково-щелочные и толеитовые (низкокалиевые) лавы проявлены пре
имущественно в центральных и фронтальных частях вулканических поя
сов Курило-Камчатской островной дуги. Теперь представилась возмож
ность сопоставить полные спектры редкоземельных элементов в породах 
трех серий исследуемых высококалиевых вулканитов и нормальных из
вестково-щелочных и толеитовых (низкокалиевых) лав Камчатки. Дан
ные по лавам двух последних серий опубликованы в работах Ю. А. Ба
лашова [1976] и Ю. М. Пузанкова и соавторов [1984]. Распределение 
РЗЭ в породах базальт-андезитового состава всех этих серий показано 
на рис. 7.

Наиболее выразительной особенностью распределения редких земель 
в различных по сериальной принадлежности позднекайнозойских высоко
калиевых породах Камчатки является последовательное обогащение по
род легкими РЗЭ с ростом содержания в них К при обратной тенденции 
к понижению уровня содержаний тяжелых РЗЭ (см. рис. 7). Хотя поля 
распределения содержаний этих элементов в вулканитах разных по со
держанию К серий пород в области легких РЗЭ частично перекрываются 
{поля низкокалиевых и известково-щелочных пород, с одной стороны, 
известково-щелочных и высококалиевых — с другой), указанная выше 
тенденция не вызывает сомнений. При этом абсарокиты Западной Кам
чатки по степени обогащения легкими РЗЭ лишь ненамного превышают 
содержания этих элементов в породах ВКИЩ- и АШЛ-серий, однако ка
лиевые щелочные базальтоиды этого района имеют аномально высокие 
концентрации группы элементов от La до Ей включительно.

В области тяжелых РЗЭ наблюдается полное перекрытие полей нор
мированных содержаний для вулканитов известково-щелочной и высоко
калиевой серий (включая калиевые базальтоиды Западной Камчатки), 
причем кривые распределения РЗЭ в них располагаются в нижней части 
поля низкокалиевых пород или несколько ниже его. В целом же лавы низ
кокалиевой серии по сравнению с породами известково-щелочной и вы
сококалиевой серий имеют заметно более высокие концентрации тяжелых 
РЗЭ (от Dy до Yb). Таким образом, выявляется достаточно постепенная 
и устойчивая тенденция к накоплению легких лантаноидов и соответствую
щему увеличению La/Yb отношения от примитивной нпзкокалневой серии
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' е  Рг Nd. Pm Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb

Puc. 7. График нормированных содержаний РЗЭ в вулканических породах различных
серий Камчатки.

У ел. обозн . 1— 5 см. на рис. 5; в,  7 — поля вариаций нормированных содерж аний РЗЭ  для п о р о д  
низкокалиевой серии [П узанков и д р ., 1984] (6) и известково-щ елочной [Балаш ов, 1976; П узан 

ков п д р ., 1984] (7) серий.

в сторону высококалиевых пород Камчатки. Однако в целом редкоземель
ные кривые последних имеют сходство с таковыми для известково-щелоч
ных лав и по уровню содержаний РЗЭ существенно не выделяются среди 
типичных известково-щелочных серий островодужных систем. Это сходст
во подчеркивается также наличием почти горизонтальной части кривых 
распределения нормированных содержаний РЗЭ, соответствующей наи
более тяжелым элементам спектра, в высококалиевых породах, что сви
детельствует о слабом фракционировании Dy, Но, Ег и Yb. Кроме того, 
отмеченное выше появление Се-минимума в высококалиевых породах 
Камчатки, как указывалось выше, тоже является «островодужной» осо
бенностью распределения РЗЭ. Все эти геохимические черты не свойст
венны калиевым щелочным породам Камчатки, которые по распределению 
РЗЭ имеют большое сходство с щелочно-базальтовыми сериями внутри- 
континентальных рифтогенных структур.

Вулканиты ВКИЩ- и АШЛ-серий выявлены и охарактеризованы 
во многих островных дугах: Папуа Новая Гвинея [Jakes, Smith, 1970; 
Mackenzie, Chappel, 1972; Jagues, 1976; и др.], о-ва Фиджи [Gill, 1970], 
Новые Гебриды [Gorton, 1977], Эоловая дуга [Keller, 1974] и в других 
районах. Кроме того, классическими окраинно- и внутриконтиненталь- 
ными провинциями проявления указанных серий служат Североамери
канские Кордильеры и Анды [Joplin, 1968; Nicholls, Carmichael, 1969; 
Dostal, 1977; и др.], Монголо-Охотский пояс [Таусон и др., 1984].

Кривые распределения нормированных содержаний РЗЭ для эффу
зивных пород ВКИЩ- и АШЛ-серий Камчатки совпадают с областью ва
риаций РЗЭ в петрохимически сходных с ними лавах островодужных се
рий Новых Гебрид и Фиджи (рис. 8). Однако несмотря на указанное со
впадение уровней нормированных содержаний РЗЭ в эффузивах раз
личных систем островных дуг, кривые распределения лантаноидов в по
родах Камчатки относительно более «плоские» и их правые ветви (тяже
лые РЗЭ) тяготеют к верхнему уровню концентраций тяжелых РЗЭ в ла
вах Фиджи и Новых Гебрид. Следовательно, вулканиты ВКИЩ- и АШЛ-
160



Рис. 8. График нормированных содержаний РЗЭ в породах высококалиевых вулкани
ческих серий Камчатки, Болгарского Среднегорья, островных дуг Новые Гибриды и

Фиджи.
У ел . обозн. 1 — 5 см. на рис. 5; 6,  7 —  п оля вариаций нормированных соединений РЗЭ  для пород  
Болгарского Среднегорья [по M anetti е . а ., 1979J (6), островных дуг  Новые Гибриды и Ф иджи [п о

G ill, 1970; Gorton, 1977] (7).

серий Камчатки характеризуются относительно меньшей степенью фрак
ционирования редких земель, о чем свидетельствуют и более низкие ве
личины La/Yb отношения для этих образований.

Более высокий уровень нормированных содержаний легких редких 
земель по сравнению с камчатскими имеют эффузивы ВКИЩ- и AHIJI- 
серий внутриконтинентального Среднегорья Болгарии [Manetti е. а., 
1979]. Однако аномально высокими по сравнению с типичными острово- 
дужными (Камчатка, Фиджи, Новые Гебриды) и даже высококалиевыми 
породами Болгарии являются нормированные концентрации легких лан
таноидов в породах (трахибазальты—шонкиниты) КЩ-серии Западной 
Камчатки (см. рис. 8).

Наконец, сопоставление полученных геохимических данных по рас
пределению РЗЭ для высококалиевых пород Камчатки с таковыми для ти
пичных вулканических поясов окраин континентов (Запад Северной Аме
рики) и внутриконтипентальных подвижных зон (Монголо-Охотский пояс) 
показывает их существенные различия (рис. 9). Во-первых, окраинно- 
и особенно внутриконтинентальные магматические породы ВКИЩ- и 
АШЛ-серий характеризуются значительно более высоким суммарным со
держанием редких земель по сравнению с аналогичными по составу остро- 
водужными, в том числе камчатскими, вулканитами. Во-вторых, более 
«крутое» расположение кривых распределения РЗЭ для коптинентальных 
серий свидетельствует о большей степени фракционирования лантаноидов 
при их формировании и эволюции по сравнению с островодужными вулка
ническими сериями, имеющими относительно более «пологие» и почти го
ризонтальные в области тяжелых РЗЭ кривые. Вместе с тем для аномаль
ных в островодужной обстановке Камчатки пород КЩ-серии уровень
2 РЗЭ +  Y и характер распределения нормированных содержаний этих 
элементов соответствуют таковым внутриконтинентальных подвижных 
зон (см. рнс. 9).

Таким образом, позднекайнозойские высококалиевые породы Кам
чатки входят в состав разных магматических серий и распространены в
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Рис. 9. График нормированных содержаний РЗЭ в породах высококалиевых вулкани
ческих серий Камчатки, Запада США и Монголо-Охотского пояса.

У ел. обозн. 1— 5 см . на рис. 5; 6 , 7  —  поля вариаций нормированных содерж аний Р ЗЭ  для пород  
Зап ада  США [по G est, M cB irney, 1979; V an K ooten , 19801 (в), М онголо-О хотского пояса 1по Т аусон

н д р ., 1984] (7).

различных структурно-формационных зонах Камчатки, подчеркивая об
щее повышение калиевой щелочности вулканитов в направлении с вос
тока на запад. В Центральной Камчатской депрессии высококалиевые ла
вы входят в состав ВКИЩ-серии (Южный прорыв БТТИ) и имеют, в от
личие от известково-щелочных пород, вероятно, более глубинное проис
хождение [Волынец и др., 1977; Антипин и др., 1984]. В вулканическом 
поле Срединного хребта наряду с вулканитами ВКИЩ-серии широко раз
виты субщелочные лавы АШЛ-серии, которые далее на запад сменяются 
уже магматическими образованиями КЩ-серии.

За исключением этих калиевых щелочных разновидностей базаль- 
тоидов в тыловой части островной дуги, резко обогащенных легкими РЗЭ, 
в высококалиевых породах Камчатки распределение РЗЭ достаточно ста
бильное, что может свидетельствовать об устойчивых условиях выплав
ления высококалиевых расплавов, отвечающих сходному по составу глу
бинному субстрату и близкой степени его парциального плавления. Эти 
условия, по-видимому, будут несколько иными при формировании низко
калиевых (толеитовых) лав Камчатки, которые отличаются по редкозе
мельным спектрам от высококалиевых лав (низкие 2 РЗЭ +  Y и Ьа/Ув). 
Некоторая обогащенность Ti и элементами его группы (Nb, Zr) высоко
калиевых вулканитов по сравнению с низкокалиевыми разновидностями 
пород Камчатки может свидетельствовать о большей степени плавления 
мантийного субстрата на меньших глубинах при формировании низко
калиевых серий пород. Однако основной причиной обогащения легкими 
РЗЭ эффузивов ВКИЩ- и АШЛ-серий следует считать влияние мантий- 
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ных флюидов, извлекающих из окружающей мантии некогерентные эле
менты [Пополитов, Волынец, 1981].

Незначительная степень дифференциации первичных высококалиевых 
расплавов проявляется лишь в некотором росте La/Yb отношения от ос
новных к более кремнекислым и калиевым членам вулканических серий 
и в появлении отдельных разновидностей пород с европиевым миниму
мом. Стабильный в целом уровень средних содержаний легких, тяжелых 
и 2 РЗЭ для основных и средних высококалиевых лав ВКИЩ- и АШЛ- 
серий свидетельствует о незначительном фракционировании редких зе
мель в процессе их магматической эволюции.

Резко повышенные концентрации легких РЗЭ, а также когерентных 
элементов (Mg, Ni, Cr) и Nb, Zr в калиевых базальтоидах Западной Кам
чатки указывают на большую глубину и иной состав магмогенерирующего 
субстрата (возможно, флогопитсодержащий перидотит) при формировании 
и эволюции расплавов КЩ-серии.

Появление калиевых щелочных пород с геохимической спецификой 
вулканитов внутриконтинентальных рифтов в тыловой зоне островной дуги, 
вероятно, обусловлено резкой сменой тектонической обстановки от сжатия 
к растяжению и генерацией расплавов в более глубинных зонах мантии 
[Волынец и др., 1984а].

ВЫВОДЫ

1. Высококалиевые вулканические породы Камчатки принадлежат 
к высококалиевой известково-щелочной (ВКИЩ), абсарокит-шошонит- 
латитовой субщелочной (АШЛ) и калиевой щелочной (К1Ц) сериям и по 
параметрам распределения редких земель отличаются от нормальной из
вестково-щелочной и низкокалиевой (толеитовой) серий.

2. Высококалиевые вулканические породы ВКИЩ- и АШЛ-серий по 
распределению РЗЭ соответствуют близким к ним по составу породам дру
гих островодужных систем и резко обеднены легкими лантаноидами по 
сравнению с аналогичными магматическими сериями окраин континентов 
и внутриконтинентальных подвижных зон.

3. Для высококалиевых вулканитов ВКИЩ- и АШЛ-серий различ
ных вулканов и структурных зон характерны устойчивое суммарное со
держание РЗЭ и незначительные вариации величин La/Yb отношения,; 
связанные со слабым фракционированием РЗЭ при дифференциации маг
матических расплавов.

4. Значительная обогащенность легкими лантаноидами, а также та
кими элементами, как Mg, Ni, Cr, Nb и Zr, калиевых щелочных пород в ты
ловой зоне островной дуги сближает эти вулканиты с образованиями внут
риконтинентальных рифтовых зон и может указывать на обстановку тек
тонического растяжения в этой зоне и связь процессов генерации исход
ных расплавов с глубинными горизонтами мантнп.
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А. Б. ПЕРЕПЕЛОВ, Л. И. БАЗАНОВА, И. В. ФЛОРЕНСКИЙ,
Э. Ю. БАЛУЕВ

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ 
ПОЗДНЕКАЙНОЗОЙСКОГО МАГМАТИЗМА 

ЮГО-ВОСТОЧНОГО ФЛАНГА МАЛКО-ПЕТРОПАВЛОВСКОЙ ЗОНЫ 
ПОПЕРЕЧНЫХ РАЗЛОМНЫХ ДИСЛОКАЦИЙ (КАМЧАТКА)

В островных дугах выявлены закономерные временные и латеральные 
вариации вещественного состава магматических, в большей мере вулка
нических, пород. Многие исследователи связывают их с положением цент
ров вулканизма по отношению к глубине залегания сейсмофокальной 
зоны под ними или к расстоянию до глубоководного желоба [Masuda 
е. а., 1975; Gill, 1981; Пополитов, Волынец, 1981; Авдейко и др., 1983].

В северо-западном секторе Тихоокеанского подвижного пояса такой 
характер взаимосвязи между составом вулканитов и геодинамикой уста
новлен для Курило-Камчатской островной дуги. Непосредственно на п-ове 
Камчатка в позднекайнозойских вулканических породах увеличивается 
щелочность (главным образом за счет содержания К) и широко варьируют 
концентрации других петрогенных и редких элементов (Ti, Са, Mg, Rb, 
Ва, Sr, Ni, Сг и др.) по направлению от фронтальных к тыловым зонам 
этой сложной островодужной структуры [Пополитов, Волынец, 1981].

Здесь же имеются вулканические районы, вещественная характеристи
ка пород в которых существенно изменялась во времени. Чаще всего ис
следовались крупные вулканические центры тыловых зон структуры, 
тогда как для фронтальной зоны Камчатки, участки которой непосредст
венно примыкают к побережью Тихого океана, изучение геохимической 
эволюции продуктов магматизма во времени до сих пор не проводилось.

Поставив перед собой задачу выявить особенности эволюции магма
тизма фронтальной части островной дуги в позднем кайнозое, авторы про
вели исследования в одном из районов Юго-Восточной Камчатки (рис. 1). 
Выбор объекта исследований определяется, кроме прочего, необходи
мостью выяснить геохимические особенности вулканитов, приуроченных 
к поперечным разломным структурам северо-западного простирания.

Район исследований приурочен к юго-восточному флангу Малко-Пет- 
ропавловской зоны разломных дислокаций. С юга он ограничен широтой 
бухты Большая Саранная и северными склонами крупного четвертичного 
влк. Вилючинский, с запада — грабеном долины р. Паратунка, с севера 
и востока — акваторией Авачинской бухты и Тихого океана (см. врезку 
на рис. 1 ).

Ранее [Фаворская и др., 1965] здесь были выявлены главным об
разом особенности геоморфологии и геолого-структурная позиция района, 
а также общие черты петрографии, минералогии и химизма магматиче
ских пород.

165



V  \Jv v v 70 + , + !11
а  &

• XXX я I X X о

*  ®  ; 1 3  ' 4  j^ £ 3 ° l  1 5

Рис. 1. Геолого-структурная схема исследуемого района.
1 — 8 —  верхний структурны й этаж: голоценовые и верхнеплейстоценовые рыхлые отлож ения (1),  
голоценовы е ш лаковые конусы и их лавы (2 ), верхнеплейстоценовые лавы влк. Вилючинский (з ), 
средневерхнеплейстоценовы е стратовулканы  и их лавы (4), нижнеплейстоценовы е лавовые покро
вы (5), плиоценовые вулканогенны е образования (б), плиоценовые экструзивны е к упола риодаци- 
тов и риолитов (7), плиоценовые субвулканические тела основного и среднего состава (8); 9— 11 —  
ниж ний структурны й этаж : олигоцен-среднемиоценовые вулканогенно-осадочны е отлож ения (9),  
нижне-среднемиоценовы е вулканогенны е образования (10),  миоценовые интрузии основного и сред
него состава ( 1 1 ); 1 2  — тектонические наруш ения (а — сбросы  со значительной амплитудой смеще
н ия, б —  установленны е, в — предполагаемые); 13 —  вулканические центры (а —  четвертичные,
б  —  предполагаемые плиоценовые); 14 —  ось антиклинальной складки миоценового возраста; 15 —

элементы залегания пород.

ГЕОЛОГО-СТРУКТУРНЫЕ ОСОБЕННОСТИ РАЙОНА 
И МАГМАТИЗМ

В строении района выделяются два крупных структурных этажа, 
сложенные различными комплексами пород; это нижний — верхнеолиго- 
цен-нижне-среднемиоценовый ( P g f— Ni~2), и верхний — плиоцей-чет- 
вертичный (N2—Oj_4). Они разделены угловым и стратиграфическим не
согласиями.

Нижний структурный этаж представлен терригенными мелкообломоч
ными осадочными породами, которые в верхних горизонтах разрезов сме
няются грубообломочными и вулканогенно-осадочными отложениями. 
Породы слагают крупную антиклинальную складку северо-западного про
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стирания (см. рис. 1). В ядре складки отложения подвергнуты контакто
вому метаморфизму (ороговикование, пропилитизация) в результате внед
рения здесь нижне-среднемиоценовых пластовых тел и даек диоритовых 
порфиритов, а также штокообразной интрузии габбро-диоритов и диори
тов. В прибрежной восточной зоне района в этот период произошло фор
мирование субвулканических тел кварцевых порфиров и альбитизирован- 
ных риодацитов-риолитов.

Структурно-тектонические особенности района в миоцене определя
лись развитием крупного сводообразного поднятия. Терригенные осадочные 
образования отвечают этапу развития территории как участка внешней 
невулканической дуги, а интрузивные и субвулканические тела нижнего— 
среднего миоцена проявляются уже на фронте вулканического пояса. 
Вулканические аппараты находились в это время западнее и их продукты 
в незначительном объеме встречены на западной и северной окраинах рай
она (см. рис. 1 ).

Ассоциация минералов-вкрапленников в интрузивных и вулканиче
ских породах миоцена довольно однообразна. Для ряда базальт—анде
зит—дацит, которые существенно изменены, а также для габбро-диоритов 
и диоритов характерны фенокристаллы плагиоклаза, клинопироксена, 
реже — ортопироксена и амфибола (андезиты, дациты). Вкрапленники 
в кварцевых порфирах, рнодацитах и риолитах субвулканических тел 
представлены плагиоклазом, кварцем, в ассоциации с которыми иногда 
присутствуют амфибол, клино- и ортопироксен.

Верхний структурный этаж слагают горизонтально залегающие ком
плексы вулканических пород и субвулканические тела вулканогенной 
толщи плиоцен-четвертичного возраста. Вулканогенная толща плиоцена, 
в основании которой залегают туфоконгломераты, сложена лавами, ту
фами, туфоагломератами, а также вулканогенно-пролювиальными и вод
но-ледниковыми отложениями. Для нее характерны субвулканические 
тела широкого спектра составов. Эффузивные и субвулканические породы 
представлены базальтами, андезитобазальтами, андезитами и реже — 
риодацитами и риолитами.

В районе широко развиты экструзивные тела базальтов, андезито- 
базальтов и андезитов с мегакристами амфибола, реже плагиоклаза. Эти 
экструзии пространственно приурочены к полям распространения плио
ценовых вулканитов п являются, как будет показано далее, продуктами 
плиоценового этапа вулканизма.

В некоторых из плиоценовых вулканических центров (субвулкани- 
ческий комплекс горы Сельдевой) обнаружены переходы от порфировых 
пород эффузивного облика до их полнокристаллических разновидностей, 
представляющие собой, вероятно, систему магмоподводящих каналов 
вулканов. Вкрапленники в лавах и субвулканических породах основного 
и среднего состава представлены здесь плагиоклазом, клино- и ортопиро
ксеном, оливином и реже амфиболом.

Внедрение экструзий риодацитов и риолитов произошло на заклю
чительном этапе формирования плиоценовой вулканогенной толщп. Для 
этих пород характерно присутствие двух различных ассоциаций минера
лов-вкрапленников: кварц — плагиоклаз — амфибол (риодацИты и рполиты 
горы Медвежьей) и кварц-плагиоклаз-биотит (риолиты горы Бархатной).

Вулканические центры плиоцена присутствуют на юге и более широ
ко на севере района, где они располагаются в зонах северо-западного про
стирания. Кислые экструзии заключительного этапа также приурочены 
к поперечным зонам северо-западного простирания, причем биотитсо
держащие породы проявляются в центральных и западных участках рай
она. Наличие в плиоцене зон такого простирания отражает, вероятно, 
миоценовый структурный план, который, в свою очередь, характеризо
вался наличием антиклинальной складки северо-западного простирания.

Вулканические аппараты и фрагменты лавового плато четвертичного 
возраста в основном, так же как и плиоценовые образования, сконцентри
рованы на западной и северной окраинах района, но менее распростране
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ны. Их размещение связано с системами разрывных нарушений северо- 
восточного и субширотного направления, протягивающимися к востоку 
от Паратунского грабена, а также с разломными зонами северо-западного 
направления (долина р. Бол. Вилюй, южное побережье Авачинской 
бухты).

. Лавы плейстоцена представлены базальтами, андезитобазальтами 
и андезитами, которые слагают чаще небольшие по величине существенно 
эродированные вулканические постройки типа стратовулканов (см. рис. 1 ). 
В ассоциации минералов-вкрапленников в них присутствуют плагиоклаз, 
оливин, клино-и ортопироксен.

Заслуживает внимания проявление в районе в нижнем—среднем плей
стоцене высококалиевых андезитов. Они локализованы в полосе северо- 
западного простирания и слагают лавовый покров на мысе Казак и п-ове 
Крашенинникова (акватория Авачинской бухты) [Балуев и др., 1985]. 
Ассоциация вкрапленников в высококалиевых андезитах представлена 
плагиоклазом, клино- и ортопироксеном.

Голоценовые шлаковые конусы с небольшим объемом лав являются 
образованиями заключительного ареального этапа вулканической дея
тельности. Вулканиты, соответствующие по составу базальтам и андези- 
тобазальтам, имеют оливин-плагиоклазовую или оливин-плагиоклаз- 
клинопироксеновую ассоциации фенокристаллов.

При образовании верхнего структурного этажа в районе происходили 
дифференцированные блоковые движения на фоне продолжающегося об
щего поднятия. В этот период здесь произошло заложение Паратунского 
грабена и грабенообразной депрессии Авачинской бухты. Последняя вхо
дит в систему блоков Малко-Петропавловской зоны разломных дислока
ций. В голоценовое время в зоне активизировались процессы разломной 
тектоники [Дмитриев и др., 1974].

Таким образом, в плиоцен-четвертичное время территория имеет вы
сокую степень вулканической активности и в этом отношении развивается 
уже как участок фронта вулканического пояса.

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ МАГМАТИЗМА

Большинство пород основного и среднего состава, а также амфибол
содержащие риодациты и риолиты нижне-среднемиоценового и плиоцено
вого возраста принадлежат известково-щелочной серии (рис. 2). Лишь 
некоторые точки составов на диаграмме К 20 —Si0 2 отвечают ннзкокалие- 
вым разновидностям. Последние для плиоценовых пород соответствуют 
в большей мере лавам нижних горизонтов вулканогенной толщи, основным 
по составу членам раннего субвулканического комплекса горы Сельдевой, 
экструзивным образованиям с мегакристами амфибола и риодацитам 
экструзии горы Медвежьей, расположенной на побережье океана.

В то же время как в миоценовых, так и в плиоценовых магматических 
ассоциациях пород имеются разновидности с повышенным содержанием К, 
тяготеющие к полю высококалиевой известково-щелочной серии (см. 
рис. 2). Такие образования плиоценового возраста соответствуют доста
точно обособленной группе пород андезит-дацит-риолитового состава. 
Они образуют чаще всего субвулканические тела (дайки, экструзии) позд
них этапов вулканической деятельности и расположены вблизи зон севе
ро-западного простирания в центральных и тыловых участках района. 
Риолиты с повышенным содержанием К обычно содержат биотит.

Поля составов магматических пород нижне-среднемиоценового и плио
ценового возраста на диаграмме AFM совпадают, но имеют вместе с тем 
некоторые отличия (рис. 3). Так, базальты плиоцена более железистые, 
а биотитсодержащие риолиты этого возраста обособлены от главного поля 
составов пород за счет повышенной щелочности. Точки составов и миоце
новых, и плиоценовых пород на указанной диаграмме ложатся в поле
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Рис. 2. Диаграмма K20  — S i0 2 для позднекайнозойских магматических пород иссле
дуемого района.

1— 7 — поля и точки составов пород: голоцена ( i ) ,  среднего —  верхнего плейстоцена (2 ), высоко* 
калиевых лав ниж него — среднего плейстоцена (5), экструзивны х пород с мегакристами амфибола  
(4 ), плиоценовых лав и субвулканических тел  (5), субвулканического комплекса горы Сельдевой (6), 

м иоцена (7); 8 —  границы серий Lno P eccer illo , T ay lor , 1976].
I  — амфиболсодержащ ие риодациты и риолиты плиоцена; II  — высококалиевые вулканиты плио
цена; I I I  — вулканиты основного и среднего составов известково-щ елочной серии плиоцена. П оля  
составов серий: ВК И Щ  — высококалиевой известково-щ елочной, ИЩ  — известково-щ елочной,

Н К  —  низкокалиевой*

известково-щелочной серии, за исключением низкокалиевых разновид
ностей, и соответствуют эволюционному тренду составов гиперстеновой
серии [по Kuno, 1959].

Распределение петрогенных и редких элементов в породах известково
щелочной серии миоцена и плиоцена указывает на некоторую обогащен- 
ность габбро-диоритов и диоритов (миоценовая интрузия юга района) 
MgO, Rb, Th, Ni, Сг, а такн{е на меньшие уровни содержаний А120 3, 
Na20 , Sr, Pb, Sn и В по отношению к андезитобазальтам и андезитам ла
вовой толщи плиоценового возраста (табл. 1, 2; рис. 4, 5). Кривые рас
пределения нормированных содержаний для габбро-диоритов и диоритов, 
с одной стороны, и для базальтов и андезитов, с другой, совпадают (рис. 6). 
Также существенно не отличаются и суммы РЗЭ +  Y (табл. 3). Спектры 
РЗЭ этих образований имеют тенденцию к преобладанию содержаний 
Легких лантаноидов над тяжелыми, что является характерной особен
ностью пород известково-щелочной серии Камчатки по сравнению с низко
калиевыми образованиями ([Пузанков и др., 1984], см. также статью
О. Н. Волынца и соавторов в наст, сборнике).

Базальты плиоценового субвулканического комплекса горы Сельде
вой частично наследуют редкоэлементный состав миоценовых интрузив
ных пород. Они имеют по сравнению с базальтами лавовой толщи плио
цена повышенные содержания Be, W, В и пониженные — Sr, Pb. В свою 
очередь, базальты экструзивной фации, содержащие мегакристы амфи
бола, так же как и базальты горы Сельдевой, обеднены Sr, но вместе с тем 
имеют низкие концентрации еще и Zn, Pb, Sn. Ni, Сг, Си, Be, F, Th, U.

Высококалиевые риолиты плиоцена, в отличие от своих известково
щелочных и низкокалиевых аналогов, содержат повышенные концентра
ции Ва, Pb, Be, В и пониженные — Sr, а самые кремнекислые разновид
ности характеризуются, кроме того, относительно высокими содержаниями 
еще и Li,Rb, Zn, U, Th (см. табл. 1, 2).

В отношение распределения РЗЭ в породах плиоцена отмечается сле
дующее. Кривые распределения нормированных содержаний РЗЭ в обра-
12 Зак аз № 947 16Э



Химический состав (%) и содержания редких элементов (г/т) в поздне

Компо
нент 1 2 3 4 5 6 7 8

S i02 53,74 58,06 47,15 49,68 55,03 59,78 67,16 69,25
тю 2 0 ,8 8 0,82 0,94 0,95 0,75 0,84 0,64 0,33
А 1 2 0 з 16,18 16,76 19,03 19,38 18,06 17,20 14,39 13,77
Fe20 3 2,26 3,13 5,12 4,39 3,85 3,88 2,07 1,61
FeO 6,23 4,74 5,01 5,12 3,84 2,74 1,58 1,11
MnO 0,16 0,10 0,18 0,18 0,21 0,18 0,10 0,06
MgO 6,55 2,72 5,61 4,60 4,20 2,17 1,46 1,08
CaO 8,75 6,37 10,78 9,85 7,57 5,42 2,40 2,35
Na20 2,70 3,36 2,65 2,87 3,28 4,06 3,90 3,69
K20 0,98 1,58 0,57 0,77 1,13 1,53 2,74 1,62
P=05 0,16 0,14 0,14 0,20 0,21 0,25 0,13 0,07
H o O * 1,42 1,74 2,45 1,82 1,40 1,85 3,21 4,82

2  .  . . 100,0' 99,52 99,63 99,81 99,53 99,90 99,78 99,76

n 1 1 12 16 6 ■ 8 3 5

Li 9 3 4,5(11) 5(12) 6(2) 6(7) 7(2) 9(3)
Rb 20 21 10(10) 11(12) 12(2) 16(7) 30(2) 35(3)
Ba 290 500 232(5) 327(11) 320(2) 628(4) 575(2) 895(2)
Sr 350 340 512(5) 589(11) 585 461(4) 185(2) 415(2)
Zn 170 72 175(4). 177(7) 180 165(4) 128(2) 110(2)
Pb 2,3 4,6 2,4(4) 4,3(5) 4,5 8,7(3) 6,9(2) 8,1(2)
Sn 1,7 1,9 1,9(4) 1,6(5) 2,3 2(3) 2,1(2) 1,4(2).
Co 24 23 31(4) 27(6) 18 14(4) 4(2) 5
Ni 52 10 32(4) 26(6) 11 8(4) 4(2) 1
Cr 110 84 63(3) 52(6) 20 9(3) 6 2,5
V 230 240 443(4) 355(6) 235 134(3) 30(2) 49
Cu 96 36 245(4) 198(6) 82 47(4) 26(2) 7(2)
W 0,24 0,26 0,29 0,24 0,24 0,31 0,81 0,24
Be 1,15 1,85 0,98(3) 0,73(5) 0,60 1,12(3) 1,2(2) 1,0
В 9 5 40(3) 16(5) 32 30(3) 16(2) 3
F 320 390 303(3) 272(5) 365 373(3) 305(2) 240

П р и м е ч а н и е .  1— 12 — миоцен: 1 —  габбро-диорит, 2 —  диорит; плиоцен: 3 —  базальт
7 __дацит, 8 —  риодацит горы М едвежьей, 9 — риодацит, 1 0 — риолит горы Бархатной, 11 —
андезитобазальт, 1 4 — высококалиевый андезит, 15 —  базальт, 16 — андезитобазальт; 17, 18 —
к а х __анализов редких элементов. Химические анализы выполнены в И нституте вулканологии
В А  П исарская. Содержания редких элементов в п ородах определены в Г ЕО ХИ  СО А Н  СССР, 
Sr — рентгеноспектральный м етод), А . И . К узнецова (P b , Zn, Sn — спектральный метод), 
Y , Си — спектральный м етод), JI. П. Коваль (W  — спектрохимический метод).

зованиях эффузивной фации типичны для пород известково-щелочной се
рии, а графики РЗЭ для базальтов и андезитобазальтов с мегакристами 
амфибола и комплекса горы Сельдевой попадают в поле нпзкокалиевой 
(толеитовой) серии, хотя имеют относительно более низкие содержания 
тяжелых РЗЭ (см. рис. 6).

В целом по мере увеличения кремнекислотности пород этого этапа 
вулканизма сумма содержаний РЗЭ увеличивается и в эффузивных, и в 
субвулканических образованиях (см. табл. 3). Наибольшие содержания 
РЗЭ среди плиоценовых вулканитов наблюдаются в дацитах эффузивной 
фации, а Eu-минимум установлен для базальтов известково-щелочной 
серии.

Совершенно иной характер распределения РЗЭ отмечается в амфи
болсодержащих риодацитах и биотитсодержащих риолитах экструзивной 
фации плиоцена. Кривые нормпрованных содержаний для них идентичны, 
хотя для риодацитов отмечается Eu-максимум, тогда как в риолитах
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Т а б л и ц а  1
кайнозойских магматических породах (Юго-Восточная Камчатка)

9 10 11 12 13 14 15 16 17 18

70,05 74,16 48,40 56,93 53,81 58,44 51,22 55,24 “ 50,45 54,70
0,45 0,19 0,90 0,68 1,26 1,14 1,00 0,74 1,04 0,80

14,40 13,23 19,3 18,99 18,38 16,10 17,79 19,05 17,37 18,29
1,12 0,80 5,03 3,61 2,53 4,35 3,69 3,51 4,22 4,62
1,49 1,13 4,72 3,38 4,75 2,83 5,55 4,04 5,47 4,35
0,06 0,07 0,17 0,15 0,09 0,09 0,18 0,21 0,18 0,16
1,12 0,37 5,16 2,98 3,60 3,20 6,05 3,50 7,35 4,01
2,31 1,09 9,63 7,39 7,40 5,85 9,58 7,58 9,10 8,34
4,00 3,95 2,80 4,13 3,68 3,55 3,03 3,89 2,89 2,96
3,29 3,56 0,61 0,84 2,07 2,76 0,95 1,06 1,05 1,27
0,10 0,02 0,13 0,24 0,28 0,31 0,26 0,18 0,26 0,16
1,38 1,66 2,67 0,77 ' 0,92 0,57 0,43 0,44 0,80 0 ,2 1

99,77 100,23 99,52 100,09 98,77 99,21 99,73 99,74 100,18 99,87

4 9 6 1 1 3 9 2 12 1

19(3) 28(9) 6(3) 7 11 11(3) 6(8) 8(2) 6,5(11) 7
75(3) 66(9) 9(3) 13 22 66(3) 9(8' 9(2) 16,5(11) 2 0

855(4) 968(9) 190(3) 400 800 760(2) 284(8) 310(2) 377(11) 500
165(4) 194(9) 477(3) 540 480 550(2) 575(8) 490(2) 553(11) 500
42(4) 61(3) 97(2) 210 85 120(2) 123(8) 72(2) 162(9) 1 10
15(4) 16(3) 2,7(2) 6,6 10 11(2) 4,4(8) 4,3(2) 5,3(9) 9,1

2,1(4) 1,8(3) 1,2(2) 2,2 2,3 2,7(2) 1,7(8) 1,7(2) 2,0(9) 2 ,6
20(3) 2 34(2) 14 12 21(2) 31(8) 21(2) 30(10) 28

6,7(3) 3(2) •18(2) 7 2 0 21(2) 77(8) 11(2) 79(10) 18
10,5(3) 4(2) 17(2) 68 36 32(2) 164(8) 3(2) 179(10) 35

39 12(2) 380(2) 220 240 215(2) 349(8) 330(2) 262(10) 270
33(3) 6(2) 140(2) 45 1 10 123(2) 113(8) 93(2) 109(10) 180
1,2 0,3 0,24 0,24 0,60 0,34 0,24 0,24 0,27 0,45

1 ,2 (2 ) 1,05(3) 0,6(2) 1,2 1,55 1,6(2) 0,91(8) 0,98(2) 1,28(8) 1 ,0
69(2) 61(3) 2 0 (2 ) 32 110 212(2) 2 1 (8 ) 28(2) 35(8) 126

440(2) 227(3) 115(2) 2 1 0 250 350(2) 323(8) 250(2) 263(8) 400

субвулканического комплекса горы Сельдевой, 4 — базальт, 5 — андезитобазальт, 6 —  андезит» 
базальт, 12 — андезитобазальт с мегакристами амфибола; 13— 16 плейстоцен: 13 — высококалиевый 
голоцен: 17 — базальт, 18 — андезитобазальт. п  — число анализов химического состава, в скоб- 
Д В Н Ц  А Н  СССР, аналитик Л . Г. Байцаева и в ГЕО Х И  СО А Н  СССР, аналитики Т . Н . Гуничева, 
аналитики С. И . Ш игарова (L i, R b — метод пламенной фотометрии), А . Л . Финкелыптейн (В а, 
И . А . М итрофанова, Л . Л . Петров (B e , В , F — спектральный метод), Л . Н . О дареева (Со, N i, Cr,

с вкрапленниками биотита, наоборот, наблюдается глубокий Еи-мини- 
мум. Содержания тяжелых лантаноидов в этих образованиях, по сравне
нию со всеми другими рассматриваемыми породами, самые низкие, а гра
фики нормированных содержаний легких РЗЭ резко понижаются от уров
ня андезитобазальтов и базальтов эффузивной фации. Кроме того, в рио- 
дацитах и риолитах экструзий района понижены содержания РЗЭ по 
сравнению с рнолитами других вулканических структур Восточной Кам
чатки (В. Д. Пампура, устное сообщение).

Породы эффузивной фации четвертичных вулканических построек 
также относятся к известково-щелочной серии. Причем образования за
ключительного, голоценового, этапа вулканизма по сравнению с порода
ми более раннего возраста несколько обогащены К 20  (см. рис. 2).

Среди пород четвертичного комплекса высококалиевыми разновиднос
тями являются, как уже отмечалось, андезиты южного побережья Авачин- 
ской бухты. Они образуют короткий эволюционный ряд составов. Так, 
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Рис. 3. Диаграмма AFM для позднекайнозойских магматических пород (А =  NaaO -|- 
+  К20; F =  0,9Fe20 3+  FeO; М =  MgO).

У ел. обозн. 1— 7 — см. на рис. 2; <? — граничные линии полей составов серий [п о  K uno, 19591: H R S —  
гиперстеновой, P R S  — пижонитовой, СА — известково-щ елочной, ТЫ —  толеитовой.

Рис. 4. Диаграмма СаО — MgO для позднекайнозойских магматических пород.
1— 3 — точки составов и изолинии кремнекислотности базальтов и андезитобазальтов плиоцена (1), 
среднего — верхнего плейстоцена (2), голоцена (3); 4 — точки составов и уровень кремнекислотно

сти экструзивны х пород с  мегакристами амфибола.
Интервалы S iO c  выбранные для построения изолиний, м ас.% : плиоцен — 46 — 49; 5 0 — 51; 52 — 55, 

средний — верхний плейстоцен — 4 6 — 49; 50— 51; 52— 56, голоцен — 48— 49; 50 — 51; 52— §4.



Т а б л и ц а  2
Содержание U, Th в магматических породах (Юго-Восточная 

Камчатка), г/т

№ п /п S i0 2 К 20 и Th T h/U

1 (1) 58,06 1,58 0,71 2,5 3,52
2(2) 46,97 0,55 0,21 0,27 1,29
3(4 ) 50,36 0,79 0,40 0,56 1,40
4(1 ) 54,78 0,72 0,47 0,26 0,55
5 (2) 60,14 1,36 0,80 1,15 1,44
6(2) 68,57 1,98 1,38 2,20 1,59
7 (2) 73,92 3,69 2,80 5,15 1,84
8(1 ) 49,64 0,58 0,08 0,28 3,50
9 (1) 56,93 0,84 0,44 0,55 1,25

10 (1) 58,44 2,76 2,35 3,70 1,57
И  (2) 50,40 0,67 0,18 0,44 2,44
12 (1) 50,62 0,72 0.55 0,57 1,04

П р и м е ч а н и е .  1 — диорит, миоцен; 2— 9 — плиоцен: 2 —  
базальт субвулканического комплекса горы Сельдевой, 3 — базальт, 
4 — андезитобазальт, 5 — андезит, 6 — риодацит горы  М едвежьей, 
7 —  риолит горы  Б архатной, 8 — базальт, 9 — андезитобазальт с  ме
гакристами амфибола; 10, 11 ■— плейстоцен: 10 —  высококалиевый ан
дезит, 11 — базальт; 12 — базальт, голоцен. В скобках — количество  
анализов. Содерж ания U  и Th определены гамма-спектральным мето
дом  в ИГиГ СО А Н  СССР Ю. М. Пузанковым.

редкие образцы полосчатых лав покрова относятся к высококалиевым 
андезитобазальтам (см. табл. 1 ).

На диаграмме AFM породы вулканов четвертичного возраста, по срав
нению с плиоценовыми породами, характеризуются относительно низкой 
железистостью и повышенной магнезиальностью. Кроме того, четвертич
ные образования, так же как и породы миоценового и плиоценового воз
раста, попадают в поле составов гиперстеновой серии.

Последовательное возрастание магнезиальности вулканитов от плио
цена к голоцену отчетливо видно на диаграмме СаО—MgO (см. рис. 4). 
Здесь наблюдается, что базальты и часть андезитобазальтов средне-верх
неплейстоценовых стратовулканов имеют, в отличие от пород плиоцена, 
повышенные содерллания MgO, а уровень концентраций СаО в них остает
ся таким же. Вулканиты голоцена также высокомагнезиальны, но содер
жания СаО в них более низкие. В андезитобазальтах плиоцен-четвертич- 
ного возраста различия по концентрациям СаО и MgO постепенно сти
раются.

Т а б л и ц а  3
Содержание РЗЭ и Y в магматических породах (Юго-Восточная 

Камчатка), г/т

№
п/п La Се Рг Nd Sm Eu Gd Dy Ho Er Yb Lu Y

L
a/

Y
b

2 РЗЭ+Y

1 11 20 19 4 1,0 2,7 3,5 1,0 2,5 23 4,4 87,7
2 14 33 2,5 18 4,5 1.3 4,9 5,8 1,4 3,5 2,7 — 22 5,2 113,6
3 5,5 13 1,5 9,5 2,9 1,1 2,7 3,0 0,6 2,1 1,7 0,25 15 3,2 58,85
4 11 23 3,5 18 4,7 0,93 4,3 4,6 1,0 2,9 2,5 0,33 20 4,4 96,76
5 14 29 3,2 17 5,5 1,5 4,8 5,6 1,3 3,0 3,2 0,43 19 4,4 107,53

.6 18 39 4,4 25 7,8 2,1 7,2 8,2 1,9 4,7 3,9 1,00 26 4,6 149,2
7 10 32 — 12 2,0 1,2 1,8 2,0 — 1,5 0,04 12 6,7 74,54
8 13 27 2,5 12 2,2 0,3 2,2 2,0 0,56 1,4 1,6 0,04 16 8,1 80,8
9 7,8 16 13 4 1,2 3,2 .3,8 0,8 2,9 2,5 0,40 19 3,1 74,6

10 15 35 з д 22 5Д 1,1 5,8 5,6 1,0 3,1 2,9 0,27 21 5,2 120,97
11 9,6 20 15 5,3 0,95 3,1 3,1 0,78 2,1 2Д 0,50 18 4,6 80,53

П р и м е ч а н и е .  1, 2 — миоцен: 1 — габбро-диорит, 2 —  диорит; 3— 9 —  плиоцен: 3 —  
базальт субвулканического комплекса горы Сельдевой, 4 — базальт, 5 —  андезит, 6 — дацит, 7 —  
риодацит горы М едвежьей, 8 —  риолит горы Бархатной, 9 — андезитобазальт с мегакристами ам
фибола; 10, 11 — плейстоцен: 1 0 — высококалиевый андезит, 11 — базальт. Анализы выполнены 
в Г Е О Х И  СО А Н  СССР спектральным методом с предварительным химическим обогащ ением, ана
литики Л . А . Чуваш ова, Е . В . Смирнова.

173



а  б

V, г / т  С г, г / т

На диаграмме СаО—MgO, таким образом, четко разделяются породы 
разного возраста. В связи с этим на ней можно уточнить возрастную по
зицию экструзивных пород с мегакристами амфибола, геологическид 
взаимоотношения которых со стратифицированными образованиями до 
конца не выяснены. Все точки составов этих пород ложатся на изолинии, 
соответствующие по кремнекислотности породам плиоценовых вулка
нитов.
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i'uc. 5. Диаграммы К — Ва (а), К — Sr (6), Sn — Pb (e)y Zn — Си (г), Go — V (d), 
Ni — Cr (e), Be — F (ж), F/B — S i0 2 (з).

У ел. обозн . 1— 7 см. на рис. 2; 8 — направление изменения составов пород интрузии от габбро- 
диоритов к диоритам. 1; I II  — то ж е , что на рис. 2, II  — биотитсодерж ащ пе выеококалиевые

риолиты.

В базальтах стратовулканов среднего—верхнего плейстоцена, в от
личие от плиоценовых пород, более высоки содержания MgO, Со, Ni, Сг, 
Be, В и низки — А120 3, Zn, Си при сходных концентрациях других эле
ментов. В андезитобазальтах стратовулканов этого возраста отмечается 
увеличение Со, V, Be и уменьшение Sn, Cr, F (см. табл. 1, рис. 5, в—з). 
По сравнению с габбро-диоритами миоцена базальты и андезитобазальты 
плейстоцена имеют повышенные концентрации Sr, Pb, V, В и низкие — 
Rb, Zn, Ni, Cr.

Содержания РЗЭ в базальтах стратовулканов близки к базальтам 
известково-щелочной серии плиоцена (см. табл. 3, рис. 6). Здесь следует 
отметить лишь несколько меньшие концентрации в первых тяжелых лан
таноидов и отсутствие в них Eu-минимума. Кроме того, базальты плейсто
цена имеют существенно большие содержания легких РЗЭ по отношению 
к плиоценовым субвулканическим породам с низкими содержаниями К 
•(см. рис. 6).

Базальты и андезитобазальты заключительного, голоценового, этапа 
вулканизма, по сравнению с плиоценовыми и средне-верхнеплейстоцено
выми породами, обогащены Rb, Ва, Pb, Sn, Ni, Cr, Be, W (см. табл. 1„ 
рис. 5). Причем от плейстоцена к голоцену отмечается рост содержаний 
Zn, Со, U, Th и ТЮ2, MgO, К 20, а концентрации V и А1,03, Na20  пони-
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Рис. 6. Распределение нормируемых содержаний РЗЭ для магматических пород ис
следуемого района.

1 — базальт среднего — верхнего плейстоцена; 2 — высококалиевый андезит ниж него — среднего  
плейстоцена: 3— 7 — плиоцен: з  — андезитобазальт с мегакристами амфибола, 4 — базальт и анде
зит лавовой толщ и (среднее по двум анализам), 5 — датшт лавовой толш и, 6 — графики биотитсо
держ ащ его риолита горы Бархатной и амфиболсодержащ его риодацита горы М едвежьей, 7 — ба
зальт субвулканического комплекса горы Сельдевой, 8 — диорит и габбро-диорит интрузии (сред

нее по двум анализам ), миоцен.
I , II  — поля нормированных содерж аний РЗЭ для основных и средних по составу вулканитов К ам 
чатки — известково-щ елочной (I) и низкокалиевой (толеитовой) (II) серий [П узанков и д р ., 1984J

жаются. Однако в андезнтобазальтах этих возрастов содержания указан
ных элементов часто остаются на близких уровнях.

Высококалиевые андезиты нижне-среднеплейстоценового возраста 
по сравнению с породами известково-щелочной серии содержат относитель
но высокие концентрации ТЮ2, К 20, Р20 5 и MgO, а также Li, Rb, Ва, Pb, 
Sn, Си, Be, В, U, Th. В отличие от вулканитов плиоцена в них повышены 
содержания Со, Ni, Сг, Y, W, а количества Zn ниже.

На графике нормированных содержаний РЗЭ видно, что уровни лег
ких лантаноидов в высококалиевых андезитах несколько повышены по от
ношению к андезитам плиоцена, но в целом отвечают составам пород из
вестково-щелочной серии (см. рис. 6). Эти образования имеют глубокий 
Eu-минимум. В свою очередь, в высококалиевых андезнтобазальтах отно
сительно высоки концентрации ТЮ2, К 20  и Li, Rb, Ва, Pb, Си, Ni, CrT 
W, Be, В и н и з к и  — Zn, Sr (см. табл. 1).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Резюмируя вышеизложенные наблюдения по геолого структурной 
и петрогеохимической эволюции магматизма, следует подчеркнуть, что 
выделяемые в районе структурные этажи соответствуют двум крупным 
этапам эндогенной активности: миоценовому и нлиоцен-четвертичному, 
которые разделены периодом тектонической перестройки глубинных зон 
коры и верхней мантии.

Первый этап эндогенной активности начался в нижне-среднемиоцено
вое время с внедрения в центральной части развивающегося здесь подня
тия интрузий основного и среднего состава и субвулканических тел кис
лого состава на периферии поднятия.

По аналогии с другими интрузиями, развитыми в Центральной Кам
чатке, интрузивные образования района можно отнести к типу «централь
ных» массивов, образующихся в обстановке тангенциального растяжения 
земной коры [Взаимосвязь..., 1982]. Сходные эволюционные ряды соста
вов и одновременность проявления интрузий и эффузивов миоценового 
возраста позволяют, вслед за другими исследователями юго-восточного
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региона [Прохоров, 1962], рассматривать их как единую вулканоплуто
ническую ассоциацию.

Магматическая деятельность в нижнем—среднем миоцене привела 
к формированию полного эволюционного ряда пород от габбро-диоритов 
и базальтов до кварцевых порфиров и риолитов. В позднем миоцене маг
матическая деятельность временно прекратилась, что, возможно, связано 
с отступлением глубоководного желоба на восток [Леглер, 1977]. В этот 
период преобладают процессы эрозии и переотложения магматического 
материала.

Второй этап эндогенной активности начинается в плиоцене. В это 
время проявляются главным образом эффузивные образования от базаль
тов до риолитов, т.е. весь эволюционный ряд пород известково-щелочной 
серии. Вулканический пояс, находившийся ранее к западу от района, 
сместился на восток.

В сравнении с магматическими образованиями миоцена, вулканизм 
плиоценового возраста имеет более широкий площадной характер рас
пространения, хотя зоны развития вулканов сохраняют северо-западное 
простирание (см. рис. 1). К позднему плиоцену поперечные разломные 
зоны активизируются и большая часть проявлений кислого вулканизма 
приурочена именно к ним. Такая избирательная геолого-структурная 
позиция отдельных этапов вулканической деятельности плиоцена при
вела к образованию дискретного ряда составов пород: базальт—андези
тобазальт—андезит—риодацит—риолит.

К разломным зонам северо-западного простирания по результатам 
предыдущих исследований [Дмитриев и др., 1974] приурочены процессы 
локального растяжения, развитие которых на соседних участках региона 
прослеживается еще с мелового времени. Риодациты и риолиты плиоцена 
в таких зонах имеют существенно повышенные содержания К, Li, Rb, 
Be, В, U, Th.

Отдельные геохимические параметры, такие как содержания РЗЭ, 
позволяют сопоставлять интрузивные миоценовые и эффузивные плиоце
новые породы, но концентрации в первых MgO, Ni, Cr, Rb, Be, Th значи
тельно более высокие, a A120 3, Na20 , Sr, Pb, Sn, В — ниже. Существую
щее различие в содержаниях ряда петрогенных и редких элементов этих 
групп пород может быть объяснено происхождением миоценовых распла
вов в зонах растяжения северо-западного простирания, поскольку интру
зивные тела этого возраста проявлены в ядре крупной антиклинальной 
складки того же направления (см. рис. 1). Как раз эти зоны, как показано 
на примере кислых вулканитов плиоцена, по-видимому, более прони
цаемы для глубинных флюидов, несущих повышенные концентрации ще
лочных, летучих и радиоактивных элементов. В этом случае обогащенные 
рядом редких элементов высококалиевые риолиты и нормальные извест
ково-щелочные кислые вулканиты плиоцена имеют однотипный (кроме 
Ей) характер распределения РЗЭ, что свидетельствует о близких уровнях 
глубин, на которых формировались эти расплавы, и о сходной степени 
частичного плавления родоначального субстрата (см. статью 0 . Н. Во- 
лынца и соавторов в наст, сборнике). Поэтому наблюдаемые отличия по 
содержаниям редких элементов могут быть обусловлены участием низко
температурного флюидного потока, который не вызывал дополнительного 
плавления субстрата.

Вслед за завершением вулканической деятельности плиоцена в районе 
развивается плейстоценовый вулканизм. На этом этапе формировались 
породы ряда базальт—андезитобазальт—андезит. Они отчасти наследу
ют минералогические и петрогеохимические особенности плиоценовых 
вулканитов, но имеют несколько более повышенные содержания в базаль
тах MgO, Со, Ni, Cr, Be, В, а доля вкрапленников оливина в них сущест
венно большая.

На этом этапе, кроме того, проявляются высококалиевые андезиты, 
приуроченные к поперечной разломной структуре, которые содержат
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относительно высокие концентрации TiO,, MgO, К 20 , Li, Rb, Ва, Pb, 
•Sn, Cu, Be, В, U, Th.

На заключительной стадии вулканизма в голоцене породы представ
лены базальтами и андезитобазальтами, а более кислые лавы полностью 
отсутствуют. В этих образованиях наблюдаются еще более высокие содер
жания MgO, Со, Ni, Сг, Be, Ва, а кроме того и Rb, Ва, Zn, Pb, Sn, W, U, 
Th, T i0 2 n K 20 .

В целом четвертичные вулканиты имеют достаточно локализованное 
пространственное размещение в районе и приурочены к разломным зонам 
как северо-восточного, так и поперечного северо-западного простирания. 
Исходя из петрогеохимической характеристики пород этого возраста, 
можно предположить увеличение к голоцену роли процессов растяжения
и, вероятно, глубины залегания магматических очагов. Последнее в ка
кой-то мере подтверждается ростом во времени концентраций таких эле̂ - 
ментов, как MgO, ТЮ2, Со, Ni, Сг.

Таким образом, в плиоцен-четвертичное время происходит направлен
ная эволюция вулканизма, выраженная в постепенном сокращении диа
пазона составов пород, их объемов, а также в вариациях содержаний ряда 
петрогенных и редких элементов.

В каждый отдельный этап этого крупного цикла эндогенной актив
ности на фоне преимущественно площадного развития вулканизма име
ли место проявления пород в связи с зонами разломов северо-западного 
простирания. Вулканиты, связанные с такими структурами растяжения, 
характеризуются высокими содержаниями всех или некоторых из ряда 
элементов Ti, Mg, К, Li, Rb, Ва, Со, Ni, Cr, Be, В, U, Th по сравнению 
с другими породами района такой же кремнекислотности. Все отдельные 
разломные зоны поперечного направления расположены на юго-восточном 
фланге структуры и входят, вероятно, в ее состав.

В заключение подчеркнем, что петрогеохимические особенности 
вулканических и интрузивных пород района наиболее отчетливо проявле
ны на уровне основных по составу образований и к более кислым разно
видностям отдельных эволюционных рядов постепенно теряются.

Необходимо также указать, что, несмотря на присутствие в районе 
низкокалиевых пород, они по ряду других петрогеохимических пара
метров принадлежат известково-щелочной серии и являются, наряду 
с высококалиевыми образованиями, ее членами.

ВЫВОДЫ

1. В строении района выделяются верхнеолигоцен-нижне-средне- 
миоценовый и плиоцен-четвертпчный структурные этажи, соответствую
щие двум крупным этапам магматической активности, которые разделены 
периодом тектонической перестройки, связанной с отступлением глубоко
водного желоба островодужной структуры на восток.

2. Магматические ассоциации интрузивных и вулканических пород 
нижнего — среднего миоцена, а также эффузивных образований плиоцена 
отвечают полному эволюционному ряду составов от габбро-диоритов и ба
зальтов до кварцевых порфиров и риолитов. На плиоцен-четвертичном эта
пе эндогенной активности происходит последовательное сокращение диа
пазонов составов вулканитов, а также их объемов и площади распростра
нения во времени.

3. Интрузивные породы миоценового возраста, в отличие от плиоце
новых вулканитов, имеют повышенные содержания MgO, Ni, Cr, Rb, Be, 
Th и пониженные — A120 3, Na20 , Sr, Pb, Sn, В. От плиоцена к голоцену 
в вулканитах постепенно растут содержания MgO, Со, Ni, Cr, Be, В и по
нижаются А120 3, на четвертичном этапе во времени происходит увеличе
ние концентраций в породах Rb, Ва, Zn, Pb, Sn, Со, Ni, Cr, W, Be, B, U, 
Th, T i0 2, MgO, K20  при снижении A120 3, Na20  и V.
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4. Поперечные разломные зоны северо-западного простирания, рас
положенные на юго-восточном фланге Малко-Петропавловской структуры,; 
активизируются в конце плиоцена и в четвертичное время. Такие зоны 
служат участками растяжения и обусловили проявление продуктов вул
канизма с повышенными концентрациями прежде всего К 20 , Rb, U, Th, 
Be, В за счет воздействия на расплавы глубинных флюидных потоков.

5. Большинство магматических пород района относится к известко
во-щелочной серии. Высококалиевые и низкокалиевые образования по
мимо отличий имеют петрогеохимические признаки, позволяющие считать 
их членами указанной серии.

6. Особенности магматических пород в районе в отношении распре
деления в них петрогенных и редких элементов наиболее отчетливо про
являются на уровне основных по составу образований.

Авторы выражают благодарность сотрудникам Института вулкано
логии ДВНЦ АН СССР и Института геохимии им. академика А. П. Ви
ноградова СО АН СССР П. Е. Шанцеру, Т. С. Краевой, М. Ю. Пузанкову 
п М. И. Кузьмину, В. С. Антипину за помощь и критические замечания 
при выполнении работы.
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В СИБИРСКОМ ОТДЕЛЕНИИ 

ИЗДАТЕЛЬСТВА «НАУКА» 

готовятся к выпуску следующие книги:

Морены и динамика оледенених! Западной Сибири/С. С. Сухо- 
рукова, М. А. Костюк, JI. JI. Подсосова и др.— 14 л.

В монографии приведен новый фактический материал о содержании,, 
распределении, петрографическом составе обломков в моренах долин Обп, 
Иртыша, Енисея и данные об ориентировке валунов п галек. Впервые 
проведены границы максимального действия Уральского и Средне-Сибир- 
ского ледниковых покровов, выявлены направления движения их вну
тренних потоков. Рассматриваются методические и литогенетические во
просы изучения ледниковых отложений.

Для геологов и географов, изучающих проблемы оледенений фане- 
розоя п общие вопросы палеогеографического анализа.

Роль рассолов в гидрохимическом режиме рек (Западная Яку
тия)/А. А. Дзюба, Г. М. Шпейзер, В. Н. Борисов и др.— 7 л.

Рассмотрены основные особенности гидрологического и гидрохимиче
ского режимов рек. Приводятся сведения о химическом составе водных 
вытяжек донных отложений и ионном стоке макрокомпонентов. Освеще
ны геологические предпосылки накопления рассолов, основные этапы пх 
формирования в геологической истории региона, условия разгрузки, пх 
химический и газовый состав. На основе кинематической структуры по
токов проведено математическое моделирование процессов смешения 
речных и сбросных вод. Даются практические рекомендации по оптими
зации сброса минерализованных вод в речную сеть.

Для гидрологов, гидрогеологов, гидрохимиков и специалистов, зани
мающихся геохимией природных вод.
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У Д К  543.08+550.42

Стандартны е образцы  состава вулканических пород и вопросы г е о \н * н  ве
ской типизации эф ф узивов. П е т р о в  Л.  Л. — В кн.: Г еохим ии вулканит 
личны х геодинам ических обстановок.— Н овосибирск: Н аука, 1986.

П оказано, что стандартны е образцы  состава являю тся источником  ценно;: г- хи
м ической информ ации. Это п олож ен и е проиллю стрировано на нескольких прим? &х 
касаю щ ихся главным образом  геохим ической типизации  вулканитов. Р ассм отрена г г -  
хим ическая характеристика траппов Сибирской платформы ; сопоставлен химизм  
зитов континентальной окраины и островной дуги; на м атериалах по стан^- - : : 
образцам  выявлены элем енты  и отнош ения элем ентов, которые п р едл ож ено исп л ь -  
зовать для р аздел ен ия  вулканических серий базальт-андезит-рнолит активных ь 
нентальны х окраин и островны х дуг. Ил. 6, табл. 3, библиогр. 11.

У Д К  550.42:552.4

Основные кристаллические сланцы  в граиулито-гнейсовы х комплексах Си
бирской платформы и и х  первичная природа. П е т р о в а  3.  И. ,  Л е в и  ц-
к и й  В.  И. — В кн.: Г еохим ия вулканитов различны х геодинам ических ' 
новок.— Н овосибирск: Н аука, 1986.

И зуч ен  хим ический состав, включая уровни содерж ан и й  23 редк и х элем ент в 
постоянны х и весьм а характерны х составляю щ их гранулито-гнейсовы х комплексов до
к е м б р и я — основны х кристаллических сланцев ш ары ж алгайской, ольхонской, слю д ян
ской серии П рибайкалья и ф едоровской свиты А лданского щ ита. П утем  сравнитель- 
ного анализа выявлены черты сходства  и различия м еж д у  ними, а так ж е м еж ду  ними  
и синвозрастны м и толеитовы ми базальтам и древних зеленокам енны х поясов и базаль
тами соврем енны х геодинам ических обстановок. Ил. 5, табл. 6, библиогр. 26.

У Д К  552.311

М инералогия и геохим ия коматиитовой серии  и з О лондинской структуры  
А лданского щ ита. Д о б р е ц о в  Н.  Л. ,  Д о б р е ц о в  Н.  Н. ,  П о п о в  Н.  В. ,  Д о 6-  
р е ц о в а  Л.  В. ,  С м е л о в  А.  П. — В кн.: Г еохим ия вулканитов различны х гео- 
динам ических обстановок .— Н овосибирск: Н аука, 1986.

П риведены  детальны е данны е по м инералогии и геохим ии коматиитов юга А лдан 
ского щ ита. На основе оп ределения состава слагаю щ их коматииты м инералов рассчи
таны ф изико-хим ические парам етры  плавления прим итивной мантии при образован / it  
коматиитовы х расплавов. Ил. 5, табл. 6, библиогр. 18.

У Д К  550.42

К  геохим ии инициальны х стадии базальтового вулканизм а. А л ь м у х а м  е-
д  о в А.  И. ,  М е д в е д е в  А.  Я. — В кн.: Г еохим ия вулканитов различны х ге>- 
дннам ических обстановок.— Н овосибирск: Н аука, 1986.

Рассм отр ена динам ика развития вулканизм а в К расном орском  регионе, где на
блю дается  см ена щ елочны х базальтов толеитовы м и по м ере уточнения сиалической  
коры. У становлено, что низкокалиевы е истощ енны е толеиты  появляю тся только в уч а
стках полного разры ва сплош ности литосф еры  при подъем е зоны  м агмообразования на 
минимальны е глубины . П роведено сравнение геохим ических особенностей  базальтов  
К расном орского региона с  вулканитам и начальны х стадий  м агм атизм а северо-запада  
Сибирской платформы  и показана вероятность эволю ции последн и х в соответствии  
с  м оделью  мантийного диапира. Ил. 12, табл. 4, библиогр. 55.

У Д К  552.513+553.43:552.322(517.3)

Вулканогенны е ассоциации районов м едно-порф ирового ор уден ен и я  М онго
ло-О хотской виутриконтинентальнои подви ж н ой  зоны . К о в а л ь  П.  П. ,  Г э-
р э л  О.— В кн.: Г еохим ия вулканитов различны х геодинам ических обстановок.— 
Н овосибирск: Н аука, 1986.

Рассм отрены  геологическая связь м едно-порф ирового оруден ен и я  Северной и Ц ен
тральной М онголии с р аннем езозойским и трахибазальт-трахиандезитовы м и ассоц и а
циям и и геохим ическая специф ика п оследних. Р ан н ем езозой ск и е вулканогенны е ас 
социации отнесены  к вы сокоглинозем исты м  калинатровы м субщ елочного ряда. В улка
ниты в них обогащ ены  некогерентны м и редким и элем ентам и. В ы деляю тся более маг
незиальны е и относительно м енее щ елочны е ассоциации  П редхэнтэйского и Орхонского- 
прогибов и более щ елочны е тр ахи тсодер ж ащ и е ассоциации  Э рдэнэтского района. Ф ор
мирование порфировы х интрузий  связы вается с заклю чительны м и ф азам и становле
ния трахибазальт-трахиандезитовы х вулканогенны х ассоциций . Ил. 7, табл. 5, библи
огр. 56.

У Д К  550.42

А ссоц и ац и я  редком еталльны х плю м азитовы х гранитов с  вы сококалиевыми и з
вестково-щ елочны м и вулканоплутоническим и сериям и пород. Т р о ш и н  Ю.  П. —
В кн.: Геохим ия вулканитов различны х геодинам ических обстановок.— Н овоси
бирск: Н аука, 1986.

Р едком еталльны е плю м азитовы е граниты  распространены  в обл астя х  сочленения^ 
океан — континент и в геодинам ических обстановках м онголо-охотского типа, где они 
приурочены  ко внутриконтинентальны м  зонам  развития вы сококалиевы х известково
щ елочны х (К -субщ елочны х) м агм атических серий. В больш инстве случаев эта связь  
с К -субщ елочны м  м агм атизм ом  носит парагенетический характер, но нередко в от
дельны х м ассивах устанавливаю тся геологические и геохим ические критерии генетиче
ской связи  литий-ф тористы х гранитов с ассоциирую щ им и м онцонитоидам и. Р едк ом е
талльны е плю м азитовы е граниты  ф орм ирую тся на заклю чительном  этапе становления  
серий и проявляю тся часто в составе бим одальны х ф ормаций риолит-базальтового со 
става, в виде фаз дополнительны х и нтрузий  и даек  первого этапа. Ил. 7, библиогр. 68.
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У ДК 550.42:551.24:552.313

К сопоставлению  щ елочио-оливин-базальтовы х формаций М инусинской си 
стем ы  впадин и Байкальского рифта. З у б к о в  В. С.— В кн.: Геохим ия вулка
нитов различны х геоди н ам и ческ и х обстановок.— Н овосибирск: Н аука, 1986.

Н а основе ком плексного ан али за  развиваю тся представления о при н адлеж н ости  
эф ф узивны х Пород М инусинской систем ы  впадин к ф орм ации щ елочны х оливиновы х  
базальтов. Эти впадины , вулканотектонические по п р ои схож дени ю , являю тся частью  
рассея н н ого палеориф та, который в девоне р асп олагался  бл и ж е к окраине Сибирского 
континента, чем Байкальский рифт в кайнозое —  по отнош ению  к границам  А зиатского  
континента. С разны м  тектоническим  п ол ож ен и ем  сравниваем ы х рифтов связаны  у ст а 
новленны е различия в петро- и геохим ическом  составе продуктов и х  вулканизм а. 
Ил. 7, табл. 3, библиогр. 40.

У Д К  550.42(265,3)

О собенности расп ределен и я  РЗЭ в вулканических образованиях Охотско- 
Ч укотского пояса и в базал ьтои дах  н алож ен н ы х кайнозойских струк тур  конти
нентальны х сводов. З а х а р о в  М.  Н. ,  К  о н у  с о в а В.  В. ,  С м и р н о в а  Е.  В. —
В кн.: Геохим ия вулканитов различны х геодинам ических обстановок.— Н овоси
бирск: Н аука, 1986.

Среди эф ф узивов Северо-Востока СССР вы делены  две группы  образований, различ
ные по типам расп ределен и я  РЗЭ. П ервая группа с распределением  концентраций  
РЗЭ, бли зк и х к таковом у в вы сокоглинозем исты х базальтах, объ еди н яет породы  м е
ловы х ф ормаций Х етинского поля О хотско-Ч укотского пояса  (K p g g  = 0 , 3  — 0 ,4 ), ко 
второй отн ося тся  субщ елочны е кайнозойские базальтоиды  В ерхнеколы м ского и Омо- 
лонского м егасводов, а так ж е вулканиты  ниж нем елового и девонского возраста в 

ф ун дам ен те ОЧВП ( Я р з э  = 0 , 6  — 2 ,46). П р ом еж уточ н ое п ол ож ен и е м еж д у  этими  
группам и по спектрам  РЗЭ заним аю т верхнемеловы е трахиандезиты  О м олонского района  
ОЧВП.

П о РЗЭ  четко раздел яю тся  ш ош ониты , сформированны е в разны х геодинам ических  
обстановках. Ил. 6, табл. 1, библиогр. 31.

У Д К  550.42:546.65:552.313

Р едкие зем ли  в поздн екай н озой ск и х вы сококалиевы х вулканических поро
дах  Кам чатки. В о л ы н е ц  О. Н. ,  А н т и п и н  В.  С., П е р е п е л о в  А . Б.,
Ч у в а ш о в а Л . А ., С м и р н о в а  Е.  В. — В кн.: Геохим ия вулканитов различ
ны х геодинам ических обстановок .— Н овосибирск: Н аука, 1986.

Вы сококалиевы е вулканические породы  К ам чатки п р и н адл еж ат  к вы сококалиевой  
известково-щ елочной (В К И Щ ), абсарокит-ш ош онит-латитовой (А Ш Л ) и калиевой щ е
лочной (К Щ ) м агматическим  сериям . Эффузивны е породы  ВКИЩ  и АШ Л по пара
м етрам  р аспределения РЗЭ соответствую т вулканитам  др уги х  островодуж н ы х систем  
и резко о.беднены легким и лантаноидам и по сравнению  с аналогичны м и м агм атиче
скими сериям и активных окраин континентов и внутриконтинентальны х подвиж ны х  
зон . Д ля вулканитов ВК И Щ - и А Ш Л -серий К ам чатки характерны  незначительны е ва
риации сумм ы  РЗЭ и La/Yb отнош ения. Р езк ая  обогащ енность легким и лантаноидам и, 
а так ж е M g, N i, Cr, Nb, Zr калиевы х щ елочны х пород (К Щ ) в тыловой островной  
дуге  сбл и ж ает  эти образования с породам и континентальны х рифтовы х систем . Ил. 9, 
табл. 2, библиогр. 40.

У Д К  550.4:552.32(571.66)

Г еохим ическая эволю ция поздн екай н озой ск ого м агм атизм а ю го-восточного  
фланга М алко-П етропавловской зоны  поперечны х разлом ны х дислокаций (К ам 
чатка). П е р е п е л о в  А.  Б. ,  Б а з а н о в а  Л.  И. ,  Ф л о р е н с к и й  И.  В. ,  Б а 
л у е в  Э. 10 .— В кн.: Г еохим ия вулканитов различны х геодинам ических обста
новок.— Н овосибирск: Н аука, 1986.

В ы деляю тся два структурны х эт а ж а , отвечаю щ ие верхн еоли гоц ен -н и ж несредн ем и - 
оценовом у и плиоцен-четвертичном у этапам  эндогенной  активности.

И нтрузивны е породы  м иоцена, в отличие от плиоценовы х вулканитов, им ею т п о
вышенные содер ж ан и я  MgO, N i, Cr, Bb, Be, Th и пониж енны е — A120 3, N a20 ,  Sr, Pb, Sn, 
В. От плиоцена к голоц ену в эф ф узивны х образованиях постепенно растут содер ж ан и я  
MgO, Со, N i, Cr, B e, В и п он и ж аю тся  А120 3, а на четвертичном  этапе во врем ени про
и сходи т  увеличение концентраций в п ородах  Rb, Ва, Zn, Pb, Sn, Со, N i, Cr, W , Be,
В, U, Th, T i0 2, MgO, K20  при сн и ж ен и и  A120 3, N a20  и V. П оперечны е разлом ны е зоны  
обусловили  появление продуктов вулканизм а с повы шенными концентрациям и п р еж де  
всего КоО, Rb. U , Th, B e, В за  счет воздей ств ия  на расплавы  глубинны х флю идны х  
потоков. Ил. 6, табл. 3, библиогр. 13.




